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南极冰架-海洋相互作用研究综述 

史久新 
(中国海洋大学海洋与大气学院, 山东 青岛 266100;  

青岛海洋科学与技术国家实验室, 山东 青岛 266237) 

提要  本文介绍了近期南极冰架-海洋相互作用的研究进展。冰架底部融化速率大于前缘崩解通量, 成为南

极冰盖质量损失的首要途径。冰架下的海洋按照底部融化驱动因素的不同, 可以分为由高密度陆架水驱动

的冷冰腔和由变性绕极深层水驱动的暖冰腔。威德尔海的菲尔希纳-龙尼冰架和罗斯海的罗斯冰架属于冷冰

腔, 占南极冰架总面积的2/3, 却只贡献了15%的净融化; 东南太平洋扇区阿蒙森海和别林斯高晋海等若干

属于暖冰腔的小型冰架, 虽然只占南极冰架总面积的8%, 却贡献了超过一半的冰架融水。以往看做冷冰腔

的东南极托滕冰架和埃默里冰架, 也相继发现有变性绕极深层水进入冰腔并造成底部融化。冰架对海洋有

冷却和淡化的作用。冷冰腔输出的冰架水具有海洋中最低的温度, 对南极陆架水性质乃至南极底层水的形

成都有影响。冰架融化加剧, 可能是近期观测到的南极底层水淡化的原因。 
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0  引言 
 

冰架是陆地冰川入海后浮在海上的部分。由

于格陵兰冰盖的外缘已经几乎全部退缩到海岸线

以内, 目前地球上大多数冰架位于南极。南极洲超

过一半的海岸线上存在冰架(图 1), 冰架的面积占

到南极冰盖总面积的 11%[1]。冰架下面有冰川融化

后形成的、充满海水的洞穴, 称为冰腔(cavity)。这

是海洋中非常特殊的一部分, 其上表面不能与大

气直接接触, 且位于海平面之下数百甚至上千米

的深度。冰腔中的热力和动力环境不同于通常海

域, 有着特殊的“冰泵”过程[2]。由此产生的冰架水

对南极近岸海域的水团性质变化以至南极底层水

的形成都有重要影响[3]。由于冰架的阻碍, 冰腔是

观测最少的海域[4]。海洋的最南端并非船舶能够到

达的威德尔海或罗斯海的 78°S 附近, 而是向南延

伸到 85°S, 在菲尔希纳-龙尼冰架以及罗斯冰架之

下仍有大片人类未曾涉足的海域。 

冰架造成了其下海洋的特殊性, 海洋反过来

也对冰架产生作用。由于南极洲绝大部分地区的

气温常年在冰点以下, 冰川的表面融化非常有限, 

南极冰盖最终多以两种方式进入海洋: 冰架底部

的融化或冰架前缘崩解(calving)为冰山, 进而在

漂移过程中融化[5]。虽然冰架和冰山已经浮在海

中, 其融化并不会造成海平面的上升, 但沿岸的

冰架一旦发生大规模融化或崩解, 对后端陆地冰

川的支撑作用将减弱, 造成冰川加速入海[6]。南

极冰盖的融化对海平面上升有重要贡献[7], 而海

洋过程则通过影响冰架而控制着南极冰盖的稳定

性[5]。最近的几十年中, 南极冰盖从整体上而言

是质量损失的, 最大的损失出现在西南极的阿蒙

森海和别林斯高晋海[8]。冰量损失主要归因于暖

水进入冰腔, 造成冰架底部融化加剧 [9], 使得起
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支撑作用的冰架变薄[6], 接地线后退[10]。 

随着海平面上升等全球变化问题日益受到关

注, 南极冰架-海洋相互作用研究得到重视并取得

了长足的进步。本文拟对相关研究进展进行总结, 

包括冰腔中的海洋过程、冰架底部冻融与前缘崩解

以及相应的观测与数值模拟方法, 以供相关的研究

参考。由于国内已有数篇针对冰架的研究综述[11-13], 

本文将重点放在冰架下海洋部分的介绍。 

 

图 1  南极冰架外缘线(黑色实线)、冰架底部融化速率分布(色标)以及每个冰架的底部与前缘质量损失的速率(分别用

圆圈中的黑色与斜线区域面积表示)[8] 

Fig.1. Antarctic ice shelf perimeters (black lines), basal melt rate distributions (color coded) and mass loss rate (circle graphs) 
from basal melting (black fill) and iceberg calving (hatch fill) [8] 

 

 

1  冰腔中的海洋过程 
 

冰架与海洋交界面的温度通常保持在冰点 , 

而冰架上表面的温度则与气温相近, 在大多数时

间里远远低于冰点, 由此在冰架内部形成了下热

上冷的垂向温度变化。因此, 冰架对其下的海洋

通过热传导产生冷却作用。这个作用几乎是一直

持续的, 这是冰架对海洋产生的重要作用之一。

另外一个重要作用是因冰架融化而对海洋注入了

淡水。当然, 这个作用是相互的, 也可以描述为海

洋造成了冰架的融化。冰架底部融化的海洋过程

可分为三种类型[14](图 2)。 

1. 冷冰腔: 冬季冷却和结冰析盐使表层水密

度增加, 出现垂向对流, 最终形成深达陆架底层

的高密度陆架水(Dense Shelf Water, DSW), 又称高

盐陆架水(High Salinity Shelf Water, HSSW)。南极陆

架地形通常是从冰架前缘至接地线加深的, DSW 可

以沿着海底流入冰腔深处, 甚至一直流到冰架接地

线附近(如默茨冰川舌[15]、埃默里冰架[16])。由于 
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a)                                    b)                                      c) 

图 2  三种类型的冰架底部融化. a)由冷的高密度陆架水(DSW)驱动; b)由暖的(变性)绕极深层水(mCDW/CDW)驱动;  

c)由表层水驱动[15] 

Fig.2. Three modes of ice shelf basal melting. a)Mode 1 is driven by cold Dense Shelf Water (DSW), b) Mode 2 by warm 
(modified) Circumpolar Deep Water (mCDW/CDW), and c) Mode 3 by surface waters [15] 

 

海水冰点随着深度增加而降低, 深度超过百米的

接地线附近的冰点要低于海面处的冰点, 因此温

度在海面冰点附近的 DSW 会造成那里的冰架融

化。融冰水的加入, 使得海水盐度降低、密度减

小, 在浮力作用下, 形成贴着冰架底部上升的羽

流。这支羽流在上升过程中, 持续受到冰架的冷

却作用; 同时, 随着深度的减小, 冰点会升高。在

特定的深度会达到结冰条件, 羽流中出现悬浮的

冰晶; 冰晶上浮后, 积累在冰架底部, 形成海洋

冰(marine ice)。羽流因受到冷却以及可能出现

的结冰析盐而增密 , 当密度与周边海水相同时 , 

就停止上升 , 从该深度流出冰架 , 形成冰架水

(Ice Shelf Water, ISW)。ISW 因在冰腔中受到额外

的冷却, 温度可能低于海面处的冰点, 成为其重

要识别标志[17]。DSW 在冰腔中的垂向运动是由

热盐驱动的 , 形成翻转环流 , 即所谓“冰泵”[2]。

在冰泵的作用下 , 冰架底部通常在接地线附近

发生融化, 在较浅的位置出现再冻结。不过, 受

到冰腔中水平方向环流以及冰架底部形状的诱

导 , 出现融化和冻结的位置还会有更加复杂的

变化(图 1)。 

2. 暖冰腔 : 绕极深层水 (Circumpolar Deep 

Water, CDW)是南大洋体积最大的水团, 也是除去

夏季增温的表层水之外, 南极近岸海域温度最高

的水团。某些海域的 CDW 能够上升到南极周边的

陆架上, 由于与陆架水发生了混合, 被称为变性

绕极深层水(modified CDW, mCDW)。虽然其核心

温度已有所降低, 但进入冰腔的 mCDW 仍然会高

于局地冰点, 从而直接造成冰架底部的融化。 

3. 表层水引起的融化 这是较暖的夏季表层

暖水与冰架前缘直接接触而引起的融化, 潮汐和

风生混合会对这部分融化起到促进作用。由于表

层的冰点较高, 而且即使在夏季, 南极沿岸表层

水的温度也不会太高 , 因而这部分融化比较小 , 

且集中在夏季。对于接地线比较浅的冰架, 表层

暖水造成的冰架前缘附近融化可能会超过接地线

附近的融化。 

在这三种类型中, 表层水引起的融化几乎出

现在所有冰架中, 在一些冰架的融化中还起了主

要作用 , 如威德尔海的菲尔希纳-龙尼(Filchner- 

Roone)冰架[18]、芬布尔(Fimbul)冰架[19]、罗斯海

的罗斯冰架 [20]和麦克默多冰架 [21]; 而另外两种

类型则需要特定的环境。由于 mCDW 通常是南

极近岸海域最暖的水, 又是在表层以下的深度进

入冰腔, 该深度的冰点低于表层冰点, 从而形成

了 mCDW 与局地冰点之间较大的温差, 因此暖

冰腔中的融化是最显著的。CDW 上升到陆架上是

暖冰腔的必要条件, 因南极绕极流的流轴在太平

洋扇区的东部偏南最甚, 有利于 CDW 上升到陆

架上, 这一区域的西南极阿蒙森海和别林斯高晋

海的众多冰架都属于暖冰腔[8]。其中, 阿蒙森海

的派恩岛(Pine Island)冰架最为突出, 到达接地线

附近的 mCDW 比那里的冰点高 3°C, 造成最大规

模的冰架底部融化[10]。宽阔的陆架适于形成和积

累密度较大的 DSW, 并且不利于 CDW 前进到冰

架前缘, 因此南极洲的 3 大凹进海湾—— 威德尔

海、罗斯海和普里兹湾中的大型冰架, 即菲尔希

纳-龙尼冰架、罗斯冰架和埃默里冰架, 都有显著

的冷冰腔型融化。 

一个冰架下也可能出现冷冰腔和暖冰腔两种

类型的融化。由于冰点随深度增加而降低, 对于一

个冷冰腔型的冰架而言, 最大的融化通常出现在冰
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架底部最深处, 即接地线附近; 对于一定的海洋温

度(陆架水的温度多在接近海表面冰点的–1.8℃), 

冰架的接地线越深, 受到的可用于融化的热力强

迫就越高。最深的冰架接地线在东南极, 托滕(Totten)

冰架和埃默里冰架的接地线分别为 2 100 m 和

2 400 m[22]。就这一点而言, 这两个冰架下应该有

着典型的冷冰腔过程[15]。近期的冰架钻孔和海豹

CTD(温盐深仪)的观测数据, 证实了埃默里冰架

下存在由 mCDW 引起的融化[23](具体介绍见第 5

节), 即出现了冷冰腔型融化和暖冰腔型融化共

存的情况。近期的冰川学观测表明, 托滕冰川在

过去的 20 年中退缩、变薄、损失质量[24]。托滕

冰架底部融化速率在 10—18 m·a–1, 是东南极最

高的, 仅次于西南极阿蒙森海和别林斯高晋海的

冰架[8,25]。之前的海洋数值模拟结果显示, 托滕冰

架融化速率与附近冰间湖的变化存在相关, 曾将

托滕冰架底部融化增强归因于进入冰腔的冰间湖

冷水减少[26]。最近在冰架前缘的观测却发现真正

的原因在于流入冰腔的 mCDW[27-28]。托滕冰架前

缘的观测估算出有 0.22±0.07 Sv 的暖水通过一条

新近发现的深水道进入冰腔, 足以引起最近观测到

的底部融化[27]。夏季的观测显示, mCDW 遍布于陆

架区的底层, 上面为接近冰点的冬季水, 并没有高

密度陆架水[28]。这类温盐结构更接近西南极的阿蒙

森海和别林斯高晋海, 说明托滕冰架下应该以暖冰

腔型融化为主。对 2001—2014 年间托滕冰架冰流

速度与周边海域表面风应力的相关分析发现, 陆架

坡折附近出现上升流异常的 19 个月之后, 冰架上的

流动就会加速[29]。这从另外一个侧面证明了上升到

陆架的 mCDW 对托滕冰架的变化有决定性的影响。 

冰架底部融化造成的淡水输出, 部分地抵消了

冰间湖中结冰析盐造成的盐通量, 阻碍 DSW 的形

成[30], 也减弱了深对流, 使得到达陆架的暖水向

大气损失的热量较少, 因而能够进一步驱动冰架

底部的快速融化。上述托滕冰架以及阿蒙森海的

多特森(Dotson)冰架和盖茨(Getz)冰架, 都是这种

情形[31]。冰架底部融化向海洋输入淡水, 不仅会

改变周边的陆架水性质, 也会随着进一步的运移

产生更加深远的影响。研究表明, 最近几十年在

南大洋印度洋扇区和太平洋扇区观测到的南极底

层水淡化, 可以归因于其上游冰架底部融化的增

强[33-34]。mCDW 和表层暖水造成的融化, 能使表

层水变淡, 增强了原本层化较弱的上层水体的稳

定性[35]。耦合气候模式的结果表明, 南极冰架融水

在表层累积, 形成冷而淡的表层, 将下面较暖的

CDW 隔离, 减小了用于融冰的向上海洋热通量, 

这可能是最近 30 年南极海冰范围增加的原因[36]。

在气候模式中额外加入冰架融水, 确实能使南极海

冰的长期变化趋势由负转正[37]。然而, 用实测的冰

川融化造成的淡水强迫进行数值实验, 计算出的海

冰增加趋势很小[38], 并且模拟不出与实际相符的区

域性差异[39]。因此, 目前的研究认为南极冰盖损失

对海冰长期变化趋势的影响是很小的。 

冰架对海洋的额外冷却作用, 形成了世界大

洋中温度最低的水——冰架水。冰架水多来自于

冷冰腔, 流出冰架前缘后, 因与外围的陆架水混

合, 逐渐失去其低于海面冰点的识别特征。来自

菲尔希纳冰架的冰架水能够一直流到威德尔海陆

架边缘, 与离岸的CDW混合, 形成南极底层水[3]。

然而, 这种冰架水直接贡献于南极底层水的情况

并不多见[40]。从冰架下输出到外海的冰架水有可

能达到过冷却状态 [41], 进而形成冰晶和片冰

(platelet ice), 累积在周边海冰的底部, 这是一种

特殊的海冰增长方式[42-43]。在麦克默多湾固定冰

上的观测表明, 靠近冰架的 2 m 厚的当年冰中至

少有 0.25 m 是由这种片冰形成的[44]。连接在默茨

冰川舌的多年固定冰厚度可达 10—55 m, 也应该

主要是依靠片冰的累积[45]。从冰腔输出的过冷却

冰架水实际上形成了一个负的海洋热通量, 通过

对片冰观测结果反算得到的这一热通量, 在南极

沿岸的某些区域(如罗斯海的麦克默多湾)可以达

到–30 W·m–2, 并持续整个冬季[46]。 

海洋冰是冷冰腔的另外一个副产品, 附着在冰

架底部的海洋冰有助于冰架的稳定, 使之不易断裂

和融化[47]。最近的研究发现, 海洋冰也是一个重要

的铁源[48], 铁对浮游植物的生长有重要作用。冰山

翻转后, 原来在冰架底部的海洋冰就会暴露出来, 

呈现不同于白色冰川的绿色, 这样的冰山被称为绿

冰山[49]或玉冰山。冰川是由积雪累积形成的, 也被

称为大气冰(atmospheric ice)。海洋冰与大气冰混杂

在一起, 会形成蓝白相间的条纹冰山。 

潮汐会影响冰腔中的海洋过程, 这方面的认

识基本上来自数值实验结果。大多数冰架下的结

果表明潮汐有重要影响, 能够增强冰架前缘的海
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洋水体交换[50]以及冰架下海洋的流动与混合, 促

进冰架底部融化[51-52]。不过, 数值模拟的埃默里

冰架下的海洋潮流速度显著小于其他大型冰架下

的潮流速度, 潮致混合很弱, 不足以破坏垂向分层

结构, 表明正压潮过程对埃默里冰架下海洋的影响

很小[53]。潮汐对冰架的影响则可以通过冰架上的

GPS 观测和卫星遥感观测开展。观测数据表明, 潮

汐不仅使漂浮在海中的冰架随之上下运动[54-56], 还

能调制冰流速度[57-60], 从而影响冰架整体稳定性

以及冰架前缘崩解[61]。 

 

2  冰架底部冻融与前缘崩解 
 

传统的观点认为冰山的崩解是冰架质量损失的

主要途径, 底部融化的贡献只占 10%—28%[14]。以往

对冰架前缘崩解通量的估算是依据船基的冰山观测

记录和对大冰山的卫星追踪数据(美国国家冰中心, 

NIC)。1992 年估算的结果是 2 016672 Gt·a–1[14] (1 Gt= 

1012kg)。对冰架底部融化的估算, 主要通过冰川学测

量[62]以及冰架下和冰架前缘的海洋观测。这种现场

观测方式只能局限于有限的位置, 时空分辨率不佳。

最近发展的结合卫星遥感和数值模拟的方法, 可以

计算出所有南极冰架的质量收支情况。该方法利用

由卫星遥感冰架表面高度导出的冰架厚度数据、卫

星遥感计算的冰川流速数据以及模式给出的冰川表

面质量平衡数据, 得到冰架前缘崩解通量和底部融

化速率[25]。这一方法给出的冰架前缘崩解形成的通

量为 1 321144 Gt·a–1, 远小于以前的估算值[14]; 南极

冰架的底部融化速率为 1 454174 Gt·a–1, 超过前缘

崩解通量[25]。 

几乎同时发表的另外一项研究给出了相似的

结果[8]。针对 2007—2008 年的计算表明, 南极冰

架前缘崩解形成的通量为 1 089139 Gt·a–1, 而冰

架的底部融化速率为 1 325235 Gt·a–1, 说明冰架

底部融化已成为南极冰架质量损失的首要途径。

计算结果还显示出冷冰腔的融化速率远低于暖冰

腔。大型的冷冰腔, 包括菲尔希纳-龙尼冰架和罗

斯冰架, 占南极冰架总面积的 2/3, 却只贡献了

15%的净融化; 东南太平洋扇区的 10 个属于暖冰

腔的小型冰架, 虽然只占南极冰架总面积的 8%, 

却贡献了超过一半的冰架融水。这里是融化速率

最高的区域, 从南极半岛西侧的乔治六世(George 

VI)冰架的北端到阿蒙森海的盖茨冰架的西端 , 

呈现出一致的高速融化。东南极的埃默里冰架、

莫斯科大学冰架、沙克尔顿冰架和托滕冰架的接地

线附近也有较高的融化速率。冰架底部的冻融分布

存在一些规律性的特征(图 1)[8], 最强的底部融化出

现在大型冰川的接地线附近以及一些大型冰架(如

龙尼冰架)的前缘附近; 底部的冻结通常集中在大型

冰架(如菲尔希纳冰架和埃默里冰架)的西部, 与冰

架下普遍存在的东进西出海洋环流有关。 

利用上述卫星遥感与数值模拟相结合的方法, 

最新的研究给出了南极冰盖长期变化的结果[63]。在

1992—2007 年间, 南极冰盖损失了 2 720±1 390 Gt

的冰量, 相当于平均海平面升高了(7.6±3.9)10–3 m。

在此期间, 海洋引起的西南极冰盖的损失速率从

53±29 Gt·a–1 增加到 159±26 Gt·a–1; 南极半岛的

冰架崩解从 7±13 Gt·a–1 增加到 33±16 Gt·a–1; 而

东南极冰盖则以平均 5 Gt·a–1 的速率增大, 但是

其不确定性高达该值的近 10 倍。就南极冰架本身

的变化而言, 卫星高度计资料的分析表明[64], 南

极冰架体积的损失速度从 1994—2003 年间的 25 ± 

64 km3·a–1增加到 2003—2012 年间的 310±74 km3·a–1。

冰架前缘的变化, 可以直接从卫星遥感图像中得

到, 这方面的研究较多。分析表明, 2002—2011 年

间, 崩解为主的冰架均处于西南极且集中在南极半

岛, 扩展为主的冰架则集中在东南极; 南极海岸线

呈现扩张的变化趋势, 即冰架扩展大于崩解[65]。

1997—2015 年间, 菲尔希纳-龙尼冰架和罗斯冰

架因扩展面积小于崩解面积而有所减小, 但是埃

默里冰架前缘几乎没有崩解, 其面积一直呈增长

趋势 [66]。卫星高度计数据可以反演出冰架高度, 

由此得到了1994—2017年间太平洋扇区的冰架高度

变化[67]。研究发现, 它与由厄尔尼诺/南方涛动驱

动的局地大气环流变化之间存在直接的联系, 尤

以多特森冰架至罗斯冰架为甚。在强厄尔尼诺年, 

积雪带来的高度增加超过冰架底部融化造成的高

度减小, 但是由于雪的密度小, 净的冰架质量是

减少的。 

 

3  冰架下的海洋观测 
 

在能够进入冰腔观测之前, 对于冰架下海洋的

认识, 多是通过在冰架前缘海域的观测间接得到
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的。沿着冰架前缘设立海洋观测断面, 能够捕捉到

冰腔出流水的信息, 进而可以推算冰架的底部融化

速率[68]。为了突破考察船仅能在夏季观测的局限, 

也可以在冰架前缘海域布放潜标[69] 或潜标阵列[70], 

获得周年变化的数据。但是, 要认识冰腔中的冰-

海相互作用过程, 包括参与冰泵过程的海洋水团与

环流、冰架底部的冻融变化、冰川接地线的进退等, 

都需要进入冰腔, 进行实地现场观测。冰腔是观测

最少的海域, 目前进入冰腔的观测方式只有两种, 

通过热水钻打穿冰架形成的钻孔(borehole)下放仪

器, 或操纵无缆水下机器人(AUV)进入冰腔。目前

为止, 全部南极冰架上的钻孔不足20处[71], 而进入

冰腔的 AUV 观测只有两处[10,71]。 

用热水钻打穿冰架对冰腔进行观测的方式已

有 40 年的历史[72], 通过冰洞下放自动观测设备, 

得到了冰架下海洋的实测数据。在南极的大型冰

架, 包括罗斯冰架[72], 龙尼冰架[73]和埃默里冰架[70] 

都开展过观测。这些长期实测数据的取得, 极大

推进了对冰架下海洋性质与过程的认识[74]。 

两次 AUV 观测使用的都是 Autosub, 观测对

象分别是威德尔海东侧的芬布尔冰架 [71]和阿蒙

森海的派恩岛冰架[10]。2005 年 2 月 13 日, 经过

特别改造的水下机器人 Autosub 进入芬布尔冰架

进行观测(图 3)[71]。Autosub 在冰架前缘外的海域 

 

图 3  水下机器人 Autosub 在芬布尔冰架下的观测. a)观测地点在南极的位置; b)退出时的路线(红色), 底图为 2005 年 4

月 1 日的 MODIS 可见光卫星图像; c)芬布尔冰架下水体的厚度和冰架外的水深, 红色线表示冰架前缘; d)运行轨

迹(红色为进入, 蓝色为退出)和 ADCP 观测的流速北分量(向北为正, 与冰架前缘近似垂直; 水平方向 100 m 平均

值), 内嵌图为进入时的 ADCP 数据; e)垂向平均的 ADCP 观测流速(已扣除模拟的潮流); f)盐度(粗线)和位势温度, 

绿色虚线为依据退出时观测的盐度计算的海面冰点[71] 

Fig.3. Autosub observations. a) location in the Antarctica; b) a MODIS visible satellite image from April 1st 2005 with Auto-
sub’s return leg indicated in red; c) map of Fimbul Ice Shelf showing water column thickness beneath the ice shelf and 
bathymetry seaward of the ice front that is indicated by red line; d) Autosub’s outward and return legs indicated by red 
and blue lines respectively, and north-south velocity component (positive northward, approximately perpendicular to 
the ice front, averaged using a horizontal window 100 m wide) of currents measured by ADCP with an inset figure 
showing the ADCP data in the vicinity of the ice front for the outward leg; e) vertically averaged ADCP currents after 

subtraction of the modelled tide; f) salinity (bold), and potential temperature () with the freezing point of the water at 
surface pressure for salinities measured on the outward Journey indicated by the thin green broken line[71]  
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入水, 然后下潜到距海底 150 m 的深度, 并保持

在这一离底距离上进入冰腔, 直线前行至距冰架

前缘水平距离约 26.5 km 的位置; 然后上浮返回, 

以保持距离冰架底部 100 m 的地形跟踪方式从冰

腔中退出。此次观测首次获得了冰腔中接近海底

和冰架底部的海洋温度、盐度和海流连续观测数

据。观测结果证实了以往对冰腔中海洋的推测, 

冰腔中充满低于海面冰点的冰架水, 相对暖的水

沿海底进入冰腔 , 靠近冰架底部的水温度更低 , 

以出流为主。派恩岛冰架下的第一次 AUV 观测

于 2009 年 1 月开展, 沿着 3 条测线 6 次进出冰腔; 

最远的一次达到 60 km, 越过了冰架下的海山(海

山顶部至冰架底部的距离只有 200 m, 是冰腔最

薄的地方), 靠近冰架接地线[10]。除了跟踪海底进

入、跟踪冰底出来的巡航方式, 增加了垂向折线

运动的方式, 增加了溶解氧、光衰减率的观测。

此次观测证明暖水能够到达接地线附近, 从而造

成大规模的冰架底部融化。之后在 2014 年 2 月的

观测另外加装了湍流传感器 [75]。观测结果显示, 

冰腔中的湍动能耗散率最大值出现在接地线附近, 

而热耗散率则随着 AUV 与冰架底部距离减小而

增大。 

 

4  冰架-海洋数值模式 
 

相比于目前仍有相当难度的冰架下海洋现场

观测, 数值模式提供了一种较容易实现的研究手

段。与现场观测类似, 冰架下海洋, 也是海洋模式

中最晚涉足的地方。遇到的困难, 同样也是原来

向大气敞开的海面, 变成了厚达数百米甚至上千

米的冰架。冰架的垂向尺度与海底地形的变化是

相当的, 在数值模式中, 不能像对待海冰那样简

化处理。好在冰架的移动速度要比海流低若干个

数量级 , 因此研究冰架-海洋相互作用的数值模

式最初是把冰架处理成无运动的固体上边界。模

式中的冰架形状保持不变, 即假设冰架融化造成

的损失可以从冰川的流动得到补偿, 冰架前缘也

不会出现崩解。在这样的处理下, 所谓冰架-海洋

相互作用仅限于冰架对海洋的冷却作用以及冰架

底部的融化和海洋冰的附着过程引起的淡水通量, 

这样的模式实际上是一个冰架下的海洋模式。在

冰架-海洋界面上 , 一般采用由随压强变化的冰

点方程及热盐守恒方程组成的所谓 3 方程系统[76-77], 

诊断计算温度和盐度。 

早期的冰架下海洋模式是将冰架前缘取为模

式的开边界, 模式的整个计算域都在冰腔中, 包

括一维羽流模式[78]和二维热盐模式[77], 以及最初

的三维模式[79], 实际上是冰腔模式。这样的处理

便于研究冰腔中的环流, 也可以通过改变开边界

条件模拟外海输入对冰腔内环流的影响。但是, 

这类模式无法实现冰腔与外海的耦合模拟。 

如果模式既包括冰腔也包括冰架外的海洋, 水

层的厚度在冰架前缘处会发生突变, 形成动力学上

的障碍。如果处理不妥, 会在冰腔和外海模拟出两

个分离的环流[80]。只有冰架前缘处的海底有坡度或

者深的海槽, 克服了动力学上的限制, 冰腔与外海

才能有交换[80]。在坐标模式(如 Princeton Ocean 

Model, POM)或 s 坐标模式 (如 Regional Ocean 

Modeling System, ROMS)中, 为了弱化这个障碍, 

将原来铅直的冰架前缘改为从顶到底略微向冰腔

内倾斜的形状, 以利于在这类坐标下的分层[81-82]。

基于 s 坐标的海洋模式 SPEM (S-coordinate Primi-

tive Equation Model)是 BRIOS (Bremerhaven Re-

gional Ice-Ocean Simulations)模式系统的组成部分, 

该系统第一版采用 3 方程系统处理冰架-海洋界面
[83], 第二版则改用海冰模式的热力学部分来描述, 

并且考虑冰点随压强的变化[84]。该模式被采用在威

德尔海加密的环极网格, 包含了主要的南极冰架[84], 

用于研究威德尔海的年际变化[85]。后来, BRIOS 模

式以气候模式输出结果作为大气强迫, 用于预测 21

世纪后期威德尔海菲尔希纳-龙尼冰架的变化[86]。等

密度面坐标的海洋模式(如 Miami Isopycnic Coor-

dinate Ocean Model, MICOM)的最上层是一个独立

的混合层, 应用于冰腔时有一些特殊的处理[87]。将

漂浮的冰架处理为上边界, 冰架下的海洋最上层处

理为一个与外海隔离的混合层, 与冰架之间有热交

换和淡水交换, 其表面压强场可以任意变化。通过

对外海与冰腔中的混合层、等密面层进行特别的处

理, 使得冰架前缘附近的水层厚度突变不会对穿过

冰架前缘的流动形成障碍。该模式应用于威德尔海

的模拟, 得到了与实测一致的菲尔希纳-龙尼冰架

下及外海的环流[88]。该模式后来发展成为包含海

洋、陆地和大气的模式系统 POLAIR (Polar Ocean 

Land Atmosphere and Ice Regional)中的海洋模式, 
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并应用于芬布尔冰架的模拟[89]。目前已有不少通用

海洋模式加入了冰架组件, 如源自美国麻省理工学

院(Massachusetts Institute of Technology, MIT)的

MITgcm (MIT General Circulation Model)[90]、源自

日本东京大学气候系统研究中心(Center for Climate 

System Research, CCSR)的 COCO(CCSR Ocean 

Component Model)[26]和欧洲的 NEMO (Nucleus for 

European Modelling of the Ocean)[91]。 

目前的全球气候模式系统大多尚未包含冰

架。如果要加入南极冰架的作用, 其中的海洋模

式需要扩大计算区域(从目前的 75°S 到威德尔冰

架的 82°S 和罗斯冰架的 86°S), 水平分辨率也要

提高, 以便能刻画一些中型的冰架[92]。有限元方

法在拟合复杂岸线方面具有优势, 包含冰架组件

的有限元海冰-海洋模式 FESOM(Finite Element 

Southern Ocean Model)采用四面体网格, 网格长

度从外海的 50 km, 减小到南极沿岸的 10 km, 最

小为 4 km, 能够分辨小型冰架[93]。利用在南极区

域加密的全球网格 FESOM, 可以研究气候变暖

下的南极冰架底部融化[94]。在包含冰盖与海洋耦

合过程的气候模式中可以对冰架采用参数化处理, 

假设冰架造成的热量损失和淡水增加正比于冰架

前缘底部的冰点温度与冰架周边陆架/陆坡区海

洋温度的差, 以及陆架的前缘宽度和垂直陆架前

缘的有效距离(约 5—10 km)[92]。这样的冰架参数

化处理能够改善冰-海耦合模式的结果 , 但是不

如直接加入冰架下海洋模式的效果好[91]。 

只有模式中的冰架也发生动态变化(包括厚

度和接地线位置的改变), 才算实现冰架-海洋的

真正耦合。这样的模式一般称为冰盖-海洋耦合模

式, 因为冰架不过是延伸到海中的冰盖部分。初

期的探索, 有包含冰架动态变化的二维理想化数

值实验[95], 也有三维海洋模式与二维冰盖模式的

离线耦合[96]。后来也出现了三维的非连续耦合[97]

或非同步耦合模式[98]。最终, 基于 MITgcm 建立

了首个冰盖-海洋同步耦合模式 [99], 冰架厚度在

每一海洋模式时间步上都会更新(也可选择每隔

若干天更新[100]), 并使模式保持热、盐和质量守

恒。最初模式中的接地线是固定不变的, 在这里

给定上游冰流速度[99], 即只是垂向耦合。后来通

过在接地冰川下面保留了一个海洋薄层(初始厚

度 1 m, 可扩展为实际的海洋厚度)实现了接地线

的连续移动, 即水平耦合[101],  这样可以刻画海

洋造成的冰盖退缩。同步耦合模式的应用, 还揭示

出以往采用参数化处理冰架融化的方案可能低估

了冰架的支撑作用[99]。最近的分析结果表明海浪

和海冰对冰架稳定性有重要作用, 也应该成为冰

盖模式考虑的因素[102]。随着冰盖-海洋耦合模式的

发展[98], 未来的气候模式有望实现气-冰-海-陆的

完全耦合, 更好地体现冰川变化对气候的影响。 

 

5  埃默里冰架的研究 
 

埃默里冰架(AIS)是东南极最大的冰架, 面积

约 60 000 km2, 其接地线深达 2 400 m, 可能是南极

所有冰架中最深的[103]。澳大利亚[70]和中国在埃默

里冰架开展了一系列的观测和研究。由于冰架方

面的研究已有综述[11], 在此着重介绍海洋方面的

研究进展。 

自有卫星遥感图像的 20 世纪 80 年代以来, 

埃默里冰架前缘虽然一直在向前推进, 但是形状

变化很小, 没有发生大规模的崩解[54,104], 包括那

颗“松动的牙齿(loose tooth)”也没有掉下来[105]。20

世纪 80 年代中期在 AIS 前缘出现了两条相距约

25 km 的纵向(平行于冰流的方向)裂缝(L1 和 L2), 

1996 年在 L2 的上游开始发展出两条横向裂缝(T1

和 T2), 其中 T2 一直在向 L1 延伸。由裂缝 L1、

L2 和 T2 围成的冰架部分, 只剩下 T2 与 L1 之间

还跟 AIS 连接在一起, 看起来就像一颗“松动的

牙齿”[54]。一旦 T2 这条裂缝延伸到 L1, 这颗“牙

齿”就会掉下来, 形成一座大型冰山。Fricker 等[54]

曾预测这会在 2010—2015年间发生, 但是从目前

的卫星遥感图片 (http://nsidc.org/data/iceshelves_ 

images/cgi-bin/modis_iceshelf_archive.pl)来看, 这

颗“牙齿”仍然健在。 

埃默里冰架的质量损失主要来自底部融

化 , 既有 DSW 驱动的, 也有 mCDW 驱动的[23]。

普里兹湾的多个冰间湖, 尤其是其东侧的戴维斯

冰间湖、Barrier 湾冰间湖[30], 对形成 DSW 有重

要贡献。DSW 进入冰腔[74], 造成接地线附近的融

化, 最大可达 25 m·a–1 [16]。麦肯齐湾冰间湖虽然是

普里兹湾内最大、最稳定的风生冰间湖 [106], 但

是由于它处于埃默里冰架前缘西侧 , 是冰腔出

流水的位置, 对进入冰腔的 DSW 的贡献应该是
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很有限的, 至少是间接的。虽然在夏季能够观测

到 mCDW 从湾口侵入普里兹湾[107, 108], 但是这

些 mCDW 并不能深入到 AIS 前缘位置。造成 AIS

底部融化的 mCDW 是在冬季越过四女士浅滩进

入普里兹湾东部以至 AIS 冰腔的 [23], 此时的

mCDW 已经受到冷却并加深。这一分析结果来

自于 AIS 钻孔和海豹 CTD 的观测数据, 说明实

测数据对于研究发现是非常重要的。后来的数值

模式也给出了 mCDW 在冬季侵入陆架和 AIS 冰

腔的过程 [109]。作为一个冷冰腔, AIS 底部尤其

是西北部也存在海洋冰, 最大厚度达 190 m, 海

洋冰占 AIS 总体积的 9%[103]。大部分海洋冰是

在冬季生成的 [74]。最近依据冰架质量收支得到

的 AIS 底部净融化速率为 35.5±23 Gt·a–1[8], 以

往数值模式得到的结果 [81-82,110-111]基本上在这

个范围之内。  

澳大利亚曾于 2001 年和 2002 年在埃默里冰

架前缘进行了海洋断面观测[48], 中国自 2003 年

开始延续这一断面观测, 获得了累计超过 10年的

观测数据[112]。夏季观测的数据表明[17], 冰架水多

出现在夏季表面混合层以深, 大部分在冰架前缘

的西部和中部海域, 以冷而淡的水体块的形式出

现在较浅的层次(图 4); 冰架前缘西端海域是冰架

水最集中的地方, 这里的冰架水在某些年份可以沿

弗拉姆浅滩东侧一直运移到达恩利角附近。在冰架

前缘断面上, 还能观测到温度低于局地冰点的过冷

却水[41]。过冷却水主要出现在冰架前缘西侧海域的

60–270 m 层(图 4), 其温度可低于现场冰点 0.16℃, 

盐度在 34.4 附近。由此推测, 冰架水流出冰架前

缘之后, 因密度较小而在浮力作用下上升, 由于

冰点随深度减小而升高, 但冰架水的温度并不会

马上降低 ,  从而出现过冷却 [ 4 1 ]。埃默里冰架 

 

图 4  埃默里冰架前缘断面的位势温度(色标)、过冷却温度(黑色等值线)和盐度(红色等值线)分布图. a)2001 年澳大利亚

观测结果; b)2006 年中国观测结果. 过冷却温度为位势温度与海面冰点之差, 温度单位均为C, 蓝色直线表示观

测数据的深度范围, 其上的白色粗线表示出现过冷却水的部分[17] 

Fig.4. Potential temperature (color coded), super-cooling temperature (black contours) and salinity (red contours) in the sec-
tion in front of AIS front observed by (a) Australian cruise in 2001 and (b) Chinese cruise in 2006. Super-cooling tem-

perature is the difference between potential temperature and freezing point at surface. The unit of temperature is C. 
Blue and white lines indicate depth ranges of CTD data and super-cooled water respectively[17].   
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的出流水改变了普里兹湾陆架水的性质, 进而影响

到南极底层水的形成。单纯就盐度而言, 较淡的冰

架水对南极底层水的形成是不利的[30], 但是冰架水

的超低温是否会产生正面作用, 还没有深入探讨。 

澳大利亚在该断面布放了 7 套海洋潜标, 获

得了 2001 年 2 月—2002 年 2 月间的连续温盐和

海流实测数据[48]。潜标阵列数据进一步确认了冰

架前缘存在的纬向差异, 即东部有 mCDW 流入

冰腔, 而西侧的麦肯齐湾冰间湖中存在 ISW 的输

出。该冰间湖控制着进入冰腔的高密度水发生季

节性的变化: 九月至次年一月, 形成水平方向的

密度梯度, 有利于 DSW 进入冰腔; 在冬季, 冰间

湖中的深对流(可达 1 100 m 的海底)造成斜压不

稳定, 形成涡旋, 驱动 DSW 进入冰腔。依据潜标

周年观测数据推算的AIS底部净融化速率为 57.4±

25.3 Gt·a–1, 高于模式模拟和冰川学估算的结果。

基于这套潜标数据, 国内学者还提出冰架前缘东

部海域夏季存在冰架水入流的观点[113]。中国南极

考察数据也显示这里存在冰架水[17]。早期的研究

指出这些冰架水可能源自冰架前缘西部海域[114], 

具体的扩展过程还有待进一步探究。 

虽然澳大利亚在 2001 年启动了针对 AIS 的大

型观测计划, 但是体现显著进展的成果都是近期才

发表的, 充分说明了冰架下海洋过程研究的高难

度。在此期间发现了 mCDW 能够进入 AIS 冰腔并

引起冰架融化的证据, 使 AIS 从以往认为的纯粹冷

冰腔转变为冷冰腔融化与暖冰腔融化并存, 也对南

极冰架下的海洋过程类型有了更全面的认识。 

 

6  结语 
 

最新的研究结果表明, 冰架底部融化速率超 

过冰架前缘崩解通量, 成为南极冰盖质量损失的

首要途径。暖水进入东南太平洋扇区的阿蒙森海

和别林斯高晋海冰架下, 造成冰架变薄和接地线后

退, 是近期西南极冰盖退缩的主要驱动因素。多方

面的证据表明, 部分东南极冰盖的活跃性超出了先

前的认识。在以往被看作冷冰腔的埃默里冰架和托

滕冰架下, 也发现了变性绕极深层水进入冰腔并引

起底部融化的证据。鉴于东南极冰盖有很大一部分

在海平面以下接地, 即海基(marine/marine-based)

冰盖, 所含冰量等效于 19 m 的全球海平面上升, 

比西南极的大 5 倍[22], 应该对其因海洋造成的融

化予以重视。 

冰架对海洋的影响主要包括冷却和淡化两个

作用。冷冰腔中形成的冰架水, 具有海洋中最低

的温度, 其中的一部分甚至达到过冷却, 对南极

近岸海域的水团性质有重要影响, 在威德尔海甚

至能够直接贡献于南极底层水的形成。由于冰架

融化加剧而增加的融冰水, 可能是近期太平洋扇

区和印度洋扇区南极底层水淡化的主要原因。冰

盖融水的注入也可能通过增强上层海洋的稳定性

而对南极海冰的生消产生作用。 

目前针对海洋在冰架底部融化中的作用有了

比较大的研究进展, 对于冰架前缘崩解为冰山的

研究还比较有限。利用卫星遥感, 可以实现对冰

山漂移的追踪[115-116], 对大规模的冰架前缘崩解

也能有直观的认识 [66,117-118], 但是对发生崩解的

条件、动力学过程了解很少, 难以预测。 

中国对于冰架的研究集中在东南极的埃默里

冰架, 过去的十几年中在冰架前缘断面积累了丰

富的海洋观测资料。目前已研制成功了热水钻[119], 

有望在不久的将来打穿冰架, 实现中国的第一次

冰架下海洋观测。 
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Abstract 

Recent advances in the research of ice shelf–ocean interactions in Antarctica are reviewed in this paper. 

Basal melt rate of ice shelves exceeds calving flux, making bottom melt the dominant cause of mass loss in 

Antarctic ice sheets. Cavities under ice shelves can be classified into cold cavities—basal melt is driven by 

dense shelf water—and warm cavities—basal melt is driven by modified Circumpolar Deep Water. The giant 

Filchner–Ronne and Ross Ice Shelves in the Weddell and Ross Seas cover two-thirds of the total ice shelf 

area in Antarctica but mass loss from their cold cavities accounts for only 15% of the net melting of all ice 

shelves combined. Half of the net melting comes from several small, warm-cavity ice shelves in the 

Amundsen and Bellingshausen Seas in the Southeast Pacific sector, which cover 8% of the total ice shelf 

area. Modified Circumpolar Deep Water has been found to cause melting in the cold cavities under the Tot-

ten and Amery Ice Shelves in East Antarctica. Ice shelves cool and freshen seawater in their cavities. Ice 

shelf water from cavities is at a very low temperature and will modify shelf waters and even contribute to the 

formation of Antarctic Bottom Water. The recently observed freshening of Antarctic Bottom Water in the 

Pacific and Indian sectors might be attributed to the enhanced basal melting of upstream ice shelves. 
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