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RESUMEN

Se demuestra que la corriente entrante friccional de aire himedo
en una atmésfera tropical condicionalmente inestable causa una per-
turbacién de escala ciclénica de pequefia amplitud simétrica que se
amplifica. El mecanismo de crecimiento comprende una interaccién
cooperativa entre las celdas de cumulus individuales y la perturba-
¢ién a gran escala. Las celdas de cumulus en la regién de la co-
yriente enirante friccional proporcionan energia de calor latente a
la perturbacién v la perturbacién proporciona humedad a las celdas
de cumulus.

Un andlisis a escala indica que es apropiado usar las ecuaciones
de equilibrio para el macro-movimiento y en este caso el efecto de
friccién scbre la capa de frontera de una perturbacién a pequena
amplitud puede incorporarse como condicién en la velocidad vertical en
la cima de la capa de frontera friccional. Se argumenta que la hu-
medad media en un sistema de nubes en cumulus convectivos en
equilibrio estadistico con circulacién a escala ciclénica es apreciable-
mente menor que su valor de saturacién. Luego la atmésfera es gravi-
tacionalmente estable para el proceso a macro-escala, aunque sea
gravitacionalmente inestable para el proceso convectivo a micro-escala.
La inestabilidad a macro-escala no es en consecuencia gravitacional,
sino esencialmente dependiente de la friccién superficial, si bien re-
cibe su energia del calor latente.

INTRODUCCION

Las observaciones demuesiran que antes que pueda con-
vertirse la depresién tropical asimétrica de nicleo frio nor-
mal en huracan debe de alguna manera transformarse en
depresién de nicleo calido con mayor grado de simetria cir-
cular. En esa etapa parece que un mecanismo dinamico pue-
de explicar su amplificaciéon. Demostraremos en el presente
articulo que la convergencia de la capa de frontera friccional
hard que la conveccién de cumulus se acople al movimiento
a gran escala de tal modo que le proporcione energia en grado
siempre creciente.

* El articulo completo aparecerd en el Journal of Atmos-
pheric Sciences, 21(1), 1964. El trabajo fue auspiciado por la Nation-
al Science Foundation bajo Subsidio G 18985,

* * Instituto Tecnolégico de Massachusetts.

* % % [niversidad de Oslo.

ON THE GROWTH OF THE HURRICANE
DEPRESSION, A SUMMARY *

JuLe G. CHARNEY ¥ * and ARNT ELiassEn * ¥ *

ABSTRACT

It is shown that the frictional indraft of moist air in a condition-
ally unstable tropical atmosphere will cause a small-amplitude axial-
ly-symmetric disturbance of cyclone scale to amplify. The growth
mechanism involves a cooperative interaction between the individual
cumulus cells and the large-scale disturbance. The cumulus cells in
the region of frictional indraft supply the disturbance with latent
heat energy, and the disturbance supplies the cumulus cells with
moisture. k

A scale-analysis indicates that it is appropriate to use the balance
equations for the macro-motion, and in this case the effect of friction
in the boundary-layer of a small amplitude disturbance may be in-
corporated as a condition on the vertical velocity at the top of the
frictional boundary layer. It is argued that the mean humidity in a
system of convecting cumulus clouds in statistical equilibrium with
the cyclone-scale circulation is appreciably less than its saturation
value. The atmosphere is then gravitationally stable for the macro-
scale process, even though it is gravitationally unstable for the micro-
scale convective process. The macro-scale instability is therefore not
a gravitational instability but is one that depends essentially on
surface friction, although it receives iis energy from latent heat.

INTRODUCTION

Observations show that before the normal cold-core, asym-
metric tropical depression can grow into a hurricane it
somehow must become transformed into a warm-core de-
pression with a greater degree of circular symmetry. At
that stage there appears to be a dynamical mechanism that
can account for the amplification. We shali demonstrate in
the present article that frictional boundary layer convergence
will cause cumulus convection to be coupled to the large-
scale motion in such a manner as to supply it with energy
at an ever-increasing rate.

* The complete article will appear in the Journal of Atmos-
pheric Sciences, 21(1), 1964. The work was supported by the Nation-
al Science Foundation under Grant G 18985.

* * Massachusetts Institute of Technology.
* % % [niversity of Oslo.
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Yanai (1961) ha dado pruebas en apoyo de la hipétesis
de que la formacién de la depresién de niicleo frio se debe
a inestabilidad de la deformacién horizontal en los estes tro-
picales. Se puede especular que para amplitudes suficiente-
mente grandes, la convergencia friccional de humedad con
sus efectos cuadraticos sobre los vientos de superficie supe-
raran al mecanismo de induccién de energia y causaran
tanto la creciente simetria como el continuo crecimiento.
Nuestra presente demostracién no se ocupa de dicho proceso
para nada. Su propésito es meramente indicar la importancia
probable de la friccién de superficie y la conveccién de cu-
mulus acoplados en el mecanismo de amplificacién de la de-
presién huracanada. También hemos estudiado el sistema de
amplitud finita en colaboracién con el Dr. Y. Ogura, pero
en este caso uno de los problemas no resueltos es encontrar
el mecanismo de la interaccién friccional de superficie con
grandes nameros de Rossby.

1. InesTaBILIDAD DE LA DEePrESION Troricsar. La De-
PRESION Y 1A Conveccion pE CumuLus coMo FENOMENOS
CooperaTIvos. En analogia con la teoria de los ciclones extra-
tropicales, es tentador atribuir la formacién del huracin a
alguna forma de inestabilidad hidrodindmica y de hecho se
han propuesto varios mecanismos. El crecimiento de la per-
turbacién se ha atribuido diversamente a la inestabilidad de
discontinuidades de temperatura (inestabilidad frontal), de
gradientes de temperatura horizontal (inestabilidad barocli-
nica), del momento angular decreciente radialmente a lo
largo de superficies isentrépicas en un vértice circular (ines-
tabilidad rotacional) o a deformacién horizontal con un ex-
tremo en el perfil de vorticidad abosluta (inestabilidad de
Rayleigh). La Gltima puede ser causa de la onda del este de
nicleo frio, pero no ciertamente del huracan. En opinién
de los autores no hay buenas pruebas citadas que indiquen
que existen otras inestabilidades o si las hay, que puedan
originar los movimientos observados. Sin embargo, hay una
quinta clase de inestabilidad que indudablemente existe. Es
la inestabilidad gravitacional asociada a un decremento en la
entropia de aire saturado con la altura (inestabilidad con-
dicional). Pero, la depresién puede no ser simplemente una
mezcla convectiva a gran escala, ya que J. Bjerknes (1938)
vy E. Héiland (1939) han demostrado que la inestabilidad
condicional favorece la menor conveccién de cumulus a pe-
quefia escala. Por ello, consideramos la depresién pre-
huracanada y la celda de cumulus no en competencia para
la misma energia, pues si la hubiera ganaria la celda de cu-
mulus, sino ayudandose una a otra, proporcionando la celda
de cumulus energia calérica para empujar la depresién y
produciendo la depresién convergencia de humedad a bajo
nivel en las celdas de cumulus. El propésito primario del
presente trabajo es ciertamente demostrar que este tipo de
interaccién lleva a una autoamplificacién a gran escala, que
lamaremos inestabilidad condicional de la segunda clase en
contraste con la inestabilidad condicional responsable de la
conveccién de cumulus a pequefia escala.

2. Equtirio EN LA Depresion Pre-Huracanapa. De
acuerdo con la opinién actual, el huracan incipiente es una

Yanai (1961) has given evidence in support of the hy-
pothesis that the formation of the cold-core depression is
due to horizontal shear instability in the tropical easterlies.
One may speculate that for sufficiently large amplitudes,
the frictional convergence of moisture, whose effect quad-
ratically on the surface winds, will take over the energy
supply mechanism and cause both the increasing symmetry
and the continued growth. Our present demonstration does
not treat this process at all. Its purpose is merely to in-
dicate the probable importance of surface friction and the
coupled cumulus convection in the amplification mechan-
ism of the hurricane depression. We have also studied finite-
amplitude systems in collaboration with Dr. Y. Ogura, but
here one of the yet unsolved problems is to find the mech-
anism of the surface {rictional interaction at large Rossby
numbers.

1. InstaBiLiTy oF THE TropicaL DErression. THE Dk-
prEsSION AND CumuLrus ConvecTiON AS COOPERATIVE PHE-
NOMENA. In analogy with the theory of extratropical cy-
clones, it is tempting to ascribe the formation of the hur-
ricane to some form of hydrodynamic instability, and in
fact a number of such mechanisms have been proposed.
The growth of disturbances has been variously attributed to
the instability of temperature discontinuities (frontal insta-
bility), of horizontal temperature gradients (baroclinic in-
stability), of radiallly decreasing angular momentum along
isentropic surfaces in a circular vortex (rotational instabil-
ity}, or of horizontal shear with an extremum in the absolute
vorticity profile (Rayleigh instability). The last may be res-
ponsible for the cold-core easterly wave but almost certainly
not for the hurricane. In the opinion of the authors, no
good evidence has been cited to indicate that the other
instabilities exist, or if they did that they would give rise
to the observed motions. There is, however, a fifth kind
of instability that undoubtedly does exist. It is the gravi-
tational instability associated with a decrease in the entropy
of saturated air with height (conditional instability). Yet,
the depression cannot be simply a large-scale convective
overturning; for J. Bjerknes (1938) and E. Héiland (1939)
have shown that conditional instability favors the smallest
possible scale of cumulus convection. We should look there-

fore upon the pre-hurricane depression and the cumulus

cell, not as competing for the same energy, for in this com-
petition the cumulus cell must win, but as supporting one
another, the cumulus cell by supplying the heat energy for
driving the depression, and the depression by producing
the low-level convergence of moisture into the cumulus cells.
Indeed, it is the primary purpose of the present paper to
show that this type of interaction does lead to a large-
scale self-amplification, which we may call conditional in-
stability of the second kind to contrast it with the condition-
al instability responsible for small-scale cumulus convection.

2. Bavance IN tHE Pre-Hurricane Depression. Ac-
cording to the present view, the incipient hurricane is a
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circulacién forzade empujada por el calor liberado por con-
veccién organizada de cumulus y no una circulacién libre
producida por fuerzas boyantes en desequilibrio. Asi, se pue-
de pensar que el flujo a gran escala es casi-hidrostatico y
eliminar las fuerzas centrifugas y de Coriolis en desequili-
brio, de modo que las fuerzas horizontales puedan conside-
rarse aproximadamente en estado de gradiente o si el caso
lo requiere, en equilibrio geostréfico.

Las ecuaciones apropiadas para el flujo casi-equilibrado
han sido derivadas por Charney (1948) y Eliassen (1949)
para el caso en que las velocidades horizontales relativas sean
pequefias en comparacion con velocidades de rotacién de la
Tierra {caso -casi-geostréfico). Otras consideraciones mas
generales de ecuaciones de equilibrio se dan en trabajos de
Bolin (1955), Charney (1955 a, b; 1962) y Thompson
(1956). En el siguiente anlisis suponemos que el flujo es
un voértice circular axialmente simétrico. Esos flujos fueron
estudiados primero por Eliassen (1952).

Para los propésitos presentes, las condiciones de equili-
brio gradiente e hidrostatico pueden escribirse mas simple-
mente

QD

X

CZ

donde r es la coordenada radial, z es la coordenada vertical,
g es la temperatura potencial y

m = rv -}

Las barras denotan espacio horizontal y promedios de tiem-
po; f es el pardmetro de Coriolis y v es velocidad tangencial.

Agregando las ecuaciones aproximadas para conserva-
cién de # y m, el momento angular

donde Q es el indice de entrada de calor por masa unitaria
que asegura que la friccibén actlia solamente en la capa de
frontera de la superficie. La correspondiente ecuacién de
continuidad de masa simplificada es

forced circulation driven by the heat released in organized
cumulus convection, not a free circulation driven by un-
balanced buoyancy forces. One may therefore assume that
the large-scale flow is quasi-hydrostatic and discount unbal-
anced Coriolis and centrifugal forces, so that the horizontal
forces may be considered approximately in a state of gra-
dient or, as the case may be, geostrophic balance.

The appropriate equations for quasi-balanced flow have
been derived by Charney (1948) and Eliassen (1949) for
the case where the relative horizontal velocities are small
compared to the velocities of the Earth’s rotation (quasi-
geostrophic case). More general statements of the balance
equations are given in papers by Bolin (1955), Charney
(1955 a, b; 1962) and Thompson (1956). In the follow-
ing analysis we assume that the flow is an axially-symmetric
circular vortex. These flows were first siudied by Eliassen
(1952).

For the present purposes the conditions of hydrostatic
and gradient balance mav be written most simply

= = o (Inf - 1n6 )

where r is the radial coordinate, z is the vertical coordinate,
8 is the potential temperature, and

3

f2 r

fr2

The bars denote horizontal space and time averages; f is
the Coriolis parameter and v is the tangential velocity.

We add the approximate equations for conservation of
6 and m, the angular momentum,

where Q is the rate of heat accession per unit mass, and
it is assumed that friction act only in a surface boundary
layer. The corresponding simplified mass continuity equa-
tion is

2 - a -
—a-;—(pl‘u)‘}"——a—z—(er)—O



226

— oY
pru =

0z

donde u y w son las velocidades vertical y radial respectiva-
mente y ¢ es la friccién de corriente para el flujo en el plano
r -z

3. CaLentaMiENTO POR CoNvECCION DE CumuLrus. La
tarea mas dificil en el analisis es describir las propiedades
del transporte turbulento del campo de conveccion de cumu-
lus en equilibrio estadistico por el movimiento de campo a
gran escala. Ya que una teoria auto-consistenie de convec-
¢ién de cumulus turbulentos en un campo medio anisotrépico
no existe, es necesario usar parimeiros en el proceso. Se
hace especificando un simple parimetro empirico g, que ex-
presa el grado medio de saturacién del aire en la region
de conveccidén activa. Si se conoce este parimetro y se con-
sidera la columna de aire cilindrica vertical que se extiende
a través de la atmésfera, cuya seccién transversa horizontal
sea bastante grande para contener varias celdas de cumulus,
pero suficientemente pequefias para considerarse como infi-
nitesimales respecto a la depresién a gran escala, resulta

. posible calcular la convergencia de humedad a gran escala
dentro de la columna y también el indice de precipitacion
y de cantidad de calor latente. Se supone que el calor latente
se distribuye verticalmente en proporcién al calor liberado
de una porcién de aire ascendente adiabaticamente hitmedo
y saturado.

En la zona de conveccién de cumulus activa de una de-
presion tropical el transporte vertical de humedad es p w q »
donde g es la humedad especifica y la barra denota un pro-
medio horizontal sobre una seccién transversal de la micro-
columna. Dicha cantidad no puede facilmente relacionarse
con Wy q, ya que tanto w como q son cantidades altamente
fluctuantes cuya covariancia es desconocida. Por otra parte,
el flujo radial de humedad es dado casi por p u y q para que
el débil gradiente horizontal de q y la pequefia extensién ho-
rizontal de las celdas de cumulus que causan las fluctuaciones
de u 'y g no sean correlacionadas. Asi, podemos expresar la
convergencia horizontal de humedad como columna de uni-

o0

dad vertical por - ~ (r p u q) dz Entonces,

0
suponemos que los micro-movimientos estdn en estado de
equilibrio estadistico con relacién al macro-movimiento de
modo que la humedad especifica q sea una fraccién conoci-
de w, de sus valores de saturacién medios?{?. Por falta de
mejor conocimiento suponemos que g es una constante me-
nor que la unidad en la zona de conveccion.

4. La FrICCION DE SUPERFICIE cOMO FumRza CAUSAL
InpIRECTA. Puede demostrarse que los cambios en un flujo
casi-equilibrado con el tiempo son producidos solamente por
fuentes de calor independientes, fuerzas friccionales o en el
caso de flujo asimétrico por el transporte de masa y vortici-
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or-

J— !

ITW = —t
P or
where u and w are the radial and vertical velocities res-

pectively, and ¢ is the stream friction for the flow in the
r — z plane.

3. Hearine BY Cumurus ConvecTiON. The most difficuit
task in the analysis is to describe the turbulent transport
properties of the cumulus convection field in statistical
equilibrium with the large-scale field of motion. Since a
self-consistent theory of turbulent cumulus convection in
an anisotropic mean field does not exist, one is forced to
parametrize the process. This is done by specifying a single
empirical parameter, p, expressing the mean degree of sa-
turation of the air in the region of active convection. If
this parameter is known, and il one considers a vertical
cylindrical column of air extending through the atmosphere
whose horizontal cross-section is large enough to contain
several cumulus cells and yet small enough to be regarded
as infinitesimal with respect to the large-scale depression,
it becomes possible to calculate the large-scale convergence
of moisture into the column and hence the rate of precipi-
tation and latent heat supply. The latent heat is assumed to
be distributed in the vertical in proportion to the heat
released from a parcel of saturated air ascending moist-
adiabatically.

In the active cumulus convection zone of a tropical
depression the vertical transport of moisture is p w q,
where q is the specific humidity, and the bar denotes a
horizontal average over a cross-section of the micro-column.
This quantity cannot easily be related to w and q, since
both w and q are highly fluctuating quantities whose co-
variance is unknown. On the other hand, the radial flux
of moisture is closely given by p u q, for the weak hori-
zontal gradients of q and the small horizontal extent of
the cumulus cells cause the fluctuations of u and q to be un-
correlated. Thus, we may express the horizontal convergence

o0

of moisture by - (rp ugq) dz into a ver

T oor
tical unit column. We then suppose that the micro-motions
are in a state of statistical equilibrium with respect to the
macro-motion such that the specific humidity q is a known
fraction, p, of its mean saturation values_ci; . For lack of
better knowledge we assume that u is a constant less than
unity in the convection zone.

4. Surrace Friction as THE INDIRECT DRIvING FoRCE.
It can be shown that time changes in a quasi-balanced flow
are produced only by independent heat sources, frictional
forces, or, in the case of asymmetric flow, by the transport
of mass and vorticity in the balanced part of the flow.
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dad en la parte equilibrada del flujo. Puesto que el flujo
es aqui simétrico y que el calentamiento por condensacién
no es independiente del movimiento, deben considerarse los
efectos de la friccién de superficie, encontrandose entonces
que desempefia un doble papel: actuar para disipar energia
cinética y por causa de la convergencia friccional en la capa
de frontera superficial htmeda proporcionar también energia
de calor latente al sistema. La disipacién de energia es pro-
porcional al indice de trabajo del esfuerzo de superficie en
tanto que el aporte de energia es proporcional a la conver-
gencia friccional, es decir, solamente al esfuerzo de superfi-
cie. Asi, en las primeras etapas de la depresién tropical,
cuando las velocidades tangenciales son pequefias, la friccién
actla para aumentar la energia del sistema (Sin embargo,
debe mencionarse que las velocidades tangenciales tendran
que ser suficientemente grandes para que sea importante la
friccion). ‘

Se ha demostrado por Charney y Eliassen (1949} que el
efecto de la friccion de superficie en el flujo casi-geostréfico
puede expresarse como condicién de frontera sobre la veloci-
dad vertical en la cima de la capa de frontera friccional. Ya
que el flujo de perturbacién es casi-geostr6fico puede in-
troducirse tal simplificacién. Entonces, la velocidad vertical
inducida friccionalmente encima de la capa de frontera es

dada por

donde D, = /2 A/f es una medida de la profundidad
de dicha capa, A el coeliciente constante de viscosidad de
turbulencia cinética, « el dngulo entre el viento geostréfico del
superficie y las isobaras de superficie y ¢, la vorticidad del
viento geostrdfico de superficie. Si A = 10 m? seg?, un
valor sugerido por Brunt (1939) vy { = 0.377 x 10 seg?,
correspondiente a una latitud de 15°, entonces D, = 730 m.

Puede derivarse una férmula mas general si se supone
que la viscosidad de turbulencia es pequefia por encima de
la capa de sub-frontera de esfuerzo constante. Asi se obtiene
para la funcién de corriente ¢, en la cima de la capa de
frontera friccional (por integracién de la ecuacién horizontal
de movimiento respecto a z),

¥y =

donde 7_ es el esfuerzo de superficie. Sin embargo, puede
comprobarse que esta fé6rmula sblo sirve para niimeros de
Rosby relativamente pequefios, es decir, para flujo casi-geos-
tréfico. En consecuencia, no hay sino el previamente obtenido.

5. La SoruciON pE LAS ECUACIONES DE PERTURBACION.
Las ecuaciones de movimiento son formuladas para un mo-
delo a dos niveles en que m’y 8 son determinadas a 250, 750
y 1,000 mb (la cima de la capa de friccién) y ¢ es deter-
minado a 500 y 1,000 mb. Si ¢ = ¢ (r)e® y los valores a

Since the flow here is symmetric, and the condensational
heating is not independent of the motion, one is led to
consider the effects of surface friction. It is then found
that friction performs a dual role: it acts to dissipate kinetic
energy, but because of the frictional convergence in the
moist surface boundary layer, it also acts to supply latent
heat energy to the system. The energy dissipation is pro-
portional to the rate of working of the surface stress, whereas
the energy supply is proportional to the frictional conver-
gence, i.e., to the surface stress alone. Thus, in the early
stages of the tropical depression, when the tangential velo-
cities are small, friction acts to increase the energy of the
system (It should be mentioned, however, that the tangential
velocities must be large enough for friction to be important).

It has been shown by Charney and Eliassen (1949) that
the effect of surface Iriction in quasi-geostrophic flow may
be expressed as a boundary condition on the vertical velo-
city at the top of the frictional boundary layer. Since the
perturbation flow is quasi-geostrophic this simplification can
be introduced. The frictionally induced vertical velocity at
the top of the boundary layer is then given by

4 sin

=5 D4 %0 2a

where D, = / 2A/f is measure of the depth of this
layer, A is the (constant) kinematic eddy coefficient of
viscosity, « the angle between the surface geostrophic wind
and the surface isobars, and £, the vorticity of the surface
geostrophic wind. If A = 10 m?2 sec?, a value suggested
by Brunt (1939) and £ = 0.377 x 10™* sec?, correspond-
ing to a latitude of 15°, then D, = 730 m.

A more general formula may be derived if one assumes
that the eddy viscosity is small above the constant stress
sub-boundary layer. One then obtains for the stream func-
tion ¢, at the top of the frictional boundary layer (by in-
tegration of the horizontal equations of motion with respect
to z),

ITg

t+¢,

where 7 is the surface stress. However, this formula can
be shown to hold only for relatively small Rossby numbers,
Le., for quasi-geostrophic flow. It therefore reduces to the

one previously obtained.

5. THE SOLUTION OF THE PERTURBATION EQUATIONS,
The equations of motion are formulated for a two-level
model in which m and 6 are determined at 250, 750 and
1,000 mb (the top of the friction layer) and ¢ is deter-
mined at 500 and 1,000 mb. If ¢ = ¢ (r)e° and the values
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500 y 1,000 mb son denotados por los indices 2 y 4 respec-
tivamente, las ecuaciones de perturbacién para ¥, y ¢, son
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at 500 and 1,000 mb are denoted by the subscripts 2
and 4 respectively the perturbation equations for ¢, and
i, become

d (1 dg g2
aw <E dR) =0
(1)
g, = (5 + 1) ¢ :

donde L es una longitud cuyo valor depende de la existencia
o no-existencia de condensacidén, R es un radio no-dimensio-
nal, r/1 y S la frecuencia no-dimensional de vuelo ¢/w. La
longitud 1 y la frecuencia o son dados por

|

TN
o 08
T

[

where L is a length whose value depends upon the occur-
rence or nomn-occurrence of condemsation, R is a non-
dimensional radius, r/1 and S the non-dimensional fre-
quency of flight ¢/w. The length 1 and frequency o are
given by

éln_ﬁm >%

=
0z

o == (DF//H) S?“ 20:
- €in

donde H es la altura de escala RT,/g.

Se supone que tanto § como fy, la temperatura poten-
cial equivalente en saturacién, son funciones lineales de p .

En la region R < A de movimiento medio ascendente
y condensacion activa

where H is the scale-height Ri/g.
It is assumed that both & and 0, the equivalent po-
tential temperature at saturation, are linear functions of p.

In the region, R < A, of upward mean motion and
active condensation,

2=-1+u(S+3/2)/(5+1) =L2

donde k = 1 ~ dh@;/dh@—y en la region R > A de movi-
miento medio descendente, donde el flujo es adiabatico seco

L?:(S+1)/(S+%)

La solucién de (1) para R < A, sujeta a la condicion

de desvanecimiento ¢, en R = 0, es

2

where k = 1 — dh@;/dln(i_, and in the region, R > A,
of downward mean motion, where the flow is dry adiabatic,

=L272

The solution of (1) for R < A, subject to the con-
dition of vanishing ¢, at R = 0, is

p, = A RI, (R/L,)

y su solucién para R > A, sujeta a la condicién de desva-

necimiento ¢, en R = ¢,

7

es

and its solution for R > A, subject to the condition of
vanishing ¢, at R = o0, is

v = A RH® (iR/L )

La continuidad de u y p en v = A, da entonces la ecuacién

de valores eigen,

51 (A/L_E_) L+

Continuity of u and p at r = A then gives the eigenvalue
equation,

H,® (iA/L-) "

TTLC

T, (AL

relacionando S a los pardmetros A y p para x dados. En-
contramos k = 1.1 por las condiciones en la atmésfera tro-
pical en la latitud 15° en la estacién de huracanes.

H,0 (A/1-)

relating S to the parameters A and u for given «. From
conditions in the tropical atmosphere at latitude 15° in the
hurricane season we find x = 1.L
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6. Discusiéy pE Resurrapos. La Fig. 1 contiene gréfi-
cas calculadas con la ecuacion (2) de o/0 como funcién) de
A/1 para diferentes valores de p. Tomando £ = 0.377 x
107% seg?l, @ = 15°, i); = 1,000 mb y H = 8.0 Km, encon-
tramos D, = V/ 2A/f = 0.73 Km y o = sen 2a (D, /H)f
= 1.72 x 10°% seg? . Dichos valores son usados para deter-
minar las escalas de las cantidades dimensionales ¢ v c.

En la figura puede verse que el valor maximo de o que-
da en el rango 10-% — 1075 seg? , multiplicandose otras tantas
veces en el rango de diez a un dia para p en el rango
0.7 — 0.8. Los indices de crecimiento se hacen mucho mas
altos al aproximarse u a 1 y de hecho se hacen infinitos para
a finita cuando p > 1/k = 0.91. Sin embargo, los valdres
de p mayores que 0.8 parecen ser no realisticos.

Si se supone que p es 0.8, se obtiene el indice de multi-
plicacién o1 = 2.5 dias y el radio a = 100 Km en que se
nivelan los indices de crecimiento. Dichos valores estan en
el rango adecuado para la depresién pre-huracanada. A mu-
cho mas pequefios valores de @, la friccién ya no actiia para
desestabilizar el sistema y o debe disminuir en realidad como
sucederia si K fuera a tender hacia cero con a. En conse-
cuencia, podemos aceptar el orden de magnitud o = 100 Km
como aproximéndose a la dimensién de la regién convectiva
activa de la perturbacién inestable.

El indice de crecimiento ¢ = 4.6 x 1070 seg?, que co-
rresponde a u = 0.8, estd en marcado contraste con el valor
(~golnf/0z) % == 1.4 x 10 seg? (indicado en la esquina
superior izquierda de la figura por una barra horizontal)
que se aproxima al valor de la celda de cumulus mientras el
radio de corriente ascendente disminuye a cero. Por ello, se
trata de dos fendmenos totalmente distintos, con inestahili-
dad gravitacional simple en un ambiente hfimedo en un caso
y con el sistema de cumulus en depresién cooperativa causa-
dos en el otro,
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piedades de las celdas de cumulus en equilibrio estadistico
con el macro-movimiento y por ello, llegaron a la conclusién
de que la atmdsfera puede permanecer gravitacionalmente

6. Discussion or Resvrts. Figure 1 contains graphs
computed from equation (2) of /0 as a function of A/l
for different values of p. Taking { = 0.377 x 10 sec?,
a = ].50,—15_0 = 1,000 mb, H = 8.0 Km we {ind Dg =
V 2A7f = 0.73 Km and o = sin 2« (D /H)f = 172 x
10-% sec?. These values are used to determine the scales
of the dimensional quantities ¢ and o.

It is seen from the figuve that the maximun value of
o lies in the range 10% — 105 sec?, giving an e-folding
time in the range ten days to one day for p in the range
0.7 — 0.8. The growth rates become much higher as u ap-
proaches 1, and in fact become infinite for finite ¢ when
w > 1/k = 0.91. However, values of p larger than 0.8
appear to be unrealistic.

If it is assumed that p is 0.8, one obtain the e-folding
time, 61 = 2.5 days and the radius, a = 100 Km at which
the growth rate levels off. These values are in the right
range for the pre-hurricane depression. At very much smal-
ler values of ¢ friction no longer acts to destabilize the
system, and o should in reality decrease, as it would if K
were to tend toward zero with a. We may therefore accept
the order of magnitude ¢ = 100 Km as approximating the
size of the active convective region of the unstable dis-
turbance.

The growth rate ¢ = 4.6 x 10-% sec?, corresponding to
n = 0.8, is in marked contrast to the value (—galn-@;/az) K
~ 14 x 10 sec! (indicated in the upper left corner of
the figure by a horizontal bar) which is approached by
that of the cumulus cell as the updraft radius diminishes
to zero. One is dealing with two physically distinct phe-
nomena, with simple gravitational instability in a moist
environment on the one hand, and with the {rictionally
driven, cooperative depression-cumulus system on the other.
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estable para el macro-movimiento aun cuando sea gravita- stable for the macro-motion even while it is gravitationally
clonalmente inestable para los movimientos de micro-cu- unstable for the micro- (cumulus) motions,
mulus.
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