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基于大涡模拟耦合模式的小尺度 

海气相互作用研究* 
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(浙江大学海洋学院  舟山  316021) 

摘要    大气和海洋是影响地球气候系统的两个重要因素, 它们之间的相互作用是海洋和大气研究

的重要课题, 海气耦合模式则是研究海气相互作用的重要工具, 而海气耦合模式重点考虑的参数是

海气通量。针对传统的大尺度海气耦合模式缺少湍流尺度分析的问题, 本文使用并行大涡模拟海气

耦合模式(The Parallelized Large-Eddy Simulation Model, PALM), 在小尺度上探究风速对海气通量及

湍流动能收支(Turbulence Kinetic Energy Budget, TKE Budget)的影响, 设置了 5、10和 15m/s三种地

转风速度对大气边界层(Atmospheric Boundary Layer, ABL)和海洋混合层(Oceanic Mixed Layer, OML)

进行海气耦合模拟。研究表明: 海气通量的分布与风速大小密切相关, 风速越大, 净热通量和浮力通

量相对越大, 由于温度上升导致海水蒸发加剧, 使得大气的淡水通量增大; 海洋湍流动能收支各项

在近海面处受风速影响较大, 且随着深度加深而逐渐减弱。本研究初步展示了小尺度海气耦合模式

在海气通量研究中的应用, 对进行小尺度海气相互作用研究具有一定的意义。 
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大气和海洋是地球系统中的两个重要组成部分, 

它们之间的相互作用是地球气候系统的关键调节因

素之一 , 而单一的大气或海洋模式无法完整描述此

过程, 所以海气耦合模式被提出并得到快速发展, 其

发展经历了从全球到区域的过程 , 其中全球海气耦

合模式主要用于研究大尺度海气相互作用 , 然而全

球模式的分辨率无法准确描述中小尺度海气相互作

用, 因此区域海气耦合模式凭借其较高的分辨率, 能

够对海气相互作用进行更细致的研究 , 其广泛应用

于数值模拟、预报和区域气候变化动力降尺度研究

(Peng et al, 2012)。海气通量则是海气相互作用中的

一个重要研究课题(陈烈庭, 1991), 所以在全球或区域

的海气耦合模式中考虑海气通量的变化对深入研究海

气相互作用具有重要意义。Zhou 等(2000)将海气淡水

通量的交换引入耦合模式 Global-Ocean-Atmosphere- 

Land-System-model(GOALS)成功地控制了气候漂移

现象(Neelin et al, 1992; 陈克明等, 1997)。海气界面

处的动量通量也叫风应力 , 是海气相互作用研究的

重点之一, 也是海气耦合模式中的一个重要参数(冯

兴如等, 2018)。Ma 等(2010)在海气耦合模式 FOAM

中通过控制变量证明风应力对气候的重要影响。Zhou

等(2015)将 AGCM 模式和一个混合层海洋模式耦合

用以探究海气耦合对大西洋多年代际振荡的影响。 

区域海气耦合模式的关键技术是在系统质量和

能量守恒的前提下实现高效的海气参数的交互传递, 

现如今耦合模式普遍采用“耦合器”技术(Coupler), 而

另一个技术难题是侧边界条件的处理 , 对于侧边界

的处理直接影响模拟结果(Peng et al, 2012)。上述这

些海气耦合模式对于处理海气之间的质量、动量和能

量的交换问题通常是依靠经典参数化方案 , 而且模
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式的空间分辨率并不能准确描述小尺度的海气相互

作用。2001 年海气相互作用耦合边界层低风速实验

(The Coupled Boundary Layers and Air-Sea Interaction- 
Low Winds, CBLAST-Low)项目在沿海部署了一套观

测系统用以提供海气数据 , 取得了很好的观测结果

(Austin et al, 2002; Vickers et al, 2006; Edson et al, 
2007)。但是相对于观测系统造价昂贵以及单点观测

所带来结果特殊性的特点 , 数值模拟作为一种新兴

的研究方式近年来发展迅速。因为大气和海洋中的湍

流时刻影响着海气通量的交换 , 所以模式需要充分

考虑湍流作用。以往的湍流模式大多是雷诺平均模式

(Reynolds Average Navier-Stokes, RANS), Peng 等

(2012)中介绍的区域海气耦合模式大都使用 RANS方

法 , 而大涡模拟 (Large Eddy Simulation, LES)与

RANS 不同, 其原理是基于尺度的分离: 在模拟中直

接计算大尺度的脉动 , 对于小尺度的湍流效应则采

用参数化的方案(Smagorinsky, 1963; Deardorff, 1970), 

因为其较为精确且节省计算成本的特性 , 已经成为

大气和海洋领域中研究湍流的一种成熟方法。

Esau(2014)采用并行大涡模拟模式 (The Parallelized 

Large-Eddy Simulation Model, PALM), 研究了大气边

界层(Atmospheric Boundary Layer, ABL)与海洋混合

层(Oceanic Mixed Layer, OML)之间在无剪切对流情

况下的湍流相互作用。 

湍流作为大气和海洋中显著的动力过程 , 是影

响海气通量的重要因素。大涡模拟允许湍流场的三维

实现, 可以用湍流动能平衡方程中的耗散项、剪切项

和传输项等来刻画湍流过程 , 这是大尺度模式和大

多数实验研究所不能实现的(Maronga et al, 2015)。所

以在湍流尺度运用大涡模拟来探究风速对海气通量

的影响和对深入了解海气相互作用过程具有重要的

意义。为此本文在 Esau(2014)的基础上引入风速, 用

大涡模拟海气耦合模式探究风速对海气通量和海洋

湍流动能收支各项分布的影响。 

1  模式简介 

1.1  PALM简介 

PALM 是由德国汉诺威莱布尼茨大学开发的用

于大气和海洋边界层的一种湍流分解大涡模拟模式, 

已应用于各种大气和海洋边界层的模拟超过 15 年

(Huq et al, 2019)。经过优化, PALM可用于大规模并

行计算机架构 , 这也是它能进行模式耦合的技术基

础, 关于 PALM的详细介绍可见 https://palm.muk.uni- 

hannover.de/trac/wiki。 

本文使用的模式基于 Boussinesq 近似的非流体

静力学, 对经过滤波的不可压缩的 Navier-Stokes 方

程进行求解。下面的方程组通过对离散笛卡尔网格体

积上的控制方程求平均值 , 可以隐式地实现分辨尺

度和次网格尺度湍流模式(Sub-grid Scale, SGS)的分

离, 其中 SGS的建立是基于Deardorff(1980)提出的方

法 , 但是为了方便起见 , 这里使用了方程的连续形

式。PALM中有六个预测量: 速度场的三个变量(u, v, 

w)位势温度( ), 湿度(q)(海洋中是盐度(s))和次网格

动能(e), 其基本方程为:  
*
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其中 ,  , , 1, 2,3i j k  , t 是时间 , iu 是速度分量

1 2 3, ,u u u v u w  （ ）, 坐标 1 2 3( , , )ix x x x y x z   , 

 是列维-奇维塔符号, (0, 2 cos( ), 2 sin( ))if     是

科氏力参数 , 0 是密度 , π是修改后的扰动压力 , 

g 是重力加速度 , V 是位势温度 , v是运动黏度 , 

3i 克罗内克符号, e是次网格湍流动能, VL 蒸发潜

热 , pc 是恒压干燥空气的比热容 , Vq 是湿度 , 
Vq

是湿度的源/汇项, 是温度和位势温度之间的转换

公式, 双撇号表示 SGS, 上划线表示水平平均, 尖括

号表示 SGS通量。 

在海洋模式中: 将公式(1)中的 V V
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 , 其中  由海水状态方程得到 ; 考虑

到盐度对于密度的影响, 增加方程:  
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其中, s是盐度, s 是盐度的源/汇项。 

根据公式 (1)可得水平平均的 SGS-TKE 方程

(Skyllingstad et al, 2000)为:  
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P是压强, Km是次网格涡粘系数。公式(6)中等号

右边各项依次是: 速度剪切项、浮力项、次网格耗散

项、湍流动能传输项、压力项和耗散项。下文中湍流

动能收支的耗散项包含了次网格耗散 , 而湍流动能

传输项包含了次网格湍流动能传输。 

1.2  海气耦合模式简介 

为了研究ABL和OML中湍流过程之间的相互作

用, PALM组开发了一种海气耦合模式。这种耦合模

式是通过两个大涡模拟(一个大气和一个海洋)之间在

海面上的变量实时在线交换实现的。海洋和大气之间

的通量守恒要求根据水的密
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这里 ,p lc 是水在恒压下的比热容。由于盐不能蒸

发, 海水的蒸发会导致海水含盐量的增加, 这一过程

由 Steinhorn(1991)通过一种在海面的负(向下)盐度通
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|w s  来表示:  
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PSU(Practical Salinity Units)表示盐度的标准, 为

无单位量纲。将海面位温 0 和水平速度分量 uo和 vo

作为表面边界条件传递到大气中: 

0 0 ocean 0 0 ocean 0 0 ocean= |  ,   = |  ,   = |u u v v  ,  (12) 

大气和海洋的时间步长是单独设置的 , 不要求

相等, 然后以用户指定的频率执行耦合, 目前, 该耦

合要求大气和海洋的水平域的大小相等 , 而耦合则

是通过海面数据的双向双线性插值实现的。此外, 在

大气和海洋中, 由于模式稳定时间的不同, 即动能输

出达到稳定的时间不同 , 可以为大气和海洋先执行

非耦合的前驱运行 , 然后再进行耦合的重新启动运

行, 这可以减少计算量, 也是本文所使用的方法。 

1.3  模式设置 

本文的模式设置中大气部分的网格数是 100× 

100×60(x, y, z), 网格大小是 1m×1m×5m; 海洋部分的

网格数是 100×100×100(x, y, z), 网格大小是 1m×1m× 

1m。本文中 PALM 海气耦合分为两个部分: 前驱运

行和耦合运行, 两者的设置大致相同, 时间步长方案

均采用三阶 Runge-Kutta 方法, 侧边界条件均是周期

性边界条件, 大气(海洋)模式中的下(上)边界采用自

由滑移边界条件, 大气模式的表面温度是 270.6K, 温

度梯度是 0.015K/m, 海洋模式的温度是 272.65K, 盐

度是 34.8, 纬度设置为 45°N。本文不考虑海洋分层和

海洋背景流 ; 前驱运行中大气模式依靠风速输入启

动 , 海洋模式则是在运行初始加入一个微小扰动用

于模式启动 , 具体表现是在海表面以热通量的形式

输入模式, 该扰动不会影响模拟结果。前驱运行中大

气模式的运行时间是 7200s, 海洋模式则是 40000s; 

耦合运行的时间均是 86400s, 耦合步长均是 30s。这

样设置的原因是大气和海洋的时间尺度不一致且海

洋的响应时间比大气慢 , 所以在模式前驱运行中的

稳定时间海洋比大气长很多。本文通过设置三种地转

风速度(5m/s,10m/s,15m/s)来探究其对海气通量及海

洋湍流动能收支的影响。 

1.4  模式验证 

Esau(2014)运用大涡模拟海气耦合模式探究

ABL与 OML之间的湍流相互作用, 然而他并没有考

虑风速对海气湍流相互作用的影响 , 为此本文在

Easu(2014)的基础上引入风速, 使用耦合模式探究风

速对海气相互作用的影响。在此之前 , 本文先重复

Easu(2014)的结果, 来证明该耦合模式在海气相互作

用研究中的可行性。 

耦合模式初始设置: 网格数 128×128×64(x, y, z), 

网格大小 25m×25m×10m(大气), 25m×25m×5m(海洋)。

将 ABL 中位温的初始垂直梯度设为 0.015K/m, 初始

相对湿度为 0%(干燥空气)。OML 的初始温度和盐度

剖面来自 Esau(2014): 海面温度为 275.65K, 盐度为

34.8, 大气边界层表面温度为 270.6K, 耦合模拟时间
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为 22h。湍流是由 ABL 中 40—90m 层和 OML 中40

—90m 层规定的速度场中的弱扰动引起的, 其中湍流

数据每 60s采样一次, 二维数据每 5min采样一次。 

图 1显示了温度、净热通量、动量通量在最后一

小时的时间平均剖面, 虚线是 Esau(2014)的结果, 实

线是耦合模式运行结果。在图 1中, 两者温度值的分

布相差不大 , 净热通量和动量通量的分布也大致相

同, 本文将两者的差异归结为以下几点:  

(1) 模式直接取 Esau (2014)文献中的温盐初始

剖面, 并没有得到其原始数据, 所以导致结果存在微

小偏差。 

(2) 模式版本经过更新换代。 

(3) 关于耦合模式中前驱运行的细节文献中没

有详细说明, 可能模式输入存在些许偏差。 

 

图 1  温度、净热通量和动量通量的垂向分布 
Fig.1  Vertical distribution of temperature, net heat flux, and momentum flux 

注: 实线: 模式运行的结果; 虚线: Esau(2014)的结果 

 

2  模拟结果 

2.1  风速和流速 

耦合模式由前驱运行在大气和海洋部分中产生稳

定的湍流, 之后再进行耦合, 考虑到耦合模式有一个

启动过程, 将垂向动能进行水平平均得到图 2, 横坐

标是时间, 纵坐标是高度, 在图 2 中大气部分从模式

启动开始就一直稳定, 而海洋需要响应时间, 所以从

图 2中可以看到整体模式稳定时间在耦合开始 1h后。 

地转风速为 5m/s 时 , 大气的垂向动能在 0—

150m 的区域内变化明显, 其最值约为0.05m2/s2, 相

应的海洋受风速影响的深度约为 20m, 垂向动能的最

值约为在2×105m2/s2。地转风速为 10m/s时, 大气受

风速影响的高度约为 250m, 垂向动能的最值约为

0.1m2/s2; 海洋受风速影响的深度为 25m, 垂向动能

的最值在5×105m2/s2。地转风速为 15m/s时, 大气受

风速影响的高度增大为 300m, 垂向动能的最值为

0.2m2/s2; 海洋受风速影响的深度约为 35m, 垂向动

能的最值为1×104m2/s2。 

除了垂向动能的时间变化外 , 本文还关注了大

气海洋中速度分量在垂向上的变化 , 将数据进行时

间平均后得到大气风速和海洋流速垂向剖面图 3。图

3 中实线表示 u 方向, 虚线表示 v 方向, 红线表示风

速为 5 m/s, 蓝线表示风速为 10 m/s, 黑线表示风速

为 15m/s; 为了便于展示, 本文将海洋的流速数值放

大 100倍。 

图 3 展示了耦合模式中大气和海洋中速度分量

的分布。由于模式中只在 u方向添加地转风, 所以在

图 3中海洋中 v方向流速从 0开始。随着风速的增加, 

海洋流速逐渐增大且呈现向下延伸的趋势 , 并在

50m左右迅速减小。 
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图 2  垂向动能时间序列 
Fig.2  Time series of vertical momentum  

注: a—c: 大气的垂向动能; d—f: 海洋的垂向动能; a, d: 风速 5m/s; b, e: 风速 10m/s; c, f: 风速 15m/s 
 

 

图 3  速度剖面图 
Fig.3  Velocity profile 

注: 实线表示 u, 虚线表示 v; 为了便于展示, 将实际海洋流速数

值×102后绘制此图 

2.2  海气通量 

PALM中的海气耦合是ABL和OML之间的耦合, 

耦合是通过一个大气-海洋界面来保存每个网格单元

内的质量(湿度、盐度)、动量和热量的湍流通量。ABL

在 OML的顶部边界提供了通量, 而 OML在 ABL的

底部边界提供了速度和温度。 

通过模式所得数据对其进行时间平均得到图 4:  

由图 4 可以直观的看到不同风速下海气通量的

垂向变化。在海气界面处, 风速越大, 大气中的净热

通量和淡水通量也相应增大, 而浮力通量变化不大; 

海洋中则是净热通量和浮力通量增大 , 盐度通量为

负表示海面蒸发加剧。而且随着风速的增大, 各通量

在海洋中向下传递的距离越大; 而在大气中, 净热通

量和淡水通量也相应变大, 浮力通量在 0—100m 变

化不大, 在 100—300m变化明显。 

本文取大气 10m处和水下 2m处的通量值进行对

比得到图 5。图 5a中: 海气的净热通量随风速增大而

增大, 且随着海气之间相互传递热通量, 两者关系呈 
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图 4  净热通量、淡水通量和浮力通量的垂向剖面图 
Fig.4  Vertical profiles for net heat flux, fresh water flux and buoyancy flux 

注: a: 大气和海洋的净热通量; b: 大气的淡水通量, 海洋中用盐度通量代替; c: 大气和海洋的浮力通量, 图中所示的海洋浮力通量值是

实际值×103 

 

图 5  不同风速下大气海洋的净热通量, 淡水通量(盐度通量)的关系图 
Fig.5  The relationship between net heat flux and fresh water flux (salinity flux) of the atmosphere and ocean at different wind speeds 

注: 大气的净热通量和淡水通量取 10m处的值; 海洋的净热通量和盐度通量取2m处的值; 实线: 通量的趋势 

 
正相关; 图 5b中: 随着风速增大, 海面受热蒸发加剧, 

导致大气淡水通量增大, 而海洋盐度通量(负)增大。 

2.3  湍流动能收支 

图 6 展示了海洋湍流动能收支情况, 根据公式(6)

本文用红线表示速度剪切项, 绿线表示湍流动能传输

项, 蓝线表示压力项, 粉线表示浮力项, 黑线表示耗

散项, 为了便于展示将各项数值×106。左图为三个风

速下的海洋湍流动能收支情况, 右图均为左图35—

0m处的局部放大图。 

从图 6a, 6c, 6e可以发现海洋湍流动能收支各项

分别在15、25、35m 处迅速减小, 说明不同风速

所能影响海洋的深度随风速增加而加深。在图 6b中, 

剪切项与湍流动能传输项的值在近海面处差别不大, 

耗散项的值最大可以到达4.5×107m2/s3; 在图 6d中, 
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剪切项与耗散项在近海面处的值达到最大且两项大

致持平, 最值大约为 2×106m2/s3; 在图 6f 中, 剪切

项、传输项和耗散项达到最大值 , 最值约为 5× 

106m2/s3。随着风速的增加, 近海面处的剪切与传输

必然增大, 导致向下传递的距离越远, 所产生的耗散

也相应增大, 且随着深度加深逐渐减弱。 

 

图 6  湍流动能收支 
Fig.6  The TKE budget 

注: a: 5m/s时海洋湍流动能收支, b是 a的区域放大图; c: 105m/s时海洋湍流动能收支, d是 c的区域放大图; e: 155m/s时海洋湍流动能收

支, f是 e的区域放大图; TKE: Turbulence Kinetic Energy, 湍流动能 

 

3  讨论 

3.1  耦合模式与非耦合模式的差别 

前文分析了耦合模式的结果 , 在耦合模式中海

洋是依靠大气风速驱动 , 而在非耦合模式中海洋是

依靠固定的动量通量输入驱动。图 7展示了地转风为

105m/s 情况下, 海气耦合与非耦合模式的垂向流速

在 u, v两个方向的时间序列。图 7a和 c分别表示耦

合模式下的垂向流速在 u 方向和 v 方向的时间序列; 

图 7b 和 d 分别表示非耦合模式下的垂向流速在 u 方

向和 v方向的时间序列。 

通过比较得知: 在整个模式运行期间, 耦合模式

海洋部分受风速影响较深 , 而非耦合模式流速变化

巨大的区域大多集中在靠近海面的地方。 

图 8展示了经过时间平均后不同深度(5、15、

30、40m)的垂向流速水平截面。从中可以发现耦

合模式与非耦合模式从水下 5m到水下 30m区域中

的垂向流速分布大致相同 , 而在水下 40m处时 , 非

耦合模式的垂向流速减弱明显 , 这也说明了在耦合

模式下 , 受到大气持续影响 , 能量向下传递的距离

更远。  
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图 7  垂向流速时间序列 
Fig.7  Time series of vertical velocity  

注: a: 耦合模式下 u方向垂向流速时间序列; b: 非耦合模式下 u方向垂向流速时间序列; c: 耦合模式下 v方向垂向流速时间序列; d: 非

耦合模式下 v方向垂向流速时间序列 
 

 

图 8  垂向流速水平截面 
Fig.8  Horizontal section of vertical velocity  

注: x: 水平 u方向坐标; y: 水平 v方向坐标; z: 垂直方向坐标 

图 9 展示了耦合模式与非耦合模式的海洋湍流

动能收支情况, 实线表示耦合模式, 虚线表示非耦合

模式的结果, 从中可以发现二者趋势大致相同, 但是

非耦合模式的湍流动能收支各项略小于耦合模式  , 

且相较于耦合模式在25m 处趋于 0, 非耦合模式趋

于 0的深度较浅, 这也符合图 7和图 8显示的耦合模

式下海洋受风速影响区域较深的结果。 

3.2  波浪破碎与 Langmuir环流 

海洋混合层受风速影响存在两个重要湍流过程: 

波浪破碎和 Langmuir 环流。波浪破碎在海面附近产

生大量的小尺度湍流 , 而由风驱动的表面流切变与

Stokes 漂移的相互作用产生 Langmuir 环流, 这两者

对于海洋混合层有较大影响。Noh 等(2004)对海洋混

合层进行了波浪破碎和 Langmuir 环流的大涡模拟, 

揭示了波流相互作用在海洋混合层垂向混合过程中

的重要作用。Li等(2013)使用大涡模拟研究两者在海

表边界层中的作用, 模式结果与从 CBLAST 站点湍

流测量分析得出的结论一致。波浪破碎与 Langmuir

环流均发生在海气边界上, 影响海气通量交换, 未来

的工作重点便是在耦合模式中加入波浪破碎和

Langmuir 环流, 考虑波流相互作用对海气通量交换

的影响。 
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图 9  湍流动能收支对比 
Fig.9  Comparison of TKE budget  

注: a: 耦合模式与非耦合模式的海洋湍流动能收支图, b是 a的区域放大图, 其中实线表示耦合模式结果, 虚线表示非耦合模式结果 

 

4  结论 

本文为探究小尺度海气相互作用 , 使用大涡模

拟海气耦合模式, 设置了 5、10和 15m/s三种地转风

速度, 展示了不同风速下海气通量和 OML 湍流动能

收支各项的分布结果 , 并且对比分析了耦合模式与

非耦合模式的差别。主要结论如下:  

(1) 随着风速的增加 , 垂向动能在大气和海洋

中的分布呈现纵向加深的趋势; 净热通量在海气界

面处进行交换 , 在海洋中随着深度的增加而减小 , 

受到风速的影响 , 随风速的增大而增加。海洋受热

加剧海水蒸发 , 从而持续向大气输送水汽导致海洋

盐度通量的增大。大气的浮力通量在 100—300m随

风速增大而减小 , 而海洋的浮力通量随风速增大而

增加。  

(2) 海洋混合层中湍流动能收支也响应风速的

变化, 其中剪切项、耗散项和传输项随着风速的增大

而增加, 且在区域35—0m 变化明显, 由于海洋模式

受到大气风速的驱动 , 所以在近海表面各项达到最

大值, 之后随着深度逐渐减弱。 

(3) 非耦合模式中海洋依靠定值的动量通量输

入驱动 , 从而导致非耦合模式中流速在靠近海面的

区域变化明显, 之后向下迅速减弱; 而耦合模式中海

洋依靠大气模式的风速持续驱动 , 所以其流速分布

显示在海表面处较大, 而随着深度缓慢减弱。湍流动

能收支的结果表明耦合模式各项略大于非耦合模式。 

对于大尺度的海气耦合模式不能解释小尺度海

气相互作用的问题 , 本文通过大涡模拟在湍流尺度

展示了海气通量和海洋湍流动能收支情况 , 为完善

海气耦合模式提供新的方法。随着现今计算机技术的

发展 , 耦合模式所用的计算资源与非耦合模式相差

不大, 而且耦合模式相比非耦合模式, 充分考虑海洋

和大气的协同作用, 使得结果更趋近于真实情况。 
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LARGE EDDY SIMULATION COUPLING MODEL FOR SMALL-SCALE AIR-SEA 
INTERACTION 

SUN Dan-Yi,  LI Shuang 
(Ocean College, Zhejiang University, Zhoushan 316021, China) 

Abstract    Atmosphere and ocean are two important factors that affect the Earth's climate system, and their interaction 

is an important topic for research. Aiming at the problem that the traditional large-scale air-sea coupled model lacks 

turbulence scale analysis, this study uses the Parallel Large Eddy Simulation Model (PALM) to explore the effects of wind 

speed on air-sea flux and turbulence kinetic energy budget on a small scale. Three types of geostrophic wind speeds(5, 10, 

and 15m/s) were set up to simulate the air-sea coupling of the atmospheric boundary layer (ABL) and ocean mixed layer 

(OML). Study shows that the distribution of air-sea flux is closely related to wind speed. The larger the wind speed, the 

larger the net heat flux and buoyancy flux. As the temperature rises, the evaporation of seawater intensifies and the 

freshwater flux of the atmosphere increases. Ocean turbulence kinetic energy budget is greatly affected by wind speed near 

the sea surface, and gradually weaken as the depth deepens. This study shows the application of the small-scale air-sea 

coupled model for the study of air-sea flux, which has certain significance for the study of small-scale air-sea interaction. 

Key words    large eddy simulation;  air-sea flux;  air-sea coupling;  TKE budget 
 


