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摘要    本文基于时间分布参数设置, 利用伴随同化方法, 反演了 Ekman 模型中随时间变化的风应

力拖曳系数, 并在孪生实验和实际实验中对该方法进行了验证。在孪生实验中, 研究了参数反演结果

对不同影响因素的响应, 包括: 风速分布、风应力系数分布、风应力系数初始猜测值、风应力系数

独立变量个数、观测数据误差和观测的深度。孪生实验结果验证了伴随同化方法反演 Ekman模型中

时变风应力系数的有效性, 具体包括如下五个方面结论: 1)不同风速分布下均能成功反演出不同风

应力拖曳系数分布; 2)反演结果对初始猜测值较为敏感, 风应力系数初始猜测值越接近给定值, 反演

结果越好; 3)风应力系数独立点个数的选取会显著影响反演结果, 合理的选择有利于提高反演效率

及减小观测数据误差; 4)观测误差能够影响反演结果, 观测数据误差在 20%以下时能取得合理的反

演结果; 5)反演结果对观测数据的表层和次表层流速更为敏感, 这是由 Ekman流的物理性质决定的。

实际实验 , 利用百慕大锚系试验平台的风速和流速数据 , 去除周期性潮流和地转流成分后得到

Ekman 流成分, 并作为观测输入到该同化模型, 反演出了适用于该区域和该时段的随时间变化的风

应力系数。通过比较模拟流速和观测流速, 证明利用伴随同化方法能从实测数据中反演出合理的时

变风应力系数, 对于海洋模型风应力系数的确定是一项有益的尝试。 
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风是驱动海洋环流的重要因素 , 与之相关的风

应力则是计算海气界面动量交换的基本指标。风应力

拖曳系数(Wind Stress Drag Coefficient, WSDC)是计

算风应力的关键参数 , 因此风应力系数对于与海面

风相关的上层海洋过程具有很大的影响(Peng et al, 

2015)。在前人的研究中, 风应力系数常被假设为常数

(Konishi et al, 1985; Jones et al, 1998), 或被设置为风

速的线性函数(Garratt, 1977; Wu, 1980, 1982), 或被

设为风速的非线性函数(Large et al, 1981; Powell et al, 

2003; Large et al, 2009; Zijlema et al, 2012; Edson et al, 
2013; Peng et al, 2015), 具体关系如图 1所示。目前, 

风应力系数随风速非线性变化 , 尤其是在高风速条

件下 ,  已被广泛接受与认可 (Powell  et al ,  2003; 

Hwang, 2005; Jarosz et al, 2007; Maurer et al, 2015)。

由于涉及到海气相互作用过程 , 风应力系数的确定

是海洋科学和大气科学领域的一个难点问题 , 其困

难根源来自于湍流问题。湍流在时间和空间尺度的多

变性, 导致求解湍流问题异常困难。近惯性频率段的

海洋观测表明, 与板状模型相比, 湍流封闭模型能更

好地预测风生流(Weller et al, 1996)。目前的湍封闭模

型存在多种选择, 例如依赖于 Richardson数的模型、

k-ε模型、M-Y模型、Prandtl混合长度模型、KPP模

型等, 它们在不同的区域、不同的事件中, 都发挥了

重要的作用(Pacanowski et al, 1981; Ferreira et al, 

2004; Mellor, 2004; Wang et al, 2010)。但是, 由于海
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洋环境往往会随空间和时间发生变化 , 再加上观测

数据的不足, 各个湍流模型的普适性受到限制, 具体

表现为不同模型计算出的参数差别较大 , 没有哪种

模型能精准适用于所有海域。 

 

图 1  前人公式中风应力系数与风速的关系 
Fig.1  Wind Stress Drag Coefficients (WSDCs) as a function of wind speed from previous works 

 
伴随同化方法是在严格的数学理论基础上发展起

来的(Thacker et al, 1988)。伴随同化将变分原理与最优

控制理论相结合, 流体力学方程组及其初、边值条件

作为约束条件, 使得依据具体问题设计的代价函数达

到最小(Sasaki, 1970)。近几十年以来, 对于未知参数的

确定, 数据同化方法发挥了重要作用, 以伴随同化方

法和卡曼滤波 (Kalman Filter)同化参数估计为代表
(Kalman, 1960; Daley, 1991; Evensen, 1992; Fisher et al, 
1995; Evensen et al, 1996; Navon, 1997)。同化参数估计

的思路在于, 由于动力过程的复杂性和参数的未知性, 

海洋模型所反应的动力系统类似于“黑箱子”, 但是“黑

箱子”的输出却是可以观测的, 即海洋观测资料; 这就

提供了一种可能性, 基于数学物理反问题的思路, 我

们可以从输出(观测资料)去反推输入的控制变量(参

数)。近年来同化参数估计在许多实际问题中得到应用
(Yu et al, 1991; Das et al, 1992; Ullman et al, 1998; 
Heemink et al, 2002; Lv et al, 2004; Wakelin et al, 2009; 
Zhang et al, 2009; Kim et al, 2015; Zhang et al, 2015; 
Gharamti et al, 2017)。Yu等(1991)验证了 Ekman伴随

同化模型优化风应力系数和海水涡动黏性系数剖面的

能力。Yu等(1992)探究了初始条件对反演结果的影响, 

一定程度上优化了 Ekman模型的初始流速。Zhang等

(2009)分析了伴随同化方法反演改进的 Ekman 模型中

风应力系数的部分敏感性, 包括: 优化算法、调整参数

的步长、伴随方程的反积分时间和正则化参数, 但是

未涉及到实际海洋数据。本文采用一个改进的 Ekman

模型, 基于时间分布参数的假设, 建立相关算法, 利

用伴随同化方法反演了随时间变化的风应力系数, 并

运用孪生实验和实际实验对该方法进行了验证; 数值

实验结果表明, 该方法对利用风速和上层流速的观测

值反演时间分布的风应力系数是有效的, 有利于提高

风应力系数的取值合理性和模拟准确度。 

本文结构如下: 第一节简要描述了改进的 Ekman

模型、伴随同化方法以及数值实验运算过程; 第二节进

行了一系列孪生实验, 对随时间变化的风应力拖曳系

数反演问题进行了敏感性分析实验; 第三节利用百慕

大锚系实验平台风速和流速数据, 反演该区域随时间

变化的风应力拖曳系数, 并通过比较模拟和观测流速, 

验证了该方法的有效性; 第四节是讨论和总结。 

1  模型描述 

1.1  控制方程 

本文采用修正的 Ekman模型(Yu et al, 1991), 其

控制方程为: 

f A
t z z

f A
t z z

           

           

u u
v

v v
u

,          (1) 

其中, t为时间, z为水深, 取 z轴垂直向上为正, 且在

海洋表面处 z=0, u(向东为正向)和 v(向北为正向)为海

洋各深度处水平方向的流速分量, f为 Coriolis参数, A

为涡动黏性系数。对于方程(1), 初始条件的设置与吕

咸青(2001)相同。 
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相应的边界条件为: 

2 2d a
a a a

w0

2 2d a
a a a

w0

z

z

Cu
u v u

z A

Cv
u v v

z A











 




 



,       (2) 

0

0

0

0

z H

z H

u
A

z

v
A

z















,            (3) 

其中, Cd为风应力拖曳系数, ρa和 ρw分别为空气和海

水的密度, ua(向东为正向)和 va(向北为正向)为 10m高

空处风速的水平分量, H0为 Ekman层的深度。 

由于上述参数的物理性质不同 , 具有不同的单

位(Gill et al, 1981; Luenberger et al, 1984)。在方程中

引入无量纲变量(Yu et al, 1991): 

d a a
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a c a a
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其中, 
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     (5) 

其中 , d a at z A C u v      、 、 、 、 、 、 、u v 是原变量的无

量纲变量 , a c afT U D s s U、 、 、 、 、 是公式 (4)中对应

变量的变换系数, 其他变量的定义与公式(2)相同。 

得到方程: 

A
t z z

A
t z z
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.         (6) 

因下文中这 8个变量都是使用带撇的无量纲变量, 

为了书写方便和容易理解, 省略这些变量的撇号。 

1.2  伴随方程 

构造代价函数: 

      2 2
d

1
ˆ ˆ, , d d ,

2 m t z
C z t    J u v K u u v v  (7) 

其中, û (向东为正向)和 v̂ (向北为正向)为流速观测

值, Km为权重矩阵, 本文简化为单位矩阵。参考吕咸

青(2001)的推导过程, 得到方程(6)的伴随方程(8): 
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,     (8) 

其中, λ和μ分别是u和v的拉格朗日乘子(又称为伴随

变量)。边界条件和初始条件的设置与吕咸青(2001)

相同。 

代价函数 J 关于风应力拖曳系数的梯度计算方

法为: 

 2 2
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d
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    (9) 

由此可得: 

(1)风应力拖曳系数的时间分布反演 

     2 2
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i i i i i i
z zi
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,  (10) 

(2)风应力拖曳系数的恒定值反演 
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i z zu v u v

C
  

 
       
J

, (11) 

其中, i是时间指标。 

1.3  差分格式及数值实验过程 

本文采用的有限差分格式是 Crank-Nicholson 格

式(O’Brien, 1986)。控制方程(4)的差分形式为: 
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,                 (12) 

其中, t 和 z 分别代表时间和垂向步长。 

伴随方程(6)的差分形式为: 
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数值实验的运算过程为: 1)估计控制参数 A的合

理输入值, 和 Cd的合理初始值; 2)利用控制方程(6)积

分, 得到 u和 v的模拟值; 3)模拟值与观测值的差驱动

伴随方程(8)反向积分, 得到 λ和 μ的值; 4)利用方程

(9)计算代价函数关于Cd的梯度
dC



J

; 5)利用梯度下降

法(gradient descent, GD), 获得新的 Cd 值 ; 6)检验

/  0J J < 210 是否成立 , 在实际实验中该条件适

当放宽, 如果不成立, 重复步骤 2)至 6), 反之, 结束

反演。其中  0J 是初次反演的代价函数梯度值, J

是第 n次反演的代价函数梯度值。 

实际实验和理想实验的运算过程不同之处在于, 

1)理想实验的 u和 v观测值是通过本文模型模拟得到

的, 而实际实验采用的是实测数据; 2)理想实验的风

场是由数学函数生成的 , 而实际实验的是实测风场

数据。 

2  理想实验 

理想实验的模型参数设置如下: 

T=10d(总积分时间), Δt=0.5h; 

H0=100m, Δz=5m; 

0u =0, 0v =0(冷启动, 即海流初始时刻处于静止

状态); 

f=104s1; 
A=0.8×102 m2/s; 
ρa=1.2kg/m3, ρw=1.025×103kg/m3; 
sa=5.0×102 m2/s, sc=1.2×103, Ua=10m/s。 

2.1  不同风速时间分布下风应力拖曳系数的反演 

正如引言中提到的 , 风应力拖曳系数和风速都

是和时间有关的变量; 另外, 真实海洋中风速随时间

的变化是复杂的 , 而风应力拖曳系数随时间变化的

具体分布亦是未知的。因此, 有必要尝试不同时间变

化风速分布下风应力拖曳系数的反演。结合一次函

数、二次函数和三角函数, 共进行了 6 组实验, 风应

力拖曳系数的初始值全部设为 31.2 10 。 

方案 1,    d 0.0012 0.00096cos 2π /10iC i t  ; 

方案 2,    2d 0.00006 / 24 5 0.0024i tC i       ; 

方案 3,    2d 0.00006 / 24 5 0.00072i tC i      ; 

方案 4,    d 4.32 / 24 / 6000i i tC    ; 

方案 5,    d 14.4 / 24 / 6000i i tC    ; 

方案 6,  dC i  0.00144; 

其中, i是时间步, i=0—T/Δt。 

每组风速的分布有 6种策略: 

策略 1:  a 10cos 2π /10 50( )u i i t   m/s,  av i  

0 ; 

策略 2:    2
a 0.8 / 24 5 40u i i t     m/s,  av i  

0 ; 

策略 3:    2a 0.8 / 24 5 20u i i t    m/s,  av i  

0 ; 

策略 4:  a 0.0205 11u i i  m/s,  a 0v i  ; 

策略 5:  a 0.0205 31u i i   m/s,  a 0v i  ; 

策略 6:  a 8u i  m/s,  a 0v i  。 

6组风应力拖曳系数给定值和反演值如图 2a—图

2f 所示, 代价函数下降情况如图 2g—图 2l 所示;第

1—6 组同化前后风应力拖曳系数的均方根误差见图

3。其中, 代价函数反映了模拟结果和观测流速的“距

离”, 均方根误差 RMSE 则反映了同化前后风应力拖

曳系数的绝对误差。从图 2g—图 2l 可见, 经过 600

次迭代后, 6 组实验的代价函数均显著下降, 结果表

明: 在 6种风速分布条件下反演给定的 6组风应力拖

曳系数分布均获得成功 , 给定值和反演值具有良好

的一致性。同时, 同化后代价函数下降了 2—3 个数

量级, 均方根误差下降了 1—2个数量级, 且第 4种风

速策略在各组中下降最为明显。综上所述, 6 组风应

力拖曳系数分布在 6种风速分布下均能成功反演, 其

中在风速策略 4下反演效果最好。 

2.2  风应力拖曳系数初始测测的影响 

为了提高同化效率, 参数的初始猜测应尽可能合

理(Zhang et al, 2008)。因此, 本节设置了第 7组实验, 

探讨不同风应力拖曳系数初始猜测对反演结果的影响, 

根据 Leredde 等(1999), Zhang 等(2008), Kirincich 等

(2009), Yoshikawa 等(2010), 将方案 7-1—方案 7-5 的

风应力拖曳系数初始猜测值分别设为 0.00018、

0.00072、0.0012、0.0022和 0.003。给定的风应力拖曳

系数分布选取为 2.1节第一组的分布, 基于 2.1节中对

反演结果的分析和图 1风应力系数随风速的变化情况, 

将风速分布设定为分段函数(图 4a), 目的是体现风速

常数分布、由小变大和由大变小的过程: 

 

 
 
 

 

a

a
a

a

a

20

0.2 8

0.

 m/s 0, 0 140

 m/s 0, 141 240

m/s 0, 241 340

m/s 0, 341 4

88

0 1

2

2 8

v i i

v i i
u i

v i i

v i i

i

i


   


 
 
 

 

， —

， —

， —

， —

. (14) 
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图 2  第 1—6组风应力拖曳系数给定值与反演值(a—f)以及约化的代价函数 log(J/J0)(g—l) 
Fig.2  Prescribed and inverted WSDCs (a—f) and log(J/J0) (g—l) in Group 1—Group 6 

 
第 7 组风应力拖曳系数给定值和反演值如图 4b

所示, 代价函数下降情况如图 4c 所示, 同化前后的

代价函数和均方根误差见图 3。图 4c显示, 经过 1600

次迭代后, 方案 7-1—方案 7-5 的代价函数均显著下

降。从图 4b可以看出, 除了开头和结尾部分, 其余时

间段, 方案 7-1—方案 7-5 都成功反演出风应力拖曳

系数给定值; 在开头和结尾部分, 方案 7-1—方案 7-4

反演出的风应力拖曳系数低于给定值的程度依次降

低, 方案 7-5则高于给定值, 且程度大于方案 7-4。图

3 显示同化后, 代价函数均下降了 3 个数量级, 均方

根误差均下降了 1—3 个数量级, 在方案 7-1—方案

7-4 中方案 7-4 下降最明显。实验表明, 与风应力拖

曳系数给定值的初始值最接近的初始猜测值反演结

果最好。所以基于本组的分析, 以下的理想实验均采

用本组给定的风应力拖曳系数分布、风速分布和风应

力拖曳系数初始猜测值 0.0022。 

2.3  独立风应力拖曳系数个数的影响 

Das 等(1991)认为独立变量的个数应该跟观测数

据的数量有关, 两者之比不能过大。Ullman等(1998)

认为由于观测资料数量的限制 , 不可能把每一个网

格的系数都作为独立变量; Heemink 等(2002)认为太

多的独立变量会给参数识别带来困难 , 应该根据参

数梯度的空间分布确定独立变量的数量及其位置。本

节设置了第 8组实验, 探讨模拟结果对独立风应力拖

曳系数个数的敏感性, 实现方法为在计算时间段内, 

按照某设定的间隔均匀选取一些点作为独立的风应 
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图 3  第 1—10组实验中约化的均方根误差 log(RMSE/RMSE0) 
Fig.3  log(RMSE/RMSE0) in Group 1—Group 10 

 

图 4  第 7组实验中风速随时间的分布(a)、风应力拖曳系数给定值与反演值(b)以及 log(J/J0)(c) 
Fig.4  Wind speed as a function of time (a), prescribed and inverted WSDCs (b) as well as log(J/J0) (c) in Group 7 
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力拖曳系数 , 其余时间点的风应力拖曳系数由这些

独立的风应力拖曳系数线性插值得到。方案7-4和方

案8-1—方案8-5分别取独立点个数为480、160、120、

96、60和30, 对应的间隔分别为0.5h、1.5h、2.0h、2.5h、

4.0h和8.0h。 

本组代价函数下降情况如图 5g所示, 方案 7-4、

方案 8-1、方案 8-2、方案 8-3、方案 8-4 和方案 8-5

的风应力拖曳系数给定值和反演值如图 5a—图 5f 所

示, 同化前后的代价函数和均方根误差见图 3。从图

5可以看出, 方案 7-4、方案 8-1和方案 8-3成功反演

了给定的风应力拖曳系数。图 5g显示, 方案 7-4和方

案 8-1—方案 8-5 的代价函数均发生显著下降。图 3

反映出, 同化后, 代价函数下降了 3—4个数量级, 均

方根误差下降了 2—3个数量级, 其中方案 8-3下降的

最显著。综上所述, 当独立风应力拖曳系数个数取为

96时, 能反演出令人满意的结果。独立变量数量的选

取会显著影响反演结果, 根据实际情况合理确定, 有

利于加快同化效率以及减少观测数据误差。 

 

图 5  第 8组实验的风应力拖曳系数给定值与反演值(a—f)以及 log(J/J0)(g) 
Fig.5  The prescribed and inverted WSDCs (a—f) and log(J/J0)(g) in Group 8 

注: a—f分别为独立点数为 480、160、120、96、60和 30的情况 

 
2.4  观测数据误差 

真实的流速和风速观测数据是有误差的, Zhang

等(2008)认为误差增加到一定范围, 反演结果的失真

度会随之增加。本节设置了第 9组实验, 探讨误差对

反演风应力拖曳系数的影响 , 处理方法为将观测值

   , , ,u i j v i j 和  au i 分 别 用    1 ,ipr u i j , 

   1 ,ipr v i j 和    a1 i ipr u 代替 , 其中 ir 为介于

(1,1)的随机误差, p值决定了最大误差的值。方案

8-3和方案 9-1—方案 9-5分别取最大误差为 0%、3%、

6%、10%、13%和 20%。 

本组风应力拖曳系数给定值和反演值如图 6a 所 

示, 代价函数下降情况如图 6b 所示, 同化前后的代

价函数和均方根误差见图 3。图 6b显示, 本组所有方

案的代价函数均发生显著下降。图 6a显示, 方案 8-3、

方案 9-1 和方案 9-2 成功反演出风应力拖曳系数; 方

案 9-3、方案 9-4 和方案 9-5 的反演结果在某些时刻

点有所失真 , 但依然能反演出风应力拖曳系数的整

体趋势。图 3显示, 同化后, 代价函数均下降了 2—3

个数量级, 均方根误差均下降了 2—3 个数量级, 随

着最大误差依次增加, 代价函数和均方根误差下降数

量级依次减小。所以, 考虑风速和流速观测数据误差, 

本文的伴随同化模型依然能有效地反演出风应力拖曳

系数, 随着观测误差的增加, 反演效果依次变差。 
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图 6  第 9、10组实验的风应力拖曳系数给定值与反演值(a、c)和 log(J/J0)(b、d) 
Fig.6   Prescribed and inverted WSDCs (a, c) and log(J/J0) (b, d) in Group 9 and Group 10 

 
2.5  观测深度的影响 

真实海洋中 , 观测资料在空间上是不连续的或

者可能部分缺失 , 因此本组尝试使用部分深度的数

据进行反演, 设置了第 10 组实验, 探讨不同深度的

数据缺失对风应力拖曳系数反演的影响 , 包括方案

8-3、方案 10-1、方案 10-2、方案 10-3和方案 10-4, 分

别对应使用 0—20层、0—10层、0—5层、0—2层以

及 10—20层流速数据的情况。 

本组风应力拖曳系数给定值和反演值如图 6c 所

示, 代价函数下降情况如图 6d 所示, 同化前后的代

价函数和均方根误差见图 3。图 6d显示, 方案 8-3、

方案 10-1、方案 10-2和方案 10-3的代价函数均发生

显著下降, 使用的数据层位越少, 代价函数收敛速度

越快。图 6c 显示, 方案 8-3、方案 10-1 和方案 10-2

均成功反演出风应力拖曳系数, 反演结果依次变差; 

方案 10-3 能反演出风应力拖曳系数的整体趋势, 但

有一定程度失真。从图 3看出, 同化后, 方案 10-4反

演失败, 其余方案的代价函数下降了 1—3 个数量级, 

均方根误差下降了 1—3 个数量级, 随着使用数据层

位的减少, 两者下降的程度依次降低。从上述分析得

出 , 风应力拖曳系数的反演对上层观测数据更加敏

感, 使用的上层观测深度越深, 反演结果越成功, 这

是因为 Ekman 流是由风力驱动的海洋上层水形成的, 

对上层观测数据的敏感性最大。 

3  实际实验及结果分析 

3.1  数据分析与处理 

本文所使用的风速和流速观测数据来自百慕大

锚系试验平台(Bermuda Testbed Mooring, BTM)第 23

次观测的数据(如图 7 所示)。BTM 位于百慕大东南 

 

图 7  研究区域、百慕大锚系试验平台(Bermuda Testbed Mooring, BTM)位置(a)以及观测仪器图(b) 
Fig.7  The study area and Bermuda Testbed Mooring (BTM) position (a) and observation instruments diagram (b) 
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80km(31°44′N, 64°10′W)处, 该设备于1994年6月首次

部署, 旨在开发测试传感器、分析仪和辐射计等新仪

器, 进行高频率、长期、跨学科的数据收集, 为卫星遥

感传感器提供标定和验证数据, 以及可以捕获恶劣天

气和高海况期间连续的数据等 (Dickey et al, 1998; 

Zedler et al, 2002; Jiang et al, 2007; Black et al, 2008)。 

本文选取了 2005年 12月 21日 0点—2005年 12

月 31 日 0 点, 共 10d 的数据。风速数据 U 由海表面

浮标塔上的风速计进行测量, 时间分辨率为 5min。根

据 Dickey(2001)和 Black 等 (2008), 风速计位于海面

上方 4.4m 处 , 利用 Large 等(1995)提出的公式和

Zedler(1999)概述的方法计算出海表面上方 10m 处的

风速估计值 U10。U 和 U10时间序列如图 8a所示, 该

时段有两个较大的风速峰值, 分别在 12月 24日和 12

月 27 日附近, 整体风速的分布包括平缓、升高、降

低等完整的风速变化过程, 该时段的 U10最大值和平

均值分别为 17.66m/s和 7.57m/s。流速数据由海面下

200m 深处的声学多普勒流速剖面仪 (Acoustic 

Doppler Current Profiler, ADCP)进行测量, 时间分辨

率为 15min, 垂向分辨率为 3m, 采样深度为 23.69— 

188.69m, 图 8b—图 8d 分别展示了 23.69、50.69 和

74.69m深度的流速时间序列。 

 

图 8  原始风速 U和风速 U10的时间序列(a)以及 2005年 12月 21—31日观测到的 23.69、50.69和 74.69 m处流速向东的

分量 u和向北的分量 v的时间序列(b—d) 
Fig.8  The time series of the original wind speed U and wind speed U10 (a) and the time series of eastward and northward current 

components u and v for 23.69 m, 50.69 m, and 74.69 m, respectively (b—d) 
 

总流速  totalU t 包含近惯性流速  niU t 和潮流流

速  tidalU t ,  niU t 又由风生流速  ekU t 和地转流速

 geoU t 两 部 分 构成 ( 公 式 (14), Chereskin, 1995; 

Chereskin et al, 2009; Roach et al, 2015; Liu et al, 2018): 

     
     

total tidal ni

ni ek geo

U t U t U t

U t U t U t

  
  

.      (15) 

本文主要分析风生流速  ekU t , 需要把其余两

个流速成分滤除。  tidalU t 可以利用 Zhang 等(2009)

提及的希尔伯特变换(Hilbert transform)带通滤波方

法去掉, 图 9a 展示了时间序列流速的频谱分析, 根

据分析结果将带通频段取为[0.96 1.2]f, 其中 f为局地

惯性频率 , 5 12 sin /(2π) 1.21902 10 ,f s         

52.292 10 rad / s , 是 BTM的纬度。 

滤波前后的流速 u 和 v 的时间序列对比见图 10, 

图 10a和图 10b对应水深 23.69m, 图 10c和图 10d对

应水深 50.69m, 图 10e和图 10f对应水深 74.69m。由

于地转流速通常随深度变化 , 恒定地转流速的假设

很可能导致对一部分地转流速与 Ekman 流速发生混

叠, 造成对 Ekman流速的错误估计(Polton et al, 2013; 

Phillips et al, 2015)。基于此, 本文根据 Roach等(2015)

提出的方法 , 将  geoU t 分为恒定地转参考流速

 deepU t 和恒定地转切变流速
 geod

d

U t
z

z
: 

   
 geo

geo deep

d
=

d

U t
U t U t z

z
 ,      (16) 
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为了确定  deepU t 和
 geod

d

U t
z

z
的数值 , 绘制了

12月30日0点流速滤波后的典型垂向剖面图, 见图9b; 

可以观察到, 176.69m以下流速振荡幅度很小, 所以

 deepU t 取为 176.69m以下的  niU t 平均值。根据

Ralph等(1999)提出的Ekman深度计算公式: 

E 10
7.12

sin
D U


  , 

其中 , 10U 是所选时间段内的平均值 , 等于7.57m/s, 

得到DE=74.33m。基于上述计算和流速采样深度

23.69—188.69m, 74.69m最接近74.33m, 因此将模型

深度选为74.69m, 
 geod

d

U t

z
取为74.69—176.69m之间

的近惯性流速切变平均值, 分离地转流后12月30日0点

的典型流速的垂向剖面如图9c所示。将模型深度间隔设

为1m, 利用线性插值得到  ekU t 在不同深度的值。 

 

图 9  滤波前(绿线)后(蓝线)流速频谱分析图(a)和移除地转流前后的典型垂向流速剖面图(b、c) 
Fig.9  The spectral analysis results for the currents before (green line) and after (blue line) bandpass filter (a) and  the typical vertical 

current profiles before and after removing the geostrophic flow, respectively (b, c) 

 

图 10  23.69, 50.69和 74.69m处滤波前后东向流速时间序列(a、c、e)以及北向流速时间序列(b、d、f) 
Fig.10  The time series of eastward current velocity (a, c, e) and northward current velocity (b, d, f) before and after bandpass filter at 

23.69m, 50.69m and 74.69m, respectively 
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3.2  结果分析 

实际实验的模型中, 设置了实验方案 11-1 和方

案 11-2, 方案 11-1是时间变化的风应力拖曳系数, 方

案 11-2 是恒定的风应力拖曳系数。实际实验的参数

设置如下: 风应力拖曳系数初始猜想值设为 0.0012; 

根据 Santiago-Mandujano等(1990)和Hui等(2016), 垂

向涡动粘性系数设为: 
4 2 2

10 10( ) 1.2 10 ( ( ) ( )) 1 481zA i u i v i i   ， — , 

其中, Az是垂向涡粘系数, u10和 v10分别是海表面上方

10m 水平方向的风速分量; 以 30min 的时间间隔和

1m 的深度间隔积分 10d; 初始状态使用 BTM 站点

2005年 12月 21日 0时线性插值后的流速观测值, 风

速时间序列使用计算出的 U10估计值, 将 12 月 21 日

0 时—12 月 22 日 0 时作为冷启动的时间; 其余参数

的设置与理想实验相同。 

实际实验中, 在海面下 20.69、26.69、50.69 和

74.69m 处的模拟流速和观测流速 u 和 v 的时间序列

对比见图 11; 方案 11-1 和方案 11-2 大致再现了

74.69m 以上的观测流速, 模拟流速的相位和振幅与

观测流速具有良好的一致性 , 不一致的部分有可能

是由于其他动力学过程和观测误差叠加到惯性振荡

上。在 26.69m以上方案 11-1比方案 11-2反演效果更

优 , 说明时间变化的风应力拖曳系数的反演对上层

流速数据更敏感, 该结论与理想实验相同。方案 11-1

随迭代步数变化的代价函数如图 12a所示, 代价函数

下降了 2个数量级; 方案 11-1风应力拖曳系数时间序 

 

图 11  方案 11-1和方案 11-2中 20.69, 26.69, 50.69和 74.69m处观测和模拟的 Ekman东向流速 Uek时间序列(a、c、e)以及

北向流速 Vek时间序列(b、d、f) 
Fig.11  The time series of observed and modelled Ekman eastward current velocity (a, c, e) and northward current velocity (b, d, f) at 

20.69 m, 26.69 m, 50.69 m and 74.69 m in Cases 11-1 and Cases 11-2, respectively 

 

图 12  方案 11-1的 log(J/J0)随迭代步数的变化(a)和 WSDC反演值时间序列(b) 
Fig.12  The values of log(J/J0) vs the iterations (a) and the time series of WSDC (b) inverted in Case 11-1 
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列如图 12b所示, 与图 8a相比, 风应力拖曳系数时间

序列变化趋势与 U10时间变化趋势具有一定的相似性, 

风应力拖曳系数在 12月 24日和 12月 27日附近出现

两处高峰, 该现象符合物理海洋学现有认知, 即风应

力拖曳系数与风速之间成正相关性。方案 11-1中 2005

年 12月 22日 10:30的模拟流速和观测流速的 Ekman

螺旋对比如图 13 所示, 可以看到两者之间具有较好

的一致性, 表明通过优化时间变化的风应力系数, 流

速的模拟结果能够重现观测数据的基本特征; 同时

可以看到, 两者之间有一定的偏差, 这可能是由于模

型本身的缺陷和观测数据的误差所致 , 使模拟结果

不能完全重现观测数据的信息。 

 

图 13  方案 11-1在 23.69、 29.69、 35.69、 41.69、47.69、 

53.69和 59.69m处模拟和观测的 Ekman螺旋结构 
Fig.13  The modeled and observed Ekman spiral in Cases 11-1 
at depth 23.69m, 29.69m, 35.69m, 41.69m, 47.69m, 53.69m, and 

59.69m 
注: 观测时间是 2005年 12月 22日 10:30 

4  总结 

本文采用一个改进的 Ekman 模型, 基于时间分

布参数设置的假设, 建立相关算法, 利用伴随同化方

法反演了随时间变化的风应力拖曳系数 , 主要运行

了孪生实验和实际实验。在孪生实验中, 共设置了 10

组实验, 包括风速分布、风应力系数分布、风应力系

数初始猜测值、独立风应力系数个数、观测数据误差

和观测深度。第 1—6 组实验, 验证了不同风速分布

下均能成功反演出不同风应力拖曳系数分布。第 7组

实验测试了 5种不同的风应力系数初始猜测值, 初始

猜测值越接近给定的初始值, 反演结果越好。第 8组

实验表明独立风应力拖曳系数个数和位置的选取会

显著影响反演结果 , 选取合理有利于提高反演效率

及减少观测数据误差。第 9组实验探讨了模型对观测

数据误差的容忍度, 观测数据误差在 10%以下能取

得有效反演结果。第 10 组实验比较了使用不同观测

层位的影响 , 表明反演结果对观测数据的表层和次

表层流速更为敏感。这部分的工作分析了变分最优控 

制方法反演时间变化风应力拖曳系数的主要敏感性

因素, 证明了该方法的可行性, 然后尝试了实际实验

的探索。 

在实际实验中 , 利用百慕大锚系实验平台的风

速和流速数据, 风速数据利用 Large 等(1995)提出的

公式和 Zedler(1999)概述的方法计算出 U10, 流速数

据利用 Zhang 等(2009)和 Roach 等(2015)提出的方法

除去周期性潮流和地转流成分后得到 Ekman 流。反

演出的流速成功再现了 74.69m 以上的观测流速, 并

确定 2005年 12月 22日 0点—2005年 12月 29日 0

点时间段内该区域随时间变化的风应力拖曳系数最

优分布。 

我们的工作进一步证实了伴随同化方法确定最

优参数的能力 , 并提供了一种有效的方法来确定时

间变化的风应力拖曳系数分布。在实施该方法的过程

中, 初始条件、时间长度、边界条件等的输入, 乃至

风场驱动的变化, 都会影响参数分布的最优估计, 所

以在实际观测的探讨中要具体地点和时间具体分析, 

才能得到所研究区域的时间变化风应力拖曳系数的

最优估计。未来将进行大风速(最大风速大于 35m/s)

期间风应力系数估计 , 尝试反演台风期间的风应力

系数时间分布。 
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ADJOINT PARAMETER ESTIMATION OF TIME-VARYING WIND DRAG 
COEFFICIENT FOR AN EKMAN MODEL 

LI Guo-Qing1,  GAO Yan-Qiu2,  ZHANG Ji-Cai1 
(1. Institute of Physical Oceanography, Ocean College, Zhejiang University, Zhoushan 316021, China; 2. State Key Laboratory of 

Satellite Ocean Environment Dynamics, Second Institute of Oceanography, Ministry of Natural Resources, Hangzhou 310012, China) 

Abstract    Based on the time-varying parameters, we used the adjoint assimilation method to invert the time-varying 

wind drag coefficients (WDCs) in the Ekman model. The method is testified by running twin experiments and practical 

experiments. In the twin experiments, the response of estimated WDCs to different influencing factors is studied, including: 

distributions of wind speed, distributions of WDCs, initial guess values, number of independent parameters, observation 

errors, and layers of observations. The results of twin experiments verified the effectiveness of the time-varying WDCs in 

the Ekman model. The results are followed. 1. The different distributions of WDCs can be successfully inverted under 

different wind speed distributions. 2. The inversion result is sensitive to the values of initial guess; therefore, the initial 

guess should be as reasonable as possible to improve the results and reduce the convergence time. 3. The selection of the 

number of the independent WDCs can significantly affect the inversion results. 4. The observation error can affect the 

inversion results, and reasonable inversion results can be obtained with maximum error below 20%. 5. The inversion 

results are more sensitive to the surface and subsurface observations, which is determined by the physical dynamics of the 

Ekman model. In practice, the observed Ekman current components are obtained from Bermuda Testbed Moorings by 

removing the periodic tidal components and the geostrophic components. Then the observed Ekman currents are 

assimilated into the model to invert the time-varying WDCs during the observation. By comparing the simulated with the 

observed velocities, we proved that the adjoint assimilation method could derive reasonable time-varying WDCs from 

measured data, which is a useful attempt to determine the WDCs for ocean models. 

Key words    adjoint assimilation;  wind drag coefficient;  time varying;  Ekman layer model;  parameter 

estimation 

 


