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RESUMEN

Con el objetivo de establecer una relacién dindmica entre la ocurrencia
de heladas inesperadas sobre la regién del altiplano mexicano y la presencia de
huracanes en el Golfo de México, la tesis a desarrollar describe fisicamente
un caso de estudio de helada inesperada en el altiplano mexicano, mediante
el andlisis de las variables medias atmosféricas de gran escala, procesadas
por el Centro Nacional de Proteccion Ambiental de los Estados Unidos,
NCEP.

El andlisis se realiza en términos de la primera ley de la
Termodindmica, identificando bajo qué procesos fisicos ocurre el evento de
helada inesperada. A partir de la ecuacién de conservacién de la masa, se
estudia la influencia del huracan en la ocurrencia de la helada, mediante el
‘andlisis del campo de la divergencia horizontal del flujo de la cantidad de
vapor de agua presente.

En los campos de las variables atmosféricas analizadas desde los dias
anteriores a la fecha en que se produce la helada, son identificadas
condiciones atmosféricas de vientos relativamente ligeros en la superficie, y
subsidencia en una atmoésfera de estratificacién érmica estable, donde la
densidad del vapor de agua en la superficie ha disminuido. Estas
condiciones, asociadas con un sistema de alta presion, el cudl se halla
relacionado con la circulacién anticiclénica desarrollada por el huracan en la
troposfera alta, favorecen el aumento de la divergencia de energia por
radiacién durante la noche.

Con el analisis de diagnostico sugerido, se concluye que la subsidencia
.asociada con la presencia de un huracin en el Golfo de México, influye
sobre la distribucion vertical de la densidad de vapor de agua dando lugar a
un aumento en la divergencia de radiaciéon de onda larga, teniéndose por

consecuencia la ocurrencia de una helada por enfriamiento radiativo.



I: INTRODUCCION.

DIMENSION HUMANA

E! desarrollo agricola de una regi6n de cultivo, bajo condiciones de suelo
adecuadas, depende en gran medida de las condiciones climaticas
prevalecientes, con base en las cuales se determinan periodos estacionales de
cuttivo.

Una temporada de lluvias regulares y condiciones de temperatura
favorable, sin la presencia de eventos meteorol6gicos extremos, corresponde a
las condiciones climaticas adecuadas para una buena cosecha. En este sentido,
para la determinacién de una estaci6n de cultivo resulta de gran ayuda
distinguir circulaciones atmosféricas de mesoescala asociadas con la
ocurrencia de eventos meteorol6gicos extremos, de escalas espacio-temporales
pequeiias (menores que 100 km}, como pueden ser las tormentas intensas o los
periodos de sequias y heladas.

Las heladas inesperadas que ocurren durante los meses del verano, son los
fen6menos que mas afectan a la agricultura del altiplano mexicano,
ocasionando severos dafios a los cultivos que se encuentran en etapas de
crecimiento. De hecho, cuando estos fenémenos atmosféricos no son previstos
adecuadamente, originan cuantiosas pérdidas en la produccién agropecuaria,

generando asi un fuerte impacto econémico y social, (Noble y Lebrija, 1956).

DEFINICION

La helada es un fenémeno atmosférico que consiste en el descenso abrupto
de la temperatura del aire préximo a la superficie terrestre. Se registra en
regiones continentales, cuando la temperatura del aire en la superficie

alcanza los valores del punto critico de condensacion.”

* La temperatura de} punto de condensacion se define como la temperutura miruma a la cual una masa de arre puede ser
enfriada, a presion constante, conservando la razon de masa del vapor de agua contenida en una masa de aire seco, sm
provocar la condensacion del vapor de agua contenido en ella, (Hess, 1959).



Asi, una helada se manifiesta por ejemplo, en la formacién de delgadas
capas de hielo que cubren las partes vegetales més expuestas a la intemperie,
o bien, durante los eventos de heladas de mayor intensidad se tienen manchas

por necrosis’ sobre las superficies vegetales més afectadas.

CLIMATOLOGIA

Las caracteristicas fisicas de la masa de aire, la intensidad del viento y el
grado de ventilacién de una determinada region, asi como elementos
topograficos tales como el relieve y la constitucion geomorfolégica de la
superficie, son factores que influyen sobre el proceso de origen de una helada.

El enfriamiento de las capas de aire cercanas al suelo depende, en buena
medida, de que la superficie det suelo pueda conservar su temperatura. Un
eficiente transporte de calor en el suelo permite una mayor cantidad de
energia calorifica almacenada durante el dia. Por tanto un suelo con una
capacidad calorificaf eficiente, disminuye la intensidad de una helada.

En la practica meteorolégica se han distinguido a las heladas segiin el
proceso que las origina, teniéndose: heladas por radiacién, heladas por
adveccién y heladas que se originan por la accién de los procesos anteriores
en sucesion.

Las heladas por radiacién son las més frecuentes y se caracterizan por una
gran pérdida de calor que el suelo y los vegetales irradian durante la noche.
Este enfriamiento se da en las capas bajas de la atmésfera bajo ciertas
condiciones atmosféricas locales, como son la ausencia de viento, cielos
despejados, baja concentracién de vapor de agua y fuertes inversiones
térmicas en la superficie, las cuales corresponden a atmésferas de

estratificacion térmica estable.

“Relativo a las manchas negras producidas por €] gangrenado de los tejidos, en este caso los de los vegetales

! Definida en fa Termodinimica cldsica, como la cantidad de calor transferida a un cuerpo, para que éste aumente un
grado en lemperalura




Los dafios provocados por este tipo de heladas se observan en las partes
bajas del relieve topografico. Si ademés se encuentran cubiertas por pasto,
aradas o sembradas, y aiin con arboles, se favorece la pérdida de calor en la
superficie de estas plantas por un aumento en la emision de radiacion,
resultando en un enfriamiento mas intenso de la supérficie del suelo. Las
heladas en ocasiones son mitigadas por los productores mediante diversas
técnicas, como son las técnicas de aspersién, de humo, de niebla artificial, de
caloventiladores, entre otras. (Bagdonas et al, 1978).

Las heladas por adveccién estan relacionadas con la llegada de grandes
masas de aire frio de origen polar continental. Estas heladas se presentan en
las partes bajas de las montafias, como cafiadas, valles, etc, desarrollandose
indistintamente en el dia o durante la noche. Se caracterizan por la presencia
de vientos moderados a fuertes (velocidades mayores que 15 km/hr),
gradientes verticales de temperatura negativos, ésto es, sin inversion térmica
y una buena mezcla en los niveles bajos de la atmésfera. Las areas afectadas
por estas heladas son extensas, y debido a los intensos vientos, los
procedimientos normales de prevencién no pueden ser aplicados con
efectividad.

Durante un periodo de helada, los descensos de temperatura se pueden
deber a enfriamientos por radiacién, que en ocasiones se combinan con efectos
de adveccién de aire frio, dependiendo de la rapidez del viento y de la
nubosidad. Frecuentemente los descensos de temperatura mas intensos son
los que se llevan acabo por procesos advectivos y radiativos operando en
sucesién. (Huschke, 1959).

Las diferencias espaciales de las temperaturas minimas bajo condiciones
de heladas por adveccion son generalmente pequenas, por lo que dependen
principalmente de la altitud. Bajo condiciones de heladas por radiacién, las
mayores diferencias espaciales de temperatura se dan sobre terrenos rugosos,

donde el aire frio es drenado y estancado, por lo que en estas condiciones los



valles y las depresiones son més frias que las regiones de las cumbres
montainosas.

Generalmente se cree que el flujo catabitico es un factor determinante de
las diferencias espaciales en el enfriamiento nocturno, sin embargo existe otro
importante factor que esta relacionado con el grado de ventilacion, ésto es, el
estancamiento térmico que un sitio puede llegar a tener. Este factor estd
determinado por el relieve topografico de un 4rea en particular, ademas del

gradiente vertical de temperatura, (Kalma et al, 1992).

HELADAS INESPERADAS Y C[RCULACIbN ATMOSFERICA
El litoral mexicano localizado sobre el trépico de cincer, aproximadamente
a 100° de longitud Oeste, ha sido clasificado como una regién en donde las

heladas ocurren ocasionalmente, (Fig. 1.1}.
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Fig.1.1 Periodo de tiempo libre de heladas (Trewartha, 1954)

" Flujos descendentes de aire, forzados por los gradicntes de presion eriginados por la inclinacién topografica



Sin embargo, eventos de heladas se presentan practicamente en todo el
pais, ocurriendo con mayor frecuencia e intensidad en las regiones del
altiplano central mexicano, aiin durante los meses de verano.

El altiplano mexicano estd comprendido por una extensa planicie, de
elevacién promedio 1500m sobre el nivel del mar que se levanta hacia el sur,
desde la frontera norte del pais, presentando maxima altitud en la mesa
central de Anadhuac {(mayor a los 2200m), (Fig.1.2).

Al oeste del aitiplano se forma una amplia y compleja cordillera nombrada
Sierra Madre Occidental, la cual esta aproximadamente orientada desde el
noroeste hacia el sureste del pais, y desciende progresivamente hacia las
tierras costaneras del Océano Pacifico. Al este del altiplano, el terreno
desciende abruptamente hacia las tierras costeras def Golfo de México, el
conjunto de cordilleras que limitan el este del altiplano se le ha nombrado
Sierra Madre Oriental, {(Fig. 1.3). Al sur, el altiplano esta limitado por una
region volcénica que se extiende aproximadamente de oeste a esle, entre los
19 y los 20 °N, llamada Sierra Volcanica Transversal o Eje Volcanico, (Fig 1. 2).

La Planicie central mexicana se divide en dos partes. La porcion noroeste
liamada Mesa del Norte, esta constituida por una serie de cuencas sobre las
cuales se observa drenar el aire frio y seco desde el polo a través de la Sierra
Madre Oriental, y la porcién sureste, nombrada Mesa Central, que es mas alta
que la del norte, estd orientada diagonalmente desde el noroeste hacia el
sureste, por un sistema de Sierras que conforman las Sierras de Zacatecas y
Guanajuato. A su vez la Mesa Central se divide en dos regiones triangulares,
una con pendiente ligera hacia el noreste, ascendiendo a la Sierra Madre
Oriental, y la otra con pendiente también ascendente hacia el sureste, limitada
al sur por el Eje Volcanico y al oeste por la Sierra Madre Occidental, que en

estas latitudes es més baja que al Norte del pais.



Fig. 1.2 Perfil orografico de la region del altiplano central mexicano. Visto

desde 2} noroeste de la Repiiblica Mexicana.



Fig. 1.3 Perfil orografico de la region del altiplano central mexicano. Visto

desde el sur de la Repablica Mexicana.
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Fig.1.4 Mes de inicio del periodo regular promedio de heladas. (Noble y
Lebrija, 1956)

Periodos de heladas han sido determinados estadisticamente,
considerando la probabilidad de ocurrencia basada en registros histéricos del
fené6meno. Con base en estos analisis estadisticos, se construyen mapas que
delimitan regiones de acuerdo con la fecha de inicio del periodo regular de
heladas. (Fig. 14)

Las heladas que ocurren durante los meses del verano, son las que
ocasionan las mayores pérdidas economicas en la agricultura. La mayor
cantidad de heladas inesperadas tienen lugar sobre regiones localizadas en la
mesa central del altiplano mexicano, tales como la serranfa de Chihuahua y
las lanuras de Tlaxcala, Puebla, México o puntos expuestos, como en Las
Vigas, Veracruz. En estas regiones el promedio de dias con heladas durante

un ano es mayor que 100 dias. (Noble y Lebrija, 1956)
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Para fines agricolas, con base en los periodos esperados de la ocurrencia de
heladas, es posible determinar la estacion libre de heladas para una
determinada regién. Sin embargo, existen regiones en las cuales eventos de
heladas ocurren afin cuando la probabilidad es baja, a las cuales se le conocen
con el nombre de heladas inesperadas.

La ocurrencia de heladas inesperadas ha sido asociada con la presencia de
huracanes a! oriente del Golfo de México. (Lucio, 1926).

En este sentido, Morales et al. (1988), mostraron la existencia de
coincidencias temporales entre la ocurrencia de heladas en el Estado de
Tlaxcala y la presencia de huracanes sobre el Golfo de México. I.Peréz (1990),
relacioné la presencia de huracanes con las heladas inesperadas que mas han
afectado la regi6n del altiplano mexicano, mostrando que hay una conexion
entre ambos fenémenos. Sin embargo, se debe aclarar que fa presencia de
huracanes en el Golfo de México no significa necesariamente la ocurrencia de

heladas sobre las tierras del altiplane mexicano.

ESTRUCTURA DEL HURACAN

Los huracanes o ciciones tropicales son intensas tormentas constituidas por
agrupaciones de nubes organizadas en una o mas bandas espirales, que giran
ciclénicamente’, en torno a un centro de baja presién que se desarrollan sobre
las superficies ocednicas tropicales, donde la temperatura es mayor a los 28
°C. {Pielke, 1990).

La cliﬁatologia de estas tormentas es descrita detalladamente por Anthes
(1982). La escala horizontal de la regi6n donde la conveccion es intensa es
regularmente de 100km de radio. Los vientos tangenciales de maxima
intensidad varian entre 50 y 100 ms' . El radio para el cual los vientos
tangenciales son maximos varia entre 10 y 100 km cerca de la superficie y

generalmente se incrementa con la altura. Dentro del radio de vientos

" Esto ¢s, en la direccion contraria a las manecillas del reloj, en el hemisferio Norte.



méximos, la rotacién es semejante a la de un cuerpo rigido, mientras que fuera
de éste, los vientos diminuyen inversamente con el cuadrado de la distancia al
centro de la tormenta, (Emanuel, 1991).

La circulacién transversal de un huracan consiste de un flujo que converge
radialmente en la direccién del centro de baja presién, dentro de la capa de
friccién superficial, aproximadamente entre los dos primeros kilémetros
desde la superficie, generando flujos ascendentes que funcionan como
mecanismos de transporte vertical de calor y humedad, hacia el tope de la

tormenta, aproximadamente a 15 km desde la superficie, (Emanuel, 1991).

Fig. 1.5. Las trayectorias de particulas para un huracan asimétrico,

calculadas en una simulacién numérica. (Anthes y Trout, 1971).



Modelos de nube, tan simplificados como el descrito en “el método de la
rebanada” (Holton, 1978), establecen que asociada a una conveccién intensa
deben existir movimientos subsidentes en los alrededores. Estd subsidencia
provoca divergencia del viento, generando en los alrededores del huracan,
sistemas locales de alta presién en la superficie. Este efecto, disminuye la
densidad del vapor de agua en la atmdsfera baja de las regiones que son
indirectamente influenciadas por la circulacién de huracéan.

Asi, los sistemas convectivos con la estructura de un huracan, se
caracterizan por un flujo convergente de circulacién ciclonica entre la
superficie y el nivel de presién de 350mb, y circulacién anticiclénica’ por
encima de esta altura, (Fig. 1.5).

La subsidencia asociada al huracan, en principio, provocaria un
calentamiento adiabdtico por efecto de la compresion del aire. La cuestion es,
cuanto de este calentamiento contrarresta el enfriamiento debido a la

divergencia de radiaci6n, durante una helada inesperada.

* Esto es, en la direccién de las manecillas del relo).



il. DATOS Y METODO DE ANALISIS

REFERENCIAS DE LOS DATOS

En Meéxico, actualmente se cuenta con una extensa red de estaciones
climatolégicas, la cuidl se encuentra constituida por observatorios
meteorol6gicos, estaciones sindpticas’ y estaciones pluviométricas. De éstas, se
obtienen mediciones diarias de cada 6 horas de variables atmosféricas como la
temperatura, la precipitacion, la presion atmosférica, la nubosidad, la
evaporacion, la cantidad de insolacion e intensidad y direccién del viento.
Todas estas mediciones se realizan en la superficie y tan s6lo unas cuantas
estaciones realizan mediciones por radiosondeo.

La base de datos ERICH, contiene la informacién meteorolégica registrada
por las estaciones climatolégicas desde 1920 hasta el aiio de 1988 y en algunas
cuantas estaciones hasta el afio de 1990.

Dado que la base de datos ERIC no incluye datos de variables atmosféricas
en altura, las cuales son necesarias para un andlisis dinamico, se utiliza la base
de datos meteorolégicos globales procesada por el Centro Nacional de
Prediccién Ambiental NCEP, (Kalnay, 1993), la cual dispone de datos cada 6
horas de las variables atmosféricas en superficie y altura, de temperatura,
humedad especifica, velocidad vertical, viento zonal y meridional, asi como
flujos en la superficie de calor latente, de calor sensible! y de radiacién
incidente y emitida en la superficie, de onda larga y onda corta. Estos datos se
encuentran dispuestos en una malla de 2.5x2.5%, en la superficie y en los

niveles de presién atmosférica de 850, 700, 500 y 200mb, entre otros.

" Una estacién sindptica es aquella estacion meteorologica cuya funcion es obtener los datos de las
variables metcorologicas necesarias para realizar un pronostico climatoldgico.

! De las sigias Extraccion Répida de Informacién Climatoldgica, es una herramienta computacional que
almacena la base de datos CLICOM. operada por el Servicio Meteoroldgico Nacional Mexicano (SMN3},
en formato ASCIE

! Definido en Metegrologia come el transporte vertical de calor debide a procesos de conduccion.
{Petterssen, 1976)
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La base de datos utilizada se complementa con los datos de radiacién
saliente de onda larga, OLR, los cuales son obtenidos por mediciones de

satélites.

METODO DE ANALISIS

Durante un evento de helada, el problema de determinar la intensidad del
enfriamiento nocturno de la atmésfera, involucra el estudio de las variaciones
del ciclo diario de temperatura como funcién de la altura.

El ciclo diurno de temperatura en los niveles bajos de la atmoésfera esta
modulado por los calentamientos debidos a la absorcion de radiacion solar en
la superficie y el transporte vertical de calor desde la superficie, asi como por
los enfriamientos nocturnos producidos principalmente por la divergencia de
radiacion infrarroja desde la superficie. Esta iltima transferencia de energia es
determinada por los gases de invernadero, asi como por la energia cinética
disponible para mezclar la atmésfera.

En el caso de las heladas radiativas, la divergencia de energia en la
superficie provoca descensos repentinos en la temperatura del aire en la
superficie. Estd divergencia de energia se incrementa cuando la densidad de
los gases de invernadero, principalmente de vapor de agua, es baja, y cuando
se tiene una atmésfera establemente estratificada’.

Por tanto, para analizar los factores que controlan la temperatura en las
capas bajas de la atmoésfera, deben ser considerados los flujos de energia por
procesos de conduccion y conveccién de calor, asi como los flujos de radiacién
en la superficie y en la atmoésfera.

Por otra parte, condiciones de vientos ligeros en la superficie, cielos claros

y subsidenciat en la atmésfera, observadas durante la ocurrencia de heladas,

" Una aimdsfera establemente estratificada es aqueila cuya distribucién vertical de la temperatura es tat
que, cualquier particula de fluido queda imposibilitada 2 moverse por efectos de flotacidn. (Zorbjan,
1989).

' £1 término de subsidencia se utiliza para designar a Ios flujos atmosféricos descendentes de mesoescala.
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generalmente estan asociadas con sistemas de alta presién, caracteristicos de
circulaciones anticiclénicas de mesoescala. Estas condiciones favorecen el
desarrollo de inversiones térmicas en la superficie.

Fuertes estratificaciones en la densidad, asociadas con las inversiones
nocturnas de temperatura, reducen considerablemente los transportes
verticales de humedad, calor y momento, de tal manera que la variacién del
ciclo diario de temperatura en la atmoésfera baja, durante la noche, queda
determinada principalmente por la divergencia de radiaci6n en la atmésfera.

En el presente trabajo, se analiza dinamicamente c6mo la presencia de un
huracan en el Golfo de México induce la ocurrencia de helada inesperada, al
provocar divergencia horizontal del vapor de agua sobre el altiplano central
mexicano, resultando en un enfriamiento radiativo. Para mostrar la sucesién
de tales eventos, se identifica un evento de helada inesperada sobre la regi6n
del altiplano central mexicano, utilizando los datos de temperatura minima de
la superficie, procesados por la base de datos del ERIC. Este evento, de
acuerdo con los registros historicos de huracanes, coincide con la presencia de
un huracan en el Golfo de México.

Para analizar Ia influencia del huracan en la ocurrencia de la helada, se
estudian los campos diarios de la circulacién atmosférica y sus variaciones, en
los dias anteriores y posteriores a la ocurrencia del fenémeno, alrededor del
punto geografico 20°N, 100°W, en la regi6n del altiplano central mexicano.

Las variaciones en el ciclo diario de la temperatura observadas en la
variabilidad de los datos del NCEP, son analizadas en términos de Ja primera
ley de la Termodindmica, mediante una ecuacion del cambio de Ila
temperatura con el tiempo, obtenida de la ecuacién de energia para un
sistema fluido.

En el analisis se diagnostica como las condiciones que dan fugar a una
intensa divergencia de radiacién fueron propiciadas por las circulaciones

subsidentes del huracan. De esta forma, mediante un estudio de caso, se desea
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explicar bajo qué condiciones una circulaciéon de huracin propicia las
condiciones de helada y qué procesos fisicos deben incluirse en los modelos

numéricos de prediccién del tiempo, para pronosticar estos fendmenos.

LAS ECUACIONES BASICAS

La conservacién de la energia estd formalmente postulada en la primera
ley de la termodindmica, misma que expresa el cambio de energia interna dU,
entre dos estados de equilibrio de un sistema termodindmico, en términos de
la transferencia neta de energia, en forma de trabajo o de calor, (Sommerfeld,
1952). Asi,

dU =W + 80, (1)
donde & es el trabajo realizado sobre el sistema, y & la cantidad de calor
transferida al sistema.

Para el caso de un sistema fluido, se supone que en cada instante de
tiempo £, es posible definir univocamente los parametros termodindmicos en
cada volumen macroscépico del sistema, el cual es elegido de forma tal, que el
valor de las variables no dependa de la manera en que el volumen total fue
subdividido en dichos elementos de volumen macroscépicos.

Aceptando la hipétesis del equilibrio local, la primera ley de la
Termodinamica se aplica para un sistema fluido, cuyas variables de campo
pueden ser definidas en la aproximacién de un medio continuo. Dicha
hipétesis supone que los pardmetros termodindmicos del sistema fuera del
equilibrio, localmente mantienen una relacién funcional igual a la que es
valida en las condiciones de equilibrio termodinamico. (Garcia-Colin, 1990).

Asi, para un elemento de volumen, de masa pd¥ , donde p es la densidad
de masa local, el flujo de masa por unidad de tiempo a través de la superficie
que encierra a dicho elemento de volumen, es pi-fids, donde # es la

velocidad del flujo y # la normal a la superficie.



Entonces, la rapidez de cambio con la que disminuye la masa en un
elemento de volumen, es igual, en ausencia de fuentes, al flujo total de masa

hacia el exterior, esto es
17 - -
—EfypdV = L_pu -fds = j;dw {(pindV , 2)

para cualquier elemento de volumen. Por tanto, la ecuacion de continuidad de

masa es
%+divpfi=0. 3)

El trabajo realizado sobre un elemento de volumen, es 8W = F-dr , donde
dr es el desplazamiento debido a F, la fuerza neta resultante de la accion de
fuerzas volumétricas pF, y fuerzas superficiales 7-7i, que se ejercen sobre la
superficie que encierra al elemento de volumen y cuya normal tiene la
direccién de #, donde 7=1,é¢, es un tensor simétrico de segundo orden,
nombrado tensor de esfuerzos mecénico y 7, representa la componente i-
ésima de la fuerza que actdia sobre el elemento de superficie cuya normal
apunta en la direccién j. De tal forma, la potencia asociada al trabajo
realizado sobre todo el volumen por unidad de tiempo, por unidad de masa
SW , se puede expresar por la relacién

(svav = { oF, -ddv - { & (F-)dS, 0
donde i-(7-/) es la potencia asociada al trabajo realizado por unidad de
area, por unidad de tiempo, ejercida sobre un elemento de superficie cuya
normal tiene la direccién de /.

Por otra parte, si se define § como el flujo de calor por unidad de masa
por unidad de drea, el flujo de calor por unidad de tiempo a traves de un
elemento de superficie es

80 =-G-i. ()



Y la densidad de la energia total de un elemento de volumen £(F,1), como
la suma de la densidad de energia cinética pL«’, y de la densidad de energia
interna pe, donde  es la rapidez del flujo, y ¢ la energfa interna por unidad
de masa, utilizando el teorema de la divergencia’, con base en la primera ley
de la termodinamica, se establece el principio de conservacion de la energia

total instantanea, por la relacién
d n 13 3 = .
EL&)’V = L_DF,, iEdl — de (T-w)dV - de Gdav . (6)

Aplicando el teorema de transporte de Reynoldst, para cualquier
elemento de volumen, se obtiene la ecuacién diferencial de la energia total

instantinea de un sistema fluido,
& B e o
r s div (i) = pk, - - div(7T-H#)~divdg. 7
Entonces, de acuerdo con la definicién de la energia total del sistema,

£=1pu + pe, después de desarrollar los operadores de derivada, utilizando

la ecuacion de continuidad (3), se tiene

%:p%+p%{l1uz}—(e+lzuz)div pii . (8)
div il = (e +Lu’)div pii + pii - grad (e + 1u’). 9

Por tanto, la ecuacién para la energia total del sistema puede rescribirse
como

pé‘(e+ 1u?) .

3 pit-grad (e + i) = ii- pFy. — i -div T - Tigrad ii —divg.  (10)

" El teorema de la divergencia cswblecefgﬁ- s = jdw adv’,
s ¥

d é
! El teorema de transporte de Reynolds establece la refacién EJ‘W «fj‘(ggﬁﬂﬁvgﬂw , donde ¢ es
¥ 1
alguna propiedad del fluido. (Meyer, 1982)..

-~ 2l
VEl término escatar 7:grad ¥ por componenles se escribe T, E’ . (Jefireys, 1963)
!



Si se define pii, como la densidad de momento de un elemento de
volumen, por la segunda ley de Newton,
d . - -
—ijpde = —LT'HdS""L pk.dv, (11)

donde 7/ es el flujo de momento por unidad de area.
Aplicando el teorema de transporte de Reynolds, posteriormente el
teorema de la divergencia, para ¥ — 0, se obtiene

%’g—g—l-div(pﬁﬁ+?)=pﬁ;,. (12)
Realizando el producto escalar de la ecuacién anterior con el campo de la
velocidad #, y desarrollando el producto de la derivada temporal, utilizando
la ecuacion de continuidad, se tiene
R 1 |
pu-;+u-(dw(puu+r)-udwpu)=u-pF,,. (13)
Se sabe que div (piir) = ii - div pil + pii - grad ii . Por tanto, la ecuacion para la
energia cinética del sistema se puede expresar como
p%(%u”:ﬁ-pﬁy —#-divt, (14)

1,2 [ ]
d*z'ﬂ =5§“

donde 4t a

+ii - grad Lo’
8 es la derivada material de la energia
cinética.

Sustituyendo la expresion (14) en la ecuacion (10), se obtiene la ecuacién

para la energia interna del sistema

p%e =-T.gradii -divg. ‘ (15)

Por Io anterior se concluye, que las fuerzas volumétricas contribuyen a la
energia cinética del sistema, mientras que el trabajo realizado por las fuerzas

superficiales contribuye de forma independiente en ambos tipos de energia.
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Para un fluido Newtoniano, se supone el-esfuerzo mecénico proporcional
al gradiente de la velocidad, de tal forma podemos expresar el tensor de
esfuerzos como

T=-pl+7*, (16)
donde T(=48, =é¢, en un sistema de coordenadas ¢,.¢,,é,) es el tensor
unitario y 7° ={o - 1diviil) +gdiv il es el tensor de esfuerzos viscosos,

donde & = (grad@i)'" es el tensor simétrico, n es la viscosidad cortante y ¢
viscosidad volumétrica. En la aproximacion de incompresibilidad divii=0
Por tanto, el tensor de esfuerzos viscosos se expresa tnicamente de manera
proporcional al tensor simétrico o .

Desarrollando en la ecuacién (15) el término asociado con la potencia, de

acuerdo con la expresion para el tensor de esfuerzos mecéanico, se tiene

Figradii = —pl.gradii + 7" grad i = —pdivii + 7" grad il . (17
Utilizando la ecuacién (3), el término -pdivii, es expresado como E%’tg' Y
P

de acuerdo con la expresion para el tensor de esfuerzos viscosos 7, en la
aproximacién de incompresibilidad
TV gradua=rgrada) gradii. {18)
Considerando ahora la aproximacién de gas ideal, se satisface
pa=RT, {19)
donde a =1/ p es el volumen especifico, R es una constante del gast y T la

temperatura absoluta (Sommerfeld, 1952). Entonces, de acuerdo con la forma

ai.

. . ) . 1 T3
El tensor simétrico tiene las componentess,, = —(— +-—1), donde U, representa la componente i-

2 &

7 ]
ésima de Ia velocidad, y X, ka componente i-ésima del vecior de posicin, parai,j=1.2,3

"R=R,/pu, =287 m*s K™, donde R, = 83143 Jkmol™ K" es la constante universal
de los pases, y £, = m{ N esla masa de 1 mol, donde s es la masa en moles y # ¢l nimero de
males.
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pap_dp -pR g, la expresion (17) puede

dif 1 de | ion (19),
iferencial de la expresion (19) odl »

reescribirse como
~ . _dp dar
gradif=——-pR— + &, 20
T.grad i dtpdl+ (20

donde ® = r(grad ii)*: grad ii , es la disipacién de energia debido a las fuerzas
de viscosidad.

Por otro lado, la capacidad calorifica a volumen constante Cy(=pcy,)

&

donde ¢, E[E) =(§-) es el cator especifico a volumen constante, permite
v ¥

relacionar a la energia interna con la temperatura absoluta a través de la
ecuacion calérica de estado para el gas ideal (Sommerfeld, 1952).
de = pc,dT. (21)
Por tanto, a partir de la ecuacién (15) y considerando las relaciones (20) y
(21), se obtiene la ecuacién para la energia interna del sistema, en términos de
la razén de cambio de la temperatura correspondiente a cambios en la presién
respecto del tiempo y de una disipacién de energia por procesos mecé'nicos,
asi como de la divergencia del flujo de calor a través de las fronteras del

sistema, de acuerdo con la relacién

dar dp
pe, =~ (@ +divg). (22)

donde ¢, E(%) =¢, + R, es el calor especifico a presién constante.
[

En la descripcion Euleriana de un sistema fluido, la derivada material estd
definida por la transformacién {(Meyer, 1982)

d_0, &0 & dio

(23)
di a dt & a’tdy dr &’
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donde %-—ux %:w,ﬁ =w?, definidas para un sistema de coordenadas

cartesianas (x,y,z), representan la velocidad zonal, meridional y vertical del

flujo atmosférico.
En un sistema de coordenadas isobarico (x,y,p,t), es posible demostrar’

dar

ar ar
m ( ), +i,-V T+a15; (24}

donde #,(= u¥ + vj) representa la velocidad horizontal y o= %{f, la
velocidad vertical-p, representa la componente vertical de la velocidad en el
sistema de coordenadas isobarico (Kasahara, 1974).

Por tanto, utilizando la relacién (24), las variaciones de la temperatura en

el tiempo pueden ser analizadas con base en la relacion

“Zz = S0 -7V, T~ ——(®+div§) (25)
pe

4

"Demostracion. Considerando a p = p(x,y,z,f) como coordenada vertical y a z=z(xy,pl) como

variable dependiente en el sistema de coordenadas isobdrico. Entonces para cualquier cantidad escalar (o
vectorial), p.ej. T, se debe satisfacer:

ar a &
Tix,y.2.0) = T(x,p,z(x, ¥, p,1),1) , entonces (—‘;:g)m :(E e + (3’]‘ @ p—-de , para s=x,y, o L.
Y las derivadas verticales se relacionan como — = éT-—é . o bién ?I' = QQ .
& & & &
Por tanto, sustituyendo se tiene (—) (Q-) a t?J —), - paras=xy, o L. Asi que para §=x,

a 4)&@)

y. el gradiente isobdrico de temperatura se expresa como V T=V T +—

Ty
P

ar dr
Andlogamente para s=t, se tiene (—) (—-—-) (3)(-—) por tanto la derivada
dp 5: &
material en coordenadas isobdricas se expresa como — (—~) +5 p7'+%‘!—)~2—r
{ P

{Kasahara, 1974).
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RT _oF es conocide como pardmetro de estabilidad estatica.
P

{Holton, 1979).

donde §, =

La dinamica del evento de helada, se estudia analizando cada uno de los
términos de la relacién (25), suponiendo que la atmésfera sobre el altiplano
central mexicano puede ser subdividida en pequedios subsistemas que se

encuentran en equilibrio termodindmico local.

VARIACIONES DE TEMPERATURA EN LA ATMOSFERA

La interaccion de la radiacién solar con los gases atmosféricos y la
superficie de la Tierra, determinan la cantidad total de energia disponible
para calentar el sistema atmosférico. Dado que la atmésfera terrestre es
relativamente transparente a la radiacion solar, la energia se almacena
localmente en la superficie por procesos de absorcion de radiacién durante el
dia, dependiendo de la insolacion, de la distribucion vertical del vapor de
agua y de la estabilidad de la atmésfera.

Esta energia se transfiere continuamente hacia la atmésfera por procesos
de radiacién infrarroja, asi como por procesos de disipaciéon de energia que
estin asociados al movimiento de la atmésfera y de los océanos.

Considerando una atmésfera estratificada en la vertical, la energia interna
(e), transferida desde la superficie puede ser expresada en términos del flujo
total de energia interna #(e). que se realiza por efectos inercidles a través de
una seccién transversal unitaria de una columna vertical sobre la superficie,

de acuerdo con la relacion
F(e)=[_ peii-fds. (26)
sup

Suponiendo que el aire de la atmosfera consiste iinicamente de vapor de
agua coexistiendo en equilibrio con aire seco, de acuerdo con la ley de
proporcion de masas de Dalton, la energia interna ¢, como funcién de estado

de la mezcla de ambos gases, se puede expresar como
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e={1-mde, +me,, (27)
donde m_ es la razén de mezcla del vapor de agua, e, la energia interna del
aire secoy e, la energia interna del vapor de agua.

En la transicién entre vapor de agua y alguna fase de condensacibn, la
presi6n del vapor de agua estd determinada por la ecuacién de Clausius-
Clapeyron,

ap (1) _ __&7T) (29)
dar T, -V.)’

donde #(7) es el calor latente para la transicion, ¥, es el volumen del vapor de
aguay I el volumen del agua condensada.

Despreciando el volumen total del agua condensada respecto del volumen
total del vapor de agua, asi como la presién del vapor de agua respecto del
calor latente para la transicion, la energia interna del vapor de agua en estado
estacionario como funcién de estado para la transicién, puede ser aproximada
por la relacion

e, =e(N+ &) -p (N, -V)=e()+UD), (29)
donde e (7) es la energia interna de la fase condensada.

Por tanto, de acuerdo con la relacion {26), el flujo vertical de energia a
través de una columna vertical de seccién transversal unitaria sobre la
superficie, resulta de la suma de los flujos de energfa interna correspondientes
a cada una de las fases consideradas, es decir

FleY= F((1~m )e,) + #F (m )+ F((m, +m e ), (30
donde -F(m) es el flujo de la razén de mezcla del vapor de agua desde la
superficie hacia la atmdsfera, de donde £7(m, )= Q, es el flujo de calor latente,
y F-m)e,)+Fl(m, +m)e)~ e, )=0; se define como el flujo de calor
sensible.

En la atmésfera terrestre, los transportes verticales de calor, humedad y

momento estan determinados por los movimientos verticales de gran escala,



por procesos de conveccién, asi como por efecto de las ondas de gravedad. En
la capa limite planetaria’, los transportes verticales son una consecuencia de
los procesos de conveccion y turb;xlehcia de pequenia escala, (Haltiner, 1971).

Para la atmésfera por debajo de los 100km de altitud, la viscosidad
cinematica v=17/p, es tan pequefia que la disipacién de energia debida a la
viscosidad es despreciable respecto de la transferencia de energia por
radiacién, conveccién o conduccibn, excepto en una pequena capa de unos
cuantos centimetros donde el esfuerzo vertical es grande. Por encima de esta
capa, el transporte de calor, humedad y momento esta determinado por
movimientos turbulentos. Asi, los procesos de disipacion de energia
asociados con el movimiento atmosférico, son descritos como flujos verticales
de calor sensible y latente, sin considerar el efecto de disipacion de energia
por efecto de la viscosidad.

Por tanto, a través de una capa infinitesimal en la superficie de una
columna vertical de la atmésfera, suponiendo que no existe divergencia de
calor a través de las paredes laterales, la divergencia del flujo de calor por

unidad de area por unidad de tiempo, se puede discretizar segiin la expresion

A Mo (31)
& Az

donde AQ; =0,(z)-0;(0), representa la transferencia total de calor

diatérmico entre un nivel de referencia z y el nivel de la superficie z=0,

0.(2)=R, +(, +(, es el flujo de calor diatérmico a través de un nivel

arbitrario z, y R, representa el flujo total de radiacion (solar e infrarroja), Q, el

flujo de calor sensible y 0, el flujo de calor latente, a través de la superficie

del nivel de referencia. En 2=0, @, (0) es la suma de los flujos de radiacién y

de calor latente y sensible en la superficie.

* La capa limite planetaria esta constituida por un pequefio volumen de la atmosfera proxnna a la
superficie, donde los efectos de fa friccion son importantes (aprox. § Km de espesor, en las condiciones
atmosféricas regulares).
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El flujo total de radiacién en la superficie resulta de la suma de los flujos
totales de radiacién solar e infrarroja en la superficie, esto es
R, = RST - RS}« RIT - I}, (32)
donde RS}y I} representa los flujos por unidad de area de la radiacién
solar e infrarroja incidentes en la superficie; RS Yy .RI' los flujos por
unidad de 4rea de la radiacién solar e infrarroja emitida desde la superficie.

Por tanto, de considerar una capacidad calorifica del aire en la superficie

Ce = p,¢,, donde p_ la densidad del aire y ¢, es el calor especifico a presién

constante, el cambio en la temperatura con el tiempo por unidad de édrea, en la
superficie K es determinada finicamente por procesos de transferencia de

calor diatérmicos, puede ser expresada de acuerdo con las ecuaciones (25) y
(31), como

1 AQ;
P, Az '

= %)

En esta ecuacién no se considera la adveccién de temperatura, ademas se
sitpone que la divergencia de la radiaci6n es independiente de} flujo de calor
sensible. El balance de energia en la superficie determina la cantidad de flujo
de energia disponible para evaporar el agua contenida en la superficie y asi,
aumentar o disminuir la temperatura local del sistema, (Hartmang, 1993).

Entonces, durante la ocurrencia de la helada, las variaciones de
temperatura en la atmésfera se pueden estudiar analizando los procesos
involucrados en la ecuacién (25), considerando los procesos de transferencia
vertical de calor diatérmico desde la superficie.

De acuerdo con esta relacion, el enfriamiento del sistema atmosférico tiene
lugar por adveccion positiva de temperatura, #,-V7>0, por una
disminucién (o aumento) de la presién en una atmésfera (inestablemente

estratificada, S, <0, por divergencia del flujo de calor, correspondiente a
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una pérdida neta de calor del sistema por procesos diatérmicos, y por una
disipacion de energia asociada con el movimiento atmosférico.

De tal forma, el enfriamiento de la atmésfera por procesos de disipacién de
energia en la superficie, de acuerdo con la ecuacién {29), tiene lugar por
procesos convectivos generados por la condensacién del vapor de agua

contenido en la atmésfera, ¢, <0, y por procesos de conduccién de calor

sensible hacia la superficie, Q; <0.

En la Meteorologia, las parametrizaciones de las expresiones para los flujos
de calor sensible y latente, se calculan en términos de la relacién entre los
flujos turbulentos y las observables meteoroldgicas promedio, derivadas en la
teoria de similaridad (Zorbjan, 1989),

Os=-p,6,CorU (Ts - T,(2,))

0, =P, €C0,U. (a5 - 4.(2.)), (34)
donde C,;,C, son los coeficientes aerodindmicos de transporte de
temperatura y humedad, z, es un nivel de referencia en el que se conocen las
variables medias, (7', es la velocidad horizontal en el nivel de referencia,
T,(z,).q(z), ¥ Ts.4qs representan los valores de la temperatura y fa
humedad especifica valuados en el nivel de referencia z, yenla superficie.

En circunstancias ordinarias, los valores de los coeficientes de transferencia
de calor, humedad y momento son aproximadamente iguales. Valores tipicos,
en condiciones de estabilidad neutra a una altura de 10m sobre superficies
ligeramente rugosas, son del orden de 107 (Hartmann, 1993).

Estos parametros, en las condiciones de estratificacion estable
caracteristica de un evento de helada, pueden variar dentro de un intervalo
amplio de valores en tiempo y espacio, por lo que en general resultan dificiles
de predecir (Rose, 1966). Sin embargo, en tales condiciones atmosféricas de
estratificacion, los términos asociados con la transferencia de calor por

conveccién y conduccién, que en general dependen de los gradientes de
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temperatura, son despreciables en comparacién con las transferencias de calor
por radiacién desde la superficie. No obstante, la atmésfera obtiene tan solo el
20% de su energia Ginicamente por procesos de absorcién de radiacion.

Las variaciones de la temperatura en un nivel de referencia z, asociadas
. ] . ) a . .
con la divergencia de radiacién en la atmésfera % estin determinadas como

en la ecuaci6n (33), por una relacion de la forma
a1 AR

a T C & (35)
r

donde C, = p,c,, es la capacidad calorifica efectiva de una capa de referencia

en la atmésfera de profundidad Az, a través de la cumal se tiene una

divergencia del flujo neto de radiacion R,, el cual resulta como en la relacién

(32), de la suma de un flujo de radiacién ascendente R y uno descendente R!
que se realiza a través de una capa delgada correspondiente al tope, y otra

correspondiente a la base de la capa de referencia, es decir

R =R'-R. (36)

MODELO DE DIAGNOSTICO DE LA RADIACION INFRARROJA

La composicién de la atmésfera es tal que absorbe y emite eficientemente
en las frecuencias de la radiacién infrarroja (Liou, 1980).

El fluyjo de radiacién ascendente de onda larga a través de una capa
delgada que corresponde al tope de una capa delgada de referencia de
profundidad Az, resulta de la contribucién de la radiacién emitida desde la
superficie y de la radiaci6n emitida espontaneamente por una capa delgada
que constituye el tope de la capa de referencia en la atmésfera, de tal forma
parametrizindo las propiedades de la transferencia de radiacién
determinadas por la composicién y densidad de los gases, con la opacidad

del medio ¢, el flujo de radiacién ascendente se expresa como
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RI=R(-¢)+1J, (37)
donde J es la funci6n fuente de radiacién espontinea.

La opacidad de la capa representa la cantidad de radiacién absorbida por
los componentes épticamente activos a la radiacién, que constituyen dicha
capa. La energia absorbida en una capa delgada de la atmoésfera es remitida
espontineamente hacia las capas adyacentes a dicha capa. La radiacién
ascendente es a su vez absorbida por la capa inmediata superior y
subsecuentemente se realiza la transferencia de radiacién capa por capa
mediante el mismo proceso, hasta que eventualmente la radiacién sea emitida
mas alld de los componentes 6pticamente activos, saliendo finalmente hacia el
espacio exterior,

En las condiciones atmosféricas tipicas, practicamente todo el flujo de la
radiacién de onda larga emitida hacia el espacio al tope de la atmésfera,
referida como OLR, se origina en la troposfera, en los niveles donde la
temperatura es mucho menor que la temperatura de ia superficie (Hartmann,
1993).

Sin embargo, para analizar el flujo de calor por radiacién en la atmésfera
durante e evento de helada, se supone que la contribucién de la atmésfera al
flujo de radiacion es pequefia comparada con la emision de radiacion en la
superficie. En estas condiciones atmosféricas, con base en la relacién (37), las
variaciones de la temperatura en una capa de profundidad Az de la atmésfera

se analizan conforme la relacién

e _ __I___R,, (42) —_R, (38)
a fo o Az ’

donde R,(Az) es el flujo neto de radiacién infrarroja a través de la capa de
profundidad Azy R, es el flujo de radiacion infrarroja en la superficie.
El flujo de radiacion infrarroja en la atmésfera, con longitudes de onda

entre 2.51 y 40y, esta principalmente determinada por la absorcién de

radiacion del vapor de agua, del bioxido de carbono y del ozono. La
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dispersién de radiacién infrarroja por las moléculas de aire puede ser en
principio despreciada, sin embargo la dispersion por la presencia de
aerosoles, afecta los flujos de radiacion infrarroja emitidos por las moléculas
de vapor de agua.

Considerando la densidad de vapor de agua en la atmdsfera la relacion
(38), puede reescribirse como

I, __q R,(a2)-R,

, 39
a c, Au ( )

donde Aw=u(Az) = LA[;qdz'es la cantidad de agua precipitable contenida en la

capa de referenciay ¢ es la humedad especifica.

De acuerdo con la ecuacién (39), el enfriamiento de la atmésfera por la
divergencia del flujo de radiacién, es directamente proporcional a la humedad
especifica de la atmoésfera, y se determina en funcién de los flujos de radiacién

en la superficie y en el tope de una capa de referencia de profundidad 6ptica
x = .[31"' .

Por tanto, la cantidad de vapor de agua es un factor determinante de los

procesos de transferencia de radiacitn en la atmosfera.

VARIACIONES DE HUMEDAD EN LA ATMOSFERA

Para el caso de la helada inesperada, se intentan asociar flujos divergentes
de vapor de agua con los movimientos de subsidencia sobre la regién del
altiplano central mexicano, que estin relacionados con la presencia dei
huracan en el Golfo de México.

Para ello, se postula que la densidad de vapor de agua no satisface una

ecuacién de conservacién (Peixoto y Oort, 1992), es decir

%mw (0.)=S, (40)
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donde p, es la densidad del vapor de agua, ies el vector de velocidad y §, es

una funcién, que representa las fuentes y los sumideros de vapor de agua por

unidad de volumen por unidad de tiempo.

Considerando la humedad especifica ¢, definida como g = Px , donde p,

a

es la densidad de masa del aire, la ecuacién (40) se puede reescribir en la

forma
%’g +div(pgi) =S, - (a1)
Desarrollando la derivada de los productos, se obtiene
o N P |
PP A 42
5 95 P (42)

div (pqii) = i - grad (pg) + pqdiv i = gii - gradp + pii - gradq + pqdiv i . 43)
De acuerdo con la ecuacién de conservacion de masa(3), se obtiene qué la

humedad especifica no satisface una ecuacién de conservacion, esto es
a . 1
>~ tii-gradg=—35§, , 44
o T gradg =S, (44)
Esta ecuacién puede expresarse en términos de la divergencia del campo
de flujo, como
1
A _ qdiv @) -div (q@) +—S, - (45)
a s B
Por otra parte, expresando la divergencia del flujo en sus componentes

. . N NI
horizontal y vertical como V-#, e en coordenadas isobaricas, el operador

e

de la divergencia se expresa conforme la relacién (Kasahara, 1974)

. . i, av B
V'uz-l**?&—:VP'HZ—EZ‘E'VPz'{'EE- (46)
Y como,
dz & = 174
W:Z=(g)p+y!-vpz+wé;, (47)
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entonces

& 2 & a’F 0'9(00"1
& _22yei, v, S+ 50V, 02,
@ 4 : ’é: P ‘2 @
Por tanto, la expresién (46) se puede reescribir como
. oW = ad . & o
V-uz +E=Vp-ﬂ2-I‘%(—é--l-uz'vp'i'&)g')g"-kg. (49)

Ademas se sabe que % = (%)", por fanto en el segundo término del lado

derecho, se tiene
ARV Py 2 __@
(=) (a+u1 \ ) dl( ’ (50)

Analogamente, la expresién del campo de la divergencia del flujo de

humedad involucrado en la ecuacién (45), puede escribirse en la forma

V-qﬁ,+%‘l=v,,-q; -—(lnfyg 2 (51)

&
Considerando la aproximacién de equilibrio hidrostatico (Holton, 1979},
@
et = — =cle, 52
ol ©2)

a partir de la ecuacién (46), las variaciones del flujo de humedad especifica en
la atmésfera pueden ser analizadas en términos del campo de la divergencia
del campo de flujo, con base en la ecuacién
I _ . dog |
%:Vp-uz+~5ﬂvp-(quz)—-g+;Sp', (53)
Considerando la relacién (49), la ecuacién de conservacién de la densidad
de masa, en coordenadas isobaricas se expresa por la relacion {Kasahara,

1974),
Vp.ﬁz-t—%:(), (549)
_ Por tanto la ecuacién de diagnéstico (53) se simplifica en la expresién

Ay iyt
e v, -(qH,) c}‘)+pS"" {55)
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Il.LA HELADA DEL 88.UN ESTUDIO DE CASO

DESCRIPCION DEL EVENTO

Reportes metereolégicos de los Estados Unidos (The Weekly Weather & The
Crop Bulletin) registraron una helada inesperada el dia 10 de septiembre de
1988, sobre una amplia extension de las Grandes Planicies de los Estados
Unidos de Norteamérica, asi como en diversas regiones del altiplano
mexicano. En los reportes se menciona un movimiento frontal sobre las
Grandes Planicies, asi como la presencia del huracan “Florence”, sobre el Golfo
de México durante el dia 9 de septiembre. A estos sistemas se les atribuye el
tiempo despejado y las bajas de temperatura que se registraron a partir del
dia 6, desde Nueva Inglaterra hasta la region de las Grandes Planicies de los
l":';stados Unidos. (I.Perez, 1990)

Los datos diarios de temperatura minima recopilados de la base de datos
ERIC, muestran una caida de la temperatura en a superficie durante la fecha
en que la helada fue reportada. (Fig. 3.1). De igual forma, las variaciones
diarias de la temperatura minima en la superficie, obtenidas de la base de
datos de los reanélisis del Centro Nacional de Prediccién Ambiental (NCEP),
muestra un minimo de temperatura en la misma fecha, (Fig. 3.2). Sin embargo,
estos Gltimos datos difieren de los valores reportados por las estaciones
climatolégicas debido a que corresponden a un promedio en un area de
aproximadamente 250x250km. De cualquier forma, se observa un minimo de
temperatura durante el dia de la helada, por lo que se considera que la
informacién contenida en la base de datos de reanalisis del NCEP, registra la
helada y la dindmica de gran escala asociada con el fenémeno.

Asi, en los dias 6 al 11 del mes de septiembre de 1988, en los campos de la

temperatura media diaria de la superficie sobre la Repiiblica Mexicana, los
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Fig. 3.1 Variaciones diarias de 1a temperatura minima en la superficie [°C], durante

la segunda mitad del aito de 1988, para algunas estaciones climatolégicas localizadas

sobre el altiplano central mexicano.
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Fig. 3.2 Variaciones de la temperatura minima (en °C y °K ), del punto geografico

100°W, 20°N, de la base de datos del NCEP, (linea cortada), y los datos de una estacién

(linea sélida), localizada sobre la region del aitiplano central mexicano alrededor de

los 100°W, 20°N.
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valores minimos se localizan sobre la regi6n del altiplano, extendiéndose
desde mesa del norte hasta la region de la mesa central, en torno del punto
geografico 260 °E, 20 °N, donde se alcanza un minimo para el dia 10. (Fig. 3.3).

Los méaximos de temperatura se localizan sobre la regién del desierto en
Sonora, sobre el Golfo de México y sobre una gran extensién en el mar Caribe,
En particular se distinguen los maximos de temperatura observados a partir
del dia 7, sobre la regién centro-sur de los Estados Unidos, (aprox. 260°E,
30°N), al noreste del territorio mexicano. Los intensos gradientes de
temperatura ubicados sobre las costas este de los Estados Unidos, estdn
regularmente asociados con movimientos frontales sobre esta region.

Los campos de radiacién de onda larga en la superficie, muestran una
amplia extension de intensa radiacién sobre el continente, en la regién del
desierto en Sonora, y en la parte centro-sur de Estados Unidos. En esta Gltima,
el flujo medio de radiaci6n se incrementa diariamente, alcanzando un mé&ximo
para el dia 9. Sin embargo, sobre la region de la mesa central, se localizan los
valores minimos del flujo medio de radiacién de onda larga, alcanzando un
minimo absoluto en la fecha de la helada. (Fig. 3.4}.

Por otra parte, el campo de la radiacién de onda larga que es emitida hacia
el espacio (OLR), se asocia generalmente con actividad convectiva tropical.
Durante el periodo de estudio, los valores méximos localizados sobre la
regién centro-sur de los Estados Unidos, a partir del dia 6, se extienden
progresivamente sobre la mitad norte del tetritorio mexicano hasta el dia 10.
(Fig. 3.5). El incremento de la radiacién de onda larga en el tope de la
atmdsfera sobre esta regibn, se asocia con una disminucién de actividad
convectiva, obteniendo en términos practicos cielos despejados, mientras que
jos valores minimos localizados sobre el Golfo de México, corresponden a la
zona de intensa conveccion asociada con el huracan Florence, cuya trayectoria

se muestra en la Figura 3.6
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Fig. 3.4 Como en Ia Fig. 3.3, pero para el flujo de radiacion ascendente de onda

larga en la superficie (RAL). Contornos cada 10Wwm2.
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Fig- 3.5 Como en la Fig. 3.4, pero para el tope de la atmosfera {OLR). Contornos
cada 20Wm-2,



7-11 SEP 1988

el

FECHA.: 7-11 SEP 1988
Huracan FLORENCE
AV LAT LON TIEMPO Vv PR EDO.DE DESARROLLO

1 22.80 -92.00 09/07/06Z 25 1000 DEPRESION TROPICAL
2 22.80 -91.2009/07/12Z 30 998 DEPRESION TROPICAL
3 22,70 9020 09/07/18Z 40 996 TORMENTA TROPICAL
4 2260 -89.60 09/08/00Z 45 993 TORMENTA TROPICAL
5 22.70 -89.80 09/08/06Z 45 990 TORMENTA TROPICAL
§ 23.10 -89.70 09/08/12Z 45 950 TORMENTA TROPICAL
7 23.40 -89.50 09/08/18Z 45 992 TORMENTA TROPICAL
8 24.20 -89.20 09/09/60Z 50 992 TORMENTA TROPICAL
9 25.00 -89.20 09/09/06Z 50 991 TORMENTA TROPICAL
10 26.10 -89.20 09/09/12Z 55 998 TORMENTA TROPICAL
11 27.40 -89.20 09/09/18Z 65 985 HURACAN-FASE !

12 28.70 -89.30 09/10/00Z 70 983 HURACAN-FASE I

13 29.70 -89.70 09/10/06Z 60 988 TORMENTA TROPICAL
14 30.70 -90.70 0%/10/12Z 30 998 DEPRESION TROPICAL
15 31.80 9150 09/10/18Z 20 1003 DEPRESION TROPICAL
16 32.40 -92.3009/11/00Z 15 1007 DEPRESION TROPICAL
17 32.70 -93.30 09/L1/66Z 15 1009 DEPRESION TROPICAL
18 33.00 -94.5009%/11/12Z 15 1010 DEPRESION TROPICAL

Fig. 3.6 Trayectoria del huracin Florence. Tomada de internet (http/: wxpt.atms.

purdue.edu}.
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El desarrollo del huracan puede ser observado en los campos de la
cantidad de agua precipitable en la troposfera, por abajo del nivel de presion
de 300 mb, donde los valores maximos observados en el Golfo de México,

estan asociados con la intensa actividad convectiva del huracén. (Fig. 3.7).

La distribucién espacial de la cantidad de agua precipitable sobre el -

continente, muestra una disminucién progresiva de la densidad de vapor de
agua en la regién del altiplano. Como resultado, la humedad especifica en 700
mb, alcanza el valor minimo durante el pericdo de méaxima intensidad
convectiva del huracan. (Fig. 3.8a).

Las variaciones de la temperatura en la superficie en relacion a la
disminucién de la densidad de vapor de agua en la troposfera, muestran
maxima amplitud, durante la madrugada del dia 10. Sin embargo, la variacion
minima se alcanza durante la madrugada del dia 11. (Fig. 3.8b). Las
disminuciones de temperatura se asocian con la pérdida de la energia
almacenada en la superficie durante el dia.

Las variaciones de la temperatura del aire en el nivel de presi6én
atmosférica de 700mb, son pequenas en comparacién con las de la superficie.
Los minimos de temperatura se alcanzan durante la madrugada y el atardecer
del dia 10, coincidiendo con el minimo valor de la humedad especifica en el
mismo nivel de presién.

Es posible inferir la intensidad de la inversién térmica, comparando los
valores para la temperatura en la superficie y en 700 mb, asi se tiene una
inversion térmica de mayor intensidad durante la madrugada de los dias 10 y

11, correspondiente con los minimos de temperatura en la superficie.
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Fig. 3.7 Como en la Fig. 3.3, pero parz la cantidad de agua precipitable (PWC),

integrada desde superficie hasta 300mb. Contornos cada 30mm.
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Fig. 3.8 Variaciones de cada 6 horas de a} la humedad especifica, q [g/kgs] del
nivel de presién atmosférica de 700mb (linea s6lida), y de 500mb (linea punteada) y
b) Ia temperatura, T [°K], del nivel de presién atmosférica de 700mb {linea solida), y
de la superficie {linea punteada), en el punto geogrifico 100°W, 20°N.

DIAGNOSTICO DE LA HELADA
Considerando la aproximacién de equilibrio hidrostético, expresada por la
relacién (53), la capacidad calorifica volumétrica a presién constante, de una

columna vertical en la atmésfera puede expresarse como

C
CP = ‘['mcppa = Pg’ r (56)

donde Ap es la diferencia presién atmosférica entre el tope y la base de la
columna, ¢,(=1004Jkg"'°K “"Yes el calor especifico a presi6n constante
{del aire seco), y g(~ 10ms~?) es la aceleracién gravitacional.

La razén de cambio de la temperatura del aire en la superficie,
correspondiente a la divergencia del flujo de calor diatérmico en la capa

superficial, puede ser determinada de acuerdo con la ecuacion (33)..
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El flujo total de radiacion en la superficie se calcula utilizando los datos de

la radiaci6én de onda corta y onda larga en la superficie, con referencia en la

relacién (27), (Fig.3.9a,b). El flujo de radiacién descendente de onda larga en la

superficie, alcanzan el valor minimo durante la madrugada del dia 10, mismo

periodo de tiempe en el cual se presenta la maxima cantidad de energia

transferida por radiacion hacia la atmésfera desde la supérficie. (Fig. 3.9¢,d).
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Fig. 39 Como en la Fig. 3.8, pero para la radiacion [Wm?] a) de onda larga
emitida en la superficie, RAL, (linea punteada) e incidente, RDL, {linea s6lida) en la
superficie; b} de onda corta emitida, RAC, (linea solida) e incidente, RDC, (linea
punteada) en la superficie; ¢} de onda larga total, LWy (linea sélida), de onda corta

total, 5Wr (linea punteada) y d} total en la superficie R..
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Las variaciones diarias de los flujos verticales de calor sensible y calor
latente en la superficie, muestran la intensidad del calentamiento local de la
atmoésfera en la superficie, asociado con los movimientos atmosféricos sobre la
superficie, (Fig. 3.10a).

Durante los periodos nocturnos, el flujo de calor sensible compensa
ligeramente el enfriamiento nocturno de la atmésfera producido por la
divergencia de radiaci6n de onda larga. En este sentido se distingue un
aumento en los flujos de calor sensible y latente en los dias posteriores a la
ocurrencia de la helada, correspondiente a un aumento en la radiacién total en
la superficie, (Fig. 3.10b) .

Como resultado de las variaciones de los flujos de calor sensible, latente y
de radiacién, se obtiene un flujo total maximo de calor diatérmico en la
superficie, durante el dia 10, coincidiendo con el maximo enfriamiento de la
superficie, calculado de acuerdo con la relacion de diferencias finitas,(Fig.
3.10d),

a At 7)

ar) _ T(1+aAn-T(Ar)
7 R i

De acuerdo con la ecuacién (38), la razén de cambio de la temperatura por
la divergencia de radiacién de onda larga, en una columna vertical de la

atmésfera puede ser descrita utilizando la relacién

ar] q .
— = OLR - R,), 58
F7 c,,Au( s) 8)

donde OLRes la radiacién de onda larga en el tope de la atmésfera, Res el
flujo neto de radiacion de onda larga en la superficie, q¢ es la humedad
especifica de la columna y A es la cantidad de agua precipitable contenida.
Durante los periodos nocturnos, la radiacion emitida al tope de la
atmésfera, se presenta un incremento continuo desde el dia 6 hasta el dia de

helada, (Fig. 3.11a). Sin embargo, el flujo neto de radiacién de onda larga



durante los periodos nocturnos en la superficie, alcanza un minimo el dia 8 y

un maximo para el el dia 10, (Fig. 3.11b).
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Fig. 3.10 Como en la Fig 3.8, pero para a) el flujo de calor sensible Q, (linea s6lida
delgada), el flujo de calor latente Qs (linea punteada) y la suma Qi+ Q. (linea salida),
en Wm'2; b) el flujo total de radiacidn en la superficie Rs {linea sblida), en Wm?2; ¢ el
flujo total de calor diatérmico en la superficie, Qr en Wm2, y d) la razén de cambio

dela temperatura por diferencias finitas, 8T/8)xec en Ia superficie y 700mb [°Ks-17].
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Fig. 311 Como en Ia Fig 3.8, pero para ) el flujo nocturno de radiaciéon de onda
larga emitida hacia el espacio, OLR; b) el flujo nocturno de radiacitn de onda larga
en la supesficie, RAL, en WmZ; ¢) la divergencia de radiacidn en la atmbsfera (linea
solida) en W2 y de la cantidad de agua precipitable, integrada desde la superficie
hasta 300mb, WPC (linea punteada), en mm, y d) 12 razén de cambio de la
temperatura en la superficie por divergencia de radiacion en la atmosfera
considerando la cantidad de agua precipitable.

La divergencia de la radiacién en la atmoésfera, alcanza el méaximo valor
durante la noche del dia 8. No obstante, el valor minimo en la cantidad de
agua precipitable integrada desde la superficie hasta el nivel de presién de
300mb, se alcanza en la fecha de ocurrencia de la helada, esto es el dia 10. (Fig.
3.11¢).. Como consecuencia se obtiene un enfriamiento maximo de la capa de

la atmésfera para esta fecha en 700mb, de aproximadamente 0.7 °K/dia, (Fig.
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3.11d).. Por otra parte, el enfriamiento calculado conforme la ecuacién {57),
utilizando los datos de temperatura en el nivel de presion de 700 mb,
muestran un méximo enfriamiento durante el atardecer de los dias 9 y 10,
(Fig. 3.10d).

La razén de cambio de la temperatura de la capa de aire de la atmosfera
que se encuentra entre la superficie y el nivel de presién de 700mb es
expresada como en la ecuacidn (38), en términos de la divergencia de
radiacion en la capa, considerando para una atmésfera hidrostatica,

2y Rk (58)
a dnit ’ A‘U
donde R(Ap) es el flujo neto de radiacion que se realiza a través de una capa
delgada de la atmésfera que se encuentra a una diferencia de presion
hidrostatica Ap = —~p_Az/ g con la superficie.

La radiacién de onda larga que se realiza a través de una capa delgada de
aire a presion atmosférica p, suponiendo a la superficie como la finica fuente
de radiacién de onda larga, es la suma de la radiacién que proviene desde la
superficie, y de la radiacién espontaneamente emitida por la capa delgada en
consideracién, es decir

R(Ap)= RO~ ,)+¢,0T,, (59)
donde £, es un parametro adimensional de la opacidad de la capa delgada

que se encuentra a una diferencia de presién Ap con la superficie, y ¢, 07, es la

cantidad de radiacién espontineamente emitida a la temperatura de la capa
delgada, bajo la suposicién de que los procesos de absorcién y emision de
radiacién se realizan a la misma longitud de onda.

El parametro de emisién espontanea de radiacién se define a través de la

relacion

il

L (60)

F P

£
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donde a, representa el coeficiente de absorcién de radiacién debido a la masa

épticamente activa que se encuentra en la capa delgada y R es el flujo neto de
radiacién que incide en la superficie de la capa delgada correspondiente al
flujo neto de radiacién en la superficie.

Considerando el caso extremo de una capa delgada que absorba toda la
radiacién incidente, ésto ¢s, suponiendo que la capa delgada se comporta
como un cuerpo negro, el coeficiente de absorcién de radiacion tendra el
maximo valor correspondiente a la emisién de radiacién de cuerpo negro a la
temperatura de la capa delgada. Por tanto, para cualquier condicién

atmosférica, se tiene
R,
£ » < ToT, F (61)

donde o(=567x10 Wm°K™) es la constante de Stefan-Boltzmann, 7, es la
4

terperatura de la capa delgada.

Los valores maximos del parametro de opacidad obtenidos para la capa
de aire de la atmésfera que se encuentra entre la superficie y el nivel de
presién de 700mb, se muestran en la figura 3.12a, en la cual se observa el valor
minimo durante el periodo nocturno del dia 8, asi mismo para la radiacién de
onda larga en cada uno de los niveles de presion considerados, (Fig. 3.12b).

Como resultado se presenta un aumento en la divergencia maxima de
radiacién entre superficie y 700 mb, alcanzando el méximo valor durante la
madrugada de un periodo nocturno posterior, esto es durante la noche del dia
9. Lo que corresponde a un rﬁéximo enfriamiento en este capa de la atmosfera
(Fig. 3.12¢).

Considerando la densidad de vapor de agua contenida en la capa de aire
que se encuentra entre la superficie y el nivel de presion de 700mb, la razén
de cambio de la temperatura se determina como en la ecuacién (58),
obteni¢ndose un méaximo enfriamiento durante la madrugada del dia 10, (Fig.

3.12d).
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En suma, durante el evento de helada se presenta un enfriamiento
maximo en la superficie, seguido de un enfriamiento maximo en la atmosfera,
correspondiente a una pérdida de calor por la divergencia nocturna de
radiacién de onda larga, relacionada con una disminucién progresiva de la

densidad del vapor de agua en la atmésfera.
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Fig. 3.12 Como en Ia Fig. 3.8 pero para a) el parametro de opacidad = en superficie
{linea sblida) y en 700mb (linea punteada); b) el flujo neto de radiacion de onda larga,
fIxR, en 70mb (linea s6lida) y en superficie (Linea punteada); la razén de cambio de la
temperatura asociada a la divergencia de radiacién entre superficie y 700mb, en ¢} una
atmosfera seca, -divRzes (linea gruesa), y para fa razén de cambio de la temperatura
en Ia superficie, (linea piinteada) y d) en una atmosfera himeda -divRavoms (linea
gruesa) y por diferencias finitas en 700mb, dT/dt)oss (linea punteada).

Ahora bien, la circulacién asociada con el huracan Florence, sobre el Golfo

de México, (Fig. 3.13), desde el dia 7 hasta el dia 9, mantiene vientos del norte
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sobre la Sierra Madre Oriental, extendiéndose a lo largo del altiplano,
transportando aire seco desde la parte centro-sur de Estados Unidos, en los
dias previos a la ocurrencia de la helada, tal como se muestra en la secuencia
diaria del campo de la divergencia del flujo medio de humedad especifica, (Fig.
3.14). Donde se observa méaxima divergencia del flujo de humedad al este de la
Sierra Madre Oriental y una maxima convergencia sobre las costas sur de los
Estados Unidos, correspondiente a la dindmica del huracén Florence.

Los flujos convergentes en la superficie y divergentes en la troposfera alta,
asociados con la circulacién del huracan, son identificados con base en los
movimientos ascendentes y subsidentes observados en la secuencia de la
velocidad vertical-p en 500mb, (Fig. 3.15}..

Los maximos valores negativos {positivos) de la velocidad vertical estan
asociados con los movimientos ascendentes (subsidentes), relacionados con la
convergencia (divergencia) def viento en la superficie.

Las regiones de subsidencia se localizan al sureste de los Estados Unidos.

La méaxima subsidencia ocurre sobre las costas del Golfo de México al sur de
los Estados Unidos durante el dia 8, mientras que los movimientos
ascendentes corresponden a la dirdmica del huracén Florence, en el Golfo de
México.

Las variaciones de temperatura asociadas con la subsidencia generada por
la dindmica del huracin, se analizan considerando la estabilidad de fa
estratificacién térmica de la atmésfera, de acuerdo con la relacién

%} s =S50, (62)

donde S, = xz—%[, con x =E“r— =, es el pardmetro de estabilidad estatica de
P

una parcela de aire seco de temperatura T, presiénpy velocidad vertical-p

o=

2 j8
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Fig. 3.13 Como en la Fig 3.3, pero para la velocidad del viento en 850mb.
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Fig. 314 Como en la Fig. 3.3, pero para la divergencia del flujo de
humedad especifica en 850mb, div (qV}, contornos cada 2x10- g/kg s.
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Fig. 3.15 Como en la Fig. 3.3, pero para la velocidad vertical-p ® en 500mb,
contornos cada 5x10% mbst
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Los valores positivos de la velocidad vertical-p corresponden a los
periodos de subsidencia. El periodo mas largo de subsidencia se presenta a
partir de la madrugada del dia 10, de hecho, la subsidencia maxima se alcanza
durante la madrugada del dia 11, (Fig. 3.16a).

Los gradientes verticales de temperatura en 700mb,

dp s

modulan la variabilidad de la adveccion vertical de temperatura en este nivel
de presién de la atmésfera, (Fig. 3.16b). El valor minimo del gradiente vertical
de temperatura, alcanzado durante la madrugada del dia 11, corresponde por
construccién, al valor miximo de los valores positivos del parametro de
estabilidad estitica, lo que significa una méaxima estabilidad de la
estratificacién térmica en la atmésfera durante este periodo.

Debido a la intensa subsidencia observada durante la madrugada del dia
11, se presenta un méaximo calentamiento por compresion de
aproximadamente 0.02 °K/dfa.

En la madrugada anterior, se tiene una subsidencia 4 veces menor, asi
como las condiciones de estratificacion térmica favorables para un mayor
enfriamiento, ésto es, en la madrugada del dia de la helada. (Fig. 3.16.c).

La razén de cambio de la humedad especifica en 700mb, calculada con

referencia en la relacidn de diferencias finitas,

alcanza valores minimos durante el atardecer del dia 8, correspondiente a un
aumento en la divergencia horizontal de] flujo de humedad, (Fig. 3.17a, c). La
razén de cambio de Ja humedad especifica asociada con las variaciones en los
gradientes verticales del flujo de humedad, resulta pricticamente
despreciable, observandose minima durante la madrugada del dia 11. (Fig.
3.17b).
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Fig. 3.16 Como en la figura 3.8 pero para a) la velocidad vertical-p @ en 780mb
{(}inea s6lida) y en 500mb (linea punteada) en mbs?; b) el gradiente vertical de Ia
temperatura Z, respecto de la superficie, en 700mb (linea sélida delgada) y el

parimetro de estabilidad estitico en 700mb S, (linea solida), en “Kmb! y ¢} la razén
de cambio de la temperatura por estabilidad de Iz atmosfera S0 en 700mb [*Ks].

Las variaciones en la humedad, calculadas con base en la ecuacién (55),
durante el periodo de estudio estin principalmente determinadas por las
variaciones de la divergencia horizontal del flujo de humedad, la cual resulta
maxima durante la noche del dia 8 y minima durante la madrugada del dia
11. Estos resultados coinciden con la fecha de intensificacion y disipacion del

huracan presente en el Golfo de México durante el evento de la helada.
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Fig. 3.17 Como en la figura 3.8 pero para a) la divergencia del flujo de humedad
en 700mb, div{qv); b) la divergencia verfical del flujo de humedad en 700mb, dag/dt;
¢) la razém de cambio de la humedad especifica por diferencias finitas en 700mb
dq/dt, y d) las fuentes locales de humedad especifica en 700mb, Sv. [gkg1s1].

Las variaciones de la componente zonal del viento en 700 mb, muestran
un cambio en la direccion hacia el ceste, coincidiendo con un aumento en la
diferencia zonal de temperatura, alcanzando la maxima intensidad del viento
durante el mediodia del dia 9, (Figs. 3.18a,b).
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Fig. 3.18 Como en la Fig. 3.8, pero para a} la adveccion de la temperatura, advT en
700mb (linea s6lida) en *Ks1; b) las componentes, meridional V {linea punteada) y
zonal U {linea s6lida) en 850mb [ms1] y ¢) los gradientes horizontales JT,, meridional
(linea punteada) y zonal JT, (linea s6lida) en 700mb [PKmaj.

La componente meridional del viento, en intensidad relativamente
pequefia comparada con la componente zonal del viento, tiene un cambio en
la direccién hacia el noreste, correspondiente con un ligero aumento de la
diferencia meridional de temperatura, (Fig. 3.18b,c). Las diferencias espaciales
de temperatura son calculadas de acuerdo con la

Las diferencias espaciales de temperatura se calculan de acuerdo con la
relacion de diferencias finitas,

ﬁ: T(x, + Ax, )~ T(Ax,)
& Ar,

, con Ax, =277.5km, parai=1,2. {65)
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Como resultado de las fluctuaciones tanto de la intensidad del viento y de
las diferencias espaciales de temperatura, la variabilidad de la adveccién
horizontal de temperatura, alcanza el valor méximo positivo durante la
madrugada del dia 11, correspondiente a un enfriamiente maximo por
adveccién de temperatura en 700mb, aproximadamente de 02°K/dia, (Fig.
3.18a).

Por tanto, durante el evento de helada, los 6rdenes de magnitud de la
intensidad del enfriamiento experimentado, muestran que el enfriamiento de
la atmésfera es determinado principalmente por la divergencia de radiacién.
(Fig. 3.19).
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{vV. CONCLUSIONES Y PERSPECTIVAS

RESULTADOS

La ocurrencia de una helada inesperada en el altiplano central mexicano, el
dia 10 de septiembre de 1988, se determiné con el minimo de valor observado
en la secuencia diaria del campo medio de temperatura en la superficie.

La temperatura en la superficie en el punto geografico 100 °W, 20° N,
alcanza e} minimo de temperatura durante la madrugada del dia 10. Mientras
que las variaciones de la temperatura en 700mb, alcanzan valores minimos
durante el atardecer del dia 9y 10. 7

Las condiciones atmosféricas relacionadas con el descenso de la
temperatura durante el evento de helada, fueron:

I. Una tendencia de la densidad de vapor de agua a disminuir,
principalmente en los niveles bajos de la atmésfera, sobre una gran extension de
la parte este del continente, particularmente sobre la regién del altiplano
mexicano.

II. Radiacibn méxima de onda larga en la superficie y al tope de la
atmédsfera, con un minimo de radiacién descendente, durante los periodos
nocturnos.

1II. Maxima subsidencia al este de la sierra madre oriental, asociada con la
maxima divergencia del flujo de humedad en 850mb.

IV. Intensificacién del viento zonal en 700mb, en la direccién oeste sobre la
regi6n del altiplano central. Vientos relativamente ligeros sobre la regién de la
mesa central, comparados con los vientos del campo medio en 850mb.

Estas condiciones fueron identificadas como las adecuadas para que se
iniciara un transporte de aire relativamente seco, desde el noreste del pais, por
influencia de la circulacién ciclénica del huracan que se desplazaba sobre el

Golfo de México.
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Por tanto, de acuerdo con la ecuacion para Ia energia interna, despreciando
la disipacién de energfa debida a las fuerzas de friccién por viscosidad, se
obtiene un maximo enfriamiento de la atmésfera durante la madrugada del dia
10, por efecto de un aumento en la divergencia de la radiacién asociada con la

disminuci6n de la densidad de vapor de agua. Tabla 1.

Tabla L Valores del enfriamiento calculado en 700mb (en °K/dia), segiin el

proceso fisico asociado, durante la ocurrencia de la helada de la madrugada

del 9 de septiembre de 1988.
PROCESOS FiSICOS TASADE ESTABILIDAD ADVECCION DE DIVERGENCIA DE
CALENTAMIENTO ESTATICA TEMPERATURA RADIACION
EXPRESION aT . 1 . 5
MATEMATICA —ﬁT Spa) u VT - div R
pe,
=i -4.9 0.02 0.08 3.9

La contribuci6n al enfriamiento por la adveccién horizontal de temperatura
en 700mb resuits del orden de 102 °K/dfa. Por los movimientos de subsidencia

en 700mb, se calculé un calentamiento del orden de 102°K/ dia.

CONCLUSIONES

El méximo enfriamiento asociado con el evento de helada, se atribuye al
incremento de la divergencia de radiacion en la atmdsfera. Liste debido a la
disminucién de fa densidad del vapor de agua cerca de la superficie, originada
por un flujo de aire relativamente seco, desde la zona de maxima subsidencia,
asociada con la dindmica del huracan que se presenté en el Golfo de México.

Las condiciones de vientos relativamente ligeros, cielo despejado y
subsidencia en la atmésfera “libre” de los efectos de friccién con la superficie,

asociadas generalmente con sistemas de alta presién de mesoescala, favorecen
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el desarrollo de inversiones térmicas en la superficie, asf como con la
estravificacién térmica estable de la capa limite atmosférica.

En estas condiciones la superficie queda mecanicamente desacoplada de la
atmésfera “libre”, atin cuando transportes de energfa por procesos de radiacion
siguen ocurriendo, permitiendo enfriamientos intensos en las capas de aire
préximas a Ja superficie, aumentando la probabilidad de ocurrencia de helada.

Para pronosticar un evento de helada inesperada es necesario que los datos

de vapor de agua y su dindmica sean representados adecuadamente.

PERSPECTIVAS

Las escasas observaciones en la superficie por radiosondeos dificultan la
realizacion de un analisis mas detallado de los procesos fisicos que dan lugar a
la ocurrencia de un evento de heladas inesperadas.

Aunado a éstos problemas de tipo técnico, existen un gran nimero de
problemas no resueltos y topicos que requieren de una investigacion mas
profunda, como son:

- La Investigaci6n de los procesos hidrolégicos asociados con la interaccién
entre los sistemas frontales de mesoescala y la estructura del huracan.

- El andlisis de la divergencia del flujo de humedad integrado sobre una
columna vertical para obtener una descripcién troposférica de los flujos de
humedad.

- La consideracibn de los efectos orograficos, asi como los efectos
producidos por la intensidad de la inversién térmica en regiones especificas de
interés.

- La determinacion del radio de influencia de la dindmica de un huracan
relacionada con su intensidad y trayectoria.

En el desarrollo de métodos preventivos y técnicas de manejo de recursos

naturales es fundamental el conocimiento de las variaciones verticales de
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temperatura, para lo cual algoritmos eficientes de interpolacién en la vertical
SON necesarios.

La formulacion de modelos de circulacién atmosférica, acopladas a un
modelo de radiacién de varias capas es necesaria para explicar las variaciones

espaciales de la tasa de enfriamiento y de los minimos de temperatura.
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modelo de radiacién de varias capas es necesaria para explicar las variaciones

espaciales de la tasa de enfriamiento y de los minimos de temperatura.
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