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西北太平洋海洋温度锋生与锋消机制的初步研究 

赵  宁1, 韩  震1, 2, 刘贤博1  

(1. 上海海洋大学 大洋渔业资源可持续开发省部共建教育部重点实验室, 上海 201306; 2. 上海海洋大学 海

洋科学学院, 上海 201306) 

摘要: 海洋锋面区域对气候变化以及海气耦合作用的影响非常显著, 通过分析其形成机制, 可以帮助

进一步了解海洋与大气的相互作用过程以及其物理过程。利用 Argo 数据、NCEP/NCAR 再分析数据和

遥感风场数据对西北太平洋的混合层温度与温度锋面的变化机制进行了研究。基于海洋混合层的热量

收支模型, 发现在北太平洋区域的海洋混合层温度主要受到净热通量控制, 同时还存在一个季节变化

明显的温度锋面。9~2 月为温度锋面加强时期, 3~4 月温度锋面变化不明显, 而 5~8 月温度锋面则迅速

减弱。根据研究, 该温度锋面的加强与减弱主要是由于净热通量的南北差异造成的, 而在净热通量中

则以短波辐射通量与潜热通量为主要影响因子。 

关键词: 西北太平洋; 海洋混合层; 海洋温度锋; 锋生; 锋消 

中图分类号: P731.1    文献标识码: A      文章编号: 1000-3096(2016)01-0123-09 

doi: 10.11759/hykx20130419002 

海气交界面的热量交换对气候变化与海气耦合

作用有着至关重要的影响。早期的海洋的热量收支

研究通常采用一维模型[1-2]。Qiu与 Kelly[3]在研究中, 

建立了二维的混合层模型, 其中平流项由艾克曼平

流与地转流构成。Moisan与 Niiler[4]则在研究中利用

连续性方程与热量守恒方程推导出了混合层垂向平

均的二维热量收支方程。2004年, Dong和 Kelly[5]在

研究中改进了 Qiu与 Kelly[3]在 1993年引入的二维混

合层模型, 并评估了墨西哥湾流区域的热量收支情

况 , 结果表明在受到湾流影响的区域 , 相较于净热

通量, 地转流对混合层的热量收支影响更大。 

海洋温度锋是海洋中不同水团之间海水温度急

剧变化的区域。大面积的海洋锋面区域通常被认为

是海洋表层动量与热通量驱动所致[6]。20世纪 80年

代早期 , 研究者们利用遥感数据 , 开展了对大面积

海域的海洋锋研究[7-8]。锋面的判断标准通常会根据

研究区域的不同而有所不同 , 如 Kazmin 与

Rienecker[6]采用的
T

y



以及 Park等[9]采用的 T 等。

考虑到锋面的变化通常与海表层的动量与热通量相关, 

Kazmin与 Rienecker[6]利用了一个简化的混合层模型

来分析锋面强度的变化机制。Qiu与 Kawamura[10]在

对北太平洋温度锋消研究中也提到了需用混合层模

型来对温度锋生与锋消机制的进行定量研究。目前, 

对海洋温度锋的研究大多集中于锋面的时空变化 , 

而对锋面的锋生与锋消机制研究还较少。因此, 本研

究以 Argo 数据、NCEP/NCAR再分析数据以及遥感

风速数据为基础 , 建立海洋混合层热量收支方程 , 

对西北太平洋海域内海洋混合层热量收支以及海洋

温度锋变化机制进行了研究。 

1  数据与方法 

1.1  数据 

本文选取的数据为国际太平洋研究中心/亚太数

据研究中心(International Pacific Research Center/Asia- 

Pacific Data-Research Center)提供的 2005~2012年的

Argo 历史数据(Climatology dataset)、美国环境预报

中心(NCEP)和国家大气研究中心(NCAR)联合开发

的 NCEP/NCAR再分析数据以及 Remote Sensing Sys-

tems组织提供的 QuikScat/Ascat卫星遥感风场数据。 

Argo 历史数据中包含了月平均的海水温度与盐

度数据(水平分辨率为 1°×1°、垂向为 27 层)。而

               

收稿日期: 2013-04-19; 修回日期: 2014-03-22 
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NCEP/NCAR 再分析数据为日平均数据且采用了不

等距的高斯网格。因此, 在计算时, 我们利用双样条

线性插值法 , 将再分析数据以及风场数据插值到

1°×1°网格上。最后, 将所有数据按月进行长年平均, 

得到最终的月平均数据。 

1.2  研究区域 

我们选择的研究区域为西北太平洋开阔的大洋

区域(135°~170°E, 15°~35°N)。该区域存在两股洋流

系统 , 分别为黑潮续流(Kuroshio Extension)与亚热

带逆流 (Subtropical Countercurrent), 并形成了一个

存在明显季节性变化的温度、密度锋面, 称为亚热带

锋(Subtropical Front)[11-12]。 

混合层的判定方法有很多, 依据研究目的不同

而分类众多, 可以大致分为: 梯度法、温度差法与密

度差法等[13-15]。本研究采用基于动态密度差的混合

层深度(Mixed Layer Depth, MLD)判别法。密度差可

以通过下式给出:   

T | ( , , ) ( , , ) |T T S P T S P             (1) 

其中, T=s–1000为基于温度计算的密度; T为参考

深度的温度(10 m); ΔT为给定的温度差值(本研究取

0.5℃); S为参考深度的盐度, P为压力(取 0), ρs为海

水密度。各区域的混合层所在深度的密度可通过

MLD=MLD–计算得出。此外, 我们根据混合层的

性质 , 假设海水在混合层中处于充分混合的状态 , 

因此混合层温度(Mixed Layer Temperature, MLT)可

以由混合层内的海水温度的垂向平均值表示。 

通过选取 1 月、4 月、7 月与 10 月作为 4 季的

代表月份, 图 1 表示了研究区域的混合层温度以及

混合层深度的季节性变化。我们发现该区域混合层

深度较浅, 年间深度均小于 100 m。冬、春两季, 研

究区域的北部与南部的混合层深度均较中部区域深, 

夏、秋两季则显示出北浅南深的现象。 

由于地处亚热带区域, 该区域的全年混合层温

度都较高, 且大部分区域的温度大于 20℃。冬、春

两季, 在 20°~30°N 之间, 混合层温度随纬度的变化

梯度很大(即, 温度锋面), 而在夏、秋两季并不明显。

根据研究区域温度大致沿纬度变化 , 南高北低 , 故

可利用下式计算温度锋面的强度 (Gradient Magni-

tude, G):  
T

G
y


 


                 (2) 

图 2给出了西北太平洋的温度锋面的时空分布。

该温度锋面从 10~11月开始, 在北部出现, 锋面强度

约为 0.4℃/100km。同时, 锋面存在着西低东高的空

间分布状态。在之后的冬季与春季间, 该锋面逐渐加

强, 强度超过 0.4℃/100km 的区域扩大到 20°N 以北

的整个西北太平洋海域。6 月份, 锋面面积最大, 中

心强度超过 0.8℃/100km; 随后迅速消失。 

1.3  方法 

1.3.1  混合层模型 

在研究海洋上层温度变化时, 混合层温度变化

模型是较为常用的研究方法之一。通过对海洋混合

层的热量收支进行分析, 我们可以进一步分析海洋

温度锋面的生消机制。我们所采用的模型, 可以通过

下式表示[6, 16]:  

net
e

0 p

( )
residual

Q q hT T T

t c h y h



   

   
 

V   (3) 

其中, T与 h分别为混合层温度与混合层深度; ρ0为海

水密度(1.025×103 kg/m3); cp 为常压下的海水比热

(3 998 J/(kg·℃)); Qnet为海表面的净热通量, 可以通

过下式计算:  

net sw lw sh lhQ Q Q Q Q            (4) 

其中, Qsw为短波辐射, Qlw为长波辐射, Qsh为显热通

量, Qlh为潜热通量, 正值代表海洋获得热量。 

各热通量可通过经验公式进行计算。短波辐射

热通量可由公式(5)给出:  
2

sw 0 s(0.865 0.5 )(1 )Q I C          (5) 

其中, I0为晴天的太阳辐射, C为云量, s为海面反射

率(本文取 0.06[7])。其他热通量, 我们参考了 Kim[17]

与 Park等[18]在研究中提出的公式, 分别进行了计算:  

4
lw a a

4
a s a

(0.254 0.00495 )(1 )

         4 ( )

Q T e C

T T

 



   


    (6) 

sh a a sh s a(0.98 )Q c c q q W            (7) 

lh a lh s a(0.98 )Q Lc q q W              (8) 

13 2
sh 1 1 110 ( 8)pc a b W c W             (9) 

23 2
lh 2 2 210 ( 8)pc a b W c W            (10) 

其中 , 为辐射率 (0.97); 为斯忒藩 -波兹曼常数

(5.67×10–8 W/(m2·K4)); ea为水蒸汽压; 为云参数, 由

式(11)计算得到[19-20]; a为气温(单位为 K); Ts和 Ta

分别为海水温度与气温(单位为℃); a 为空气密度, 

由式(12)计算; ca为常压下的空气比热(1 005 J/(kg·K)); 

W为海表风速; L为蒸发潜热(2.5×106 J/kg); qs为海表

温度下的饱和比湿度(考虑到盐度影响, 取 0.98[21]), 

qa为空气比湿; 其他为系数[22]。 



 

 Marine Sciences / Vol. 40, No. 1 / 2016 125 

 

图 1  西北太平洋海域的混合层深度与温度分布 

Fig. 1  Map of the mixed layer depth and temperature in the 
study region 

0.00427 0.5036              (11) 

其中, 为纬度。 

a
d a a(1 0.61 )

p

R T q
 


            (12) 

其中 , p 为海表气压 ; Rd 为干燥空气气体常数

(287 J/(kg·K))。  

公式(1)中的 q(–h)为混合层底部的穿透辐射通

量, 可以通过下式计算:  

1 2

( ) (0)[ exp (1 )exp ]
z z

q z q R R
 

   
     

   
    (13) 

其中, q(0)为海表面的短波辐射通量; R、1和2

与水质有关, 这里我们取 R 为 0.58, 1为 0.35, 2为

23, 代表 I类水体[23]。 

公式(3)的右边第三项为艾克曼平流项, 艾克曼

流矢量 Ve可通过下式计算:   

 

图 2  研究区域的锋面强度 

Fig. 2  Gradient magnitude of the front in the study region 
 

e
0

x

fh




 V               (14) 

其中, x为经向风应力, f为科氏力参数。 

第四项为混合层底部的卷吸项。ΔT表示混合层

与混合层以下区域的温度差 , 垂向速度由垂向风
应力旋度 curl算出:  

0 0

1
curl

yx
z f f x y




 
   

         

τ
      (15) 

风应力矢量(x, y)可以通过下式得到:   

 a D | |Cτ U U            (16) 

其中, U为 10 m风速矢量; CD为阻力系数, 通过下式

计算:  

3
D

3
D

1.14 10 ,                       | |   10 m/s

(0.49 0.065 | |) 10 ,  | |   10 m/s

C

C





  


   

≤U

U U
 (17) 

最后一项为残差项(residual), 包括方程内没有考虑
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到的因素, 如: 地转平流项、扩散项等。 

1.3.2  锋面强度模型 

由于我们定义锋面强度由公式 (2)给出 , 因此 , 

锋面强度的时间变化方程可通过对公式(3)进行经向

微分得到:   

net
e

0 p

( )
( ) ( )

        ( ) residual

Q q hG T

t y c h y y

T

y h





    
   

   

 



'

V

    (18) 

其中, 最后一项(residual’)为锋面强度方程本身的残

差项。 

2  结果 

2.1  混合层模型 

根据公式(3), 我们评估了研究区域内的混合层

热量收支情况。图 3 显示了研究区域内的混合层温

度时间变化趋势。 

在研究区域内, 混合层温度从 3月开始升高; 升

温趋势在 6、7 月间达到最大, 且北部升温较南部明

显; 8 月间大部分区域混合层温度达到峰值, 同时西

南区域温度开始回落; 9 月至 2 月间, 混合层温度总

体上属于降低趋势, 北部区域较南部降温更加明显。 

 

图 3  研究区域的混合层温度变化趋势 

Fig. 3  Tendency of the mixed layer temperature in the study region 

 
通过进一步对混合层模型中的其他项进行计算, 

我们得到了方程各项的贡献值。首先, 我们对方程的

残差项进行了分析, 如图 4。在研究区域的 150°E以

西区域的残差相对较大, 部分月份内该区域残差大

于±0.5×10–6 K/s。Hosoda[24]在研究中指出, 在受到黑

潮续流影响的区域, 地转平流的贡献较净热通量多。

而我们在混合层模型中仅仅考虑到了艾克曼平流项, 

而对地转流平流项则没有考虑。这可能是模型结果

(公式(3)右边项之和)不同于实际值(公式(3)左边项)

的主要原因。因此, 在以下的研究中, 我们以 150°E

为界, 如图 2中方框所示。图 5展示了方框内的各项

时间变化。 

根据图 5, 可以看出该区域内的混合层温度变化

在全年大部分时间主要受到净热通量项的影响且贡

献率超过 80%, 这与以往研究结果相近[4-5]。在夏季与

秋季, 还受到诸如地转流等其他未知因素影响, 但净

热通量贡献率依然超过 60%。我们进一步分析了各热

通量的贡献。结果表明, 在全年的大部分时间中, 净短

波辐射贡献较大 , 6 月达到最大 , 最大值出现在约

20°~24°N, 160°~170°E 区域附近, 达 260 W/m2(图未 
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图 4  公式(3)的残差项分布图 

Fig. 4  Horizontal map of the residual term of Equation (3) in the study region 

 
给出), 而对混合层温度的影响最大超过 4.3×10–6 K/s。这

主要是由于研究区域地处亚热带, 太阳辐射较强。净

长波辐射于 7 月份达最大值, 对混合层温度影响最

大约为–1.7×10–6 K/s。相对于短波辐射与长波辐射, 潜

热通量项所占比例较低, 最大值仅约为–1.1×10–6 K/s。

显热项与其他三项相比很小, 4 月中约为–0.17×10–6 

K/s, 其他月份均在–0.12×10–6 K/s左右。 

 

图 5  混合层模型各项与净热通量各组成部分的时间变化 

Fig. 5  Temporal variations of the area averaged terms and 
heat fluxes 

 

2.2  锋面强度模型  

图 6为锋面强度变化的水平分布图。我们发现, 9

月开始, 锋面首先在约 25°N以北 160°E以西的区域

开始加强; 10 月向西向南扩展到几乎覆盖整个研究

区域; 11 月与 12 月锋面强度变化区域向南移动, 中

心区域达到约 25°N附近。其中, 10~11月锋面强度达

到最高, 中心强度变化超过 0.6×10–7 K/(s·100km)。至

1 月时, 锋面有所减弱, 中心区域略向东移; 随后的

2~4月, 强度变化继续降低; 5月, 南部区域锋面首先开

始减弱; 6月开始, 整个海域锋面加强基本消失; 6~8月

锋面迅速减弱, 直至消失。其中, 在 7月间, 锋面强度减

弱程度最大, 25°N附近的最大值约–1×10–7 K/(s·100km)。 

从总体上看, 锋面仅在 5~8月减弱, 但幅度较大; 

9~2 月, 锋面加强; 3~4 月, 锋面变化较小。Qiu 与

kawamura[10]也在研究中提到西北太平洋区域的温度

锋面在 7、8月间锋面强度有大幅度减弱的现象。为

了进一步了解锋面变化的具体物理机制, 我们通过

公式 18, 对锋面强度方程的各项进行了评估计算。 

Kazmin与 Rienecker[6]在对全球大洋的进行的温

度锋的研究中, 曾提出影响北太平洋的温度锋生锋
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消的主要因素为净热通量。我们的研究结果进一步

表明 , 在全年的大部分时间内 , 海洋温度锋面强度

变化的确受到净热通量的控制, 尤其是锋面加强的

9~2 月与锋面减弱的 5~8 月。与图 5 不同的是, 尽

管短波辐射依然占有重要的贡献比率, 然而潜热所

占比重却相对提高了。从 1月~5月, 短波辐射南高

北低。潜热通量则北高南低, 即南部水汽蒸发较北

部强。 

 

图 6  锋面强度时间变化的空间分布 

Fig. 6  Spatial distribution of the tendency of gradient magnitude 

 
在进入北半球的夏季以后, 短波辐射通量的南北差

异开始减小, 8月份达到最低, 约–1.7×10–7 K/(s·100km)。

它与潜热项的共同作用在 7 月达到最低值(图 7), 这

是锋面迅速消失的主要原因。图 8 给出了 8 月份的

短波辐射通量、潜热通量与混合层深度的水平分布。

太阳直射点北移, 使得北部的短波辐射通量升高, 甚

至高于南部, 30°N附近的短波辐射超过到 230 W/m2。

而潜热通量依然是北部热量损失低于南部, –100W/m2

等值线在 130°E区域内处在 22°N左右。但是, 其随

着经度向东等值线逐渐向北偏移, 至 170°E 区域时, 

等值线已位于 30°N附近。根据公式(8), 我们知道潜

热通量的主要影响因子为风速以及饱和比湿。而饱

和比湿 qs是由下式进行计算:  

s
s s

s

0.622 17.67
,  6.112exp( )

0.378 243.5

e T
q e

P e T
 

 
  (20) 

其中, es为饱和水蒸汽压, T为温度(此处为海表温度), 

P为海表面气压。由此, 潜热通量的水平分布实际上

是受控于海气温差[12]以及西北太平洋季风[25-26]。 

 

图 7  锋面强度模型中各项与净热通量各组成部分的时间

变化 

Fig. 7  Temporal variations of the terms in Eq.18 and the 
net heat fluxes 

 
除了短波辐射和潜热通量, 其他热通量的影响

较小。其中, 长波辐射的贡献仅在 8 月较大, 约为

0.3×10–7 K/(s·100km)。但由于 8 月间短波辐射的影 



 

 Marine Sciences / Vol. 40, No. 1 / 2016 129 

 

图 8  8月短波辐射通量、潜热通量与混合层深度水平分布 

Fig. 8  Shortwave radiation flux, latent heat flux and the mixed layer depth in August 

 
响最为明显, 因此实际上其贡献可以忽略。 

通过对区域平均结果与水平分布图的分析, 我

们发现基于混合层模型的锋面强度方程评估的

/G t  与实际根据混合层温度分布得到的锋面强度

变化还有所差距。Kobashi等[12]与 Niiler等[27]的研究

表明, 在 30°N 以北区域, 尤其是在日本沿岸附近主

要受到黑潮续流的影响 , 而在 120°~170°E, 20°~ 

25°N的区域也存在着纬向地转流。同时, Kobashi等[12]

在研究中提到, 该纬向地转流与区域内的海洋锋面

分布具有较高的联系。因此, 我们认为在研究中忽略

的地转流项是误差形成的主要原因。但考虑到误差

相对于控制因子(净热通量)较小 , 我们的结论仍然

是可信的。 

3  结论 

本研究中, 我们采用基于 Argo 浮标的历史数据

集、遥感风场数据以及再分析数据, 并应用海洋混合

层模型, 重点对西北太平洋区域 150°E 以东内的混

合层热量收支与海洋温度锋面的锋生与锋消机制进

行了研究。 

根据研究, 西北太平洋海域 150oE 以东的海域

内, 混合层温度变化以及锋面的锋生与锋消现象主要

是受到了热通量以及其南北差异的影响。5 月开始, 太

阳直射点的北移使得北部区域获得的热量开始大于南

部。6月, 短波辐射总量达到最高, 最大值超过 260 W/m2, 

而 8月南北差异达到最大, 达–1.7×10–7 K/(s·100km)。同

时, 受夏季西南季风与洋流等的影响, 蒸发等损失的

热量南北差异较小 , 而北部混合层深度较南部浅 , 

这导致北部区域混合层海水温度升温较南部快, 温

度锋面逐渐减弱, 直到 9月完全消失。10月开始, 伴

随着北半球进入秋冬季, 并受到冬季西北季风影响, 

西北太平洋的北部区域热量损失相对较大, 而获得

热量却较小, 北部区域降温幅度较南部更大。11 月, 

北部部分区域的温度变化超过–1×10–6 K/s, 而南部

则小于–0.5×10–6 K/s, 温度锋面由此形成。12月, 南

北变化差异的减小 , 使得锋面加强程度逐渐减弱 , 

至 2 月间锋面强度趋于平稳, 其变化逐渐消失。3~4

月间 , 尽管南部通过短波辐射获得热量较多 , 但热

量损失也较北部多, 锋面变化并不明显。 

在研究中, 我们发现混合层模型的解析结果仍

不能完全解释实际情况。通过分析, 我们发现误差的

出现主要与我们采用的混合层模型所忽略的项有关, 

尤其是地转流平流项[5, 12]。对于地转平流项的计算, 

可由地转流平衡方程推出 [28], 而所需参数则可通过

卫星高度计数据得到。同时, 根据以往的研究[24, 28-29], 

我们也发现不同的时间尺度、气候异变以及混合层

的判定会对区域内的热量收支平衡造成影响。因此, 

在今后的研究中 , 我们将针对不同时间尺度 , 分别

进行计算与分析, 并进一步深入地讨论气候变化与

海气耦合造成的热量收支问题, 同时优化方程组成

(如加入地转平流项等)。 
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Abstract: The mechanisms of the mixed layer temperature and temperature front in the northwest Pacific Ocean 

were investigated using climatology Argo, remote sensing wind, and reanalysis data from the National Center for 

Environmental Prediction/National Center for Atmospheric Research. Based on a mixed layer heat budget model, 

the net heat flux term was found to be the main controlling factor of temperature variability in the study region. 

Moreover, seasonal variations in the oceanic front were investigated and found to be strongest during September to 

February and weakest during May to August. This study determined that the strengthening and weakening of the 

temperature front were mainly controlled by the net heat fluxes and in particular, the net shortwave and net sensible 

heat fluxes. 
 

                                                                       (本文编辑: 刘珊珊) 






