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摘 要：海上大气边界层对社会经济和军事活动有着重要的影响，目前我国还没有建立业务化运

行的海上大气边界层数值预报系统，对相关预报技术的研究具有十分重要的意义。本文详细分

析了大气边界层数值模式的发展情况和边界层主要物理过程的国内外研究现状，为发展适用于

我国的海上大气边界层数值预报系统和相关的物理过程研究提供科学依据。
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1 引言

人类活动和海洋之间的相互作用主要发生在

海上大气边界层（Marine Atmospheric Boundary

Layer）里。它的高度大约在海平面上一千米左右，

和陆地边界层不同，海上大气边界层是大气和海

洋表面相互影响和作用的结果，发生在里面的气

象现象因此也非常复杂。这些复杂多变的气象现

象对沿海居民的生产生活产生很大的影响。海洋

上发生的许多自然灾害，如飓风、台风、雷暴

等，常常会给沿海地区和海洋上作业的人们带来

许多危害，造成重大的经济损失。另一方面，人

类活动产生的污染物通过大气和水体等进入海

洋，造成海洋污染，最终给人类带来了许多危

害，如赤潮现象，海洋藻类的大量繁殖使大量海

洋生物死亡，导致渔业损失惨重。海洋不仅是人

类活动与生存的空间，而且是国防安全与海军活

动的环境，因此海上军事活动对海洋上大气边界

层的电磁学、光学、大气物理学、海洋气象和物

理海洋特征的研究、监测和预报提出越来越迫切

的战略和战术上的需求。

由于海上大气边界层的下界面受海面状况和

波浪等因素的影响，使得对它的研究相对薄弱。

对于海上大气边界层的研究，最初通常假定大气

和海洋的耦合是水平各向同性过程。这样可以允

许研究人员把精力集中在一维过程[1]上去，对于许

多深海中的军事行动而言，这样的处理方法是合

理的。近几年来，许多军事行动开始更多地集中

在沿岸浅海区域。为了更好的理解对于这些相对

较为独特的环境因素，开始越来越多地考虑一些

更为复杂的过程。耦合的海洋-大气边界层内部有

着复杂的相互作用机制。例如，在海-气相互作用

方面，Krous和Businger（1994）[2]给出了海洋上大气

拖曳系数的主要影响因子，包括波龄、稳定度、

狂风以及海洋状态等，并提出不管在理论还是试

验方面对这些参数之间的相互联系进行仔细的研

究都是非常必要的。

研究海上大气边界层是一项极其复杂的任

务，不但要求大气科学家和海洋学家协同工作，

而且对于观测仪器也提出了更高的要求：以前在

陆地上的许多观测仪器在海洋上很难精确的测

量，海洋上大气边界层的观测要比陆上大气观测

困难得多。尽管如此，由于海上大气边界层的重
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要性，对于它的研究也越来越成为目前的焦点，

SOLAS[3]，SEAFLUX[4]，CBLAST[5]等各种国际性

的科学计划也越来越多的开始涉足海上大气边界

层研究之中。

海上大气边界层的数值模拟对海洋和大气以

及气候系统模式起到十分关键的作用。低层大气

和上层海洋及其界面的动量热量传递和物理输送

对海洋模式和大气模式起着至关重要的作用。比

较系统的研究和深入了解沿海海上大气边界层的

变化规律，可以科学地指导人们在海洋上的活

动，合理充分利用海洋资源，对未来降低、预防

自然和人为灾害是十分有意义的。同时，它可以

进一步科学了解上层海洋及相关物质的物理化学

与生物学特征，对渔业养殖等起到指导作用。

2 海上大气边界层数值模式的发展

目前已经开发出了许多不同复杂程度的大气

边界层数值模式。依据模式基本物理过程、数学

处理和参数化的要求不同，以及计算机能力不

同，通常决定了模式的结构。根据模式发展的目

的可分为两大类，即 a）用以研究大气湍流和结构

以及大气边界层的物理过程的研究模式；b）不同

应用的业务模式。

从上世纪 60 年代边界层模式得到实质性进

展，早期以Estoque（1963）[6]和 Pandolfo等（1965）[7]

提出K理论已成功地应用于空气污染模式中。70

年代开始采用物理上更加合理的K模式，成功地

建立了一维业务模式。高阶闭合模拟模式试验已

得到发展，如Yameda和Mellor建立的简单二阶模

式。随着计算机容量的扩大这些模式现已和一些

中尺度模式 MM5、RAMS、ARPS 等耦合为一体

（Grell et al，1994；Walko et al，1995；Xue et al，

1995）[8~10]。

Gutman（1969）[11]提出一种中尺度过程和边界

层模式耦合的方法，即从边界层方程去除大尺度

流动。这种方法有利于耦合边界层模式和大尺度

数值天气预报模式的发展，在以后得到一系列应

用。对于处理非定常问题（即：随时间可变的边界

值）Gutman方法的优点是：方程中不出现地转风，

滤去惯性－扩散振荡；上边界不需要给定地转风

和实际风；隐式合并了大尺度平流作用。

基于Mellor和Yamada（1974）[12]的“level3”发展

的Yamada和Mellor模式，除了TE方程外还引入了

温度方差 和湿度方差 项，应用Crank－Nicholson

方法，时间步长 60 s，垂直坐标采用类似于Bodin

（1976）[13]的变换，从地面到 2 000m分为 80层；模

式中考虑了大尺度耗散作用，斜压性（即地转风

垂直变化），边界条件由观测的温湿给定。Gerrity

（1967）[14]首先尝试发展三维业务模式，试图用于预

报低层云的底和云量，该模式发展为美国空军模

（USAF）全球天气中心预报模式的业务内容，后又

被美国国家气象中心（NMC）进行修改，在此基础

上发展了一系列三维模式，并有不同改进和提

高。模式中的控制方程组写为复数形式以便于向

量运算，表面层采用Businger通量廓线的积分，在

Ekman层采用O'Brien的K廓线。

用于海陆风模拟和预报的不同类型三维模式

逐渐发展成为中尺度模式的组成部分。吴辉碇等

（1979）[15]将大气边界层分成二部分，即上层Ekman

层 ， 采 用 Ekman 解 ， 和 下 层 表 面 层 采 用

Monin-Obukhov原理，发展一种简单的海面风场模

式，用以分析洋面风场和台风风场。吴辉碇等

（1984）[16]采用垂向地形无因次坐标，将自由大气底

到地面非等距分成9层，最下层作为表面层特殊处

理。模式动量方程假定为准定常，采用K理论，K

随 z 变 化 采 用 O'Brien 形 式 ， 表 面 层 采 用

Monin-Obukhov原理，同时采用恢复方程预报地表

温度，计算下垫面的热收支。该模式利用Wangara

观测资料模拟大气边界层温湿垂直廓线随时间变

化。并利用阻尼定律将所发展的大气边界层模式

和局地大尺度NWP模式耦合，进行中国暴雨边界

层结构分析（吴辉碇等，1989）[17]和行星边界层急流

结构分析（张兴旺和吴辉碇，1983）[18]。吴辉碇等

（1986）[19]对不稳定条件下采用Deardorff（1974）[20]的

对流边界层厚度增长方程和稳定条件下采用

Semeda（1979）[21]假定，发展大气混合层模式，模

拟大气混合层日变化，并进一步考虑海面加热和

逆温层顶层云的形成特性，发展了洋面上大气混

合层模式，并用以模拟东中国海大气混合层特征

（吴辉碇等，1988）[22]。

2.1 直接模拟

直接数值模拟（DNS，即：direct numerical
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simulation）分解所有尺度直至粘性范围，不依赖于

任何经验常数，然而DNS仅限于低雷诺数的研究。

2.2 湍流闭合模式

对边界层来说湍流是关键的特性。边界层模

式关键在于运动方程中如何表示动量和热量的湍

流交换 ， 和湿度通量 （i, j =1,2,3），其中风

场、温湿场分别为：、、。闭合问题就是如何表

示这些相关为外参数、内参数和平均值的函数。

2.2.1 K理论

经典闭合方法类似于分子热传导，假定水平

均匀和定常。

（1）

（2）

（3）

（4）

式中 和 是涡动扩散系数（涡动交换或涡动

粘性系数）。

Prandtl（1925）[23]引入混合长 ，假定

（5）

对于中性层结

（6）

不同模式对 有不同形式的表达式，许多科学

家都曾做过比较； 闭合有一定的局限性， -理论

不适合于描述强不稳定性的对流边界层，除非非

均匀表面尺度很大，该理论也不能描述非均匀表

面上的流动、不同系统间的非定常输送，例如昼

夜之间就难于表达。 -理论一般也总是预报“顺梯

度”输送，但在边界层这不总适合，特别是处于扰

动情况或强不稳定层结。为了能合适地处理这些

过程，需要引入更加复杂的参数化或匹配不同

方法。

2.2.2 高阶湍流闭合

高阶闭合方案于上世纪 70年代初已成功模拟

了大气湍流的许多方面。这类模型多用于研究对

流边界层，用于模拟稳定夜间边界层还不太多。

高阶方案是基于应用 i,j =1,2,3的预报方程而

发展的，其形式为：（平均量，二阶相关，三阶

相关）， 、 类似。如果再包括所有二阶矩 ，，

，和 ，需要解 15个方程，但三阶相关如 需要给

定。如用平均量和二阶相关表示这些量，则可以

实现“二阶”闭合。Wyngaard and Brost（1984）[24]和

Wyngaard（1987）[25]已用一维二阶闭合模拟不稳定和

稳定边界层。Mellor and Yamada（1974）[12]对二阶闭

合模式发展一系列逐次近似，现在这种方法被广

泛地采用。此后许多不同二阶闭合和三阶闭合相

继发展起来（Bougeault，1985）[26]。

高阶湍流模式可以很好的反映边界层内的湍

流特征，而空气中的折射指数与大气的二阶距有

关，为：

（7）

所以可以从高阶模式中求得大气的折射指

数，但由于对计算机的计算能力要求较高，高阶

闭合模式发展受到限制。另一方面由于资料问题

而需要采用更有效的参数化方案。

而简化的湍流闭合方案模拟大气边界层的部

分规律特征仍能达到高阶闭合方案的精度，如湍

流能量方程（TKE），这种方法需要一个附加随时间

变化的处理方案：

（8）

式中 为湍流动能，假定水平均一。这种简化

的闭合称为 1.5 阶 TKE 闭合。它还需要一系列假

定，需要给混合长和耗散混合长，给定之比等，

目前对于存在很多不同的假定和表达式。

TKE方程可以同时考虑非定常作用和大气边
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界层的特性，并能计算边界层中主要的湍流特

性。这种方法和 K 理论相比额外花费计算量不

大，而其数值计算方法也较稳定。

2.3 大涡模式

大 涡 模 拟（Large-Eddy simulation， LES）

（Deardorff,1970）[27]是总体平均模拟和直接计算模

拟的折衷方式。大涡模拟的原理即是把反映湍流

运动的涨落通过某种滤波的方法分解成大尺度湍

流和小尺度湍流，即为大涡和小涡两部分。大涡

部分通过数值直接求解未经雷诺平均的守恒方程

得到。小涡旋对大涡旋的影响在方程中表现为类

似于湍流切应力和通量一样，称其为次网格通

量。由于湍流中大部分输运作用是由大涡引起

的，而大涡是直接模拟的，故小尺度湍流的误差

对于整体而言影响并不会太大。另外，由于小尺

度湍流受边界条件和平均运动的直接影响小，且

近似服从局地各向同性，从而可以利用小尺度湍

流的理论和实验成果确定其统计特性，理论基础

优于系综平均模拟[28]。大涡模拟能够很好的表现对

流边界层湍流的细节[29]，例如对流热泡的演化，边

界层顶的卷夹，混合层扩散的偏斜行为等，同时

也可以提供高阶湍流量的翔实资料，这些都是系

综平均做不到的。显式分解大尺度湍流运动，而

参数化仅用于很小尺度湍流场，即次网格尺度

（SGS）运动[30]。大气LES和海洋LES可以为湍流过

程分析提供精确的三维信息，例如盐度、热量和

动量的湍流通量，能较好地了解海洋表面层对表

面通量和大尺度动力强迫的响应。利用混合层的

LES研究波破碎和Langmuir环流以及波－流相互

作用[31]。

大气边界层运动具有以下特点：（1）边界层

大气运动的湍流Reynolds数可高达 105量级，最大

和最小湍涡尺度跨越5个数量级；（2）在一些情况

下（如对流边界层（CBL）），边界层中的运动呈现

明显的有组织大涡结构；（3）湍流运动的随机

性，使得边界层运动的一些特征可以由其统计性

质加以描述。 因此，大涡模拟以其独特的优势成

为大气边界层研究的一种重要方法。随着计算机

技术的飞速发展，大气边界层数值模拟得到迅速

发展，其模拟区域、精度、物理过程、时效等都

逐渐提高和完善。用LES方法研究边界层问题的

优势在于：（1）可以模拟大气运动的瞬时状态，

即可以模拟大气运动的随机性（大气运动的固有不

确定性）；（2）可以提供高精度、高分辨的大气运

动数据库，（部分）代替外场观测，为其他数值模

式的检验、比较提供基础数据。

2.4 业务化大气边界层模式个例

2.4.1 美国空军边界层模式

此模式是美国空军全球天气中心（AFGWC）

发展的对流层 1600 m下低空温度、比湿和三维风

的自动业务化预报模式。对该模式发展起着影响

和指导作用的主要因素有：业务模式需要处理边

界层热力动力学过程、复杂变化地形上强水平和

垂直梯度、垂直湿度源汇，适当地考虑绝热和非

绝热影响。业务上还要考虑与计算条件有关的数

值方法和预报域与时效。AFGWC中尺度预报模式

是覆盖某一特定区域的自由大气预报模式，业务

系统中采用了“Window”概念，对于某个子区域或

业务上高度关注的区域，该系统进行详细的数值

分析，在该子区域增加分辨率，考虑小尺度扰

动，对一些敏感性要素进行预报。

上世纪 60～70 年代发展了许多边界层模式，

但在处理边界层物理过程上由于目的和条件的限

制而带有局限性。而AFGWC边界层模式为当时第

一个业务化模式，处理了许多发生在大气边界层

内复杂的动力-热力相互作用的物理过程。只有在

一定的近似条件下具备合理的精度才能在模拟和

预报边界层区域内的大气特性时满足使用要求，

才有可能发展可行的业务模式。该模式是由

Gerrity预报低云的天气尺度模式发展起来的，目

的转变为预报温、湿和三维风场的基本气象参

数。这些参数的诊断和预报不仅提供低云趋势预

报，而且提供强天气的触发机制，低层湍流、逆

温层、薄雾层和许多其它气象参数有关的特性，

并提供折射指数特性。该模式设计AFGWC细网格

分析作为初始场，模式用AFGWC中尺度预报模式

的风场预报作为上边界层条件。模式设计的主要

目的是用于研究边界层过程和连续演变，同时模

式中引入一些更加复杂技术，耦合微气象和大尺

度物理过程。

2.4.2 美国海军海洋环境大气边界层湍流模式

该模式计算得到的大气边界层风、温、湿、
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折射指数以及这些量的湍流方差，作为舰队数值

天气中心（或海军研究实验室）的全球预报模式预

报结果的补充部分。模式利用大尺度预报输出结

果进行所需海域边界层详细的微结构预报，并提

供检验全球模式的边界层参数化的方法，从而提

高大尺度预报精度。该湍流闭合模式用来计算海

上大气边界层平均风、温、湿的详细低层分布，

以及这些变量湍流脉动量的二阶相关。这些变量

由偏微分方程的数值解得到，湿度包括汽态和液

态两种，温、湿的预报用来诊断折射指数和折射

指数结构参数。模式采用不可压缩假定和

Boussinesq近似，模式控制方程组除包括平均量

（i＝1,2,3）、、质量、动量和能量守恒方程组外，

还包括2阶矩项、、、（i =1,2,3；j =1,2,3）的预报方

程。为了使控制方程组闭合，还需要进一步确定

模式湍流尺度Λ。对于湿空气，还需要包括水汽守

恒方程，其中，是水汽和干空气的混合比，是液

态水和干空气的比，以及有关的2阶矩项 （i＝1,2,

3）、 和 的预报方程。模式对云物理过程作了一些

假定和简化。此外模式中还包括海上空气电磁波

折射指数N的平均量，方差和折射指数－结构参数

的诊断计算和分析。该模式与美海军舰队数值天

气中心（Fleet Numerical Weather Centre）全球预报模

式嵌套应用于不同海域的预报。

3 海上大气边界层主要物理过程研

究的发展
海上大气边界层明显不同于陆上大气边界

层，一个最重要的区别就是下界面海洋是水蒸气

无限的源。这就意味着海上大气边界层总是湿润

的，经常会和积云或者层积云相联系。下界面海

洋的粗糙度是由边界层内的风速决定的，同时也

和表面波有着紧密的关系。由于陆地上的地形高

度是变化的使得海上大气边界层也较陆地大气边

界层在水平方向上更加具有各向同性（Lakshmi et

al.，2000）[32]。海表面温度的以及海洋边界层内的

物理量昼夜变化不是太大，这主要是由于海洋本

身的热容量比陆地大很多造成的。在全球海洋上

海洋边界层担当大部分海洋上的大气边界层的热

源。太阳短波辐射在海上大气边界层的底部穿透

海洋表面，而不像陆地大气边界层直接加热大气

边界层中去。相当一部分热量加热了海洋混合

层，从而有利于热通量间接向大气边界层传输。

海上大气边界层与海－气界面过程之间的相

互影响非常重要，已引起国内外学者的广泛重

视，但目前国内外对这一问题的研究还比较少。

真实的反映大气边界层过程目前被认为是大气模

式和大气－海洋耦合模式必要的组成部分。例

如，在用耦合模式模拟东太平洋季节变化中产生

的系统误差是由于没有适当的反映海上大气边界

层过程（包括大气边界层中的云）造成（Mechoso，

1995）[33]。 Hong and Pan（1996）[34] 和 Beljaars and

Viterbo（1998）[35]的研究表明模式中边界层过程模拟

的好坏会显著的影响天气预报的结果。海洋表面

通量是由海表面的温度、湿度和风速计算得到，

而近表面的气温、湿度和风速等都与海上大气边

界层过程相关。在层积云区，大气边界层直接受

到卷夹作用的影响并与云顶的辐射和蒸发冷却过

程相联系，云的性质和云量也影响着海上大气边

界层结构（Albrecht et al， 1995； Stevens et al，

2003）[36~37]。

尽管开发更加复杂的边界层参数化方案已取

得了很大的进展（Grenier and Bretherton， 2001;

Lappen and Randall，2001）[38~39]，但基于 Troen 和

Mahrt（1986）[40]的非局地湍流方案仍被广泛应用。

NCAR （the National Center forAtmospheric

Research）的 CCM3 模 式 （Holtslag and Boville，

1993; Vogelezang and Holtslag，1996）[41~42]、NCEP

（National Centers for Environmental Prediction）的中

尺度预报模式（Hong and Pan，1996）[34]和ECMWF

（European Centre for Medium-Range Weather

Forecasts）模式（Beljaars and Viterbo，1998）[35]等都

采用这一方案，在这些模式里一个关键的因素是

怎样决定大气边界层高度。大气边界层高度会对

低层云产生影响，如果高度太低，边界层会与云

层分离，这样会限制从海洋表面到云层之间热

量、水汽和湍流动能的垂直输运，并会加快云的

消散；如果高度太高将会产生积云甚至层云。例

如，CCM3与先前的版本相比做了全面改进的一个

主要原因是因为对诊断方程中的大气边界层高度

做了相对较小的改变（Kiehl et al.， 1998）[43]。

Hanson et al（1987）[44]研究了海洋上的大气边界层高

度对海表面温度变化的响应；Axel et al（2004）[45]用
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CHAMP遥感资料反演出了海洋上的大气边界层高

度，并与ECMCF结果做了比较；Zeng et al（2004）[46]

用气候模式模拟了东太平洋海区的大气边界层，

并通过 1995～2001年的观测资料分析了该区域的

海洋上的大气边界层高度；Matthe（2005）[47]研究了

表面和中尺度强迫对海洋上的大气边界层高度的

影响，并用一维混合层模式进行了模拟，结果表

明海表面的加热过程、海洋上风的成长和云的演

变是影响大气边界层高度的主要因子。

3.1 海上大气边界层内的物理过程

大尺度环流的动能通过切变不稳定传递到中

尺度和小尺度运动中，在边界层内湍流混合形成

动量垂直输送或动量通量。对于耦合的海洋-大气

系统，动量通量参数化和给定边界上通量作为边

界条件是特别重要的。定常、水平均匀的边界层

水平运动方程近似为：压力梯度力，科氏力和摩

擦力（切应力垂直变化）平衡。由此三力平衡决定

的边界层区域称为Ekman层，Ekman层正压流体

速度垂直廓线呈典型的Ekman螺线分布，斜压性

改变螺线型式。

大气边界层内热力环流驱动中尺度运动，这

种对流运动有效地混合了边界层的中部，通常称

为混合层[48]。混合层顶的卷夹层与云过程、重力波

有一定的联系[49~50]。浮力和切变作用决定着混合层

的发展：当对流作用时，浮力作用使切变运动增

强；当层化作用时，浮力作用使切变运动减弱。

大尺度大气运动的动能通过剪切不稳定转化

为中尺度运动和更小的运动。在大气中，它可以

在大气中强的梯度（例如急流）附近产生更小尺度

的运动；但是，剪切不稳定很大程度上被限制在

边界层内，在这里摩擦拖曳能够产生所需要的切

变作用。边界层研究通常采用湍流涡旋的概念来

表达这些更小尺度的运动。这些涡旋在尺度上可

以从横跨边界层的中尺度涡旋到动能通过粘性的

影响被消散的微尺度涡旋。这些不同尺度的涡旋

充满了边界层，例如边界层高度通常被定义为有

连续性湍流的近地表面层。

在稳定的、水平各向同性的条件下，边界层

内的水平运动方程可以近似通过气压梯度强迫、

科氏强迫和摩擦拖曳三者相互的平衡得到：

（9）

（10）

这里的 和 分别代表东向、北向以及垂直方

向。 代表平均风速，代表地转风（通过气压梯度

力和科氏力平衡来定义的），为空气密度（在边界

层内设定为常数），P为大气压力，f为科氏力参

数，代表水平动量在垂直方向的输送。

动量的垂直传输或者说动量通量是边界层内

垂直混合的结果。边界层内动量通量的参数化对

耦合的海洋-大气系统来说非常重要。动量在给定

高度的垂直通量和局地的切变作用紧密相联系，

通常把其称之为切应力。上述方程的解可以通过

假定动量通量正比于风应力得到：

（11）

比例系数被认为是涡旋粘性系数，这种将高

阶统计量用低阶统计量来进行参数化的方法，使

得方程组闭合。

闭合方案的复杂程度通常使得一种类型的解

不同于另一种。最简单的分析解通常需要最简单

的闭合方案。其中最简单的方法是把设为0从而完

全忽略了湍流的作用，导致地转平衡。简单一点

的闭合方案假定涡旋粘性系数是常数，在风应力

和风切变之间有线性的关系存在（可以把它看成一

个牛顿流体），譬如我们经常提到的Ekman层。但

是一个理想的Ekman层以及螺旋很少在边界层中

被观察到。斜压作用使得这个简单的参数化方案

不再合理。另外，中尺度运动也可以直接被边界

层内的热力环流所驱动。这些由对流驱动的运动

有力地混合了边界层，导致对流边界层的这部分

通常被看作是混合层。通常情况下与云过程以及

重力波相关的混合层顶部的卷夹作用，已经被证

实能够影响边界层内的湍流运动。这些浮力驱动

的环流在对流条件下也能够增强切变运动，在流

动层化的时候抑制它。

动量和热量的传输与近海表面波动过程有密

切的关系。例如,很多的证据显示大气的结构和动

量传输的机制可以被表面波显著调整。这些波导

致的过程使得许多传统的方法不再可用，包括热

力分层对近表面湍流的影响等。

3.2 大气表面层内的湍流结构

大气表面层是大气边界层内距离地（海）表面
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最近的一层。上世纪 60～70年代的几个著名的试

验（Kansas试验，Minnesonta试验）使得人们对大气

表面层的了解更进一步。Monin-Obuhov相似性理

论的提出使得人们可以对表面层的湍流结构做出

较好的预测。这个假设提供了从整体上了解大气

边界层的基础，并且是着手研究较为典型条件下

的近地层湍流的出发点[51]。

Monin-Obukhov相似性理论的基本观点是表面

层的湍流结构由于动力强迫所控制。我们可以通

过TKE方程来说明这个观点。 （12）

这里的E是平均TKE，是空气密度，是TKE的耗

散率，是平均虚位温，g是重力加速度，、、e、p
分别为垂直速度、虚位温、TKE和气压的湍流部

分。方程右边第一项代表由于动力强迫导致的

TKE 的产生，第二项代表由于热力强迫而导致

TKE的产生，第三项代表能量和气压的传输，它

既不产生也不消耗TKE，而只是使TKE在边界层

内重新分布。

Monin-Obukhov相似性理论的湍流结构是由表

面之上的高度 z、浮力参数、摩擦速度和表面浮力

通量 所决定。后两项可以从表面压力和热通量中

定义：

（13）

（14）

这里的是表面压力矢量（动量通量的表面

值），是感热通量的表面值，是潜热通量的表面

值，是表面温度，是定压情况下的热容量，是水

的蒸发潜热。

这四个参数可以合并到一个新变量里面，定

义为：

（15）

它的使用必须限制在热通量为正值的情况之

下（对流条件下）。两个速度尺度和，则可以用来

定义两个温度和湿度尺度：

（16）

（17）

以及一个长度尺度，即为 Monin-Obukhov 长

度：

（18）

这里的 是Von Kaman常数。M-O长度量级是

由湍流和热力强迫的相对大小来决定的，但是它

的符号却是由浮力通量所决定的，譬如在对流条

件下为正，在层流条件下为负。

一般习惯于把 、 和 看作稳定和不稳定流的

速度、温度和湿度尺度。在微风且热通量存在的

条件下，M-O相似性条件要求表面压力不再是有

关的尺度相关项以及小尺度湍流变量接近对流限

制。在这个限制下，在 之间的区域内的海洋大气

表面层的结构应该接近于局地自由对流和依赖于

以及 ，在这些条件下，采用对流尺度参数化更为

方便。另外，在表面层以上（例如，），混合层的

研究显示许多湍流过程可以用边界层高度 来估计

边界层的高度尺度。在这个区域中， 代替 z作为

合适的自由平流速度尺度。

对于M-O过程经过几十年的研究已经提供了

一些稍有差别的空间剪切参数化。M-O相似性假

设已经从这些实验中得到了较为通用的函数，并

且它已经被大家所接受。这些半经验的公式在数

值天气预报模式中作为边界条件被较多的采用。

例如，无量纲的剪切经常被用来包括热力分层对

涡旋粘性的影响。

（19）

这里的 。它也对表面层内的高度和涡旋粘性

的相关进行了参数化。与之类似，这些关系经常

被用来从海上的平均测量值来估算湍流量，因为

通量的直接测量比较困难。但是，利用陆上的测

量来推断海洋上的表面通量是有问题的，特别是

海洋表面上更是如此。因此，这些普适函数和表

面层之间的联系是目前争论的一个焦点问题。

3.3 海洋表面层

Monin-Obukhov相似性理论在应用于海洋表面

层时还存在一定的问题，因为尺度参数化仅仅能

说明机制和热力强迫对湍流的影响。许多研究已

经表明需要用额外的尺度参数来表示波边界层

（WBLs）内的湍流变量。在波边界层内动量方程

可写成：

（20）

这里的符号代表湍流波动量，代表波动（例

如测量到的风被分解成平均和波动部分，），最后

一项代表粘性压力，这里的是动能粘性。由于

M-O 相似性理论是为湍流驱动过程而用的公式，
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在流动也被海洋波影响的海洋表面层区域实际上

它是不可用的。

波环流的产生也能够导致海洋混合层内的

M-O相似性不可用。混合层的连续结构，称之为

Langmuir 环流，是由波－潮流相互作用所驱动

的。这些结构被认为有利于动量的传输和增进混

合。另外，间歇性湍流和混合是由大尺度波破碎

产生的，这些过程不一定服从M-O相似性。

3.4 海洋边界层与大气边界层的耦合

尽管已经有了许多实验和理论研究，我们仍

然不能完全了解海-气界面内风、波、潮流的耦合

机制。因此，海洋学家和气象学家常常会忽略波

引起的过程而直接把波边界层（WBL）看作一个

“黑箱”（见图 1），其中的风-波相互作用、波-波相

互作用和波-流相互作用都被忽略了。这样的处理

其实只能算在对波边界层了解远不足够时的权益

之计，在考虑两者耦合时存在很大的问题，而问

题的解决只能建立在以后对波边界层的了解足够

充分的基础之上。在大部分数值和过程模式中，

通过这个黑匣子顶部的动量和热量通量在这个黑

匣子的底部并不作任何改变。影响动量传输的与

波有关的过程通常被忽略或者用一个简单的、经

验的、依赖海洋状态的拖曳系数来进行参数化。

对于风、波、潮流的进一步预报需要对海洋边界

层的过程进一步了解。

由此可以看到，对波边界层的了解关乎大气

模式与海洋模式的耦合，而目前对于其复杂的物

理过程了解仍然十分有限。主要发生在黑匣子中

的过程在图2中给了出来。由于发生在海上大气边

界层内的物理过程较为复杂，导致运动方程的分

析解很少被应用到真实大气或者海洋中。考虑湍

流运动的模式通常需要对湍流过程进行更真实的

参数化以及高阶闭合方案，这些都经不起分析解

的检验。

图1 海-气耦合模式中的波边界层黑箱

大气模式 大气观测 大气模式

海洋模式 海洋模式海洋观测

风-波相互作用
波-波相互作用
波-流相互作用

WBL黑箱

τα，Qα

动量通量τα和
净热量通量
Qα的参数化

动量通量τα和
净热量通量
Qα的参数化
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4 展望

如前所述，我们回顾了海上大气边界层模式

和海上大气边界层物理过程的研究发展情况，当

前在这些方面的研究已经取得了很大的进展，但

仍存在一些不足。我国对海上大气边界层的研究

开展的相对较少，这主要是由于在海上观测大气

边界层存在一定的难度，观测资料较少而且误差

较大的原因。数值模拟是科学认识海洋大气边界

层的重要手段之一，为了服务于社会经济的发展

和海上军事活动的需求，开展海上大气边界层数

值模拟研究并建立适合于我国的海上大气边界层

预报系统是十分必要的。

目前提供给海洋模式的大气参数存在一定的

不准确性，现有的大气模式和海洋模式由于开发

的历史背景原因，二者存在相互独立的问题。目

前的大气模式一般又存在分辨率过粗，不能满足

未来海洋模式分辨率为数公里的要求。所以，有

必要开发一个高分辨率的海上大气边界层模式，

以便为海洋模式提供准确、高分辨率的大气参数

和变量值。

海上大气边界层模式与陆上大气边界层模式

的显著差别，在于下界面是复杂多变的海面，其

粗糙度的参数化有很大的不同。海上的粗糙度则

直接受风速变化影响，特别是和波浪发展状况有

关。海上大气边界层下垫面是一种波边界层，对

其参数化方案的研究将是以后发展改进的一个

重点。

通过数值模拟的方法研究海上大气边界层、

海－气界面过程及其之间相互作用影响，从而有

助于更加深入的认识海上大气边界层过程、建立

业务化的海上大气边界层数值预报系统，并为气

候系统模式边界层参数化方案的改进提供重要依

据。

开发高分辨率海上大气边界层模式也将具有

较高的实用价值。海上高分辨率大气边界层模式

可以和大气模式嵌套，发展适用于海上低层大气

诊断、现时预报和短期预报的业务系统，实现军

民两用的高分辨率、高精度海上低层大气预报。

此外海上高分辨率大气边界层模式也可以和海洋

混合层模式耦合，侧重于改进海气通量参数化方

案，重点考虑海洋和大气界面波的作用、皮温和

温度差异、海上降水作用等物理过程，这些都具

有创新意义。

图2 波边界层内的物理过程示意图
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