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一、前  言 

熱 帶 太 平 洋 海 面 溫 度 (Sea Surface 

Temperature，SST)的變化，會影響全球天氣和

氣候型態，最顯著的例子如聖嬰現象。聖嬰現

象是赤道太平洋區域 SST異常的現象，常伴隨 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

著暖池區向東偏移的情形。科學家發現暖池區的

SST經年保持在 28℃以上，平均風速小於 4 m/s、

入射太陽短波輻射值超過 1000 Wm
-2

。這個區域是

全球大氣對流最旺盛的區域，也是海-氣交互作用

最顯著的地區之一；它是全球年平均降雨量和潛

熱釋放最大的地方(Webster and Lukas, 1992)。早

熱帶西太平洋海—氣通量之研究 
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摘  要 

如何正確測量或推估海-氣間的動量、可感熱和潛熱通量，是研究海-氣交互作用的一個重

要課題。本文根據 Lo(1993)的估計法，並且參考 Liu et al. (1979)加入分子效應，估計 1992年

11月 12日至 11月 26日，日本觀測船 Hakuho在 0°N、156°E附近的海-氣通量資料。同時，

文中也採用 TOGA-COARE的整體通量參數法。由這兩種方法推估的海-氣通量，也與 Hakuho

觀測船以渦流相關法直接量測的海-氣通量資料比較。 

推估結果顯示，海-氣通量具有明顯的日夜變化；白天平均海面的淨熱通量為正值，加熱

海洋，夜間則為負值，冷卻海洋。海-氣通量半日變化也很明顯，可能受到海面氣象場的變化

所致。兩種不同方法所估計的潛熱通量和觀測資料比較，均較觀測值為大；至於可感熱通量，

本文所發展的方法，其推估結果，比 TOGA COARE整體通量參數法之推估，較接近觀測值。 

兩種方法得到的整體傳送係數隨風速的變化都顯示，在風速約等於 4 m/s時，整體傳送係

數最小。風速大於 4 m/s時，整體傳送係數會隨風速增加而增加；相反地，在風速小於 4 m/s

時，則隨風速減小而明顯增加。此外，在一般整體通量估計時，常假設可感熱整體傳送係數

和潛熱整體傳送係數相同，但觀測結果顯示兩者大小並不相同。 

關鍵詞：海-氣通量、日夜變化、整體傳送係數 
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期即有學者認為熱帶大氣與海洋之間的交互作

用，會影響全球的氣候變化(Walker, 1928；

Bjerknes, 1966)。最近 Lau and Wu (2001)和

Wang and Zhang (2002)的研究亦顯示，熱帶西

太平洋局地的海-氣交互作用，對東亞季風年際

變化有顯著的影響。因此，欲瞭解全球或東亞

的氣候變化，研究熱帶大氣與海洋之間的交互

作用是一重要的主題。 

狹義的海-氣交互作用是指發生在海-氣界

面間的過程，主要包括：動量、熱量交換、輻

射傳輸、蒸發和降水、表面波、海冰等現象。

廣義而言，具有紊流性質的大氣邊界層

(Atmospheric Boundary Layer，ABL)和海洋混

合層(Oceanic Mixing Layer，OML)，以及近似

地轉、非紊流性質的自由大氣和海洋之間的物

理交換過程，都是海-氣交互作用探討的課題。

海-氣界面間不同尺度的動量、能量和質量交

換，ABL和 OML的渦流傳送機制，會改變大

氣和海洋的環流結構(Godfrey et al., 1998)，進

一步影響天氣、氣候的變化。 

許多偶合模式研究結果顯示，額外 10 Wm
-2

的能量加入，會造成模擬結果很大的差異

(Schlesinger and Mitchell, 1987)。但是，OML

及海洋環流模式對在暖池區能量收支的估計

中，卻有80 Wm
-2
的偏差(Godfrey and Lindstrom, 

1989)，使得正確模擬更加困難。另外，每日、

及月平均的氣象資料估算海 -氣通量時的反

應，也有相當大的差異( Sui et al., 1997, 2003)。

因此，若要更精確地描述海-氣通量，必須提供

每小時或更高解析度的資料。對海洋環流模式

而言，必須提供上邊界的海-氣通量。動量通量

驅動海洋表面流和海洋表面的混合作用；熱通

量和新鮮水通量會影響 OML的發展和 SST的

變化，而 SST 又是大氣環流模式的下邊界條

件。Webster and Lukas(1992)強調不同參數方

法，對於通量的估計相當敏感，特別是在低風

速時更明顯。在歐洲中期天氣預報中心 

(European Center for Medium Range Weather 

Forecast，ECMWF)模式中，改進海-氣通量參

數法可以明顯改善在熱帶地區的模擬( Miller 

et al. 1992)。 AMIP ( Atmospheric Model 

Inter-comparison Project )的研究也發現大氣環

流模式對於海-氣通量的估計，有明顯系統性誤

差( Gleckler and Randall, 1996)，這種誤差在偶

合模式中更嚴重( Gates et al., 1996)。由於氣候

和全球變遷的議題日益受到重視，長期氣候模

擬和偶合模式需要更精確地推估通量。因此，

如何正確推估海-氣通量為大氣、海洋研究的重

要課題之一。 

一般海-氣通量可以利用渦流相關法(eddy 

correlation method)、耗散法(dissipation method)

量測，或由整體參數法 (bulk-parameterization 

method)、剖面法(profile method)等推估(Kraus 

and Businger, 1994； Arya, 2001)。隨著衛星遙

測技術的進步，近年來也有研究者利用衛星遙

測來推估海-氣通量(Clayson and Curry, 1996；

Chou et al., 1997)。渦流相關法是直接量測變數

的高頻變化，計算其互變異數而得到渦流通量

(Bradley et al., 1991) 。渦流相關法或耗散法量

測海-氣通量的準確度，會受到觀測平台的運

動、環境條件和氣流的擾動等有關，其中觀測

平台的運動是最不容易解決的問題。因船舶或

觀測平台所造成氣流的擾動，特別會造成風速

量測的誤差，這類型的誤差通常會根據風洞實

驗和流體動力模式所計算的結果來校正

(Pedreros et al., 2003；Weill et al., 2003)；耗散
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法則由觀測變數擾動量的波譜，根據紊流慣性

次範圍 (inertial subrange)具有 -5/3 斜率的性

質，估計耗散率(dissipation rate)，進而估算通

量值(Fairall and Larsen, 1986)。林與曾(1997)利

用海研三號觀測船在台灣海峽南部海域的觀測

資料，以耗散法估計其海-氣通量。整體參數法

是屬於間接、半經驗的渦流通量推估方法，可

用於局部表面通量估計，也可用於綜觀或全球

的表面通量估計，目前被廣泛用於全球模式。

但整體參數法的參數有一些不確定性，由於交

換係數的選擇不同，會造成估計海-氣通量的不

同(Blanc, 1987；Zeng et al., 1998)。剖面法則由

相似理論，找出摩擦風速、溫度尺度和濕度尺

度，再推估通量。但剖面法在接近分子效應層

時，因分子黏滯效應，使紊流混合受到限制，

會造成通量估算的誤差(Liu et al., 1979)。另

外，量測海溫的深度、降雨造成的鹽度效應、

表皮海溫(skin temperature)等亦會影響通量的

估算(Fairall et al., 2003)。 

本文利用 Lo(1993)的通量估計方法，並加

入分子效應的作用(Liu et al., 1979)，估計熱帶

西太平洋海氣通量的變化；文中也引用 TOGA 

COARE 所發展的整體通量計算法。這兩種方

法估計之結果，並和由渦流相關法直接量測的

資料相比較。文中第二部份描述所使用的資

料，使用的方法則在第三部份說明，第四部份

為結果討論，最後部份為結論。 

 

二、使用資料 

文中使用 TOGA-COARE IOP 期間，日本

觀測船 Hakuho在 0°N、156°E附近的密集觀測

資料，時間從 1992 年 11 月 12 日至 11 月 26

日。資料種類包括：(1)每 15 分鐘一次的海面 

 

 

 

 

氣象資料，由船上海面氣象觀測系統得到；風

速、風向的觀測高度為 20m，氣溫、比濕的觀

測高度為 16m，SST 則由海面下 4m 的引擎入

水口處測得；(2)以渦流相關法直接量測的海-

氣渦流通量，包括每天四次觀測的潛熱和可感

熱通量，在兩次加強觀測期(15日至 19日；23

日至 26 日)則增為每天八次。相關研究指出

( Fairall et al., 1996； Pedreros et al., 2003)，渦

流相關法的量測是目前量測潛熱和可感熱通量

較可靠的方法。同時，根據 TOGA-COARE的

海面氣象資料處理中心(Surface Meteorological 

Data Processing Center)的報告顯示，Hakuho的

資料具有良好的品質，圖 1 為 TOGA-COARE 

IOP期間和日本觀測船 Hakuho的觀測位置圖。 

 

三、研究方法 

(一)通量估計法 

動量通量(M )、可感熱通量(Hs )和潛熱通

量( LH )常根據風速（U）、位溫（θ）和比濕（Q）

圖 1 TOGA-COARE 加強觀測期(IOP)的通量

加強觀測區域，以及日本觀測船 Hakuho

的觀測位置圖。(參考 TOGA-COARE 

International Project Office, 1993)。 
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與垂直速度（w）的互變異量來表示，其中

''wuM ρ−= 、 ''θρ wCHs p−= 、

''QwLHL ρ−= 。ρ 為空氣密度， pC 為空氣

的定壓比熱， L為水氣潛熱釋放。式中的互變

異量，根據 Businger et al. (1971)可以利用大氣

參 數 的 平 均 特 性 來 參 數 化 ， 即

z

U
Kwu M

∂
∂−='' 、

z
Kw T

∂
∂−= θθ '' 、

z

Q
KQw Q

∂
∂−='' 。式中 MK 為動量擴散係

數、 TK 為熱量擴散係數、水氣擴散係數為

QK 。一般整體參數化法估計通量的方程式如

下： 

2
UCM

D
ρ−=           (3.1a) 

)( SHpS UCCH θθρ −−=  (3.1b) 

)(
SEL

QQUCLH −−= ρ  (3.1c) 

CD、CH和 E
C 分別是動量、熱量和水氣的

整體傳送係數。整體參數化法對於 CD、CH和

CE 有許多不同的選擇，例如 Garratt (1977)、

Blanc(1987)等。 

根據相似理論，剖面法利用兩層的溫度、

濕度和風速資料估計摩擦風速 u*、溫度尺度 θ*

和濕度尺度 q*，再根據下列公式估計海氣通量： 

2

*
uM ρ−=             (3.2a) 

**
θρ uCH pS −=     (3.2b) 

**
quLH

L
ρ−=  (3.2c) 

在表面層(surface layer)的風速、溫度和水氣的

無因次剖面函數分別為： 

z

U

u

z

U ∂
∂=

*

κφ                   (3.3a) 

z

z

T ∂
∂= θ

θ
κφ

*

           (3.3b) 

z

Q

q

z
Q ∂

∂κ
=φ

*

                  (3.3c) 

式中 κ為 narmaKvon && 常數，其值為 0.4。
U

φ 、

T
φ 和 Qφ 是穩定度ξ 的函數( Businger et al., 

1971)。其中 

2

*0

*

u

zg

L

z

M θ
θκξ ==              (3.4) 

LM是 Monin-Obukhov 長度尺度，其中θ0為參

考位溫。另外在實際應用上，也最常利用兩層

觀測的風速和溫度資料，計算整體理查遜數

(bulk Richardson number) Rib，作為穩定度的參

數。在海-氣界面上，Rib可簡化為 

)(
)(

)(
02

0

zz
UsU

g
Ri S

b
−

−
−

=
θθ

θ
    (3.5) 

經過數學推導、簡化，可解出ξ的解析解是 Rib

的函數(Arya, 2001)，其中下標 S表示海面。 

分別對無因次化剖面函數(式 3.3a 至 3.3c)

垂直積分，可得到風速、溫度和水氣的相似方

程。 

κ
ϕ
US

zz

u

UU −
=

− )/ln(
0

*

 (3.6a) 

κα
ϕ

θ
θθ

H

TTS
zz −

=
− )/ln(

*

      (3.6b) 

κα
ϕ

E

QQS
zz

q

QQ −
=

− )/ln(

*

       (3.6c) 

式中
M

H

H

K

K=α ，是熱量擴散係數和動量擴散



九十五年六月                    賈新興   吳清吉 131 

係數的比值、
M

Q

E
K

K=α ，是水氣擴散係數和

動量擴散係數的比值；
0

z 、
T

z 和 Qz 則為風速、

溫度 和水氣的粗 糙長度 尺度 (roughness 

length)。
U

ϕ 、
T

ϕ 和 Qϕ 亦是穩定度ξ的函數，
在穩定的條件下： 

)( 0ξξβϕ −−= U
U

       (3-7a) 

)( 0ξξβϕ −−= TT         (3-7b) 

不穩定時： 

)
1

1
ln()

1

1
ln(2

2
0

2

0 x

x

x

x

U +
++

+
+=ϕ  

   )(tan2)(tan2 0
11
xx

−− +−   (3-8a) 

)
1

1
ln(2

0y

y

T +
+=ϕ         (3-8b) 

一般假設
T

ϕ 和 Qϕ 相等，式中

MLz /00 =ξ ，
25.0)]/(1[ MU Lzx γ−= ，

25.0
00 )]/(1[ MU Lzx γ−= 。

5.0)]/(1[ MT Lzy γ−= ，

5.0
00 )]/(1[ MT Lzy γ−= 。由 Businger et al. 

(1971)，其中的常數分別為 7.4=Uβ ，

35.6=Tβ ， 15=Uγ ， 9=Tγ 。 

在剖面法的計算，通常假設
T

z 和 Qz 相

等，本文修改 Lo(1993)，並採用 Liu et al. (1979)

的方法，加入分子效應，分別計算
0

z 、
T

z 和

Qz ，其方式如下： 

1

1*
/

b

rT
Rauz =ν                 (3.9a) 

2

2*
/

b

rQ Rauz =ν                (3.9b) 

其中ν 為分子黏滯係數，Rr 為粗糙雷諾數

( roughness Reynolds number )，a1、a2、b1和 b2

的值參考 Liu et  al.  (1979)。同時亦參考 

Smith (1988)，將
0

z 修正為

guuz //11.0
2

**0
αν += ，其中 

011.0=α ；並根據 Godfrey and Beljaars 

(1991)，修正低風速對海-氣通量的影響。因此，

本方法可以很簡單的利用一般觀測的風速、溫

度和水氣資料，先計算
b

Ri ，再由式(3.6a)-(3.6c)

至式(3.9a)-(3.9b)的計算，得到
*

u 、θ
*
和 q

*
，估

計海-氣通量，詳細的說明可參考賈(1999)。

Fairall et al. (2003) 指出量測海溫的深度、降雨

造成的鹽度效應、表皮海溫(skin temperature)、

表面暖層 (warm layer)等亦會影響通量的估

算，當本文方法考慮上述因素估計海氣通量

時，對本文研究結果影響不大。至於

TOGA-COARE 的整體通量計算法的詳細說

明，可參考 Fairall et al. (2003)。 

(二)統計平均處理 

為了解氣象場和各種通量日夜變化的性

質，文中對每 15分鐘觀測一次的氣象變數先作

平均處理，得到每小時的平均值，再將整個觀

測期間每日相同時間的氣象變數作成逐時的平

均資料，可得到平均氣象變數的 24小時變化。

以本文方法和 TOGA- COARE的整體通量法，

由每 15 分鐘觀測一次的氣象變數所估計的各

種通量，也用相同的平均方法處理，至於

Hakuho 以渦流相關法直接量測的海-氣通量觀

測資料亦用上述的平均方法處理。 

 

四、結果與討論 

(一)海面氣象場日夜變化和半日變化 

從衛星雲圖(圖略)和船泊觀測報告中得

知，在整個觀測期間 (1992年 11月 12日至 11

月 26日)大多沒有顯著的天氣系統，僅於 24日 
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 和 25日有顯著降水，風速增強、風向明顯改變

(Tsukamoto and Ishida, 1995)。Hakuho在觀測期

間的海面氣象觀測資料的詳細變化，可參考賈

與吳(1998)。圖 2 為平均緯向風、平均經向風

和平均風速的變化，平均風速有類似半日變化

(semi-diurnal cycle)的現象。凌晨 2-3時，出現

最大風速和最大經向風速，其大小分別為約為

5 m/s和 3 m/s，在中午左右出現次大風速和最

大緯向風速；最小風速出現在 20時，此時緯向

風和經向風亦為最小，次小風速值則在 6-7 時

出現。 

平均 SST具有明顯的日夜變化(圖 3a)，在

夜間，因輻射冷卻的作用，使得 SST偏低；白

天，當太陽輻射加熱時，SST逐漸升高，至 14 

 圖 3 同圖 1，但為逐時平均的海面溫度(SST)和大氣溫度(Tair)日夜變化的情形(圖 3a)，圖 3b則為

逐時平均的降雨量的日夜變化。 

圖 2  Hakuho 觀測船在 0°N、156°E 附近觀測

的逐時平均緯向風(U)、經向風(V)和風速

大小(WS) 的日夜變化。平均期間 1992年

11月 12日至 26日。 
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時達到最高，可達 29.8℃，其數值和 TOGA- 

COARE 觀測船 Monan Wave 的觀測結果相

近。之後，因太陽輻射逐漸消失，SST 又緩慢

降低。平均 SST 日夜變化的範圍約為 0.5℃，

較逐日的日夜變化振幅來的小(圖略)。圖 3a亦

顯示整日平均海面氣溫小於平均 SST，且有較

複雜的變化；海面氣溫和 SST日夜變化的現象

有些微相位差。海面氣溫約在 5 時後逐漸升

高，到 8-9 時達到最大，之後又再下降，其原

因可能和 11時的降水有關(圖 3b)。降水和雲層

減少部分的太陽輻射到達海面，使海面氣溫下

降。到了傍晚，一方面因海面淨熱通量減弱，

且又伴隨降雨，此時海面氣溫便漸漸降低。圖

3a中亦呈現海-氣溫差在 9時最小，約為 0.7℃；

在凌晨和中午左右最大，約為 1.4℃；海、氣溫

差具有明顯半日變化現象。近海面大氣多呈熱

力中性至不穩定的狀態，穩定度的分析亦呈現

類似半日變化的現象(圖略)，可能和海、氣溫

差的半日週期有關。進一步分析 SST 的波譜

(spectrum)，並作紅噪 (red noise)波譜的統計檢 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

定時(圖 4)，結果發現在日週期和半日週期上具

有明顯的峰值，並且通過紅噪音譜的 95%可信

賴區間檢定。 

逐時平均降雨量的半日變化亦相當顯著

(圖 3b)，在凌晨、中午和傍晚時有明顯的降雨

現象。最近的研究，如 Chen and Houze (1997)、

Sui et al. (1997)和 Yang and Slingo (2001)等，曾

發現熱帶對流和降水具有明顯日夜變化的現

象。但 SST的半日變化現象，過去較少被討論。

Rickenbach and Rutledge(1998)利用 TOGA 

COARE研究船 Vickers的 C band船舶雷達資

料，發現單對流包 (isolated convective cells)降

雨的性質，具有明顯半日變化的現象。為了解

降雨半日變化的性質對 SST半日變化的影響，

本文進一步將觀測期間有降雨現象發生的資料

去除後發現，SST半日變化的現象仍舊顯著(圖

略)。 

 (二)海-氣通量日夜變化 

賈與吳(1998)，比較 Hakuho 研究船每 15

分鐘的海面氣象資料所計算的通量和 Weller 

and Anderson(1996)利用Moana Wave、Wecome

和WHOI浮球的平均海氣渦流通量顯示差異不

大，詳細可參考賈與吳(1998)。本文進一步，

由 TOGA-COARE 和本文的方法估計的海-氣

通量，經由三之二的統計平均處理後的逐時平

均動量、可感熱、潛熱通量和鮑文比(Bowen 

ratio)分別示於圖 5a-5d中，Hakuho觀測船直接

量測的可感熱、潛熱通量亦同時示於圖中。圖

5a 顯示兩種不同方法估計的動量通量相當接

近，動量通量除了有日夜變化之外，亦有類似

半日變化。平均最大值約出現在中午左右，次

大值則約出現在凌晨 3時；最小值約在 20時發

生，次小值則在清晨 6時。比較圖 1和圖 5a， 
圖 4  SST的波譜分析，紅噪波譜和 95%的可信

賴度區間。 
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最大平均風速出現在清晨，和圖 5a極大值出現

在中午不同。顯示動量通量除了受風速大小的

影響外，也和穩定度的日夜變化有關。圖 5b

顯示，量測的可感熱通量也有半日變化，於中

午時出現最大值，次大值在凌晨 3時出現。和

圖 1比較可發現，可感熱通量除了受風速影響

外，也和穩定度有關。此外，本方法所估計的

可感熱通量較 TOGA-COARE估算法的結果接

近觀測值。本方法和 TOGA-COARE的方法所

估計的可感熱通量和觀測值的誤差分別為

2.9W/m
2
和-6W/m

2
。觀測的潛熱通量變化(圖 5c)

和可感熱通量(圖 5b)相似，除了有日夜變化之

外，亦有類似半日變化；其日較差(range)約為 

圖 5  Hakuho觀測船每 3小時一次觀測的海-氣通量(點虛線 OBS)、本文方法(實線 DC)、TOGA-COARE

方法(虛線 COARE)估計的逐時平均 (a)動量通量，(b)可感熱通量，(c)潛熱通量，(d)鮑文比的日夜

變化。 

圖 6  同圖 2，但為平均海面淨熱通量(HN)和各

收支項日夜變化的情形，RN 為淨輻射通

量、HL 為潛熱通量、HS 為可感熱通量，

單位為W/m
2
。 
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圖 7 本文方法估計的各種整體傳送係數隨風

速的變化，(a) CD，(b) CH，(c) CE。 

圖 8  Bradley et al. 比較觀測和不同方法估計的

各種整體傳送係數隨風速的變化，(a)CD， 

(b)CH，，(c)CE。(Bradley et al., 1991) 



大氣科學                    第三十四期第二號 136 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

現象(圖 5d)，於中午出現最大值，次大值在清

晨出現。本文估計的鮑文比，亦較 TOGA- 

COARE 法的結果接近觀測值。由直接量測的

可感熱和潛熱通量算出的平均鮑文比介於 0.13

至 0.17之間，平均約為 0.15，較一般熱帶西太

平洋的氣候值 0.07大( Weare et al., 1981)。 

海面淨熱通量(HN )可表示為 HN  = RN  - 

HL - HS，式中 RN為淨輻射通量、HL為潛熱通

量、HS為可感熱通量。HN >0時，表示淨熱通

量加熱海洋；HN <0 時，淨熱通量冷卻海洋的

作用。觀測期間平均的 HN 呈現日夜變化(圖

6)，在白天時 HN >0，主要是由於 RN的貢獻；

夜間由於輻射冷卻使得 HN <0。白天最大的 HN

約為 600W/m
2
，發生在 10 時左右，最大值不

發生在中午，主要因為中午的降雨現象(圖 3)，

使得短波輻射減少有關。晚上 HN 的值約為

-160W/m
2
，變化較小。 

圖 9 由渦流相關法觀測的可感熱通量、潛熱通量所推估的(a)熱量整體傳送係數(CH)，(b)水氣

整體傳送係數(CE)隨風速的變化。 

圖 10 熱量整體傳送係數(CH)和水氣整體傳送係

數(CE)的散布圖。 

40 W/m
2
，本文估計的潛熱通量日較差較大約

為 60 W/m
2
，估計的潛熱通量值比觀測值為

大，TOGA-COARE估計的潛熱通量則較接近

觀測值。觀測平均的鮑文比亦顯示半日變化的 
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(三)整體傳送係數 

本文方法所估計的整體傳送係數 CD、CH

和 CE隨風速的變化分別示於圖 7a至 7c中。三

者隨風速有相似的變化，風速約在 3 至 4 m/s

時有反曲點，斜率的符號改變。當風速大於 4 

m/s 時，CD和 CE的大小隨風速線性增加比較

快，CH隨風速增加比較慢。但是風速小於 3 m/s

以下時，整體傳送係數皆隨風速減少而快速增

加。由 TOGA-COARE估計方法，所得的結果，

和圖 7類似(圖略)。 

一般而言，整體參數法所估計的傳送係

數，在低風速區的差異很大( Trenberth et al., 

1989)。Bradley et al. (1991)分別以渦流相關法

量測的觀測值(圖 8中的黑點)、利用 LKB的方

法 (Liu et al., 1979，圖 8虛線)和 Kondo的方法

(圖 8 實線)所估計的 CD、CH和 CE與風速的關

係(圖 8)。圖 8顯示，實際量測的 CH和 CE在低

風速的變異很大，不易看出和風速的關係，但

Bradley et al. (1991) 以LKB或Kondo所推估的

CH和 CE (圖 8b、8c)，均顯示 CH和 CE與風速

有較平滑的函數關係，和圖 7有類似的性質。 

利用 Hakuho 觀測船量測的可感熱和潛熱

通量值，再由式(3.1b)和(3.1c)所估計 CH和 CE

隨風速的變化示於圖 9。觀測期間的平均風速

多介於 1 m/s至 8 m/s之間，屬於中低風速的範

圍，實際熱量整體參數(CH)與風速的關係凌亂

(圖 9a)，和圖 8b中實際的黑點分佈情形類似，

不易看出和風速成正比的關係。比較圖 9b與圖

8c 亦有類似上述的情形，圖 9b 亦顯示風速小

於 4 m/s時，水氣整體參數(CE)隨風速的減弱略

為減弱；當風速大於 4 m/s時，關係亦較凌亂。，

圖 10 為 CH和 CE的相關圖，在一般整體參數

法，常假設 CH和 CE大小相同，但圖 10 顯示

CH和 CE並不相同。 

 

五、結  論 

本文由 1992 年 11 月 12 日至 11 月 26 日

Hakuho 觀測船的海面氣象觀測資料分析顯

示：海面氣溫、風場和降水有日夜變化和類似

半日變化。海面氣溫和風場的半日變化，過去

較少被提及。Yang and Slingo (2001)等的研究，

曾發現熱帶對流和降水具有明顯日夜變化。

Rickenbach and Rutledge(1998) 利 用

TOGA-COARE研究船 Vickers的 C band船舶

雷達資料，發現單對流包 (isolated convective 

cells)降雨的性質，具有明顯半日變化，和本文

降水半日變化的現象類似。 

受到海面氣象場變化的影響，海-氣通量的

日夜變化相當清楚，和 Weller and Anderson 

(1996) 的結果相似。除了日夜變化之外，海-

氣通量的半日變化亦相當顯著，可能是造成

SST半日變化的原因。Sui et al. (2003) 的研究

亦顯示海-氣通量的時間解析度對模式的反

應，具有相當大的差異。因此在考慮短期海-

氣交互作用的變化時，可能需進一步考慮其日

夜和半日變化的現象。由 TOGA-COARE方法

和本文方法所估計的海-氣通量，與量測資料比

較，本文方法估計的可感熱通量較接近觀測

值，但是兩種方法所估計的潛熱通量均較觀測

值大。當風速大於 4 m/s 時，各整體傳送係數

隨風速增加而增加；風速小於 4 m/s時，則隨

風速減少而明顯增加。此外，由直接量測通量

導出的潛熱整體傳送係數 CE，和可感熱整體傳

送係數 CH的大小並不相同。 

Brunke et al. (2003) 以 12組觀測海氣通量
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資料，評估 12 種通量估算法時發現，

TOGA-COARE 的通量推估法，整體表現相當

不錯。同時，針對 TOGA-COARE期間，研究

船 R/V Moana Wave的可感熱通量和潛熱通量

的誤差分別為-0.59W/m
2
和 0.5W/m

2
。但本文利

用 TOGA-COARE 的方法估算 Hakuho 觀測船

的資料顯示，可感熱通量和潛熱通量的誤差均

比Moana Wave的誤差來的大。一方面可能的

原因和海氣通量量測的不確定因素有關，包括

環境因素、觀測平台的運動和流場的擾動等。

然而 Hakuho 研究船的海氣通量觀測資料的時

間解析度最密為每三小時的資料，而 Moana 

Wave的海氣通量觀測時間解析度約為 15分鐘

亦是可能的原因。未來，將進一步利用 TOGA 

COARE相關的觀測資料，包括Moana Wave 研

究船的海-氣通量資料(Young et al., 1992)和

IMET 觀測平台的海面氣象場資料作進一步的

比較和分析。 
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ABSTRACT 

How to measure and estimate air-sea turbulent fluxes more accurately, including momentum, 

sensible and latent heat fluxes, is an important topic for air-sea interaction. According to Lo (1993) 

and adopted Liu et al. (1979) representation of the molecular effect, an algorithms was developed to 

estimate air-sea turbulent fluxes during TOGA-COARE from 11 November to 26 November 1992. 

The Observational turbulent fluxes at the same period, evaluated by the turbulent correlation method, 

of the R/V Hakuho stayed at 0 °N, 156°E were used to compare with results of this new algorithm, as 

well as the TOGA-COARE algorithm. 

Results show that the diurnal cycle of the turbulent fluxes were significant. During the daytime 

the net sea surface heat flux is positive, the ocean was heated, while at nighttime it is negative, the 

ocean was cooled. A substantial semi-diurnal cycle of turbulent fluxes is also shown. It maybe 

resulted from the variation of atmospheric fields near sea surface. Both of the latent heat fluxes 

estimated by the two algorithms are large than these of the observation. While the sensible heat flux 

estimated by this new algorithm is more similar with observational results than these by 

TOGA-COARE algorithms.  

When wind speed is larger than 4 m/s, the turbulent exchange coefficient for wind stress (CD) 

increases linearly with increasingly wind speed. But the CD decreases rapidly with increasingly wind 

speed while wind speed is smaller than 4 m/s. Also, the turbulent exchange coefficients for sensible 

heat fluxes (CH) and those for latent heat fluxes (CE) estimated from observational data are not the 

same.  

Key words: Air-sea turbulent fluxes, Diurnal cycle, Exchange coefficients 
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