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Resumen

Se ha establecido que la capa ĺımite de los ciclones tropicales juega un papel im-

portante en el proceso de intensificación debido a que interactúa directamente con el

océano y regula la distribución de cantidad de movimiento lineal, cantidad de movi-

miento angular y humedad en la parte alta de la tormenta. Este trabajo parte de las

ecuaciones de capa ĺımite para ciclones tropicales promediadas en vertical y analiza

sus efectos en la distribución de entroṕıa que logra extraer del océano, aśı como sus

repercusiones en el potencial de intensidad. Con este fin se resolvieron las ecuaciones

de capa ĺımite para obtener el campo de velocidades. Las componentes de velocidad

se utilizan para resolver la ecuación de balance de entroṕıa y finalmente obtener el

potencial de intensidad.

El estudio se dividió en dos partes. Primero se analizó el comportamiento de las so-

luciones simétricas que pueden caracterizar al ciclón cuando se encuentra en el océano,

y su respuesta en relación con el radio de viento máximo rm y dos parámetros adi-

mensionales, el número de Rossby Ro y el coeficiente de fricción adimensional C̃D. En

términos generales se encontró que el incremento de estos tres parámetros tienden a au-

mentar el desbalance de viento gradiente en la capa ĺımite y el potencial de intensidad

del ciclón. Posteriormente se estudió el comportamiento de las soluciones asimétricas

del sistema cambiando el coeficiente de fricción y de intercambio de entroṕıa en la mitad

del dominio, situación que puede representar cuando el ciclón ha tocado tierra. En este

caso aparecen los parámetros adimensionales CDT/CDM y CkT/CkM que relacionan los

coeficientes de fricción e intercambio de entroṕıa en mar y en tierra. Se encontró que

la componente azimutal de velocidad alcanza su máximo en la parte marina mientras

que la componente radial lo exhibe en tierra, del lado donde el flujo va de tierra a mar,

vii
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lo que también se ve reflejado en una estructura asimétrica para la componente de

velocidad vertical. La forma asimétrica del ciclón tiende a ser más marcada conforme

aumenta rm, Ro y CDT/CDM . Con relación al potencial de intensidad se mostró que

cuando el ciclón toca tierra su estructura asimétrica tiende a reducir el potencial de

intensidad y se logró establecer cómo se ve influenciado por los diferentes parámetros.

También se realizó un análisis de la variación del parámetro de Euler Eu, tanto

en agua como en tierra, con los datos medidos para ciclones tropicales en el Océano

Atlántico. Se encontró que cuando el ciclón se encuentra en agua Eu tiende a

permanecer constante, mientras que en tierra el parámetro vaŕıa drásticamente con una

tendencia a crecer, confirmando que en el mar, cuando se ha alcanzado la categoŕıa de

huracán, los ciclones tropicales evolucionan lentamente permaneciendo cerca del estado

estacionario, resaltando la importancia de los estados transitorios durante el proceso

de disipación.
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1.3. Capa ĺımite . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11
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2.3. Validación del código computacional . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 36

ix



i
i

“tesis˙maestria˙daniel˙pastrana” — 2014/11/20 — 15:54 — page x — #10 i
i

i
i

i
i
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2
m/[(s

∗
s,0 − s0)Ts]
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Introducción

Se denomina ciclón tropical a una circulación meteorológica intensa y cerrada que

gira ciclónicamente1 (en sentido contrario a las manecillas del reloj en el hemisferio

norte) alrededor de un centro de baja presión bien definido, se origina sobre aguas

tropicales y subtropicales, posee un núcleo caliente y presenta convección profunda y

bien organizada [1]. Los huracanes involucran una gran variedad de procesos f́ısicos

como son: flujos rotatorios, dinámica de fluidos estratificados, capa ĺımite, convección

e interacciones océano atmósfera, entre otros, que los convierten en un tema de

investigación complejo y de suma importancia debido a su función como reguladores

naturales del balance termodinámico del planeta porque transportan calor, humedad

y enerǵıa de las zonas tropicales a las zonas subtropicales pero pueden derivar en

consecuencias negativas para los asentamientos humanos cuando ocurren en zonas

costeras. Los daños que producen se deben principalmente a la gran cantidad de

precipitación, vientos intensos y marea de tormenta que pueden generar, siendo un

objeto de estudio importante en la ingenieŕıa de costas. Estas consecuencias negativas

van desde pequeños encharcamientos sobre las v́ıas de comunicación en las poblaciones

afectadas hasta inundaciones de poblaciones enteras y pérdidas humanas.

Se ha logrado establecer que la fuente de enerǵıa que alimenta a los ciclones

tropicales se encuentra en el desequilibrio termodinámico que se establece entre la

atmósfera y el océano [2]. Este desequilibrio, no se ve reflejado en un gradiente de

temperatura elevado entre el aire y el agua –que en los trópicos es menor a 1◦C– sino

en la baja saturación2 del aire cercano a la superficie que permite la evaporación. La

1En el hemisferio sur el giro es en dirección de las manecillas del reloj.
2El aire está saturado cuando contiene la cantidad máxima de vapor de agua posible para una

xv
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evaporación de agua transfiere calor latente del océano a la atmósfera debido a que el

océano tiene una capacidad caloŕıfica mucho mayor que la capacidad caloŕıfica de la

atmósfera. Se estima que seŕıa necesario transferir 108J/m2 de enerǵıa para alcanzar el

equilibrio. La tasa a la que se transfiere el calor latente desde el océano a la atmósfera

es función de la velocidad del viento en la superficie. Por otro lado, se ha señalado

que la cantidad de vapor de agua que se puede extraer del océano está directamente

relacionada con su contenido de calor integrado desde la superficie del océano hasta

la profundidad en la que se localiza la isoterma de 25◦C, es decir, la intensificación

y el decaimiento están gobernados por factores ambientales como la rugosidad3 y la

temperatura de la superficie del océano, aśı como la profundidad de la capa de mezcla

oceánica [3].

El ciclo que sigue la enerǵıa de un huracán bien desarrollado se ha idealizado como

un ciclo de Carnot con una diferencia importante [4]. En un ciclo de Carnot t́ıpico la

enerǵıa disponible se utiliza para realizar trabajo sobre los alrededores, mientras que

en los ciclones tropicales se disipa de forma turbulenta en la capa ĺımite atmosférica4

de la tormenta donde nuevamente se transforma en calor. En el estado estacionario

la enerǵıa mecánica generada está balanceada con la enerǵıa disipada por fricción que

ocurre en su mayoŕıa en la interfaz océano-atmósfera. Se ha logrado estimar que un

huracán de categoŕıa intermedia disipa del orden de 3 × 1012W, que corresponde a la

enerǵıa consumida por los Estados Unidos en el año 2000 [2].

La parte de la atmósfera que se ve directamente afectada por la superficie del

planeta, o capa ĺımite, es de gran interés debido a que los vientos generados en esta

zona representan un riesgo importante, tanto en vidas humanas como en daños a

la infraestructura, principalmente cuando el ciclón se encuentra cerca de la ĺınea de

costa. Asimismo, se ha señalado que la capa ĺımite juega un papel muy importante

en el proceso de intensificación, pues controla la distribución radial de cantidad de

temperatura y una presión dadas.
3Tanto la rugosidad de la superficie del océano, como la de tierra firme, tiene un impacto importante

en la intensidad de los ciclones tropicales debido a los esfuerzos generados en la superficie.
4Se define como capa ĺımite planetaria o atmosférica a aquella región de la atmósfera que

está influenciada directamente por la superficie del planeta y responde a forzamientos superficiales en
una escala de tiempo de una hora o menos.
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movimiento lineal, cantidad de movimiento angular y humedad en la parte alta de la

capa [11, 12]. En uno de sus art́ıculos más importantes, Emanuel [13] señala que es en

la capa ĺımite donde tienen lugar importantes procesos termodinámicos que regulan

la intensidad del huracán. Es aqúı donde el aire interactúa con el océano y ocurre el

intercambio de calor latente. Los intercambios de calor inducidos por el viento en la

superficie del océano es la clave del paradigma de intensificación denominado WISHE

(wind-induced surface heat exchange [14]).

La convergencia de humedad dentro de la capa ĺımite planetaria es un mecanismo

primario para la organización de la convección en el núcleo interno de los ciclones

tropicales. Es en esta zona donde la distribución de vientos determina gran parte del

potencial destructivo de la tormenta. La magnitud máxima de la velocidad dentro de

la capa ĺımite incluso puede ser mayor que la velocidad fuera de ella, representando un

gran peligro cuando el huracán se encuentra cerca de la costa.

Para el hombre el momento en que el huracán toca tierra representa uno de los

momentos más importantes en el ciclo de vida de la tormenta. Evidencia observacional

y teórica muestra que los ciclones tropicales disminuyen su intensidad y finalmente se

disipan al desplazarse por tierra. Esto ocurre principalmente porque la enerǵıa que

los alimenta proviene del calor latente liberado por el vapor de agua que extraen

del océano. A pesar de que todos los ciclones tropicales tienen este fenómeno en

común, las tasas de decaimiento son variables y dependen de factores dinámicos y

termodinámicos. Cuando los ciclones tropicales tocan tierra, la humedad es menor por

lo que el potencial energético disminuye, el fenómeno se vuelve fuertemente asimétrico

debido a la discontinuidad de la rugosidad y el flujo de calor latente [3], derivando en un

decaimiento gradual conforme se internan en tierra. Las mediciones han demostrado

que existen diferencias importantes en la distribución y la intensidad de los vientos

máximos y de la precipitación debido al cambio del campo de vientos en niveles bajos

de la capa ĺımite inducidos por cambios en la topograf́ıa.

Si bien el número de publicaciones relacionadas con la intensidad de los ciclones

tropicales cuando tocan tierra es considerable, la mayoŕıa se basan en modelos emṕıricos

[16, 17], y aquellas que utilizan modelos numéricos implementan modelos sofisticados
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en los que algunos de los procesos f́ısicos importantes suelen ser parametrizados,

provocando que los resultados obtenidos no sean mejores que aquéllos obtenidos

mediante técnicas emṕıricas. Dichos procesos pueden resultar importantes dependiendo

de su aplicación, por ejemplo, si existe cantidad de movimiento adicional que es

transportada hacia la capa ĺımite por una corriente descendente podŕıa tener un fuerte

impacto sobre la costa, resultando importante para los sistemas de predicción y alertas,

aśı como para el diseño de estructuras. Lo mismo ocurre cuando se modela oleaje y

marea de tormenta en función de campos de viento paramétricos y se utilizan factores

de forma y de reducción para forzar el modelo. Diferentes funciones y factores de

reducción se verán claramente reflejados en la exactitud de los estudios realizados.

Recientemente, se ha cuestionado la influencia que tiene el uso de las diferentes

representaciones paramétricas de la capa ĺımite en el proceso de intensificación

mediante el uso de modelos de meso–escala de alta resolución. Smith y Tomsen

[18] utilizan el modelo de meso–escala de quinta generación MM5 para estudiar la

dependencia que existe entre la intensificación del ciclón tropical y la estructura

cinemática de la capa ĺımite, dependiendo de la parametrización de la capa ĺımite

utilizada. El estudio no llega a ser capaz de determinar un esquema óptimo pero

logra identificar algunas deficiencias en cada uno de los esquemas analizados. Por

último, señalan que el no poder determinar un esquema de parametrización óptimo

tiene implicaciones graves en la predicción de la intensidad arrojada por el modelo.

Por su parte, Rao y Prasad [19] también utilizaron el modelo MM5 para realizar un

estudio de sensibilidad de la intensidad de los ciclones en relación a los diferentes

esquemas de parametrización de la capa ĺımite y de los procesos convectivos utilizados.

Estos autores muestran que el modelo es muy sensible a estos procesos y logran

determinar una combinación óptima entre los diferentes esquemas de cada proceso que,

bajo su consideración, reproducen los mejores resultados tanto en intensidad como en

trayectoria.

Bozeman [20] estudió la influencia de las caracterśticas del terreno en la estructura

del huracán cuando entra a tierra. Mediante el modelo de Investigación y Predicción

de Huracanes HWRF (Hurricane Weather Research and Forecasting) determinó que

el modelo es sensible a tres parámetros: el tipo de parametrización utilizada para
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la superficie del terreno, las condiciones de frontera iniciales y el esquema de

capa ĺımite utilizado. Recientemente, Subramanian (https://ams.confex.com/ams/

31Hurr/webprogram/Paper245284.html) se encuentra investigando la influencia de

diferentes caracteŕısticas del terreno en el proceso de intensificación de los ciclones

tropicales, implementando también el modelo HWRF. Entre sus resultados previos

expone que para temperaturas bajas del terreno la tormenta se disipa más rápido

debido a la falta de flujos de calor que nutran la tormenta. Cuando la temperatura del

terreno es relativamente alta, la tormenta es más intensa y se sostiene por más tiempo.

Apunta que aunque no existen flujos de calor latente en tierra, es la entroṕıa total la

que contribuye a mantener el huracán y, aparentemente en tierra, el flujo de calor de

la superficie puede ser lo suficientemente fuerte como para mantener el núcleo caliente.

Este panorama pone de manifiesto que los ciclones tropicales son sistemas dinámicos

complejos cuya intensidad se ve afectada por diferentes procesos f́ısicos, algunos de

los cuales son internos, propios de la tormenta, y otros involucran su interacción con

factores ambientales. Hasta la fecha muchos de los procesos f́ısicos que gobiernan los

fenómenos de intensificación y decaimiento no se han logrado entender por completo

a pesar del surgimiento de nuevos modelos numéricos sofisticados, por lo que la

capacidad de predicción de la intensidad no ha evolucionado considerablemente en las

últimas décadas[5, 6]. Como resultado, las mejores predicciones para la intensidad se

siguen basando únicamente en métodos estad́ısticos como el modelo SHIPS (Statistical

Hurricane Intensity Prediction Scheme), que continúa usándose en modo operacional

en el Centro Nacional de Huracanes (NHC) de Estados Unidos [7, 8]. Por el contrario,

la capacidad para predecir su trayectoria se ha incrementado considerablemente a la

par de mejores observaciones y del desarrollo de los modelos numéricos cuyo error ha

disminuido hasta un 50 % para las predicciones realizadas en el Océano Atlántico y en

el Norte del Paćıfico en el peŕıodo de 1980–2008 [9, 10].

En esta dirección, el presente trabajo aborda el estudio de la estructura de la

capa ĺımite, su influencia en la distribución de entroṕıa y el impacto que tiene en la

intensidad cuando el ciclón toca tierra. Con este fin, en el Caṕıtulo 1, se introducen los

elementos teóricos necesarios para comprender el problema, presentando una śıntesis de

las generalidades de los ciclones tropicales, las ecuaciones de capa ĺımite y el paradigma

https://ams.confex.com/ams/31Hurr/webprogram/Paper245284.html
https://ams.confex.com/ams/31Hurr/webprogram/Paper245284.html
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de potencial de intensidad. En el Caṕıtulo 2 se plantea el problema formalmente de

acuerdo con los conceptos descritos en el Caṕıtulo 1 y se detalla el método de solución

de las ecuaciones. Por último, los Caṕıtulos 4 y 5 corresponden a la descripción y

discusión de resultados y a las conclusiones del trabajo, respectivamente.

Antecedentes

Las primeras investigaciones sobre la capa ĺımite de los ciclones tropicales estaba

orientada en dos objetivos principales: (i) guiar su correcta parametrización en modelos

con resolución vertical insuficiente como para ser representada directamente, y (ii)

estimar la magnitud del viento cerca de la superficie a partir de las observaciones de

las aeronaves de reconocimiento. Para estos fines Rosenthal [21] desarrolló un modelo

anaĺıtico lineal, ejesimétrico en dos dimensiones y mostró que los vientos en la capa

ĺımite forman una espiral de Ekman modificada y que la altura de la capa disminuye

notablemente hacia el centro de la tormenta debido a los efectos de rotación. Anthes [22]

obtuvo una solución numérica a un modelo similar en el que encontró el surgimiento de

un flujo supergradiente5 en la parte alta de la capa ĺımite, cercano al ojo. Sin embargo,

un análisis más detallado de sus resultados mostraron que lo anterior se deb́ıa al uso

de valores muy grandes de la difusividad horizontal [23].

Shapiro [24] modeló la estructura horizontal de la capa ĺımite de un huracán en

traslación. Resolvió las ecuaciones de capa ĺımite promediadas en la vertical (ancho de

la capa constante) con un método espectral, introduciendo dos modos normales para

analizar el flujo estacionario asimétrico desarrollado por la traslación del vótice. Sus

soluciones muestran que la convergencia del flujo hacia el centro del vórtice es mayor

en el lado derecho al frente del centro de la tormenta, mientras que una región de

divergencia se forma dentro del ojo. Debido a la velocidad de traslación, encuentra

que la velocidad del viento respecto a tierra es mayor al frente del vórtice. También

sugiere que el flujo en la capa puede ser supergradiente dentro del radio de vientos

5Se dice que el viento es supergradiente (subgradiente) cuando su velocidad es mayor (menor) a la
velocidad de viento gradiente.
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máximo. Esto último fue confirmado por Mitsuta [25] mediante un análisis de datos de

viento para varios tifones, en los que los promedios a diez metros durante diez minutos

resultaron supergradientes.

Por su parte, Kepert [26, 27] desarrolló el primer modelo de capa ĺımite en tres

dimensiones. En su primer estudio resolvió de forma anaĺıtica un modelo lineal de capa

ĺımite para un huracán en traslación. Entre sus resultados más importantes reporta

que la solución del sistema está integrada por tres componentes. Una parte simétrica

debida al ciclón y dos componentes antisimétricas resultado de la interacción del ciclón

con la superficie. Las soluciones exhiben un máximo de viento supergradiente en la

parte alta de la capa, en la parte izquierda al frente del vórtice, y señala que el jet

es demasiado débil producto de despreciar los términos de advección en la vertical.

En su modelo de alta resolución vertical e hidrostático en tres dimensiones [27],

incluyó todos lo términos advectivos, logrando reproducir un viento supergradiente

marcadamente fuerte del lado izquierdo de la parte frontal de la tormenta. Apunta

que los términos advectivos horizontales, de las componentes radial y horizontal,

determinan la estructura local de la capa ĺımite, por lo que cualquier modelo que

no considere su estructura tridimensional resulta impreciso.

La mayor parte de los estudios de capa ĺımite se centran en estudiar la dinámica de

la tormenta dejando de lado la parte termodinámica. En esta dirección Smith [28, 29]

propone un modelo de capa ĺımite simple, ejesimétrico y promediado en la vertical,

en el que también obtiene el desarrollo de vientos supergradientes en las soluciones.

Menciona que la capa ĺımite presenta dos respuestas cerca del núcleo interno del vórtice

dependiendo del ancho de la capa y el máximo en el perfil de la velocidad tangencial

arriba de ésta. Las soluciones encontradas para las variables termodinámicas sugieren

que los flujos de calor y humedad, en la parte alta de la capa ĺımite, son comparables a

aquéllos presentes cerca de la superficie del océano. Señala que los resultados obtenidos

para la temperatura potencial equivalente son congruentes con los observados para el

huracán Isabel en 2003.

Los estudios observacionales resaltan la formación de asimetŕıas en la capa ĺımite

cuando la tormenta toca tierra, diferentes a las presentes cuando se encuentra sobre
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el océano. Por ejemplo, Powell [30] encontró que el huracán Frederic desarrolló un

segundo máximo de intensidad en la parte del flujo que se dirige hacia el mar aparte del

máximo presente al frente del vórtice debido al movimiento de traslación. Blackwell [31]

mostró una marcada asimetŕıa en fuerza y altura del jet presente en la capa ĺımite cerca

de la pared del ojo del huracán Danny que se encontraba en estado cuasi-estacionario

al tocar tierra.

Las asimetŕıas de la tormenta debidas al cambio en la fricción por su proximidad

a tierra –dado que la superficie oceánica ejerce un rozamiento menor sobre el aire que

la tierra firme– son muy similares a aquéllas producidas por el desplazamiento. Kepert

[32] implementa el modelo desarrollado por Kepert y Wang [27] para simular el flujo en

la capa ĺımite del ciclón Danny (1997) cuando toca tierra. Sus resultados preliminares

reafirman que las asimetŕıas inducidas en el campo de viento debido a las diferencias

de fricción entre mar y tierra son similares a las inducidas por la traslación del vórtice.

Señala que el máximo en el flujo de entrada se encuentra cerca del radio de viento

máximo, del lado que fluye hacia el mar, y el máximo de la componente tangencial de

velocidad se localiza sobre el océano.

Los ciclones tropicales se mantienen e intensifican logrando un balance entre la

enerǵıa que obtienen del océano y la disipación por fricción, procesos que tienen lugar

dentro de la capa ĺımite. Por lo tanto, el intercambio de enerǵıa en la interfaz atmósfera

océano es la clave en el cambio de la intensidad de los ciclones. El flujo de calor inducido

por vientos en la superfice (WISHE), que propone una retroalimentación positiva entre

el incremento de flujos de enerǵıa y la velocidad del viento en la superficie cerca del

nucleo del ciclón tropical, es considerado el proceso dominante que controla la rápida

intensificación de los huracanes [13, 33]. De esta forma Emanuel [34, 12] considera que

el potencial de intensidad máximo de un ciclón tropical ocurre cuando se ha alcanzado

un estado en el que la entrada de enerǵıa provista por el océano bajo la pared del ojo

se encuentra en balance local con las pérdidas de enerǵıa debidas a la fricción.

Estudios recientes realizados por Persing y Montgomery [35] y Bryan y Rotuno [36],

con modelos de mayor resolución, indican que la intensidad máxima, definida como la

velocidad máxima del viento cerca de la superficie, puede exceder hasta por un 50 %
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la predicha con la teoŕıa de Emanuel. Persing y Montgomery [35] proponen que el

aire con un alto contenido de entroṕıa en la región del ojo puede ser otra fuente de

enerǵıa para el ciclón si el aire es transportado hacia la pared del ojo, y esto podŕıa

aumentar considerablemente la intensidad. Esta posibilidad, que no está considerada

en la teoŕıa de Emanuel, fue recientemente probada por Bryan y Rotuno [36]. En su

modelo ejesimétrico fijaron en cero los flujos de entroṕıa en la región del ojo eliminando

la anomaĺıa excedente de entroṕıa cerca de la superficie en el ojo. Obtuvieron que esto

sólo reduce en un 4 % la velocidad tangencial máxima, lo que no logra explicar que la

intensidad máxima obtenida supere la calculada con la teoŕıa de Emanuel. En el mismo

trabajo determinan que sólo el 3 % de la entrada de entroṕıa al ciclón proviene del ojo,

debido a que su volumen es pequeño comparado con el resto de la tormenta. Concluyen

que la cantidad de entroṕıa transportada desde el ojo a la pared del ojo es despreciable

comparada con la entroṕıa total para la intensidad de la tormenta simulada.

Motivación

Desde el punto de vista de interés humano, el momento en que el huracán toca tierra

representa una de las partes más importante en la vida de la tormenta. Es entonces

cuando los vientos generados en la capa ĺımite determinan gran parte del impacto del

ciclón sobre las comunidades cercanas a las costa, tanto directamente, a través de los

daños a las estructuras provocados por las fuertes ráfagas de viento, e indirectamente,

a través del oleaje, cuya altura depende principalmente de la magnitud del viento

sostenido, y de la marea de tormenta, es decir, el aumento anómalo del nivel del mar

por efecto del viento y de la cáıda de presión. Es por esto que, desde el punto de vista de

la ingenieŕıa, el desarrollo de herramientas que nos permitan estudiar la estructura del

viento en la capa ĺımite, aśı como el decaimiento de la intensidad cuando el ciclón toca

tierra no son solo importantes sino cŕıticas en la evaluación de daños a las estructuras,

desarrollo de planes de acción, prevención y mitigación de daños.
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Objetivo

El objetivo de este trabajo es estudiar el decaimiento de la intensidad de los

ciclones tropicales al tocar tierra mediante un planteamiento sencillo pero que permita

relacionar la distribución del campo de viento en la capa ĺımite con la intensidad de

la tormenta, aśı como establecer los parámetros que afectan el comportamiento de la

capa ĺımite y cómo intervienen en el proceso de disipación.

Como objetivos particulares se plantea:

1. Construir un modelo numérico que permita estudiar el decaimiento de la

intensidad de los ciclones tropicales cuando tocan tierra y la estructura del campo

de vientos generado dentro de la capa ĺımite.

2. Establecer mediante métodos emṕıricos tendencias y patrones de decaimiento

cuando el ciclón entra a tierra.
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Generalidades de los ciclones

tropicales

En meteoroloǵıa se denomina ciclón a todo sistema atmosférico rotatorio de escala

sinóptica formado por masas de aire que giran alrededor de un centro de baja presión.

La palabra ciclón proviene del griego κυκλω̂ν (kyklón) que significa girar o dar vueltas,

que a su vez se desprende de κυ̂κλoζ (kyklos) ćırculo. Pueden formarse en diferentes

latitudes del planeta por lo que se distinguen como, ciclones tropicales, ciclones

extra-tropicales, ciclones sub-tropicales y ciclones polares cada uno con diferentes

caracteŕısticas. En particular, los ciclones tropicales son sistemas no-frontales6 de

baja presión, sus vientos superficiales giran en dirección ciclónica, presenta convección

profunda y bien organizada y se forman en aguas tropicales [37].

En los estudios teóricos, el parámetro con el que se mide la intensidad de los ciclones

tropicales es el valor máximo de la componente tangencial de velocidad, mientras que

de forma práctica y operacional la intensidad está definida como un promedio de la

velocidad horizontal cerca de la superficie –generalmente diez metros– en un intervalo

de tiempo determinado. Para mantener esta convención a lo largo de este trabajo

se adoptará la primera definición. De esta forma si la velocidad máxima de viento

6No presentan una frontera definida entre masas de aire de diferente temperatura.

1
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Escala Saffir-Simpson vm ms−1[nudos] Daño

1 33–42 [64–82] Mı́nimo

2 43–49 [83–95] Moderado

3 50–58 [96–112] Extenso

4 56–69 [113–136] Extremo

5 ≥ 70 [≥ 137] Catastrófico

Tabla 1.1. Escala Saffir–Simpson

sostenido cerca de la superficie es menor que 17 ms−1 se considera depresión tropical.

Una vez que se han alcanzado los 17 ms−1 se le denomina tormenta tropical. Cuando

el ciclón ha alcanzado los 33 ms−1 se le llama de dos maneras distintas dependiendo de

la región en la que se desarrolla: huracanes, si ocurren en el Océano Atlántico o el Este

del Océano Paćıfico, o tifones si se presentan en el Noroeste del Océano Paćıfico. En

lo siguiente, los términos huracán y ciclón tropical se utilizarán de manera indistinta

a lo largo de este trabajo. Con base en la magnitud de la velocidad del viento, medida

a 10 m y promediada en un intervalo de 1 min, se ha desarrollado la bien conocida

escala Saffir-Simpson (Tabla 1.1) que clasifica a las tormentas en una escala del 1 al

5. Es utilizada en las cuencas del Océano Atlántico y Paćıfico como herramienta de

alerta para la población en general y como estimación del daño potencial que pueden

provocar. Sin embargo, ésta sólo hace referencia a un parámetro de la tormenta y no

toma en cuenta otras caracteŕısticas importantes para estimar posibles daños como la

marea de tormenta, inundaciones por precipitación o el tamaño del ciclón, es decir, la

extensión sobre la cual la magnitud de la velocidad del viento es importante.
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1.1. Estructura

La principal caracteŕıstica de los ciclones tropicales bien desarrollados es que los

vientos de mayor fuerza tienen lugar alrededor de un núcleo caliente. Dentro de este

núcleo la magnitud del viento es muy baja. A esta región de vientos ligeros se le conoce

como ojo y generalmente está desprovista de nubes. En el ojo se encuentra el eje de

rotación de la tormenta y tiene un radio aproximado de entre 15 y 50 km. Aqúı el

aire desciende lentamente y se calienta de forma adiabática dando como resultado una

dismnución en la presión y la humedad.

El ojo está rodeado por un anillo de nubes convectivas que recibe el nombre de

pared del ojo y se extiende sobre toda la tropósfera. Los vientos más fuertes tienen

lugar en la capa ĺımite –que será descrita a detalle en la siguiente sección– y se ex-

tienden aproximadamente entre 20 y 50 km desde la pared del ojo hacia el exterior de

la tormenta. Los ciclones tropicales están acompañados por lluvias torrenciales en las

regiones de mayor convección, es decir, en la pared del ojo y en las llamadas bandas de

lluvia espirales. Un esquema de la estructura básica de los huracanes se presenta en la

Fig. 1.1a. La Fig. 1.1b es una fotograf́ıa de alta resolución del huracán Emily en 2004

momentos antes de tocar tierra en las costas del estado de Quintana Roo en donde

también se pueden identificar estos elementos.

1.2. Principios f́ısicos básicos

Los ciclones tropicales como fenómeno f́ısico están gobernados por las ecuaciones

básicas de la dinámica de fluidos que en forma tensorial se escriben de la siguiente

forma.

Ecuación de continuidad

∂ρ

∂t
+

∂

∂xi
(ρui) = 0, (1.1)
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surface temperatures are a crucial factor as the cyclogenesis is supported by the heat

transfer from the sea surface. The Sa  r-Simpson scale provides an accepted framework

to categorize the strength of the storms by their maximum wind speed. This maximum

is determined by calculating a ten-minute average of the total wind speed at a height

of 10 m, except for the United States, where a one-minute average is used. Not every

rotating weather system is a tropical cyclone. If the maximu m wind speed is below a

threshold value of 17 ms− 1 the system is called a tropical depression, if the wind speed

is larger than 17 ms− 1, the so-called gale force wind, but smaller than 32 ms− 1 it is a

tropical storm. Only if the averaged winds exceed 33 ms− 1 it is defined as hurricane . In

Australia exists a di  erent scale to classify tropical cycl ones. For example the 17 ms− 1

threshold is used to define a storm as atropical cyclone, the equivalent of a hurricane

there is the severe tropical cyclone.

�

� �

�
�

�

�

�

�

Figure 1: Idealized cloud structure of a hurricane in a cross section.

The horizontal extent of tropical cyclones, which is defined as the area where the wind

speed is larger than a value of 17 ms− 1 , is very variable. There have been reported

very tight storms with a radial extent not larger than a hundr ed kilometers such as,

for example, cyclone ”Tracy” (1974). These very small storm s are often referred to as

midget storms. Tracy was the smallest storm ever recorded with gale force winds that

only covered an area 48 km in radius. The variability in size m ay be quite large as it

is examplified by ”Tip” (1979). The storm was recorded in the N orthwest Pacific and

11
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(a)

(b)

Figura 1.1. (a) Esquema de la estructura básica de un ciclón tropical. (b) Fotograf́ıa de alta
resolución tomada por la Administración Nacional de la Aeronáutica y del Espacio, NASA
por sus siglas en inglés, del huracán Emily momentos antes de tocar tierra el 16 de julio de
2005.
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Ecuaciones de conservación de la cantidad de movimiento

∂ui
∂t

+ uj
∂ui
∂xj

= −1

ρ

∂p

∂xi
− 2Ωεijkηjuk − gδi3 + fi, (1.2)

Ecuacion de enerǵıa
∂θ

∂t
+ uj

∂θ

∂xj
= θ̇, (1.3)

Ecuación de estado

ρ =
p0π

1/κ−1

Rdθ
, (1.4)

donde ui denota las componentes del vector velocidad, p la presión, ρ la densidad, g

la constante de gravedad que se considera actuando en dirección vertical –componente

i = 3 con δij la delta de Kronecker–. fi representan las componentes de la fuerza de

fricción, θ la temperatura potencial que engloba el gradiente de presión vertical θ = T/π

con T la temperatura, θ̇ da cuenta de los términos fuente, π es la función de Exner

π = (p/p0)
κ, p0 una presión de referencia, κ = Rd/cp, Rd es la constante universal de los

gases para el aire seco y cp el calor espećıfico a presión constante. En la ecuación (1.2)

el segundo término del lado derecho es la fuerza de Coriolis que, dentro del contexto de

los ciclones tropicales, resulta importante. Aqúı Ω representa a la velocidad angular de

la tierra, ηj es el vector de rotación terrestre y εijk el conocido tensor de Levi–Civita.

De forma general, al tomar el promedio de Reynolds las ecuaciones (1.1)–(1.3)

conservan su forma pero aparecen términos adicionales correspondientes a los esfuerzos

de Reynolds, u′iv
′
j, u

′
jθ
′, cuya parametrización se especificará más adelante.

De acuerdo con la forma de los huracanes, para fines teóricos y para este estudio,

es conveniente escribir el sistema de ecuaciones (1.1)–(1.4) en coordenadas ciĺındricas

(r, λ, z)

∂ρ

∂t
+

1

r

∂

∂r
(ρru) +

1

r

∂

∂λ
(ρv) +

∂

∂z
(ρw) = 0, (1.5)
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∂u

∂t
+ u

∂u

∂r
+
v

r

∂u

∂λ
+ w

∂u

∂z
= −1

ρ

∂p

∂r
+
v2

r
+ fv + fr, (1.6)

∂v

∂t
+ u

∂v

∂r
+
v

r

∂v

∂λ
+ w

∂v

∂z
= − 1

ρr

∂p

∂λ
− uv

r
− fv + fλ, (1.7)

∂w

∂t
+ u

∂w

∂r
+
v

r

∂w

∂λ
+ w

∂w

∂z
= −1

ρ

∂p

∂z
− g + fz, (1.8)

donde u, v y w son las componentes de velocidad en r, λ y z respectivamente,

f = 2Ω cosφ el parámetro de Coriolis y φ la latitud. Las ecuaciones de enerǵıa (1.3) y la

ecuación de estado conservan su forma sin importar el cambio de sistema coordenado.

Por medio de un análisis de escala, Willoughby [38] demostró que las componentes

radial y vertical de las ecuaciones de cantidad de movimiento promediadas en la

componente azimutal se pueden aproximar en buena medida por las ecuaciones de

viento gradiente (excepto en la capa ĺımite) y la ecuación de balance hidrostático.

Balance hidrostático significa que el gradiente de presión vertical está balanceado

únicamente por la fuerza gravitacional con lo que la ecuación (1.8) se reduce a

1

ρ

∂p

∂z
= −g, (1.9)

Esta relación no se cumple donde ocurran procesos de pequeña escala como ondas

de gravedad o donde la convección sea importante. Sin embargo la hipótesis de balance

hidrostático es una buena aproximación para las escalas más grandes.

Si se supone que la componente de velocidad azimutal es mucho mayor comparada

con la componente de velocidad radial y se desprecia el efecto causado por la fricción,

se obtiene la aproximación de viento gradiente, que indica que el gradiente de presión

que va en dirección radial hacia el centro del huracán está balanceado por la fuerza
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resultante de la suma de la fuerza de Coriolis y la fuerza centŕıfuga

1

ρ

∂p

∂r
=
v2

r
+ fv, (1.10)

ρ

Figura 1.2. Esquema de la circulación primaria asociada a la aproximación de viento
gradiente.

Este flujo tangencial cuasi -simétrico se conoce como circulación primaria y

mediante mediciones se ha logrado comprobar su validez dentro de la tropósfera. En la

Fig. 1.2 se presenta un esquema que ilustra la circulación primaria y la aproximación

de viento gradiente. La ecuación de viento gradiente no es válida dentro de la capa

ĺımite, que tiene una extensión de entre 500 m a 1 km, debido a que los efectos de la

fricción son muy importantes en esta zona. En la siguiente sección se tratará con más

precisión los procesos que ocurren en la capa ĺımite.

Superpuesta a la circulación primaria se encuentra la circulación secundaria

esquematizada en la Fig. 1.3. En ella se observa que el flujo es horizontal y fluye

hacia el centro por la parte media y baja, luego asciende cerca del centro y fluye hacia

afuera por la parte alta. Combinando la circulación primaria y secundaria se obtiene

un flujo en el que las parcelas de aire se mueven en trayectorias espirales que se dirigen

hacia el centro y giran ciclónicamente en los niveles medios y bajos del ciclón, cerca
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8 1. GENERALIDADES DE LOS CICLONES TROPICALES

del centro el flujo sube por las corrientes ascendentes de convección de la pared del ojo

y finalmente fluye hacia afuera en la tropósfera alta en donde el flujo es anticiclónico.

La razón por la que el flujo se invierte, se dará a conocer un poco más adelante. A la

circulación secundaria también se le denomina de transferencia térmica debido a que

el aire que asciende por la pared del ojo se encuentra más caliente que aquel que entra

a radios más grandes, lejos del centro, liberando enerǵıa potencial.

ary layer close to the ground at a height of about 50 to 100 m is resulting, as sketched

in Figure (4). This e ffect is often referred to as frictionally-induced convergence. The

consequences of this convergence are notable in the vertical velocity.

Circulación
 secundaria

r

v

z

h

v

Circulación
   primaria

Figure 4: Schematic sketch of the frictionally-induced con vergence in the tropical cyclone.

Figure (4) also highlights schematically the frictionally -induced convergence and the

secondary circulation. At large distances from the hurrica ne core both the inflow ve-

locity and the mass flux towards the center increase with decreasing radius. This mass

flux is balanced through forced subsidence above the boundary layer at large radii. At

inner radii, where the inflow and mass flux begin to become smaller, the air parcels are

moved upwards from the boundary layer into the vortex above due to effects ofl ocal

buoyancy. This means that the presence of the rigid boundary leads to convergence in

lower levels and vertical motion in the vortex above the boundary layer, thereby in-

ducing the secondary circulation in the vortex above. The st rong upflow in the eyewall

clouds transports very moist and warm air from the boundary l ayer up into the vortex

above and the heat transfer from the sea surface is the most important energy supply

of the storm. Therefore, it is the great importance of the boundary layer both for the

dynamic and the thermodynamic processes why the lowest few hundreds of meters are

of special interest.

15

(Capa Límite)

La fricción reduce
la fuerza centrífuga
y la fuerza de Coriolis

Figura 1.3. Esquema de la circulación secundaria. En la capa ĺımite la fuerza de fricción se
opone a la fuerza de Coriolis y la fuerza centríıfuga.

Otra ecuación importante resulta de obtener las derivadas cruzadas de las

ecuaciones (1.9) y (1.10) y combinarlas para eliminar la presión. A esta ecuación de

primer orden se le conoce como ecuación de viento térmico y relaciona los gradientes

de densidad verticales y radiales con la derivada en dirección vertical de la componente

tangencial de velocidad,

g
∂ ln ρ

∂r
+ C

∂ ln ρ

∂z
= −∂C

∂z
; con C =

v2

r
+ fv. (1.11)

La nueva variable C denota la suma de la fuerza centŕıfuga y la fuerza de Coriolis

por unidad de masa. La ecuación de viento térmico combina a las ecuaciones de viento

gradiente y balance hidrostático y constituye una fuerte restricción en la evolución de

un ciclón tropical en todas las regiones donde estos balances se cumplan.
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La circulación secundaria trabaja para mantener el balance de viento térmico en

presencia de los procesos que intenta sacarlo de balance, por ejemplo, fuentes de calor o

de cantidad de movimiento. Una ecuación importante dentro de las teoŕıas de balance

que gobierna la circulación secundaria es la denominada ecuación de Sawyer-Eliassen,

una derivación detallada de esta ecuación puede encontrarse en [39]. La ecuación

de Sawyer-Eliassen se puede resolver para la función de corriente, ψ, que satisface:

u = −1/(rρ)∂ψ/∂z y w = 1/(rρ)∂ψ/∂r, con u y w las componentes de velocidad

radial y vertical, respectivamente. La ecuación tiene la forma

∂

∂r

[
−g∂χ

∂z

1

ρr

∂ψ

∂r
− ∂χC

∂z

1

ρr

∂ψ

∂r

]
+

∂

∂z

[
ξχ(ζ + f) + C

∂χ

∂r

1

ρr

∂ψ

∂z
− ∂χC

∂z

1

ρr

∂ψ

∂r

]
= g

χ2Q̇

∂r
+

∂

∂z

(
Cχ2Q̇

)
− ∂Cχfλ

∂z
. (1.12)

donde χ representa el potencial de temperatura, χ = 1/θ, ξ = 2v/r + f es dos veces

la cantidad de movimiento angular local absoluto a un radio r, ζ = (1/r)(∂(rv)/∂r) es

la componente vertical de la vorticidad relativa a un radio r, Q̇ = dθ/dt representa las

fuentes de calor, y fλ la componente de fuerza azimutal por unidad de masa incluyendo

a la fuerza de fricción. De esta ecuación se desprende que para un vórtice en balance,

la función de corriente está forzada por fuentes de calor y momento.

Si la cantidad de movimiento angular por unidad de masa se define como

M = rv +
1

2
fr2, (1.13)

es posible multiplicar la ecuación (1.6) por r y manipularla para obtener una ecuación

de transporte para la cantidad de movimiento angular

∂M

∂t
+ u

∂M

∂r
+
v

r

∂M

∂λ
+ w

∂M

∂z
= −r

ρ

∂p

∂λ
+ rfλ. (1.14)
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Cuando el vórtice es ejesimétrico y el lado derecho de la ecuación anterior es cero, la

derivada material DM/Dt = 0 y el momento angular se conserva. Es posible entender

un poco más de la dinámica del vórtice si se despeja la ecuación (1.13) para v

v =
M

r
− 1

2
fr. (1.15)

Cuando la cantidad de movimiento angular se conserva, ambos términos en (1.15)

contribuyen a aumentar la velocidad tangencial v conforme el radio disminuye, es decir,

cuando las parcelas de aire convergen hacia el centro del huracán. De la misma forma, a

medida que el aire fluye hacia afuera el vórtice gira más despacio. La convergencia radial

de aire en la capa ĺımite, inducida por la fricción, conduce a la divergencia radial justo

arriba de la capa por la conservación de masa dada por la ecuación de continuidad (1.5).

De acuerdo con estos argumentos es posible explicar por qué el vórtice se debilita en

etapas tempranas de su desarrollo. Claramente, debe existir convergencia radial arriba

de la capa ĺımite inducida por el calentamiento adiabático que compense la divergencia

inducida por la fricción y promueva el giro del vórtice.

Incluso cuando la cantidad de movimiento angular no se conserva en la capa ĺımite,

porque parte se pierde debido a la fricción, el núcleo del vórtice puede girar rápidamente

por la convergencia radial de las parcelas de aire en esta región. El hecho de que las

parcelas de aire pierdan una fracción de su cantidad de movimiento angular conforme

viajan en forma espiral en la capa ĺımite explica que el flujo se vuelve anticiclónico

en la tropósfera alta para cierto radio mientras se desplazan hacia afuera. Cuando las

parcelas de aire ascienden por la pared del ojo del ciclón y divergen hacia la parte

exterior conservan su cantidad de movimiento angular, que ya ha sido reducido por la

fricción. En esta situación con la ecuación (1.15) se hace evidente que v será negativa

para un cierto radio r en la tropósfera alta.
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1.3. Capa ĺımite

Tradicionalmente el término capa ĺımite hace referencia a una región delgada del

fluido en la que los efectos de la viscosidad son importantes –generalmente en la in-

terfaz entre fluidos o con un cuerpo sólido–, los gradientes de velocidad normales a la

superficie o interfaz son mayores comparados con los que existen en el resto del flui-

do debido a los efectos generados por la fricción. Cuando el número de Reynolds7 es

grande, un análisis de escala para el flujo dentro de la cápa ĺımite, muestra que los gra-

dientes de presión fuera de la capa se transmiten prácticamente inalterados a través de

toda la capa. Esto hace posible considerar que los efectos de la viscosidad únicamente

son importantes dentro de la capa ĺımite. Fuera de ella la velocidad del flujo no se ve

alterada por la viscosidad y la transición de la velocidad entre la capa ĺımite y el flujo

libre es suave. La teoŕıa de capa ĺımite fue presentada por Ludwing Prandlt en 1904 y

una análisis detallado con sus aplicaciones en todas las áreas de mecánica de fluidos se

puede encontrar en [40].

Existen diferentes formas de definir la capa ĺımite de un ciclón tropical. Smith et

al. [11] la definieron como una capa poco profunda cerca de la superficie del océano,

entre 500 m y 1 km de altura, en la que el flujo de entrada es muy fuerte y tiene lugar,

en gran medida, debido a que la fricción rompe el balance de viento gradiente cerca

de la superficie. En la literatura se han postulado otras definiciones de capa ĺımite que

van de acuerdo con su aplicación [41]. En el desarrollo de este trabajo se ha adoptado

la definición anterior porque ajusta con los fines teóricos propuestos.

La estructura vertical de la velocidad del viento de los ciclones tropicales presenta

un máximo cerca de la parte alta de la capa ĺımite. La magnitud de la velocidad del

viento disminuye conforme aumenta la altura después de este máximo debido a la

estructura caliente del ciclón y disminuye hacia la superficie por la fricción, como se

muestra en la Fig. 1.4. En la parte baja de la capa ĺımite, muy cerca de superficie, la

7El número de Reynolds se define como Re = Ud/ν donde U y d son la velocidad y longitud
caracteŕısticas del fluido y del sistema, respectivamente, y ν la viscosidad cinemática. En términos
generales el número de Reynolds compara las fuerzas de inercia con las fuerzas viscosas.
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velocidad disminuye con el logaritmo de la altitud.

16 18 20 22 24
0

500

1000

1500

2000

2500

]
m[ arutl

A

Velocidad [m/s]
(a)

"
30 35 40 45 50 55
0

500

1000

1500

2000

2500

Velocidad [m/s]
A

ltu
ra

 [m
]

(b)

Figura 1.4. Perfiles verticales de velocidad obtenidos por medio de dropsondes desplegadas
dentro del huracán Ike. (a) 11 de septiembre 2008 0024 UTC. (b) 13 de septiembre 2008 0033
UTC

Hasta hace poco, la falta de datos dentro de la capa ĺımite de los ciclones

tropicales hab́ıa hecho dif́ıcil confirmar los conceptos teóricos desarrollados en torno a

la distribución de la velocidad vertical. En particular la presencia de este máximo

de velocidad cerca de la parte alta de la capa –también conocido como jet de la

capa ĺımite o viento supergradiente– era dif́ıcil de observar porque tiene una extensión

pequeña sobre la vertical y vaŕıa su posición en la tormenta. Como resultado, las sondas

dropsondes son incapaces de capturarlo salvo en ciertas ocasiones.

A partir del desarrollo de nuevas sondas, dropsondes con sistemas de posiciona-

miento global, mediciones de mejor resolución dentro de la capa ĺımite confirmaron

que este máximo de velocidad es una caracteŕıstica común de la capa ĺımite de los

ciclones tropicales. A lo largo de los años gran cantidad de modelos de capa ĺımite han

sido desarrollados para estudiar de forma teórica sus caracteŕısticas, un resumen de

varios de estos modelos y referencias a sus caracteŕısticas fue presentado por Kepert

[42]. De la gran variedad de estos modelos los promediados en la vertical (slab boundary

layer models) han demostrado capturar en cierta medida la existencia de este viento
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supergradiente. A continuación se detallan sus caracteŕısticas.

1.3.1. Ecuaciones de capa ĺımite

Suponiendo balance hidrostático, densidad constante y que la turbulencia puede

representarse en términos de la constante de difusividad de remolino K, el conjunto de

ecuaciones (1.5)–(1.8) toma la forma

∂ru

∂r
+
∂v

∂λ
+ r

∂w

∂z
= 0, (1.16)

∂u

∂t
+ u

∂u

∂r
+
v

r

∂u

∂λ
+ w

∂u

∂z
−
(
f +

v

r

)
v = −1

ρ

∂p

∂r

+
∂

∂z

(
K
∂u

∂z

)
+K

(
∇2u− u

r2
− 2

r2
∂v

∂λ

)
, (1.17)

∂v

∂t
+ u

∂v

∂r
+
v

r

∂v

∂λ
+ w

∂v

∂z
+
(
f +

v

r

)
u = − 1

ρr

∂p

∂λ

+
∂

∂z

(
K
∂v

∂z

)
+K

(
∇2v − v

r2
− 2

r2
∂u

∂λ

)
, (1.18)

donde ∇2 es el Laplaciano en coordenadas ciĺındricas y se ha separado su componente

en z para integrar las ecuaciones sobre la vertical.

Partiendo de un ancho de capa h, que puede ser función del radio, y asumiendo que

fuera de la capa, en la parte alta, el flujo se encuentra en balance de viento gradiente,

es decir, se cumple la ecuación (1.9)

1

ρ

∂p

∂r
=
v2g
r

+ fvg,
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vg es la velocidad tangencial y únicamente es función del radio y posiblemente del

tiempo. Se le ha puesto el sub́ındice g para diferenciarla de la velocidad tangencial

dentro de la capa ĺımite. Mediante un análisis de escala es posible demostrar que el

gradiente de presiones puede suponerse igual al que existe arriba de la capa [29]. Lo

anterior permite sustituir en las ecuaciones el gradiente de presión en términos de la

componente de velocidad tangencial vg.

Usando la ecuación de continuidad (1.16) y el operador

ᾱ =
1

h

∫ h

0

α dz, (1.19)

donde α representa cualquier variable, α′ es la desviación respecto al promedio vertical,

α = ᾱ+α′ y el promedio ᾱ′ = 0, se integran las ecuaciones (1.16), (1.17) y (1.18) sobre

la vertical

h

r

∂ru

∂r
+
h

r

∂v

∂λ
+ w|z=h − w|z=0 = 0,

∂u

∂t
+

1

r

∂ru2

∂r
+

1

r

∂uv

∂λ
+ uw|z=h − uw|z=0 +

(v2g − v)

r
+ f(vg − v) =

1

h

[
K
∂u

∂z

]z=h
z=0

+K

(
∇2u− u

r2
− 2

r2
∂v

∂λ

)
,

∂v

∂t
+

1

r

∂ruv

∂r
+

1

r

∂v2

∂λ
+ vw|z=h − vw|z=0 + u

(
v

r
+ f

)
=

1

h

[
K
∂v

∂z

]z=h
z=0

+K

(
∇2v − u

r2
− 2

r2
∂u

∂λ

)
,

En la superficie w|z=0, uw|z=0 y vw|z=0 son indénticamente cero. Por su parte los

flujos turbulentos verticales en la superficie se pueden parametrizar de forma simple
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mediante una formula de coeficiente de arrastre

1

h

[
K
∂u

∂z

]
z=0

=
CD
h

(ū2 + v̄2)1/2ū y
1

h

[
K
∂v

∂z

]
z=0

=
CD
h

(ū2 + v̄2)1/2v̄.

En la parte alta de la capa ĺımite, z = h, siguiendo a Smith [28] se supone que el

aire que entra a la capa ĺımite, desde la parte alta, introduce cantidad de movimiento

al sistema mientras que el aire que sale no altera las propiedades de la capa, de donde

los términos no lineales en la vertical se evalúan de acuerdo con

uw|z=h = −ūmin(wh, 0)

h
y vw|z=h = (vg − v̄)

min(wh, 0)

h

Para los flujos turbulentos en z = h Smith introduce lo que puede considerarse

una velocidad de entrada, wsc, pero con signo contrario. Aśı parametriza de forma

simple la convección somera que, según sus argumentos, juega un papel importante en

el intercambio de calor y humedad entre la capa ĺımite y las nubes que se encuentran

arriba de ésta. Smith explica que el valor de la constante se selecciona de tal forma que

el perfil termodinámico en r = r0 (r0 el radio máximo de la tormenta) se encuentra en

equilibrio radiativo y convectivo.

1

h

[
K
∂u

∂z

]
z=h

=
wsc
h
ū y

1

h

[
K
∂v

∂z

]
z=h

=
wsc
h

(v̄ − vg) (1.20)

En su art́ıculo del 2003 [28] Smith fija el valor de wsc en −0.0022 m/s, y mientras

que en [29] experimenta con varios valores, en [43] la toma como cero. Al parecer el

papel de la velocidad wsc es reducir la velocidad de entrada y la magnitud del viento

supergradiente. En este estudio wsc se tomará como cero a menos que se especifique lo

contrario.
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Finalmente las ecuaciones de capa ĺımite promediadas en la vertical toman la forma

h

r

∂ru

∂r
+
h

r

∂v

∂λ
+ wh = 0, (1.21)

∂u

∂t
+ u

∂u

∂r
+
v

r

∂u

∂λ
− ūmin(wh, 0) +

(v2g − v)

r
+ f(vg − v) =

K

(
∇2u− u

r2
− 2

r2
∂v

∂λ

)
− CD

h
(ū2 + v̄2)1/2ū, (1.22)

∂v

∂t
+ u

∂v

∂r
+
v

r

∂v

∂λ
+ (vg − v̄)

min(wh, 0)

h
+ u

(
v

r
+ f

)
=

K

(
∇2v − u

r2
− 2

r2
∂u

∂λ

)
− CD

h
(ū2 + v̄2)1/2v̄, (1.23)

Con relación al coeficiente de arrastre, observaciones realizadas para bajas

velocidades de viento han demostrado que el coeficiente de arrastre CD aumenta

linealmente con la velocidad, mientras que los coeficientes de transferencia de calor

CH y humedad CE permanecen aproximadamente constantes. En estudios realizados

con modelos numéricos se ha encontrado que los ciclones tropicales no mantienen su

velocidad a menos que el coeficiente CD se vuelva constante para un cierto umbral de la

velocidad. El análisis de los datos medidos mediante dropsondes parece indicar que el

aumento del coeficiente de arrastre disminuye drásticamente para valores de velocidad

mayores a 30 m/s. Diferentes explicaciones f́ısicas se han propuesto en torno a este

fenómeno [44, 45] pero al parecer, aún no existe suficiente evidencia que permita llegar

a un conclusión clara. Por simplicidad a lo largo del presente estudio se utilizó un valor

del coeficiente de arrastre constante CD = 2.5 × 10−3 que es el valor de saturación

propuesto por Donelan et al. [45].

La difusividad de cantidad de movimiento horizontal por pequeños remolinos K es

importante en el ojo de los ciclones tropicales. En diferentes modelos se ha encontrado
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que previene la formación de una discontinuidad en la pared del ojo [12, 24] como

la registrada por Smith [28, 29]. Recientemente se ha reportado que la intensidad

del huracán disminuye y el radio de vientos máximo aumenta si aumenta la difusión

turbulenta horizontal [46]. También recientemente Chavas y Emanuel [47] encontraron

que posiblemente la difusión turbulenta horizontal esté relacionada con el tamaño de

la tormenta. El estudio de la turbulencia dentro de los ciclones tropicales va mucho

más allá del objetivo de esta tesis y su inclusión dentro de la ecuaciones responde

únicamente a la necesidad de amortiguar las ondas de choque producidas directamente

por las ecuaciones, aśı se ha decidido usar un valor de K constante establecido de

acuerdo con los criterios establecidos en el Apéndice A.

Es importante señalar que los modelos de capa ĺımite promediados en la vertical

han sido fuertemente criticados por Kepert [26, 42]. En sus estudios establece que

este tipo de modelos sobrestiman el flujo de entrada radial, dando como resultado

supergradientes de viento muy grandes, principalmente porque el coeficiente de arrastre

no depende de la velocidad vertical. Sin embargo se ha optado por este modelo

puesto que ha sido utilizado en el área de ingenieŕıa para modelar campos de viento

[48, 49, 50], es la base de la componente atmosférica incluida en un modelo general

de predicción de riesgos desarrollado por el estado de Florida [51] (http://www.cis.

fiu.edu/hurricaneloss/) y ofrece una representación completa de la capa ĺımite

compatible con la teoŕıa de intensidad de Emanuel cuyos pormenores se resumen en la

siguiente sección.

1.4. Enerǵıa y potencial de intensidad

En 1986 Emanuel [13] presentó un modelo anaĺıtico de ciclones tropicales en

el que muestra que su intensificación y persistencia dependen totalmente de la

inestabilidad térmica que existe entre el océano y la atmósfera y es alimentado por

el calor latente transferido por la evaporación desde el océano a la atmósfera via

los vientos superficiales. Este mecańısmo denominado WHISE (wind-induced surface

heat exchange) o teoŕıa de interacción océano–atmośfera, ha recibido mucha atención

http://www.cis.fiu.edu/hurricaneloss/
http://www.cis.fiu.edu/hurricaneloss/
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18 1. GENERALIDADES DE LOS CICLONES TROPICALES

y se ha convertido en un paradigma dentro de la teoŕıa de ciclones tropicales. En

varias ocasiones Emanuel ha reformulado y extendido su formalismo [4, 34, 12, 5] y en

fechas recientes ha propuesto algunas modificaciones [52, 53]. Un buen resumen de su

derivación e ideas centrales fue hecho por Bryan y Rotunno [36] y es el texto en el que

se basa esta sección.

Emanuel considera un ciclón tropical ejesimétrico y en estado estacionario que para

su estudio puede ser descompuesto en dos regiones: 1) la atmósfera libre, en la que

la viscosidad es despreciable y 2) la capa ĺımite, en donde los términos viscosos y las

interacciones con la superficie son importantes.

1.4.1. Atmósfera libre

La ecuación derivada para esta región se puede obtener de dos formas, la primera

es presentada por Emanuel en su art́ıculo de 1986 [13], la segunda también es descrita

por Emanuel en [7] pero la atribuye a D. K. Lilly8. Lilly buscaba obtener una solución

anaĺıtica para el flujo de tornados y huracanes. Por medio de ecuaciones de conservación

de masa, cantidad de movimiento y entroṕıa llegó a una única ecuación para la función

de corriente, de la que se puede obtener una solución con las condiciones de frontera

apropiadas.

Si sobre las ecuaciones (1.5), (1.6 y (1.7) se supone independencia de la coordenada

azimutal, estado estacionario, flujo no viscoso y se desprecia la masa del vapor de agua,

se obtiene

u
∂u

∂r
+ w

∂u

∂z
=
v2

r
+ fv − αd

∂p

∂r
(1.24)

u
∂w

∂r
+ w

∂w

∂z
= −g − αd

∂p

∂z
(1.25)

8Emanuel [7] menciona que trabajó de cerca con Lilly y que teńıan la idea de publicar dos art́ıculos
con sus resultados pero a pesar de haber escrito juntos algunos art́ıculos para conferencias, Emanuel
publicó por separado su trabajo en 1986 [13] y el trabajo de Lilly nunca vio la luz.
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Con αd = 1/ρd donde el sub́ındice d hace referencia a que únicamente se considera

la masa del aire seco. Utilizando η = ∂u/∂z − ∂w/∂r, la definición de momento

angular [ecuación (1.13)] y la función de corriente ρdru = ∂ψ/∂z, ρdrw = −∂ψ/∂r
las ecuaciones (1.24) y (1.25) se pueden combinar en una sola ecuación

− η

ρdr
+

d

dψ

(
u2

2
+
w2

2

)
= − d

dψ

(
v2

2
+ gz

)
+
v

r

dM

dψ
− αd

dp

dψ
. (1.26)

Por medio de la primera ley de la termodinámica para procesos pseudoadiabáticos,

es decir el agua que se condensa es removida inmediatamente idealizando un proceso

de precipitación instantánea,

Tds = cpdT + Ldqv − αddp, (1.27)

donde cp es la capacidad caloŕıfica a presión constante, L es la constante de calor

latente de evaporación y qv es la razón de mezcla del vapor de agua; es posible eliminar

la presión de la ecuación (1.26)

− η

ρdr
+

d

dψ

(
u2

2
+
w2

2

)
= − d

dψ

(
v2

2
+ gz + cpT + Lqv +

fM

2

)
+

1

2r2
dM2

dψ
+ T

ds

dψ
. (1.28)

Hasta ahora se ha utilizado termodinámica pseudoadiabática y se ha despreciado

de las ecuaciones la masa del vapor de agua. En este punto suponiendo viento gradiente

y balance hidrostático el término de la izquierda es idénticamente cero. Para llegar a

la ecuación de máxima intensidad se integra la ecuación (1.26) sobre el volumen de

control mostrado en la Fig. 1.5. El volumen de control está formado por dos ĺıneas de

corriente. Al suponer que los efectos de la viscosidad son despreciables en la atmósfera

libre, la función de corriente ψ, la entroṕıa s, la cantidad de movimiento angular M y
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1
r2b

5
1
r20

2(T b T 0)
ds
dM 2 2

hb
r brb

dc
dM 2 , (18)

where subscript b denotes evaluation at the top of the
boundary layer and subscript 0 denotes evaluation at
the outflow (at large r). By further assuming r0 rb and
Mb ’ rbyb, we obtain a relation for ymax:

y2max 5 (T b T 0)Mb
ds
dM

Mbhb
r brb

dc
dM

at

( r , z) 5 ( rmax , zmax )91(.)

The first term on the right side of (19) has the same form
as the free-atmosphere component of E-PI [see (7)]. In
fact, if gradient-wind and hydrostatic balance had been
assumed, then the last term of (19) would have been
exactly zero and this relation would be equivalent to (7).
Thus, E-PI as reviewed in section 2 may be viewed as a
special case within this framework.
Both Lilly and BE98 ultimately neglected the unbal-

anced flow (i.e., inertial) term. Evaluation of this term is
difficult because some variables (especially c ) are diffi-
cult to obtain from observations and numerical simula-
tions. We thus modify this term by utilizing the definition
of c , by again assuming Mb ’ rbyb, and by making use of
the fact that ›y b/› r 5 0 at the location ofmaximumwinds;
this yields

y2max 5 (T b T 0)Mb
ds
dM

1 rbhbwb at

( r , z) 5 ( rmax , zmax )02(.)

In this form, the term accounting for unbalanced flow
(the last term) contains variables that are more intuitive
and are more easily calculated from numerical model
output and observations. To help interpret this term,
we note that the radial velocity equation, (B1), can be
expressed as

du
dt

[ u
› u
› r

1 hw1 w
› w
› r

5
y2

r
ŷ2g
r

 !

, (21)

where ŷ2g/r [ a d› p/› r , and the Coriolis term is neglected
because it is small at the location of ymax. Numerical
simulations and observations often show that u ’ 0 at
the location of ymax and that w is a maximum here also,
so that › w/› r ’ 0. Thus, (21) can be reduced to

hw ’
y2

r
ŷ2g
r

 !

. (22)

In a supergradient flow, the right side of (22) is greater
than zero, and thus hw is necessarily positive. Hence, the
final term in (20) is always a positive contribution to ymax

in supergradient flows. Moreover, simple calculations
based on the classic Bö dewadt rotating-flow boundary
layer solution [see Schlichting (1979, p. 228)] show es-
sentially the same balance of terms. To summarize, the
inertial terms in the momentum equations are not neg-
ligible in supergradient flows, and the analyses above
demonstrate that they contribute to an increase in ymax

that is proportional to hw at the location of ymax.
Our derivation has so far considered only the free

atmosphere. A boundary layer can be incorporated in
the same manner as in section 2b. 5 Repeating those
steps, using the same approximations, we find

y2max 5 a
C E
C D

(T b T 0)( ssurf s0) 1 rbhbwb at

( r , z) 5 ( rmax , zmax )32(.)

As it will be convenient to compare this solution to E-PI,
we note that (23) can be expressed as follows:

y2max 5 (E PI) 2 1 g, (24)

where (E-PI) 2 is given by the right side of (10), g [
a rbhbwb, and all terms are evaluated at the location of
maximum tangential velocity.

F IG . 11. A schematic illustrating the control volume (shaded
region) used for the derivation of PI 1 . The control volume is
bounded by two closely spaced streamlines (thick solid lines) in the
eyewall. The variables c , s, M , and E are constant along these
trajectories in the free atmosphere (i.e., above the dashed line),
assuming inviscid pseudoadiabatic flow. The ‘‘X’’ denotes the lo-
cation of ymax.

pa
red

 de
l o

jo

flujo de salida

atmósfera libre

capa límite

5 In this section, the definitions of ‘‘free atmosphere’’ and
‘‘boundary layer’’ are the same as in section 2 and are distinguished
primarily by the importance of viscous terms.

3054 J OU RNA L O F T H E A TMO S P H E R I C S C I E N C E S V OLUME 66

Figura 1.5. Esquema que ilustra el volumen de control utilizado para derivar el potencial de
intensidad de los ciclones tropicales propuesto por Emanuel (esta imagen es una adaptación
de la que se encuentra en el art́ıculo de Bryan y Rotunno [36]).

la enerǵıa se conservan a lo largo de esta ĺıneas de corriente. De esta forma el primer

término del lado derecho de la ecuación (1.26) es cero bajo la integral resultando

1

rb
− 1

ro
= −2(Tb − To)

ds

d(M2)
. (1.29)

Los sub́ındices b y o denotan la evaluación en la parte alta de la capa ĺımite y en la

salida del flujo respectivamente. Tomando ro � rb y Mg ≈ rbvb se llega a una relación

para le velocidad máxima del flujo

v2g,m = −(Tb − To)Mg
ds

dMg

en (r, z) = (rmax, zmax). (1.30)

En términos generales, solo dos componentes principales son la base de esta

ecuación: una componente dinámica y una termodinámica. La suposición de viento

gradiente y equilibrio hidrostático, es decir, viento térmico, conforman la componente
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dinámica. El supuesto de que los procesos son pseudoadiabáticos constituye la parte

termodinámica.

Como se mencionó en un principio, esta derivación de la ecuación (1.30) difiere de

la propuesta por Emanuel en 1986 [13]. Él, de principio, asume balance hidrostático

y viento gradiente [ecuaciones (1.9) y (1.10)], combina ambas ecuaciones logrando

relacionar la cantidad de movimiento angular con la entroṕıa mediante el volúmen

espećıfico aplicando relaciones de Maxwell. Finalmente integra a lo largo de curvas de

cantidad de movimiento angular constante sobre las que supone que la entroṕıa de

saturación también es constante. La clave para poder integrar la ecuación (1.28) es que

las curvas de cantidad de movimiento angular constante y entroṕıa constante coinciden.

Para justificar esta suposición Lilly propone que el aire que sube por la pared del ojo

se encuentra saturado por lo que conserva sus valores tanto de cantidad de movimiento

angular como de entroṕıa, de esta forma la entroṕıa es invariante a lo largo de las curvas

de cantidad de movimiento angular constante. Emanuel va más allá argumentando que

incluso fuera del ojo, donde el aire no está saturado, la convección oblicua (slantwise

convection) de las parcelas de aire ajusta la entroṕıa de saturación de manera que la

entroṕıa es invariante sobre las curvas de momento y permite que s = s∗. A esto le

llama neutralidad a la convección oblicua (slantwise convection neutrality).

1.4.2. Capa ĺımite

De la forma que tiene la ecuación (1.30) resalta que se puede conocer la velocidad

angular una vez que se determina s como función de Mg. En todas sus publicaciones

subsecuentes, desde su publicación en 1986 hasta las más recientes [52, 53], Emanuel

sostiene que la relación ds/dMg está determinada por el balance de la cantidad de

movimiento angular y entroṕıa dentro de la capa ĺımite. En particular, la neutralidad

a la convección de aire húmedo requiere que la entroṕıa de saturación, arriba del nivel

por el cual existe condensación por ascenso, sea igual a la entroṕıa de la capa ĺımite.

En general la ecuación de balance de entroṕıa en la capa ĺımite, en coordenadas de
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cantidad de movimiento angular y presión está dada por

∂s

∂t
+
DM

Dt

∂s

∂M
+ ω

∂s

∂p
= −g∂F

∂p
(1.31)

en donde el cambio en la entroṕıa está balanceado únicamente por el flujo de entroṕıa

y se ha despreciado las producción de entroṕıa por procesos internos, es decir, la

disipación de calor debida a la fuerza de fricción.

Considerando la ecuación (1.13) también en coordenadas de presión

DM

Dt
= −gr∂τλ

∂p
,

donde τλ es la componente tangencial del tensor de esfuerzos. Sustituyéndo esta

expresión en la ecuación (1.31) y asumiendo estado estacionario se obtiene

−gr∂τλ
∂p

∂s

∂M
+ ω

∂s

∂p
= −g∂F

∂p
. (1.32)

Dos suposiciones importantes se hacen en este punto. La primera es que la entroṕıa

se encuentra bien mezclada a lo largo de las ĺıneas de cantidad de movimiento angular

constante, que son aproximadamente verticales en la capa ĺımite. Al mismo tiempo s no

es función de la presión, ∂s/∂M u ds/dM , y el segundo término del lado izquierdo de

la ecuación (1.32) es cero. La segunda suposición es que el radio al que se encuentran las

superficies de cantidad de movimiento angular constante no vaŕıa mucho con la altura

dentro de la capa ĺımite. En la medida en que estas dos aproximaciones se cumplen es

posible integrar la ecuación (1.32) en la capa ĺımite para obtener

ds

dM
=

Fs
r̄τλs

(1.33)

donde Fs es el flujo turbulento de entroṕıa en la superficie, τλs es el esfuerzo azimutal
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en la superficie, y r̄ el radio promedio de las ĺıneas de cantidad de movimiento angular.

Fs y τλs pueden representarse de manera sencilla por medio de formulas clásicas de

flujos aerodinámicos [52]

Fs =
Ckρ|u|(k∗o − kb)

Ts
≈ Ckρ|u|(s∗s − sb) con

(k∗o − kb)
Ts

∼= s∗s − sb (1.34)

τλs = −CDρ|u|v (1.35)

aqúı k representa a la entalṕıa y Ck el coeficiente de intercambio de entalṕıa. Este

último resultado se acopla con el derivado para la atmósfera libre, ecuación (1.30),

suponiendo que los gradientes radiales de cantidad de movimiento angular en la parte

alta de la capa ĺımite son aproximadamente iguales a los gradientes en la atmósfera

libre (∂M/∂Mg ≈ 1). Sustituyendo la ecuación (1.33) en (1.30) se obtiene

v2g,m =
Mg

r̄v

Ck
CD

(s∗s − s)(Tb − To) en (r, z) = (rmax, zmax). (1.36)

En este punto se hace una de las aproximaciones más criticadas en el modelo. En

la ecuación (1.36) la velocidad v es la velocidad en la capa ĺımite, mientras que Mg

la cantidad de movimiento angular fuera de la capa, en la atmósfera libre, por lo que

Emanuel supone que la velocidad angular fuera y dentro de la capa son la misma, lo

que implica que dentro de la capa ĺımite la velocidad angular v también se encuentra

en balance de viento gradiente [29]. Al mismo tiempo considerando r̄ ≈ rb se obtiene

como resultado

v2g,m =
Ck
CD

(s∗s − s)(Tb − To) en (r, z) = (rmax, zmax). (1.37)

Emanuel ha dejado claro que esta es una ecuación para el viento gradiente y no para

la velocidad dentro de la capa ĺımite [52]. Si bien en un principio la teoŕıa fue concebida
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para determinar el máximo que pueden alcanzar los ciclones dependiendo únicamente

de pocos parámetros, termodinámicos y dinámicos, en 2011 y 2012 realizó una extensión

en la que logra derivar un perfil completo de viento gradiente basado en estas ideas.

Los resultados se resumen a continuación.

1.4.3. Teoŕıa del potencial de intensidad modificada

En 2011 Emanuel y Rotunno [52] modificaron la teoŕıa de intensidad de tal modo

que la temperatura de salida To –la temperatura que tiene las ĺıneas de corriente que

fluyen hacia arriba y el exterior– deja de ser tomada como una constante. Hasta

ahora no se hab́ıa mencionado nada de la temperatura de salida. En los trabajos

de Emanuel previos, la temperatura To se toma como constante To ≡ Tt, con Tt la

temperatura de la tropopausa, bajo el argumento de que debido a que la tropósfera

es neutral a la convección de humedad, cualquier ĺınea de corriente que tenga una

entroṕıa elevada originada en la capa ĺımite tendrá que fluir fuera de la tormenta en

niveles arriba de la tropopausa. Debido a que la estructura arriba de la tropopausa es

prácticamente isotérmica, se puede aproximar la temperatura de salida como constante.

Esta suposición está basada en la idea de que el flujo de salida de los huracanes es

subcŕıtico, es decir, las ondas internas viajan lo suficientemente rápido para comunicar

la información de la estratificación del ambiente hacia el núcleo del vórtice. En

contraste, Emanuel y Rotunno [52] recientemente mostraron mediante simulaciones

numéricas que lo anterior posiblemente no ocurra y que la estratifiación del la entroṕıa

en el flujo de salida sea resultado de una dinámica interna de la tormenta. Aśı postulan

un número de Richardson9 cŕıtico que determina la estratificación de la entroṕıa. Su

análisis los conduce a la siguiente expresión para la temperatura de salida y el número

9El número de Richardson está definido como

Ri =
Γm(∂s∗/∂z)

(∂u/∂z)2 + (∂v/∂z)2
(1.38)

con Γm el gradiente vertical adiabático húmedo. El número de Richardson determina la estratificación
del fluido, define su estructura local y su transición a la turbulencia, además de caracterizar la
estabilidad térmica del flujo.
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de Richardson cŕıtico Ric

∂To
∂M
|r=rt = −Ric

r2t

dM

ds
, (1.39)

donde rt es el radio al que se alcanza la temperatura de salida To. De integrar la

ecuación (1.33) (tomando la forma propuesta para Fs y τλs) se obtiene una ecuación

diferencial de variables separables que se puede integrar para llegar a una expresión de

la entroṕıa en términos del momento angular

s = s∗s − C
(
M

Mm

)Ck/CD

(1.40)

con C una constante de integración y Mm el valor de la cantidad de movimiento angular

que se alcanza en rm para la parte alta de la capa ĺımite. Derivando este resultado

respecto a M y sustituyendo en las ecuaciones (1.39) y (1.30) da como resultado

∂To
∂M

∣∣∣
r=rt

=
CD
Ck

Ric
r2t

M

C

(
Mm

M

)Ck/CD

y M2
g = r2g(Tb − To)C

Ck

CD

(
Mg

Mm

)Ck/CD

.

(1.41)

La primera de las ecuaciones se puede integrar directamente obteniendo aśı una

expresión para To

To = Tt +
CD/Ck

2− Ck/CD
Ric
r2t

M
Ck/CD
m

C
(M2−Ck/CD −M2−Ck/CD

m ), (1.42)

donde Tt representa la temperatura de salida para la superficie con momento angular

Mm. Como To es la temperatura de salida para para las curvas con momento angular
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Mg. Se puede eliminar To y Tt (1.41) sustituyendo (1.41) en (1.42)

(
Mg

Mm

)2−Ck/CD

=

r2

r2m
+ 1

2−Ck/CD

Ric
r2t
r2

1 + 1
2−Ck/CD

Ric
r2t
r2

(1.43)

Este resultado aún contiene una incógnita: el radio de salida rt. Este radio es función

únicamente de rm cuando éste es el radio al que ocurren los máximos gradientes de

viento. Usando la aproximación

vg ≈
Mg

r
(1.44)

que se cumple cerca del radio de gradientes de viento máximo. Esta aproximación

conduce a

rm =

(
Ck
CD

1

Ric

)1/2

rt. (1.45)

Despejando para rt y sustituyendo en (1.43)

(
Mg

Mm

)2−Ck/CD

=
2(r/rm)2

2− Ck/CD[1− (r/rm)2]
(1.46)

Es importante notar que la ecuación (1.46) representa un perfil de viento gradiente

dadas la velocidad máxima vm y el radio de vientos máximo rm. Su forma completa se

discute un poco más adelante.

Aún falta determinar la velocidad máxima (o cantidad de movimiento angular

máximo Mm) para lo que es necesario encontrar la constante de integración C que

aparece en la ecuación (1.40). Es posible plantear que la entroṕıa tiene el valor de la

entroṕıa del ambiente sin perturbar en r0, donde la componente de viento tangencial

es cero. De esta forma, aproximando la cantidad de movimiento angular en el radio
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1.4. Enerǵıa y potencial de intensidad 27

de viento máximo rm como Mm ≈ vg,mrm y en el radio máximo del ciclón r0 como

M0 ≈ 1/2fr20 se obtiene

s∗s − C
(

fr20
2vg,mrm

)Ck/CD

= 0 (1.47)

Por otro lado para r0 � rm la ecuación (1.46) toma la forma

(
fr20

2vg,mrm

)2−Ck/CD

= 2
CD
Ck

, (1.48)

sustituyendo en (1.47) resulta

C =

(
1

2

Ck
CD

)1/(2CD/Ck−1)
s∗s. (1.49)

Al sustituir este resultado en la ecuación para Mg (1.42), evaluar en r = rm y

tomando Mm ≈ vg,mrm se obtiene la expresión buscada para le velocidad máxima

v2g,m = (Tb − Tt)
Ck
CD

(
1

2

Ck
CD

)1/[2(CD/Ck)−1]
s∗s. (1.50)

Por último, de la ecuación (1.46) se puede obtener una expresión anaĺıtica para la

velocidad de viento gradiente simplemente sustituyendo la definición de Mg [ecuación

(1.13)] y Mm ≈ vg,mrm

vg = vg,m
rm
r

[
2(r/rm)2

2− Ck/CD[1− (r/rm)2]

1/(2−Ck/CD)
]
− 1

2
fr. (1.51)

Esta forma para la velocidad de viento gradiente está basada enteramente en un

formalismo teórico bien establecido y su uso para modelar eventos relacionados con
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Figura 1.6. Perfil de viento gradiente generado con la ecuación (1.50) para los parámetros
vg,m = 60 m/s y rm = 20 km.

los ciclones tropicales, como marea de tormenta y oleaje, ha mostrado arrojar mejores

resultados que aquéllos obtenidos con otras formulaciones [54]. La forma del perfil

cuando vg,m = 60 m/s y rm = 20 km se presenta en la Fig. 1.6.

Se puede notar que lejos del radio de viento máximo el perfil decae linealmente con

una pendiente −1/2f , y vg = 0 en r = r0 con lo que se puede encontrar una expresión

para el radio total de la tormenta

r0 =

[
2vg,m

rm
f

2(r/rm)2

2− Ck/CD[1− (r/rm)2]

1/(2−Ck/CD)
]1/2

(1.52)

En el proceso de deducción de las ecuaciones no se ha tomado en cuenta la disipación

de calor ni la dependencia de s∗s con la presión, cuyos efectos podŕıan contribuir a

aumentar la intensidad.
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Caṕıtulo 2

Planteamiento del problema

2.1. Ecuaciones adimensionales

Escribir las ecuaciones en forma adimensional facilita generalizar los resultados

y establecer la combinación de parámetros que determinan el comportamiento del

sistema. El conjunto de ecuaciones de capa ĺımite (1.21), (1.22) y (1.23) pueden

escribirse en forma adimensional con la velocidad máxima de viento gradiente vg,m,

el radio máximo rm y el ancho de la capa h bajo el siguiente conjunto de variables

adimensionales

r̃ =
r

rm
, ũ =

ū

vg,m
, ṽ =

v̄

vg,m
, w̃h =

w̄hrm
hvg,m

, ṽg =
vg
vg,m

, t̃ =
tvg,m
rm

. (2.1)

Con este nuevo conjunto de variables las ecuaciones se transforman en

w̃h = −1

r̃

∂r̃ũ

∂r̃
− 1

r̃

∂ṽ

∂λ
, (2.2)

29
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30 2. PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

∂ũ

∂t̃
+ ũ

∂ũ

∂r̃
+
ṽ

r

∂ũ

∂λ
− ũ(min(w̃h, 0)) +

(ṽg
2 − ṽ)

r̃
+

(ṽg − ṽ)

Ro
=

K̃

(
∇2ũ− ũ

r̃2
− 2

r̃2
∂ṽ

∂λ

)
− C̃D(ũ2 + ṽ2)1/2ũ, (2.3)

∂ṽ

∂t̃
+ ũ

∂ṽ

∂r̃
+
ṽ

r̃

∂ṽ

∂λ
+ (ṽg − ṽ)(min(wh, 0)) + ũ

(
ṽ

r̃
+

1

Ro

)
=

K̃

(
∇2ṽ − ũ

r̃2
− 2

r̃2
∂ũ

∂λ

)
− C̃D(ũ2 + ṽ2)1/2ṽ, (2.4)

Las ecuaciones de capa ĺımite son forzadas mediante la ecuación de viento gradiente

resultado de la teoŕıa de máximo potencial de Emanuel. Teniendo en cuenta el mismo

conjunto de variables adimensionales queda

ṽg =
1

r̃

[
2r̃2

2− Ck/CD(1− r̃2)

]1/(2−Ck/CD)

− 1

2Ro
r̃, r̃0 =

[
2Ro

(
2
CD
Ck

)1/(2−Ck/CD)
]1/2

.

(2.5)

El sistema de ecuaciones resultante únicamente depende de cuatro parámetros

adimensionales: Ro = vg,m/(frm), C̃D = CDrm/h, K̃ = K/(rmvm) y Ck/CD. Ro es el

conocido número de Rossby que compara las fuerzas inerciales y centŕıfigas con la fuerza

de Coriolis y da cuenta de las caracteŕısticas del flujo. Dado que el radio de vientos

máximo aparece en la mayoŕıa de los parámetros, las soluciones de capa ĺımite deben

ser muy sensibles a rm. Con Ro y CD es posible construir dos escalas caracteŕısticas

de la longitud: h/CD y vg,m/f . Por lo tanto, el potencial de intensidad que incluya las

ecuaciones de capa ĺımite promediadas en vertical deberá ser dependiente de la escala

del ciclón. Por otra parte, la ecuación (1.37) pone de manifiesto que el potencial de

intensidad propuesto por la teoŕıa de Emanuel es independiente de la escala.

Una vez obtenido el campo de velocidades (u, v) para calcular la entroṕıa, se

resuelve expĺıcitamente una ecuación de balance de entroṕıa análoga a (1.31), que
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2.1. Ecuaciones adimensionales 31

en coordenadas r y λ, agregando la disipación de calor bajo el conjunto de variables

adimensionales definido anteriormente, se escribe

∂s̃

∂t̃
+ ũ

∂s̃

∂r̃
+
ṽ

r̃

∂s̃

∂λ
= C̃k(ũ

2 + ṽ2)1/2(s̃s
∗ − s̃) + β(ũ2 + ṽ2)3/2, (2.6)

en donde la entroṕıa adimensional se define como

s̃ =
s− s0
s∗s,0 − s0

. (2.7)

s∗s,0 y s0 son la entroṕıa de saturación de la superficie del océano y la entroṕıa

del ambiente sin perturbar en r0, respectivamente. Aparecen dos nuevos parámetros

adimensionales que rigen el comportamiento de la entroṕıa en la capa ĺımite C̃k =

Ckrm/h y β = C̃Dv
2
m/[(s

∗
s,0 − s0)Ts].

El valor de referencia s0 puede considerarse cero mientras que s∗s puede aproximarse

mediante la ecuación (1.27)como

s∗s(Ts, ps) = L

(
q∗ν
Ts
− qν,ref

Tref

)
−Rd ln

(
ps
pref

)
+ cp ln

(
Ts
Tref

)
, (2.8)

donde qν es la humedad espećıfica de saturación y el sub́ındice ref denota que las

cantidades son constantes de referencia. En este caso se ha tomado como temperatura

de referencia la temperatura de la superficie del océano Ts, como presión de referencia

la presión a nivel del mar p0 y como humedad espećıfica de referencia la humedad

espećıfica de la capa ĺımite qν,b, dando como resultado

s∗s(Ts, ps) = L

(
q∗ν − qν,b
Ts

)
−Rd ln

(
ps
p0

)
, (2.9)

Para calcular la presión en la superficie, ps, se integra la ecuación de viento gradiente

en forma adimensional
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32 2. PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

(
p0

ρ0v2g,m

)
ln

(
p0
p

)
=

∫ r0

r

(
ṽg

2

r̃
+
ṽg
Ro

)
dr̃ = I(r̃)

ps = exp

(
−ρ0v

2
m

p0
I(r̃)

)
p0. (2.10)

Finalmente, habiendo obtenido la entroṕıa s en la capa ĺımite, se calcula ds/dM

para determinar el potencial máximo mediante la relación (1.30)

v2g,m = −(Tb − To)Mg
ds

dMg

en r = rm.

Las ecuaciones se resuelven con las siguientes condiciones iniciales

v(0, r, λ) = vg(r, λ) u(0, r, λ) = 0 (2.11)

y de frontera

v(t, 0, λ) = 0 u(t, 0, λ) = 0 v(t, r0, λ) = 0 u(t, r0, λ) = 0. (2.12)

Para inducir las asimetŕıas en el campo de vientos y simular la entrada a tierra se

utiliza un valor distinto de CD en la parte de mar y otro en la parte que se encuentra en

tierra. Estrictamente, el valor del coeficiente de trasferencia de entroṕıa Ck en tierra es

cero porque se anulan los aportes a la entroṕıa de la superficie del océano s∗s. A pesar

de esto, el comportamiento de las soluciones para diferentes valores de Ck en tierra

también se analizan en la sección de resultados.

2.2. Esquema de la solución numérica

El sistema de ecuaciones diferenciales parciales no lineales (2.2)-(2.6), se resolvió por

el método de diferencias finitas. Este es uno de los métodos más sencillos y directos
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2.2. Esquema de la solución numérica 33

para resolver ecuaciones diferenciales parciales. Su idea central es dividir el dominio

de integración de las variables independientes en una malla de discretización –en el

espacio y/o tiempo–. Las variables dependientes se almacenan y evalúan únicamente

en estos puntos y sus derivadas se aproximan con los valores de puntos adyacentes. De

esta manera la ecuación diferencial se reduce a un sistema de ecuaciones algebraicas

para los valores de la función en cada punto del dominio de discretización.

La forma más sencilla de obtener expresiones en diferencias finitas de los valores de

las derivadas de funciones consiste en combinar de forma adecuada desarrollos en series

de Taylor de dichas funciones. Ello exige suponer cierta regularidad para las funciones

con las que se opere, en el sentido de exigir que las funciones admitan un desarrollo en

serie de Taylor hasta el término del desarrollo de interés. En este sentido, suponiendo

que ζ(x) es una función de clase Cm+1 en el dominio ζ ∈ [A,B] y l es un valor real,

el valor de la función en el punto (x + l) puede expresarse mediante un desarrollo en

serie de Taylor en la forma:

ζ(x+ l) = ζ(x) + l
dζ(x)

dx
+
l

2

d2ζ(x)

dx2
+ ...+

lm

m!

dmζ(x)

dxm
+

lm+1

(m+ 1)!

d(m+1)ζ(ξ)

dx(m+1)
(2.13)

donde ξ un punto comprendido entre x y x + l. En el desarrollo anterior para valores

de l suficientemente pequeños una buena aproximación de ζ(x+ l) queda dada por

ζ(x+ l) ≈ ζ(x) + l
dζ(x)

dx
+
l

2

d2ζ(x)

dx2
+ ...+

lm

m!

dmζ(x)

,
dxm (2.14)

con un error O(l(m+1)) es decir, un error de orden m+1. Aśı es fácil obtener expresiones

que aproximen de la primera derivada de una función. Si m = 1

ζ(x+ l) ≈ ζ(x) + l
dζ(x)

dx
. (2.15)

Haciendo ζi+1 = ζ(x+ l), ζi = ζ(x) y l = xi+1−xi se llega a la expresión tradicional
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34 2. PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

para la fórmula en diferencias finitas progresiva (forward difference scheme)

dζ

dx
=
ζi+1 − ζi
xi+1 − xi

. (2.16)

De la misma forma forma es fácil llegar a otra expresión para la primera derivada

haciendo el desarrollo en serie de Taylor para u(x − l), de donde se deriva la fórmula

en diferencias finitas regresiva

dζ

dx
=
ζi − ζi−1
xi − xi−1

. (2.17)

Combinando ambas expansiones en series de Taylor se obtiene una tercera expresión

conocida como fórmula en diferencias finitas centrada

dζ

dx
=
ζi+1 − ζi−1
xi+1 − xi−1

. (2.18)

Aśı como se han obtenido las fórmulas en diferencias finitas que aproximan el valor

de la primera derivada en un punto, se pueden obtener expresiones que aproximen el

valor de derivadas de orden superior, por ejemplo para la segunda derivada

d2ζ

dx2
=
ζi+1(xi − xi−1) + ζi−1(xi+1 − xi)− ζi(xi+1 − xi−1)

1
2
(xi+1 − xi−1)(xi+1 − xi)(xi − xi−1)

. (2.19)

Con relación a los términos convectivos es bien sabido que utilizar únicamente los

esquemas mencionados conduce a inestabilidades y a una pobre representación de la

solución. Lo anterior tiene su origen en que el signo de la velocidad cambia dependiendo

de la dirección del flujo. Existen diferentes formas de remediar esta situación. La más

sencilla es implementar el esquema de discretización corriente arriba (upstream). Dicho

esquema utiliza la fórmula de diferencias finitas progresiva si el flujo es positivo y
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2.2. Esquema de la solución numérica 35

regresiva si es negativo

u
dζ

dx
= máx(u, 0)

ζi+1 − ζi
xi+1 − xi

+ mı́n(u, 0)
ζi − ζi−1
xi − xi−1

(2.20)

En este caso se construyó un dominio radial r̃ ∈ [0, r0], con un arreglo de 1000

puntos, y en la coordenada azimutal λ ∈ [0, 2π] se utilizó una resolución de π/32. Para

las primeras derivadas se utilizó un esquema progresivo, los términos no lineales fueron

discretizados con un esquema upstream y para el Laplaciano se usaron diferencias

centradas de segundo orden.

Las ecuaciones se integran hasta el estado estacionario. Se probaron dos esquemas

expĺıcitos de integración de dos pasos, el método de Matsuno (Euler hacia atrás) de

primer orden y el método de Huen de segundo orden.

El esquema de Matsuno utiliza como primer paso la fórmula de Euler para obtener

ζn+1
∗ . Este primer paso aproxima fn+1 con fn+1

∗ que después se emplea para hacer un

paso hacia atrás, es decir

ζ(n+1)
∗ = ζ(n) + ∆tf (n), (2.21)

ζ(n+1) = ζ(n) + ∆tf (n+1)
∗ , (2.22)

donde

f (n+1)
∗ = f(ζ(n+1)

∗ , (n+ 1)∆t).

El esquema de Heun es similar al de Matsuno pero el segundo paso se hace con un

esquema trapezoidal

ζ(n+1)
∗ = ζ(n) + ∆tf (n), (2.23)

ζ(n+1) = ζ(n) +
1

2
∆t(f (n) + f (n+1)

∗ ), (2.24)
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36 2. PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

El esquema de Matsuno es ampliamente utilizado en meteoroloǵıa y oceanograf́ıa

porque es condicionalmente estable10 y amortigua las altas frecuencias. Mientras más

alta sea la frecuencia, el paso de tiempo debe disminuir. Por su parte el método de

Heun es inestable pero las inestabilidades son débiles, por lo que con un paso de tiempo

suficientemente corto se obtienen buenos resultados.

En los experimentos numéricos realizados no se encontraron diferencias importantes

ligadas con el método de integración utilizado. En ambos casos el tiempo de computo

necesario para alcanzar la solución estacionaria es aproximadamente el mismo. Como

resultado de esta experiencia se seleccionó el esquema de Matsuno para la versión final

del código.

El código está desarrollado en el lenguaje Fortran 90. Debido a que las ecuaciones

de capa ĺımite son no lineales y acopladas es necesario emplear un método iterativo

para su integración que deriva en tiempos de computo altos para una resolución como

la que se ha propuesto. Para aminorar este problema una paralelización sencilla bajo

el estandar OpenMP permite reducir el tiempo de computo hasta en un 50 %.

2.3. Validación del código computacional

Para validar el método de solución de la ecuaciones de capa ĺımite se realizó una

comparación con un modelo de capa ĺımite ejesimétrico proporcionado por el Dr.

Kerry Emanuel. Dicho modelo es similar al presentado anteriormente pero existen

algunas diferencias que se deben resaltar. El modelo es únicamente simétrico. En lugar

de resolver directamente una ecuación para la velocidad tangencial lo hace para la

cantidad de movimiento angular. Una diferencia importante reside en la forma de

tratar la difusividad horizontal. Emanuel pone el coeficiente de difusividad turbulenta

K en términos del tensor de deformación con lo que aparece la longitud de mezcla

horizontal lh. El método de solución de las ecuaciones también es distinto. Recurre

10La condición de estabilidad del esquema de Matsuno está dada por ∆t ≤ 1/|ω| con ω la frecuencia
de oscilación de la solución.
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2.3. Validación del código computacional 37

a diferencias finitas pero combina los esquemas upstream y diferencias centradas de

segundo orden para los términos convectivos. Integra las ecuaciones de capa ĺımite

hasta el estado estacionario con un esquema leapfrog y agrega un filtro Asselin. Una

comparación entre los perfiles de velocidad se muestra en la Fig. 2.1 en la que es claro

el parecido entre las soluciones. Éstas corresponden a un número de Rossby Ro = 30,

C̃D = 0.1 y Ck/CD = 1. Para la difusividad horizontal adimensional se adoptó el valor

de K̃ = 0.007 (Apéndice A) que corresponde a una K = 21×103 m2/s mientras que en

el modelo de Emanuel se tomó el valor por defecto de la longitud de mezcla lh = 1500

m.
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Figura 2.1. Comparación de las soluciones de capa ĺımite para el modelo presentado y el
modelo de Emanuel. a) Velocidad tangencial en la parte positiva y velocidad radial en la
negativa (la ĺınea discontinua representa el perfil de viento gradiente). b) Velocidad vertical.
Todos lo valores son adimensionales.
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Caṕıtulo 3

Resultados

3.1. Modelo simétrico

Primero se analizó el comportamiento de las soluciones simétricas del modelo de

capa ĺımite en relación con los parámetros adimensionales C̃D y Ro. Como caso base

de comparación se utilizaron los valores C̃D = 0.05, Ro = 60 y Ck/CD = 1 que

pueden representar al siguiente conjunto de parámetros: vg,m = 60 m/s, rm = 20 km,

f = 5 × 10−5 1/s, h = 1 km y CD = Ck = 2.5 × 10−3. La difusividad horizontal se

fijó en K̃ = 0.007 que corresponde a un valor de K = 8.4× 103 m2/s, congruente con

el criterio de estabilidad de Courant-Friedrichs-Lewy (Apendice A).

La Fig. 3.1a muestra la velocidad de viento gradiente, tangencial y radial como

función del radio adimensional. Es posible apreciar que la velocidad tangencial se

encuentra alejada de la velocidad de viento gradiente prácticamente para cualquier

radio, es subgradiente fuera de la pared del ojo y se vuelve supergradiente cerca de la

pared en donde toca a la curva de viento gradiente. La velocidad tangencial alcanza su

valor máximo en la parte interna sobrepasando la velocidad de viento gradiente cerca

de un 28 %, resultado congruente con la superintensidad registrada en la literatura

con otro tipo de modelos. El flujo de entrada radial alcanza un valor de −0.5 en

39
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Figura 3.1. Perfiles radiales de: a) viento gradiente (ĺınea discontinua), velocidad tangencial
(ĺınea azul), velocidad radial (ĺınea magenta) y b) velocidad vertical (ĺınea roja) obtenidos
como solución de las ecuaciones de capa ĺımite para un número de Rossby Ro = 60 y
C̃D = 0.05. Todos lo valores son adimensionales.

r = rm resultando en un ángulo de entrada θ = arctan(−ũ/ṽ) ≈ 24o valor razonable

considerando que el rango de θ se encuentra entre los 15 y 30 grados. Cerca del radio de

viento máximo la velocidad radial disminuye hasta llegar a cero en un intervalo radial

muy corto produciendo un flujo vertical ascendente estrecho e intenso como se muestra

en la Fig. 3.1b. Para el conjunto de parámetros establecidos anteriormente ésto da un

flujo ascendente vertical en la parte alta de capa ĺımite de 18 m/s, del orden de lo

registrado en mediciones.

Variaciones en C̃D pueden deberse a cambios en CD o en rm. Es importante notar

que dejar fijo CD y cambiar rm también implica cambios en Ro, mientras que variar

CD no involucra cambios en otro de los parámetros adimensionales teniendo en cuenta

que la proporción Ck/CD se conserva. De esta forma resulta evidente que el cambio de

rm debe tener repercusiones importantes en la solución. En la Fig. 3.2 se han graficado

las soluciones de las ecuaciones de capa ĺımite para cuatro valores distintos del radio de

viento máximo: rm = 5 km, rm = 20 km, rm = 40 km y rm = 70 km. Cuando el radio de

vórtice es de rm = 5 km la velocidad radial de entrada disminuye en comparación con
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Figura 3.2. Perfiles radiales de velocidad para diferentes valores del radio de viento máximo.
a) Componente tangencial en la parte positiva y componente radial en la parte negativa. La
ĺınea discontinua representa el perfil de viento gradiente para rm = 5 km. b) Promedio de
velocidad vertical. Todos lo valores son adimensionales normalizados con la velocidad máxima
del viento gradiente vg,m.

el caso base, y se frena antes de llegar al radio de vientos máximo. Como consecuencia,

la velocidad tangencial se aleja poco del perfil de viento gradiente y el flujo pasa de

subgradiente a supergradiente en la parte exterior, lejos del radio de viento máximo.

La velocidad vertical también disminuye a la mitad en comparación con el caso base

y el máximo ocurre fuera de rm. Esta solución es poco realista y podŕıa apuntar a

que un ciclón tropical de radio pequeño, rm ≤ 5 km, no puede conservar la estructura

de una tormenta de gran intensidad (vg,m = 60 m/s). Al aumentar al radio de viento

máximo la velocidad radial aumenta, con lo que la velocidad tangencial se aleja más

del perfil de viento gradiente. El punto donde el viento se vuelve supergradiente se

recorre hacia adentro y se encuentra cerca de rm. El viento tangencial supergradiente

es máximo para rm = 40 km y el radio donde pasa de subgradiente a supergradiente

es prácticamente r = rm. Para rm = 70 km el viento es subgradiente más allá de rm

pero el supergradiente se deprime un poco en comparación con los dos radios menores

(rm = 40 y 20 km). Esto último indica que existe un radio de viento máximo rm óptimo

que maximiza el supergradiente de viento dentro de la capa ĺımite. Con realción a la

--------

H ~ 
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42 3. RESULTADOS

velocidad vertical, ésta también aumenta con el radio máximo y dado que se calcula

como el gradiente radial de la componente radial de velocidad, su máximo se ubica en

la parte donde la velocidad radial se frena.

El análisis anterior parece indicar que el ciclón solo puede subsistir para ciertas

caracteŕısticas de la capa ĺımite relacionadas con las escalas de la tormenta, es decir,

no pueden existir tormentas muy intensas con radios pequeños. También resalta la

importancia de la escala del ciclón con relación al máximo viento supergradiente que

se puede generar dentro de la capa ĺımite. Tomando en cuenta que al variar el radio

de viento máximo, también cambia el número de Rossby porque la intensidad con la

que se forza el modelo vg,m se mantiene constante, se encuentra un radio de viento

máximo óptimo que maximiza el supergradiente de velocidad tangencial dentro de la

capa ĺımite para una intensidad dada. Esto se traduce en que hay mayor flujo de masa

entrante (r̃ũ) para radios grandes, pero la enerǵıa del ciclón puede ser mayor con radios

menores.
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Figura 3.3. Perfiles radiales de velocidad para diferentes valores del coeficiente de arrastre
CD. a) Componente tangencial en la parte positiva y componente radial en la parte negativa.
La ĺınea discontinua representa el perfil de viento gradiente para Ro = 60. b) Promedio de
velocidad vertical. Todos lo valores son adimensionales normalizados con la velocidad máxima
del viento gradiente vg,m.
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3.1. Modelo simétrico 43

Es de esperarse que al variar el coeficiente de arrastre CD se obtengan respuestas del

sistema similares a las presentadas anteriormente dado que C̃D guarda una proporción

directa con rm, pero resulta importante determinar la influencia de este parámetro

porque, en este caso, el número de Rossby no cambia aśı como no cambia el tamaño

total de la tormenta r0. En la Fig. 3.3 se ilustran las respuestas del de la capa ĺımite

para tres coeficientes de arrastre distintos: CD = 1.5 × 10−3, 5 × 10−3, 8 × 10−3 más

el caso base CD = 2.5 × 10−3. Para este análisis se ha cambiado CD pero la relación

Ck/CD = 1 se mantiene en cada caso. Similar a lo que ocurre al variar rm, la velocidad

radial aumenta con CD, incrementando el flujo de masa entrante (r̃ũ) y la velocidad

vertical. Fuera de rm, como es de esperarse, al aumentar la fricción disminuye la

cantidad de movimiento angular por lo que la velocidad tangencial disminuye, es decir,

los perfiles tangenciales de velocidad cada vez se aleja más del perfil de viento gradiente

(el subgradiente crece). Los perfiles se vuelven supergradinetes cerca de rm. El máximo

supergradiente de velocidad tangencial aumenta cerca de rm y se recorre al centro del

ciclón como consecuencia del incremento en el flujo de entrada.
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Figura 3.4. Perfiles radiales de velocidad para diferentes valores del número de Rossby.
a) Componente tangencial en la parte positiva y componente radial en la parte negativa.
La ĺınea discontinua representa el perfil de viento gradiente para Ro = 60. b) Promedio de
velocidad vertical. Todos lo valores son adimensionales normalizados con la velocidad máxima
del viento gradiente vg,m.
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44 3. RESULTADOS

En la Fig. 3.4 se han graficado los perfiles radiales de velocidad tangencial radial y

vertical como función del radio adimensional para cuatro números de Rossby distintos

Ro = 17, 60, 120 y 210. El aumento del número de Rossby tiende a aumentar el

subgradiente fuera del radio de viento máximo e incrementa el subgradiente dentro.

También es apreciable un incremento de la velocidad de entrada aśı como en la velocidad

vertical. Considerando que el número de Rossby puede crecer con la velocidad máxima

del perfil de viento gradiente y que éste es proporcional a la cáıda de presión, el resultado

indica que el desbalance en la capa ĺımite aumenta conforme aumenta la cáıda de

presión.
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Figura 3.5. Supergradiente de viento generado en la capa ĺımite como función del número
de Rossby Ro y el radio de viento máximo rm.

Para obtener un mejor panorama del comportamiento del supergradiente de viento

en relación con los parámetros que gobiernan las ecuaciones, en la Fig. 3.5 se exhibe

el máximo de velocidad tangencial adimensional como función del número de Rossby

y del radio de viento máximo, adimensionalizado con la altura de la capa ĺımite rm/h.

Se observa que el máximo de supergradiente aumenta conforme aumenta el número

de Rossby para radios entre 15 y 50 km y que el radio de viento máximo al que se

alcanza el supergradiente, es mayor para números de Rossby menores. Suponiendo que

el radio de viento máximo óptimo de un ciclón tropical está en relación directa con el
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3.1. Modelo simétrico 45

máximo supergradiente que puede producir, lo anterior sugiere dos cosas considerando

que el número de Rossby crece (disminuye) cuando vm aumenta (disminuye) o f

disminuye (crece). Si los cambios en Ro son por variaciones de vg,m, ı́ntimamente

relacionada con la cáıda de presión, lo anterior sugiere que las tormentas tienden a ser

más grandes y con supergradientes de velocidad menores para gradientes de presión

bajos y que el supergradiente aumenta cuando el gradiente de presión crece existiendo

un rango óptimo para el radio de viento máximo, entre 15 y 50 km, que maximiza

el supergradiente de viento dentro de la capa ĺımite. Por otro lado, si los cambios

en Ro se deben a cambios en el parámetro de Coriolis, el resultado indica que los

ciclones tropicales tenderán a ser más pequeños en latitudes cercanas al ecuador y más

grandes en latitudes mayores, también es claro que el desbalance en la capa ĺımite

disminuirá conforme aumente la latitud aśı como el supergradiente de viento.

Una vez determinadas las implicaciones de los parámetros Ro y C̃D sobre las

soluciones de las ecuaciones de capa ĺımite, se estudió la influencia de la estructura de los

perfiles de viento sobre la distribución de entroṕıa y principalmente, sobre la intensidad

obtenida mediante la ecuación de máximo potencial de intensidad (1.30). Con este fin,

utilizando las soluciones para la velocidad ũ y ṽ se determinó la entroṕıa y la derivada

de la entroṕıa respecto a la cantidad de movimiento angular para tres números de

Rossby Ro = 30, 60 y 90. En el cálculo de la entroṕıa, ecuación (2.6), aparecen los

parámetros adimensionales C̃k y β, bajo el conjunto de parámetros definidos en el caso

base (Ro = 60) toman los valores C̃k = C̃D = 0.05 y β = 0.015. Los perfiles de entroṕıa

s̃, aśı como la cantidad de movimiento angular del perfil de viento gradiente M̃g y

la cantidad de movimiento angular de la velocidad tangencial en la capa ĺımite M̃ ,

obtenidos para el caso base, se muestran en Fig. 3.6b. Aqúı se aprecia claramente la

disminución del momento angular en la capa ĺımite, en comparación con el momento

angular arriba ella, debida a la fricción. El momento angular dentro de la capa ĺımite

disminuye aproximadamente de forma lineal hacia el centro del huracán. Cerca del

radio de viento máximo la curva de momento angular en la capa ĺımite cruza la curva

de momento angular gradiente y siguen una trayectoria similar. Este comportamiento

se debe a que el perfil de velocidad tangencial es primero subgradiente y se vuelve

supergradiente cerca de rm (Fig. 3.1a). Con respecto al perfil de entroṕıa, el perfil
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Figura 3.6. Perfiles radiales de entroṕıa s y cantidad de movimiento angular M para tres
números de Rossby Ro distintos. a)Ro = 30, b)Ro = 60 y c)Ro = 90. La ĺınea negra
discontinua representa la cantidad de movimiento angular del perfil de viento gradiente,
mientras que la ĺınea negra continua señala el radio de viento máximo adimensional r̃m = 1.
d) ds̃/dM̃ como función del radio adimensional.

empieza en cero para r0, dado que se definió s0 = 0, y crece hacia el centro del ciclón

tropical mediado por el término convectivo u(∂s̃/∂r̃). Su aumento es más marcado

cerca del radio de viento máximo, donde ũ tiende a cero y en donde los aportes a la

entroṕıa por la entroṕıa de saturación en la capa ĺımite s̃∗s y la disipación son mayores.

Una vez determinada la entroṕıa se calcula la derivada de la entroṕıa respecto a la
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cantidad de movimiento angular en la capa ĺımite ds̃/dM̃ (perfil magenta de la imagen

d) Fig. 3.6) y con esto, la velocidad máxima mediante la ecuación (1.30), obteniendo

un valor de vm = 68 m/s, es decir, 13 % mayor tomando en cuenta que la intensidad

original con la que se forzó la capa ĺımite es de vg,m = 60 m/s. Este incremento se debe

a la acción conjunta del término de disipación, la entroṕıa de saturación como función

de la presión y al desbalance dentro de la capa ĺımite, que no son considerados dentro

la teoŕıa de potencial de intensidad de donde se deriva el perfil de viento gradiente.

En la Fig. 3.6 también se exhiben los cambios de los perfiles radiales de cantidad

de movimiento angular, entroṕıa y de la derivada de la entroṕıa respecto a la cantidad

de movimiento angular al variar el número de Rossby, Ro = 30, 60 y 90. En los tres

casos la cantidad de movimiento angular en la capa ĺımite disminuye linealmente pero

la pendiente aumenta con Ro. La entroṕıa también aumenta y su pendiente es más

marcada cerca de rm cuando crece Ro. La intensidad calculada con la ecuación (1.30)

arroja valores de 27 m/s para Ro = 30 y de 107 m/s para Ro = 90. Es decir, una

reducción del 10 % y un aumento del 19 % respectivamente, si se considera que estos

números de Rossby se obtienen dejando fijos los parámetros del caso base y cambiándo

únicamente vg,m a 30 m/s y 90 m/s. Este incremento se justifica si se toma en cuenta

que al aumentar número de Rossby, variando vg,m, también aumentan los efectos de la

disipación, la entroṕıa de saturación y el desbalance de viento dentro de la capa ĺımite

que contribuyen a aumentar la intensidad del ciclón. Más aún, el resultado anterior

deja ver la existencia de una solución congruente con la intensidad impuesta por el

perfil de viento gradiente, esta idea se detalla a continuación.

Por último, se varió tanto el radio de viento máximo rm como la velocidad máxima

vg,m de forma que el número de Rossby se mantiene constante para los tres casos

anteriores: Ro = 30, 60 y 90 y se calculó el potencial de intensidad [ecuación (1.30)].

Los resultados se muestran en las curvas con diamantes abiertos de la Fig. 3.7, en donde

también se han graficado las rectas de Rossby constante, vg,m = Rofrm. Los puntos

donde se intersectan las curvas son las soluciones que cumplen totalmente el sistema de

ecuaciones. Dicho de otra manera, en donde la disipación, la entroṕıa de saturación y las

velocidades en la capa ĺımite se acoplan de tal forma que la intensidad calculada con la

ecuación de potencial de intensidad (1.30) y la intensidad impuesta mediante el perfil de
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Figura 3.7. Máximo de velocidad vg,m calculado con la ecuación (1.30) como función
del radio para tres números de Rossby distintos. Las ĺıneas continuas dan la velocidad
como función del radio máximo rm de acuerdo con la definición del número de Rossby
Ro = vg,m/(frm) con f = 5× 10−5 1/s.

viento gradiente, ecuación (2.5), son iguales. Se aprecia que en los tres casos existen dos

soluciones, una para radios chicos y otra para radios grandes. Cualitativamente estos

resultados son congruentes con los mostrados en la Fig. 3.5. Para números de Rossby

grandes, el potencial de intensidad excede la intensidad del perfil de viento gradiente en

un rango de entre 15 y 60 km. También es apreciable que en la primera intersección de

las curvas, solución para radios chicos, el radio al que se intersectan las curvas aumenta

al disminuir el número de Rossby, resaltando la importancia del desbalance de viento

gradiente en la intensidad de los ciclones tropicales. Lo mismo puede decirse para la

solución de radios grandes, la segunda intersección de las curvas, donde al aumentar

el radio el desbalance es tan grande que influye de forma negativa en la intensidad del

ciclón. Para determinar si estas soluciones se encuentran en la naturaleza, en la misma

Fig. 3.7 también se han incluido los datos de velocidad de viento máximo y radio de

viento máximo registrados en la base de datos HURDAT (una descripción detallada

de esta base de datos se encuentra en la sección 3.4). En los datos se observa que no
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hay registros de radio de viento máximo menores a 9 km, probablemente porque la

resolución mı́nima de los datos al parecer es de 5 nm (millas náuticas), también que la

solución de radios grandes para Ro > 30 no se presenta, mientras que para Ro ≤ 30

ambas soluciones son igualmente posibles. También se comprueba que para números

de Rossby chicos la velocidad máxima ocurre para radios más grandes.

3.2. Modelo Asimétrico

Al entrar a tierra las ciclones tropicales muestran asimetŕıas importantes relacio-

nadas con el contraste de rugosidad que se establece en la interfaz mar–tierra. En esta

sección se estudian estas asimetŕıas y su relación con los parámetros Ro y CDT/CDM ,

es decir, la razón entre los coeficientes de fricción en tierra y mar. Con este fin se ha

tomado el caso base (simétrico) pero se ha divido el dominio en dos partes. La parte

de tierra al norte, con un coeficiente de fricción11 CDT = 5 × 10−3 y la parte marina,

al sur, con CDM = 2.5 × 10−3, resultando en una relación entre los coeficientes de

fricción CDT/CDM = 2. Las ecuaciones de capa ĺımite son forzadas con un gradiente

de presión simétrico mediante el perfil de viento gradiente construido con la relación

CkM/CDM = 1. La idea de que el gradiente de presión es simétrico aún cuando el ciclón

ha tocado tierra se encuentra bien documentada [55, 56].

La estructura asimétrica del campo de viento cuando el centro del ciclón se

encuentra en la ĺınea de costa, para el caso base, se puede ver en las imágenes de la

columna h) de la Fig. 3.8 en las que se aprecia que el máximo de velocidad tangencial

ocurre en la parte marina, dentro del radio de viento máximo con un supergradiente

del 35 %, mayor al registrado en el caso simétrico. La distribución de la velocidad radial

también es asimétrica con el máximo de velocidad de entrada en el cuadrante frontal del

lado izquierdo donde el flujo se dirige hacia al mar y se extiende sobre la parte marina,

desarrollando una velocidad de entrada máxima de 0.9, valor mucho mayor comparado

con el caso simétrico (aproximadamente 0.62). También es posible apreciar una región

11El valor de CD utilizado para la parte de tierra corresponde al empleado por Vickery et al. [49]
para modelar el campo de vientos de ciclones tropicales en las costas del sureste de Estados Unidos.
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ũ

 

 

−3 −2 −1 0 1 2 3
−3

−2

−1

0

1

2

3

−1

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0

0.2

w̃h

 

 

−3 −2 −1 0 1 2 3
−3

−2

−1

0

1

2

3

−2

0

2

4

6

8

10

12

14

(g) rm = 5 km

w̃h

 

 

−3 −2 −1 0 1 2 3
−3

−2

−1

0

1

2

3

−2

0

2

4

6

8

10

12

14

(h) rm = 20 km

w̃h

 

 

−3 −2 −1 0 1 2 3
−3

−2

−1

0

1

2

3

−2

0

2

4

6

8

10

12

14

(i) rm = 70 km

Figura 3.8. Componentes de velocidad, tangencial, radial y vertical (de arriba hacia abajo)
para tres valores de radio máximo distintos, g) 5 km, h) 20 km i) 70 km. La ĺınea horizontal
representa la ĺınea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El ćırculo negro denota el
radio de viento máximo.

donde el flujo es divergente en el cuadrante posterior del lado izquierdo dentro del radio

de viento máximo. Como respuesta a la velocidad radial, la velocidad vertical es máxima
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sobre un ćırculo de radio menor al radio máximo y centro ligeramente desplazado a

la derecha y también presenta asimetŕıas importantes. Desarrolla dos máximos que se

ubican en la zonas donde la tasa a la que se desacelera el flujo de entrada es mayor,

es decir, donde empieza y termina el máximo de la velocidad de entrada. Presenta una

zona de subsidencia en el cuadrante derecho de la parte marina como respuesta a la

divergencia de la velocidad radial.

La forma del campo de vientos obtenida es congruente con la que se encuentra en la

literatura [55, 56, 57]. Incluso el valor máximo del supergradiente obtenido está dentro

del rango registrado por Wong y Chan [55], quienes mediante el modelo de meso-

escala MM5 reportaron un supergradiente de entre 24 % y 37 % (también mayor al

que presentan en su caso simétrico) a una altura entre 500 m y 1 km cuando el

ciclón tropical se encuentra muy cerca de tocar tierra. La estructura asimétrica de

las velocidades y el incremento en el supergradiente con respecto al caso simétrico

puede explicarse considerando que el cambio en la fricción resta menos cantidad de

movimiento cuando el flujo va de mar a tierra que cuando se dirige de tierra hacia el

mar. Al tocar tierra, el incremento en la fricción disminuye en mayor grado la fuerza

centŕıfuga y la fuerza de Coriolis dejando que el gradiente de presión acelere el flujo

de entrada, penetrando más profundo hacia el centro de la tormenta. El aumento de la

velocidad radial incrementa el flujo de entrada derivando en un mayor transporte de

cantidad de movimiento angular. El flujo de entrada se acelera también sobre la parte

marina hasta que la fuerza centŕıfuga y la fuerza de Coriolis contrarrestan el gradiente

de presión. Es esta aceleración del flujo de entrada sobre la parte marina la responsable

de que el supergradiente de velocidad tangencial sea mayor que en el caso simétrico.

Debido a que el coeficiente de fricción es menor en el mar, no es de sorprender que el

máximo de velocidad tangencial se ubique en esta región.

Nuevamente se estudiaron las implicaciones que tiene el radio de viento máximo rm

sobre las soluciones de capa ĺımite. Como se ha mencionado anteriormente variaciones

en rm implican cambios tanto en el número de Rossby como en el coeficiente de arrastre

adimensional. Para el caso asimétrico esto se refleja en una variación de C̃DT y C̃DM

proporcional a rm con lo que la relación CDT/CDM = 2 se conserva. En la Fig. 3.8

se comparan las soluciones asimétricas de las ecuaciones de capa ĺımite del caso base,
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(i) Ro = 210

Figura 3.9. Componentes de velocidad, tangencial, radial y vertical (de arriba hacia abajo)
para tres valores del número de Rossby distintos, g) Ro = 17, h) Ro = 60, i) Ro = 210. La
ĺınea horizontal representa la ĺınea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El ćırculo
negro denota el radio de viento máximo.

rm = 20 km, con las soluciones obtenidas para un radio máximo menor, 5 km, y un

radio más grande, 70 km. Igual que en el caso simétrico el desbalance de la velocidad
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tangencial dentro de la capa ĺımite es mayor conforme aumenta el radio de viento

máximo, promoviendo un flujo de entrada más fuerte que intensifica el supergradiente.

Como se ha mencionado, sus valores se incrementan en comparación con su contraparte

simétrica, debido a las diferencias de fricción y los términos convectivos no lineales

que extienden la aceleración del flujo de entrada sobre el mar. También es apreciable

la existencia de un radio de viento máximo óptimo para el cual el supergradiente

es máximo. Para radios muy grandes aun cuando el flujo de entrada aumenta, el

supergradiente disminuye. En todos los casos la velocidad tangencial alcanza su máximo

del lado marino pero se aprecia una dependencia del grado de asimetŕıa con el radio

máximo. Cuando rm = 5 km las asimetŕıas son menos marcadas, el flujo de entrada

radial alcanza su magnitud máxima fuera de rm del lado izquierdo y se extiende sobre

una región más amplia en la parte de mar. En tierra el flujo de entrada se frena antes de

llegar a rm, de la misma forma que ocurre en el caso simétrico. En el cuadrante izquierdo

de la parte marina, el flujo de entrada logra cruzar rm provocando que el máximo

de velocidad tangencial ocurra prácticamente sobre rm y la velocidad vertical es casi

simétrica en un anillo del tamaño del radio máximo. Para radios grandes, rm = 70 km,

el desbalance de la velocidad tangencial en la parte de tierra es mayor comparado con

la parte marina, presentando una zona en la que la velocidad no excede la velocidad

del viento gradiente, esta diferencia tan marcada se ve reflejada en una distrubución de

velocidades mucho más asimétrica y un máximo de velocidad radial ligeramente rotado

a la derecha, hacia tierra.

Las variaciones del número de Rossby con respecto al caso base se muestran en

la Fig. 3.9. Un incremento significativo en la asimétrica de la velocidad tangencial

es apreciable conforme aumenta el número de Rossby, debido a que el subgradiente

de velocidad es mucho más grande en tierra que en agua promoviendo velocidades

de entrada mayores en una zona al interior del radio máximo que se encuentra

prácticamente en tierra. Este resultado indica que al entrar a tierra una cáıda de presión

grande tiende a aumentar el supergradiente en la parte del ciclón que se encuentra en

mar y el subgradiente en la parte de tierra, resultando en una estructura del campo de

velocidades más asimétrica en comparación con ciclones cuya cáıda de presión es baja.

La pérdida de simetŕıa en las componentes de velocidad al variar la razón entre los
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Figura 3.10. Componentes de velocidad, tangencial, radial y vertical (de arriba hacia abajo)
para tres valores distintos de la razón entre los coeficientes de fricción en mar y tierra, g)
CDT /CDM = 1.2, h) CDT /CDM = 2, i) CDT /CDM = 2. La ĺınea horizontal representa la
ĺınea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El ćırculo negro denota el radio de viento
máximo.
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coeficientes de fricción en mar y tierra, se muestran en la Fig. 3.10 para CDT/CDM =

1.2, CDT/CDM = 2 y CDT/CDM = 3.2 que corresponden a CDM = 2.5 × 10−3 y

CDT = 3 × 10−3, CDT = 5 × 10−3 y CDT = 8 × 10−3 respectivamente. Es importante

señalar que el efecto que tiene el incremento de la fricción en la parte de tierra sobre

las soluciones de capa ĺımite, es similar al que se registra cuando se incrementa el radio

de viento máximo o el número de Rossby. La componente de velocidad tangencial

es práticamente simétrica cuando CDT = 3 × 10−3, con un ligero máximo en la parte

marina, con una diferencia de ≈ 0.1 entre los máximos de velocidad tangencial en tierra

y mar obtenidos sobre una recta a 90o. Al aumentar la fricción en tierra, CDT = 5×10−3

y CDT = 8× 10−3, la velocidad tangencial se reduce, el desbalance de velocidad en la

parte de tierra es mayor en relación a la parte marina con lo que el máximo sobre el

mar es más pronunciado y el grado de asimetŕıa cada vez mayor. La velocidad radial

también conserva una forma prácticamente simétrica cuando CDT/CDM = 1.2, pero

es apreciable que el flujo de entrada se desacelera del lado que fluye hacia tierra y

se acelera del lado que fluye hacia mar. Cuando aumenta CDT/CDM la velocidad de

entrada crece, el máximo se recorre hacia el centro y se rota a la derecha reduciendo

su extensión sobre el mar. Esto ocurre porque el aumento de la fricción en tierra se

traduce en una disminución de la fuerza centŕıfuga y de Coriolis permitiendo que el

gradiente de presión acelere el flujo de entrada y lo lleve más al centro. La velocidad

vertical desarrolla dos máximos bien definidos que se intensifican con el aumento de la

fricción en tierra y se ubican en la zonas donde la tasa a la que se desacelera el flujo

de entrada es mayor, es decir, donde empieza y termina el máximo de la velocidad de

entrada, esto es, en tierra en la parte frontal del cuadrante derecho y sobre la ĺınea de

costa del lado donde el flujo va de tierra a mar.

Nuevamente se calculó la distribución de entroṕıa en la capa ĺımite por medio de

la ecuación (2.6) para poder determinar el potencial de intensidad de la tormenta. En

este caso las soluciones a las ecuaciones de capa ĺımite son asimétricas producto de

la entrada a tierra aśı como las contribuciones a la entroṕıa. Para el caso base en la

parte marina C̃kM = C̃DM = 0.05 y β = 0.015 y en tierra C̃kM = 0 C̃DT = 0.1 con

β = 0.03, es decir, estrictamente, de acuerdo con el planteamiento del problema, en

tierra se corta la enerǵıa que nutre a la tormenta y la única contribución a la entroṕıa
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está dada por la disipación.

En la Fig. 3.11 se presenta la distribución de entroṕıa y las ĺıneas de corriente en el

estado estacionario obtenidas para números de Rossby Ro = 30, 60 y 90. En los tres

casos la distribución de entroṕıa tiene un tendencia similar. En el lado derecho el flujo

transporta la mayor cantidad de entroṕıa al cuadrante derecho sobre la parte terrestre

y hacia el centro, mientras que del lado izquierdo se establece un flujo de aire seco de

tierra hacia mar que introduce aire con bajo contenido de entroṕıa al núcleo del ciclón.

La diferencia más notable se encuentra en la cantidad de entroṕıa que logran extraer del

océano y aquella que se genera por la disipación. Ambas contribuciones se incrementan

con el número de Rossby dado que en este caso Ro se vaŕıa por medio de vgm que

impacta tanto en el gradiente de presión como en el parámetro β. Otra diferencia

importante se presenta en los cambios de entroṕıa sobre las ĺıneas de corriente. Para

los tres casos, en la parte marina la entroṕıa aumenta a lo largo de las ĺıneas de corriente,

pero en tierra ocurre una situación diferente. Cuando R = 30 las ĺıneas de corriente

y las curvas de entroṕıa constante coinciden, mientras que al aumentar el número de

Rossby se aprecia una diferencia significativa entre ambas curvas. Lo anterior puede

atribuirse al efecto de la disipación. Si en la ecuación (2.6) se toma CkT = 0 la derivada

material de la entroṕıa queda igualada únicamente con la dispación. Para Ro = 30, β

es del orden de 10−3, un orden de magnitud menor comparado con los casos Ro = 60,

y 90. Si en este caso se desprecia la disipación se obtiene Ds̃/Dt̃ = 0 por lo que en

tierra la entroṕıa debe conservarse a lo largo de las ĺıneas de corriente. Lo anterior se

deja de cumplir conforme el efecto de la dispación se vuelve más importante, es decir,

al aumentar el número de Rossby.

Para poder calcular el potencial de intensidad v́ıa la ecuación (1.30) se realizó un

promedio azimutal de los perfiles radiales de entroṕıa y de cantidad de movimiento

angular en la capa ĺımite –denotados por s̃′ y M̃ ′– que se consideran son representativos

del estado estacionario del ciclón tropical al tocar tierra, Fig. 3.12. Si bien muestran

un comportamiento similar al caso simétrico, algunas diferencias importantes deben

ser señaladas. Los perfiles de cantidad de movimiento angular disminuyen linealmente

hacia el centro del ciclón con una pendiente mayor, si son comparados con su respectiva

contraparte simétrica, debido al aumento de la fricción en tierra. Por su parte,
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Figura 3.11. Distribución de entroṕıa para el campo de velocidades en la capa ĺımite
obtenido para: a) Ro = 30, b) Ro = 60 y c) Ro = 90 con CkT = 0. La ĺınea negra continua
representa la ĺınea de costa y las cuervas negras cont́ınuas, las ĺıneas de corriente. La ĺınea
horizontal representa la ĺınea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El ćırculo negro
denota el radio de viento máximo.

la entroṕıa también exhibe una disminución marcada resultado de la ausencia de

intercambio de entroṕıa con el océano. Como respuesta, las derivadas del promedio de

entroṕıa respeto al promedio de cantidad de movimiento angular en el radio de viento

máximo también se reducen significativamente, Fig. 3.12d. La intensidad potencial

obtenida en cada caso con la ecuación (1.30) es de vg,m = 12 m/s para Ro = 30,

vg,m = 42 m/s para Ro = 60 y vg,m = 75 m/s con Ro = 90 de donde se obtiene una

reducción en el potencial de intensidad del 60 %, 30 % y del 17 %, respectivamente,

cuando se comparan con el potencial de intensidad obtenido en la parte simétrica.

Este resultado no debe entenderse como la intensidad máxima que puede alcanzar la

tormenta al tocar tierra, sino como la máxima cantidad de enerǵıa que puede perder.

La Fig. 3.13 muestra el efecto de la variación del radio de viento máximo, Fig.

3.13a, del número de Rossby, Fig. 3.13b, y del coeficiente de intercambio de entroṕıa

en tierra, Fig. 3.13c, en la disminución del potencial de intensidad como función de

la diferencia entre los coeficientes de fricción de mar y tierra. Los valores de potencial

de intensidad han sido normalizados con el potencial de intensidad calculado cuando

el ciclón se encuentra totalmente en el mar (solución simétrica) en cada caso. Como
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Figura 3.12. Perfiles radiales del promedio angular de entroṕıa s̃′ y del promedio de cantidad
de movimiento angular M̃ ′ para tres números de Rossby Ro distintos. a) Ro = 30, b) Ro = 60
y c) Ro = 90. La ĺınea negra discontinua representa al momento angular del perfil de viento
gradiente mientras que la ĺınea negra continua señala el radio de viento máximo adimensional
r̃m = 1. d) ds̃′/dM̃ ′ como función del radio adimensional.

es de esperarse, el aumento de la fricción en tierra tiene una efecto desfavorable en el

potencial de intensidad pero su influencia se va neutralizando conforme CDT/CDM

crece. Se observa que el radio de viento máximo al momento de tocar tiene una

influencia importante en el potencial de intensidad, indicando que ciclones tropicales

pequeños tenderán a decaer más rápido que tormentas con radios mayores debido a que
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la parte del suministro de enerǵıa que pierden, proporcional al radio de viento máximo,

es mayor. Otro parámetro importante es el número de Rossby, que en este caso podŕıa

interpretarse como la intensidad con la que el ciclón toca tierra. El decaimiento del

potencial de intensidad disminuye con el número de Rossby debido a que aumenta la

dispación y la entroṕıa de saturación en la capa ĺımite.

La razón principal en la disminución del potencial de intensidad es la pérdida

de parte del suministro de enerǵıa que nutre a la tormenta. En la Fig. 3.13c se

observa un aumento considerable en el potencial de intensidad cuando aumenta

el coeficiente de transferencia de entroṕıa. Si bien, este resultado no contempla

directamente las caracteŕısticas térmicas del terreno, apunta a que pueden existir

condiciones favorables que contribuyan a disminuir el decaimiento de las tormentas,

por ejemplo, la temperatura y humedad del terreno aśı como la presencia de cuerpos

costeros como pantanos, ciénagas y lagos. Para CkT = 2.5 × 10−3 (curva azul) se

considera que no hay pérdidas en los aportes a la entroṕıa, es decir, las condiciones

en tierra logran igualar los aportes a la entroṕıa en mar, CkT = CkM = 2.5 × 10−3

por lo que la disminución del potencial de intensidad se debe únicamente al aumento

de la fricción en tierra. Esta disminución en el potencial de intensidad, al aumentar la

fricción en tierra, está ligada al carácter asimétrico del flujo. Como se ha mencionado,

cuando aumenta la fricción en tierra, aumenta la velocidad radial, en el lado donde el

flujo va de tierra a mar, llevando aire con contenido de entroṕıa bajo al centro del ciclón

disminuyendo el potencial de intensidad. Esto se ve mucho más claro en la Fig. 3.14,

en donde se presenta la distribución de entroṕıa y las ĺıneas de corriente para el caso

base Ro = 60 con los tres valores distintos de CkT que corresponden a CkT/CkM = 1,

0.5 y 0 (columnas) y tres valores de CDT/CDM = 1.2, 2 y 3.2 (renglones).
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CkT = 1.2 × 10−3
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Figura 3.13. Potencial de intensidad como función de la diferencia entre coeficientes de
fricción de mar y tierra. a) Variaciones del radio de viento máximo rm respecto del caso
base rm = 20. b) Variaciones del número de Rossby Ro respecto del caso base Ro = 60.
c) Variaciones de coeficiente de intercambio de entroṕıa respecto al caso base CkT = 0.
Los valores de potencial de intensidad han sido normalizados con el potencial de intensidad
calculado cuando el ciclón se encuentra totalmente en el mar (solución simétrica) en cada
caso.

....... ....... ....... 
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Figura 3.14. Distribución de entroṕıa para el campo de velocidades en la capa ĺımite
obtenido con Ro = 60: g) CkT = 2.5 × 10−3, h) CkT = 1.2 × 10−3 y i) CkT = 0 con
CDT /CDM = 1.2 primer renglón, CDT /CDM = 2 segundo renglón y CDT /CDM = 3.2 tercer
renglón. La ĺınea negra continua representa la ĺınea de costa, con la tierra al norte y el mar
al sur, las curvas negras cont́ınuas las ĺıneas de corriente y el ćırculo negro denota el radio de
viento máximo.
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3.3. El huracán Ike al tocar tierra

Como una aplicación de las ecuaciones de capa ĺımite, aśı como justificar la situación

idealizada de estudio propuesta, se modeló el campo de vientos del huracán Ike al

momento de tocar tierra en la bah́ıa de Galveston, Texas, el 13 de septiembre de 2008

a las 0700 UTC. El huracán Ike se originó el 28 de agosto en la costa Oeste de África y

se intensificó sobre las aguas del Océano Atántico. En su paso por Cuba, disminuyó su

velocidad de traslación, se reorganizó e intensificó nuevamente cerca de las costas de

Texas y Louisiana alcanzando una velocidad de aproximadamente 49 m/s antes de

tocar tierra en Galveston. Posteriormente baja de categoŕıa a tormenta tropical y

continúa su trayectoria hacia el Norte de Estados Unidos disipándose finalmente el

15 de septiembre. Tres razones obedecen a la elección de este evento como forma de

comparación: 1) se cuenta con un registro completo del campo de vientos superficial

que incluye el momento en que toca tierra, 2) su velocidad de traslación en ese instante

es baja, y 3) la ĺınea de costa se puede considerar una ĺınea recta con la tierra al norte

y el mar al sur.

Los datos del campo de vientos corresponden a la base de datos H*WIND

(anteriormente pod́ıan ser descargados de forma gratuita de la siguiente liga http:

//www.aoml.noaa.gov/hrd/data_sub/hurr.html) generada por la Hurricane Reserch

Division que forma parte del Atlantic Oceanographic and Meteorological Laboratory a

partir de 1996. Los HWIND son mapas de velocidad de viento superficial (+10 m MSL)

en m/s (velocidad de viento sostenido promediado cada 30 min) cada 6 horas, o 3 horas

en algunos casos, para cada evento ciclónico registrado.

Para reproducir el campo de vientos del huracán Ike al tocar tierra se utilizó una

malla uniforme con una resolución radial de aproximadamente 3 km y un espaciamiento

azimutal de π/16. El valor de la difusividad turbulenta se fijó en K = 20×104 m2/s, se

encuentra dentro del rango propuesto en la literatura [24, 22] y concuerda con el criterio

de estabilidad Courant-Friedrichs-Lewy (Apéndice A). Para el coeficiente de arrastre

en el mar se utilizó la forma propuesta por Smith [29] CD = mı́n(0.7+6.5|u|, 2.5)×103

en la que el coeficiente crece linealmente con la velocidad hasta aproximadamente los

http://www.aoml.noaa.gov/hrd/data_sub/hurr.html
http://www.aoml.noaa.gov/hrd/data_sub/hurr.html
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Ike 13 septiembre 2008 0730 UTC

 

 

−4 −2 0 2 4
−4

−3

−2

−1

0

1

2

3

4

5

10

15

20

25

30

35

40

45

(a)
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Figura 3.15. Campo de viento del huracán Ike el 13 de septiembre 2008 0730 UTC. a) Datos
H*WIND. b) Solución de las ecuaciones de capa ĺımite. La ĺınea horizontal representa la ĺınea
de costa con la tierra al norte y el mar al sur. El ćırculo negro denota al radio de vientos
máximo. Los ejes coordenados están escalados con el radio máximo rm.

25 m/s valor a partir del cual permanece constante. En tierra CD = 5 × 10−3, valor

tomado de Vickery et al. [49]. En la parametrización de los flujos turbulentos verticales

suele incluirse un factor de reducción del 78 % para considerar que el viento está tomado

a 10 m debido a que las ecuaciones de capa ĺımite están promediadas en vertical, es

decir, en todo el ancho h = 1 km de la capa ĺımite y los datos medidos, con los que

se hace la comparación, son tomados a 10 m desde la superficie. En la simulación, la

ĺınea de costa se toma como una ĺınea recta con el mar al sur y tierra al norte. El

perfil de viento gradiente para forzar la capa ĺımite se determinó con la ecuación (2.5)

a partir de un número de Rossby Ro = 17.5 que corresponde a una velocidad máxima

vg,m = 49 m/s, radio máximo rm = 56 km y parámetro de Coriolis f = 5× 10−5 s−1.

En la Fig. 3.15 se comparan las mediciones del campo de velocidad del huracán Ike

Fig. 3.15a y el modelado con las ecuaciones de capa ĺımite Fig. 3.15b. Aunque no se

logra reproducir por completo la forma altamente asimétrica de la tormenta, algunas

similitudes importante se pueden distinguir. La posición del máximo de intensidad
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del lado derecho en la parte que se encuentra en agua y los valores de velocidad

máxima coinciden, siendo ligeramente mayores en la simulación. Los datos muestran
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Figura 3.16. Componentes de velocidad. A la izquierda, datos H*WIND huracán Ike el 13
de septiembre 2008 0730 UTC. A la derecha, solución de las ecuaciones de capa ĺımite. La
ĺınea horizontal denota la ĺınea de costa con la tierra al norte y el mar al sur y el ćırculo
negro representa el radio de viento máximo. Los ejes coordenados están escalados con el radio
máximo rm.
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una reducción considerable de velocidad en la parte de tierra, cerca del radio de viento

máximo, misma que es posible apreciar en el modelo, pero con una reducción menor.

En la Fig. 3.16 se muestran las componentes de velocidad en coordenadas Cartesianas

haciendo más clara la similitud en la distribución y magnitud del campo de vientos.

En ambas componentes es posible distinguir una sobre-estimación de la velocidad que

es un poco más marcada para la componente en y. Las diferencias en distribución

y asimetŕıa pueden estar directamente relacionadas con la idealización de la ĺınea de

costa como una ĺınea vertical.

3.4. Análisis emṕırico del número de Euler

Por último, se utilizaron los datos HURDAT –también llamados best track porque

representan la mejor estimación de la trayectoria e intensidad de los ciclones tropicales

a partir del procesamiento de todos los datos disponibles– para determinar patrones

y tendencias de decaimiento. Para ser más precisos, debe mencionarse que en realidad

se ha utilizado la base de datos extended best track que incorpora algunos parámetros

adicionales como la distancia a la porción de tierra más cercana, parámetro de interés

y razón por la cual se eligió este conjunto de datos. La porción de tierra más pequeña

considerada es la isla de Trinidad con una superficie de 4748 km2.

La base de datos proporciona series temporales cada 6 h de los siguientes parámetros

para los ciclones tropicales que tuvieron lugar en el Océano Atlántico en el periodo de

1988 a 2012:

Número de identificación

Nombre

Fecha

Localización geográfica del ojo en grados [◦]

Velocidad máxima de viento sostenido en nudos [kt]
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Presión central mı́nima en hectopascales [hPa]

Radio de viento máximo en millas náuticas [nm]

Diámetro del ojo en millas náuticas [nm]

Presión exterior (presión en la última isobara cerrada) en hectopascales [hPa].

Radio de la última isobara circular en millas náuticas [nm]

Radio de 34 kt de velocidad hacia NE, SE, SW, NW en millas náuticas [nm]

Radio de 50 kt de velocidad hacia NE, SE, SW, NW en millas náuticas [nm]

Radio de 64 kt de velocidad hacia NE, SE, SW, NW en millas náuticas [nm]

Distancia a la porción de tierra más cercana en millas náuticas [nm]

El análisis gira en torno a un parámetro adimensional que relaciona la velocidad

máxima con la cáıda de presión que resulta de adimensionalizar e integrar desde 0

hasta r0 la ecuación de viento gradiente (1.3)

Eu =
∆p

ρ0v2g,m
=

∫ r̃0

0

(
ṽ2g
r̃

+
ṽg
Ro

)
dr̃. (3.1)

Eu se conoce como número de Euler y relaciona la cáıda de presión ∆p con la

presión dinámica ρ0v
2
g,m. Esta integral se puede evaluar numéricamente con el perfil de

viento gradiente utilizado para forzar la ecuaciones de capa ĺımite, ecuación (2.5) Fig.

1.6. Para diferentes valores del número de Rossby con Ck/CD = 1 el valor tiende a

permanecer constante, Eu ≈ 1.9.

Por otra parte, con los datos HURDAT se calculó el parámetro de Euler sobre la

trayectoria de veinte huracanes que han tocado tierra en costas mexicanas y al Sureste

de Estados Unidos, Fig 3.17. Los eventos ciclónicos fueron seleccionados de tal forma

que se contara con el mayor número de registros en tierra.
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(a)

Figura 3.17. Trayectoria de veinte huracanes que han tocado en costas Mexicanas y al
Sureste de Estados Unidos.

En las Fig. 3.18 se presentan los valores del número de Euler Eu para cada ciclón

como función de su velocidad máxima Fig. 3.18a y de su distancia a tierra Fig. 3.18b.

En ellas se observa que para velocidades máximas mayores a 30 m/s y cuando el ciclón

se encuentra lejos de la ĺınea de costa, el número de Euler tiende a adoptar valores

entre 1 y 2, mientras que en tierra y cuando la velocidad disminuye el número de

Euler muestra variaciones importantes con una tendencia a crecer alcanzando valores

mayores a 6.

El mismo análisis se realizó para todos los registros contenidos en la base HURDAT.

En la Fig. 3.19 se ha graficado el número de Euler como función tanto de la

velocidad máxima como de la distancia a la porción de tierra más cercana. Aqúı el

comportamiento del número de Euler anteriormente descrito resulta más evidente.

---B-

---B-

---B-
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Figura 3.18. Parámetro de Euler, Eu, como función de la velocidad máxima a lo largo de
la trayectoria de veinte huracanes que han tocado tierra. a) Número de Euler como función
de la velocidad. b) Número de Euler como función de la distancia a la porción de tierra más
cercana.

Sobre el mar, cuando la velocidad es mayor a 30 m/s, el número de Euler se conserva

entre valores de 1 y 3, mientras que en tierra su valor tiende a aumentar conforme

disminuye la velocidad, adoptando valores entre 3 y 7. Lo anterior también se ve

reflejado en la media de los datos. En la Fig. 3.20 se registran los promedios de Eu en

intervalos de 10 m/s. Es apreciable que la media en cada intervalo de velocidad tiende

a oscilar, con una desviación estandar máxima de 0.7, alrededor de la media total de los

datos 1.8. Mientras que en tierra el promedio de Eu para cada intervalo de velocidad

muestra un incremento lineal al disminuir la velocidad con variaciones mucho mayores.

Por último, se ajustaron los datos de déficit de presión y velocidad máxima a un

modelo de decaimiento exponencial simple para cuatro eventos ciclónicos registrados

en el peńınsula Yucateca de acuerdo con las siguientes expresiones

∆p(t) = ∆p0 exp(−ξt); V (t) = V0 exp(−γt), (3.2)
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Figura 3.19. Parámetro de Euler Eu como función de la velocidad máxima y de la distancia
a la porción de tierra más cercana para todos los registros de la base HURDAT.

con lo que también es posible determinar una tendencia para el número de Euler dada

por

Eu(t) = Eu0 exp[(2γ − ξ)t]. (3.3)

En las expresiones anteriores, ∆p es la presión exterior menos la presión central

mı́nima, V la velocidad máxima, ∆p0, V0 y Eu0 la diferencia de presiones, la velocidad

y el parámetro de Euler al tiempo que el huracán llega a tierra, t el tiempo después de

que ha llegado a tierra y ξ y γ constantes de decaimiento.

Las constantes de decaimiento, ξ y γ, calculadas vaŕıan significativamente de un caso

a otro con una media de 0.075h−1 para ξ y 0.055h−1 para γ y una desviación estándar

de 0.035h−1 y 0.020h−1 respectivamente, dejando claro que es posible hacer un ajuste

exponencial, pero el decaimiento depende de otros parámetros que, de acuerdo con
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Figura 3.20. Promedios de Eu en intervalos de 10 m/s para todos los registros de la base
de datos HURDAT.

los resultados encontrados en el modelo numérico, son el radio de viento máximo, la

rugosidad y la pérdida de enerǵıa al tocar tierra.

Las curvas de ajustes a los datos se presentan en la Fig. 3.21 en donde resalta que

los parámetros ξ y γ se acoplan de forma que la curva para Eu predice un aumento

en el parámetro de Euler sobre tierra en todos los casos. Para los casos en los cuales

se obtiene un buen ajuste de la curva, huracanes Gilberto y Richard 3.21, la curva que

predice el comportamiento del número de Euler, dada por la ecuación 3.3, también se

ajusta mejor al comportamiento de los datos.

Existen diferencias claras en el comportamiento del número de Euler cuando el

ciclón se encuentra en el mar y cuando está en tierra, que pueden explicarse con

base en el tiempo de evolución de la tormenta. Cuando se encuentra en el mar y ha

alcanzado la categoŕıa de huracán, el ciclón tropical evoluciona lentamente de tal forma

que se mantiene muy cerca del estado estacionario tendiendo a guardar una relación

entre la cáıda de presión y la presión dinámica constante (número de Euler contante).

Cuando está en tierra se encuentra muy alejado del estado estacionario, la velocidad

se reduce rápidamente por el aumento en la fricción pero tarda en verse reflejado en la
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Figura 3.21. Curvas de tendencia para el déficit de presión, velocidad y parámetro de Euler
para cuatros ciclones tropicales que se han internado en la peńınsula de Yucatán. El tiempo
ha sido normalizado con el tiempo total de decaimiento.

diminución de la cáıda de presión, por lo que el número de Euler tiende a aumentar.

Lo anterior apunta directamente a poner en duda la validez de utilizar la ecuación de

viento gradiente para representar la presión dentro de la capa ĺımite cuando el ciclón

toca tierra, siendo indispensable el estudio de los estados transitorios para determinar

su decaimiento.
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Conclusiones

En este trabajo se ha estudiado la estructura del campo de viento en la capa

ĺımite de los ciclones tropicales y su relación con el potencial de intensidad cuando se

encuentran sobre el mar y cuando tocan tierra. Para esto se resuelven las ecuaciones de

capa ĺımite en forma adimensional forzadas con el perfil de viento gradiente derivado

de la teoŕıa de potencial de intensidad de Emanuel. Posteriormente, las soluciones

para las velocidades en la capa ĺımite se utilizan para resolver la ecuación de balance

de entroṕıa y finalmente con la distribución de entroṕıa se calcula el potencial de

intensidad congruente con este campo de velocidades. De esta forma, se planteó que

es posible utilizar una representación más completa de la capa ĺımite del ciclón para

evaluar su influencia sobre el potencial de intensidad cuando se encuentra en el mar

–soluciones simétricas– y obtener información del proceso de disipación cuando toca

tierra –soluciones asimétricas–.

De los resultados obtenidos para la parte simétrica se puede concluir que utilizar

una representación más completa de la capa ĺımite introduce restricciones importantes,

tanto en el supergradiente de viento como en el potencial de intensidad, relacionados

con la escala vertical del ciclón. Encontrando que puede existir un radio máximo óptimo

que maximice el supergradiente viento. Esto también se ve reflejado en el potencial de

intensidad para el que, dado un mismo número de Rossby, existen únicamente dos

soluciones congruentes con el sistema de ecuaciones planteado o, dicho de otro modo,

en donde la disipación, la entroṕıa de saturación y las velocidades en la capa ĺımite

se acoplan de tal forma que la intensidad calculada con la ecuación de potencial de

intensidad y la intensidad impuesta mediante el perfil de viento gradiente son iguales.
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Si bien para números de Rossby chicos (Ro 6 30) ambas soluciones son f́ısicamente

posibles, para números de Rossby grandes (Ro > 30) la solución para radios grandes

representa velocidades del ciclón arriba de los 140 m/s, situación que parece no ocurrir

en la naturaleza, de donde se concluye que los ciclones tropicales más intensos tenderán

a radios chicos, entre 10 y 30 km. Lo anterior se comparó con los registros de la base

HURDAT que parecen ser congruentes con esta tendencia.

En relación con los resultados obtenidos para el modelo asimétrico se identificaron

tres procesos ligados a los parámetros estudiados que pueden contribuir a disminuir

el potencial de intensidad. Por un lado, ciclones con radios chicos tenderán a verse

más afectados por su entrada a tierra porque la enerǵıa que pierden en proporción

al tamaño de su radio es mayor. Esto tiene consecuencias importantes si se considera

que se ha determinado que los ciclones tropicales alcanzan intensidades mayores para

radios chicos, indicando que también pueden verse más afectados por la falta de enerǵıa

al entrar a tierra y decaer rápidamente. Por otro lado, la intensidad con la que tocan

tierra influye en la cantidad de entroṕıa que obtienen de la parte marina y pude reducir

la cáıda del potencial de intensidad. Por último, las asimétrias en el campo de viento

debidas a la diferencia entre los coeficientes de fricción, pueden reducir el potencial de

intensidad ya que el flujo de entrada intenso, que se establece del lado que fluye de

tierra a mar, tiende a llevar parcelas de aire con bajo contenido de entroṕıa hacia el

radio de viento máximo.

Del análisis realizado al parámetro de Euler con los datos de presión y velocidad de

los ciclones tropicales que han tenido lugar en el Océano Atlántico, se obtuvo que en

agua, cuando las tormentas han alcanzado la categoŕıa de huracán, el ciclón evoluciona

lentamente permaneciendo cerca del estado estacionario y tendiendo a conservar un

número de Euler constante Eu ≈ 1.8, situación que está bien representada por el

perfil de viento derivado de la teoŕıa del potencial de Emanuel, y tiene como una de

sus hipótesis principales que el ciclón se encuentra en estado estacionario y para el

cual se obtuvo Eu ≈ 1.9. La situación en tierra es diferente, el número de Euler vaŕıa

significativamente con una tendencia a crecer, indicando que el ciclón se encuentra lejos

del estado estacionario y resaltando la importancia de los estados transitorios durante

el proceso de disipación.
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Un punto importante del modelo generado es que no solo reproduce la estructura del

viento en la capa ĺımite, a partir del forzamiento en la presión arriba de esta, sino que

permite evaluar el cambio en la intensidad del ciclón cuando se encuentra en el mar, y

el decaimiento de la intensidad cuando toca tierra como respuesta a la variación de los

diferentes parámetros adimensionales que rigen el comportamiento de las soluciones de

las ecuaciones de capa ĺımite. De esta forma, bajo un conjunto reducido de parámetros,

se puede obtener el campo de vientos y una aproximación de la posible persistencia del

ciclón.

Por otro lado, dado que los modelos de capa ĺımite han mostrado describir en

buena medida las asimetŕıas de los ciclones tropicales, el código desarrollado puede

mejorarse para reproducir campos de viento, tanto en mar como cerca de tierra, que

sirvan como forzamiento de otros modelos, por ejemplo, modelos de oleaje y marea de

tormenta. También puede acoplarse con un modelo emṕırico que determine el cambio

en el gradiente de presión, como el decaimiento exponencial presentado en la sección

de resultados, con el que se pueda realizar un análisis de afectación para un zona en

particular.

Finalmente, tomando en cuenta que los resultados han resaltado la importancia de

los estados transitorios en el proceso de disipación y que incluir la resolución vertical

permitiŕıa introducir directamente los cambios en la topograf́ıa del terreno, se plantea

como trabajo futuro extender el modelo a tres dimensiones y acoplar una ecuación para

la presión y la temperatura, de forma que se pueda hacer un estudio más completo de

la estructura de la capa ĺımite y de la intensidad del ciclón cuando toca tierra.
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Apéndice A

Difusión de momento horizontal

La condición de estabilidad de Courant-Friedrichs-Lewy, que relaciona el tamaño

de discretización del dominio ∆r con el paso de tiempo de integración ∆t, en el caso

de los términos de difusividad horizontal establece

K
∆t

∆r2
≤ 2

3
. (A.1)

De esta forma, considerando ∆r = 300 m y ∆t = 1 s, se debe cumplir K ≤ 60000.

Este trabajo no se centra en el estudio de la turbulencia en la capa ĺımite, si este fuera

el caso otro esquema de representación debeŕıa ser implementado, por ejemplo K puede

ponerse en función del tensor de deformación. En el modelo presentado K es constante

y para obtener un valor apropiado se realizaron varios experimentos numéricos tomando

∆r = 300 m, ∆t = 1 s y K = 50, 500, 1.5×102, 5×103, 7×103, 25×103, 50×103 m2/s.

El cambio de los perfiles de velocidad radial, tangencial y vertical se muestran en la

Fig. A.1. Fuera del radio de viento máximo los perfiles para las tres componentes de

velocidad son prácticamente idénticos. Las diferencias se vuelven notables dentro del

radio de viento máximo donde la velocidad tangencial se vuelve supergradiente. Para

valores bajos de la difusividad K ← 0 el supergradiente se vuelve más marcado, el flujo

de entrada se frena más rápido y la velocidad vertical aumenta. Esto es consistente
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84 A. DIFUSIÓN DE MOMENTO HORIZONTAL

con los resultados de Smith [29] donde al no incluir la difusividad horizontal cerca

del radio de viento máximo los perfiles de velocidad u y v se vuelven discontinuos

provocando que w tienda a infinito, es decir, para valores bajos de K la difusividad no

es lo suficientemente fuerte como para regular la estabilidad de la solución conduciendo

a oscilaciones en las velocidades.
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Figura A.1. Perfiles radiales de entroṕıa s y momento angular M para tres números de
Rossby Ro distintos. a)Ro = 30, b)Ro = 60 y c)Ro = 90. La ĺınea negra discontinua
representa al momento angular del perfil de viento geostrófico mientras que la ĺınea negra
continua señala el radio de viento máximo adimensional r̃m = 1.



i
i

“tesis˙maestria˙daniel˙pastrana” — 2014/11/20 — 15:54 — page 85 — #109 i
i

i
i

i
i

85

Con base en este resultado se ha seleccionado un valor de K ≈ 73m2/s. Valores

más grandes de K tienden a disminuir fuertemente el supergradiente de velocidad

tangencial e inhibe el máximo de velocidad horizontal, mientras que valores más

pequeños conducen no conducen a grandes camios en la máximo de supergradiente

y tienden a incrementar fuertemente el máximo del promedio de velocidad horizontal.
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