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摘要    用一种新的泛函工具——多尺度子空间变换(multiscale window transform, MWT),得到如实

的东海涡动能分布, 发现东海黑潮上下游区域的涡动能有着完全不同的季节变化特征。根据功率谱

分析, 东海黑潮流系可正交地重构到背景流尺度子空间(大于 64 d)与涡旋尺度子空间(小于 64 d), 并

用 MWT得出相应子空间的能量, 后者即为涡动能。结果表明, 上游涡动能在 8月达到峰值, 冬季最

弱; 而下游涡动能在 4月和 9月存在两个峰值, 冬季最弱。利用基于 MWT的正则传输理论以及局地

多尺度能量分析方法, 发现正压不稳定和斜压不稳定是东海黑潮涡动能的主要来源, 且这两个来源

决定了其上下游不同的季节变化。其中上游涡动能的季节变化主要受正压不稳定路径(即背景流动能

向涡动能的正则传输)控制, 而下游涡动能在 4 月的峰值主要由斜压不稳定路径(即背景流有效位能

向涡旋有效位能作正则传输并进一步转化为涡动能)决定, 其在 9月的峰值受到正压不稳定和斜压不

稳定的共同影响。 
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黑潮是北太平洋副热带海区的一支强西边界流, 

它起源于菲律宾东部海域 , 经台湾和与那国岛之间

的通道进入中国东海并沿东海大陆架向东北流动 , 

后经吐噶喇海峡流出东海进入日本南部海域 , 最终

向东汇入北太平洋(图 1)。由于黑潮源源不断地将热

量和营养物自南向北输送 , 其流量和能量等的时空

变化对西北太平洋区域的水文、渔业和气候有着深远

的影响(Qiu, 2001; Matsuno et al, 2009)。黑潮主段位

于东海, 流经区域存在大量中尺度和亚中尺度涡旋。

这些涡旋大多集中在黑潮主轴 , 沿主轴向东北方向

传播(Liu et al, 2012; Qin et al, 2015; Cheng et al, 

2017)。研究表明, 东海黑潮区域的涡旋一部分来自西

北太平洋。在西北太平洋区域, 副热带逆流的斜压不

稳定产生大量涡旋 (Gill et al, 1974; Qiu, 1999; 

Roemmich et al, 2001; Qiu et al, 2010)。这些涡旋向西

传播, 大部分会到达西北太平洋大陆坡附近(Yang et 

al, 1999; Zhang et al, 2001; Jan et al, 2017), 随后进入

东海并对黑潮造成直接或间接的影响(Ichikawa et al, 

1993; Andres et al, 2013; 王兴智等, 2014; Soeyanto et 

al, 2014; Jan et al, 2017)。而 Cheng等(2017)指出琉球

群岛岛链的存在使得很多涡旋很难进入东海 , 故外

来涡旋对东海黑潮附近的涡旋活动贡献不大 , 并非

该区域涡旋的主要来源。 

东海黑潮区域大部分涡旋是局地产生的 , 且呈

现波状结构(郭炳火等, 1995)。大量研究均表明黑潮

会通过失稳过程给涡旋的生成和发展提供能量(Wang 

et al, 1987; Jia et al, 2005; Yan et al, 2019)。Kamidaira

等(2017)利用一个双重嵌套结构的海洋模式发现东海 
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图 1  研究区域地形图 
Fig.1  Bathymetry of the research domain 

注: 白色等值线代表基于混合坐标海洋模式(hybrid coordinate 

ocean model, HYCOM)再分析数据得到的平均海平面高度, 图中

仅画出 0, 0.1, 0.2 m的等值线, 用来表示黑潮流轴; 蓝色实线框代

表本文重点关注区域; 数据来自 ETOPO1 

 
黑潮东北段以斜压不稳定的方式为涡旋提供能量。杨

洋等(2019)使用一种新的多尺度能量分析方法指出东

海黑潮上游表现为混合不稳定(即正压与斜压不稳定), 

而下游则仅表现为斜压失稳。以上研究表明失稳过程

在黑潮的上、下游是以不同方式表现出来的。 

作为涡旋能量的主要来源 , 东海黑潮的时空变

化必然会对涡旋活动产生重要影响。大量的资料分析

表明 , 东海黑潮流速和流量均存在着显著的季节变

化(袁耀初等, 2006)。总体来看, 东海黑潮流速夏季

大、冬季小(Ichikawa et al, 1993; Li et al, 2020; 邓丽

静等, 2014); 具体到上游与下游区域, 东海黑潮上游

的流量呈现夏强秋弱的季节变化(Lee et al, 2007; Liu 

et al, 2012), 下游流量则存在夏强冬弱的季节特征

(Yang et al, 2003)。东海黑潮的这种季节变化很有可

能通过不稳定过程对涡旋活动进行调制。实际上, 目

前在黑潮延伸体和南极绕极流区域已有很多研究证

实背景流通过正压与斜压失稳等过程影响区域涡旋

动能的季节变化 (Qiu, 1999; Ebuchi et al, 2000; 

Phillips et al, 2000; Imawaki et al, 2001; Penduff et al, 
2004; Andres et al, 2008; Chen et al, 2014)。那么东海

黑潮涡动能的季节变化主要是受何种机制控制？上

下游是否存在空间差异性？这些问题尚待研究。 

本文将聚焦东海黑潮涡动能的季节变化 , 并通

过诊断涡动能收支方程 , 探讨东海黑潮涡旋季节变

化的成因。为了定量给出背景流和涡旋场之间的能量

交换及其他能量输运过程 , 本文将采用一种新的泛

函分析工具, 即多尺度子空间变换(multiscale window 

transform, MWT; Liang et al, 2007b), 将东海黑潮重

构至背景流尺度子空间和涡旋尺度子空间 , 并采用

基于MWT的正则传输理论和局地多尺度能量分析方

法(Liang et al, 2005; Liang, 2016)对相关的多尺度能

量过程进行诊断。有关该系列方法的介绍将在第 2节

给出。在第 3节中, 我们将介绍本研究使用的数据。

第 4节展示了本研究的结果。第 5节为本研究的主要

结论。 

1  方法 

1.1  多尺度子空间变换(MWT) 

发生在大气海洋中的真实过程往往具有时空间

歇性, 想要研究这些过程相关的多尺度相互作用, 能

正确表征多尺度能量是前提。比如为了得到扰动能, 

前人常使用滤波的方法对原始场进行分离 , 将得到

的扰动场的平方量作为扰动能。这种做法在概念上就

是不正确的。这里以一个简单的谐波为例, 假设一个

速度场  u t 经傅里叶展开成背景场  u t 和扰动场

 u t :  

 0 0 0 0 1 1 1 1

( )( )

( ) cos sin cos sin

u tu t

u t a t b t a t b t   


    ,  (1) 

其中, a0, a1, b0和 b1是傅里叶变换系数; 0 和 1 分别

表示背景场和扰动场的频率。前人通常将重构场的平

方, 即   2
u t   和   2

u t   , 当作背景场和扰动场的能

量。然而, 多尺度能量是傅里叶变换系数的平方和, 

即 2 2
0 0a b 与 2 2

1 1a b (功率谱就是如此构造的), 绝非重

构场的平方。前者是相空间的概念, 与时间无关; 而

后者是物理空间的概念, 是时间的函数。事实上, 作

为相空间概念的“多尺度能量”之所以能等同于物理

空间的“能量”, 是由于泛函分析中的 Parseval 等式所

致。非常遗憾的是, 这个出发点与关键点几乎为人所

忘却 , 过去二三十年的文献中之所以出现如此多的

关于多尺度能量的概念性错误, 原因就在于此。最近

梁湘三的一系列文章 , 尤其是 Liang 等 (2007b)、

Liang (2016)对此作了相当详尽的阐述。以式(1)为例, 

当其中的  u t 为常数时, 容易证明:  

  22 2
1 1a b u t     ,              (2) 

式(2)正是雷诺分解的扰动能量表达式, 可见其时间
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平均非常重要, 否则   2
u t   没有意义。最近二三十

年来文献中大量的研究为了得到扰动能量随时间的

变化采用   2
u t   来表征能量, 这显然是不对的。为

了得到时变的多尺度能量, Liang 等(2007b)发现这绝

非简单易事, 他们在发展了 MWT 以后, 才系统地解

决了上述问题。 

简单来说, MWT 是一种泛函工具, 它将函数空

间正交地分解成多个子空间的直和 , 我们将这样的

子空间称为尺度子空间(scale window), 或者简称子

空间; 类似小波变换, MWT 还具有局地性(因本研究

讨论的是时间尺度 , 这里的局地性即反映了时变信

息 )。需要强调的是 , 这里正交性很重要 , 否则

Parseval 等式无法成立, 从而物理意义上的能量无法

被定义。Liang 等(2007b)发现, 对于一类特殊的正交

滤波器存在着与傅里叶变换与逆傅里叶变换类似的

“变换-重构对”, 这种变换-重构对即 MWT 和多尺度

子 空 间 重 构 (multiscale window reconstruction; 

MWR)。对一个时间序列, 可以通过 MWR 得到相应

的滤波场(重构场)。与一般滤波器不同的是, 这里还

可以得到与之对应的MWT变换系数, Liang等(2007b)

证明了重构场的能量等于变换系数的平方(再乘上一

常系数)。更多细节和推导请参阅原文, 一个稍详尽的

简介参见 Liang (2016)。 

根据本文的研究目的 , 即探究东海黑潮流域涡

动能的季节变化, 我们使用 MWT对东海黑潮区域的

相关变量做尺度分离并得到时变涡动能。图 2中给出

了基于 AVISO 观测资料与混合坐标海洋模式(hybrid 

coordinate ocean model, HYCOM)数据得到的研究区

域表层及 700 m 深度流速场的功率谱。从该图可见, 

黑潮流域流速场具有显著的多时间尺度信号 , 其中

最显著的是两个月以下的涡旋扰动信号 , 这在表层

和深层的动能谱中均有所反映。注意由于 AVISO 数

据在时空方向均做了平滑 , 其高频尺度的信号比根

据 HYCOM数据计算得到的信号要弱很多(详见 3.1)。

在本文的研究中, 我们定义时间尺度大于 64 d 的子

空间为背景流尺度子空间, 小于 64 d 的子空间为涡

旋尺度子空间。我们还使用 128 d作为截断周期划分

东海黑潮背景流和涡旋尺度子空间 , 得到的能量学

结果与 64 d 的情形基本一致, 不影响本文的研究结

论。图 3 展示了某两日 HYCOM 模拟的海表面高度

(sea surface height, SSH; 彩色等值线)和流速原始场

(黑色箭头)及对其进行尺度分离后得到的背景流与涡

旋重构场。从图中可见叠加在东海黑潮主轴正负交替

分布的涡(弯曲)信号被很好地分离到了涡旋尺度子空

间(图 3e, 3f)上, 而背景流尺度子空间则包含了相对缓

变的黑潮主流以及在琉球岛链外侧时空尺度较大的中

尺度涡(图 3c, 3d)。为方便起见, 下面我们用 0,1  分

别表示背景流尺度子空间与涡旋尺度子空间。 

1.2  正则传输 

在能量学中 , 要定量研究流体不稳定过程及其

相关的多尺度相互作用(如涡流相互作用), 首先要得

到正确的不同尺度间的能量传输项。在 MWT的框架

下 , Liang (2016)提出了正则传输理论 (canonical 

transfer)。假设在不可压的流场 u 中, 有一标量场 T, 

其随时间的变化如式(3)所示:  

  ...
T

T
t


 


 u ,            (3) 

 

图 2  东海黑潮区域的流场动能谱 
Fig.2  The kinetic energy spectrum averaged over the Kuroshio region in the East China Sea 

注: 蓝线代表基于 HYCOM再分析数据得到的表层流场动能谱; 橙线代表基于 HYCOM再分析数据得到的深层 700 m流场动能谱; 黄

线代表基于 AVISO观测数据得到的表层流场动能谱 



2期 王思雯等: 东海黑潮上下游不同的涡动能季节变化特征及其产生机制 281 

 

 

图 3  海表面高度及流速场的多尺度子空间变换重构 

Fig.3  Multiscale window transform (MWT) reconstructed SSH (sea surface height) and velocity snapshots 
注: 黑色箭头为流速场(单位: m/s); a、c、e为 1994年 7月 4日; b、d、f为 2011年 5月 21日; a和 b为原始场; c和 d为平均流场; e

和 f为涡旋场; 数据来自 HYCOM 

 

式(3)右边包含外源, 耗散等其他过程。对(3)式两边做

MWT, 再乘以 ~
n̂T  (下标 n表示时间), 可得到 子空

间的能量方程 

  ~~ˆ ...n
n n

E
T T

t

 
   


 u ,        (4) 

其中,  2~ˆ1

2n nE T  为子空间上的能量, (4)式右侧

第一项包含了两类不同的物理过程 , 一类是跨尺度

传输过程, 表示不同尺度间能量的交换, 与流体内部

不稳定相关; 另一类是同尺度输运过程, 表示  尺度

子空间能量的空间输运, 在数学上具有散度的形式。

针对跨尺度传输和同尺度输运过程的分离一直是一

个难题 , 很早就有学者意识到这种分离并非唯一

(Holopainen, 1978; Plumb, 1983)。对此, Liang (2016)

基于MWT严格证明并得到形式唯一的跨尺度传输表

达式,  

    ~ ~~ ~ˆ1 ˆ
2n n nn n

Γ T T T T
         

u u ,    (5) 

且上述传输项满足守恒定律: 

 0n nΓ


   ,             (6) 

其中 , n 和  分别表示对所有时间和子空间的求

和。(6)式说明这种传输是不同子空间之间的能量再

分配, 它既不会产生也不会消耗能量。遗憾的是, 基

于传统得出的经验公式都无法满足这一性质, 因此, 
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Liang (2016)称这种传输为“正则传输”。 

为了比较传统方法中的能量传输与正则传输的

区别, 我们将二者的能量方程都基于雷诺分解(即分

成平均场和扰动场两个尺度)导出。在传统方法(如

Von Storch et al, 2012; Yan et al, 2019)中, 平均场和

扰动场的能量方程具有如下形式 

  2 21 1

2 2
T T T T

t

               
 u u' ,     (7) 

 
2 21 1

2 2
T T T T

t

                 
 u u ,      (8) 

这里, 如果 T 是速度场, 那么此两式是平均场和扰动

场的动能方程; 如果 T 是密度异常场, 那么此两式对

应有效位能方程。为了简便起见这里只列出了跨尺度

传输和空间输运项 , 因为传统方法和本文所用方法

最根本的区别体现在这两类过程。等式左边具有散度

形式的项为输运项 , 等式右边则为传统方法中的跨

尺度传输项, 我们注意到,  

     0T T T T T 'T'         u u u ,    (9) 

这说明传统方法中能量在尺度间的交换不守恒。因此, 

像(8)式中的 T T  u 也就无法信实地表征平均场对

扰动场的能量传输。 

由于雷诺分解是MWT的一种特殊情形, Liang等

(2007b)得到了雷诺分解下的正则传输 , 相应的能量

方程有如下形式:  

2 21 1 1

2 2 2
T T T T

t
               

 u u ,    (10) 

2 21 1 1

2 2 2
T T T T

t
                

 u u ,     (11) 

式中 ,    1/ 2Γ T T T T         u u 为正则传输项 , 

该项在平均和扰动能量方程中只相差一个负号 , 两

者相加抵消 , 即能量在尺度间交换是守恒的。因此 , 

这种正则传输过程可以信实地表征涡动场与背景

流之间的相互作用。表 1 列出了传统方法中的正压

传输、斜压传输和正则正压传输、正则斜压传输的

数学表达式。Liang 等(2007b)通过对一个具有解析

解的正压不稳定模式分析发现 , 传统的正压传输无

法给出正确的不稳定源 , 而正则传输则可以。  

表 1  基于雷诺分解的传统传输和正则传输项的数学表达式 
Tab.1  Mathematical expressions of the traditional transfer and canonical transfer based on Reynolds decomposition 

 正压传输(BT) 斜压传输(BC) 

传统方法  u u v v       u u  
2

2 2
0

'
g

'
N

 


 u  

正压传输理论    1 1

2 2
u u u u v v v v                     u u u u   

2

2 2
0

1

2

g
'

N
   


      u u'  

 

1.3  局地多尺度能量分析 

基于上述理论框架, Liang(2016)导出了 子空间

上 的 动 能 ~ ~ˆ
1

2
ˆH HK   u u 和 有 效 位 能

 2~ˆ
1

2
A c  的收支方程:  

 K K P K
K

b F
t


    

    


 Q Q ,     (12) 

 A A A
A

b F
t


   

   


Q ,        (13) 

其中,  ,H u vu 是二维流速, 系数 2 2 2
0/c g N 。式

(12)和式(13)中的各项具体定义见表 2。 K
Q 和 A

Q

为同尺度动能和有效位能传输项; P
Q 为压强做功

项; b 为浮力转换项, 表示同尺度动能和有效位能之

间的转换; KF 和 AF 表示动能和有效位能方程中的外

强迫和耗散等过程。 K
 和 AΓ

 项为动能方程和有效位

能方程中的跨尺度传输项, 两者均满足(6)式, 因此称

为正则动能传输和正则位能传输。为了表示方便, 我

们用 0 1
KΓ
 和 0 1

AΓ
 分别表示背景流子空间向涡旋子空

间的正则动能和位能传输。当 0 1 0 1)(K A   为正时, 背

景场向涡旋场传输动能(有效位能), 表明流体发生了

正压(斜压)不稳定。反之二者为负时, 表明能量从涡旋

场向背景场逆向传输。值得注意的是, 式(12)和式(13)

中的各项均是时空四维场, 因此可以很直观地研究各

类过程的季节演变及其空间分布。 

2  数据 

本研究采用HYCOM模式输出的再分析数据, 版

本号为 GLBv0.08 (https://www.hycom.org/dataserver/ 

gofs-3pt1/reanalysis)。HYCOM 是基于原始方程发展

出来的全球海洋环流模式 , 它不仅保留了等密度坐

标海洋模式等密度面坐标的优点 , 还采用垂向混合 
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表 2  式(12)和式(13)中能量项的数学表达式和物理解释 
Tab.2  Mathematical expressions and meanings of the energetics terms in equations (12) and (13) 

能量项 表达式 含义 

K
Q   ~ ~1

2
ˆH

 Huu u  尺度子空间 上动能通量 

KΓ
     ~

~
~

~

2
ˆ ˆ1

:H H HH

    
  

 
 uu u u uu  尺度子空间 上的动能正则传输 

P
Q  

~ ~

0

ˆˆ
1

P 


u  压强做功项 

b  
~ ~

0

ˆ ˆ
g

w 


 
 
 

 
浮力转换项, 该项为正表示尺度子空间

 上的有效位能向动能转换 

A
Q   ~~1

ρ
2

ˆc
 

  
u  尺度子空间 上的有效位能通量 

A
     ~ ~~ ~1

ˆ
2

ˆc ρ ρ
        
 u u  尺度子空间 上的有效位能正则传输

,K AF F 
  动能、有效位能外强迫和耗散项 

注: “:”为并矢算符, 如: (AB): (CD)=(A  C)(B  D), 详见 Liang (2016) 

 

坐标(等密度坐标、地形跟随坐标和垂直坐标), 弥补

了等密度面坐标的不足 (Chassignet et al, 2007)。

HYCOM 在东海黑潮区域的输出数据具有 0.08°的空

间分辨率; 垂直方向分为 40层, 由表层的 0 m逐渐扩

大到最大深度 5 000 m。本研究采用的是时间分辨率

为 1 d的温盐场和流速场, 时间跨度为 1994~2015年。

为了验证模式数据的准确性以及子空间尺度分离界

限的合理性 , 本文还采用了 AVISO (Archiving 

Validation and Interpretation of Satellite Oceanographic)
数据中心提供的海平面高度数据和海表地转流速场

数据, 该数据是多个卫星高度计数据融合的产品, 其

时间长度为 1994~2015 年, 时间分辨率为 1 d, 空间

分辨率为 1/4°。 

3  结果分析 

3.1  东海黑潮涡动能的季节变化 

本节将基于 HYCOM 模式数据探究东海黑潮海

域涡动能的季节变化特征。在此之前, 我们首先验证

HYCOM 模式数据的准确性。图 4 所示为分别采用

AVISO 观测资料和 HYCOM 模式输出资料计算得到

的 1994~2015 年东海黑潮区域表层涡动能气候态水

平分布图 , 黑色方框标注了东海黑潮主轴的大致范

围, 为本文重点关注区域。观测(图 4a)表明黑潮主轴

区域涡动能较强 , 尤其在靠近吐噶喇海峡区域处有

一涡动能大值中心; 模式数据(图 4b)对涡动能的这一

空间分布有较好地再现。对选定区域内的涡动能进行 

 

图 4  1994~2015年平均表层涡动能空间分布 
Fig.4  Maps of long-term mean (1994~2015) of the eddy kinetic energy 

注: 黑色实线框代表本文重点关注区域, 余同 
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空间平均, 我们得到了图 5所示的表层涡动能年循环

变化。从卫星观测可知, 东海黑潮主轴区域涡动能存

在明显的春强冬弱的季节变化(图 5橙色折线)。这一

季节变化也被 HYCOM 模式输出资料准确反映出来

(图 5 蓝色折线)。需要注意的是, 相比于观测, 基于

HYCOM数据计算得到的表层涡动能幅值较大, 造成

这种差异的主要原因是数值模式较卫星观测具有更

高的空间分辨率 , 使得模式中的涡动能整体偏强

(Sasaki et al, 2017; Yang et al, 2017)。综上, HYCOM

模式数据较好地再现了东海黑潮区域涡动能的时空

变化 , 对于我们探究该区域涡动能季节变化来说是

可靠的。 

 

图 5  东海黑潮主轴区域表层涡动能逐月变化 
Fig.5  The annual cycle of the eddy kinetic energy averaged over the axis area of the Kuroshio in the East China Sea 

注: 蓝色折线基于 HYCOM再分析数据; 橙色折线基于 AVISO观测数据 

 

图 6 展示了涡动能异常(即涡动能减去其时间平

均值)进行垂直积分(0~1 000 m)后得到的逐月水平分

布。从图 6可见, 东海黑潮区域涡动能季节存在显著

的季节变化, 且季节信号主要集中在黑潮主轴, 总体

表现为春季涡动能最强, 冬季最弱。有趣的是, 从图

6 涡动能异常的空间分布可见, 黑潮在东海区域的上

游和下游呈现明显不同的季节变化。具体来说, 上游

的涡动能 8 月最强、1 月最弱, 下游涡动能在 4 月和

9月均有峰值, 在 1月左右达到谷值。如图 7所示, 上

述这种上、下游涡动能季节变化的差异在垂直方向上

的表现也是一致的。据此, 我们将东海黑潮区域分为

上、下游两个子区域, 两个区域的空间范围如图 6中

的绿色框线所标注。图 8a和 8b给出了这两个子区域

平均涡动能的逐月变化。由图 8a和 8b可以清楚地看

到, 东海黑潮上游的涡动能从 1 月开始增加, 到 8 月

达到峰值 , 而后开始迅速减小; 而在东海黑潮下游 , 

涡动能的季节变化整体呈马鞍形分布, 其在 4 月和 9

月分别有一个峰值 , 后者略小于前者 , 与上游类似 , 

11月、12月和 1月是下游涡动能最弱的 3个月。 

综上, 我们基于 HYCOM 模式数据发现东海黑

潮区域涡动能存在显著的季节变化 , 且这种季节变

化在黑潮上、下游两个子区域并非是同步的。其中, 

东海黑潮上游的涡动能在 8月出现峰值, 冬季月份最

弱; 下游涡动能则在 4 月和 9 月出现两个峰值, 且 4

月的峰值更大, 冬季月份最弱。从东海黑潮主轴附近

的密度分布(图 7)来看 , 黑潮上游等密线较为平直 , 

下游则有明显倾斜 , 尤其是在下游涡动能最强的 4

月。这说明相较上游, 东海黑潮下游具有更强的斜压

性, 这很有可能是导致东海黑潮上、下游涡动能季节

变化不同步的原因之一。接下来, 我们将基于局地多

尺度能量分析 , 对包括斜压不稳定在内的相关能量

过程进行诊断和分析 , 阐明东海黑潮涡动能季节变

化背后的成因。 

3.2  东海黑潮涡动能的来源 

在探究控制东海黑潮涡动能季节变化的主要原

因之前, 我们首先对能量收支方程的各项进行诊断, 

给出该区域涡动能的主要来源。需要注意的是, 本研

究所用的有效位能的定义基于准地转假设 , 该定义

在密度层结较弱的混合层不适用(杨洋等, 2019)。为了

使诊断结果更加准确, 后续研究中对相关能量项的垂

直积分只考虑 50 m以深的水柱。注意这一垂直积分范

围的减小并不影响我们在 3.1中得到的结论。图 8a和

8b分别给出了 0~1 000 m和 50~1 000 m垂直积分的区

域平均涡动能变化, 可以清楚地看到这两个范围内的

垂直积分的涡动能季节变化是完全一致的。 

图 9 给出了与涡动能有关的各能量收支项的气

候态空间分布, 图中各项均为 50~1 000 m 垂直水柱

内的积分结果。我们首先分析前人关注较多的背景流 
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图 6  0~1 000 m积分的涡动能异常的逐月空间分布 
Fig.6  Monthly mean distribution of the depth-integrated (0~1 000 m) eddy kinetic energy anomaly  

注: 黑色箭头为表层流速场; 绿色实线框代表本文重点关注区域 

 

和涡旋场之间的能量传输项 0 1
KΓ
 与 0 1

AΓ
 , 它们分别

对应动能和有效位能的跨尺度传输。 0 1
KΓ
 为正值表

示涡旋从背景流得到动能 MKE→EKE, 对应着流体

的正压不稳定。同理, 当 0 1
AΓ
 为正值时, 背景流向涡

旋提供有效位能 MAPE→EAPE, 此时流体发生斜压

不稳定。从这两项的水平分布图(图 9a和 9b)可见, 东

海黑潮上游和下游涡流相互作用过程存在显著差异。
0 1
KΓ
 在东海黑潮上游沿急流轴有一正的大值中心 , 

表明该区域流体发生很强的正压失稳; 而在下游, 吐

噶喇海峡西侧有一片区域呈现明显的 0 1
KΓ
 负值, 在 



286 海   洋   与   湖   沼 53卷 

 

 

图 7  沿黑潮流轴的涡动能异常的逐月截面图 
Fig.7  Monthly-mean vertical sections of the eddy kinetic energy anomaly along the main axis area of the Kuroshio in the East China 

Sea 
注: 垂直剖面沿图 1中黑色直线剖面分布; 黑色曲线为密度异常(单位: kg/m3, 计算公式:  total 0 z       , 其中 total 为总密度, 

0  1 025 kg/m3,  z 表示不同深度上密度在水平空间与时间上的平均, 即参考态密度廓线)的垂直剖面分布; 黑色直线为上下游分界

线; 数据来自 HYCOM 

 

这些区域涡旋反而将动能传输给背景流。这种空间差

异也体现在斜压正则传输( 0 1
AΓ
 )上。如图 9b 所示, 

0 1
AΓ
 在上游幅值很小, 且黑潮流轴附近分布着一些

分散的负值区 , 这表明上游背景场向涡旋场传输的

有效位能极少。而 0 1
AΓ
 下游却有较明显的正值, 表明

黑潮在下游区域发生斜压不稳定 , 将有效位能传输

给涡旋。在涡旋尺度子空间, 若浮力转换( 1b )为正,  

涡旋有效位能向涡动能转换(EAPE→EKE), 使涡旋

活动增强。这一 MAPE→EAPE→EKE能量路径即为

海洋中涡旋从背景流获得动能的斜压能量路径。如图

9c 所示, 1b 在东海黑潮下游基本为正值, 表明有效

位能向动能转换, 结合该区域 MAPE→EAPE, 可见

的斜压能量路径是该区域涡动能的主要来源之一。相

反, 在东海黑潮上游 1b 呈明显负值, 即涡动能向有

效位能转换, 斜压能量路径在上游不成立。比较东海 
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图 8  东海黑潮上游(a)和下游(b)区域涡动能垂直积分逐月变化 
Fig.8  Annual cycles of the area-mean and depth-integrated eddy kinetic energy in the upstream and downstream regions of the 

Kuroshio Current in the East China Sea 
注: 红线表示 0~1 000 m垂直积分, 蓝线表示 50~1 000 m垂直积分; 数据来自 HYCOM 

 

黑潮区域上下游的正压能量路径(MKE→EKE)与斜

压能量路径(表 3), 我们发现两种路径在上、下游的

表现呈现类似跷跷板的现象。东海黑潮上游以正压能

量路径为主, 斜压能量路径受抑制, 涡动能主要通过

正压不稳定过程获得; 相反下游以斜压能量路径为

主 , 正压能量路径在吐噶喇海峡西侧一片海域受抑

制, 涡旋能量主要源自斜压不稳定过程。过去的一些

研究发现黑潮延伸体和湾流海域也存在类似的正压

和斜压能量路径之间的跷跷板现象(Chen et al, 2016; 

Yang et al, 2017)。 

Yan 等 (2019)利用 OFES (the ocean general 

circulation model for the earth simulator)模式数据对西

北太平洋海域涡-流能量学做了分析, 其结果显示正

压传输在东海黑潮主轴以西以 EKE→MKE 为主, 主

轴以东以 MKE→EKE, 斜压传输主要集中在下游 , 

但具有明显正负相间的空间分布。这些与本文的结果

非常不同 , 我们发现这种差异与所用的不同方法和

不同数据均有关系。图 10 给出了传统方法和正则传

输理论中的正压传输和斜压传输在雷诺分解下的水

平分布(数学表达式如表 1所示)。通过比较图 10a, 10b

与图 10c, 10d, 我们可以看到基于 MWT 分离(即以

64 d为截断周期分离背景场和涡动场)与雷诺分解(即

将原始场分离为时间平均和扰动场)得到的正则传输

具有大体一致的空间分布。不过相比 MWT 的 64 d

尺度分离, 雷诺分解框架下的正则传输振幅更强, 这

应该与雷诺分解下的涡动场包含了所有时间尺度的

扰动有关。比较图 10c, 10d与图 10e, 图 f, 则可以看

到基于雷诺分解的传统斜压传输与斜压正则传输大

致呈现相近的空间分布 , 但正则斜压传输在下游的

强度要明显大于传统的斜压传输。相比于斜压传输, 

两种方法下的正压传输空间差异较明显 , 传统的正

压传输正值主要集中在东海黑潮主轴右侧(图 10e), 

这与Yan等的结果类似, 而正则正压传输正值沿主轴

中心分布, 在下游则有明显的负值区域。以上结果表

明两种方法得到的跨尺度能量传输会有明显差异 , 

尤其是正压传输。同时我们发现, Yan 等(2019)根据

OFES数据得到的正压传输沿主轴东正西负的结构在

HYCOM数据计算得到的结果中却没有体现出来, 说

明不同数据也会导致结果有较大差异。 

如式(7)所示 , 除跨尺度相互作用过程外 , 涡旋

尺度子空间的其他过程如非局地空间输运、压强做

功、外强迫及耗散等也对涡动能的收支也有一定贡

献。图 9d 所示为涡动能通量散度( 1
KQ )的空间分

布 , 该项为正(负)表示因平流作用导致涡动能辐合

(辐散), 局地涡动能增加(减小)。该项的大值集中在东

海黑潮主轴附近, 且顺流方向主轴西侧为负, 东侧为

正, 表明涡动能在主轴西侧辐散、东侧辐合, 这一分

布表明涡动能存在跨越主轴的空间输运。但需要注意

的是 , 1
KQ 在东海黑潮主轴区域的空间平均值非

常小(表 3), 这说明这种涡动能在空间上的再分配过

程主要局限于我们选定的区域内部 , 来自选定区域

之外的非局地能量平流对东海黑潮主轴区域涡动能

的贡献很小。图 9e 和 9f 给出了压强做功项( 1
PQ )

和外强迫和耗散项( 1
KF )的空间分布。从图中可见, 压 
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图 9  能量收支各项在 50~1 000 m垂直积分的气候态空间分布 
Fig.9  Maps of long-term mean of the depth-integrated (50~1 000 m) energy budget terms 

注: 0 1
KΓ
 : 正压正则传输项; 0 1

AΓ
 : 斜压正则传输项; 1b : 浮力转换项; 1

KQ : 涡动能通量散度; 1
PQ : 压强做功项; 1

KF : 

外强迫和耗散项; 数据来自 HYCOM 

 

表 3  各能量收支项在上游和下游区域的气候态平均值 
Tab.3  The area-mean energy budget terms in the upstream and 

downstream regions of the Kuroshio in the East China Sea 

能量项 上游/(  105 m3/s3) 下游/(  105 m3/s3) 

0 1
KΓ
  1.15 0.25 

0 1
AΓ
  0.08 1.44 

1b  –0.32 1.15 

1
KQ  –0.37 0.17 

1
PQ  –0.32 –0.78 

1
KF  –0.14 –0.79 

注:  0 1
KΓ
 :  正压正则传输项; 0 1

AΓ
 :  斜压正则传输项 ; 

1b : 浮力转换项; 1
KQ : 涡动能通量散度; 1

PQ : 压强做

功项; 1
KF : 外强迫和耗散项 

强做功项在上游区域顺流方向主轴西侧为正 , 东侧

为负 , 这与 1
KQ 的空间分布正好相反 , 表明在上

游压强做功使得涡动能从主轴东侧向主轴西侧输运。

在下游, 该项基本为负值, 说明压强做功是下游涡动

能重要的汇。在(7)式中, 1
KF 项是作为余项计算得到

的, 因此包含所有的外强迫(如风应力、底应力等相关

项)和模式当中的耗散过程。从图 9g 可见, 该项在空

间分布上表现为正负相间的结构 , 但整体以负值为

主, 说明该项以耗散涡动能为主。根据表 3中 1
PQ

和 1
KF 在东海黑潮区域上下游的空间平均, 可以看出

这两项对上下游的涡动能均为负贡献 , 这说明它们

是该区域涡动能的汇。 
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图 10  传统传输项和正则传输项在 50~1 000 m垂直积分的气候态空间分布 
Fig.10  Maps of long-term mean of the depth-integrated (50~1 000 m) tranditional transfer and canonical transfer 

注: a和 b: 以 64 d为截断周期所得的正则传输项; c和 d: 基于雷诺平均所得的扰动场与平均场之间的正则能量传输; e和 f: 基于雷诺平

均所得的扰动场与平均场之间的传统能量传输; 左侧一列均为正压传输, 右侧一列均为斜压传输; 数据来自 HYCOM 

 

综上所述 , 东海黑潮涡动能主要来源于背景流

的正压失稳与斜压失稳 , 且这两类不稳定在东海黑

潮的上下游呈现显著的空间差异。在上游, 背景流主

要发生正压失稳, 将动能传输给涡旋, 即对应着正压

能量路径(MKE→EKE); 在下游, 背景流主要发生斜

压不稳定, 将有效位能传输给涡旋, 并通过浮力转换

进一步转换为涡动能 ,  即对应着斜压能量路径

(MAPE→EAPE→EKE)。注意在上游尽管有较弱的

MAPE→EAPE, 但涡动能反而向涡位能转换(EKE→

EAPE), 说明斜压能量路径在该区域受到了抑制。在

吐噶喇海峡西侧, 有一显著的 0 1
KΓ
 负值中心(EKE→

MKE), 表明涡旋将动能返还给了背景流, 也就是说

下游的正压能量路径受到了抑制。上述这种正压不稳

定和斜压不稳定在黑潮上下游此消彼长的跷跷板分

布暗示了两个子区域涡动能的季节变化机制可能完

全不同。在下一节内容中, 我们将重点关注这两个过

程 , 对东海黑潮涡动能季节变化的成因进行探究。 

3.3  东海黑潮涡动能季节变化形成机制 

从 3.1 的分析中, 我们得知东海黑潮涡动能表现

出明显的季节变化, 且其在上、下游具有不同步的季

节位相。考虑到造成上、下游涡动能季节变化的原因

可能不尽相同, 在本节中我们对图 6所示的上游与下

游两个子区域的相关能量过程分开进行讨论。图 11a

所示为东海黑潮上游与涡动能相关的各能量收支项 
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图 11  50~1 000 m垂直积分的能量收支各项在上下游的逐月变化 
Fig.11  Annual cycles of the area-mean and depth-integrated (50~1 000 m) energy budget terms in the upstream and downstream 

regions 

注: a: 上游, b: 下游; 0 1
KΓ
 : 正压正则传输项; 0 1

AΓ
 : 斜压正则传输项; 1b : 浮力转换项; 1

KQ : 涡动能通量散度; 

1
PQ : 压强做功项; 1

KF : 外强迫和耗散项; 数据来自 HYCOM 

 

的逐月变化。从该图我们可以看到, 在东海黑潮上游

区域, 表征正压失稳的 0 1
KΓ
 项比其它各项大一个量

级, 是控制涡动能变化的主要因素。具体到季节变化, 

如 3.1中所述, 上游区域涡动能夏强冬弱, 8月份达到

最大值。相应地, 0 1
KΓ
 也存在和涡动能类似的季节变

化: 0 1
KΓ
 从 1 月开始增加, 到 8 月达到最强而后逐

渐减小。这表明夏季上游的背景流发生较强的正压不

稳定, 为涡旋的生成和发展提供能量, 导致同期的涡

动能较强。相反, 冬季的时候正压不稳定减弱, 涡动

能也随之减弱。 0 1
AΓ
 在上游的区域平均呈现出与涡

动能几乎相反的季节变化, 其在 2月达到最强, 7月最

弱。该项在 7月和 8月的区域平均为负值, 表明这个

阶段背景流是斜压稳定的 , 涡旋尺度子空间的有效

位能向背景流尺度子空间传输。浮力转换项( 1b )的

季节变化与 0 1
AΓ
 类似, 其在夏季达到负的最强, 说

明该项是夏季涡动能耗散的一大因素。从 0 1
AΓ
 与 1b

的季节演变曲线可见斜压能量路径(MAPE→EAPE→

EKE)没有在上游建立起来, 尤其在上游涡动能最强

的夏季, 斜压能量路径对该区域的涡动能做负贡献。

如图 11a所示, 除了正压和斜压能量路径之外的其他

过程(包括 1
KQ 、 1

PQ 、 1
KF )的强度相对较小, 对

东海黑潮上游涡动能季节变化的贡献很小。值得注意

的是, 1
PQ 项在上游的区域平均值为负, 且其量值

在 3 月最强, 8 月最弱。这说明压力做功过程引起上

游涡动能减少 , 且这种使涡动能减小的机制在夏季

最不显著 , 从而使得上游的涡动能在夏季更容易累

积起来。 

不同于上游的情形 , 东海黑潮下游涡动能全年

有 2个峰值, 一个在 4月, 另一个在 9月(见 3.1节)。

在 3.2节中我们发现下游涡动能的来源主要是斜压能

量路径, 这一点在图 11b所示的东海黑潮下游区域与

涡动能有关各能量收支项逐月变化反映得更清楚 , 

即与斜压路径相关的 0 1
AΓ
 和 1b 相较其余能量项要

大上一个量级 , 说明斜压不稳定过程是控制该区域

涡动能变化最重要的因素。进一步地, 我们发现在 4

月 0 1
AΓ
 和 1b 达到峰值 , 表明此时下游背景流的斜

压失稳最强 , 将大量有效位能向涡旋子空间传输

(MAPE→EAPE), 并通过浮力转换进一步将涡旋子空

间的有效位能转换为动能(EAPE→EKE), 使得涡动

能在该月达到峰值。而在 9月, 尽管 0 1
AΓ
 达到了第 2

个极值, 但此时 1b 并不是很大, 这表明斜压能量路
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径在夏季为下游的涡动能贡献有限 , 单靠斜压能量

路径并不能使 9 月东海黑潮下游的涡动能达到图 8b

所示的强度。从控制涡动能变化的其他过程的季节演

变序列(图 11b)可见, 对下游区域在 9 月的涡动能峰

值有贡献一个过程是 0 1
KΓ
 。 0 1

KΓ
 在其它月份强度较

小, 但接近 9月时其量值有一明显的增强。需要注意

的是, 尽管 0 1
KΓ
 在 9 月有一明显峰值, 但其量值仍

要小于同期斜压能量路径释放的涡动能(比较图 11b

中的橙色和蓝色线)。为了证实 0 1
KΓ
 对 9月涡动能峰

值有重要的贡献 , 我们将 0 1
KΓ
 和 1b 两个源项相加

并画出其季节变化序列。如图 12 所示, 这两项之和

序列在 8、9 月达到了峰值, 对应了下游涡动能在同

期的峰值, 这证实了正压不稳定是导致下游涡动能 9

月峰值的重要原因。另一个值得注意的现象是, 正压

能量路径和斜压能量路径在 2 月均达到了一个极值, 

但此时的涡动能相对不大, 这与 2月 1
PQ 项有较强

的负贡献有关 , 即压力做功过程使得有更多涡动能

向所选区域外输运。涡动能另一个显著的汇是耗散过

程( 1
KF ), 6月耗散最强, 冬季月份则相对较低。 

 

图 12  50~1 000 m垂直积分的正则传输项及浮力转换项在

下游的逐月变化 

Fig.12  Annual cycles of the area-mean and depth-integrated 
(50~1 000 m) canonical transfers and buoyancy conversion in 

the downstream region 

注: 0 1
KΓ
 : 正压正则传输项; 0 1

AΓ
 : 斜压正则传输项; 1b : 

浮力转换项; K1: 涡动能; 数据来自 HYCOM 

 

综上所述 , 控制东海黑潮流域上下游涡动能季

节变化的机制具有显著差异。上游涡动能在 8月达到

峰值, 受正压不稳定控制。下游涡动能年循环有两个

峰值, 一个在 4 月, 另一个在 9 月。其中 4 月的峰值

受斜压不稳定控制, 而 9月的峰值则受正压不稳定和

斜压不稳定共同影响。 

4  结论 

利用 1/12.5°分辨率的 HYCOM 再分析数据, 本

文探究了东海黑潮区域涡动能的季节变化及其动力

机制。我们首先利用一个为新的泛函工具——多尺度

子空间变换(MWT; Liang et al, 2007a), 将东海黑潮流

系正交地重构到两个尺度子空间: 背景流尺度子空

间(大于 64 d)与涡旋尺度子空间(小于 64 d)。由于

MWT 的正交性和局地性使得我们能够进一步研究涡

旋尺度子空间的动能(EKE)的时变特征。结果表明 , 

东海黑潮区域的涡动能存在明显的季节变化 , 且在

东海黑潮上、下游表现出空间差异: 上游涡动能水

平整体较弱, 在 8 月达到峰值, 冬季最弱; 下游涡动

能水平整体较强, 除了在 9 月有一峰值外, 另一个更

强的峰值出现在 4月。 

随后, 我们使用一套基于 MWT的正则传输理论

以及局地多尺度能量收支方程(Liang, 2016)进一步研

究影响东海黑潮上下游涡动能季节变化的原因。与传

统能量方程中的传输过程不同 , 正则传输可以信实

地表征流体运动中不同尺度之间的能量交换 , 因而

可以信实地诊断出流体内部的不稳定过程(Liang et 

al, 2007a)。通过诊断东海黑潮流域涡动能收支方程, 

我们发现与正压不稳定相关的正压能量路径

(MKE→EKE)和与斜压不稳定相关联的斜压能量路

径(MAPE→EAPE→EKE)是东海黑潮 EKE 的主要来

源 , 且从气候平均角度来看这两种能量路径在黑潮

上下游存在一种跷跷板现象: 上游以正压能量路径

为主 , 斜压能量路径受到明显抑制 , EKE 反而向

EAPE 转换; 下游以斜压能量路径为主, 吐噶喇海峡

西侧有一片区域 EKE反向MKE级串, 使得下游正压

能量路径的区域平均值较低。从各能量过程的季节演

变上来看, 在东海黑潮上游, MKE→EKE在 8月最强, 

冬季月份最弱, 与上游的 EKE 季节变化一致。而上

游区域的 MAPE→EAPE 和 EAPE→EKE 很弱, 尤其

在夏季 EAPE反而向MAPE级串, EKE向 EAPE转换。

与上游不同的是, 东海黑潮下游的斜压能量路径在 4

月达到最强, 对应该月的 EKE峰值。而在 9月, 虽然

MAPE→EAPE 有一峰值, 但 EAPE 在同期没有显著

地向 EKE 转换, 说明单纯靠斜压能量路径不足以使
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EKE 在 9 月达到极值, 这个 EKE 极值被证明与正压

能量路径有关。 

本文揭示了东海黑潮上下游涡动能的季节变化

机制截然不同 , 主要表现在与涡流相互作用有关的

正压不稳定和斜压不稳定过程在上下游区域存在明

显差异。这说明在研究东海黑潮涡旋动力学时, 有必

要对上下游进行分段考察。比如在搭建针对该海域的

数值模式时, 黑潮的正压(斜压)不稳定过程是准确模

拟上游(下游)涡旋季节变化的关键。换言之, 东海黑

潮海域涡旋在季节尺度上的预报能力取决于模式能

否准确模拟这两个关键性的内部动力过程。此外, 由

于 HYCOM 再分析数据分辨率的限制, 本文所讨论

的涡动能主要是中尺度过程(如黑潮锋面涡、锋面弯

曲等)相关联的动能, 不包含亚中尺度过程。亚中尺度

动能已被观测和高分辨率模式证实具有显著的季节

变化。最近有一些研究表明, 亚中尺度过程可以通过

能量逆级串的形式影响中尺度过程动能的季节变化

(Qiu et al, 2014; Sasaki et al, 2014)。亚中尺度过程对

黑潮涡动能季节变化具有怎么样的影响？其动力学

机制如何？这些都是值得进一步讨论的科学问题。今

后, 我们将借助更高分辨率的模式来探讨上述问题。 
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DISTINCTLY DIFFERENT SEASONAL EDDY KINETIC ENERGY VARIATIONS AND 
THEIR MECHANISMS IN THE UPSTREAM AND DOWNSTREAM KUROSHIO WITHIN 

THE EAST CHINA SEA SECTOR 

WANG Si-Wen1,  YANG Yang1,  LIANG Xiang-San2, 3,  ZHAO Yu-Hui1,  WANG Chang-You1 
(1. School of Marine Sciences, Nanjing University of Information Science & Technology, Nanjing 210044, China; 2. Department of 

Atmospheric and Oceanic Sciences, and Institute of Atmospheric Sciences, Fudan University, Shanghai 200438, China; 3. Shanghai Qi 
Zhi Institute, Shanghai 200232, China) 

Abstract    Application of a new functional analysis tool, i.e., multiscale window transform (MWT), reveals to us 

distinctly different seasonal variation patterns of the eddy kinetic energy (EKE) in the upstream and downstream of the 

Kuroshio in the East China Sea. Based on a power spectrum analysis, the fields are orthogonally reconstructed with MWT 

onto two scale windows, namely, the background flow window (> 64 d) and the eddy window (< 64 d). The kinetic energy 

on each window is obtained accordingly with the MWT transform coefficients. In the upstream, the EKE peaks in August, 

and reaches its minimum in winter; in contrast, the EKE downstream has two peaks, one in April and another in September, 

and attains its minimum in winter. Using the MWT-based canonical transfer theory and localized multiscale energetics 

analysis, we find that barotropic instability and baroclinic instability are the main mechanisms for the EKE variations in 

this region. They govern the different EKE seasonal cycles in upstream and downstream Kuroshio, respectively. In the 

upstream, the EKE seasonality is mainly generated through a barotropic instability pathway (i.e. the canonical transfer of 

kinetic energy from the background flow to the eddies). In contrast, in the downstream, the April peak is determined by a 

baroclinic instability (i.e. the canonical transfer of available potential energy from the background flow to the eddies, 

which is further converted to EKE), while the September peak is jointly generated by a baroclinic instability and a 

barotropic instability. 

Key words    Kuroshio;  East China Sea;  multiscale window transform;  canonical transfer;  barotropic instability;  

baroclinic instability 

 


