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东海夏季 之曰
夕皿几跃层 的诊断研究

杨殿荣 匡国瑞 张 玉琳 周德坚

(青岛海洋大学物理海洋研究所 )

摘 要

本 文引用两种一维模式对 南黄海和东海的夏季跃层深度 进行 了诊断计 算
.

解

释 了研究海区夏季温 跃层深度分布特征的形成原因
.

证明在黄
、

东海陆架海区
,

潮混合对 跃层深度具有重要作用
.

对 中国 近海 沿岸某些所谓上 升流现 象提出了一

种新的解释
.

海洋在大气强迫作 用下形成准均匀的表面混合层
.

而在混合层 的底部
,

便 自然形成 J
’

温
、

盐
、

密等要素的跃 (变 ) 层
.

这种跃层随着大气强迫作用的变化而有明显的季节变化
,

故又 称季节性跃层
.

相当强的季节性温 (密 ) 跃层的广泛存在
,

是 黄
、

东海夏季垂直结构

的典型特征
.

它的存在对整个海区的热 力学和流体动力学特性
,

以及海洋生物都有 明显影

响
,

在生产和军事上有重要意义
.

用 流体动力学和热力学相结合的方法对上层海洋热盐结构进行 研究
,

在本世纪 60 年代

开始得到迅速 发展
.

K ra us 和T 盯
n er 〔’〕首先将大气混合层的研究成果用于海洋

,

建立 了

一个海洋混合层一维模式
.

其特点是把混合层视作物理性质均匀一致的水层
,

以能 量平衡

为基础
,

根据海
一

气相互 作用 过程 中海洋获得能量的变化来决定混合层深度 (也就是跃层

深度 ) 和温度的变化
.

这种方法通常称为混合层的积分模式或棍合层模式
.

在以后的 10 多

年 中
,

这种方法 曾得到广泛研究和迅速 发展
,

目前仍然是 研究混合层深度
、

温盐和热蓄量的

一种比较实用和有 效的方法
.

本文采用的就是这种模式
.

研究海洋的另一类方法是 借助各种 湍流闭合技术
,

例如能量法
、

能 量
一

耗散 法
,

以及

湍流二阶
、

三阶闭合等
,

求方程组的数值解
.

用这 种方法可以得到 细致的海洋上层结构
,

但计算比较复杂
,

尤其是高阶的闭合模式
.

所以 目前尚难在实际工作 中普遍使用
.

无疑它

代表着将来的发展方向
.

海洋温跃层的形成和发展受着一系列内外因素的支
.

配和影响
.

风
、

海
一

气热 量和 水 量

交换都是重要的外部因 素
,

被统称为大气强迫作用
.

然而
,

同样的强迫
,

在不同海区
,

甚至 同一海区的不同时间
,

后果常常大不相同
.

其原因显然在 海洋内部
.

海水的光学性质
、

层 结
、

混合层厚度
、

海洋深度
、

海流
、

潮流等等
,

都是对跃层起作用的内部因素
、

我们 的

旦坦颧些丝遭直处里里立黄
、

东 海这样一个特定环境 中
,

哪些是重要的
,

起支配作用的
,

本文于 19 88 年 6 月29 日收到
,

修改稿于 19 89 年 l 月 2 日收到
.
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哪些是次要的
,

可以忽略的
,

从而 为建立跃层的预报模式提供 依据
,

同时也从理论上对黄
、

东海温 跃层的分布规律作出解释
.

为此
.

我们用 了两种不同模式
,

对南黄海和东海陆架海

区以 及部分深海区 (共 73 个点 ) 夏季 ( 6 一 8 月 ) 的温跃层深度进 行 了计算
,

并与实测资

料进行 了比较
.

一
,

模式一
:

大气强迫作用

K r a u 、和 T u 「n e r 〔’」在假设混合层均匀 一 致
,

不计水平和垂直平流效应
,

以 及棍合层

湍能定常等条件下
,

利用湍能方程和热 量平衡方程
,

得到 了如 下形式 的关于温跃层深度随

时间变化的方程
:

」 w
。 二

g h a (T一 T Z )

二竺丛飞
.

刀C 尹 J

1 0
.

n .
、

1 g a , . : , ‘ , , . , , 、 ,

— 气U 一 走少 ) 十 万

—
气 1 0 宁 J 刀 ^ r 1 1 5 宁 才l 尸 ) n

刀 乙 尸C

( 1 )

式 中忽略 了太阳辐射向跃层以下的透 射

( 1

0
,

w
。

w
。

为卷挟速度
,

g 为重力加速度
,

h 为跃层深度
,

> 0
,

< 0
。

a 分别为海水的密度
、

比热和

热膨胀 系数
,

T 、

和 T Z 为跃层 上下两 层水的温度
,

I
。

为海面太阳辐照度
,

H
。

为有效回辐射
,

H
,

为显热通 量
,

H
。

为潜热通量
,

: 为海 水对光的衰减 系数
,

G
奋

为混合层单位截面积水柱

中的风生湍能
,

D 谬

为该水柱中的湍能耗散
.

本文取 二
轴向上

,

所有通量均向上为正
,

向下为负
.

K r a u S 和 T u r n e r 〔 1 〕没有解决 湍流耗散的参数化问题
·

1 0 73年
,

D e 。 m a 。 〔2 〕将 湍流产生和耗散一并考虑
,

认为纯利用于混合的有 效风生湍

能是 10 m 高处的风向下传输的能 量的一部分
,

其参数化形式为

G
, 一 D . 二 m TU

占 ,

为风的切应力
,

U : 。为 10 m 高处的风速
,

m 为常数
,

约千分之 1 一 2
.

根据 风应力的经验公式

( 2 )

由经验确定
.

= e . 。户
。

u 子
。 ,

式 ( 2 ) 可写成

G
带

夕
。

为空 气密度
, c , 。为风摩擦 系数

.

在式 ( l ) 中未包含盐度效应
.

将热能方程换成浮力守恒方程

刀 , 二 切夕
。 e . 。v l

。 ,

( 3 )

要做到这 一点并不难
,

只要在文献〔l 〕的推导过程中
,

夕b 刁w
‘

b
‘

沙t 刁z
呈竺 : ,

。 e , z

p C

( 4 )

便行
,

并记住

w
‘

b
‘

二 g ( a w
‘

T 刀即
‘

S
’

)
,

( 5 )
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其中
,

b 和b’ 分别为浮力脉动值
,

刀

当增加了盐度项
,

并将式 ( 3 )

_
生色巴

一 夕 护S

代入后
,

(参看文献〔3 〕)
.

式 ( 1 ) 便有如下形式
:

刀w
, 2
一 g h 〔a (T : 一 T Z ) 一 刀(S 】 一 5 2 )〕

{丛
P

A

+ H
,

+ H
。

) 一 刀P (P 一 E )5 1 〕h 一

C

m e , 。v }
。 +

B

g

2 P
〔号“

· + H ”

( 6 )

式 ( 6 ) 中包含着两种完全相反的作用
,

一种促使跃层向深处发展
,

而一种则限制其

向深处发展
,

甚至使其退却 (变浅 )
.

B 项代表风的作用
,

它无疑是使跃层加深的重要因素
,

其量值与风速的三次方成比例
.

C 项表 明浮力通量对跃层深度的影响
.

正 (向上 ) 的浮力

通量导致自由湍流
,

这是跃层加深的另一重要原因
.

但是
,

若浮力通量为负
,

即海洋被增

温和 冲谈
,

则便成了阻碍跃层加深的力量
.

因为使暖而淡的海水向下混合
,

与使冷水向上

混合一样
,

都是一个使系统湍能转变成势能的过程
.

太阳辐射几乎是 海洋唯一的热源
,

它的变化支配着浮力通量的变化
,

最终地决定着跃

层发展的方向
.

所以它 永远是一个必须考虑的重要因子
,

然而
,

太阳辐射除了对跃层 加深起抑制作用的一面外
,

还有其相反的 一面
.

这是由太

阳辐射的穿透过程产生的
,

由D 项表示
.

只要I
。

不为零
,

这一项就永远为正
.

就是说
,

太

阳辐射的穿透过程永远使跃层加深
.

海水愈清洁
,

: 愈小
,

这个作用就愈 强
.

A 项代表跃层强度的影响
,

它表明
,

跃层愈强
,

它加深的速度就愈慢
.

海水内部因 素对跃层的影响还表现在这样一个事实上
,

即跃层深度的变化还受着跃层

深度本身的制约和影响
·

我们看到
,

在 C 项中
,

浮力通量所起作用的大小与跃层深度成正

比
.

因此
,

在负的浮力通量情况下
,

随着跃层深度的增加
,

卷挟速度将逐渐减小
,

直到为

零
.

换言之
,

在 负的浮力通量情况下
,

只要大气强迫作用保持稳定
,

跃层终将达到这样一

个深度
,

在这个深度上
,

两种相反的作用相互平衡
.

跃 层发展的这个规律
,

正是本文进行

诊断研究的理论依据
.

根据式 ( 6 )
,

平衡条件下的跃层深度由下式决定

2 (

纽
一 塑竺鱼任!竺 u I

n

尹 g “

.

0
.

0
.

u 刀Pe , 。 。
、 。

左 。 下 I l b 下 1 1 5 下 刀刃 尸 一

—
气[ 一 J山 户J I

a

( 7 )

若忽略盐度影响
,

则有

I
。

+ H ‘ + H
,

+ H
。 ( 8 )
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二
、

温跃层深度计算

我们用式 ( 8 ) 计算了南黄海和东海 6 一 8 三个月的温跃层深度
.

风场取 自中国科学院地理研究所海洋气候组等编的图集〔
4 〕

,

热平衡资料取 自中国科学

院海洋研究所海洋气象组等编的图集〔“ 〕
. “ , 。 = 1

.

2 又 10
一 , ,

m 二 1
.

5 ‘ 10
一 , .

关于光的衰减 系数 尹的量值
,

由于没有可用的辐照度垂直分布资料
,

所 以
,

是根据计

算海区水色透明度资料和Je rl 。 v 〔
.

“〕关于不 同水型的辐照 度垂直分布资料间接 确定 的
; 研

究海区的水色透 明度等值线与等深线大体一致
,

因此
,

将 尹值与水色透明度与深度分布规

律有较大偏离
,

因而作了适 当调整
.

表 1 不同深度 区间的 尹值

海深 (m ) 20一 30 30一 40

夕 (m

40 一 80

0
。

2 0

一 80

O
。

10

温跃层深度计算结果如图 1 所示
.

作为比较
,

我们选用了蓝淑芳等〔7 〕的三幅相同月份

的温跃层深度分布图
.

这是根据 国家海洋局多年断面观测资料作出的
.

与计算值一样
,

反

映的都是跃层分布的气候学特征
.

2 0
0

1 2 2
‘

1 2 4
“

1 2 6
O

E
3

井 3

界

图 1 黄
、

东海温跃层深度 ( m ) 的分布

( a ) 6 月 。 ( b ) 7 月 ; ( c )

(计算值)

8 月

从实测资料看
,

南黄海和东海温跃层深度分布与海底地形变化基本一致
,

近岸带很浅
,

在 s m 到 10 m 左右
,

向外变深
·

南黄海跃层有下槽从海区中部向西伸向青岛与连云港之间的

海州湾
.

东海北部和南黄海南部
,

与长江口大沙滩的地形一致
,

有一脊向东伸展
.

从而使

温跃层 等深线自北向南呈 s 形走向
.

浙
、

闽沿岸带跃层等深线 与岸线 平行而且密集
,

说明
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4

群
1 2 0 0 1 2 2 2 6

o

E

门
‘

多
1 2 6

O

E 2 0
”

1 2 2 1 2 4
0

1 2 6
O

E

奋 乡
,

(任
尸

分吧乙
,

沈 落褥叁

邓342 0

之

图 2 黄
、

东海温跃层深度 ( m ) 的分布 (实测值 )

( a ) 6 月 ; ( b ) 7 月 ; ( e ) 8 月

跃层坡度很陡
.

图 1 表明
,

在百米 以外的深海区
,

计算结果在量 值和分布趋势上与实测结果基本相符
.

但在绝大部分陆架海担:
,

计算值明显偏高
,

深度愈浅偏离愈大
.

在近岸带和长江 口外
,

普
遍超过 实测值一倍该上

,

跃层深度向岸递减的趋势在大部分海区不甚明显
.

总之
,

在陆架

海区
,

计算值和分布规律 与实测值基本不符
.

计算值与实测值之间的上述不一致性
,

使我们想到在黄
、

东海这样具有极宽陆架的海

区
,

仅仅考虑海面大气的强迫作用是不够的
,

还必须考虑海底边界层湍流混合作 用
.

在黄
、

东海
,

这种湍流混合主要由潮流所致
.

三
、

模式二
:

潮混合效应

海洋底层湍流混合主要 由潮 流
、

海流及内波等与海底的摩擦
,

以及 内波在倾斜海底破

碎等过程产生的
.

虽然海水流动速度比风速慢得多 (一般地 说
,

约小一个量级 )
,

但 由于海

水密度 比空气约大两个 量级
,

所 以海水的底摩擦应力与风对海面的摩擦应力在量级上大致

相同
.

例如
,

速度为一节的潮流产生的底摩擦应力与蒲氏六级风对海面的切应力相当
.

黄
、

东海有较 强的潮流 系统 ; 也必将有较强的底混合过程
.

与风混合相反
,

底混合是 由海底向上发展的
.

它的作用是通过 卷挟作用而将跃层向上

推
.

因此
,

跃层深度变化的方向和大小
,

就决定于上下两个卷挟速 度的相对大小
.

设向上

的卷挟速度为 w
, , ,

向下的为 w
, : ,

则跃层深度的变化速度为
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沙h

万
一 二 w

尸 , 一 w
“ ’ , ( 9 )

st ige b ra n d t 〔8 〕在研究浅海穿过温跃层的混合作用时首先

用了这个公式
.

式 ( 9 ) 中的w
。 l

已经由式 ( 6 ) 得到
,

w
。 : 也不难由

机械守恒原理直接导出
.

对于两层模式 (图 3 )
,

与w
。 2
相应的底混合层势能的增

加率为
一

令
* 2、△ , w

。 2

‘

!!!!!
___ _

}
’ _

{盖认
了

彗
_ _ _

_ 』』

一一)一飞
‘。 了

z,Pzzz

hhh 222

{{{
。 底底

其中
,

△p 为两层密度差
·

与海面 图 3 两层海洋结构

情况相似
,

底边界产生的有效湍能正比于 TD
. ,

刀
.

为底边界海水摩擦速度
,

引进 系数 m , ,

则有效湍能为m , T。 , = 切。 , 。了
Z u 孟

, 。 , 为海底阻力 系数
,

u , 为底层流速
.

有效湍能与势能

增加率相加便可得到 (参见文献〔9 〕)
:

一

合
”2 ; “夕W

· 2 = m 吞刀。占 3 “。且
,

由此得

林
, e Z =

2

A P g h Z

胡 , 。

才
2

州
.

( 10 )

由式 ( 6 )
,

( 9 ) 和 ( 10) 便得跃层深度局地变化方程
,

在平衡条件下则得
:

多 「 a ,

万t 万 ‘才 “
十 H 乡 + H

, + H
。

)
刀、 (p 一 : )、J

l
* }

+

{
: 、丝

。 , 。v }
。

一
P

Zg a

P C

a
, , , ,

— 气I 自 十 了万 h 十 月
〔

.

、 、 。
。
。

一

刀, (尸 一 : )s }

1
。g一刀

一

10一厂

+ : 。 。 。。3 2

次 }。
1 一

{
: m 些 。 : 。

川
。 一 鱼竺竺五IH 二 。

P
’

一

户f 尹 J

(1 1 )

式中
,

H
,

h : ,

h Z
的意义均见图 3

.

计算所 用潮流场系根据沈育疆等 〔1。〕的数值计算结果
,

取 25 米层的平均流速
.

海深浅

于 30 米者用表层平均流速
. c , 二:

1
.

2 只 10
一’ ,

m 右 二 1
.

15
.

其他所有参数和资料 均与模式 一

相同
.

计算结果 见图 4
.

四
、

分析与讨论

(一 ) 关于潮 混合效应

将图 l 与图 4 进行比较不难发现
,

从东海陆架外缘往 外
,

两模式的计算结果
,

无论量

值还是分布趋犷都是基本一致 的
.

但除此 以外的广阔的陆架区则不然
,

他们不仅量值上相

差很大
,

分布趋势也基本不同
.

可见
,

模式 中潮混合的引进
,

主要对浅海起作用
,

对深海

意义不大
.

这是因为深海的潮 流一般较弱
,

愈向近岸
,

随着深度的变浅
,

潮流愈 强
.

另外
,

海愈深
,

跃层离海底就愈远
,

底混合对它的影响也就愈弱
,

这从式 (10 ) 可 以清楚地看到
.
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所 以
,

潮混合效应是愈往深海愈弱
,

愈 向近岸愈 强
.

这就是两个模式的计算结果愈向近岸

差别愈大的原 因
.

将模式 二的计算结果 (图 4 ) 与实测资料 (图 2 ) 比较可以看到
,

两者不仅分布趋势

一致
,

而且 量值也很接近
.

其符合程度可 以认为是相 当良好的
.

由此说明
,

在黄
、

东海陆

架海区
,

潮 混合对跃层的影响是重要的
.

图 Z b表 明
,

在浙
、

闽外海似乎有一跃层槽向北伸展
,

而在图 4 中没有明显反映出来
.

这 个槽的形成可能与水 团的传播有关
.

源 自黑潮而 向北传挺的海水具有比周 围海水小得多

的衰减 系数
.

下面即将指出
,

温跃层深度对衰减 系数的变化相当敏感
.

然而
,

我们对衰减

系数地理分 布的处理是粗线条的
,

不可能反映这种变化的细节
.

对于深海区的情况
,

由于没有可资验证的资料 (个别资料具有很大的随 机性
,

难以作

为依据 )
,

所 以文中只给出一小部分计算结果
,

而且无法讨论
.

(二 ) 衰减系数 的影响

如上指 出
,

温跃层深度对衰减 系数 尹的变化相 当敏感
.

为了对 : 效应

—
我们姑且这

样 称

—
有一个量的概念

,

我们选 择了具有不 同深度
、

I
。

和 厂值的 8 个站
,

计算了当 尹值

增大一倍后的跃层深度
,

把它和原来的深度一起列入表 2 (前者以h
‘

表示
,

后者以 h 表示 )
.

从表中看出
,

尹增大一倍时
,

跃层深度的减小率
,

从近岸的 10 % 左右提高到深海的30 % 以

上
.

这主要是 尹值向深海减小的缘故
,

与其他因素的关系似乎不那么明显
.

看来
,

为了提高温跃层预报的精度
,

比较符合实际 的 : 值分布资料是不可 缺少的
.

这

就需要对太 阳辐照度垂直分布作 系统调查
.

这个工 作 目前在我 国基本上还是空白
.

2 0
0

1 2 2
0

1 2 4 2 6
”

E 1 2 t,
‘,

12 2
“

1 2 4 1 2 6 L

3

黔
3

黔

图 4 潮混合影响下的温跃层深度分布

( a ) 6 月 ; ( b 夕 7 月 ; ( e 、 8 月
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(三 ) 盐度效应

由于缺乏海上降水资料
,

我们利用青岛
、

射阳和舟山三 台站的月平均降水量
,

估算了

同纬度海洋盐通量对跃层深度的影响
.

结果发现其影响甚微
,

即使把降水量增大一倍
,

跃

层深度的减小量也不到千分之三
.

因此
,

表面盐通量的影响
,

一般情况下可 以忽略不计
.

表 2 在不同情况下当 夕值增大一倍时温跃层深度的变化

站站 名名 444 l777 2 222 3333 1666 4 lll 5 222 6000

海海深 (m ))) 2222 1999 4 999 5 888 8555 8 444 8 lll 14 000

III
。。

38 000 43 222 44 777 46 666 42 000 48 !!! 4 7 333 49 000

尹尹 (m
一 1

))) O
。

555 1
。

000 0
。

222 0
。

222 0
。

111 0
。

111 0
。

lll 0
。

111

温温温 模模 hhh 2000 l777 2 555 2 666 3 222 4222 6666 6 999

跃跃跃 式式 h
了了 1777 1666 2OOO 2 lll 2333 2999 4777 4777

层层层层 h 一 h
’’ 15 写写 6 %%% 20 “

币币 19 %%% 2 8
。
石石 3 1 。乞乞 2 9 q石石 32 称

。。

深深深深

—
(肠 )))))))))))))))))))

度度度度 hhhhhhhhhhhhhhhhhhh

模模模模 hhh 999 444 士000 l333 2444 3 111 3 666 5000

式式式式 h
’’

888 333 999 l000 1777 2222 2 888 3666

1111111 :兰立( , ; ))) 1 1%%% 2 5
。
石石 10 任石石 23 %%% 29 %%% 2 9 %%% 2 2 %%% 28 %%%

hhhhhhhhhhhhhhhhhhhhhhhhh

(四 ) 黄
、

东海温跃层深度分布基本特征的形成原因

黄
、

东海跃层深度分布的基本特征是怎样形成的 ? 原则上说
,

上面提到的各种内外因

素都起作用
.

但其中有两个因素特别重要
,

一是 , 效应
,

二是潮混合效应
.

如上所述
,

这

两个效应与海洋深度变化的关 系是一致的
,

即随着海深变浅
,

都使温跃层上升
.

这两效应

相迭加
,

使得海洋深度变化对跃层的影响进一步加强
,

从而形成陆架海区跃层等深线与海

底等深线的分布趋势基本一致的现象
.

(五 ) 潮混合与某些
“ 沿岸上升 流现象

”

因为潮混合效应 (w
。 2 )与潮流速度的三次方成正比

,

而与跃层至海底的距离成反比
,

因

此 不 难理解
,

如果某海区有较 大的潮流速度
,

海底坡度又较陡
,

那 么
,

潮
.

混合效应将使

那儿的温跃层沿着上升的海底陡然上升
.

图 4 中浙
、

闽沿岸带跃层等深线特别密集便是反

映 了这 种情况
.

这从图 5 看得更直观
.

从 图 4 中看到
,

类似现象也发生在山东半岛部分沿

岸带
.

上述现象直观上很像上升流
,

但 与上升流的物理机制是完全不同的
.

不 管有风无 风
,

这种现象都存在
.

当然
,

这并不排斥在这些海区也可能存在真正的 上升流
.

顺便指出
,

风混合与潮混合的上下卷挟作用
,

能产生很强的穿过跃层的垂直混合 (见

文献 〔8 〕)使上层 水降温
、

增盐
,

也增加其营养盐含量
,

与上升流起着相似的作用
.

至于在
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。
抖 当

’E 潮混合锋区因混合与摩擦效应而派生上升流的现象
,

在

1 黄
、

东海沿岸带可能是 相当重要的
,

值得进 一步研究
·

} 总之
,

由于潮混合的上述作用
,

当分析上升流现象

I 形成的原因时
,

宜谨慎
.

跃 ~ 飞
六 ) 多重温跃层 的一种形成机制

图 5 浙江沿岸带 ( 2 7
“

N )

温 跃层深度分布 (计算值 )

通过上面的讨论我们可 以认为
,

对于大部分黄
、

东

海 陆架区
,

风混合
、

浮力通量和潮混合是决定温跃层深

度局地变化的三个基本因子
;
其变化方 向取决于三者的

相对强度
.

在一固定地点
,

潮流的平均状况变化不快
,

因此
,

跃层 深度的变化将主要取决于风混合和浮力通量

的变化
.

在春
、

夏季
,

日平均浮 力通量一般为负值 (向

下 )
,

因此
,

它与风混合是两个相互对立的分量
.

在天气

恶 劣的情况下
,

由于风力大
,

向下的浮力通量显著减小
,

根据式 ( 6 )
,

跃层将以较大的速度下沉
,

使之 达到较大的
、

一般情况达不到的深度
.

在春

末夏初
,

海洋层结较 弱的情况下尤其是这样
.

接着而来的晴和天气
,

由于较小 的风力和较

大的浮力通量绝对值
,

根据 公式 ( 8 )
,

海洋将在较浅的水层形
一

成第二温跃层
.

如果第二跃

层显著增强
,

尤其在向下的浮 力通量不断增大的情况下
,

从 公式 ( 6 ) 不难判断
,

即使遇

上 与以前 同样 强的风
,

也难以使第二跃层再降到第一跃层的深度
,

并使两者合并
.

这样
,

第二跃层可 以在较长时间内继续存在和加强
.

如果条件允许
,

甚至还可形成更 多的跃层
.

所 以
,

由这种过程形成的多重跃层现象
,

通常只能发生在增温季节
,

尤其在向下的浮力通

量不断增大的季节
.

当然
,

多重跃层的形成还有多重途径
,

例如各种平流过程
,

但上述过

程可能 同样是一个重要的原 因
.

五
、

结 语

本文着重 研究了潮混合对黄
、

东海陆架区温跃层深度的影响
,

并且从物理机理上阐明

了跃层深度的分布规律
.

有些 因子
,

例如风和太 阳辐射等
,

对跃层深度的变化无疑十分重

要
,

然而其地 理分布的规律性却并不明显
,

所 以在影响跃层深度气候学的分布规律方面似

乎并不重要
.

值得特别提出的是显热和潜热通量
.

由于在夏季黄
、

东海的大部分海区
,

它

们的量值不大
,

时间和空间变化也很小
,

所 以对那里的温跃层影响不大
.

然而
,

在黑潮区

情况却完全不 同
.

由于暖流特有的热力性质
,

使得那里的显热和潜热通量都大 大超过周围

海区
,

使得 向下的浮 力通量大大减小
,

给表层水的垂直混合和跃层的加深提供了极为有利

的条件
,

从而将显著增大温跃层深度
.

本文只讨论了温跃层强化阶段的情况
.

夏季 以后
,

浮力通量改变方向
,

这 时的跃层将

以新的规律发展

本文忽略了垂直平流和水平平流的作用 一这对本文研究的跃层 的气候学特征来说
,

影
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但是对于跃层的时变过程来说
,

在水文要素的水平梯度较大的海区
,

尤其在

其影响看来是不能回避的
.

粼

响可能不大

大风情况下

总之
,

本文的研究无论从哪方面说
,

都仅仅是初步的
.
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