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Ciclón tropical (NOAA/NHC):

Origen sobre aguas calientes de regiones tropicales;

Circulación cerrada con concentración de convección profun-

da;

Núcleo caliente (con respecto al ambiente);
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Etapas de desarrollo:

1. Sistema preciclónico � onda tropical, depresión del monzón,

frente frío, etc.

2. Depresión tropical: Ciclón tropical con vientos menores de

62 km h−1.

3. Tormenta tropical: Ciclón tropical con vientos entre 62 km h−1

y 118 km h−1.

4. Huracán: Ciclón tropical con vientos mayores de 118 km h−1.
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Ciclogénesis: Condiciones favorables (Palmén y Newton 1969;

Gray 1968; McBride y Zehr 1981; Challa y Pfe�er 1990)

1. Temperatura elevada de la super�cie del mar (≥ 26◦−27◦ C)

2. Poca cortante de viento

3. Ubicación mayor de los 3◦ − 5◦ del ecuador

4. Circulación ciclónica con vorticidad positiva a nivel bajo

5. Importación de momento angular a nivel alto
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Las observaciones in situ de ciclogenesis son escasas:

Diana 1984 (Atlántico; Bosart y Bartolo 1991; Hendricks,
Montgomery, y Davis 2004)

TEXMEX 1991 (Pací�co oriental; Bister y Emanuel 1997;
Farfán y Zehnder 1997; Raymond, López, y López 1998)

TCM 1991 (Pací�co occidental; Ritchie y Holland 1997, 1999)

Dolly 1996 (Caribe; Reasor, Montgomery, y Bosart 2005)

EPIC 2001 (Pací�co oriental; Raymond et al. 2003, 2004,
2006)

4



Introducción a la teoría:

Hay punto de vista que destaca procesos que ocurren a niveles

bajos y medianos.

Otro se �ja en �ujos a nivel alto cerca de la tropopausa.

Se puede usar el concepto de vorticidad potencial para unir

estos dos puntos de vista.
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Repaso de la Vorticidad Potencial (VP):

q = (ζa · ∇θ)/ρ ≈ [ζag(∂θ/∂z)]/ρ

se usa la vorticidad geostró�ca
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Con muchas aproximaciones se puede escribir

∇2
hP +

f2

N2

∂2P

∂z2
=

f2

q0
q′

θ = θ0(z) + θ′;

q = q0(z) + q′;

ρ = ρ0(z) + ρ′;

p = p0(z) + p′;

P = p′/ρ0;

q0(z) = (f/ρ0)(dθ0/dz);

f : parámetro de Coriolis; N : frecuencia de Brunt-Väisälä;
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Principio de inversión � se puede obtener el �ujo balanceado

usando solamente la distribución de VP y condiciones fronterizas:

anomalia
de VP

region del
aire mas frio

aire mas caliente
region del

contornos de
la temperatura
potencial
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Ecuaciones gobernantes de VP (Haynes y McIntyre 1987, 1990;
Schubert y Alworth 1987; Raymond 1992):

Ecuación de transporte:

∂q

∂t
= −v · ∇q −

∇ ·Y
ρ

Flujo no advectivo de VP:

Y = −Qζa +∇θ × F

• θ, ρ: temperatura potencial, densidad

• ζa = ∇× v + 2Ω: vorticidad absoluta

• Q = dθ/dt: tendencia de la temperatura potencial

• F: fuerza externa especí�ca (fricción)
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Ejemplos de �ujos no advectivos de VP:

de conveccion

en superficie

de VP

z

transporte por

VP se disminuye

VP se aumenta

friccion

viento ciclonico en superficie

flujo de VP

θd /dt

calentamiento
flujo
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Balance de VP en ciclón tropical:

caja 1

caja 2

radiacionradiacion

friccion

conveccion

friccion

transporte no advectivo
transporte advectivo
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Una pregunta:

Los transportes no advectivos de convección quitan la VP en

caja 1. Cómo se puede reabastecer la VP en esta región?
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Sadler (1976):
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Challa y Pfe�er (varios artículos):

Se necesita transporte de momento angular hacia el centro

del sistema a niveles altos (200 hPa).

Este transporte de momento angular se realiza por �ujos no

axisimetricos de gran escala.

Observaciones y modelos numéricos muestran estos resulta-

dos.
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Estudio del ciclón atlántico Elena (Molinari y Vollaro 1989):
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Importación de momento angular:
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Hipótesis:

La importación de momento angular corresponde a la impor-

tación de VP � pero la convergencia de VP es un proceso

más general en la dinámica de �uidos geo�sicos.

La tendencia de los �ujos a niveles altos a intensi�car los

ciclones tropicales resulta de la importación de VP del medio

ambiente. Este mecanismo proporciona VP a la convección,

que la transporta a niveles bajos, contribuyendo a la intensi-

�cación del ciclón.
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Balance de VP en ciclón tropical:

caja 1

caja 2

radiacionradiacion

friccion

conveccion

friccion

transporte no advectivo
transporte advectivo
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Caja 2:

La tendencia de aumentar la VP es proporcional al calenta-

miento convectivo a niveles bajos (relacionado a la tasa de

precipitación) multiplicado por la vorticidad absoluta.

La tendencia de disminución de VP es proporcional a la expor-

tación lateral de VP en la capa límite por fricción super�cial.

El balance entre los dos controla la intensi�cación del ciclón.

Ver Raymond, Sessions, y Fuchs (2007).
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Factores que controlan la tasa de precipitación:

Calentamiento convectivo en ciclones tropicales es proporcio-

nal a la producción de precipitación, y por eso su tendencia

a intensi�carse.
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Observaciones de satélite (Bretherton et al. 2004):
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Modelo numerico de convección de Raymond y Zeng (2005):
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Modelo WTG (weak temperature gradient approximation):

Este modelo mantiene el per�l promedio de la temperatura

casi igual al per�l de referencia especi�cada. Esto se obtiene

al balancear el calentamiento diabático con el enfriamiento

adiabático producido por un per�l de velocidad vertical im-

puesto. También hay advección del vapor de agua por este

�ujo.
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Sondeos en frente frio preciclónico (Lorena 2005; EPIC):

200 220 240 260 280 300
entropy (J/K/kg)

1000

900

800

700

600

500

pr
es

su
re

 (
hP

a)
undisturbed

cyclone Lorena

24



Otro resultado numérico: Perturbación de temperatura poten-

cial y razón de mezcla en el centro de la depresión preciclónica

(Raymond y Sessions 2007):
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Respuesta de la convección:
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Resumen de los efectos del medio ambiente en la forma del per�l
de calentamiento y la tasa de precipitación:

Resultados recientes muestran que la tasa de precipitación
depende de la fracción de saturación S:

S =

�
rdp

/�
rsdp

r: razón de mezcla de vapor de agua; rs: razón de mezcla
saturada.

La forma del per�l de temperatura también in�uye en la ta-
sa de precipitación, con un ambiente más estable a niveles
medios resultando en más lluvia.

Por eso, regiones estables con alta humedad favorecen la for-
mación de ciclones tropicales. (Ver Bister y Emanuel 1997.)
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Desarrollo del ciclón tropical:

El núcleo de la onda tropical u otro tipo de perturbación

tropical de escala sinóptica tiene convección de baja e�ciencia

en la producción de precipitación. Esta convección tiene per�l

de calentamiento con un máximo a niveles altos que produce

anomalía de VP a niveles medios de la troposfera.

Esta distribución de VP produce una anomalía positiva de

temperatura a niveles altos, y negativa a niveles bajos, re-

sultando en un medio ambiente más estable y humedo. Se

produce depresión tropical.
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Condiciones preliminares:
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Con condiciones más favorables para convección de alta e�-

ciencia en la producción de precipitación, se aumenta el ca-

lentamiento convectivo y se baja su nivel máximo.

Por eso se aumenta la producción de VP a niveles bajos, y

comienza la conversión a núcleo caliente.

Flujos favorables a niveles altos llevan VP al centro del sis-

tema y por eso reabastecen la VP en el ciclón. Se cambia al

huracán.
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Condiciones favorables para intensi�cación:

tormenta tropical
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Si hay fuerte cortante de viento, aire seco puede alcanzar el

núcleo del ciclón, y se disminuye la tasa de precipitación y el

calentamiento de convección.

Si el �ujo ambiental cerca de la tropopausa no proporciona

VP al ciclón, la convección no puede proporcionar VP a la

circulación a niveles bajos.

Se debilita o se muere la tormenta en ambos casos.
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Condiciones desfavorables:

huracan con ventilacion

entropia
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huracan sin fuente de VP

entropia

el
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