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摘要：本文采用无海底地形但考虑海洋跃层和剪切背景流的二维非静力准不可压缩方程组的数值模

式，开展失稳垂向剪切背景流下线性和非线性对称型海洋内波生成演变的数值实验，并对结果进行分

析、比较和讨论。研究结果表明，线性内波强度随积分时间始终呈指数增长，并有内波的对称不稳

定；而非线性内波强度则在发展期呈准线性增长，最终进入稳定期。线性增长比非线性增长要快得

多，非线性效应具有维稳作用。对该线性和非线性对称型内波，在跃层附近位密度扰动均有大值中

心，即其为跃层所俘获，这与实际观测相一致；流函数与位密度扰动两者均有很好配合，位密度扰动

的正、负中心分别相应于流函数的上升、下沉运动，表明有从海底向上的斜对流发生，且以跃层为顶

盖。对线性内波来说，随积分时间增加，其波形大体不变，其正、负振幅也大体相同，并有符号相反原

地增长的两个倾斜环流圈，而在它们之间则有较强倾斜上升流。非线性内波波形随积分时间改变，倾

斜环流圈数目也在增加，最终形成负环流强于正环流的结果，并导致流函数、位密度扰动水平梯度剧

增，其可视为间断。
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1　引言

海水密度稳定层化海洋中普遍存在海洋内波，其

对人类的海洋活动有很大影响。内波对海洋中的混

合有重大贡献，其生成机制一直是物理海洋学的重要

研究课题之一 [1–3]。潮汐与地形相互作用是内波在陆

架区的主要生成机制 [4– 5]。不过，在无潮汐与地形相

互作用时，海洋内波也常被观测到[6–7]。Mack 和 Hebert[8]

通过分析热敏电阻测温资料后，认为剪切背景流的不

稳定是赤道东太平洋上层内波产生的主要机制。Lo-
zovatsky[9] 在孟加拉南部湾做了观测，揭示了受剪切

流不稳定影响的密度跃层中高频内波的基本结构和

特征。Zhang 和 Alford[10] 考察了华盛顿大陆架上非线

性内波的不稳定性，在监测到的 130 个不稳定内波

中，有 108 个被确定为剪切不稳定。Yuan 等 [11–12] 利用

内波线性理论模型，分析了黑潮的不稳定性，研究了

黑潮附近内波的生成机制。研究指出，对于向西传播

的扰动，由南向北的黑潮流场是不稳定的，此时内波

从黑潮吸收能量并增长，并提出了黑潮流场不稳定性

可激发内波的新观点。他们还用该理论模型解释了

卫星 SAR 图像观测到的内波与黑潮西边界共存的现象，

从而验证了黑潮流场的不稳定性确实可激发出内波。

初始扰动的存在和海洋内波振幅的增长是内波

产生的重要条件，而后者与垂向剪切背景流的不稳定
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性密切有关。对于波动的线性不稳定问题，背景流的

失稳与波动的不稳定两者是等价的；可利用标准模方

法，将波动的线性不稳定问题转化为一个常微分方程

与其边界条件构成的特征值问题，并可离散化为矩阵

的特征值问题来数值求解，这也是求解此问题的常用

方法 [13]；然而对非线性稳定性问题这种方法失效，此

时必须采用另外的办法 [14]。利用数值实验方法能够

研究线性和非线性波动的发展演变问题 [15]；故对海洋

内波的发展演变，同样可采用数值实验的方法来研

究 [16–17]。

波动与背景流的配置关系是背景流失稳及波动

稳定性问题研究的重要方面。当波动传播方向与背

景流方向相同（垂直），即波动的波阵面与背景流方向

垂直（平行）时，则该波动称为横波（对称）型波动 [13, 18]。

有关在失稳垂向剪切流下线性和非线性海洋内波生

成发展的理论研究及数值实验有不少 [16– 17, 19– 20]。然而

对于对称型海洋内波的理论研究不多 [21]，这方面的数

值实验至今也尚未见到。因此，对垂向失稳剪切流下

对称型海洋内波的振幅增长形态、波动结构和传播

特征、跃层附近波动的表现图像、波动增长的最优尺

度，以及线性与非线性波动表现异同等重要问题均需

研究和回答。为此，本文利用一个自研的非静力数值

模式，对失稳垂向剪切背景流下线性和非线性对称型

海洋内波的生成演变做了数值实验，试图回答以上重

要问题，并进行讨论。

2　数值模式和实验方案

x v̄ = v̄(z)

y

∂( )/ ∂y = 0 y

z

z = 0

采用无海底地形的二维非静力准不可压缩方程

组，考虑了海洋跃层和剪切背景流的作用，并设扰动

（内波）传播方向为 方向，水平背景流 的流向

垂直于该扰动的传播方向，即该流向为 方向；再设该

扰动（内波）沿背景流的流向是均匀的，也即对该扰动

（内波）有 ，而 方向也是该扰动（内波）波阵

面的方向。 方向由海底垂直指向海面，并设海底为

。这样依据文献 [22–23]，并取对称型扰动形式

后，该数值模式所使用的控制方程组为
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ζ = ∂w′/ ∂x− ∂u′/ ∂z y

ζ = ∇2ψ ψ u′ v′ w′ x y z

σ′ = −gρ′/ρ0 σ′ ρ′

式中， 为等 面上的涡度，且满足泊

松方程 ， 为流函数； 、 、 分别为 、 、 方向

的扰动流场； ， 为位密度扰动， 为密度扰

ρ0 N2 = N2(z)

f g

u′ ∂( )/ ∂x

w′ ∂( )/ ∂z

动，在此 为海水标准密度，取为常数； 为海

洋层结参数； 为地转参数； 为重力加速度，对海洋

内波均取为常数。在式（1）中，非线性项为

（平流项）和 （对流项），若略去这两项就成为

线性模式，否则为非线性模式。因不考虑海底地形以

及本模式海面采用刚盖近似，故上、下边界条件为

z = 0, ψ = 0; z = H, ψ = 0, （2）

式中，H 为海洋深度。

ζ v′ σ′

ζ = ∇2ψ ψ u′ = − ∂ψ/ ∂z

w′ = ∂ψ/ ∂x u′ w′

在数值求解该控制方程和边界条件时，首先对该

方程做数值积分，得到下一时刻的 、 、 值；然后用超

松弛迭代法解泊松方程 得到 ；再由 ，

通过差分求得 、 ，由此得到该时刻的所

有变量值；之后再对该方程继续进行数值积分，如此

循环往复，直至积分至指定的时刻终止。模式水平范

围为 48 km，水平方向取 601 个格点，格距为 80 m；垂

直范围（海深）取 1 840 m，分 23 层，有 24 个层次，第

1 层次为海底（下边界），第 24 层次为海表面（上边

界），层次间距也为 80 m。水平侧边界取海绵边界条

件。空间差分取中心差，时间积分取前差迭代方案，

积分时间步长取 12 s。

N2 = 10−4 s−2 N2 = 10−8 s−2

f = 0.694 0×10−4 s−1

模式在第 22 层次有跃层存在，在该层次取层结

参数 ，而其他层次均取 。之所以

这样取是因实际海洋中除跃层外，其他地方密度垂向

变化都很小。因实际海洋中往往存在跃层以下流动

与表层相反的情况，故本文中取该模式的背景流为：

在海底为−0.5 m/s，之上至海表面呈线性变化，海表面

其值取 0.5 m/s。模式中取地转参数

（28.5°N 处的值）。

x

x x = 0

x

z

y

本文用流函数来表示流场扰动，在其正、负中心

的外围分别有顺、逆时针旋转的环流圈，扰动速度的

大小则由流函数等值线的疏密程度来反映。在下文

流函数与位密度分布图中，横坐标为 方向（指向右

方）， 值为距左边界（ 处）的距离，单位为 80 m，此

值也可视为 方向的水平格点数（以下简称格点），

左、右边界的格点分别为 0、600；纵坐标为 方向（指

向天顶），其值为垂向层次数； 方向则由页面之外垂

直穿透页面。这些以下都不再赘述。本文数值实验

中模式的积分终止时刻：线性情况为 30 h，非线性情

况为 72 h。
模式初始无流场扰动。初始位密度扰动场在垂

直和水平方向分别呈半个简谐波形态，垂直和水平半

波长分别为 1 840 m（海深）和 320 m（4 个格距），其中

心在距左边界 20.08 km（格点 251）的海深一半（水深

920 m）处；半个简谐波范围在格点 249～253 间的各
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10−3 m/s2

层次之内，而之外，初始位密度扰动的值都为 0；该范

围中心处的位密度扰动值，也是最大值（振幅）为

。

以上数值实验中所用的背景流、层结等环境参数

以及初始场均取理想而非实际值，但大多符合实际海

洋的典型情况 [17]。

3　线性模式内波生成发展

3.1    速度场演变

E =
∑

i,k

√
u′ i,k2 + v′ i,k2 +w′ i,k2/MS

MS ∑
i,k

现利用上述线性模式来分析剪切背景流的失稳

和内波的发展过程。本文取

（ 是格点总数）来反映全场扰动速度随时间的变

化，并用以分析波动的发展演变过程，在此 表示对

该模式范围的所有格点求和。因本文初始场仅有位

密度场扰动而无流场扰动，故开始积分后，流场和位

密度场会相互调整，激发出重力惯性波，并向周围

传播。

图 1a 给出了 E 值随积分时间的变化。由图 1 可

见，在积分的前 12 h，E 值大致呈指数形式很缓慢地

增加，12 h 后 E 值则呈指数形式急剧增大，这表明该

系统进入迅速发展阶段，也即该系统明显存在不稳

定，对线性模式，背景流的失稳与扰动的不稳定是等

价的；因在此层结是稳定的，故从该扰动系统与背景

流的配置来看，该不稳定属对称不稳定，其是重力惯

性内波的不稳定。

3.2    流函数

图 2 给出了流函数的空间分布。积分 3 h（图 2a）

可见，在初始位密度周边，原先静止的流场现已出现

了两个流动方向相反的环流圈，两环流圈之间有几乎

垂直的较强上升流，而其他各处流动微弱。积分 6 h

（图 2b），该两个环流圈由原来的一个中心现演变为

在其上、下部各有中心，且上部中心在左，下部中心

u′ u′max

u′max

u′max

u′max

u′max

在右，环流的强度也在增加，此时模式范围内扰动速

度场 的最大值 为 0.61 m/s。积分 12 h（图 2c），以

上两个环流圈又演变成倾斜环流系统，该系统由具有

正、负中心的两个倾斜环流圈组成，在系统正、负中

心之间从海底向上至跃层之下有强倾斜上升流，且该

系统已演变成经典的对称不稳定环流系统 [22]，此时

为 0.80 m/s。积分 18 h（图 2d），该对称不稳定环流

系统强度持续增加，形态变化不大，仅在其左、右两

侧有新的倾斜扰动出现，此时 为 1.33 m/s。积分 24 h

（图 2e），该系统强度继续迅速增加，但形态仍变化不

大，在其左、右两侧的倾斜扰动持续发展，此时 为

3.45 m/s。积分 30 h（图 2f），该系统形态仍维持，强度

还在迅速增强中，此时 增至 8.91 m/s，已高出海洋

典型流场 10 cm/s 约 2 个数量级，为此结束该数值实验。

由图 2 可见，积分 12 h 后流函数的主体形态即

正、负倾斜环流圈的水平尺度维持大体不变，此时该

主体形态的水平尺度约为 6.4 km，其远大于初始扰动

尺度 320 m；这表明该尺度是在本文所取环境场（即地

转参数，层结参数和背景流，其与典型值相差不远）

下，线性对称不稳定的最优增长水平尺度。从该主体

形态的位置看，在扰动发展中其位置不变，这表明线

性对称不稳定是原地增长的。

u′max综上，随着积分时间的增加， 也呈指数迅速增

加，这与图 1a 相一致，并表明确实有线性对称不稳定

发生。该不稳定表现为，具有正、负中心的两个倾斜

环流圈以及与之相应的一支倾斜强上升流在不断增

强，并与文献 [21–22] 中对海洋内波对称不稳定的理

论分析相一致。不过因存在跃层，该正、负倾斜环流

圈以跃层为顶盖；在积分 12 h 后流函数的主体形态及

位置均大致不变。该不稳定是在原地增长的，其最优

增长水平尺度的量级在 10 km。

3.3    位密度

σ′ ρ′因位密度扰动 与密度扰动 成正比，比例系数
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图 1    线性 (a) 和非线性 (b) 模式中 E 值随时间变化

Fig. 1    The variation of E values over time in linear (a) and nonlinear (b) models
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−g/ρ0 σ′ ρ′

σ′

σ′

σ′

σ′

为常数，故可分析 的演变来得知 的演变。图 3

给出了各时刻 的空间分布，初始时其空间分布如上

文所述。积分 3 h（图 3a）可见， 的分布与初始时截

然不同，其扰动中心已由海深一半处垂向移至初始扰

动上方的跃层（22 层）及之上，并向左右传播。积分

6 h（图 3b）， 这种态势分布大体维持，并出现了从左

至右的负、正、负的 3 个扰动中心，扰动强度也有所

增强。积分 12 h（图 3c），跃层及附近 分布的态势仍

基本维持，其强度还在增加，此时原先 3 个扰动中心，

现在最右边的消失，成为一对扰动中心，并与之相应

σ′

σ′

σ′

在海底附近也开始出现扰动中心。积分 18 h（图 3d）

跃层及附近 的分布态势依然维持，强度进一步增

加，原在海底附近的扰动中心加强并向斜上方伸展，

构成倾斜方向贯穿整个水体的正扰动带。积分24 h（图3e），

的分布大体态势不变，仅强度进一步不断增强。积

分 30 h（图 3f）， 的分布态势仍大体不变，但强度迅

速加强，此时在原先倾斜贯穿水体的正扰动带两侧又

出现了贯穿水体的负扰动带，该正扰动带与从海底向

上至跃层之下的倾斜强上升流相配合，而负扰动带则

与该强上升流两侧的倾斜下沉流相配合。
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图 2    线性模型中流函数的空间分布（等值线表示流函数，单位：m2/s）
Fig. 2    The distribution of stream functions in linear models (isolines represent stream functions, unit: m2/s)

水平格距为 80 m，海洋层次第 1 层为海底，第 24 层为海面，层距为 80 m

The horizontal grid distance is 80 m, the first layer is the sea floor, the 24th layer is the sea surface, the layer distance is 80 m
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σ′

σ′

综上，线性对称不稳定 12 h 后位密度扰动 的大

值中心位于初始扰动水平位置上方的跃层附近，以后

位密度扰动 的分布形态也大致不变，仅强度增加。

这表明海洋内波被跃层所俘获，并与实际海洋内波的

观测相一致。与流函数相应，位密度扰动也呈原地增

长，其最优增长水平尺度同流函数。

4　非线性模式内波生成演变

本节分析非线性模式中内波的生成演变规律。

该模式中因存在扰动与扰动的相互作用，故背景流的

失稳与扰动的不稳定并不等价，这与线性模式不同。

这里非线性模式中的环境条件（背景流和层结参数

等）以及初始场均取得与线性模式相同。

4.1    速度场演变

E

E E

在此与线性模式相同，也用 值随时间的变化来

反映波动的发展演变过程。由图 1b 可见，扰动在开

始的 6 h 内 值变化较激烈，以后 值大体按线性形式

增长，这与线性的情况有很大不同，到 65 h 后，增长

几乎停止甚至出现衰减。将图 1b 与图 1a 相比较可

见，在积分 30 h 前，非线性的内波增长要较线性慢，
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图 3    线性模型中位密度扰动场的空间分布（等值线表示位密度，单位：10−4 m/s2）

Fig. 3    The distribution of potential density perturbation in linear models (isolines represent potential density, unit: 10−4 m/s2)

水平格距为 80 m，海洋层次第 1 层为海底，第 24 层为海面，层距为 80 m

The horizontal grid distance is 80 m, the first layer is the sea floor, the 24th layer is the sea surface, the layer distance is 80 m
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且 12 h 后其增长仍呈准线性形式，这与线性的指数增

长不同，并由此可见非线性效应有维稳作用。

4.2    流函数

u′ u′max

u′max

u′max

u′max

u′max

u′max

u′max

图 4 给出了流函数的空间分布。由积分 3 h（图
4a）可见，此时其流函数分布与线性情况大体相同，不

再赘述。积分 6 h（图 4b），此时流函数的分布已与线

性情况有所不同，在海洋中层原初始扰动场位置及两

侧出现了 4 个从左至右的负、正、负、正的环流中心，

及与这些中心相对应的垂向环流圈，此时模式范围内

扰动速度场 的最大值 为 0.17 m/s。积分 12 h（图 4c），
以上 4 个环流圈中原先左边第 3 个环流圈发生了倾

斜，在该环流右下方的海底之上出现了垂向等值线的

密集带，表明该处垂直运动强，此时 仍为 0.17 m/s。
积分 24 h（图 4d），原先倾斜环流圈左、右两侧的环流

圈也发生倾斜，原先的垂向等值线密集带现已消失，

不过在格点 210 附近的海底之上又出现了新的垂向

等值线密集带，表明此处垂直运动很强，此时 仍维

持在 0.17 m/s。积分 36 h（图 4e），在原先较强的负环

流圈的左、右两侧又形成了较强的负环流圈，这表明

负环流圈在总体增强，而垂向等值线密集带的位置则

基本不变，此时 增加到 0.20 m/s。积分 48 h（图 4f），
负环流圈总体增强的趋势仍维持，左侧的负环流圈强

度增至最大，右侧的强度也明显增加，不过中间的负

环流圈强度减弱，3 个负环流圈的倾斜度都略有增

加，而原先垂向等值线密集带则略有右移，此时 为

0.19 m/s。积分 60 h（图 4g），原先最左边正环流圈左

侧很弱的负环流现明显增强，在模式范围水体内现

有 4 个负环流圈，原先垂向等值线密集带的位置仍略

有右移，不过在该密集带左边的海底之上又新生了垂

向等值线密集带，这表明扰动向左、右跳跃式传播，

此时 则为 0.22 m/s。积分 72 h（图 4h），流函数分布

态势变化不太大，扰动仍向左、右方传播，并已覆盖

至模式的全部范围，两条垂向等值线密集带的位置仍

都略有右移，此时 为 0.19 m/s。
综上，在此流函数的发展演变与线性情况不同，

流函数向左、右方的传播明显，流函数环流圈的正、

负振幅也不对称，负振幅要更大，并在海底之上会生

成流函数垂向等值线密集带，其可看成间断；然而流

函数的倾斜环流圈以跃层为顶盖这一点，则对线性和

非线性情况都适用。

4.3    位密度

σ′

σ′

图 5 给出了各时刻位密度扰动 的空间分布，初

始的空间分布见上文。由积分 3 h（图 5a）可见， 的分

布与线性情况也大体相同，不再赘述。积分 6 h（图 5b），

σ′

σ′

σ′

σ′

σ′

σ′

与线性情况相比，在跃层及之上的 扰动向左、右方

传播较快，并出现多个正、负扰动中心。积分 12 h
（图 5c），在初始扰动中心之上的跃层及附近， 出现

了一个负中心，其左、右侧各有一个正中心，左侧的

正中心倾斜向下伸展，在跃层之下又形成一个较强的

正中心；与跃层上负中心的水平位置相应，在海底也

有一个负中心向上伸展，在其左侧海底之上出现了位

密度垂向等值线的密集带，表明该处位密度水平梯度

很大。积分 24 h（图 5d）， 分布的变化不很大，原海

底的负中心明显加强，与跃层之下海洋上部的正中心

形成正、负中心倾斜对峙的形态，在海底该负中心的

左侧又出现一个较弱的正中心，在该较弱正中心左侧

海底之上新生了一条位密度垂向等值线密集带，而原

先的那条消失。积分 36 h（图 5e）， 分布的变化仍不

太大，原先在海底的负中心明显加强，原先新生的垂

向密集带现在其位密度水平梯度还在加剧。积分 48 h
（图 5f），在原先 正、负中心倾斜对峙位置的左、右

方分别又出现了同样的倾斜对峙形态，这样就总共

有 3 个该对峙形态，原先的垂向密集带略有右移。积

分 60 h（图 5g），原先 3 个对峙形态的负扰动中心均增

强，正扰动中心均减弱，在原先左边对峙形态的左侧

又新生成一个对峙形态；原先的垂向密集带仍略有右

移，在其左边又新生了一条垂向密集带。积分 72 h
（图 5h），扰动继续向左、右方传播，最右边又新增加

了一个对峙形态，现对峙形态已增加到 5 个，并总体

上保持负中心强，正中心弱的态势，原先的两条垂向

密集带依然略有右移，但右边的那条水平梯度有所减

弱，此时位密度扰动 已覆盖该模式的全部范围。

综上，非线性情况当存在跃层时，海洋内波同样

会被跃层所俘获，在跃层上始终也都存在位密度扰动

的大值中心，并最终形成多个正、负中心倾斜对峙的

形态；每个对峙形态中位密度扰动的正、负中心分别

对应于流函数环流圈上的倾斜上升、下沉流；非线性

效应也会造成位密度等值线的密集，形成垂向密集

带，其也可看成间断。

5　讨论

首先，比较本文取同一失稳垂向剪切背景流下，

线性与非线性对称型内波的差异。线性内波强度呈

指数增长态势，该内波是对称不稳定的。而非线性内

波的强度有很长一段时间大体呈线性增长，可看作该

内波的发展期，此时的增长要比线性的指数增长小很

多，以后该内波进入稳定期，不再增长甚至略有衰减

（图 1）。这表明非线性效应抑制了内波增长，最终使
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图 4    非线性模型中流函数的空间分布（等值线表示流函数，单位：m2/s）
Fig. 4    The distribution of streamfunctions in nonlinear models (isolines represent stream function, unit: m2/s)

水平格距为 80 m，海洋层次第 1 层为海底，第 24 层为海面，层距为 80 m

The horizontal grid distance is 80 m, the first layer is the sea floor, the 24th layer is the sea surface, the layer distance is 80 m
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图 5    非线性模型中位密度场的空间分布（等值线表示位密度，单位 10−4 m/s2）

Fig. 5    The distribution of potential density perturbation fields in nonlinear models (isolines represent potential density, unit: 10−4 m/s2)

水平格距为 80 m，海洋层次第 1 层为海底，第 24 层为海面，层距为 80 m

The horizontal grid distance is 80 m, the first layer is the sea floor, the 24th layer is the sea surface, the layer distance is 80 m
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扰动趋于稳定，非线性效应具有维稳作用。之所以这

样是因为在非线性模式中，除了存在线性模式中的背

景流与波动的作用，背景流将能量输送给波动，使之

发展（不稳定）之外，还存在因非线性项（平流项和对

流项）引起的波波相互作用；该作用使某个从背景流

获得能量而发展的波又会将能量转移到其他波上，从

而因能量的流失而抑制了自身的发展；该非线性过程

十分复杂，难以解析求解。文献 [14] 曾讨论了正压大

气的非线性不稳定问题，然而本文所用的控制方程组

是非静力的，远较正压大气的复杂，故对本文控制方

程组的非线性稳定性至今尚无理论证明，这也是本文

要进行数值研究的原因。对线性内波的对称不稳定，

随着积分时间增加，扰动波形基本不变，正振幅和负

振幅两者大体相同，且呈符号相反原地增长的倾斜环

流圈，在该环流圈之间则有强倾斜上升流，理论分析

的情况也是如此 [21, 24]。非线性内波情况有所不同，因

非线性项的平流和对流作用，其波形随积分时间的增

加而发生变化，倾斜环流圈数目也在增加，并最终形

成负环流强度大于正环流强度的结果，即非线性内波

的负振幅要大过正振幅 [25]。由于非线性追赶效应（主

要由平流项造成），随着积分时间增加，会导致流函数

及位密度扰动水平梯度越来越大，形成等值线密集

带，并可视为间断 [25]，而线性情况因无平流项不会出

现此情况。

其次，讨论该对称型不稳定波动的性质。由上可

知，无论是线性还是非线性内波，都有正、负位密度

扰动区对应于上升、下沉运动区。注意到位密度扰

动与密度扰动正、负符号相反，这样就有负密度扰动

区对应于上升运动，正密度扰动区对应于下沉运动，

故而此种运动属于对流；然而这时层结是稳定的，这

样就不可能有纯垂直对流的发生，此时只有倾斜对流

才能得到维持和发展。大气中对称不稳定也称之为

斜对流不稳定，并可用等熵面（等位温面）上的微团运

动来讨论 [24]，对海洋而言，等位密度面则起到了等位

温面的作用。

最终，要讨论实际海洋中是否存在内波对称不稳

定的问题。黑潮是一支强西边界流，其在跃层之下的

流向与跃层上的流向相反，表现为一支垂向剪切流。

引言中已提到 Yuan 等 [11– 12] 指出，对于向西传播的扰

动，由南向北的黑潮流场是不稳定的，并解释了观测

到的内波与黑潮西边界共存的现象。由于黑潮自南

向北流，而扰动向西传播，显然扰动（内波）的传播方

向与背景流（黑潮）垂直，而观测到的内波与黑潮西边

界共存则表明该内波波阵面平行于背景流（黑潮），故

该内波为对称型内波；因背景流（黑潮）的失稳，致使

该内波得以生成和发展。如此看来，在实际海洋中垂

向剪切流的失稳造成对称型内波的生成发展应该确

实存在，并值得进一步研究。

6　结语

本文采用无海底地形但考虑海洋跃层和背景流

的二维非静力准不可压缩方程组，以及据此自研的数

值模式，对失稳垂向剪切背景流下线性及非线性对称

型海洋内波的生成发展做了数值实验，所得主要结论有：

（1）失稳垂向剪切背景流下，对称型内波得以生

成发展，线性情况则有内波的对称不稳定，该内波强

度呈指数增长；非线性情况内波强度在发展期呈准线

性增长，最终进入稳定期；线性增长比非线性增长要

快得多，而非线性效应具有维稳作用。

（2）对该生成发展的线性、非线性对称型内波，

在跃层处的位密度扰动均存在大值中心，即其为跃层

所俘获，这与实际观测相一致；流函数与位密度扰动

有很好匹配，位密度扰动的正、负中心分别相应于流

函数的上升、下沉运动，这表明有斜对流发生，且该

斜对流以跃层为顶盖。

（3）随积分时间增加，该线性对称型内波的波形

大体不变，正、负振幅也大体相同，且呈现符号相反

原地增长的两个倾斜环流圈，在它们之间有强倾斜上

升流；而非线性对称型内波的波形则随积分时间改

变，倾斜环流圈数目也在增加，最终形成负环流强于

正环流的态势，并有流函数、位密度扰动的水平梯度

剧增，其可视为间断。

最后要指出的是，关于实际海洋背景流、环境参

数和初始场的数值实验，则是我们今后进一步要开展

的工作。
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Generation and evolution on symmetric ocean inner waves
in unstable background flow
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Abstract: Using the two-dimensional non-static numerical model, which neglect the submarine topography but con-
sider the pycnocline and background shear flow, the numerical experiment was made on the generation and evolu-
tion of linear and nonlinear symmetric ocean internal waves in the unstable downward shear background flow. After
analyzing and comparing the results, the main conclusions are as follows: the linear internal wave strength is expo-
nentially growing with integral time, and there’s symmetric instability of the wave, while nonlinear internal wave
strength  is  growing  quasi-linearly  in  the  development  stage,  and  finally  enters  the  stabilization  stage.  The  linear
growing is much faster than the nonlinear growing and the latter has a stabilizing effect.  For linear and nonlinear
symmetric  internal  waves,  there  are  maximum  value  of  potential  density  perturbation,  which  is  captured  by  the
pycnocline. This is consistent with actual observations. The stream function and potential density perturbation are
well coordinated, which is reflected in the positive and negative centers of the potential density perturbation corres-
ponding to the rising and sinking movements of the stream function, respectively. This shows that there is a slant-
wise convection occurred from the bottom of the sea and the pycnocline is the top cover. For linear internal waves,
with the increase of integral time, its waveform is basically the same and the positive and negative amplitude is also
about the same. There are two slantwise circulations that grow in opposite signs and between them is a strong slant-
wise  upwelling.  The  waveform  of  nonlinear  internal  wave  changes  with  the  integration  time  and  the  number  of
slantwise circulations is also increasing, resulting in the stronger negative circulations and a sharp increase in the
horizontal gradient of stream function and potential density perturbation. The sharp increase can be regarded as an
interruption.

Key words: numerical experiment；ocean internal wave；unstable shear background flow；symmetric instability
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