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Resumen

Se ha establecido que la capa limite de los ciclones tropicales juega un papel im-
portante en el proceso de intensificacién debido a que interactia directamente con el
océano y regula la distribucién 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 limite para ciclones tropicales promediadas en vertical y analiza
sus efectos en la distribucion de entropia que logra extraer del océano, asi como sus
repercusiones en el potencial de intensidad. Con este fin se resolvieron las ecuaciones
de capa limite para obtener el campo de velocidades. Las componentes de velocidad
se utilizan para resolver la ecuaciéon de balance de entropia y finalmente obtener el

potencial de intensidad.

El estudio se dividié en dos partes. Primero se analiz6 el comportamiento de las so-
luciones simétricas que pueden caracterizar al ciclén cuando se encuentra en el océano,
y su respuesta en relaciéon con el radio de viento méximo r,, y dos parametros adi-
mensionales, el nimero de Rossby Ro y el coeficiente de friccién adimensional CA’;. En
términos generales se encontré que el incremento de estos tres parametros tienden a au-
mentar el desbalance de viento gradiente en la capa limite y el potencial de intensidad
del ciclon. Posteriormente se estudié el comportamiento de las soluciones asimétricas
del sistema cambiando el coeficiente de friccién y de intercambio de entropia en la mitad
del dominio, situacion que puede representar cuando el ciclén ha tocado tierra. En este
caso aparecen los pardmetros adimensionales Cpr/Cpyr v Cer/Cruy que relacionan los
coeficientes de friccién e intercambio de entropia en mar y en tierra. Se encontrd que
la componente azimutal de velocidad alcanza su maximo en la parte marina mientras

que la componente radial lo exhibe en tierra, del lado donde el flujo va de tierra a mar,
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lo que también se ve reflejado en una estructura asimétrica para la componente de
velocidad vertical. La forma asimétrica del ciclén tiende a ser mas marcada conforme
aumenta r,,, Roy Cpr/Cpy. Con relacién al potencial de intensidad se mostré que
cuando el ciclén toca tierra su estructura asimétrica tiende a reducir el potencial de

intensidad y se logré establecer cémo se ve influenciado por los diferentes parametros.

También se realizé un analisis de la variacién del parametro de Euler Eu, tanto
en agua como en tierra, con los datos medidos para ciclones tropicales en el Océano
Atlantico. Se encontré que cuando el ciclén se encuentra en agua FEu tiende a
permanecer constante, mientras que en tierra el parametro varia drasticamente con una
tendencia a crecer, confirmando que en el mar, cuando se ha alcanzado la categoria de
huracén, los ciclones tropicales evolucionan lentamente permaneciendo cerca del estado
estacionario, resaltando la importancia de los estados transitorios durante el proceso

de disipacion.
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Nomenclatura

Apy Diferencia de presion al tiempo que el huracan toca tierra
Cp  Coeficiente de friccion

Cp Capacidad calorifica a presion constante

Ch Coeficiente de intercambio de entropia

FEu  Numero de Euler

Fuy Numero de Euler al tiempo que el huracan toca tierra

F Flujo turbulento vertical de entropia
f Parametro de Coriolis

fi Componentes del vector de friccion
g Aceleracion gravitacional

h Altura de la capa limite

K Constante de difusividad de remolino

k Entalpia

L Constante de calor latente de evaporacién

M Cantidad de movimiento angular
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P Presién
Do Presion de referencia
Qv Razoén de mezcla del vapor de agua

r, A, z Componentes del vector posicién en coordenadas cilindricas
To Radio maximo del ciclén tropical

R;  Constante universal de los gases

T'm Radio de viento méaximo

Re  Numero de Reynolds

Ri Ntumero de Richardson

Ro  Numero de Rossby

S Entropia
T Temperatura
t Tiempo

u, v, w Componentes del vector velocidad en coordenadas cilindricas

u; Componentes del vector velocidad

V Velocidad méxima del ciclén tropical

Vo Velocidad méxima al tiempo que el huracan toca tierra
Vg Velocidad del viento gradiente

x; Componentes del vector posicion

Simbolos griegos

6} Pardmetro de disipacién adimensional 8 = Cpv2, / (850 — 50)T%]
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dij Delta de Kronecker

1; Componentes del vector de rotacién terrestre

7y Constante de ajuste de decaimiento exponencial para la velocidad maxima.
Q Velocidad angular de la tierra

P Funcién de corriente

p Densidad del aire

20 Densidad de referencia

Tij Tensor de esfuerzos

gk Tensor de Levi-Civita

& Constante de ajuste de decaimiento exponencial para el déficit de presion.
Subindices

0 Valor en el radio maximo del ciclon tropial

b Valor en la capa limite

g Valor afuera y arriba de la capa limite

M Valor en el mar

m Valor en el radio de viento maximo del ciclon tropical

0 Valor en el flujo de salida

S Valor en la superficie

T Valor en tierra

Otros Simbolos

Denota al estado de saturacién
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Introduccion

Se denomina ciclén tropical a una circulaciéon meteorologica intensa y cerrada que
gira ciclénicamenteE] (en sentido contrario a las manecillas del reloj en el hemisferio
norte) alrededor de un centro de baja presién bien definido, se origina sobre aguas
tropicales y subtropicales, posee un nucleo caliente y presenta conveccién profunda y
bien organizada [I]. Los huracanes involucran una gran variedad de procesos fisicos
como son: flujos rotatorios, dindmica de fluidos estratificados, capa limite, conveccion
e interacciones océano atmosfera, entre otros, que los convierten en un tema de
investigacion complejo y de suma importancia debido a su funcion como reguladores
naturales del balance termodinamico del planeta porque transportan calor, humedad
y energia de las zonas tropicales a las zonas subtropicales pero pueden derivar en
consecuencias negativas para los asentamientos humanos cuando ocurren en zonas
costeras. Los danos que producen se deben principalmente a la gran cantidad de
precipitacion, vientos intensos y marea de tormenta que pueden generar, siendo un
objeto de estudio importante en la ingenieria de costas. Estas consecuencias negativas
van desde pequenos encharcamientos sobre las vias de comunicacién en las poblaciones

afectadas hasta inundaciones de poblaciones enteras y pérdidas humanas.

Se ha logrado establecer que la fuente de energia que alimenta a los ciclones
tropicales se encuentra en el desequilibrio termodindmico que se establece entre la
atmosfera 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 tropicos es menor a 1°C— sino

en la baja saturaciénE] del aire cercano a la superficie que permite la evaporacion. La

'En el hemisferio sur el giro es en direccién de las manecillas del reloj.
2El aire esta saturado cuando contiene la cantidad méxima de vapor de agua posible para una
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evaporacién de agua transfiere calor latente del océano a la atmédsfera debido a que el
océano tiene una capacidad calorifica mucho mayor que la capacidad calorifica de la
atmdsfera. Se estima que serfa necesario transferir 108J/m? de energia para alcanzar el
equilibrio. La tasa a la que se transfiere el calor latente desde el océano a la atmosfera
es funcién de la velocidad del viento en la superficie. Por otro lado, se ha senalado
que la cantidad de vapor de agua que se puede extraer del océano estd 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 intensificacion
y el decaimiento estan gobernados por factores ambientales como la rugosidadﬂ y la
temperatura de la superficie del océano, asi como la profundidad de la capa de mezcla

ocednica [3].

El ciclo que sigue la energia de un huracan bien desarrollado se ha idealizado como
un ciclo de Carnot con una diferencia importante [4]. En un ciclo de Carnot tipico la
energia disponible se utiliza para realizar trabajo sobre los alrededores, mientras que
en los ciclones tropicales se disipa de forma turbulenta en la capa limite atmosféricaﬁ
de la tormenta donde nuevamente se transforma en calor. En el estado estacionario
la energia mecédnica generada estd balanceada con la energia disipada por friccion que
ocurre en su mayoria en la interfaz océano-atmoésfera. Se ha logrado estimar que un
huracdn de categorfa intermedia disipa del orden de 3 x 10'2W, que corresponde a la

energia consumida por los Estados Unidos en el ano 2000 [2].

La parte de la atmoésfera que se ve directamente afectada por la superficie del
planeta, o capa limite, es de gran interés debido a que los vientos generados en esta
zona representan un riesgo importante, tanto en vidas humanas como en dafnos a
la infraestructura, principalmente cuando el ciclén se encuentra cerca de la linea de
costa. Asimismo, se ha senalado que la capa limite juega un papel muy importante

en el proceso de intensificacion, pues controla la distribucién radial de cantidad de

temperatura y una presién 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 limite planetaria o atmosférica a aquella regién de la atmdsfera que
esta 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 [11l [12]. En uno de sus articulos mas importantes, Emanuel [I3] senala que es en
la capa limite donde tienen lugar importantes procesos termodinamicos que regulan
la intensidad del huracan. Es aqui donde el aire interactiia 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 intensificacién denominado WISHE

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

La convergencia de humedad dentro de la capa limite planetaria es un mecanismo
primario para la organizacion de la conveccién en el nicleo interno de los ciclones
tropicales. Es en esta zona donde la distribuciéon de vientos determina gran parte del
potencial destructivo de la tormenta. La magnitud maxima de la velocidad dentro de
la capa limite incluso puede ser mayor que la velocidad fuera de ella, representando un

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

Para el hombre el momento en que el huracan toca tierra representa uno de los
momentos mas importantes en el ciclo de vida de la tormenta. Evidencia observacional
y tedrica muestra que los ciclones tropicales disminuyen su intensidad y finalmente se
disipan al desplazarse por tierra. Esto ocurre principalmente porque la energia 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 fenémeno en
comun, las tasas de decaimiento son variables y dependen de factores dinamicos y
termodindmicos. Cuando los ciclones tropicales tocan tierra, la humedad es menor por
lo que el potencial energético disminuye, el fenémeno 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 distribuciéon y la intensidad de los vientos
maximos y de la precipitacion debido al cambio del campo de vientos en niveles bajos

de la capa limite inducidos por cambios en la topografia.

Si bien el niimero de publicaciones relacionadas con la intensidad de los ciclones
tropicales cuando tocan tierra es considerable, la mayoria se basan en modelos empiricos

[16], [17], y aquellas que utilizan modelos numéricos implementan modelos sofisticados
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en los que algunos de los procesos fisicos importantes suelen ser parametrizados,
provocando que los resultados obtenidos no sean mejores que aquéllos obtenidos
mediante técnicas empiricas. Dichos procesos pueden resultar importantes dependiendo
de su aplicacién, por ejemplo, si existe cantidad de movimiento adicional que es
transportada hacia la capa limite por una corriente descendente podria tener un fuerte
impacto sobre la costa, resultando importante para los sistemas de prediccién y alertas,
asi como para el diseno de estructuras. Lo mismo ocurre cuando se modela oleaje y
marea de tormenta en funcién de campos de viento paramétricos y se utilizan factores
de forma y de reduccién para forzar el modelo. Diferentes funciones y factores de

reduccién se veran 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 limite en el proceso de intensificacién
mediante el uso de modelos de meso—escala de alta resolucién. Smith y Tomsen
[18] utilizan el modelo de meso—escala de quinta generacion MM5 para estudiar la
dependencia que existe entre la intensificacion del ciclon tropical y la estructura
cinemética de la capa limite, dependiendo de la parametrizaciéon de la capa limite
utilizada. El estudio no llega a ser capaz de determinar un esquema &éptimo pero
logra identificar algunas deficiencias en cada uno de los esquemas analizados. Por
ultimo, senalan que el no poder determinar un esquema de parametrizacion 6ptimo
tiene implicaciones graves en la prediccién 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 relacién a los diferentes
esquemas de parametrizacion de la capa limite y de los procesos convectivos utilizados.
Estos autores muestran que el modelo es muy sensible a estos procesos y logran
determinar una combinacién 6ptima entre los diferentes esquemas de cada proceso que,
bajo su consideracion, reproducen los mejores resultados tanto en intensidad como en

trayectoria.

Bozeman [20)] estudié la influencia de las caractersticas del terreno en la estructura
del huracéan cuando entra a tierra. Mediante el modelo de Investigaciéon y Prediccion
de Huracanes HWRF (Hurricane Weather Research and Forecasting) determiné que

el modelo es sensible a tres parametros: el tipo de parametrizacién utilizada para



Introduccién XIX

la superficie del terreno, las condiciones de frontera iniciales y el esquema de
capa limite utilizado. Recientemente, Subramanian (https://ams.confex.com/ams/
31Hurr/webprogram/Paper245284.html) se encuentra investigando la influencia de
diferentes caracteristicas del terreno en el proceso de intensificacién de los ciclones
tropicales, implementando también el modelo HWREF'. Entre sus resultados previos
expone que para temperaturas bajas del terreno la tormenta se disipa mas rapido
debido a la falta de flujos de calor que nutran la tormenta. Cuando la temperatura del
terreno es relativamente alta, la tormenta es mas intensa y se sostiene por mas tiempo.
Apunta que aunque no existen flujos de calor latente en tierra, es la entropia total la
que contribuye a mantener el huracan y, aparentemente en tierra, el flujo de calor de

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

Este panorama pone de manifiesto que los ciclones tropicales son sistemas dindmicos
complejos cuya intensidad se ve afectada por diferentes procesos fisicos, algunos de
los cuales son internos, propios de la tormenta, y otros involucran su interaccién con
factores ambientales. Hasta la fecha muchos de los procesos fisicos que gobiernan los
fenémenos de intensificacién y decaimiento no se han logrado entender por completo
a pesar del surgimiento de nuevos modelos numéricos sofisticados, por lo que la
capacidad de prediccién de la intensidad no ha evolucionado considerablemente en las
ultimas décadas[5, 6]. Como resultado, las mejores predicciones para la intensidad se
siguen basando unicamente en métodos estadisticos como el modelo SHIPS (Statistical
Hurricane Intensity Prediction Scheme), que contintia usdndose en modo operacional
en el Centro Nacional de Huracanes (NHC) de Estados Unidos [7, [§]. 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 Atlantico y en
el Norte del Pacifico en el perfodo de 1980-2008 [9, [10].

En esta direccion, el presente trabajo aborda el estudio de la estructura de la
capa limite, su influencia en la distribucién de entropia y el impacto que tiene en la
intensidad cuando el ciclén toca tierra. Con este fin, en el Capitulo 1, se introducen los
elementos tedricos necesarios para comprender el problema, presentando una sintesis de

las generalidades de los ciclones tropicales, las ecuaciones de capa limite y el paradigma
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de potencial de intensidad. En el Capitulo 2 se plantea el problema formalmente de
acuerdo con los conceptos descritos en el Capitulo 1 y se detalla el método de solucién
de las ecuaciones. Por tltimo, los Capitulos 4 y 5 corresponden a la descripciéon y

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

Antecedentes

Las primeras investigaciones sobre la capa limite de los ciclones tropicales estaba
orientada en dos objetivos principales: (i) guiar su correcta parametrizaciéon en modelos
con resolucién 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] desarrollé un modelo
analitico lineal, ejesimétrico en dos dimensiones y mostré que los vientos en la capa
limite 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 rotacion. Anthes [22]
obtuvo una solucion numérica a un modelo similar en el que encontré el surgimiento de
un flujo supergradienteﬂ en la parte alta de la capa limite, cercano al ojo. Sin embargo,
un analisis mas detallado de sus resultados mostraron que lo anterior se debia al uso

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

Shapiro [24] modelé la estructura horizontal de la capa limite de un huracédn en
traslacién. Resolvid las ecuaciones de capa limite 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 traslacion del vétice. Sus
soluciones muestran que la convergencia del flujo hacia el centro del vértice es mayor
en el lado derecho al frente del centro de la tormenta, mientras que una regién de
divergencia se forma dentro del ojo. Debido a la velocidad de traslacién, encuentra
que la velocidad del viento respecto a tierra es mayor al frente del vortice. También

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

°Se dice que el viento es supergradiente (subgradiente) cuando su velocidad es mayor (menor) a la
velocidad de viento gradiente.
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méximo. Esto dltimo fue confirmado por Mitsuta [25] mediante un anélisis 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] desarrollé el primer modelo de capa limite en tres
dimensiones. En su primer estudio resolvié de forma analitica un modelo lineal de capa
limite para un huracan en traslacion. Entre sus resultados mas importantes reporta
que la solucion del sistema esta integrada por tres componentes. Una parte simétrica
debida al ciclén y dos componentes antisimétricas resultado de la interaccién del ciclon
con la superficie. Las soluciones exhiben un méaximo de viento supergradiente en la
parte alta de la capa, en la parte izquierda al frente del vértice, y senala que el jet
es demasiado débil producto de despreciar los términos de adveccién en la vertical.
En su modelo de alta resolucién vertical e hidrostatico en tres dimensiones [27],
incluy6 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 limite, por lo que cualquier modelo que

no considere su estructura tridimensional resulta impreciso.

La mayor parte de los estudios de capa limite se centran en estudiar la dindmica de
la tormenta dejando de lado la parte termodindmica. En esta direccién Smith [28] 29]
propone un modelo de capa limite simple, ejesimétrico y promediado en la vertical,
en el que también obtiene el desarrollo de vientos supergradientes en las soluciones.
Menciona que la capa limite presenta dos respuestas cerca del niicleo interno del vértice
dependiendo del ancho de la capa y el maximo en el perfil de la velocidad tangencial
arriba de ésta. Las soluciones encontradas para las variables termodindmicas sugieren
que los flujos de calor y humedad, en la parte alta de la capa limite, son comparables a
aquéllos presentes cerca de la superficie del océano. Senala que los resultados obtenidos
para la temperatura potencial equivalente son congruentes con los observados para el
huracan Isabel en 2003.

Los estudios observacionales resaltan la formacién de asimetrias en la capa limite

cuando la tormenta toca tierra, diferentes a las presentes cuando se encuentra sobre
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el océano. Por ejemplo, Powell [30] encontré que el huracédn Frederic desarrollé un
segundo maximo de intensidad en la parte del flujo que se dirige hacia el mar aparte del
méximo presente al frente del vortice debido al movimiento de traslacién. Blackwell [31]
mostré una marcada asimetria en fuerza y altura del jet presente en la capa limite cerca
de la pared del ojo del huracan Danny que se encontraba en estado cuasi-estacionario

al tocar tierra.

Las asimetrias de la tormenta debidas al cambio en la friccién por su proximidad
a tierra —dado que la superficie oceanica 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 limite del ciclén Danny (1997) cuando toca tierra. Sus resultados preliminares
reafirman que las asimetrias inducidas en el campo de viento debido a las diferencias
de friccién entre mar y tierra son similares a las inducidas por la traslacién del vértice.
Senala que el maximo en el flujo de entrada se encuentra cerca del radio de viento
maximo, del lado que fluye hacia el mar, y el médximo de la componente tangencial de

velocidad se localiza sobre el océano.

Los ciclones tropicales se mantienen e intensifican logrando un balance entre la
energia que obtienen del océano y la disipacion por friccion, procesos que tienen lugar
dentro de la capa limite. Por lo tanto, el intercambio de energia en la interfaz atmosfera
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 retroalimentacion positiva entre
el incremento de flujos de energia y la velocidad del viento en la superficie cerca del
nucleo del ciclén tropical, es considerado el proceso dominante que controla la rapida
intensificacién de los huracanes [13], 33]. De esta forma Emanuel [34], 12] considera que
el potencial de intensidad maximo de un ciclén tropical ocurre cuando se ha alcanzado
un estado en el que la entrada de energia provista por el océano bajo la pared del ojo

se encuentra en balance local con las pérdidas de energia debidas a la friccion.

Estudios recientes realizados por Persing y Montgomery [35] y Bryan y Rotuno [36],
con modelos de mayor resolucion, indican que la intensidad méxima, definida como la

velocidad méxima del viento cerca de la superficie, puede exceder hasta por un 50 %
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la predicha con la teoria de Emanuel. Persing y Montgomery [35] proponen que el
aire con un alto contenido de entropia en la regién del ojo puede ser otra fuente de
energia para el cicléon si el aire es transportado hacia la pared del ojo, y esto podria
aumentar considerablemente la intensidad. Esta posibilidad, que no esta considerada
en la teorfa de Emanuel, fue recientemente probada por Bryan y Rotuno [36]. En su
modelo ejesimétrico fijaron en cero los flujos de entropia en la regién del ojo eliminando
la anomalia excedente de entropia cerca de la superficie en el ojo. Obtuvieron que esto
s6lo reduce en un 4 % la velocidad tangencial maxima, lo que no logra explicar que la
intensidad maxima obtenida supere la calculada con la teoria de Emanuel. En el mismo
trabajo determinan que sélo el 3% de la entrada de entropia al ciclén proviene del ojo,
debido a que su volumen es pequeno comparado con el resto de la tormenta. Concluyen
que la cantidad de entropia transportada desde el ojo a la pared del ojo es despreciable

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

Motivacion

Desde el punto de vista de interés humano, el momento en que el huracén toca tierra
representa una de las partes mas importante en la vida de la tormenta. Es entonces
cuando los vientos generados en la capa limite determinan gran parte del impacto del
ciclén sobre las comunidades cercanas a las costa, tanto directamente, a través de los
danos a las estructuras provocados por las fuertes rafagas 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 anémalo del nivel del mar
por efecto del viento y de la caida de presion. Es por esto que, desde el punto de vista de
la ingenieria, el desarrollo de herramientas que nos permitan estudiar la estructura del
viento en la capa limite, asi como el decaimiento de la intensidad cuando el ciclén toca
tierra no son solo importantes sino criticas en la evaluacion de danos a las estructuras,

desarrollo de planes de accion, prevencion y mitigacién de danos.
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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 distribucion del campo de viento en la capa limite con la intensidad de
la tormenta, asi como establecer los parametros que afectan el comportamiento de la

capa limite y como intervienen en el proceso de disipacion.
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 limite.

2. Establecer mediante métodos empiricos tendencias y patrones de decaimiento

cuando el ciclén entra a tierra.



Capitulo 1

Generalidades de los ciclones

tropicales

En meteorologia se denomina ciclén a todo sistema atmosférico rotatorio de escala
sinéptica formado por masas de aire que giran alrededor de un centro de baja presion.
La palabra ciclén proviene del griego kvrAr (kyklén) que significa girar o dar vueltas,
que a su vez se desprende de kUkAoC (kyklos) circulo. 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
caracteristicas. En particular, los ciclones tropicales son sistemas no—frontalesﬁ de
baja presion, sus vientos superficiales giran en direccién ciclénica, presenta conveccién

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

En los estudios tedricos, el parametro con el que se mide la intensidad de los ciclones
tropicales es el valor maximo de la componente tangencial de velocidad, mientras que
de forma préactica y operacional la intensidad esta definida como un promedio de la
velocidad horizontal cerca de la superficie —generalmente diez metros— en un intervalo
de tiempo determinado. Para mantener esta convencién a lo largo de este trabajo

se adoptard la primera definicion. De esta forma si la velocidad maxima de viento

6No presentan una frontera definida entre masas de aire de diferente temperatura.
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Escala Saffir-Simpson v, ms™![nudos] Dano
1 33-42 [64-82] Minimo
2 43-49 [83-95] Moderado
3 50-58 [96-112] Extenso
4 56-69 [113-136]  Extremo

5 > 70 [> 137]  Catastroéfico

Tabla 1.1. Escala Saffir-Simpson

sostenido cerca de la superficie es menor que 17 ms™—! se considera depresién tropical.
Una vez que se han alcanzado los 17 ms™! se le denomina tormenta tropical. Cuando
el ciclén ha alcanzado los 33 ms™! se le llama de dos maneras distintas dependiendo de
la region en la que se desarrolla: huracanes, si ocurren en el Océano Atlantico o el Este
del Océano Pacifico, o tifones si se presentan en el Noroeste del Océano Pacifico. En
lo siguiente, los términos huracan y ciclon tropical se utilizaran 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 que clasifica a las tormentas en una escala del 1 al
5. Es utilizada en las cuencas del Océano Atlantico y Pacifico como herramienta de
alerta para la poblacién en general y como estimacién del dano potencial que pueden
provocar. Sin embargo, ésta sélo hace referencia a un parametro de la tormenta y no
toma en cuenta otras caracteristicas importantes para estimar posibles danos como la
marea de tormenta, inundaciones por precipitacion o el tamano del ciclon, es decir, la

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

La principal caracteristica de los ciclones tropicales bien desarrollados es que los
vientos de mayor fuerza tienen lugar alrededor de un nticleo caliente. Dentro de este
nucleo la magnitud del viento es muy baja. A esta region de vientos ligeros se le conoce
como ojo y generalmente estd desprovista de nubes. En el ojo se encuentra el eje de
rotacién de la tormenta y tiene un radio aproximado de entre 15 y 50 km. Aqui el
aire desciende lentamente y se calienta de forma adiabatica dando como resultado una

dismnucién en la presién y la humedad.

El ojo esta rodeado por un anillo de nubes convectivas que recibe el nombre de
pared del ojo y se extiende sobre toda la tropdsfera. Los vientos mas fuertes tienen
lugar en la capa limite —que serd descrita a detalle en la siguiente seccién— y se ex-
tienden aproximadamente entre 20 y 50 km desde la pared del ojo hacia el exterior de
la tormenta. Los ciclones tropicales estan acompanados por lluvias torrenciales en las
regiones de mayor conveccion, es decir, en la pared del ojo y en las llamadas bandas de
lluvia espirales. Un esquema de la estructura basica de los huracanes se presenta en la
Fig. 1.1a. La Fig. 1.1b es una fotografia de alta resolucion del huracdn 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 fisicos basicos

Los ciclones tropicales como fenémeno fisico estan gobernados por las ecuaciones
bésicas de la dindamica de fluidos que en forma tensorial se escriben de la siguiente

forma.

Ecuaciéon de continuidad

- N = 1.1
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Figura 1.1. (a) Esquema de la estructura bésica de un ciclén tropical. (b) Fotografia de alta
resolucién tomada por la Administracién Nacional de la Aerondutica y del Espacio, NASA
por sus siglas en inglés, del huracdn Emily momentos antes de tocar tierra el 16 de julio de
2005.
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Ecuaciones de conservacion de la cantidad de movimiento

ou; ou; B 1 0p

i 7
Ecuacion de energia
00 00 .
875 J 61']‘
Ecuaciéon de estado 1kt
pom /T

donde u; denota las componentes del vector velocidad, p la presion, p la densidad, g
la constante de gravedad que se considera actuando en direccién vertical —componente
¢ = 3 con d;; la delta de Kronecker—. f; representan las componentes de la fuerza de
friccién, 0 la temperatura potencial que engloba el gradiente de presién vertical = T'/7
con T la temperatura, 0 da cuenta de los términos fuente, 7 es la funcién de Exner
m = (p/po)", po una presion de referencia, k = Ry/c,, Ry es la constante universal de los
gases para el aire seco y ¢, el calor especifico a presiéon constante. En la ecuacién
el segundo término del lado derecho es la fuerza de Coriolis que, dentro del contexto de
los ciclones tropicales, resulta importante. Aqui €2 representa a la velocidad angular de

la tierra, 7; es el vector de rotacién terrestre y ¢, 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, w;v}, w0, cuya parametrizacion se especificard mas adelante.

70
De acuerdo con la forma de los huracanes, para fines tedéricos y para este estudio,
es conveniente escribir el sistema de ecuaciones (1.1))—(1.4) en coordenadas cilindricas

(ry A, 2)

dp 10 10

0
ot T rar )t s aa () + g (ew) =0 ()
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ou ou vou ou 10p 0?
E‘FU@‘F;@‘FW%——EE—F?‘*’JCU"‘JCM (16)

ov ov wvov ov 1 0p wv

APl A Lo 1.
ot +u8r+r8)\+w8,z proX T Jot i (17)
ow ow vow ow 10p
TO L Y 2P 1.
8t+u87"+7"8)\+w82 p Oz +f (18)

donde u, v y w son las componentes de velocidad en r, A y z respectivamente,
f =28 cos ¢ el parametro de Coriolis y ¢ la latitud. Las ecuaciones de energia (|1.3)) y la

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

Por medio de un andlisis de escala, Willoughby [38] demostré 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 limite) y la ecuaciéon de balance hidrostéatico.
Balance hidrostatico significa que el gradiente de presion vertical estda balanceado

unicamente por la fuerza gravitacional con lo que la ecuacién (|1.8]) se reduce a

Lop _

= — 1.

Esta relacion no se cumple donde ocurran procesos de pequena escala como ondas
de gravedad o donde la conveccién sea importante. Sin embargo la hipétesis de balance

hidrostatico es una buena aproximacion para las escalas mas 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 friccion,
se obtiene la aproximaciéon de viento gradiente, que indica que el gradiente de presion

que va en direccién radial hacia el centro del huracan esta balanceado por la fuerza
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resultante de la suma de la fuerza de Coriolis y la fuerza centrifuga

10p v?
_2r_ 2 1.10
Fuerza centrifuga
i ldp ¥
dr  r +ﬁ'\
lll Fuerza de Corolis

Capa Limite Gradiente de presidn

Circulacidn
primaria h I

Figura 1.2. Esquema de la circulaciéon primaria asociada a la aproximacién de viento
gradiente.

Este flujo tangencial cuasi-simétrico se conoce como circulaciéon primaria y
mediante mediciones se ha logrado comprobar su validez dentro de la tropésfera. En la
Fig. 1.2 se presenta un esquema que ilustra la circulacién primaria y la aproximacion
de viento gradiente. La ecuacién de viento gradiente no es valida dentro de la capa
limite, que tiene una extensién de entre 500 m a 1 km, debido a que los efectos de la
fricciéon son muy importantes en esta zona. En la siguiente seccion se tratara con mas

precision los procesos que ocurren en la capa limite.

Superpuesta a la circulacién primaria se encuentra la circulacién 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 circulaciéon 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 ciclonicamente en los niveles medios y bajos del ciclon, cerca
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del centro el flujo sube por las corrientes ascendentes de conveccion de la pared del ojo
y finalmente fluye hacia afuera en la tropdsfera alta en donde el flujo es anticiclonico.
La razén por la que el flujo se invierte, se dard a conocer un poco mas adelante. A la
circulacién secundaria también se le denomina de transferencia térmica debido a que
el aire que asciende por la pared del ojo se encuentra mas caliente que aquel que entra

a radios mas grandes, lejos del centro, liberando energia potencial.

Circulacion
secundaria

Circulacién
primaria

Lafriccion reduce
lafuerza centrifuga
y lafuerzade Coriolis

Figura 1.3. Esquema de la circulacién secundaria. En la capa limite la fuerza de friccién se
opone a la fuerza de Coriolis y la fuerza centriifuga.

Otra ecuacién importante resulta de obtener las derivadas cruzadas de las
ecuaciones y (1.10) y combinarlas para eliminar la presién. A esta ecuacién de
primer orden se le conoce como ecuacién de viento térmico y relaciona los gradientes
de densidad verticales y radiales con la derivada en direccion vertical de la componente

tangencial de velocidad,

Olnp Olnp  0C s
o +C 5~ 9. con C= " + fu. (1.11)

g

La nueva variable C' denota la suma de la fuerza centrifuga y la fuerza de Coriolis
por unidad de masa. La ecuacién de viento térmico combina a las ecuaciones de viento
gradiente y balance hidrostéatico y constituye una fuerte restriccién en la evolucién de

un ciclén tropical en todas las regiones donde estos balances se cumplan.
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La circulacién 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 ecuaciéon importante dentro de las teorias de balance
que gobierna la circulaciéon secundaria es la denominada ecuacién de Sawyer-Eliassen,
una derivacion detallada de esta ecuacién puede encontrarse en [39]. La ecuacién
de Sawyer-Eliassen se puede resolver para la funcién de corriente, 1, que satisface:
u = —1/(rp)oY/0z y w = 1/(rp)0¢/Or, con v y w las componentes de velocidad

radial y vertical, respectivamente. La ecuacién tiene la forma

_ _g____

0 ox 1oy oxC 1oy ox 1 oY 8)(01(9_1/}]

0
o | 9%z pr or &ﬁﬂ*&[@““f”%ﬁa— 9 pror

= g@ + 2 (CX2Q> _

9CX fa
or 0z '

0z

(1.12)

donde x representa el potencial de temperatura, x = 1/6, & = 2v/r + f es dos veces
la cantidad de movimiento angular local absoluto a un radio r, ¢ = (1/r)(9(rv)/0r) es
la componente vertical de la vorticidad relativa a un radio r, Q = df /dt representa las
fuentes de calor, y f) la componente de fuerza azimutal por unidad de masa incluyendo
a la fuerza de friccion. De esta ecuacion se desprende que para un vortice en balance,

la funcién de corriente estéd forzada por fuentes de calor y momento.

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

1
M = 7rv + 5fT27 (113)

es posible multiplicar la ecuacién (1.6 por r y manipularla para obtener una ecuacion

de transporte para la cantidad de movimiento angular

oM oM voM oM r Op
ot +Uar +;a>\ —|—waz ——;a—i‘rf,\. (114)
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Cuando el vértice es ejesimétrico y el lado derecho de la ecuacién anterior es cero, la
derivada material DM /Dt = 0 y el momento angular se conserva. Es posible entender

un poco mas de la dindmica del vértice si se despeja la ecuacién (|1.13|) para v

v = M 1fr (1.15)
r 2

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 huracan. De la misma forma, a
medida que el aire fluye hacia afuera el vortice gira mas despacio. La convergencia radial
de aire en la capa limite, inducida por la friccion, conduce a la divergencia radial justo
arriba de la capa por la conservacion de masa dada por la ecuacion de continuidad .
De acuerdo con estos argumentos es posible explicar por qué el vortice se debilita en
etapas tempranas de su desarrollo. Claramente, debe existir convergencia radial arriba
de la capa limite inducida por el calentamiento adiabatico que compense la divergencia

inducida por la friccién y promueva el giro del vértice.

Incluso cuando la cantidad de movimiento angular no se conserva en la capa limite,
porque parte se pierde debido a la friccion, el nicleo del vortice puede girar rapidamente
por la convergencia radial de las parcelas de aire en esta regién. El hecho de que las
parcelas de aire pierdan una fraccion de su cantidad de movimiento angular conforme
viajan en forma espiral en la capa limite explica que el flujo se vuelve anticiclénico
en la tropdsfera alta para cierto radio mientras se desplazan hacia afuera. Cuando las
parcelas de aire ascienden por la pared del ojo del ciclon y divergen hacia la parte
exterior conservan su cantidad de movimiento angular, que ya ha sido reducido por la
friccién. En esta situacién con la ecuaciéon se hace evidente que v serd negativa

para un cierto radio r en la tropdsfera alta.
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1.3. Capa limite

Tradicionalmente el término capa limite hace referencia a una region delgada del
fluido en la que los efectos de la viscosidad son importantes —generalmente en la in-
terfaz entre fluidos o con un cuerpo sélido—, 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 fricciéon. Cuando el nimero de Reynolds[] es
grande, un analisis de escala para el flujo dentro de la capa limite, muestra que los gra-
dientes de presion fuera de la capa se transmiten practicamente inalterados a través de
toda la capa. Esto hace posible considerar que los efectos de la viscosidad tinicamente
son importantes dentro de la capa limite. Fuera de ella la velocidad del flujo no se ve
alterada por la viscosidad y la transicién de la velocidad entre la capa limite y el flujo
libre es suave. La teoria de capa limite fue presentada por Ludwing Prandlt en 1904 y
una analisis detallado con sus aplicaciones en todas las areas de mecéanica de fluidos se

puede encontrar en [40].

Existen diferentes formas de definir la capa limite de un ciclén 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 friccion rompe el balance de viento gradiente cerca
de la superficie. En la literatura se han postulado otras definiciones de capa limite que
van de acuerdo con su aplicacion [41]. En el desarrollo de este trabajo se ha adoptado

la definicién anterior porque ajusta con los fines tedricos propuestos.

La estructura vertical de la velocidad del viento de los ciclones tropicales presenta
un maximo cerca de la parte alta de la capa limite. La magnitud de la velocidad del
viento disminuye conforme aumenta la altura después de este maximo debido a la
estructura caliente del ciclén y disminuye hacia la superficie por la friccién, como se

muestra en la Fig. [[.4l En la parte baja de la capa limite, muy cerca de superficie, la

"El ntimero de Reynolds se define como Re = Ud/v donde U y d son la velocidad y longitud
caracteristicas del fluido y del sistema, respectivamente, y v la viscosidad cinemética. En términos
generales el nimero de Reynolds compara las fuerzas de inercia con las fuerzas viscosas.
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velocidad disminuye con el logaritmo de la altitud.
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Figura 1.4. Perfiles verticales de velocidad obtenidos por medio de dropsondes desplegadas
dentro del huracédn 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 limite de los ciclones
tropicales habia hecho dificil confirmar los conceptos tedricos desarrollados en torno a
la distribucion de la velocidad vertical. En particular la presencia de este maximo
de velocidad cerca de la parte alta de la capa —también conocido como jet de la
capa limite o viento supergradiente— era dificil de observar porque tiene una extension
pequena sobre la vertical y varia su posicion 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 resolucién dentro de la capa limite confirmaron
que este maximo de velocidad es una caracteristica comin de la capa limite de los
ciclones tropicales. A lo largo de los anos gran cantidad de modelos de capa limite han
sido desarrollados para estudiar de forma tedrica sus caracteristicas, un resumen de
varios de estos modelos y referencias a sus caracteristicas 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 continuacién se detallan sus caracteristicas.

1.3.1. Ecuaciones de capa limite

Suponiendo balance hidrostatico, 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

oru  Ov ow
o T T =0 (1.16)
ou ou  vou ou v 10p
ot UW+F5+w$_(f F)U__EE
0 ou 9 u  20v
ov ov vov ov v 1 0p
o et U ) e
0 ov 9 v 20u

donde V? es el Laplaciano en coordenadas cilindricas 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 funcién 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 ecuacion ((1.9))
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vy es la velocidad tangencial y tnicamente es funcién del radio y posiblemente del
tiempo. Se le ha puesto el subindice g para diferenciarla de la velocidad tangencial
dentro de la capa limite. Mediante un analisis 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 presion en términos de la

componente de velocidad tangencial v,.

Usando la ecuacién de continuidad (1.16]) y el operador

1 [h
a:—/ a dz, (1.19)
h Jo

donde « representa cualquier variable, o’ es la desviacion respecto al promedio vertical,

a = a+da y el promedio o = 0, se integran las ecuaciones ([1.16)), (1.17)) y (1.18)) sobre

la vertical

E@—Fﬁ@—F ’ _ | =0
ror | poxn W=k T Wle=0 =0
ou 1oru*> 10w __ - (v =) B
3 T ar Tron Tl T Wl Ty ) =
1] oul™™" 200
— K= K(va—— - 22
h{ 8Z]Z:0+ <Vu r2 TQE?)\)’

ov  10ruv 100>

o o Tron

v
+ VW|,=p, — VW= + T (; + f) =

1[ 00" ., uw 20u
E{K&Lﬁf‘(v )

En la superficie w|,—¢, W0|,—¢ y 7W|,—¢ 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] 0u Cooo g 1 Y s
- K— _ P /2 - K— _ v 2 2\1/2 )
h{ aZLo h( + o) %y h B (u* +0°)"*0

En la parte alta de la capa limite, z = h, siguiendo a Smith [28] se supone que el
aire que entra a la capa limite, 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 evalian de acuerdo con

_.min(wy, 0
Y 0W|=p = (v — 0)%

Para los flujos turbulentos en z = h Smith introduce lo que puede considerarse
una velocidad de entrada, wg., pero con signo contrario. Asi parametriza de forma
simple la conveccién somera que, segin sus argumentos, juega un papel importante en
el intercambio de calor y humedad entre la capa limite 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 termodindmico en r = ry (g el radio méximo de la tormenta) se encuentra en

equilibrio radiativo y convectivo.

1 ou Wee _ 1 ov Wse ,_
kS = e . 1.2
h{ ath Y h{ az]zh p (0 (1.20)

En su articulo del 2003 [28] Smith fija el valor de w,. 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 wy, es reducir la velocidad de entrada y la magnitud del viento
supergradiente. En este estudio ws. se tomara como cero a menos que se especifique lo

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

horu  hov
cor Pran =0 (121)
A T SN SN
5 T g, T ogy — umin(ws, Vg — ) =
g L 200N Cp o paviiay
K(Vu = 7"26)\> h(u + %) 2u, (1.22)
Jv v ©ov min(wp,0) _ [T B
o T tra Tl *“(z*f)—
2y T _ 200\ Cp o oy
K(Vv > TQa)\) (@ + %)%, (1.23)

Con relacion al coeficiente de arrastre, observaciones realizadas para bajas
velocidades de viento han demostrado que el coeficiente de arrastre Cp aumenta
linealmente con la velocidad, mientras que los coeficientes de transferencia de calor
Cy v humedad C'r 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 C'p se vuelva constante para un cierto umbral de la
velocidad. El analisis de los datos medidos mediante dropsondes parece indicar que el
aumento del coeficiente de arrastre disminuye drasticamente para valores de velocidad
mayores a 30 m/s. Diferentes explicaciones fisicas se han propuesto en torno a este
fenémeno [44], [45] pero al parecer, atin no existe suficiente evidencia que permita llegar
a un conclusion clara. Por simplicidad a lo largo del presente estudio se utilizé un valor
del coeficiente de arrastre constante Cp = 2.5 x 1072 que es el valor de saturacién

propuesto por Donelan et al. [45].

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

importante en el ojo de los ciclones tropicales. En diferentes modelos se ha encontrado
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que previene la formacién 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 huracan disminuye y el radio de vientos maximo aumenta si aumenta la difusion
turbulenta horizontal [46]. También recientemente Chavas y Emanuel [47] encontraron
que posiblemente la difusion turbulenta horizontal esté relacionada con el tamano de
la tormenta. El estudio de la turbulencia dentro de los ciclones tropicales va mucho
mas alla del objetivo de esta tesis y su inclusion dentro de la ecuaciones responde
unicamente a la necesidad de amortiguar las ondas de choque producidas directamente
por las ecuaciones, asi se ha decidido usar un valor de K constante establecido de

acuerdo con los criterios establecidos en el Apéndice [A]

Es importante senalar que los modelos de capa limite promediados en la vertical
han sido fuertemente criticados por Kepert [20, 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 area de ingenieria para modelar campos de viento
[48, 149 [50], es la base de la componente atmosférica incluida en un modelo general
de prediccién de riesgos desarrollado por el estado de Florida [51] (http://www.cis.
fiu.edu/hurricaneloss/)) y ofrece una representacién completa de la capa limite
compatible con la teoria de intensidad de Emanuel cuyos pormenores se resumen en la

siguiente seccién.

1.4. Energia y potencial de intensidad

En 1986 Emanuel [I3] presenté un modelo analitico de ciclones tropicales en
el que muestra que su intensificacién y persistencia dependen totalmente de la
inestabilidad térmica que existe entre el océano y la atmésfera y es alimentado por
el calor latente transferido por la evaporacién desde el océano a la atmosfera via
los vientos superficiales. Este mecanismo denominado WHISE (wind-induced surface

heat exchange) o teoria de interaccién océano—atmosfera, ha recibido mucha atencién
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y se ha convertido en un paradigma dentro de la teoria 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
derivacién e ideas centrales fue hecho por Bryan y Rotunno [30] y es el texto en el que

se basa esta seccion.

Emanuel considera un ciclon tropical ejesimétrico y en estado estacionario que para
su estudio puede ser descompuesto en dos regiones: 1) la atmdsfera libre, en la que
la viscosidad es despreciable y 2) la capa limite, en donde los términos viscosos y las

interacciones con la superficie son importantes.

1.4.1. Atmosfera libre

La ecuacién derivada para esta region se puede obtener de dos formas, la primera
es presentada por Emanuel en su articulo de 1986 [13], la segunda también es descrita
por Emanuel en [7] pero la atribuye a D. K. Lillyﬂ. Lilly buscaba obtener una solucién
analitica para el flujo de tornados y huracanes. Por medio de ecuaciones de conservacion
de masa, cantidad de movimiento y entropia llegdé a una tnica ecuacién para la funcién
de corriente, de la que se puede obtener una solucién 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

ou ou  v? Op
ow ow op

8Emanuel [7] menciona que trabajé de cerca con Lilly y que tenfan la idea de publicar dos articulos
con sus resultados pero a pesar de haber escrito juntos algunos articulos para conferencias, Emanuel
publicé por separado su trabajo en 1986 [13] y el trabajo de Lilly nunca vio la luz.
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Con ayg = 1/p; donde el subindice d hace referencia a que tinicamente se considera
la masa del aire seco. Utilizando n = 0u/dz — Ow/0r, la definicién de momento
angular [ecuacién (1.13)] y la funcién de corriente pgru = 9 /0z, pgrw = —0y/or
las ecuaciones y (1.25) se pueden combinar en una sola ecuacion

n d [(u? w? d (v? vdM dp
L A N val- 9. 1.26
pdr+dzp(2+2) ao \2 T )T T gy (1.26)

Por medio de la primera ley de la termodinamica para procesos pseudoadiabaticos,
es decir el agua que se condensa es removida inmediatamente idealizando un proceso

de precipitacion instantanea,

T'ds = c,d1" + Ldgq, — aqdp, (1.27)

donde ¢, es la capacidad calorifica a presién constante, L es la constante de calor
latente de evaporacion y ¢, es la razén de mezcla del vapor de agua; es posible eliminar

la presion de la ecuacién (|1.26))

n d (v w? d (v? M
T T I T I
o d¢(2+2) a0 2+gz+cp + Lqy + 5
1 dM? ds
— T—. (1.28
tor g g U2

Hasta ahora se ha utilizado termodinamica pseudoadiabatica y se ha despreciado
de las ecuaciones la masa del vapor de agua. En este punto suponiendo viento gradiente
y balance hidrostatico el término de la izquierda es idénticamente cero. Para llegar a
la ecuacién de maxima intensidad se integra la ecuacién sobre el volumen de
control mostrado en la Fig. [1.5 El volumen de control esta formado por dos lineas de
corriente. Al suponer que los efectos de la viscosidad son despreciables en la atmosfera

libre, la funcién de corriente v, la entropia s, la cantidad de movimiento angular M y
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flujo de salida

h
Lk capalimite

r/ ——»

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 adaptacién
de la que se encuentra en el articulo de Bryan y Rotunno [36]).

la energia se conservan a lo largo de esta lineas de corriente. De esta forma el primer
término del lado derecho de la ecuacién ([1.26]) es cero bajo la integral resultando

1 1 ds
T_b — 7’_0 = —2(T, — To)—d(MQ)- (1.29)

Los subindices b y o denotan la evaluacion en la parte alta de la capa limite y en la
salida del flujo respectivamente. Tomando r, > r, y M, = v, se llega a una relaciéon

para le velocidad méaxima del flujo

ds
2 = —(Ty —T,)My;——
Y9, (T = 7o) 94N,

en (1, 2) = (Tmazy Zmaz)- (1.30)
En términos generales, solo dos componentes principales son la base de esta
ecuaciéon: una componente dinamica y una termodinamica. La suposicion de viento

gradiente y equilibrio hidrostatico, es decir, viento térmico, conforman la componente
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dindmica. El supuesto de que los procesos son pseudoadiabaticos constituye la parte

termodindmica.

Como se mencioné en un principio, esta derivacién de la ecuacién difiere de
la propuesta por Emanuel en 1986 [13]. El, de principio, asume balance hidrostatico
y viento gradiente [ecuaciones y (1.10)], combina ambas ecuaciones logrando
relacionar la cantidad de movimiento angular con la entropia mediante el volimen
especifico aplicando relaciones de Maxwell. Finalmente integra a lo largo de curvas de
cantidad de movimiento angular constante sobre las que supone que la entropia de
saturacion también es constante. La clave para poder integrar la ecuacion es que
las curvas de cantidad de movimiento angular constante y entropia constante coinciden.
Para justificar esta suposicion 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 entropia, de esta forma la entropia es invariante a lo largo de las curvas
de cantidad de movimiento angular constante. Emanuel va mas alla argumentando que
incluso fuera del ojo, donde el aire no estd saturado, la conveccién oblicua (slantwise
convection) de las parcelas de aire ajusta la entropia de saturaciéon de manera que la
entropia es invariante sobre las curvas de momento y permite que s = s*. A esto le

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

1.4.2. Capa limite

De la forma que tiene la ecuaciéon resalta que se puede conocer la velocidad
angular una vez que se determina s como funcién de M,. En todas sus publicaciones
subsecuentes, desde su publicacion en 1986 hasta las més recientes [52), 53], Emanuel
sostiene que la relacién ds/dM, estd determinada por el balance de la cantidad de
movimiento angular y entropia dentro de la capa limite. En particular, la neutralidad
a la conveccién de aire humedo requiere que la entropia de saturacion, arriba del nivel
por el cual existe condensacion por ascenso, sea igual a la entropia de la capa limite.

En general la ecuacién de balance de entropia en la capa limite, en coordenadas de
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cantidad de movimiento angular y presion esta dada por

85+DM 0s n 0s OF (1.31)
ot Dt oM “ap - Yo
en donde el cambio en la entropia esta balanceado inicamente por el flujo de entropia
y se ha despreciado las produccion de entropia por procesos internos, es decir, la

disipacion de calor debida a la fuerza de friccién.

Considerando la ecuacién (|1.13) también en coordenadas de presion

DM (‘9@

ot Gy

donde 7, es la componente tangencial del tensor de esfuerzos. Sustituyéndo esta

expresion en la ecuacién ([1.31)) y asumiendo estado estacionario se obtiene

—gr%—?aa—;[ + wg—; = —gg—i- (1.32)

Dos suposiciones importantes se hacen en este punto. La primera es que la entropia
se encuentra bien mezclada a lo largo de las lineas de cantidad de movimiento angular
constante, que son aproximadamente verticales en la capa limite. Al mismo tiempo s no
es funcién de la presion, ds/OM = ds/dM, y el segundo término del lado izquierdo de
la ecuacién es cero. La segunda suposicion es que el radio al que se encuentran las
superficies de cantidad de movimiento angular constante no varia mucho con la altura
dentro de la capa limite. En la medida en que estas dos aproximaciones se cumplen es

posible integrar la ecuacién ([1.32]) en la capa limite para obtener

ds  F
dM 71y

(1.33)

donde Fj es el flujo turbulento de entropia en la superficie, 7,4 es el esfuerzo azimutal
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en la superficie, y 7 el radio promedio de las lineas de cantidad de movimiento angular.
F, v 7)s pueden representarse de manera sencilla por medio de formulas clasicas de

flujos aerodindmicos [52]

_ Ciplul(k; — k)
T

kx—k
~ Cyplu|(s: — sp) con (ke — k) st — g (1.34)

F
T

Trs = —Cpplulv (1.35)

aqui k£ representa a la entalpia y C} el coeficiente de intercambio de entalpia. Este
ultimo resultado se acopla con el derivado para la atmodsfera libre, ecuacién ,
suponiendo que los gradientes radiales de cantidad de movimiento angular en la parte
alta de la capa limite son aproximadamente iguales a los gradientes en la atmosfera
libre (OM/OM, = 1). Sustituyendo la ecuacién ((1.33)) en (1.30) se obtiene

2 _ M, Gy

gm

= O, (si—s)(Ty, — T,) en (r,2) = ("maz» Zmaz)- (1.36)

En este punto se hace una de las aproximaciones mas criticadas en el modelo. En
la ecuacién la velocidad v es la velocidad en la capa limite, mientras que M,
la cantidad de movimiento angular fuera de la capa, en la atmdsfera 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 limite la velocidad angular v también se encuentra
en balance de viento gradiente [29]. Al mismo tiempo considerando 7 ~ r, se obtiene

como resultado

=—(st —s)(T, — T,) en (r,2) = ("maz> Zmaz)- (1.37)

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

la velocidad dentro de la capa limite [52]. Si bien en un principio la teoria fue concebida
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para determinar el maximo que pueden alcanzar los ciclones dependiendo tinicamente
de pocos parametros, termodinamicos y dinamicos, en 2011 y 2012 realizé una extension
en la que logra derivar un perfil completo de viento gradiente basado en estas ideas.

Los resultados se resumen a continuacion.

1.4.3. Teoria del potencial de intensidad modificada

En 2011 Emanuel y Rotunno [52] modificaron la teoria de intensidad de tal modo
que la temperatura de salida T, —la temperatura que tiene las lineas de corriente que
fluyen hacia arriba y el exterior— deja de ser tomada como una constante. Hasta
ahora no se habia mencionado nada de la temperatura de salida. En los trabajos
de Emanuel previos, la temperatura 7, se toma como constante 1, = T}, con T; la
temperatura de la tropopausa, bajo el argumento de que debido a que la tropdsfera
es neutral a la conveccion de humedad, cualquier linea de corriente que tenga una
entropia elevada originada en la capa limite tendra que fluir fuera de la tormenta en
niveles arriba de la tropopausa. Debido a que la estructura arriba de la tropopausa es
practicamente isotérmica, se puede aproximar la temperatura de salida como constante.
Esta suposicion estd basada en la idea de que el flujo de salida de los huracanes es
subcritico, es decir, las ondas internas viajan lo suficientemente rapido para comunicar
la informacién de la estratificacién del ambiente hacia el nicleo del vortice. En
contraste, Emanuel y Rotunno [52] recientemente mostraron mediante simulaciones
numéricas que lo anterior posiblemente no ocurra y que la estratifiacién del la entropia
en el flujo de salida sea resultado de una dinamica interna de la tormenta. Asi postulan
un nimero de Richardson)] critico que determina la estratificacién de la entropia. Su

analisis los conduce a la siguiente expresién para la temperatura de salida y el nimero

9E] niimero de Richardson estd definido como

T (0s*/0z)
(0u/02)% 4 (0v/0z)?
con I',, el gradiente vertical adiabatico himedo. El nimero de Richardson determina la estratificacion

del fluido, define su estructura local y su transicion a la turbulencia, ademas de caracterizar la
estabilidad térmica del flujo.

Ri =

(1.38)
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de Richardson critico Ri,.

o, Ridu
oM " 2 ds’

(1.39)

donde 7; es el radio al que se alcanza la temperatura de salida T,. De integrar la
ecuacion ([1.33]) (tomando la forma propuesta para Fy y T)s) se obtiene una ecuacién
diferencial de variables separables que se puede integrar para llegar a una expresién de

la entropia en términos del momento angular

Cr/Cp
s O (%) (1.40)

con C' una constante de integracion y M, el valor de la cantidad de movimiento angular

que se alcanza en r,, para la parte alta de la capa limite. Derivando este resultado
respecto a M y sustituyendo en las ecuaciones (1.39) y (1.30)) da como resultado

M

o1,  CpRi.M (Mm>c’“/CD Ck (Mg )Ck/CD
My, |

= D= M2 = v2(T, — T,)C—=
OM lr=r, Ck T? C Y g rg( ’ ) CD

(1.41)

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

expresion para 1T,

Cp/Cy  Ri, M5

T, =T
G A T I RS

(M?=Cr/Cp _ Np2=C/CD)y (1.42)

donde T; representa la temperatura de salida para la superficie con momento angular

M,,. Como T, es la temperatura de salida para para las curvas con momento angular
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M,. Se puede eliminar T, y T} (1.41) sustituyendo (1.41]) en (1.42))

. 1.43)
7\4 1 Ric (
m 1+ 2-Ci/Cp 12 r2

) A
2-Ck/C r= 4 1 Ric,2
<Mg> /Op I = ral

Este resultado aun contiene una incégnita: el radio de salida r;. Este radio es funcién
unicamente de 7, cuando éste es el radio al que ocurren los maximos gradientes de

viento. Usando la aproximacion

~

UgN

g9
— 1.44
" (1.44)

que se cumple cerca del radio de gradientes de viento méaximo. Esta aproximacion

conduce a

C 1 1/2
T = (C—Zm ) re. (1.45)

Despejando para r; y sustituyendo en (|1.43))

(%)2_%/% T 2- Ck/i(';{zm—)i?“/rmy]

(1.46)

Es importante notar que la ecuacién (|1.46)) representa un perfil de viento gradiente
dadas la velocidad maxima v,, y el radio de vientos méaximo r,,. Su forma completa se

discute un poco mas adelante.

Adn falta determinar la velocidad méaxima (o cantidad de movimiento angular
méaximo M,,) para lo que es necesario encontrar la constante de integracion C' que
aparece en la ecuacion . Es posible plantear que la entropia tiene el valor de la
entropia del ambiente sin perturbar en 7y, donde la componente de viento tangencial

es cero. De esta forma, aproximando la cantidad de movimiento angular en el radio
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de viento méaximo r,, como M,, = vy, ¥ en el radio maximo del ciclén ry como
My =~ 1/2fr se obtiene

2 Cx/Cp
s*—C( I7s ) =0 (1.47)

s 209 mTm

Por otro lado para r¢ > 1, la ecuacion (1.46|) toma la forma

2 2—Cx/Cp
( I ) _ (1.48)

)
209 mTm Ch

sustituyendo en ((1.47)) resulta

1, 1/(2Cp/Cr—1)
c= (2% . 1.49
(2 OD) g (1.49)

Al sustituir este resultado en la ecuaciéon para M, (1.42)), evaluar en r = r,, y

tomando M, = vy, se obtiene la expresion buscada para le velocidad maxima

st (1.50)

S

2 (T B T)& 1& 1/[2(Cp/Cy)—1]
gm — ATb K CD 2 CD

Por dltimo, de la ecuacién ((1.46)) se puede obtener una expresién analitica para la
velocidad de viento gradiente simplemente sustituyendo la definicién de M, [ecuacién
(L.13)] y My & vgmtm

rm
Vg = Vgm—
g gm =

2—Cy/Cp[l = (r/1m)?] — 5/ (1.51)

Q(T/Tm)2 1/(2_Ck/CD)] 1

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

formalismo tedrico bien establecido y su uso para modelar eventos relacionados con
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Figura 1.6. Perfil de viento gradiente generado con la ecuacién l’ para los pardmetros
Vgm = 60 m/s y 7y, = 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 v, = 60 m/s y 7, = 20 km se presenta en la Fig. .

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

una pendiente —1/2f, y v, = 0 en r = r( con lo que se puede encontrar una expresion

para el radio total de la tormenta

B 1/2
r 2(7‘/7”m)2 1/(2—Cx/Cb)

2oy CJCplL — (rjrn)®

To =

(1.52)

En el proceso de deduccion de las ecuaciones no se ha tomado en cuenta la disipacion

de calor ni la dependencia de s} con la presion, cuyos efectos podrian contribuir a

aumentar la intensidad.



Capitulo 2

Planteamiento del problema

2.1. Ecuaciones adimensionales

Escribir las ecuaciones en forma adimensional facilita generalizar los resultados
y establecer la combinacién de parametros que determinan el comportamiento del
sistema. El conjunto de ecuaciones de capa limite , y pueden
escribirse en forma adimensional con la velocidad maxima de viento gradiente v,

el radio méaximo r,, y el ancho de la capa h bajo el siguiente conjunto de variables

adimensionales
~ r - U - v — WRTH - Uy Vg m
r=—, u=——, Uv=—"), wh:h , V= ——, t=—"—. (2.1)
T'm Vg,m Vg,m Vg,m Vg,m T'm

Con este nuevo conjunto de variables las ecuaciones se transforman en

_1om 10w
Y= T E o T FoN

29
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ou  _ou vou ., . . __ (G =) (0 —7)
gtv + ua—,TT + ;5 - u(mln(wh, 0)) + ’f + Ro ==
o U200\ 5 s a1
K(V = W&A) Cp(u® + %) u, (2.3)

_U+ _U_|_2_U+( — )(min( 0))+ E_|_i —
ot u@? 7 O\ Vg Y h “ r  Ro
2N_£_3_Eu _ 72 /2y
K(V == )\) Cp(u” +v°)"v, (2.4)

Las ecuaciones de capa limite son forzadas mediante la ecuacion de viento gradiente
resultado de la teoria de maximo potencial de Emanuel. Teniendo en cuenta el mismo

conjunto de variables adimensionales queda

N 1 2’7:2 1/(2-Cy/Cp) 1
’If: 2—Ck/CD<1—5:2) 2Ro

(2.5)

El sistema de ecuaciones resultante tinicamente depende de cuatro parametros
adimensionales: Ro = vy, /(fTm), Cp = Cprm/h, K = K/(rmvm) v Ci/Cp. Ro es el
conocido nimero de Rossby que compara las fuerzas inerciales y centrifigas con la fuerza
de Coriolis y da cuenta de las caracteristicas del flujo. Dado que el radio de vientos
maximo aparece en la mayoria de los parametros, las soluciones de capa limite deben
ser muy sensibles a r,,. Con Ro y Cp es posible construir dos escalas caracteristicas
de la longitud: h/Cp y v,/ f. Por lo tanto, el potencial de intensidad que incluya las
ecuaciones de capa limite promediadas en vertical deberda ser dependiente de la escala
del ciclon. Por otra parte, la ecuacion pone de manifiesto que el potencial de

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

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

resuelve explicitamente una ecuaciéon de balance de entropia andloga a (|1.31)), que
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en coordenadas r y A, agregando la disipacién de calor bajo el conjunto de variables

adimensionales definido anteriormente, se escribe

ag ~a§ :l\)/ ag ~ /~2 ~9 1/2 ~ % ~9 ~9 3/2
—_— —_— _—— - 2~
at+u8?+?8)\ Cr(u” +07)7%(85" —3) + B(u” 4+ v°)/~, (2.6)

en donde la entropia adimensional se define como

= 5750 (2.7)

- .
S50 — S0
sty V So son la entropia de saturacién de la superficie del océano y la entropia

del ambiente sin perturbar en rq, respectivamente. Aparecen dos nuevos parametros

adimensionales que rigen el comportamiento de la entropia en la capa limite @ =
Cyrim/hy B = Cpuy,/[(s59 — s0)T4)-

El valor de referencia sy puede considerarse cero mientras que s¥ puede aproximarse
mediante la ecuacién ((1.27))como

% q; qyref Ps Ts
Te,ps) =L = ——"=—)— Ryl | , 2.8
(L) (Ts Trey ) faln <pref> e <Tref> (28)

donde ¢, es la humedad especifica de saturacién y el subindice 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 T, como presion de referencia
la presion a nivel del mar py y como humedad especifica de referencia la humedad

especifica de la capa limite ¢, 5, dando como resultado

Po

S (Tpy) = L (%) Ryl (p—) | (2.9)

Para calcular la presion en la superficie, py, se integra la ecuacién de viento gradiente

en forma adimensional
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Po Po (2 U\
In(2) = Iy I\ gr=1
(povg,m) n(p) / ('f T Ro )" ")

Povsm,
Ps = oxp | == 1(7) ) po. (2.10)

Finalmente, habiendo obtenido la entropia s en la capa limite, se calcula ds/dM

para determinar el potencial maximo mediante la relaciéon (|1.30))

ds
2 _— J— —_—
v (Tb TO)MQ dMg

P en T =T

Las ecuaciones se resuelven con las siguientes condiciones iniciales
v(0,7,X) =vy(r,A)  w(0,7,A) =0 (2.11)
y de frontera

v(t,0,A) =0 u(t,0,A) =0 wv(t,r0,A) =0 wu(t,ro,\) =0. (2.12)

Para inducir las asimetrias en el campo de vientos y simular la entrada a tierra se
utiliza un valor distinto de Cp en la parte de mar y otro en la parte que se encuentra en
tierra. Estrictamente, el valor del coeficiente de trasferencia de entropia C}, en tierra es
cero porque se anulan los aportes a la entropia de la superficie del océano s%. A pesar
de esto, el comportamiento de las soluciones para diferentes valores de C), en tierra

también se analizan en la seccién de resultados.

2.2. Esquema de la soluciéon numérica

El sistema de ecuaciones diferenciales parciales no lineales (2.2)-(22.6]), se resolvié por

el método de diferencias finitas. Este es uno de los métodos mas sencillos y directos
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para resolver ecuaciones diferenciales parciales. Su idea central es dividir el dominio
de integracion de las variables independientes en una malla de discretizacion —en el
espacio y/o tiempo—. Las variables dependientes se almacenan y evalian tinicamente
en estos puntos y sus derivadas se aproximan con los valores de puntos adyacentes. De
esta manera la ecuacién diferencial se reduce a un sistema de ecuaciones algebraicas

para los valores de la funcion en cada punto del dominio de discretizacién.

La forma mas 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 ¢(z) es una funcién de clase C™*! en el dominio ¢ € [A, B] y [ es un valor real,
el valor de la funcién en el punto (z + [) puede expresarse mediante un desarrollo en

serie de Taylor en la forma:

L) | TBG) () dg()

l) =
(1) =) dx 2 dx? m! dx™ (m+1)! dotm+D)

(2.13)

donde £ un punto comprendido entre x y x + [. En el desarrollo anterior para valores

de [ suficientemente pequenos una buena aproximacién de ((x + 1) queda dada por

de(x) | 1) " dm(x)
e Ty e Tt

C(z+1) = ((x) dz™ (2.14)

con un error O(I*V) es decir, un error de orden m+ 1. Asf es facil obtener expresiones

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

C(x+1) %C(x)—i—l%(;). (2.15)

Haciendo (11 = ((z+1), ¢; = ((z) y | = 2441 — x; se llega a la expresién tradicional
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para la férmula en diferencias finitas progresiva (forward difference scheme)

& _ Gn—G

. 2.16
dx Tit1 — X4 ( )

De la misma forma forma es facil llegar a otra expresion para la primera derivada
haciendo el desarrollo en serie de Taylor para u(x — [), de donde se deriva la férmula

en diferencias finitas regresiva

d¢ G —Gi1
e (2.17)

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

conocida como férmula en diferencias finitas centrada

% _ Ci-‘rl - Ci—l

. 2.18
dx Tit1 — Ti—1 ( )

Asi como se han obtenido las formulas 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

d*C _ Girr(xi — 2im1) + Go1(zi1 — 24) — G20 — xi—1>' (2.19)

da? %(IHI — 21 (@i — ) (25 — T5-1)

Con relacion a los términos convectivos es bien sabido que utilizar inicamente los
esquemas mencionados conduce a inestabilidades y a una pobre representacién de la
solucion. Lo anterior tiene su origen en que el signo de la velocidad cambia dependiendo
de la direccion del flujo. Existen diferentes formas de remediar esta situacién. La mas
sencilla es implementar el esquema de discretizacién corriente arriba (upstream). Dicho

esquema utiliza la férmula de diferencias finitas progresiva si el flujo es positivo y
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regresiva si es negativo

u% = max(u, 0)% + min(u, O)i_::—ill (2.20)

En este caso se construyé un dominio radial 7 € [0,7¢], con un arreglo de 1000
puntos, y en la coordenada azimutal A € [0, 27] se utilizé una resolucién de 7/32. Para
las primeras derivadas se utilizo 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
explicitos de integracién de dos pasos, el método de Matsuno (Euler hacia atras) de

primer orden y el método de Huen de segundo orden.

El esquema de Matsuno utiliza como primer paso la férmula de Euler para obtener
("1, Este primer paso aproxima f™*! con f"*! que después se emplea para hacer un

paso hacia atras, es decir

¢+ = ¢ 4 Agfn+D) (2.22)

donde
FOD = F(Y, (n + 1)AR).

El esquema de Heun es similar al de Matsuno pero el segundo paso se hace con un
esquema trapezoidal
() = () AL, (2.23)

1
cnt) — ) 5At(f(n) + fltny, (2.24)
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El esquema de Matsuno es ampliamente utilizado en meteorologia y oceanografia
porque es condicionalmente establd'| y amortigua las altas frecuencias. Mientras més
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 integracién utilizado. En ambos casos el tiempo de computo
necesario para alcanzar la solucion estacionaria es aproximadamente el mismo. Como
resultado de esta experiencia se seleccioné el esquema de Matsuno para la versién final

del codigo.

El codigo esta desarrollado en el lenguaje Fortran 90. Debido a que las ecuaciones
de capa limite son no lineales y acopladas es necesario emplear un método iterativo
para su integracién que deriva en tiempos de computo altos para una resoluciéon como
la que se ha propuesto. Para aminorar este problema una paralelizacién sencilla bajo

el estandar OpenMP permite reducir el tiempo de computo hasta en un 50 %.

2.3. Validacion del cédigo computacional

Para validar el método de solucién de la ecuaciones de capa limite se realizé una
comparacion con un modelo de capa limite 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 iinicamente simétrico. En lugar
de resolver directamente una ecuacion 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 deformacién con lo que aparece la longitud de mezcla

horizontal [;,. El método de solucién de las ecuaciones también es distinto. Recurre

0a condicién de estabilidad del esquema de Matsuno estd dada por At < 1/|w| con w la frecuencia
de oscilacion de la solucién.
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a diferencias finitas pero combina los esquemas upstream y diferencias centradas de
segundo orden para los términos convectivos. Integra las ecuaciones de capa limite
hasta el estado estacionario con un esquema leapfrog y agrega un filtro Asselin. Una
comparacion entre los perfiles de velocidad se muestra en la Fig. [2.1{ en la que es claro
el parecido entre las soluciones. Estas corresponden a un numero de Rossby Ro = 30,
CA’; =0.1y Cx/Cp = 1. Para la difusividad horizontal adimensional se adopté el valor
de K = 0.007 (Apéndice A) que corresponde a una K = 21 x 10® m2/s mientras que en

el modelo de Emanuel se tomé el valor por defecto de la longitud de mezcla [, = 1500

m.
T T 7 T T T T T
---Yy —Estudio
120 —Estudio — Emanuel
— Emanuel 6 B
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Figura 2.1. Comparacién de las soluciones de capa limite para el modelo presentado y el
modelo de Emanuel. a) Velocidad tangencial en la parte positiva y velocidad radial en la
negativa (la linea discontinua representa el perfil de viento gradiente). b) Velocidad vertical.
Todos lo valores son adimensionales.






Capitulo 3

Resultados

3.1. Modelo simétrico

Primero se analiz6 el comportamiento de las soluciones simétricas del modelo de
capa limite en relacién con los parametros adimensionales CA’,; y Ro. Como caso base
de comparacién se utilizaron los valores CA',; = 0.05, Ro = 60 y C/Cp = 1 que
pueden representar al siguiente conjunto de parametros: vy, = 60 m/s, r,, = 20 km,
f=5x1051/s, h =1kmy Cp = C, = 2.5 x 1073, La difusividad horizontal se
fij6 en K = 0.007 que corresponde a un valor de K = 8.4 x 10®> m?/s, congruente con
el criterio de estabilidad de Courant-Friedrichs-Lewy (Apendice |A]).

La Fig. muestra la velocidad de viento gradiente, tangencial y radial como
funcion del radio adimensional. Es posible apreciar que la velocidad tangencial se
encuentra alejada de la velocidad de viento gradiente practicamente 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 maximo 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 (linea discontinua), velocidad tangencial
(linea azul), velocidad radial (linea magenta) y b) velocidad vertical (linea roja) obtenidos
como solucién de las ecuaciones de capa limite para un nimero de Rossby Ro = 60 y
Cp = 0.05. Todos lo valores son adimensionales.

r = 1, resultando en un angulo de entrada 6 = arctan(—u/v) &~ 24° valor razonable
considerando que el rango de 6 se encuentra entre los 15 y 30 grados. Cerca del radio de
viento maximo 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. [3.1p. Para el conjunto de pardmetros establecidos anteriormente ésto da un
flujo ascendente vertical en la parte alta de capa limite de 18 m/s, del orden de lo

registrado en mediciones.

Variaciones en 5;) pueden deberse a cambios en Cp o en r,,. Es importante notar
que dejar fijo C'p y cambiar r,, también implica cambios en Ro, mientras que variar
Cp no involucra cambios en otro de los parametros adimensionales teniendo en cuenta
que la proporcién Cy/Cp se conserva. De esta forma resulta evidente que el cambio de
rm debe tener repercusiones importantes en la solucion. En la Fig. se han graficado
las soluciones de las ecuaciones de capa limite para cuatro valores distintos del radio de
viento maximo: r,, = 5 km, r,,, = 20 km, r,,, = 40 km y r,,, = 70 km. Cuando el radio de

vértice es de r,, = 5 km la velocidad radial de entrada disminuye en comparacién con
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Figura 3.2. Perfiles radiales de velocidad para diferentes valores del radio de viento méximo.
a) Componente tangencial en la parte positiva y componente radial en la parte negativa. La
linea discontinua representa el perfil de viento gradiente para 7, = 5 km. b) Promedio de
velocidad vertical. Todos lo valores son adimensionales normalizados con la velocidad méaxima
del viento gradiente vy .

el caso base, y se frena antes de llegar al radio de vientos maximo. 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 maximo.
La velocidad vertical también disminuye a la mitad en comparacion con el caso base
y el maximo ocurre fuera de r,,. Esta solucion es poco realista y podria apuntar a
que un ciclén tropical de radio pequeno, 7, < 5 km, no puede conservar la estructura
de una tormenta de gran intensidad (v,,, = 60 m/s). Al aumentar al radio de viento
maximo la velocidad radial aumenta, con lo que la velocidad tangencial se aleja mas
del perfil de viento gradiente. El punto donde el viento se vuelve supergradiente se
recorre hacia adentro y se encuentra cerca de r,,. El viento tangencial supergradiente
es maximo para 7, = 40 km y el radio donde pasa de subgradiente a supergradiente
es practicamente r = r,,. Para r,, = 70 km el viento es subgradiente mas alla de r,,
pero el supergradiente se deprime un poco en comparacion con los dos radios menores
(rm =40y 20 km). Esto tltimo indica que existe un radio de viento méximo 7, éptimo

que maximiza el supergradiente de viento dentro de la capa limite. Con realcion a la
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velocidad vertical, ésta también aumenta con el radio maximo y dado que se calcula
como el gradiente radial de la componente radial de velocidad, su méaximo se ubica en

la parte donde la velocidad radial se frena.

El anélisis anterior parece indicar que el cicléon solo puede subsistir para ciertas
caracteristicas de la capa limite relacionadas con las escalas de la tormenta, es decir,
no pueden existir tormentas muy intensas con radios pequenos. También resalta la
importancia de la escala del cicléon con relacion al méaximo viento supergradiente que
se puede generar dentro de la capa limite. Tomando en cuenta que al variar el radio
de viento maximo, también cambia el nimero de Rossby porque la intensidad con la
que se forza el modelo v,,, se mantiene constante, se encuentra un radio de viento
maximo optimo que maximiza el supergradiente de velocidad tangencial dentro de la
capa limite para una intensidad dada. Esto se traduce en que hay mayor flujo de masa

entrante (7u) para radios grandes, pero la energia del ciclén puede ser mayor con radios

menores.
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Figura 3.3. Perfiles radiales de velocidad para diferentes valores del coeficiente de arrastre
Cp. a) Componente tangencial en la parte positiva y componente radial en la parte negativa.
La linea discontinua representa el perfil de viento gradiente para Ro = 60. b) Promedio de
velocidad vertical. Todos lo valores son adimensionales normalizados con la velocidad méxima
del viento gradiente vy y,.
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Es de esperarse que al variar el coeficiente de arrastre Cp se obtengan respuestas del
sistema similares a las presentadas anteriormente dado que CT; guarda una proporcion
directa con r,,, pero resulta importante determinar la influencia de este parametro
porque, en este caso, el nimero de Rossby no cambia asi como no cambia el tamano
total de la tormenta ro. En la Fig. [3.3] se ilustran las respuestas del de la capa limite
para tres coeficientes de arrastre distintos: Cp = 1.5 x 1073, 5 x 1073, 8 x 1072 més
el caso base Op = 2.5 x 1073. Para este andlisis se ha cambiado Cp pero la relacién
Cx/Cp = 1 se mantiene en cada caso. Similar a lo que ocurre al variar r,,, la velocidad
radial aumenta con Cp, incrementando el flujo de masa entrante (7u) y la velocidad
vertical. Fuera de r,,, como es de esperarse, al aumentar la friccién disminuye la
cantidad de movimiento angular por lo que la velocidad tangencial disminuye, es decir,
los perfiles tangenciales de velocidad cada vez se aleja mas del perfil de viento gradiente
(el subgradiente crece). Los perfiles se vuelven supergradinetes cerca de r,. El méximo
supergradiente de velocidad tangencial aumenta cerca de r,, y se recorre al centro del

ciclén como consecuencia del incremento en el flujo de entrada.
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Figura 3.4. Perfiles radiales de velocidad para diferentes valores del niimero de Rossby.
a) Componente tangencial en la parte positiva y componente radial en la parte negativa.
La linea discontinua representa el perfil de viento gradiente para Ro = 60. b) Promedio de
velocidad vertical. Todos lo valores son adimensionales normalizados con la velocidad méxima
del viento gradiente vy y,.
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En la Fig. se han graficado los perfiles radiales de velocidad tangencial radial y
vertical como funcién del radio adimensional para cuatro ntimeros de Rossby distintos
Ro = 17, 60, 120 y 210. El aumento del nimero de Rossby tiende a aumentar el
subgradiente fuera del radio de viento maximo e incrementa el subgradiente dentro.
También es apreciable un incremento de la velocidad de entrada asi como en la velocidad
vertical. Considerando que el nimero de Rossby puede crecer con la velocidad maxima
del perfil de viento gradiente y que éste es proporcional a la caida de presion, el resultado
indica que el desbalance en la capa limite aumenta conforme aumenta la caida de

presion.
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Figura 3.5. Supergradiente de viento generado en la capa limite como funcién del nimero
de Rossby Ro y el radio de viento maximo r,.

Para obtener un mejor panorama del comportamiento del supergradiente de viento
en relacion con los parametros que gobiernan las ecuaciones, en la Fig. [3.5 se exhibe
el maximo de velocidad tangencial adimensional como funcién del nimero de Rossby
y del radio de viento méaximo, adimensionalizado con la altura de la capa limite r,,/h.
Se observa que el maximo de supergradiente aumenta conforme aumenta el nimero
de Rossby para radios entre 15 y 50 km y que el radio de viento maximo al que se
alcanza el supergradiente, es mayor para nimeros de Rossby menores. Suponiendo que

el radio de viento maximo éptimo de un ciclén tropical esta en relacion directa con el
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maximo supergradiente que puede producir, lo anterior sugiere dos cosas considerando
que el numero de Rossby crece (disminuye) cuando v, aumenta (disminuye) o f
disminuye (crece). Si los cambios en Ro son por variaciones de v,,,, intimamente
relacionada con la caida de presion, lo anterior sugiere que las tormentas tienden a ser
méas grandes y con supergradientes de velocidad menores para gradientes de presion
bajos y que el supergradiente aumenta cuando el gradiente de presién crece existiendo
un rango 6ptimo para el radio de viento maximo, entre 15 y 50 km, que maximiza
el supergradiente de viento dentro de la capa limite. Por otro lado, si los cambios
en Ro se deben a cambios en el parametro de Coriolis, el resultado indica que los
ciclones tropicales tenderan a ser mas pequenos en latitudes cercanas al ecuador y mas
grandes en latitudes mayores, también es claro que el desbalance en la capa limite

disminuira conforme aumente la latitud asi como el supergradiente de viento.

Una vez determinadas las implicaciones de los parametros Ro y CA’,; sobre las
soluciones de las ecuaciones de capa limite, se estudio la influencia de la estructura de los
perfiles de viento sobre la distribucion de entropia y principalmente, sobre la intensidad
obtenida mediante la ecuacién de maximo potencial de intensidad . Con este fin,
utilizando las soluciones para la velocidad u y v se determiné la entropia y la derivada
de la entropia respecto a la cantidad de movimiento angular para tres ntmeros de
Rossby Ro = 30, 60 y 90. En el calculo de la entropia, ecuacién , aparecen los
parametros adimensionales @vk v 3, bajo el conjunto de parametros definidos en el caso
base (Ro = 60) toman los valores O, = Cp = 0.05 y = 0.015. Los perfiles de entropia
s, asi como la cantidad de movimiento angular del perfil de viento gradiente Z\?Q y
la cantidad de movimiento angular de la velocidad tangencial en la capa limite M ,
obtenidos para el caso base, se muestran en Fig. [3.6b. Aqui se aprecia claramente la
disminucién del momento angular en la capa limite, en comparacion con el momento
angular arriba ella, debida a la friccién. El momento angular dentro de la capa limite
disminuye aproximadamente de forma lineal hacia el centro del huracan. Cerca del
radio de viento méaximo la curva de momento angular en la capa limite 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 r,,, (Fig. B.1h). Con respecto al perfil de entropia, el perfil
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Figura 3.6. Perfiles radiales de entropia s y cantidad de movimiento angular M para tres
nimeros de Rossby Ro distintos. a)Ro = 30, b)Ro = 60 y c)Ro = 90. La linea negra
discontinua representa la cantidad de movimiento angular del perfil de viento gradiente,
mientras que la linea negra continua senala el radio de viento maximo adimensional 7, = 1.
d) ds/dM como funcién del radio adimensional.

empieza en cero para rg, dado que se definié sy = 0, y crece hacia el centro del ciclon
tropical mediado por el término convectivo w(9s/0r). Su aumento es mas marcado
cerca del radio de viento maximo, donde wu tiende a cero y en donde los aportes a la
entropia por la entropia de saturacién en la capa limite s y la disipacién son mayores.

Una vez determinada la entropia se calcula la derivada de la entropia respecto a la
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cantidad de movimiento angular en la capa limite ds/ dM (perfil magenta de la imagen
d) Fig. y con esto, la velocidad maxima mediante la ecuaciéon , obteniendo
un valor de v,, = 68 m/s, es decir, 13 % mayor tomando en cuenta que la intensidad
original con la que se forzé la capa limite es de v, ,, = 60 m/s. Este incremento se debe
a la accién conjunta del término de disipacion, la entropia de saturacién como funcién
de la presién y al desbalance dentro de la capa limite, que no son considerados dentro

la teoria de potencial de intensidad de donde se deriva el perfil de viento gradiente.

En la Fig. también se exhiben los cambios de los perfiles radiales de cantidad
de movimiento angular, entropia y de la derivada de la entropia respecto a la cantidad
de movimiento angular al variar el nimero de Rossby, Ro = 30, 60 y 90. En los tres
casos la cantidad de movimiento angular en la capa limite disminuye linealmente pero
la pendiente aumenta con Ro. La entropia también aumenta y su pendiente es mas
marcada cerca de r,, cuando crece Ro. La intensidad calculada con la ecuacién ((1.30))
arroja valores de 27 m/s para Ro = 30 y de 107 m/s para Ro = 90. Es decir, una
reduccién del 10 % y un aumento del 19 % respectivamente, si se considera que estos
numeros de Rossby se obtienen dejando fijos los parametros del caso base y cambiando
Unicamente vy, a 30 m/s y 90 m/s. Este incremento se justifica si se toma en cuenta
que al aumentar nimero de Rossby, variando v, ,,,, también aumentan los efectos de la
disipacion, la entropia de saturacion y el desbalance de viento dentro de la capa limite
que contribuyen a aumentar la intensidad del ciclon. Mas atn, el resultado anterior
deja ver la existencia de una solucién congruente con la intensidad impuesta por el

perfil de viento gradiente, esta idea se detalla a continuacion.

Por 1ltimo, se varié tanto el radio de viento maximo r,, como la velocidad maxima
Ugm de forma que el nimero de Rossby se mantiene constante para los tres casos
anteriores: Ro = 30, 60 y 90 y se calculd el potencial de intensidad [ecuacién ([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, vy, = Rofr,,. Los puntos
donde se intersectan las curvas son las soluciones que cumplen totalmente el sistema de
ecuaciones. Dicho de otra manera, en donde la disipacion, la entropia de saturacién y las
velocidades en la capa limite se acoplan de tal forma que la intensidad calculada con la
ecuacion de potencial de intensidad y la intensidad impuesta mediante el perfil de
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Figura 3.7. Maximo de velocidad vy, calculado con la ecuacién como funcion
del radio para tres ntmeros de Rossby distintos. Las lineas continuas dan la velocidad
como funcién del radio méximo 7, de acuerdo con la definicion del niimero de Rossby
Ro = vg/(frm) con f=5x10751/s.

viento gradiente, ecuaciéon , 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 nimeros 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 interseccion de
las curvas, solucién para radios chicos, el radio al que se intersectan las curvas aumenta
al disminuir el nimero de Rossby, resaltando la importancia del desbalance de viento
gradiente en la intensidad de los ciclones tropicales. Lo mismo puede decirse para la
solucién de radios grandes, la segunda interseccién de las curvas, donde al aumentar
el radio el desbalance es tan grande que influye de forma negativa en la intensidad del
ciclon. Para determinar si estas soluciones se encuentran en la naturaleza, en la misma
Fig. también se han incluido los datos de velocidad de viento maximo y radio de
viento maximo registrados en la base de datos HURDAT (una descripcién detallada

de esta base de datos se encuentra en la seccién [3.4)). En los datos se observa que no
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hay registros de radio de viento maximo menores a 9 km, probablemente porque la
resolucién minima de los datos al parecer es de 5 nm (millas nauticas), también que la
solucién de radios grandes para Ro > 30 no se presenta, mientras que para Ro < 30
ambas soluciones son igualmente posibles. También se comprueba que para nimeros

de Rossby chicos la velocidad maxima ocurre para radios méas grandes.

3.2. Modelo Asimétrico

Al entrar a tierra las ciclones tropicales muestran asimetrias importantes relacio-
nadas con el contraste de rugosidad que se establece en la interfaz mar—tierra. En esta
seccién se estudian estas asimetrias y su relacién con los pardmetros Roy Cpr/Cpay,
es decir, la razon entre los coeficientes de friccién 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 fricciénE] Cpr = 5 x 1073 y la parte marina,
al sur, con Cpy = 2.5 x 1073, resultando en una relacién entre los coeficientes de
fricciéon Cpr/Cpy = 2. Las ecuaciones de capa limite son forzadas con un gradiente
de presion simétrico mediante el perfil de viento gradiente construido con la relaciéon
Crrm/Cpy = 1. La idea de que el gradiente de presién es simétrico ain cuando el ciclén

ha tocado tierra se encuentra bien documentada [55, [56].

La estructura asimétrica del campo de viento cuando el centro del ciclon se
encuentra en la linea de costa, para el caso base, se puede ver en las imagenes de la
columna h) de la Fig. en las que se aprecia que el maximo de velocidad tangencial
ocurre en la parte marina, dentro del radio de viento méximo con un supergradiente
del 35 %, mayor al registrado en el caso simétrico. La distribucién de la velocidad radial
también es asimétrica con el maximo 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 méaxima de 0.9, valor mucho mayor comparado

con el caso simétrico (aproximadamente 0.62). También es posible apreciar una regién

HE] valor de Cp 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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Figura 3.8. Componentes de velocidad, tangencial, radial y vertical (de arriba hacia abajo)
para tres valores de radio maximo distintos, g) 5 km, h) 20 km i) 70 km. La linea horizontal
representa la linea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El circulo negro denota el
radio de viento maximo.

donde el flujo es divergente en el cuadrante posterior del lado izquierdo dentro del radio

de viento maximo. Como respuesta a la velocidad radial, la velocidad vertical es maxima
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sobre un circulo de radio menor al radio maximo y centro ligeramente desplazado a
la derecha y también presenta asimetrias importantes. Desarrolla dos maximos 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 méaximo 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 méximo del supergradiente obtenido esta 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
ciclon 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 friccién 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 friccién disminuye en mayor grado la fuerza
centrifuga y la fuerza de Coriolis dejando que el gradiente de presién acelere el flujo
de entrada, penetrando mas 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 centrifuga y la fuerza de Coriolis contrarrestan el gradiente
de presion. Es esta aceleracion 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 friccion es menor en el mar, no es de sorprender que el

maximo de velocidad tangencial se ubique en esta region.

Nuevamente se estudiaron las implicaciones que tiene el radio de viento maximo r,,
sobre las soluciones de capa limite. Como se ha mencionado anteriormente variaciones
en 1, implican cambios tanto en el nimero de Rossby como en el coeficiente de arrastre
adimensional. Para el caso asimétrico esto se refleja en una variacién de C/'\D/T y 6’;1\/4
proporcional a 7, con lo que la relacion Cpr/Cpy = 2 se conserva. En la Fig.

se comparan las soluciones asimétricas de las ecuaciones de capa limite del caso base,
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Figura 3.9. Componentes de velocidad, tangencial, radial y vertical (de arriba hacia abajo)
para tres valores del nimero de Rossby distintos, g) Ro = 17, h) Ro = 60, i) Ro = 210. La
linea horizontal representa la linea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El circulo
negro denota el radio de viento maximo.

rm = 20 km, con las soluciones obtenidas para un radio maximo menor, 5 km, y un

radio méas grande, 70 km. Igual que en el caso simétrico el desbalance de la velocidad
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tangencial dentro de la capa limite es mayor conforme aumenta el radio de viento
maximo, promoviendo un flujo de entrada més fuerte que intensifica el supergradiente.
Como se ha mencionado, sus valores se incrementan en comparacién con su contraparte
simétrica, debido a las diferencias de friccién y los términos convectivos no lineales
que extienden la aceleracién del flujo de entrada sobre el mar. También es apreciable
la existencia de un radio de viento maximo éptimo para el cual el supergradiente
es maximo. Para radios muy grandes aun cuando el flujo de entrada aumenta, el
supergradiente disminuye. En todos los casos la velocidad tangencial alcanza su méximo
del lado marino pero se aprecia una dependencia del grado de asimetria con el radio
méaximo. Cuando r,, = 5 km las asimetrias son menos marcadas, el flujo de entrada
radial alcanza su magnitud maxima fuera de r,, del lado izquierdo y se extiende sobre
una regién mas amplia en la parte de mar. En tierra el flujo de entrada se frena antes de
llegar a r,,, de la misma forma que ocurre en el caso simétrico. En el cuadrante izquierdo
de la parte marina, el flujo de entrada logra cruzar r,, provocando que el maximo
de velocidad tangencial ocurra practicamente sobre r,, y la velocidad vertical es casi
simétrica en un anillo del tamano del radio maximo. Para radios grandes, r,,, = 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 distrubucion de
velocidades mucho mas asimétrica y un maximo de velocidad radial ligeramente rotado

a la derecha, hacia tierra.

Las variaciones del nimero 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 nimero de Rossby, debido a que el subgradiente
de velocidad es mucho més grande en tierra que en agua promoviendo velocidades
de entrada mayores en una zona al interior del radio maximo que se encuentra
practicamente en tierra. Este resultado indica que al entrar a tierra una caida de presién
grande tiende a aumentar el supergradiente en la parte del ciclén que se encuentra en
mar y el subgradiente en la parte de tierra, resultando en una estructura del campo de

velocidades méas asimétrica en comparacién con ciclones cuya caida de presiéon es baja.

La pérdida de simetria en las componentes de velocidad al variar la razén 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 razén entre los coeficientes de friccién en mar y tierra, g)
Cpr/Cpy = 1.2, h) Cpr/Cpy = 2, 1) Cpr/Cpy = 2. La linea horizontal representa la
linea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El circulo negro denota el radio de viento
maximo.
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coeficientes de friccion en mar y tierra, se muestran en la Fig. para Cpr/Cpm =
1.2, Cpr/Cpym = 2y Cpr/Cpyr = 3.2 que corresponden a Cpyy = 2.5 x 1073 y
Cpr =3 x 1073, Cpr =5 x 1073 y Opr = 8 x 1072 respectivamente. Es importante
senalar que el efecto que tiene el incremento de la friccion en la parte de tierra sobre
las soluciones de capa limite, es similar al que se registra cuando se incrementa el radio
de viento méximo o el numero de Rossby. La componente de velocidad tangencial
es praticamente simétrica cuando Cpr = 3 x 1072, con un ligero méximo en la parte
marina, con una diferencia de ~ 0.1 entre los maximos de velocidad tangencial en tierra
y mar obtenidos sobre una recta a 90°. Al aumentar la friccién en tierra, Cpr = 5x 1073
y Cpr = 8 x 1072, la velocidad tangencial se reduce, el desbalance de velocidad en la
parte de tierra es mayor en relacion a la parte marina con lo que el maximo sobre el
mar es mas pronunciado y el grado de asimetria cada vez mayor. La velocidad radial
también conserva una forma practicamente simétrica cuando Cpr/Cpy = 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 Cpr/Cpy la velocidad de
entrada crece, el maximo se recorre hacia el centro y se rota a la derecha reduciendo
su extension sobre el mar. Esto ocurre porque el aumento de la fricciéon en tierra se
traduce en una disminucién de la fuerza centrifuga y de Coriolis permitiendo que el
gradiente de presion acelere el flujo de entrada y lo lleve mas al centro. La velocidad
vertical desarrolla dos maximos bien definidos que se intensifican con el aumento de la
friccion 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 maximo de la velocidad de
entrada, esto es, en tierra en la parte frontal del cuadrante derecho y sobre la linea de

costa del lado donde el flujo va de tierra a mar.

Nuevamente se calcul6 la distribucién de entropia en la capa limite por medio de
la ecuacién para poder determinar el potencial de intensidad de la tormenta. En
este caso las soluciones a las ecuaciones de capa limite son asimétricas producto de
la entrada a tierra asi como las contribuciones a la entropia. Para el caso base en la
parte marina 6;:1\/4 = C/J’;]\; = 0.05y 8 = 0.015 y en tierra é’;]\; =0 C/’;T = 0.1 con
B = 0.03, es decir, estrictamente, de acuerdo con el planteamiento del problema, en

tierra se corta la energia que nutre a la tormenta y la tinica contribucién a la entropia
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esta dada por la disipacién.

En la Fig. se presenta la distribucién de entropia y las lineas de corriente en el
estado estacionario obtenidas para numeros de Rossby Ro = 30, 60 y 90. En los tres
casos la distribucién de entropia tiene un tendencia similar. En el lado derecho el flujo
transporta la mayor cantidad de entropia 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 entropia al nticleo del ciclon.
La diferencia més notable se encuentra en la cantidad de entropia que logran extraer del
océano y aquella que se genera por la disipacion. Ambas contribuciones se incrementan
con el nimero de Rossby dado que en este caso Ro se varia por medio de vy, que
impacta tanto en el gradiente de presiéon como en el parametro 3. Otra diferencia
importante se presenta en los cambios de entropia sobre las lineas de corriente. Para
los tres casos, en la parte marina la entropia aumenta a lo largo de las lineas de corriente,
pero en tierra ocurre una situacion diferente. Cuando R = 30 las lineas de corriente
y las curvas de entropia constante coinciden, mientras que al aumentar el nimero de
Rossby se aprecia una diferencia significativa entre ambas curvas. Lo anterior puede
atribuirse al efecto de la disipacion. Si en la ecuacién se toma Cyr = 0 la derivada
material de la entropia queda igualada tnicamente con la dispacién. Para Ro = 30,
es del orden de 1073, un orden de magnitud menor comparado con los casos Ro = 60,
y 90. Si en este caso se desprecia la disipacién se obtiene Ds/ Dt = 0 por lo que en
tierra la entropia debe conservarse a lo largo de las lineas de corriente. Lo anterior se
deja de cumplir conforme el efecto de la dispacion se vuelve mas importante, es decir,

al aumentar el nimero de Rossby.

Para poder calcular el potencial de intensidad via la ecuacién se realizo un
promedio azimutal de los perfiles radiales de entropia y de cantidad de movimiento
angular en la capa limite —~denotados por s y M- que se consideran son representativos
del estado estacionario del ciclén tropical al tocar tierra, Fig. Si bien muestran
un comportamiento similar al caso simétrico, algunas diferencias importantes deben
ser senaladas. Los perfiles de cantidad de movimiento angular disminuyen linealmente
hacia el centro del ciclén con una pendiente mayor, si son comparados con su respectiva

contraparte simétrica, debido al aumento de la friccion en tierra. Por su parte,
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Figura 3.11. Distribucién de entropia para el campo de velocidades en la capa limite
obtenido para: a) Ro = 30, b) Ro = 60 y ¢) Ro = 90 con Cipr = 0. La linea negra continua
representa la linea de costa y las cuervas negras continuas, las lineas de corriente. La linea
horizontal representa la linea de costa, con la tierra al norte y el mar al sur. El circulo negro
denota el radio de viento maximo.
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la entropia también exhibe una disminucién marcada resultado de la ausencia de
intercambio de entropia con el océano. Como respuesta, las derivadas del promedio de
entropia respeto al promedio de cantidad de movimiento angular en el radio de viento
maximo también se reducen significativamente, Fig. [3.12[d. La intensidad potencial
obtenida en cada caso con la ecuacién es de vy, = 12 m/s para Ro = 30,
Vgm = 42 m/s para Ro = 60 y v,,, = 75 m/s con Ro = 90 de donde se obtiene una
reduccién 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 méaxima que puede alcanzar la

tormenta al tocar tierra, sino como la maxima cantidad de energia que puede perder.

La Fig. [3.13] muestra el efecto de la variacién del radio de viento maximo, Fig.
B.13h, del nimero de Rossby, Fig. [3.13b, y del coeficiente de intercambio de entropia
en tierra, Fig. [3.13c, en la disminucién del potencial de intensidad como funcién de
la diferencia entre los coeficientes de friccion de mar y tierra. Los valores de potencial
de intensidad han sido normalizados con el potencial de intensidad calculado cuando

el ciclon se encuentra totalmente en el mar (soluciéon simétrica) en cada caso. Como
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Figura 3.12. Perfiles radiales del promedio angular de entropia s y del promedio de cantidad
de movimiento angular M’ para tres nimeros de Rossby Ro distintos. a) Ro = 30, b) Ro = 60
y ¢) Ro =90. La linea negra discontinua representa al momento angular del perfil de viento
gradiente mientras que la linea negra continua senala el radio de viento méximo adimensional
Tm = 1. d) ds’/dM’ como funcién del radio adimensional.

es de esperarse, el aumento de la friccion en tierra tiene una efecto desfavorable en el
potencial de intensidad pero su influencia se va neutralizando conforme Cpr/Cpy
crece. Se observa que el radio de viento maximo al momento de tocar tiene una
influencia importante en el potencial de intensidad, indicando que ciclones tropicales

pequenos tenderan a decaer mas rapido que tormentas con radios mayores debido a que
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la parte del suministro de energia que pierden, proporcional al radio de viento maximo,
es mayor. Otro pardmetro importante es el nimero de Rossby, que en este caso podria
interpretarse como la intensidad con la que el ciclon toca tierra. El decaimiento del
potencial de intensidad disminuye con el nimero de Rossby debido a que aumenta la

dispacién y la entropia de saturacién en la capa limite.

La razén principal en la disminucién del potencial de intensidad es la pérdida
de parte del suministro de energia que nutre a la tormenta. En la Fig. se
observa un aumento considerable en el potencial de intensidad cuando aumenta
el coeficiente de transferencia de entropia. Si bien, este resultado no contempla
directamente las caracteristicas 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 asi como la presencia de cuerpos
costeros como pantanos, ciénagas y lagos. Para Cpr = 2.5 x 107 (curva azul) se
considera que no hay pérdidas en los aportes a la entropia, es decir, las condiciones
en tierra logran igualar los aportes a la entropfa en mar, Cyr = Cypar = 2.5 x 1073
por lo que la disminucién del potencial de intensidad se debe tinicamente al aumento
de la friccion en tierra. Esta disminucion en el potencial de intensidad, al aumentar la
friccion en tierra, esta ligada al cardcter asimétrico del flujo. Como se ha mencionado,
cuando aumenta la friccién en tierra, aumenta la velocidad radial, en el lado donde el
flujo va de tierra a mar, llevando aire con contenido de entropia bajo al centro del ciclon
disminuyendo el potencial de intensidad. Esto se ve mucho més claro en la Fig. [3.14]
en donde se presenta la distribucién de entropia y las lineas de corriente para el caso
base Ro = 60 con los tres valores distintos de Cyr que corresponden a Cyr/Ciar = 1,

0.5y 0 (columnas) y tres valores de Cpr/Cpy = 1.2, 2 y 3.2 (renglones).
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Figura 3.13. Potencial de intensidad como funcién de la diferencia entre coeficientes de
friccién de mar y tierra. a) Variaciones del radio de viento méximo r,, respecto del caso
base 1, = 20. b) Variaciones del niimero de Rossby Ro respecto del caso base Ro = 60.
c¢) Variaciones de coeficiente de intercambio de entropia respecto al caso base Cyr = 0.
Los valores de potencial de intensidad han sido normalizados con el potencial de intensidad
calculado cuando el ciclén se encuentra totalmente en el mar (solucién simétrica) en cada

caso.
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(g) Crr =2.5x 1073 (h) Cpr = 1.2 x 1073 (i) Crr =0

Figura 3.14. Distribucién de entropia para el campo de velocidades en la capa limite
obtenido con Ro = 60: g) Cpr = 2.5 x 1073, h) Cpr = 1.2 x 1073 y i) Cyr = 0 con
Cpr/Cpy = 1.2 primer renglén, Cpr/Cpyr = 2 segundo renglén y Cpr/Cpyr = 3.2 tercer
renglon. La linea negra continua representa la linea de costa, con la tierra al norte y el mar
al sur, las curvas negras continuas las lineas de corriente y el circulo negro denota el radio de
viento maximo.
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3.3. El huracan Ike al tocar tierra

Como una aplicacién de las ecuaciones de capa limite, asi como justificar la situacién
idealizada de estudio propuesta, se modelé el campo de vientos del huracan Ike al
momento de tocar tierra en la bahia de Galveston, Texas, el 13 de septiembre de 2008
a las 0700 UTC. El huracan Ike se originé el 28 de agosto en la costa Oeste de Africa y
se intensifico sobre las aguas del Océano Atantico. En su paso por Cuba, disminuyé su
velocidad de traslaciéon, se reorganizé e intensifico 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 categoria a tormenta tropical y
continia su trayectoria hacia el Norte de Estados Unidos disipandose finalmente el
15 de septiembre. Tres razones obedecen a la eleccion de este evento como forma de
comparacién: 1) se cuenta con un registro completo del campo de vientos superficial
que incluye el momento en que toca tierra, 2) su velocidad de traslacion en ese instante
es baja, y 3) la linea de costa se puede considerar una linea 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 podian 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 ciclénico registrado.

Para reproducir el campo de vientos del huracan Ike al tocar tierra se utilizé una
malla uniforme con una resolucién radial de aproximadamente 3 km y un espaciamiento
azimutal de 7/16. El valor de la difusividad turbulenta se fij6 en K = 20 x 10* m?/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 utiliz6 la forma propuesta por Smith [29] Cp = min(0.7+ 6.5|ul, 2.5) x 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 Solucién ecuaciones capa limite
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Figura 3.15. Campo de viento del huracén Ike el 13 de septiembre 2008 0730 UTC. a) Datos
H*WIND. b) Solucién de las ecuaciones de capa limite. La linea horizontal representa la linea
de costa con la tierra al norte y el mar al sur. El circulo negro denota al radio de vientos
maximo. Los ejes coordenados estan escalados con el radio maximo r,,.

25 m/s valor a partir del cual permanece constante. En tierra Cp = 5 x 1073, valor
tomado de Vickery et al. [49]. En la parametrizacién de los flujos turbulentos verticales
suele incluirse un factor de reduccién del 78 % para considerar que el viento esta tomado
a 10 m debido a que las ecuaciones de capa limite estan promediadas en vertical, es
decir, en todo el ancho A = 1 km de la capa limite y los datos medidos, con los que
se hace la comparacién, son tomados a 10 m desde la superficie. En la simulacién, la
linea de costa se toma como una linea recta con el mar al sur y tierra al norte. El
perfil de viento gradiente para forzar la capa limite se determiné con la ecuacion ([2.5))
a partir de un nimero de Rossby Ro = 17.5 que corresponde a una velocidad maxima
vgm = 49 m/s, radio maximo 7, = 56 km y pardmetro de Coriolis f =5 x 107° s71,
En la Fig.|3.15|se comparan las mediciones del campo de velocidad del huracan Ike
Fig. [3.15h y el modelado con las ecuaciones de capa limite Fig. [3.15b. Aunque no se
logra reproducir por completo la forma altamente asimétrica de la tormenta, algunas

similitudes importante se pueden distinguir. La posicién del maximo de intensidad



64 3. RESULTADOS

del lado derecho en la parte que se encuentra en agua y los valores de velocidad

maxima coinciden, siendo ligeramente mayores en la simulaciéon. Los datos muestran

Figura 3.16. Componentes de velocidad. A la izquierda, datos H*WIND huracan Ike el 13
de septiembre 2008 0730 UTC. A la derecha, solucién de las ecuaciones de capa limite. La
linea horizontal denota la linea de costa con la tierra al norte y el mar al sur y el circulo
negro representa el radio de viento méximo. Los ejes coordenados estan escalados con el radio
MAaximo ry,.
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una reduccién considerable de velocidad en la parte de tierra, cerca del radio de viento
maximo, misma que es posible apreciar en el modelo, pero con una reduccién menor.
En la Fig. se muestran las componentes de velocidad en coordenadas Cartesianas
haciendo mas clara la similitud en la distribuciéon y magnitud del campo de vientos.
En ambas componentes es posible distinguir una sobre-estimacion de la velocidad que
es un poco mas marcada para la componente en y. Las diferencias en distribucién
y asimetria pueden estar directamente relacionadas con la idealizacion de la linea de

costa como una linea vertical.

3.4. Analisis empirico del nimero de Euler

Por ultimo, se utilizaron los datos HURDAT —también llamados best track porque
representan la mejor estimacion 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 mas precisos, debe mencionarse que en realidad
se ha utilizado la base de datos extended best track que incorpora algunos parametros
adicionales como la distancia a la porcion de tierra mas cercana, parametro de interés
y razon por la cual se eligié este conjunto de datos. La porcién de tierra més pequena

considerada es la isla de Trinidad con una superficie de 4748 km?.

La base de datos proporciona series temporales cada 6 h de los siguientes parametros

para los ciclones tropicales que tuvieron lugar en el Océano Atlantico en el periodo de
1988 a 2012:

Numero de identificacién

Nombre

Fecha

Localizacion geografica del ojo en grados [°]

Velocidad méaxima de viento sostenido en nudos [kt]
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» Presién central minima en hectopascales [hPa]

» Radio de viento méximo en millas nduticas [nm]|

» Didmetro del ojo en millas nduticas [nm)]

» Presion exterior (presion en la iltima isobara cerrada) en hectopascales [hPal.
» Radio de la dltima isobara circular en millas nduticas [nm]|

» Radio de 34 kt de velocidad hacia NE, SE, SW, NW en millas nduticas [nm]
» Radio de 50 kt de velocidad hacia NE, SE, SW, NW en millas nduticas [nm]|
» Radio de 64 kt de velocidad hacia NE, SE, SW, NW en millas nduticas [nm]

» Distancia a la porcién de tierra més cercana en millas nduticas [nm]

El andlisis gira en torno a un parametro adimensional que relaciona la velocidad
maxima con la caida de presion que resulta de adimensionalizar e integrar desde 0

hasta 7y la ecuacién de viento gradiente ([1.3))

T
Fu= 2P :/ <U—;‘Z+E> a7 (3.1)
0

2
POVg m r  Ro

Eu se conoce como numero de Euler y relaciona la caida de presiéon Ap con la
presion dinamica pgv;m. Esta integral se puede evaluar numéricamente con el perfil de
viento gradiente utilizado para forzar la ecuaciones de capa limite, ecuacion (2.5) Fig.
m. Para diferentes valores del nimero de Rossby con Cy/Cp = 1 el valor tiende a

permanecer constante, Fu =~ 1.9.

Por otra parte, con los datos HURDAT se calcul6 el pardmetro de Euler sobre la
trayectoria de veinte huracanes que han tocado tierra en costas mexicanas y al Sureste
de Estados Unidos, Fig Los eventos ciclénicos fueron seleccionados de tal forma

que se contara con el mayor nimero de registros en tierra.
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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 ntimero de Euler Fu para cada ciclon
como funcion de su velocidad maxima Fig. y de su distancia a tierra Fig. [3.18p.
En ellas se observa que para velocidades maximas mayores a 30 m/s y cuando el ciclén
se encuentra lejos de la linea de costa, el nimero de Euler tiende a adoptar valores
entre 1 y 2, mientras que en tierra y cuando la velocidad disminuye el nimero de
Euler muestra variaciones importantes con una tendencia a crecer alcanzando valores

mayores a 6.

El mismo analisis se realizd para todos los registros contenidos en la base HURDAT.
En la Fig. se ha graficado el nimero de Euler como funcién tanto de la
velocidad méaxima como de la distancia a la porcién de tierra mas cercana. Aqui el

comportamiento del nimero de Euler anteriormente descrito resulta mas evidente.
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Figura 3.18. Parametro de Euler, Eu, como funcién de la velocidad méaxima a lo largo de
la trayectoria de veinte huracanes que han tocado tierra. a) Numero de Euler como funcién
de la velocidad. b) Numero de Euler como funcién de la distancia a la porcién de tierra méas
cercana.

Sobre el mar, cuando la velocidad es mayor a 30 m/s, el numero 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. 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 desviacion estandar maxima de 0.7, alrededor de la media total de los
datos 1.8. Mientras que en tierra el promedio de Fu para cada intervalo de velocidad

muestra un incremento lineal al disminuir la velocidad con variaciones mucho mayores.

Por dltimo, se ajustaron los datos de déficit de presién y velocidad méaxima a un
modelo de decaimiento exponencial simple para cuatro eventos ciclonicos registrados

en el peninsula Yucateca de acuerdo con las siguientes expresiones

Ap(t) = Apoexp(=&t);  V(t) = Voexp(—t), (3.2)
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Figura 3.19. Parametro de Euler Fu como funcién de la velocidad maxima y de la distancia
a la porcion de tierra més cercana para todos los registros de la base HURDAT.

con lo que también es posible determinar una tendencia para el nimero de Euler dada

por

Eu(t) = Eugexp|(2y — €)t]. (3.3)

En las expresiones anteriores, Ap es la presion exterior menos la presién central
minima, V la velocidad maxima, Apy, Vi y Eug la diferencia de presiones, la velocidad
y el pardmetro de Euler al tiempo que el huracan llega a tierra, t el tiempo después de

que ha llegado a tierra y £ y v constantes de decaimiento.

Las constantes de decaimiento, £ y -, calculadas varian significativamente de un caso
a otro con una media de 0.075h~! para ¢ y 0.055h ™" para v y una desviacién estandar
de 0.035h™" y 0.020h ! respectivamente, dejando claro que es posible hacer un ajuste

exponencial, pero el decaimiento depende de otros parametros 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 méaximo, la

rugosidad y la pérdida de energia al tocar tierra.

Las curvas de ajustes a los datos se presentan en la Fig. en donde resalta que
los pardametros ¢ y v se acoplan de forma que la curva para Fu predice un aumento
en el parametro 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 la curva que
predice el comportamiento del nimero de Euler, dada por la ecuacién [3.3] también se

ajusta mejor al comportamiento de los datos.

Existen diferencias claras en el comportamiento del nimero de Euler cuando el
ciclon se encuentra en el mar y cuando esta en tierra, que pueden explicarse con
base en el tiempo de evolucién de la tormenta. Cuando se encuentra en el mar y ha
alcanzado la categoria de huracan, el ciclon tropical evoluciona lentamente de tal forma
que se mantiene muy cerca del estado estacionario tendiendo a guardar una relaciéon
entre la caida de presién y la presiéon dindmica constante (nimero de Euler contante).
Cuando esta en tierra se encuentra muy alejado del estado estacionario, la velocidad

se reduce rapidamente por el aumento en la friccion pero tarda en verse reflejado en la
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Figura 3.21. Curvas de tendencia para el déficit de presién, velocidad y pardmetro de Euler
para cuatros ciclones tropicales que se han internado en la peninsula de Yucatan. El tiempo

ha sido normalizado con el tiempo total de decaimiento.

diminucion de la caida de presion, por lo que el nimero de Euler tiende a aumentar.
Lo anterior apunta directamente a poner en duda la validez de utilizar la ecuaciéon de
viento gradiente para representar la presién dentro de la capa limite cuando el ciclén

toca tierra, siendo indispensable el estudio de los estados transitorios para determinar

su decaimiento.






Conclusiones

En este trabajo se ha estudiado la estructura del campo de viento en la capa
limite de los ciclones tropicales y su relacion con el potencial de intensidad cuando se
encuentran sobre el mar y cuando tocan tierra. Para esto se resuelven las ecuaciones de
capa limite en forma adimensional forzadas con el perfil de viento gradiente derivado
de la teoria de potencial de intensidad de Emanuel. Posteriormente, las soluciones
para las velocidades en la capa limite se utilizan para resolver la ecuacion de balance
de entropia y finalmente con la distribuciéon de entropia se calcula el potencial de
intensidad congruente con este campo de velocidades. De esta forma, se planteé que
es posible utilizar una representaciéon mas completa de la capa limite del ciclén para
evaluar su influencia sobre el potencial de intensidad cuando se encuentra en el mar
—soluciones simétricas— y obtener informacion del proceso de disipaciéon cuando toca

tierra —soluciones asimétricas—.

De los resultados obtenidos para la parte simétrica se puede concluir que utilizar
una representacion mas completa de la capa limite introduce restricciones importantes,
tanto en el supergradiente de viento como en el potencial de intensidad, relacionados
con la escala vertical del ciclon. Encontrando que puede existir un radio maximo 6ptimo
que maximice el supergradiente viento. Esto también se ve reflejado en el potencial de
intensidad para el que, dado un mismo ntmero de Rossby, existen unicamente dos
soluciones congruentes con el sistema de ecuaciones planteado o, dicho de otro modo,
en donde la disipacién, la entropia de saturacién y las velocidades en la capa limite
se acoplan de tal forma que la intensidad calculada con la ecuacién de potencial de

intensidad y la intensidad impuesta mediante el perfil de viento gradiente son iguales.
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Si bien para numeros de Rossby chicos (Ro < 30) ambas soluciones son fisicamente
posibles, para nimeros de Rossby grandes (Ro > 30) la solucién para radios grandes
representa velocidades del ciclén arriba de los 140 m/s, situacién que parece no ocurrir
en la naturaleza, de donde se concluye que los ciclones tropicales mas intensos tenderan
a radios chicos, entre 10 y 30 km. Lo anterior se comparé con los registros de la base

HURDAT que parecen ser congruentes con esta tendencia.

En relacién con los resultados obtenidos para el modelo asimétrico se identificaron
tres procesos ligados a los parametros estudiados que pueden contribuir a disminuir
el potencial de intensidad. Por un lado, ciclones con radios chicos tenderan a verse
mas afectados por su entrada a tierra porque la energia que pierden en proporcion
al tamano 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 mas afectados por la falta de energia
al entrar a tierra y decaer rapidamente. Por otro lado, la intensidad con la que tocan
tierra influye en la cantidad de entropia que obtienen de la parte marina y pude reducir
la caida del potencial de intensidad. Por ultimo, las asimétrias en el campo de viento
debidas a la diferencia entre los coeficientes de friccién, 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 entropia hacia el

radio de viento maximo.

Del analisis realizado al parametro de Euler con los datos de presién y velocidad de
los ciclones tropicales que han tenido lugar en el Océano Atlantico, se obtuvo que en
agua, cuando las tormentas han alcanzado la categoria de huracén, el ciclon evoluciona
lentamente permaneciendo cerca del estado estacionario y tendiendo a conservar un
nimero de Euler constante Fu =~ 1.8, situacién que estd bien representada por el
perfil de viento derivado de la teoria del potencial de Emanuel, y tiene como una de
sus hipoétesis principales que el ciclon se encuentra en estado estacionario y para el
cual se obtuvo Fu = 1.9. La situacién en tierra es diferente, el nimero de Euler varia
significativamente con una tendencia a crecer, indicando que el ciclén se encuentra lejos
del estado estacionario y resaltando la importancia de los estados transitorios durante

el proceso de disipacion.
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Un punto importante del modelo generado es que no solo reproduce la estructura del
viento en la capa limite, a partir del forzamiento en la presién arriba de esta, sino que
permite evaluar el cambio en la intensidad del cicléon cuando se encuentra en el mar, y
el decaimiento de la intensidad cuando toca tierra como respuesta a la variacion de los
diferentes parametros adimensionales que rigen el comportamiento de las soluciones de
las ecuaciones de capa limite. De esta forma, bajo un conjunto reducido de parametros,
se puede obtener el campo de vientos y una aproximacion de la posible persistencia del

ciclon.

Por otro lado, dado que los modelos de capa limite han mostrado describir en
buena medida las asimetrias de los ciclones tropicales, el codigo 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 empirico que determine el cambio
en el gradiente de presion, como el decaimiento exponencial presentado en la seccién
de resultados, con el que se pueda realizar un analisis de afectacién para un zona en

particular.

Finalmente, tomando en cuenta que los resultados han resaltado la importancia de
los estados transitorios en el proceso de disipacion y que incluir la resolucién vertical
permitiria introducir directamente los cambios en la topografia del terreno, se plantea
como trabajo futuro extender el modelo a tres dimensiones y acoplar una ecuacion para
la presion y la temperatura, de forma que se pueda hacer un estudio mas completo de

la estructura de la capa limite y de la intensidad del ciclén cuando toca tierra.
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Apéndice A

Difusion de momento horizontal

La condicién de estabilidad de Courant-Friedrichs-Lewy, que relaciona el tamano
de discretizacion del dominio Ar con el paso de tiempo de integracién At, en el caso

de los términos de difusividad horizontal establece

At 2
<

m -~ g. (A.l)

De esta forma, considerando Ar = 300 m y At = 1 s, se debe cumplir K < 60000.
Este trabajo no se centra en el estudio de la turbulencia en la capa limite, si este fuera
el caso otro esquema de representacion deberia ser implementado, por ejemplo K puede
ponerse en funcion del tensor de deformacion. En el modelo presentado K es constante
y para obtener un valor apropiado se realizaron varios experimentos numéricos tomando
Ar =300m, At = 1sy K =50, 500, 1.5x 102, 5x 103, 7x 103, 25 x 10, 50 x 10® m?/s.
El cambio de los perfiles de velocidad radial, tangencial y vertical se muestran en la
Fig. [A.1] Fuera del radio de viento maximo los perfiles para las tres componentes de
velocidad son practicamente idénticos. Las diferencias se vuelven notables dentro del
radio de viento méximo donde la velocidad tangencial se vuelve supergradiente. Para
valores bajos de la difusividad K < 0 el supergradiente se vuelve mas marcado, el flujo

de entrada se frena mas rapido y la velocidad vertical aumenta. Esto es consistente

83



84 A. DIFUSION DE MOMENTO HORIZONTAL

con los resultados de Smith [29] donde al no incluir la difusividad horizontal cerca
del radio de viento maximo 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 soluciéon conduciendo

a oscilaciones en las velocidades.
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Figura A.1l. Perfiles radiales de entropia s y momento angular M para tres ntimeros de
Rossby Ro distintos. a)Ro = 30, b)Ro = 60 y ¢)Ro = 90. La linea negra discontinua
representa al momento angular del perfil de viento geostréfico mientras que la linea negra
continua senala el radio de viento méximo adimensional 7, = 1.
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Con base en este resultado se ha seleccionado un valor de K ~ 7°m?/s. Valores
mas grandes de K tienden a disminuir fuertemente el supergradiente de velocidad
tangencial e inhibe el méaximo de velocidad horizontal, mientras que valores mas
pequenos conducen no conducen a grandes camios en la maximo de supergradiente

y tienden a incrementar fuertemente el maximo del promedio de velocidad horizontal.
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