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摘要    基于普林斯顿海洋模式(POM)建立了MASNUM (Laboratory of MArine Science and 
NUmerical Modeling)海浪-潮流-环流耦合模式, 对长江口外及浙江沿岸海域夏季的上升流现象进

行了数值模拟, 并从潮运动的角度分析了其动力机制, 对该海域潮致上升流的形成机理给出了一

种新的解释. 研究表明, 该海域上升流的潮生机制同时体现在正压和斜压 2 个方面: 单纯的正压

潮余流能够通过底层辐合和沿地形坡度爬升两种过程产生上升流; 在斜压海洋环境下, 强烈的潮

混合作用在近岸陆坡区形成显著的锋面, 锋面两侧存在明显的密度差异, 该密度差异造成的水平

压力梯度诱生出沿锋面的次级环流, 其上升流分支出现在锋区附近. 数值试验表明, 潮运动是该

海域上升流的一个极为重要的诱发因子, 甚至占主导地位. 研究还发现, 与单纯模拟M2分潮相比, 
对M2, S2, K1及O1 4 个主要分潮耦合计算有助于改善正压潮致上升流的模拟结果. 

关键词    上升流  动力机制  数值模拟  潮运动  潮致锋面 

长江口外和舟山上升流区附近连续几年爆发几

千平方公里的大规模赤潮, 该海域已成为我国近海

赤潮严重的区域之一[1]. 海洋中的上升流量级虽小, 
却可以把下层海水中的营养物质带至真光层, 促进

浮游生物生长, 为赤潮爆发提供了有利条件. 同时, 
上升流也是海洋渔场形成的重要动力环境. 因而, 对
长江口外及浙江沿岸上升流的研究具有重要意义. 

本文的研究海区如图 1 所示. 长江口外夏季的上

升流现象自从 1993 年首次报道以来[2], 长时期内鲜

有论及. 直到最近, 朱建荣[3]基于现场观测和数值试

验对其发生机制进行了分析, 认为长江口外水下河

谷北侧和南边上升流的主要成因, 分别为斜压效应

和台湾暖流入侵陆架导致的正压效应, 风的作用微

弱. 赵保仁等[4]认为, 长江口外上升流主要是台湾暖

流与地形相互作用的结果; 同时, 风应力对浅层上升

流影响巨大, 故也是重要条件. 浙江沿岸的上升流现

象, 早在 20 世纪 60 年代就有报道[5]. 20 世纪 80 年代

初, 胡敦欣等[6]提出, 黑潮北上余脉沿陆架海底抬升

为其主要成因. 此后, 我国学者虽进行了不少研究, 
但对于其发生机制仍未形成统一认识[7,8]. 

除了风、近岸环流等因子外, 潮运动对于上升流

也存在多方面的诱导作用. 强潮流绕半岛运动的离

心力可诱发上升流[9], 该机制解释了山东、辽东半岛

顶端水域夏季持续出现的冷水现象[10]. 内潮涌也可

导致周期性上升流产生, 并能解释美国南加州湾夏

季水温的周期性下降[11]. Tee等人[12]研究了加拿大新

斯科舍西南外海上升流, 提出强的潮余流与复杂地

形相互作用可以造成上升流. 在我国近海, M2分潮的

非线性效应被认为是台湾海峡及浙江沿岸上升流的

一个诱因[13~15]. 
潮致上升流的另一种诱导机制与陆架上的潮混

合锋面和锋面环流有关. 这里的潮混合锋面是指, 在 
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夏季的强潮陆架海区, 将近岸一侧较浅的垂向混合区

和离岸一侧较深的层化海水分隔开来的锋面, 该锋

面的产生与潮混合密切相关 [16,17]. 国际上对锋面环

流的研究始自 20 世纪 70年代, 乔治滩和欧洲西北部

陆架海一直是锋面环流研究的热点海区[17~20]. 根据观

测到的海表辐合和海表低温现象, Simpson等[18]指出

在陆架锋面附近存在海水垂直运动的迹象. 关于锋

面环流的众多二维模型研究表明[20~23], 通过给定密度

锋面, 在垂直剖面上能够产生穿越锋面方向的环流

圈. 该环流圈在底层向岸、上层离岸, 与之伴随, 有
上升流存在. 也有研究认为[20,23], 除密度作用外, 锋
面环流还包括与密度无关的潮流调整机制. 

 

图 1  研究海区及水深分布(m) 
 

关于长江口外及浙江沿岸海域上升流的已有研

究具有下列几个特点. 首先, 对长江口外上升流开展

的数值模拟大多忽略了潮的影响, 未将潮运动与环

流进行耦合计算. 而该海域的潮流是显著的 , 最大

可能潮流达 100~150 cm/s[24]. 其次, 就潮致上升流

研究而言[13~15], 往往仅针对M2分潮进行, 未将各分

潮间的非线性相互作用考虑在内. 第三, 几乎所有的

潮致上升流研究均限于正压情况, 所得结果只能反

映潮流本身的作用. 事实上, 在长江口外及浙江近海, 
长江冲淡水、低盐的沿岸流和高温高盐的台湾暖流并

存, 多种水体交汇使得该海域斜压性极强. 强烈的潮

运动有可能通过改变温盐分布进而对上升流产生影

响 . 因此 , 我们认为经久不息的潮运动对本研究海

域上升流的贡献可能是重要的, 有必要重新对潮致

上升流进行深入研究. 
本文首先利用POM模式模拟出M2, S2, K1和O14

个主要分潮, 在此基础上计算了正压潮致上升流. 然
后, 考虑完备的物理过程, 利用MASNUM海浪-潮流

-环流耦合模式(以下简称MASNUM耦合模式)对研究

海区夏季环流进行高分辨率斜压三维模拟, 探讨潮

混合导致的斜压效应对上升流的贡献. 

1  现象 
夏季, 强烈的上升流可将下层冷水输运至表层

从而形成海表低温区, 故海表温度(SST)的卫星图片

经常用来旁证上升流的存在. 图 2(a)是美国NOAA极

轨卫星通过甚高分辨率辐射计观测的 1998 年 8 月

8~12日SST合成图像. 沿浙江海岸, 自长江口外海区

向西南方向延伸的低温带(<28℃)非常清晰, 最低温

度甚至达到 25℃, 温度梯度很强, 说明该海区存在一

条较强的上升流带. 
为进一步揭示上升流存在的稳定性, 我们根据

NOAA卫星SST数据, 给出了长江口至浙江近海 8 月

1~5 日的气候态(1985~1999 年)SST分布(图 2(b)). 即
使在气候图上, 低于 27.6℃的带状低温区依然明显, 
其中心位于舟山群岛. 在长江口外, 存在一个小范围

的低温中心, 其位置与文献[2]报道的上升流区基本

对应. SST的气候态分布表明, 长江口及浙江沿岸的

上升流在夏季是经常存在的. 

2  方法 

2.1  数值模式 

本文采用 POM 和 MASNUM 耦合模式进行数值

研究. 前者用来模拟正压潮波, 后者用来模拟三维斜

压环流. 
作为一个基于原始方程的三维海洋模式, POM

自Blumberg 和Mellor[25]建立以来, 不断被各国学者

加以完善与应用, 国内也有不少基于POM进行的潮

汐潮流数值模拟研究[26,27], 均比较成功. 鉴于POM已

在国内外得到广泛应用, 模式的详情这里不再赘述. 
简单来说, POM在垂直方向采用σ 坐标, 变量配置采

用Arakawa C网格, 时间积分采用了内、外模态过程

分裂法, 将海洋中的快过程和慢过程分离求解, 以节

省计算时间. 
POM 的一个特色在于其嵌套了 Mellor-Yamada 
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图 2  卫星遥感 SST 分布(℃) 
(a) 1998 年 8 月 8~12 日合成 SST 分布; (b) 1985~1999 年 8 月 1~5 日气

候态 SST 分布 

 
二阶湍封闭模型[25], 利用该模型求取垂向混合系数. 
然而, 该模型对上层海洋的混合强度考虑不够[28], 故
模拟出的海洋上混合层偏浅且跃层强度偏低[29]. 在
POM的基础上, MASNUM耦合模式引入了浪致混合

效应[30,31], 改进了垂向混合系数的计算方案, 有效提

高了对海洋上层混合的模拟精度. 
研究斜压海洋中的潮致上升流, 需对潮致锋面

进行合理模拟. Garrett和Loder指出[22], 海洋中的内部

摩擦 ( 混合 ) 是影响潮致锋面环流的关键过程 .  
MASNUM海浪-潮流-环流耦合模式与一般的环流-

潮流耦合模式相比, 其突出的优越性在于明显改善

了对海洋上层混合过程的描述, 能够对海洋上混合

层和陆架锋面做出更加准确的模拟. 研究表明[32], 在
不考虑浪致混合的情况下, POM对黄、东海上混合层

的模拟效果不理想. 因此, 我们采用MASNUM耦合

模式作为斜压海洋潮致上升流机制研究的数值工具. 

2.2  正压模式配置 

为了尽量避免边界条件带来的计算误差, 潮波

模拟的模式区域选为黄、东海大部(图 3), 远大于研

究海区. 采用真实地形. 模式水平分辨率为(1/12)°× 
(1/12)°, 垂向分为 16个σ 层. 对M2, S2, K1和O14个分

潮同时模拟. 模式由水侧边界给定的周期性潮位 

 

驱动. 式中, i 取 1~4, 代表 4 个分潮, H 和 g 为调和常

数, ω 为潮汐角频率. 流速在岸边界取粘滞, 在水侧

边界采用 Orlanski 辐射方案. 
模式由静止海洋(流速、水位皆为零)启动, 稳定

后, 继续积分一个月, 用最小二乘法对潮位和潮流进

行调和分析. 由于本节讨论正压情况, 温、盐变化不

予考虑, 分别取为 25℃和 33 psu. 

2.3  斜压模式配置 

在MASNUM耦合模式中综合考虑各种动力、热

力因子, 对研究海域的环流及温盐场进行模拟. 模拟

的区域包括整个黄、东海. 水平分辨率提高到(1/18)°
×(1/18)°. 考虑了太阳辐射、风、长江径流、侧边界

流、潮等因子的强迫作用. 其中, 风场、热通量来自

COADS月平均资料, 并对热通量进行大气反馈项修

正[33]; 长江冲淡水作为边界流量加入, 采用的是大通

水文站 35 年的气候态月平均径流量. 
开边界条件由流(用Ubc表示)控制, 包括环流Uc

和潮流Ut两部分, 即Ubc=Uc+Ut. 其中, Uc根据Xia等
人[34]的全球模式结果插值得到; Ut由水侧边界上的潮

流调和常数给出. 为了方便得到欧拉余流场, 同时考

虑到研究海区M2分潮占优, 这里只输入M2潮流. 温
盐初始场取自Levitus年平均资料. 模式由静止海洋

启动, 经过 6年积分, 模式趋于稳定. 然后继续积分 1
年, 输出夏季(以 8 月初为代表)的温、盐、流场进行

分析. 
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表 1  潮汐调和常数计算误差a)3  结果与分析 
振幅误差 分潮 

ΔH /cm 相对误差/% 
迟角误差 

M2 4.7 5.0 7.8 
S2 2.5 7.1 7.0 
K1 1.6 6.8 5.0 
O1 1.2 6.9 4.9 

3.1  潮波模拟结果 

我们从历史观测资料中选取了 148 个沿岸潮位

站(图 3(a)), 与潮汐模拟结果进行比较(表 1), 以验证

模拟的可靠性. 各分潮振幅的平均相对误差控制在

8%以内, 迟角的平均误差也都在 8°之内, 模拟精度

可以接受. 

a) 各项误差均为各潮位站误差绝对值的平均值 

S2和O1分潮的振幅及迟角分布态势分别与M2和K1分

潮类似 (图略 ) .  半日潮波自第一岛链传入陆架后 , 图 3(a), (b)给出了M2和K1分潮的潮汐模拟结果, 

 
图 3  正压潮波模拟结果 

(a), (b)分别为M2和K1分潮潮汐同潮图; (c), (d)分别为M2和K1分潮表层潮流椭圆分布. (a), (b)中, 实线为等迟角线(°);  
虚线为等振幅线(cm); (a)中圆点代表潮位站 
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分为两支(图 3(a)). 南支进入台湾海峡, 并在台湾岛

东北角附近形成一个退化的无潮点. 北支潮波主体

进入黄海, 在苏北外海形成旋转潮波系统. 从振幅分

布上看, 强潮区位于黄海东西沿岸海域、杭州湾内以

及浙南、福建沿海. 全日分潮在黄东海最重要的特征

是, 南黄海中部存在一个旋转潮波系统(图 3(b)). 
M2和K1分潮的表层潮流椭圆水平分布如图 3(c), 

(d)所示; S2和O1潮流特征与之类似. K1分潮的强潮区

位于朝鲜半岛近岸及黄、东海结合部(图 3(d)); M2分

潮的强潮流位于长江口外的黄、东海海域. 舟山一带

由于岛屿众多, 受地形限制, 半日潮流几乎为往复流; 
而在长江口外的广阔海域, 不仅流速大, 椭率也大, 
旋转性强. 在 50 m以深海域, M2分潮的最大流速多在

30~50 cm/s; 近岸浅海区流速大: 在舟山群岛附近, 
M2最大流速甚至超过 100 cm/s (图 3(c)). 

对于东中国海潮波, 已有大量研究. 最近, Fang
等人[35]利用 10 年TOPEX/Poseidon高度计资料给出了

精度较高的东中国海同潮图. 本文结果与该研究比

较吻合. 

3.2  正压潮致上升流 

对潮流进行调和分析后, 可得到非周期性的余

流部分, 其向上的垂直分量即潮致上升流. 
正压潮致上升流的水平分布呈现为三个区(图 4), 

我们将其定义为长江口外上升流区、嵊泗上升流区及

浙江沿岸上升流带. 赵保仁[2]基于观测资料推断长江

口外上升流的中心大致位于(122°40′E, 31°30′N), 这
与本文的计算结果非常吻合. 文献[3]的现场调查表

明, 长江口外水下河谷西侧(包括河谷末端和南端)存
在明显的上升流现象. 对比图 1 和 4 可知, 嵊泗上升

流区恰位于水下河谷西侧, 而长江口外上升流区又

与河谷末端在位置上相对应. 图 4 所示的浙江沿岸上

升流带位于 20~50 m的陡峭坡折区, 其分布态势与卫

星遥感SST低温带(图 2)相符, 与文献[13]给出的卫星

图片结果也颇为一致. 上述对比分析表明, 正压潮致

上升流的数值模拟与观测结果是吻合的. 
作为潮余流的垂直分量, 潮致上升流的产生与

水平余流有着密切的关系. 图 5(a)给出了底层(σ = 

−0.889)的水平欧拉余流流场 . 一个明显的规律是 , 
上升流大多分布在水平潮余流的辐合区. 浙江沿岸

上升流带两侧的速度辐合尤为明显, 其他上升流区

的情形亦类似. 为直观地说明问题, 我们选取了 A~D 

 
图 4  正压M2, S2, K1和O1 4 个分潮联合作用下 15 m层上升

流分布 
虚线框示 3 个上升流区; 实线示上升流流速; 单位为×10−5 m/s 

 
四条剖面, 给出了潮致余流 u−w 矢量的深度-经度剖

面图 . 这四条剖面分别沿 31.583°N, 30.583°N, 
30.333°N 和 28.750°N (图 5(a)). 在长江口外的 A 剖面

上(图 6(a)), 相向流动的两股流在约 122°40′E 的陆坡

上辐合上升, 并在 10~20 m 深度上达到最大; 该剖面

124°~125°E 范围内也有辐合造成的弱上升流存在 . 
为进一步阐明该机制, 我们计算了底层余流的速度

散度 b∇⋅V ; 图 5(b)表明, 底层余流辐合区( <0)

与上升流位置基本吻合. 浙江沿岸、长江口外及嵊泗

3 个主要上升流区均得到体现, 沿 30°50′N 分布的东

西向上升流带也有一定的反映. 这说明, 研究海区正

压潮致上升流的主要产生机制是底层水平余流的辐

合: 由于海底的不可穿透性, 水平辐合必然造成上升

运动. 

b∇⋅V

除了底层余流辐合以外, 另一个可能的机制是

水平余流的爬坡作用. 在某些海域, 潮余流是朝向陆

坡的, 这种穿越等深线的流动受到地形阻挡, 只能沿

海底上升. 在 B和 C两条剖面上(图 6(b), (c)), 潮余流

沿陆坡由深水向浅水区爬升的趋势明显. 在某些上

升流区, 如沿 D 剖面(图 6(d)), 余流的辐合和爬坡机

制同时存在. 

3.3  潮的斜压作用 

图 7(a)给出了斜压海洋中, 在完全强迫条件下, 
利用 MASNUM 耦合模式模拟的夏季 10 m 层上升流 
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图 5  底层正压潮致余流模拟结果 

(a) 余流流场. 蓝色区域表示 15 m层上升流区(单位为×10−5 m/s); 红线

A~D表示四条深度-经度剖面所在位置; (b) 余流速度散度辐合区(单位

为×10−5 s−1) 
 

分布. 所得流场已经在一个M2潮周期内取平均, 以
滤掉周期性潮流. 斜压模式得到的上升流亦呈带状

结构, 自嵊泗向西南延伸的部分与正压结果相近; 长
江口外上升流最大为 2×10-5 m/s, 位置比正压结果更

加贴近长江口. 另外, 还模拟出了江苏外海的西北-
东南向上升流带, 该上升流带与 1984 年 7 月中美合

作调查观测到的 10 m层低温、高密、高溶解氧带的

形状和位置均吻合(文献[36]之图 6(a)). 
上述斜压海洋上升流带的出现, 是综合考虑了

各种外力强迫之后的结果, 其中包含了多种因子对

上升流的贡献. 由于本文旨在探讨潮致上升流机制, 
因此不拟对其他因子的作用逐一详细讨论. 为考察

潮运动对上升流的贡献, 我们设计了 2 个数值试验: 
仅保留潮因子试验和无潮试验. 方便起见, 将包含完

全强迫的 MASNUM 耦合模式的模拟称作控制试验. 

3.3.1  试验Ⅰ(只保留潮) 

试验方案  据前人研究[3~8], 风、台湾暖流和长

江冲淡水是影响长江口外及浙江沿岸海域上升流的 3
个主要因子. 为诊断潮的作用, 试验Ⅰ将这三个动力

因子作为一个整体从模式中同时去除, 模式其他设

置保持不变. 为此, 将风应力和长江径流取为零, 同
时封闭台湾暖流在夏季的两个来源, 即: 台湾海峡和

黑潮在台湾东北部的入侵. 
试验结果  图 7(b)展示了试验Ⅰ的 10 m 层上升

流计算结果. 尽管风、台湾暖流和长江冲淡水这三个

传统意义上的上升流主要诱发因子已被消除, 研究

区域上升流的分布仍然保持了与控制试验非常类似

的形态: 浙江沿岸上升流带、长江口外上升流区以及

苏北外海的上升流带仍很清晰. 不妨将 30.7°N 作为

分界线, 将研究海域的上升流区划分成南、北两部分. 
对比图 7(a)与(b), 分界线南侧的浙江沿岸上升流带变

化不大, 而北侧的上升流范围和量值则有所缩小. 原
因可能在于, 一方面, 夏季长江冲淡水的扩展范围基

本在分界线以北海域, 上升流更容易受到长江冲淡

水影响.另一方面, 苏北的海岸线呈西北-东南方向, 
与夏季盛行风向一致, 因而风生 Ekman 输运对上升

流的影响在苏北外海要大一些. 
为量化潮运动对上升流的贡献, 我们计算了上

升流速度在各网格点上的总和. 该指标同时表征了

上升流的大小和范围, 可理解为上升流造成的垂直

向上的水体通量. 在 30.7°N 分界线南侧的浙江沿岸

上升流区域, 试验Ⅰ上升运动造成的垂向水体通量

占到控制试验的 84%之多; 在分界线以北的长江口

外和苏北外海上升流区, 该数值为 52%; 在全部上升

流区, 该数值为 62%. 这说明, 潮对研究海区的上升

流具有非常深刻的影响. 

3.3.2  试验Ⅱ(无潮试验) 

试验方案  在控制试验的基础上, 唯一的处理

是关闭模式开边界的的潮波输入, 模式其他设置一
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图 6  正压潮致余流 u-w 矢量的深度-经度剖面图 

(a) A断面; (b) B断面; (c) C断面; (d) D断面. 等值线为上升流速度(单位为×10−5 m/s), 箭矢中垂直速度放大 400 倍 

 
概保持不变. 

试验结果  试验Ⅱ的 10 m 层上升流模拟结果表

明, 一旦潮运动消失, 研究海区的上升流分布态势发

生了很大变化(图 7(c)): 上升流区变得支离破碎, 原
本清晰的带状结构几乎不可分辨. 浙江沿岸的上升

流带基本消失, 只有长江口至嵊泗的小范围上升流

区保持得相对完整. 从量值上看, 试验Ⅱ整个海区上

升运动造成的垂向水体通量仅占控制试验的 40%. 
虽然上述计算只能粗略地量化潮因子的作用 , 

然而试验Ⅱ与试验Ⅰ的结果在数值上颇为一致, 二
者能够相互印证. 这再次表明, 研究海域的上升流对

潮运动具有高度的依赖性. 由此估算, 在本文研究海

域, 约有 60%的上升运动是由潮引起的. 据此推断, 
潮致上升流在该海域起主导作用. 

3.3.3  斜压潮致上升流机制 

上述 2 个数值试验已经在相当程度上证明, 潮对

于研究海域上升流的产生起着非常重要的作用. 为
说明潮因子诱发上升流的作用机理, 同时为潮运动

的重要性提供第三个佐证, 我们对潮致锋面的位置

进行了诊断计算. 
利用Simpson-Hunter层化参量[17]
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图 7  MASNUM 斜压模式 10 m 层上升流分布 
(a) 控制试验; (b)试验Ⅰ(仅保留潮因子); (c)试验Ⅱ(无潮试验). 灰度

填色区代表上升流区(单位为×10−5 m/s). (a)中等值线代表

Simpson-Hunter层化参量, 横线E和F表示深度-经度剖面所在位置 
 

来诊断潮汐锋面的位置. 上式中, U取M2分潮流振幅, 
H为水深. k的临界值随海区不同稍有变化: 在英格兰

周围海域及芬地湾[16], 该值取为H/|U|3=70, 或k=1.85; 

Simpson[37]认为, 凯尔特海潮致锋面对应的k值范围

在 1.5~2.0, 在北爱尔兰海, 该值取为 1.9; 赵保仁[36]

研究黄海潮混合锋时, 将k取 1.8; 汤毓祥[38]认为, 潮
致锋面一般位于k=2.0 的位置. 结合上述数值范围, 
同时考虑到锋面的厚度 , 我们将k的临界范围取作

1.8∼2.0, 以确定陆架潮混合锋的位置. 
计算表明, 上升流区与潮致锋面的位置相吻合

(图 7(a)). 除长江口外上升流区以外, 上升流与潮致

锋面的位置相当一致. 这说明上升流的产生与潮混

合之间存在着密切的内在联系. 对于长江口外海区, 
淡水与盐水之间的锋面极为显著, 可能是造成这种

不一致的原因. 
潮致锋面诱生上升流的动力机制, 在于锋面两

侧强烈的密度差及压力梯度. 该过程可结合剖面图

加以说明. E和F两条剖面分别代表缓坡和陡坡两种海

底地形, 分别沿 32.389°N和 30.5°N. 图 8(a), (b)给出

了E断面上有潮(控制试验)和无潮(试验Ⅱ)两种情况

下, 垂直环流和温跃层的分布状况. 在强烈的潮混合

作用下, 浅水区在垂直方向被充分混合, 整个水柱被

太阳辐射加热、温度较高. 在深水区, 潮混合仅在靠

近海底区域作用明显, 对 30 m左右的近底层起控制

作用[32], 形成下混合层; 上、下混合层之间为强的温

度跃层. 海水垂向均匀区与层化区之间形成了锋面, 该
锋面在温度场和密度场上均有明显体现. 锋面两侧强

烈的密度差异造成了穿越锋面的斜压水平压力梯度. 
底层海水在压力作用下, 由高密度区向低密度区运

动, 即沿陆坡由深水区向浅水区运动, 并在上层由浅

水区折回深水区, 与这种沿密度锋面的次级环流相

对应, 有上升流产生. 沿F剖面(图 8(c)), 海底坡度更

陡峭, 潮致锋面更强, 上升流造成的等温线上翘也更

加明显. 在无潮情形下(图 8(b), (d)), 锋面消失, 上升

流不复存在. 潮致锋面一般总是出现在陆坡地形上, 
因此, 上述潮致上升流的产生是潮混合与陆坡地形

共同作用的结果. 由于潮致锋面是高度斜压性的, 故
称该上升流为“斜压潮致上升流”. 

4  讨论 
潮混合对近岸浅海的密度结构有重要影响 [16] . 

在近岸强潮海域, 潮流强烈的混合作用在夏季往往

会形成明显的温度和密度锋面. 潮致锋面环流研究

在国外开展较多, 由于观测的困难[20], 二维锋面模型 

是一个常用的工具. 研究表明, 通过给定理想的密度
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图 8  MASNUM 斜压模式 u-w 矢量及温度的深度-经度剖面图 

(a), (c)为控制试验结果; (b), (d)为试验 II 结果; (a), (b)沿 E 剖面; (c), (d)沿 F 剖面. 垂直速度放大 500 倍. 等值线代表温度(℃) 
 

锋面, 在垂直于岸的剖面上能够形成明显的穿越锋

面方向的环流圈. 该环流在底层向岸、上层离岸. 受
给定密度结构的制约, 这种环流圈可能有一个[21], 或
者一强一弱两个[22,23]. 

本文提出的斜压潮致上升流机制能够得到前人

二维锋面模型研究的印证[20~23]. Dong等人[23]最近的

工作可作为二维研究的一个代表. 他们研究发现, 当
给定典型的夏季密度锋面结构、并仅考虑锋面驱动机

制时, 锋面环流呈现双环结构: 中底层表现为控制性

的顺时针环流, 表层有一个微弱的反向环流圈. 将该

结构与本文结果(图 8(a), (c))对比发现, 两者在最主

要的顺时针环流形态上非常一致, 只是图 8 未体现出

表层的微弱环流圈, 该差异可归因于两份工作在数

值模型和研究方法上的不同. Dong等[23]使用的是简

化理论模型, 研究对象是单纯的潮流; 本文综合考虑

各种物理过程, 模拟的是多种环流的综合形态. 过于

微弱的次级环流信号容易为复杂的陆架环流所湮没, 
只有底部最强的顺时针环流得到明显体现. 另外, 细
微环流结构的模拟还易受模式分辨率的制约. 

在Loder和Wright [20] , James [ 21] , Garrett和 
Loder [22]及Dong等 [23]采用的模型中, 锋面密度结构 
均人为给定, 在模式中密度不随时间变化. 而本文潮 
致锋面的产生是数值模式时间积分的结果, 其结构 
与典型陆架潮致锋面[21,22]相吻合. 在太阳辐射、浪致 
混合、潮混合等机制作用下, MASNUM 耦合模式不 
仅得到了研究海域的跃层、锋面等结构, 而且能够刻 
画其季节变化和年循环过程, 说明该模式具有良好 
的性能. 
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在我国近海, 通常认为潮致锋面现象在黄海比

较显著[36,38]. 赵保仁[36]分析一次调查资料指出, 南黄

海西部冷水团边界的陆架锋区存在上升流现象, 并
推测整个黄海冷水团边界都可能存在上升流, 但未

给出机制解释. 后来, 他又利用James模型对北黄海

冷水团锋面环流进行了二维诊断计算[39], 得到了上

升流分支. 本文的三维斜压高分辨率数值模拟表明, 
除了黄海冷水团边界海域, 夏季浙江沿岸海域同样

存在潮致锋面现象; 而且浙江沿岸上升流在相当程

度上也属于锋面上升流性质. 根据上节给出的机制

分析, 我们认为潮生陆架锋与上升流现象是紧密联

系在一起的: 存在较强潮混合锋面的海区, 往往伴有

锋面上升流存在. 
如前述, 对于半日潮海区的潮致上升流现象, 以

往研究大多仅围绕M2分潮进行[13~15]. 在本文研究海

区M2分潮同样占优, 是否可认为M2以外分潮对于上

升流的贡献可以忽略呢? 在仅考虑M2分潮的情况下, 
Luo等人 [15]得出浙江沿岸潮致上升流最强在 0.5×
10−5 m/s以上, 而本文所得数值为 1×10−5 m/s, 个别

区域上升流最大在 2×10−5 m/s以上(图 4, 6), 这是否

与本文同时模拟了 4 个分潮有关? 
为明确S2, K1及O1 3 个分潮对上升流的贡献, 我

们将M2分潮从模式中去除, 对这三个分潮同时进行

了模拟. 模拟得到的 15 m层上升流分布表明(图 9), 3
个正压分潮诱导的上升流分布态势与四大分潮同时

模拟的结果(图 4)基本一致, 大致仍可分为长江口外、

嵊泗及浙江沿岸 3 个上升流区. 为了量化这 3 个分潮

对上升流的贡献, 我们对 15 m层上 3个上升流区的平

均上升速度和上升速度总和进行了计算(表 2). 结果

表明, S2, K1及O1 3 个分潮产生的上升流虽然较弱, 但
也是可观的. 3 个分潮诱导的平均上升流在浙江近海

最弱, 占到四大分潮上升流的 28%; 在长江口上升流

区这个比例最高, 超过 50%; 在整个海区而言, 该 

比例为 35%. 上升流速度总和的计算结果表明, 整个

海区 3 个分潮诱发的上升流占到四大分潮上升流的

27%. 因而, 可以粗略地说, 研究海区正压潮致上升

流有 1/3左右为S2, K1及O1 3个分潮联合产生, 其贡献

是重要的. 其原因一方面在于, 这三个分潮仍具一定

强度. 如, S2分潮在研究海区 50 m以浅水域(长江口外

广阔海区及舟山群岛附近 )的最大潮流达 20~40 
cm/s(图略); 另外, 各分潮之间存在着非线性相互作

用. 

 

图 9  正压S2, K1, O1分潮诱生的 15 m层上升流 
第一根等值线为 0.1×10−5 m/s, 等值线间隔 0.3×10−5 m/s 

5  结论 
由于长江口外及浙江沿岸海域水文环境的复杂

性, 上升流产生的动力机制可能是多方面的. 本文从

潮运动的角度对上升流机制进行了数值研究. 本文

模拟的潮致上升流位置、分布范围与现场调查及卫星

观测的结果基本一致. 取得的主要结论如下: 
(1) 潮运动通过正压和斜压两种动力过程对上

升流进行诱导: 一是潮流直接产生上升流(潮的正压 

表 2  四大分潮与 3 个分潮诱导的上升流对比a)

平均上升流速度 上升流速度总和 
上升流区域 

w3 (10−5m/s) w4 (10−5m/s) w3/w4 (%) W3 (10−5m/s) W4 (10−5m/s) W3/W4 (%) 

长江口外 0.25 0.46 54 6.7 12.8 52 

嵊泗 0.38 0.81 47 25.3 83.2 30 

浙江沿岸 0.29 1.04 28 28.3 126.0 22 

整个海区 0.31 0.88 35 60.3 222.0 27 

a) 下标 3 和 4 分别对应 3 个分潮(S2, K1, O1)和 4 个分潮(M2, S2, K1, O1)的计算结果 
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作用); 二是潮致锋面诱导(潮的斜压作用). 以往针对

潮致上升流的研究大多只涉及到潮的正压效应, 对
斜压作用机制论述很少. 因此, 潮对于该海域上升流

的贡献在过去有可能被低估了. 数值试验表明, 潮对

于该海域上升流的产生有极为重要的影响, 在本文

研究海域, 约有 60%的上升运动是由潮引起的, 可以

说潮致效应对该海域上升流的产生起主导作用. 
(2) 正压潮流通过水平潮致余流的底层辐合及

其沿海底陆坡爬升两种过程诱发上升流. 底层水平

潮致余流速度散度负值区与上升流位置的一致性表

明, 底层辐合可能比爬坡作用更大; 在某些海域, 这
两种机制同时起作用. 

(3) 在斜压情况下, 强的潮混合作用在浅海区形

成陆架锋面. 锋面两侧分别为垂向均匀区和层化区. 
锋面两侧显著的密度差异造成了穿越锋面的斜压水

平压力梯度力. 该梯度力驱动产生了沿锋面的次级

环流, 次级环流的上升支出现在潮致锋面附近. 由于

潮致锋面一般出现在陆坡地形上, 因此, 上述潮致上

升流的产生应看作是潮混合与陆坡地形共同作用的

结果. 
(4) 对正压过程而言, S2, K1及O1 3 个分潮产生的

上升流大约占M2, S2, K1及O1 4 个分潮所诱发上升流

的三分之一. 因此, 尽管研究海域是较为正规的半日

潮海区, M2分潮对上升流的贡献最大, 其他 3 个分潮

的作用也是显著的. 对四个分潮耦合计算有助于改

善正压潮致上升流的模拟结果. 
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