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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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Ciclogénesis: Condiciones favorables (Gray 1968; Palmén y New-

ton 1969; 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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Introducción a la teoría:

Transporte de vorticidad

• Procesos a niveles altos

• Procesos en la capa límite

Producción de precipitación

• Relación con la fracción de saturación

• Control de la fracción de saturación por el balance de la
entropía húmeda

Flujo vertical de masa en convección
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Ecuación gobernante de vorticidad (Haynes y McIntyre 1987,

1990; Raymond, López, y López 1998):

∂ζa

∂t
+ ∇ ·Z = 0

ζa = (∂v/∂x)− (∂u/∂y) + f : componente vertical de la vorti-

cidad absoluta

Z = vζa + k × [F − ω(∂v/∂p)]: �ujo horizontal de vorticidad

v = (u, v,0): velocidad horizontal; ω: velocidad vertical

F = (Fx, Fy,0): fuerza especí�ca (fricción de la super�cie o

divergencia del �ujo �eddy� de momento)
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Se integra la ecuación de vorticidad sobre el área A para obtener

la ley de circulación absoluta:
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F ∗ · tdl

donde F ∗ = F − ω(∂v/∂p) (El término con ω no importa si la

linea de integración no pasa sobre la convección.)
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Transporte advectivo de vorticidad:

La circulación alrededor de una área aumenta con el �ujo de

vorticidad hacia el interior del área.

?
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Transporte no-advectivo de vorticidad

La circulación disminuye con la acción de la fricción.

vortcidad

flujo de

friccion

viento
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Challa y Pfe�er (1990):

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

axisimétricos 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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Vorticidad a niveles altos:

caja 1

transporte advectivo no−axisimetrico
transporte advectivo axisimetrico

transporte no advectivo
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Balance de vorticidad en caja 1:

A niveles altos el �ujo axisimétrico exporta vorticidad desde el

centro de ciclones. Así hay tendencia a reducir la circulación

a estos niveles.

Se puede importar vorticidad al centro por mecanismos no-

axisimétricos. (�eddy �ux�) Esta importación a niveles altos

se opone a la exportación de vorticidad del �ujo simétrico y

produce una tendencia a incrementar la circulación.

El transporte vertical de momento por convección puede cau-

sar �ujo lateral no-advectivo de vorticidad. La magnitud de

este mecanismo no es conocida.
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Vorticidad a niveles bajos:

caja 2

transporte advectivo no−axisimetrico
transporte advectivo axisimetrico

transporte no advectivo
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Balance de vorticidad en caja 2 (Raymond, Sessions, y Fuchs
2007):

La tendencia de aumentar la circulación a niveles bajos es
proporcional a la convergencia de vorticidad a estos niveles;
la convergencia está relacionada al calentamiento convectivo.

Convergencia de vorticidad no-axisimétrico puede ocurrir tam-
bién a niveles bajos � hay preferencia de expulsar aire con vor-
ticidad débil por medio de circulaciones de mesoescala (Van
Sang, Smith, y Montgomery 2008).

La tendencia de diminución de vorticidad es proporcional a la
exportación lateral de vorticidad en la capa límite por fricción
super�cial.
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Factores que gobiernan la precipitación:

Calentamiento convectivo en ciclones tropicales es propor-

cional a la producción de precipitación.

Hay relación entre la tasa de precipitación y la fracción de

saturación S:

S =

ˆ
rdp

/ ˆ
rsdp

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

saturada.

16



Observaciones de satélite (Bretherton et al. 2004):
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Mediciones por sondeo en el Pací�co oriental y el suroeste del

Caribe:

0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
saturation fraction

300

290

280

270

260

250

240

230

220

210

200
IR

 b
rig

ht
ne

ss
 te

m
pe

ra
tu

re
 (

K
)

EPIC soundings

EPIC dropsondes

ECAC soundings

5

10

15

20

25
E

P
IC

 P
-3 radar rainrate (m

m
/d)

18



Resultados de Raymond y Zeng (2005) en un modelo numérico

de convección:
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Una pregunta:

Valores elevados de la fracción de saturación producen pre-

cipitación fuerte.

Esta precipitación está relacionada a la convergencia en ni-

veles bajos de la troposfera y el crecimiento de la circulación

del ciclón.

Cómo se mantienen niveles elevados de la fracción de satu-

ración?
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Fracción de saturación y entropía:

Se puede escribir la fracción de saturación en términos de la

entropía:

S =
[s]− [sd]

[ss]− [sd]

donde s es la entropía húmeda, ss es la entropía saturada, sd
es la entropía seca, y [ ] indica la integral de presión sobre la

troposfera.

Entonces, cambios en S están controlados por el balance de

la entropía húmeda.
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Balance de entropía húmeda:

La entropía húmeda integrada sobre la troposfera obedece la

ecuación
∂ [s]

∂t
= −∇ · [vs] + Fs − [R]

donde Fs es el �ujo de entropía de la super�cie y R es la tasa

de enfriamiento radiativo. Si [s] aumenta, también crece la

precipitación.

Se puede escribir

−∇ · [vs] = [−v ·∇s] + [−ω(∂s/∂p)]

usando la continuidad de masa ∇·v+∂ω/∂p = 0 e integración

por partes.
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Término de advección horizontal, [−v ·∇s]:
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Importante cuando hay viento ambiental relativo con respecto

al ciclón � disminuye la entropía húmeda por el efecto de

ventilación.
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Término de advección vertical, [−ω(∂s/∂p)]:
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Per�l de −ω convectivo: [−ω(∂s/∂p)] > 0.

Per�l de −ω stratiforme: [−ω(∂s/∂p)] < 0.
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Ejemplos del projecto TEXMEX (Bister y Emanuel 1997; Ray-

mond, López, y López 1998):
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Los círculos indican la formación de tormenta tropical.
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TEXMEX; Enrique 1:
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TEXMEX; Guillermo 2:
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TEXMEX; Guillermo 6:
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Resumen � vorticidad:

Sólo hay dos procesos que pueden cambiar la circulación al-

rededor de un ciclón:

• La convergencia de vorticidad por transporte advectivo

aumenta la circulación. Puede ser �ujo axisimétrico o no-

axisimétrico.

• Las fuerzas relacionadas a la fricción de la super�cie o

el transporte vertical de momento por convección resul-

tan en �ujos no-advectivos en dirección perpendicular a la

dirección de la fuerza.
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Resumen � precipitación:

La convergencia a niveles bajos es proporcional a la tasa

de precipitación. Entonces, ciclogénesis necesita precipitación

fuerte sobre un périodo de unos días.

La precipitación aumenta con crecimiento de la fracción de

saturación.

Los cambios en la fracción de saturación dependen del ba-

lance de la entropía húmeda.
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Resumen � balance de entropía:

Los per�les del �ujo vertical convectivo de masa con máximo

a niveles bajos promueven el crecimiento de entropía húmeda.

El transporte advectivo del aire con entropía baja al centro

del ciclón por vientos relativos al movimiento del ciclón puede

debilitarlo o destruirlo.
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Ciclogénesis: Condiciones favorables (Gray 1968; Palmén y New-

ton 1969; 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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