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摘　要：对常用的大洋环流模式温度和盐度的表面边界条件处理方案进行了总结，在此基础上，讨
论了不同处理方案对大洋环流变化模拟结果的影响，指出了不同边界条件各自的适用范围。较为

典型的温度边界条件包括 Ｈａｎｅｙ型边界条件、Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ等恢复型边界条件、Ｓｃｈｏｐｆ零热容量条件
以及通量条件；盐度边界条件主要包括恢复型边界条件、通量型边界条件以及自然边界条件。边界

处理方案之不同，不仅影响到模式气候态和年际变率的模拟，还影响到一些典型大洋环流变化现象

的模拟结果，如极地盐跃层突变现象、海洋层结强烈翻转的冲刷现象、热盐环流的多平衡态现象以

及淡水冲击对热盐环流的影响等问题。
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１　引　言
海洋是气候系统的重要组成部分。由淡水通

量、热通量和风应力驱动的大洋经圈环流，是地球气

候系统把热量从低纬度向高纬度输送的主要媒介，

以平衡热带地区的净赢余、极地区域的净亏损。大

洋环流强度的变化及其对应的极向热输送变化，能

够对全球气候产生显著影响。大洋热盐环流与气候

变化的联系，已经被大量的模拟研究和观测资料所

证实［１～５］。

和海洋混合层相比，大气的热容量非常小，对于

海洋的变化，大气能够在非常短的时间内发生快速

调整。因此，在气候时间尺度上，可以认为大气是处

于热平衡的。或出于计算耗费的原因、或出于简化

物理过程的原因，在关注海洋环流长期变化的一些

研究中，许多情况下不采用完全预报的大气环流模

式，代之以把海气耦合系统简化为一个动力海洋模

式，其中大气的影响利用参数化方案来表示，海洋模

式与大气之间的相互作用，通过海洋模式的温度与

盐度的表面边界条件处理加上风应力场来实

现［６～９］。

不同的边界条件，代表着不同类型的“大气”，

通过与之作用，海洋也将发生不同的响应；一些海洋

环流变化模拟结果受海洋模式采用的温度和盐度边

界条件影响，这对气候模拟提出了一个严峻的问题。

例如，海洋模式在由“恢复条件”转换到“混合边界

条件”时热盐环流经常发生不稳定这一事

实［７，１０～１２］，提醒我们在完全的海气耦合模式中，当

海洋模式由 ｓｐｉｎｕｐ积分转换到完全海气耦合积分
时也可能发生不稳定，这种不稳定来自海表强迫的

转变而非类似温室气体等变化的作用。因此，为正

确地反映海气之间的反馈过程、提高气候模拟结果
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的可信性，人们对于海洋模式的温、盐边界条件进行

了大量研究。本文之目的，是对该领域的研究进展

做一系统总结，亦希望藉此引起国内大洋环流模拟

研究领域同行的关注和讨论。

２　温度的海表边界条件
２．１　Ｈａｎｅｙ恢复型边界条件

由Ｈａｎｅｙ［１３］于１９７１年提出，是第一个有物理基
础的方案，目前应用得也最为广泛。模式中的海表

热通量可表示为：

ＱＡ ＝Ｓｗ０－Ｒ－Ｌ－Ｈ （１）
　　其中Ｓｗ０、Ｒ、Ｌ和Ｈ分别为净短波辐射、净长波
辐射、潜热和感热。对长波、潜热的总体公式，在表

面气温处进行 Ｔａｙｌｏｒ展开并取一阶近似，则公式
（１）为如下形式：
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Ｔｇ表示表层海温；Ｓｗ０、ＴＡ、ＶＡ、ｎｃｌｏｕｄ和 ｑＡ分别为海表
净短波辐射、气温、风速、云量和比湿；水汽压 ｅＡ、饱
和水汽压ｅｓ和饱和比湿 ｑｓ根据标准公式计算；其它
常用量为常数。

实际应用中，常将公式（２）表示为如下形式：
ＱＡ ＝κ（ＴＡ －Ｔｇ） （６）

其中κ为耦合系数，单位是 Ｗ／（ｍ２·Ｋ）；与之对应
的时间系数（张弛时间）定义为混合层海洋热容量

与耦合系数κ的比值：
τ＝ρｃｐｈ／κ （７）

其中：ρ、ｃｐ、ｈ分别为海水密度、海水比热和特征混合
层深度。κ取值范围多界于１０～５０Ｗ／（ｍ２·Ｋ）之
间。比较公式（２）和（６），如果将耦合系数取为 Ｄ
值，并根据（３）式计算等效大气温度（ａｐｐａｒｅｎｔａｔ
ｍｏｓｐｈｅｒｉｃｅｑｕｉｌｉｂｒｉｕｍｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ），则二者完全等
价。Ｈａｎｅｙ特别强调等效大气温度 ＴＡ 依赖于表层

温度、应该根据表面热通量计算，如 Ｈａｎ、Ｏｂｅｒｈｕｂｅｒ
和Ｊｉｎ等的作法［１４～１６］。

相对于早期在海表采用固定热通量、给定一个

固定海温（海洋平衡态热输送完全由给定的通量决

定）的作法，Ｈａｎｅｙ公式的最大优点是考虑了海气之
间存在的大尺度热力耦合。但实际工作中，这种边

界条件常被“滥用”。根据公式（６），人们常利用观
测的气候平均海温（ＳＳＴ）值来代替 ＴＡ，这样做尽管
可以保证海洋模式模拟的海温接近观测值，但 ＳＳＴ
实际上永远不可能和 ＴＡ 一样，因为非零的热通量
要求在 ＴＡ 和观测 ＳＳＴ之间有一个差；当模式能够
成功地模拟出观测ＳＳＴ时，热通量接近于零，这对于
除西太平洋暖池以外的大洋来说显然是不对的。而

且，零热通量意味着海洋环流没有热输送，对于任何

把ＳＳＴ向气候值或观测值恢复的海洋模式，分析其
海洋热输送没有意义［１７］。这种简化处理，还会使模

式模拟的ＳＳＴ滞后观测１～２个月，模拟的ＳＳＴ季节
循环的振幅也会偏弱［１８］。Ｓｃｈｏｐｆ［１９］指出，采用与时
间无关的ＴＡ 等于假设大气热容量无限大，不管ＳＳＴ
如何变化，大气能够在适应这种变化的同时却不改

变自身温度，这种假设无疑有很大局限性。

假设海洋环流及其相应的热通量发生变化，使

得在局部海域出现净的热输送、有ＳＳＴ正距平发展。
（６）式中气温为常数这一假设，对于暖距平空间尺
度较小的情况是合理的，因为风的变化能够很快把

由海洋输送到大气的热量驱散掉；但是，如果ＳＳＴ暖
距平的空间尺度很大，大气就难以驱散所有的热量，

这样将被加热，这时候依然假设大气温度为常数就

不合理了。假设有全球范围的暖海温距平，由于热

量难以消散，大气将被加热，直到向外长波辐射平衡

掉这部分热量。和强烈的海气相互作用相比，长波

收支对温度的依赖性很弱，结果大气将以近乎海洋

那样长的响应时间变暖。因此，表面热通量对海温

变化的响应，依赖于海温距平的空间尺度。这种尺

度依赖性是大气响应的重要特征。Ｂｒｅｔｈｅｒｔｏｎ［２０］指
出，（６）式意味着暖海温距平由大气热输送以牛顿
时间尺度（几十天）给耗散掉了，而实际上它是由辐

射冷却在更长时间尺度上耗散掉的。

Ｓｅａｇｅｒ［２１］指出，令模式ＳＳＴ快速地（几十天）向
气候场逼近，等效于令表面热通量随 ＳＳＴ以几十
Ｗ／（ｍ２·Ｋ）的量级变化。他利用大气边界层模式
显式地计算近地层气温和湿度，进而计算表面热通

量。结果表明，表面热通量对 ＳＳＴ变化的敏感性远
小于一般假定。Ｍａｒｏｔｚｋｅ等［７］、Ｗｅａｖｅｒ等［１１］分别把
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温度恢复系数取为３０天和２５天，对于５０ｍ的海洋
混合层，这相当于分别取 κ值为８１Ｗ／（ｍ２·Ｋ）和
９７Ｗ／（ｍ２·Ｋ）。Ｓｅａｇｅｒ［２１］估算了热通量对ＳＳＴ的敏
感性，发现对于ＳＳＴ均匀变化的情况，开洋面上的耦
合系数较小，为４Ｗ／（ｍ２·Ｋ），尽管潜热通量随ＳＳＴ
增加，但该增加量能够被海表长波辐射冷却抵消；当

ＳＳＴ距平的尺度减少时，热通量对ＳＳＴ变化的敏感性
增加，因为大气边界层难以和ＳＳＴ达到局地平衡，热
通量的响应变成非局地性的。热通量响应对ＳＳＴ距
平的尺度依赖性和非局地性，很难通过恢复ＳＳＴ到气
候值、并令耦合系数随空间变化来得到反映。

对Ｈａｎｅｙ公式的另外一种简化处理方式，是利
用观测的表层气温（而不是海温）来代替 ＴＡ，Ｃｈｕ
等［２２，２３］将其称作“梯度型”Ｈａｎｅｙ公式，以区别于前
面讨论的、采用表层海温代替ＴＡ 的“恢复型”Ｈａｎｅｙ
公式。根据Ｈａｎｅｙ公式的原理，“恢复型”Ｈａｎｅｙ公
式对应对长波和潜热的总体公式在表层海温处进行

Ｔａｙｌｏｒ展开，而“梯度型”Ｈａｎｅｙ公式则对应对长波
和潜热的总体公式在表层气温处进行 Ｔａｙｌｏｒ展开；
如果严格利用公式（２）～（５）来计算耦合系数以及
参考气温（参考海温），二者实际上是等效的。问题

出在耦合系数和参考温度的简单化处理。利用观测

资料和海气耦合模式结果进行的分析发现，“恢复

型”Ｈａｎｅｙ公式不能真实反映全球大洋任何地方的
净海气热通量，而“梯度型”Ｈａｎｅｙ公式则能够部分
地反映中高纬度的海气热通量，耦合系数 κ在北半
球中高纬度宜取７０Ｗ／（ｍ２·Ｋ）、在南半球中高纬
度取６５Ｗ／（ｍ２·Ｋ）。对于描述热带和副热带大洋
的海气热通量来说，恢复型Ｈａｎｅｙ公式是不合理的。

公式（２）的另外一种常用形式是：
ＱＡ ＝Ｑ＋Ｄ（ＴＡ－Ｔｇ） （８）

　　实际应用中，常将其简化处理为如下形式：
ＱＡ ＝Ｑｏ＋κ（Ｔｏ－Ｔｇ） （９）

　　其中Ｑｏ为利用观测资料估算的实际海表热通
量，Ｔｏ为观测或气候海温，κ为耦合系数，利用观测
海表热通量和海温的关系来近似估算。右边第二项

实际上即“恢复型”Ｈａｎｅｙ公式。在原理上，该方法
可以使模式同时真实模拟海表热通量和 ＳＳＴ。但实
际应用中，模式动力过程总是有误差的，这使得模式

模拟的海表通量和海温相应地也出现误差。该方法

最为重要的缺点，是它把观测热通量的巨大误差带

到了模式中［２４～２６］。

２．２　ＲａｈｍｓｔｏｒｆＷｉｌｌｅｂｒａｎｄ恢复方案
考虑大洋环流的大尺度变化时，海洋与气温之

间存在较强反馈，Ｈａｎｅｙ公式难以正确反映这种反
馈作用。为克服该缺点，Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ等［２７］利用大气

能量平衡模式来估算海气间的局地热收支，指出它

不仅依赖于 ＳＳＴ，同时还依赖于气温、湿度、风速和
云量等大气要素，Ｈａｎｅｙ公式实际上采用了“零阶”
近似，即假设所有大气变量保持常数。他们考虑气

温对ＳＳＴ变化的响应（但仍忽略其它大气要素的变
化），得到如下形式的恢复条件：

ＱＡ ＝γ（ＴＡ －Ｔｇ）－μ
２（ＴＡ －Ｔｇ） （１０）

　　其中：Ｔｇ为海表温度，ＴＡ 为恢复温度。第一项
表示因长波辐射引起的热距平减弱，耦合系数 γ为
２～３Ｗ／（ｍ２·Ｋ）；第二项为扩散项，表示通过海洋
热输送和海气热交换产生的大气热输送，它实际反

映的是模式大气对海洋环流变化的响应。这种模式

大气尽管简单，但能描述开展长时间尺度海洋变率

所需要的一些关键反馈过程。第二项的大小依赖于

温度距平的尺度，若海温距平大小为 ΔＴ，特征空间
范围为ΔＸ，则该项的量级为 μΔＴ／（ΔＸ）２。若海温
距平是全球尺度的，则它为零；当距平尺度在一定范

围内逐渐变小时，该项逐渐增大（当然如果海温距

平的尺度太小，小扰动很快将被耗散掉）。当 ΔＸ≈
４００ｋｍ时，耦合强度为５０Ｗ／（ｍ２·Ｋ），即 μ＝８×
１０１２Ｗ／Ｋ；ΔＸ≈１０００ｋｍ，耦合强度为 １０～３０Ｗ／
（ｍ２·Ｋ）。

恢复温度 ＴＡ 不同于 Ｈａｎｅｙ方案，因为气温不
再是固定的，受海洋热输送影响，ＴＡ和 Ｔｇ都将偏离
ＴＡ 若干度；实际上，ＴＡ 是没有海流及相应的热输送
时海洋模式的平衡态温度。因此，ＴＡ 可以利用一个
有“沼泽”下边界（表示海洋）的大气环流模式计算。

２．３　Ｓｃｈｏｐｆ零热容量条件
Ｓｃｈｏｐｆ［１９］认为，与假设大气热容量是无限的相

比，假设大气热容量是零更接近现实，因为大气热容

量较之海洋混合层要小得多。如此小的热容量，意

味着气温是紧随ＳＳＴ的变化而变化的。实际观测中
的海、气温差的确总是保持着相当程度的稳定。假

设一简单海气耦合模式中的大气热容量为零，则热

平衡方程为：

０＝－ｋ（ＴＡ－Ｔｇ）＋ＱＡ－ｋ′ｒＴＡ （１１）
　　其中海洋向大气的热输送为 －ｋ（ＴＡ－Ｔｇ），向
空间的热量散失为 －ｋ′ｒＴＡ；ＱＡ表示大气热源（包括
辐射和平流作用）；ｋ′ｒ是大气辐射反馈参数，Ｔｇ为
海表温度，ＴＡ为大气温度。

大气与海洋混合层通过下式耦合：
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Ｃ０
Ｔｇ
ｔ
＝ｋ（ＴＡ－Ｔｇ）＋Ｑ０ （１２）

　　其中：Ｑ０为海洋热源（包括辐射和平流作用）。
海气热交换通过下式参数化：

ＱＡ ＝ｋｒ（Ｔｒ－Ｔｇ） （１３）
　　其形式和Ｈａｎｅｙ恢复条件非常相似，但参数含
义不同，其中ｋｒ为海洋向空间的辐射参数，Ｔｒ为辐
射—对流模式的平衡温度：

ｋｒ＝
ｋｋ′ｒ

（ｋ＋ｋ′ｒ）
（１４）

Ｔｒ＝
ＱＡ
ｋｒ

（１５）

　　Ｔｇ、ＴＡ、Ｔｒ之间的关系为：

Ｔｒ＝Ｔｇ＋
ｋ
ｋｒ
（ＴＡ－Ｔｇ） （１６）

　　Ｔｇ、ＴＡ之间的差异很明显。如在高纬度对流比
较强的海域，ＴＡ接近零，海洋一般比大气暖３℃；对
于ｋ／ｋｒ＝１０，Ｔｒ约为 －３０℃。在热带地区，Ｔｇ大约
为２７℃，大气比海洋要暖 ０．５℃，Ｔｒ大约为 ３２℃。
这样在 Ｓｃｈｏｐｆ边界条件下，不仅恢复时间被延长
了，而且ＴＡ被Ｔｒ取代。从赤道到极地 Ｔｒ的差异非
常大，（Ｔｒ－Ｔｇ）要远大于（ＴＡ－Ｔｇ）。

Ｓｃｈｏｐｆ指出，时间尺度 Ｃ０／ｋｒ比 Ｃ０／ｋ要大 ２０
倍，这意味着通过向空间的辐射张弛，大尺度ＳＳＴ距
平减弱消失的时间尺度为几百天。这样，我们不必

在较短的时间尺度上把 Ｔｇ向 ＴＡ恢复，而代之以把
Ｔｇ向Ｔｒ恢复，但时间尺度要长得多。Ｓｃｈｏｐｆ

［１９］利用

该方案模拟ＥｌＮｉｎｏ期间的ＳＳＴ变化，与利用Ｈａｎｅｙ
恢复边界条件相比，模拟的ＳＳＴ形势要更为真实，原
因是ＳＳＴ可以自由地响应热通量的变化。
２．４　诊断型通量条件

具体作法是，采用Ｈａｎｅｙ恢复边界条件 ｓｐｉｎｕｐ
模式，达到平衡态后，诊断出一个热通量场，随后利

用该热通量来强迫海洋模式。该方案等效于利用一

个定常的大气热输送来强迫海洋模式，该热输送反

映在热通量场中。在这种边界条件下，大气和海洋

之间没有热反馈，ＳＳＴ可以自由变化。因此，有时候
海温能够超过真实值范围，如 Ｂｒｙａｎ［２８］和蔡文举［２９］

的结果。

３　盐度的海表边界条件
在海洋模式中，一般在海表把来自蒸发、降水、

径流和结冰过程的淡水通量表示为关于盐度的表面

边界条件。实际上，蒸发受海表风速和海气间湿度

差的影响，降水分布则依赖于复杂的天气过程，淡水

通量与海表盐度之间的相互作用是单向的，淡水通

量能够影响海表盐度，而海表盐度却难以反过来影

响淡水通量。因此，理论上正确反映淡水通量强迫

作用的理想方法，是根据观测的蒸发和降水来确定

盐通量。但在实际工作中这很不现实，因为利用这

种边界条件来强迫海洋环流模式时，模式盐度场的

收敛非常慢，花费的计算资源难以承受［２８，３０，３１］。因

此，在海洋模式中直接引入淡水通量有难度，实际应

用较多的是恢复条件和混合边界条件。

３．１　恢复型条件
恢复型边界条件是目前采用最多的一种盐度边

界条件，其实质是将温度恢复条件推广到盐度的计

算，即：

Ｓｆ＝κ（Ｓ －Ｓｇ） （１７）
　　其中：Ｓｇ为预报盐度、Ｓ为参考盐度、κ为恢复

系数，与之对应的时间系数为 τ＝ｈκ
，ｈ为特征混合

层深度，对于没有显式地考虑海洋混合层过程的海

洋环流模式，ｈ近似地取为第一个模式层厚度的一
半。对恢复时间早期常取和温度相同。现在多认

为，盐度恢复时间比温度恢复时间取得稍微长一些

更为合理（如 ＬＡＳＧ／ＩＡＰ大洋环流模式常取温度的
恢复时间为２０天、盐度的恢复时间为３０天）；对Ｓ

常用气候平均海表盐度。因为恢复条件是一种负反

馈，所以模式解是稳定的。

对于模拟当前气候来说，该方案的好处是能够

较好地模拟表层盐度。该方案存在两方面的问题：

首先，不适用于气候变化研究，因为过去及未来的参

考盐度分布不同于当今气候条件，我们无从知道；其

次，恢复系数的选取缺乏物理依据、具有很大的随意

性，可又难以根据实际观测来确定。此外，（１７）式
还意味着降水和蒸发的总量依赖于当地的海表盐

度，在物理上这明显不对。此外，温度恢复型条件固

有的零通量问题，在这里实际上依然存在，但在物理

上不像热通量那样不合乎逻辑，因为实际中海气之

间本来就不存在盐通量交换。

３．２　通量型条件
自由大洋上的表层风速、大气混合比（用于通

过总体公式来计算蒸发）和降水都缺乏足够的实际

观测资料，因此，为在海洋环流模式中得到淡水通

量，一般对温度和盐度都采用恢复型条件向气候场

张驰、进行ｓｐｉｎｕｐ积分至模式达到平衡态，然后诊
断出平衡态下的盐通量；在随后的模式积分中，表层
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盐通量就固定为这一诊断量。具体过程如下：

（１）对表层海温和表层盐度都使用恢复条件，
积分模式到准平衡态：

Ｑｆ＝κＴ（Ｔ －Ｔｇ）；Ｓｆ＝κｓ（Ｓ －Ｓｇ） （１８）
　　（２）诊断盐通量：

Ｓ０ｆ ＝κＳ（Ｓ －Ｓｇ） （１９）
　　（３）从平衡态开始，采用“混合边界条件”重新
启动模式积分，即对温度依然采用恢复条件、而对盐

度则采用固定盐通量条件：

Ｑｆ＝κＴ（Ｔ －Ｔｇ）；Ｓｆ＝Ｓ
０
ｆ （２０）

　　长期以来，对海洋环流模式的表层海温和盐度
通常都采用一样的恢复型条件，不管模式好坏如何，

总能得到正确的表层海温和盐度分布。但是，当使

用其它类型的盐度边界条件时，发现模式解会从当

前气候态漂移掉。这其实是热盐环流的多平衡态，

但是人们并没有过多地注意到这一点。因此，尽管

Ｓｔｏｍｍｅｌ［３２］就从理论上谈到热盐环流的多平衡态问
题，但并没有人来认真思考该问题。

２０世纪８０年代初，气候和海洋环流可能存在
多平衡态成为一个热点话题。Ｒｏｏｔｈ［３３］再一次提出
热盐环流多平衡态的问题。Ｂｒｙａｎ［１０，３４］经过努力，首
次在海洋环流模式中得到多平衡态，原因是他设计

了“混合边界条件”这一方案，其中对盐度采用的就

是通量条件。该方案的一个副产品是“虚拟盐通

量”，即在第（２）步得到的海表盐通量，定义为：
Ｓｆ＝（Ｅ－Ｐ）珔Ｓ （２１）

　　其中：珔Ｓ为大洋参考盐度，一般取为３４．７ｐｓｕ或
３５．０ｐｓｕ。

公式（２１）提供了淡水通量和盐通量之间的一
个近似估算关系。ＩＡＰ／ＬＡＳＧ气候系统模式 ＧＯＡＬＳ
的第四个版本，在进行海气淡水通量交换的耦合时，

就是在通量条件下对海洋模式进行充分长时间的

ｓｐｉｎｕｐ积分（６７００年），待海洋环流达到准平衡态
之后，在通量条件的基础上，继续 ｓｐｉｎｕｐ模式到接
近第１００００年，以检验通量条件下热盐环流的稳定
性，在此基础上，再加上大气模式实际预报的净海气

淡水通量距平折合成的虚拟盐通量进行自由的海气

耦合积分［３５］。

研究发现，当从恢复条件转换到虚拟盐通量条

件时，海洋模式常会从当前气候态漂移到其他状态，

为避免该漂移的发生，常将虚拟盐通量修正为如下

形式［１７］：

Ｓｆ＝（１－α）（Ｅ－Ｐ）珔Ｓ＋ακｓ（Ｓ －Ｓｇ）（２２）
　　通量盐度条件的主要问题是诊断盐通量的主观

因素很大，模式解对于盐通量的分布极为敏感。此

外，基于该方法的数值试验在湾流区常得到虚假的

净降水，而实际上那里的蒸发量大于降水量。

３．３　自然边界条件
由Ｈｕａｎｇ［３６］提出，其物理依据如下：在ｘｚ平面

上引入一网格元，其盐度平衡方程为：

Ｓ
ｔ
＋１
Δｘ
［（ｕＳ）＋－（ｕＳ）－］＋１

Δｚ
［（ｗＳ）＋－（ｗＳ）－］

＝
κＨ
Δｘ
（Ｓ＋ｘ －Ｓ

－
ｘ）＋

κＶ
Δｚ
（Ｓ＋ｚ －Ｓ

－
ｚ） （２３）

　　其中：（ｕＳ）＋和（ｕＳ）－是平流穿过右边界和左
边界的盐通量，Ｓ＋ｘ 和 Ｓ

－
ｘ 是在右边和左边边界处的

水平盐通量；相似地，（ｗＳ）＋和（ｗＳ）－是平流穿过上
部和下部边界的盐通量，Ｓ＋ｚ 和 Ｓ

－
ｚ 是在上部和下部

边界处的垂直盐通量；Ｓｆ＝ｋＶＳ
＋
ｚ 是穿过海气界面的

盐通量。针对公式（２３），自然边界条件的主要物理
约束如下：

（ａ）ｗ＋＝Ｅ－Ｐ
（ｂ）（ｗＳ）＋－κｖＳ

＋
ｚ ＝０ （２４）

即穿过上表面的真实淡水通量被定义为连续方

程的垂直速度边界条件；在水柱内存在湍流盐通量

κｖＳｚ和平流盐通量 ｗＳ，由于在空气中没有盐份，所
以在海气交界面处，盐通量为零，湍流通量必须精确

地抵消平流通量，以满足物理上的约束，保证没有盐

通量穿过海气交界面。

４　不同边界条件下模拟的大洋环流变化
４．１　混合边界条件

所谓混合边界条件，即对表层海温采用恢复性

条件、对表层盐度采用通量条件。混合边界条件被

广泛应用于北大西洋深水（ＮＡＤＷ）的稳定性、敏感
性以及热盐环流研究。

４．１．１　极地盐跃层突变现象
靠近极地海域，从海表至５０～１００ｍ左右的深

度盐度很低，由此往下盐度迅速升高，至大约３００～
５００ｍ，向下不再发生变化，靠近海表的这一盐度层
结被称为盐跃层，该层结强度突然增强，被称为“极

地盐跃层突变”。极地盐跃层的这种突然变化最早

由ＢｒｙａｎＦ发现［１０，３４］。当盐度边界条件从恢复条件

转换到通量条件后，开始的几十年里海洋模式仍保

持平衡态，但随后海洋状态突然发生转换，极地盐跃

层增强并向赤道传播，大洋经向翻转环流崩溃。这

种现象首先出现在模式深水形成区，那里的海表盐

度变低，随后这一淡水池快速传播，深水形成彻底停
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止，热盐环流崩溃。

Ｗｅａｖｅｒ等［８，１１］重新验证了这一发现。转换到

混合边界条件后，经圈环流稍微变弱，但依然接近稳

定的初始场，随后在很短的时间里，在模式靠近极地

边界处，一异常翻转环流开始发展，推动深水形成区

向着赤道方向移动，极地区域的深水很快停止，热盐

环流崩溃。ＭａｉｅｒＲｅｉｍｅｒ等［６］、Ｍａｒｏｔｚｋｅ［７，３７］的试验
表明，当在北大西洋的北部加上淡水扰动时，能够引

起热盐环流崩溃，它是由深对流的停止和以前深水

形成区不断累积的淡水帽所触发的。这也是极地盐

跃层突变的一种表现形式。

Ｔｚｉｐｅｒｍａｎ等［３８］利用一个具有真实地形的海洋

环流模式，发现利用恢复条件得到的定常解，在转换

到混合边界条件后也是不稳定的，但他们认为造成

热盐环流不稳定的机制是平流机制而不是对流机

制。他们指出对于海洋环流模式，在采用真实的海

陆分布、海底地形以及海表强迫时，模式海洋在混合

边界条件下存在着稳定系和不稳定系：恢复条件下

得到的平衡态，在转换到混合边界条件时稳定与否

依赖于模式解位于哪一种稳定系，混合边界条件下

的解极为接近稳定系的转换点，其转换很容易通过

淡水通量的极其微小的扰动而被触发，这一扰动量

通过改变恢复条件下盐度的恢复时间就可以得到。

重要的是，他们认为真实的海洋接近稳定系的转

换点。

基本采用真实地形的 ＩＡＰ／ＬＡＳＧ２０层大洋环
流模式在通量条件下也极易发生极地盐跃层突变现

象。ＩＡＰ／ＬＡＳＧ气候系统模式 ＧＯＡＬＳ的第四版本
在进行淡水通量交换的模式耦合之前，对海洋模式

所进行的 ｓｐｉｎｕｐ积分方案，就是根据 Ｔｚｉｐｅｒｍａｎ
等［３９］的上述结论而设计的。如果恢复条件下的

ｓｐｉｎｕｐ时间不够长、深层海洋没有达到平衡态，或
者是盐度恢复系数取得不够大（盐度恢复系数必须

逐渐加大，以免突然加大造成过强的冲击令热盐环

流崩溃），都容易造成混合边界条件下大西洋热盐

环流的崩溃。后续研究证实，在其它具有真实地形

的大洋环流模式中，也存在极地盐跃层突变现

象［４０～４２］。此外，张盛等［４３］利用 Ｓｃｈｏｐｆ零热容量条
件来代替Ｈａｎｅｙ型温度条件，发现北大西洋热盐环
流较之采用Ｈａｎｅｙ型条件要稳定、没有极地盐跃层
突变现象发生。

４．１．２　冲刷现象
“冲刷”（ｆｌｕｓｈ）现象即海洋层结发生强烈翻转、

在短时间内释放出大量热量的现象。该现象最早由

Ｍａｒｏｔｚｋｅ利用简化模式发现，其模式由恢复型条件
转换到混合条件后，热盐环流发生崩溃；随后继续积

分，垂直扩散逐渐加热赤道地区的深层水团，水平扩

散令水团变得均匀，最终在高纬度出现静力不稳定，

深层的暖咸水团变得比浅层水团还要轻，于是发生

对流和层结翻转，出现所谓的“冲刷”现象，深海在

几十万年里缓慢储存的热量，在几十年里即被快速

释放掉［４４］。Ｗｒｉｇｈｔ［４５］进一步验证了该现象的存在。
Ｗｅａｖｅｒ等［１１］利用海洋环流模式，采用混合边

界条件，进一步验证了该现象，其时间尺度介于百年

和千年之间。Ｗｅａｖｅｒ等［５］在一个平底的海洋环流

模式中发现类似的现象。格陵兰冰芯的氧同位素记

录中发现，在过去１００００年里气候变化的能量峰值
有３５０年的周期［４６］。这种现象是否真实存在、过去

是否发生过、它和已经知道的各种气候变化现象是

否有联系，这些问题都尚待回答。目前至少有一点

可以肯定，“冲刷”现象发生的前提是极地大洋有暖

而咸的深层水，而当前大洋则不满足这一条件。

４．１．３　热盐环流多平衡态
热盐环流对盐通量扰动极为敏感，一个小的扰

动就有可能足以使大洋经圈环流从一个有北大西洋

深层水 ＮＡＤＷ的平衡态，转换到没有 ＮＡＤＷ的平
衡态，即激发出“多平衡态”现象。多平衡态的概念

最早由Ｓｔｏｍｍｅｌ在简单的箱模式中发现［１１］，后来许

多学者对其加以验证［７，３３，３７，４５，４７～４９］。

Ｂｒｙａｎ［１０，３４］第一个在海洋环流模式中中发现热
盐环流多平衡态。在混合边界条件下积分模式到平

衡态后，他在南半球４０°Ｓ处分别加上１ｐｓｕ的负盐
度距平和２ｐｓｕ正盐度距平，结果得到两种完全不同
的、稳定的一核型平衡态：一种平衡态下仅在南半球

有深水形成，另一种平衡态下仅在北半球有深水形

成。随后，陆续有研究在海洋环流模式中发现多平

衡态现象，不过这些模式的海陆分布和海底地形都

是高度简化的［５～７，９，１１］。Ｗｅａｖｅｒ等［５］认为决定模式

稳定性的是海表淡水强迫的大小，Ｐｏｗｅｒ等［４１，５０］则

强调热强迫而不是淡水强迫，认为海洋模式对高纬

淡水异常的响应，关键在于温度恢复系数的选取。

采用真实地形的海洋环流模式中的 ＮＡＤＷ要比采
用简化地形的模式结果稳定，但多平衡态现象依然

存在［３８，４０，５１］。如当从恢复条件转换到通量条件时，

Ｔｚｉｐｅｒｍａｎ等［３８］的模式中 ＮＡＤＷ 崩溃了，而在
Ｍｏｏｒｅ等［４０］的模式中却加强了。采用真实地形的

ＩＡＰ／ＬＡＳＧ二十层大洋环流模式，在从恢复条件转
换到通量条件时，ＮＡＤＷ的消失或加强取决于恢复
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条件下盐度恢复系数的选取，这种不同的参数实质

反映的是淡水通量强迫的强弱［３９］。

综上所述，如果采用混合边界条件，大洋环流模

式很难合理再现当今海洋气候态。该结果支持

Ｂｒｏｃｋｅｒ等［１］的观点，即气候系统可能在两种状态之

间发生快速转换，海洋对大气变化的响应是一种快

过程，这其中包括海洋环流结构的变化。Ｍａｎａｂｅ
等［１０，５２］发现在地球流体力学实验室（ＧＦＤＬ）的海气
耦合模式中，北大西洋有两种稳定的平衡态：一种状

态下存在很强的热盐环流，北大西洋北部表层是暖

而咸的；一种状态下则没有热盐环流，高纬度海洋表

层是冷而淡的、存在一很强的盐跃层；两种状态下的

太平洋则区别不大，其净淡水通量也很相似。他们

认为这两种平衡态下的北大西洋热盐环流和 Ｂｒｙａｎ
等的简化海洋模式中的四个平衡态中的两个非常相

似。类似的情况也出现在ＩＡＰ／ＬＡＳＧ海气耦合模式
ＧＯＡＬＳ中，在进行海洋和大气模式的耦合过程中，
得到没有热盐环流的大西洋很容易，而要获得有稳

定热盐环流的海洋状态，则对耦合方案的要求很

高［３９］。

４．２　其它边界条件下的模式响应
Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ等［２７］比较了其设计的基于能量平衡

的温度恢复型方案与 Ｈａｎｅｙ边界条件的区别（对盐
度则都采用同样的恢复条件），发现新方案明显改

进了北大西洋和北太平洋温度差异的模拟，在大西

洋成功地模拟出位于 ＮＡＤＷ 下面的南极底层水
（ＡＡＢＷ）、ＮＡＤＷ的暖咸特征和ＡＡＢＷ的冷淡特征
以及北太平洋的稳定层结。

热盐环流多平衡态的存在，使得人们极为关心

发生平衡态转换所需要的条件。ＭａｉｅｒＲｅｉｍｅｒ等［６］

在靠近Ｓｔ．Ｌａｗｒｅｎｃｅ河的河口处，持续长时间地加
上很弱的淡水通量扰动，结果模拟出热盐环流的崩

溃。而Ｍａｒｏｔｚｋｅ仅在瞬间加上相当于１９７０年代大
盐度距平（ＧＳＡ）的淡水通量就触发了极地盐跃层的
突然变化［３７］。Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ等［２７］在北大西洋的 ５６°Ｎ
连续４年加上１．７ｍ／ａ的淡水通量扰动（总数约为
ＧＳＡ的１０倍），发现如果温度采用 Ｈａｎｅｙ条件，淡
水扰动最终令热盐环流崩溃；而当温度采用其设计

的新方案时，尽管水通量距平令热盐环流发生扰动

但并未崩溃，其热盐环流要稳定得多。

关于自然边界条件，黄瑞新［３６］利用一个简化的

理想模式，检验了纯粹由淡水强迫驱动的系统中自

然边界条件的作用，发现完全由淡水通量驱动的海

洋环流表现出复杂的三维结构，这些环流的强度要

比淡水强迫本身大两个量级，这解释了为什么海洋

模式对淡水强迫非常敏感。长期以来人们承认热力

驱动作用和淡水驱动作用对于热盐环流同等重要，

经向盐通量是热盐环流的一个重要组成部分，但细

致的研究却并不多见，黄瑞新［３６］的结果增进了我们

对经向盐份输送作用的了解，不过其结果建立在理

想模型的基础上，在接近实际的海洋环流模式中情

况如何尚有待研究。

蔡文举利用海洋环流模式系统比较了五种边界

条件下热盐环流的模拟结果［２９］，这五种边界条件分

别为：对温度和盐度都利用 Ｈａｎｅｙ恢复条件（ＲＲ）、
对温度用Ｈａｎｅｙ恢复条件而对盐度用诊断通量条件
（ＲＦ）、对温度用诊断热通量条件而对盐度用 Ｈａｎｅｙ
恢复条件（ＦＲ）、对温度和盐度都利用诊断通量条件
（ＦＦ）、对温度用Ｓｃｈｏｐｆ零热容量条件而对盐度用诊
断通量条件（ＺＦ）、对温度用Ｓｃｈｏｐｆ零热容量条件而
对盐度用Ｈａｎｅｙ恢复条件（ＺＲ）。模式开始积分时
利用ＲＲ条件使温度和盐度向气候平均场恢复，待
达到平衡态后，再将表面边界条件分别转换到上述

五种情况，比较随后热盐环流的变化情况。在所有

试验中，风应力强迫都利用气候年平均值。平衡态

下的北大西洋经圈环流和Ｅｎｇｌａｎｄ［５３］、ＩＡＰ／ＬＡＳＧ全
球大洋环流模式的３个不同分辨率版本［１６，５４，５５］的模

拟结果非常相似。在随后的积分过程中，只有在ＲＦ
方案下热盐环流发生急剧化，ＮＡＤＷ在１００年内由
１３．５Ｓｖ增至２３．４Ｓｖ，这是因为 Ｈａｎｅｙ条件假设大
气热容量是无限的，不管海洋热输送如何变化，大气

总能够适应这种变化而同时又不改变自身的温度。

在这一假设下，表层海温的变化受到约束，令海表盐

度和翻转环流之间存在一种正反馈，导致热盐环流

加强。在ＺＦ方案下热盐环流没有剧烈变化，因为
Ｓｃｈｏｐｆ零热容量条件允许大气温度根据海温和大气
层顶辐射收支来平衡，海洋和大气之间存在着相互

作用，表层海温可以自由适应海洋热输送的变化，令

表层海温和经圈环流之间存在一种负反馈，从而抑

制住热盐环流的剧烈变化。

由于上述五种边界条件都是从当前热盐环流的

气候态下推导出来的，因而理应适用于模拟当前气

候；但在ＲＦ方案中海洋环流发生强烈变化这一事
实，却表明该方案不适用于模拟当今海洋气候。

Ｔｚｉｐｅｒｍａｎ等［３８］认为原因是由于从恢复型盐度条件

中诊断出来的淡水通量太大的缘故，他把盐度恢复

时间加长到１２０天（为温度恢复时间的４倍），结果
诊断得到的淡水通量明显减小，当转换到这一淡水
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通量时模式的经圈环流没有崩溃。根据这一原理，

ＩＡＰ／ＬＡＳＧ设计了自己的淡水通量耦合方案，在其
海气耦合模式 ＧＯＡＬＳ成功地引入了淡水通量交换
过程［３５，３９］。

Ｍａｎａｂｅ等［５２］发现在对淡水通量强迫做同样调

整、海洋和大气之间以同样方式进行耦合的情况下，

从两种海洋初始状态（一种有、一种没有 ＮＡＤＷ）开
始积分，结果得到的两种平衡态也是一种有、一种没

有ＮＡＤＷ。因此，他们认为模式解高度依赖于初始
态。为了检验在海洋环流模式中情况是否如此，蔡

文举重复了上面的试验，只是模式都从均匀的静止

海洋开始积分，结果发现只有ＺＦ和ＲＦ方案中的经
圈环流发生剧烈变化、北大西洋深层水消失。此外，

只有在ＲＲ和ＺＲ方案中，模式模拟的热盐环流和温
度场与初始条件无关，这两种方案的共同点是在海

气之间存在热反馈、同时对表层盐度有约束，表明对

于成功模拟当前海洋气候而言这两个因子极为重

要［２９］。

注意只有在ＺＦ和ＲＦ方案下，ＮＡＤＷ的有无取
决于模式的初始态。模式没有ＮＡＤＷ形成的原因，
如Ｍａｎａｂｅ等［５２］所述，是由于暖咸的副热带水团向

极地方向的平流输送较弱。Ｃａｉ等［５６，５７］随后对此进

行了深入讨论。ＺＦ方案中表层海温和经圈环流间
存在负反馈，该方案中多平衡态的存在支持了 Ｍａｎ
ａｂｅ等［５２］的观点：即使在表层海温和经圈环流之间

存在负反馈，热盐环流也可能存在多平衡态。

ＲＦ方案存在多平衡态意味着 Ｍａｎａｂｅ等［５２］所

提出的暖咸副热带水团向极地方向平流输送较弱这

一机制，在采用 ＲＦ边界条件的海洋环流模式中也
能出现，不过这并不等于说 ＲＦ边界条件适用于气
候变化研究。实际上，在许多采用 ＲＦ边界条件的
海洋环流模式中，导致多平衡态出现的原因与海气

耦合模式不同，在这些模式中，淡水通量扰动使经圈

环流出现变化趋势，随后的正反馈机制放大了初始

淡水扰动的作用，使得模式从一种平衡态过渡到另

外一种平衡态［７，９，３７］。

目前关于气候敏感性研究有两点共识：一是因

为在海表盐度和淡水通量之间不存在直接反馈，盐

度的表面强迫可取为通量条件；二是表层海温同海

气热交换量存在相互作用，在进行气候变化研究时

必须如实反映该反馈过程。能够满足上述要求的方

案只有ＺＦ和 ＲＦ。众所关注的１９６８—１９８２年间北
大西洋的海水变淡现象（ＧＳＡ），估计其盐份亏损为
７．２×１０１３ｋｇ［５８］。为检验ＺＦ和ＲＦ方案中热盐环流

的稳定性，蔡文举在北大西洋高纬度和 Ｐｏｗｅｒ等［４１］

同样的区域，加上了２５倍于ＧＳＡ强度的淡水扰动，
结果发现ＲＦ和ＺＦ方案中ＮＡＤＷ的响应非常不同，
前者ＮＡＤＷ消失，后者则 ＮＡＤＷ依然存在，原因是
ＲＦ方案存在正反馈机制、而 ＺＦ方案则存在负反馈
机制［２９］。

耦合模式模拟结果表明，在温室效应下全球水

循环将加强［５９～６１］。蔡文举［２９］把全球水循环增强

３０％，检验了ＲＦ和 ＺＦ方案下热盐环流的变化，发
现热盐环流的变化与 ＧＳＡ试验类似，ＺＦ方案中
ＮＡＤＷ先是减弱随后又恢复，ＲＦ方案中 ＮＡＤＷ在
减弱之后仅恢复到其初始强度的一半。蔡文举的上

述较为系统的数值试验结果，为我们利用大洋环流

模式开展海洋环流变率研究提供了很好的试验设计

参考。

５　总　结
本文对常用的海洋环流模式海表边界条件处理

方案进行了总结，讨论了不同处理方案对模拟结果

的影响。要点可概括如下：

５．１　不同温度边界处理方案的适用范围
温度边界条件主要包括四种：Ｈａｎｅｙ恢复型边

界条件、Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ等恢复型边界条件、Ｓｃｈｏｐｆ零热
容量条件以及诊断通量型条件。原始的Ｈａｎｅｙ恢复
型条件有其物理基础，能够反映大尺度海气热力耦

合过程。在实际应用中，人们将其简化为牛顿张驰

形式、令模式海温在一定时间尺度上向观测值恢复

（“恢复型”Ｈａｎｅｙ公式），这种处理比较简单、可令
模式海洋快速收敛，但由于它不能如实反映全球大

洋表面的净海气热通量特征，模拟的表层海温滞后

观测１～２个月、季节循环振幅偏弱。令模式海温在
一定时间尺度上向气温观测值恢复的“梯度型”

Ｈａｎｅｙ公式，能够较为准确地反映中高纬度海气热
通量，在中高纬度是一种简单而有效的方案，缺点是

对热带大洋不适用。Ｓｃｈｏｐｆ假设大气为零热容量条
件的方案适用于热带大洋，Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ等方案有助于
改进北大西洋和北太平洋海温模拟效果；这两种方

案模拟的热盐环流比“恢复型”Ｈａｎｅｙ公式要稳定一
些。“通量型”温度边界条件不适用于气候态和气

候变率模拟研究。

Ｈａｎｅｙ公式作为第一个有物理基础的边界条件
处理方案，尽管较之简单的恢复性条件有其优势，但

实际上也未考虑海洋反馈过程，无论 Ｒａｈｍｓｔｏｒｆ、
Ｓｃｈｏｐｆ还是 Ｓｅａｇｅｒ等的工作，实质都是试图对
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Ｈａｎｅｙ公式加以改进、使得在计算热通量时考虑海
温变化的反馈作用（如在计算潜热时考虑海温变化

对湿度的影响等），这依然是一个值得努力的方向。

如Ｋａｍｅｎｋｏｖｉｃｈ等［６２］通过迭代求解恢复条件的最

优目标场对Ｈａｎｅｙ型方案进行完善，结果明显改进
了表层海温和表层盐度的模拟效果，模拟的经圈环

流和极向热输送也明显增强。采用大气边界层模式

与海洋模式耦合，热通量由边界层模式提供，这样也

可以部分地考虑海洋的反馈过程［６３，６４］。

５．２　不同盐度边界处理方案的适用范围
盐度边界条件主要有三种：恢复型边界条件、通

量边界条件和自然边界条件。“恢复型”盐度边界

条件尽管缺乏物理基础，但它能加速模式海洋的收

敛速度，故多用于海洋模式的平衡态积分。在某些

情况下，例如考察观测风应力和热通量驱动 ＯＧＣＭ
所模拟的ＥｌＮｉｎｏ事件，这种边界条件同样适用。恢
复型条件下模拟的海洋气候态，其表层盐度和观测

值之间永远会有一个偏差，该偏差并非是由于模式

性能导致的误差，而是采用恢复型条件的必然结果，

根据虚拟盐通量计算公式，该偏差可折合成相应的

淡水通量，其分布型和观测的淡水通量基本对

应［３９，６５］。

如果先利用恢复型盐度条件积分模式到平衡

态，诊断出这一淡水通量，并应用于随后的模式积分

过程中，这就是所谓的盐度“通量”条件。恢复条件

下的盐度恢复系数越大，诊断得到的虚拟淡水通量

越少，越有利于“通量条件”下的海洋环流保持稳

定；不过，如果恢复条件下的盐度恢复系数取得过

小，模式海洋向平衡态的收敛速度就会过慢。通量

条件下的热盐环流强度明显大于恢复条件下，以

ＩＡＰ／ＬＡＳＧ２０层大洋环流模式为例，恢复条件下北
大西洋热盐环流强度为１０．０Ｓｖ，转换到通量条件后
强度增加到２０．０Ｓｖ［３５，３９］。此外，自然边界条件有
严格的物理依据，但其实际应用效果尚需检验。注

意在完全的海气耦合模式中，采用淡水通量直接耦

合是当前的主要做法 ［６６～６８］。

５．３　不同温盐边界处理方案对海洋环流变化模拟
的影响

对千年以上海洋环流变化的模拟研究主要利用

海洋环流模式（或至多再耦合一个能量平衡大气模

式）来进行。此间应用最多的是“混合边界条件”，

即盐度采用通量条件而温度采用恢复型条件。“混

合边界条件”下模拟的海洋环流变化集中在３种现
象：极地盐跃层的突变现象、冲刷现象、热盐环流的

多平衡态问题。极地盐跃层的突变现象和通量盐度

条件下模式解的不稳定相联系。冲刷现象的周期和

观测资料中的百年尺度气候振荡周期接近，人们据

此推测由海洋内部动力过程造成的这种周期性振荡

可能是引起观测中百年尺度气候振荡的重要因子，

不过，当前的海洋气候态并不具备发生冲刷事件所

需要的条件。关于热盐环流的多平衡态，最早在简

单理论模型中发现的这一现象，在三维环流模式中

采用“混合边界条件”下也能够再现。多平衡态主

要反映的是热盐环流对淡水通量的敏感性。在海气

耦合模式中也发现热盐环流多平衡态现象，不过其

机制是否和采用“混合边界条件”的大洋环流模式

一样尚有待研究。

最后，关于大洋热盐环流对海表扰动的敏感性，

在同样对盐度采用通量条件的情况下，温度采用恢

复型Ｈａｎｅｙ条件还是采用 Ｓｃｈｏｐｆ零热容量方案，模
式热盐环流的响应明显不同，前者ＮＡＤＷ消失而后
者则依然存在，表明热通量对热盐环流的变化亦起

作用。上述模拟结果对模式边界处理方案的这种依

赖性，提醒我们应对海洋模式的海表边界条件处理

问题给予应有的重视，针对不同的科学问题需要采

用不同的边界处理方案；而不同边界处理方案下的

模拟结果，也只能适用于特定科学问题的研究。

致谢：感谢与金向泽博士关于海洋模式表面边

界条件处理问题的有益讨论。
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关于调整《地球科学进展》２００９年度发行价格的公告

由于物价上涨等诸多方面的因素，刊物的成本不断增加，为保证刊物的正常出版发行，经

研究并请示有关管理部门的同意，决定从２００９年度起调整《地球科学进展》的发行价格，由原
来的３５元／期（年价４２０元）；调整为５０元／期（年价６００元），特此公告，敬请广大读者谅解。

《地球科学进展》编辑部

２００９年２月
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