
Ekman 层，摩擦和地转流 

作业（pucks_on_ice）阐释了以下重要几点： 

1． 质点垂直于外力运动，北半球在右边，南半球在左边 

2． 质点不是稳定的运动而是以惯性频率 2Ωsinθ振荡，其中 θ是纬度 

3． 去掉外力后，质点运动减弱除非接近“起伏”，它们继续沿着起伏转动，北（南）半球

右（左）边为高水位。 

4． 由于摩擦，接近起伏的质点会慢慢沿着斜坡滑下。 

第一点解释了海洋中的 Ekman 层。外力（风应力）推的它们在旋转坐标系中向右动。

人们在想在这样一个“世界”中怎么从加利福尼亚开车到西雅图：可能会开车向西（向着太

平洋）去那！但事实上，汽车的摩擦力很大：除了车前进的方向轮胎总会阻碍那种运动。所

以不要尝试这个试验！ 

 

 

质点运动随摩擦力增大的变化如上图所示。随着摩擦力的增大（相对于 f）质点运动更

靠近外力（蓝色箭头）的方向。振荡的振幅也随其减小。在摩擦力远大于 f 的极限情况下，

运动沿外力的方向。 

作业“Pucks on Ice”的动力学都包含在方程中，它描述了质量为“m”的质点在起伏为



“h(x,y)”的冰面这一旋转坐标系上运动的动量变化，外力作用为“F”，很小的摩擦“r”。
如我们所看到的，当摩擦足够小（上面讨论的一中极限），外力作用很短的时间( 作业中是

3 天)后被去掉，冰球开始很有趣的运动。动力平衡如下 
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在一些讨论中每一项都有所考虑。解的一个性质是，在加上或去掉外力后，质点做圆

周振荡。这种振荡是惯性振荡，用第（1）项和第（2）项的平衡来描述 

惯性振荡：第（1）项和第（2）项 

对于在起伏的地形上的质点，运动时高地形在它们的右边（在北半球，南半球在左边）。

这种平衡是地转平衡。 

地转流：第（2）项和第（4）项 

在外力作用下，质点运动与外力成某一夹角，北半球在右边（南半球在右边）。这反映

了第（2）项和第（5）项的平衡，是风驱动的 Ekman 输运中基本平衡（由 V.Walfrid Ekman
提出）。 

Ekman 流：第（2）项和第（5）项[和 第（3）项] 

弱的摩擦力会修正以上各项，在实际中，不会完全遵守以上平衡，只是在不同地区不

同时间的近似。但这些“平衡”是风生海洋运动的核心。在所有的这些例子中，第（2）项

科氏力是中心。 

 

海洋中的 Ekman 流 

现在考虑没有结冰的海洋在如蓝色向量所示方向的风应力驱动下。在海表，湍流很大，

有效摩擦很大：所以质点会顺着风向并稍微偏向右运动（在北半球，下面也这样假设）。下

层海水，对表层产生拖曳，这样也会运动。由于同样的原因它也会偏向于其上面的表层海水

右边运动。如此在垂向继续，直到水柱中伴随着“层”的湍流最终消失，下面没有运动了。

最后速度向量看起来像个螺旋：差不多沿着风向但在风的右边，随着深度增加顺时针旋转并

且减小。这第一次由 Ekman 在 1905 年用一个简单的摩擦耦合模型得出，并由 Price 有力的

在海洋中证明，以及 Weller 和 Schudlich 在 1987 年说明(Science，238 卷,1534-1538 页)。在

摩擦层中的净输运几乎正好如所预言的在风应力右边！我们称这种有风应力影响的海洋表层

为 Ekman 层。下图中，我们可以几乎看到表层 Ekman 层净输运积分的平衡，大约 25 米深，

净输运在风应力的右面(北半球)。 

 

 

考虑到版权，图片被删除。 

 



在海洋底部也存在摩擦或 Ekman 层。这在作业中可以看到由于摩擦冰球沿着倾斜的底

面缓慢下滑。冰球的主要运动是沿着地形“起伏”的顺时针运动。这体现了运动和起伏面斜

坡间的地转平衡。由于摩擦耦合在与海洋底部接触的流动中也很强，非地转运动在海底也破

坏了质点运动的轨迹，随着远离底面向左偏。这会形成与净摩擦流动反方向并向左偏的螺旋

（北半球）。在绕着“涟漪”的地转流中也会有类似的结果。在海底，摩擦破坏了这种平衡

也会有沿着压强梯度力的流动和将内部运动转到左边的流动。 

 

关于地转平衡的说明 

 

 

 

看右边这张图。海洋中有

两个密度层，分别密度均

匀，为ρ1 和ρ2。自由面的

高度为h(x)，界面处为－

H(x)，  平坦的下表面为

－H0：不一定是海底，只

是个水平面。我们用净力

关系来描述下表面的压

强。如下： 
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如果在下表面处没有水平压强梯度力，Px=0，我们得到下式（约掉了在两项中都出现的

g）： 
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因为 1/ 1ρ ρΔ � ，界面随自由面的升高而加厚加深的多得多。上图是站在哈特勒斯角

附近往东看所看到的湾流。在海表面由于强海流，湾流的断面会有 1 米的升高，但随着深度

的增加而迅速衰减。在密度跃层上的密度对比是 3
1/ 2 10ρ ρ −Δ ，所以密度跃层会穿越湾

流往南（右）向下倾斜大约 500m。当然，上面的情况只是现实情况的理想化（本课程将有

一个实测数据的作业），但这可以说明密度场补偿海表面起伏的程度。 

×∼



我们来看看斜压运动中的地转平衡。在重要方程组中，我们将地转平衡运动[（u，v）=
（ug,,vg）] 写为 
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我们注意到为了更清晰（x,y）方向的压强梯度是在等重力势面上计算的。现在回想一下重

力势面的概念，质点在等 Φ面上运动势能不变，Φ（p(x,y),x,y）显然依赖于压强和水平位置。

我们可以用此来变一下上式中的变量。例如，如果 
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这样得到 
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地转平衡变为 
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其中我们用到了动力高度章节中提到的重力势的定义，也用到了重力势的定义中每一项都没

有水平梯度这一事实，它与参考比容偏差α0成正比。方程的最后两项在p=0，ΔD=0 时简化



为： 
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经常用这个形式的地转方程，因为自由面处的重力势梯度不容易“测量”。这说明了速

度随着基于动力高度水平梯度的压强如何变化。没有其它信息的话，不能确定某一点的地转

速度，只知道随压强（深度）的变化：其中有一个不确定的常数，可以规定出来：[在某个

参考压强上的速度是零]或通过其它手段[在某个深度直接测量速度，将测量的速度定为“地

转的”]。[参考 Fofonoff  The Sea，Vol.1]。之后的作业中，我们会用实测海洋数据来计算

地转流。用上述两个方程和理解用在没有运动的“深海参考压强”本质上是一样的。 

在 f 平面中，动力高度等值线和相对于假设的“没有运动层”的地转流流线是一样的。

这是个方便的事实，对考查水文数据动力高度的空间分布很有用。但必须注意这个近似的限

制。因为 f 会随纬度变化，这个近似在整个海盆不成立了。 


