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全球负荷潮调和分析与负荷潮效应球谐综合算法 

海洋潮汐使得海水质量重新分布，引起重力位变化，同时通过负荷勒夫数作用激发固

体地球形变，产生附加重力位；类似地，大气潮汐使得大气层密度重新分布，引起重力位

变化，同时通过负荷勒夫数作用激发固体地球形变。 

8.4.1海潮负荷形变效应计算一般技术方法 

由于海潮和固体潮都由日月引潮力作用产生，机理相同，导致海潮负荷和固体潮具有

相同的周期变化特征，如明显的周日及半日周期变化，一般难以利用数学方法将海潮负

荷形变效应从固体潮结果中分离出来，通常需要采用负荷格林函数和潮高做卷积积分的

计算方法获得海潮负荷形变和大气潮负荷形变效应。 

原则上，计算海洋潮汐负荷形变效应一般需要三个步骤：第一步，选择一个较好的全

球海洋潮汐模型，该海潮模型应包含全球海洋主要分潮的调和常数格网模型，如 1.1 节

介绍的 13 个主要分潮调和常数模型；第二步，由全球海洋潮汐模型计算目标时刻的全球

海面瞬时潮高；第三步，对负荷格林函数与全球海面瞬时潮高进行卷积积分，计算海洋潮

汐负荷对各种大地测量要素的影响。 

𝐹(𝜃, 𝜆) = 𝑅2𝜌𝑤 ∬ ℎ𝑤𝐺(𝜓)𝑑𝜎
𝜎

                                       （4.1） 

式中：ℎ𝑤为瞬时海面潮高，当流动面元位于陆地时ℎ𝑤 = 0；𝜎为单位球面，𝑅为地球平均

半径；𝜓为海面流动面元𝑑𝜎处(𝜃ʹ, 𝜆ʹ)到地面计算点(𝜃, 𝜆)的球面角距；𝐺(𝜓)为以球面角距

𝜓为自变量的负荷格林函数，其形式与计算类型有关。 

不难发现，公式（4.1）与地表环境负荷效应格林积分公式（5.1）在形式上完全一样。

Scherneck（2004）、Agnew（1997）和 Marsumoto（2004）等用 Fortran 分别编写了海

潮负荷效应计算软件 T-Tide，NLOADF（SPOTL）和 GOTIC2。Bos 和 Scherneckh 还

建立了一个海潮负荷效应计算网站 http://holt.oso.chalmers.se/loading/index.html。 

由海洋潮高调和常数格网，按负荷格林函数积分法计算地面大地测量要素的海潮负

荷形变效应时，积分核函数自变量即球面角距𝜓的定义域为[0,2𝜋)或[−𝜋, 𝜋)，应是全球的。

由于海潮负荷位于地球表面，是全波段，因此，只要负荷格林积分的球面角距小于𝜋（等

效于积分半径小于√2𝑅），则按负荷格林积分求得的海潮负荷效应信号都是不完整的。这

意味着计算任一点处完整的海潮负荷形变效应，需要全球海洋连续分布的瞬时潮高。显

然，完整积分的计算效率低，非常不方便应用。 

为保证获取海潮负荷效应的全波段信号，又能充分利用区域高精度海潮模型改善海

潮负荷效应精度水平，一个自然的技术方法是参考物理大地测量中的局部重力场逼近方

案，基于全球重力位模型的移去-恢复法，即先对全球海洋潮汐调和常数模型进行球谐分

析，建立规格化海潮负荷球谐系数模型，进而以海潮负荷球谐系数模型为参考场，分离中
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长波信息，由区域高精度高分辨率海潮调和常数格网模型，采用较小的积分半径（如积分

半径数米千米至数百千米），按（4.1）式精化海潮负荷形变效应。这个技术流程与 4.3.5

节中以全球负荷球谐系数模型为参考负荷形变场的区域负荷形变场精化流程（局部负荷

形变场逼近）完全相同，可称为区域海潮负荷效应精化的移去-恢复法。 

与远离地球的天体引潮位不同，海潮负荷与大气潮负荷位于地球表层且分布全球，

负荷潮产生的重力位变化（简称负荷潮重力位）是全波段的，需要采用高阶负荷勒夫数，

计算负荷格林函数，海潮负荷球谐系数模型一般也需要展开成高阶或超高阶级数形式。 

规格化海潮负荷球谐系数模型建立后，还可采用类似由地球重力位系数模型计算地

球外部全要素重力场参数一样，按照球谐综合算法，计算任意历元时刻地面及地球外部

任意点的全要素大地测量海潮负荷效应。 

8.4.2全球海潮负荷球谐系数模型构建方法 

8.4.2.1全球海潮球谐分析与球谐系数模型构建 

全球负荷潮规格化球谐系数模型（IERS2010 中 FES2004 海潮模型格式）构建流程

一般分三步。首先，利用全球海洋各分潮调和常数格网模型，采用球谐分析方法，分别生

成各分潮调和常数规格化球谐系数模型；其次，根据分潮天文潮高算法，将分潮调和常数

规格化球谐系数转换为分潮负荷规格化球谐系数；最后，组合全部分潮负荷规格化球谐

系数，生成全球海潮负荷规格化球谐系数模型。 

𝑡时刻的天文潮位𝑇(𝑡)，可用瞬时天文潮位面相对于当地长期平均海面的高度表示，

等于多个海洋分潮瞬时潮高的叠加： 

𝑇(𝜃, 𝜆, 𝑡) = ∑ 𝑇𝑖(𝜃, 𝜆, 𝑡)𝑀
𝑖=1 = ∑ 𝐻𝑖(𝜃, 𝜆)𝑐𝑜𝑠[𝜙𝑖(𝑡) − 𝑔𝑖(𝜃, 𝜆)]𝑀

𝑖=1             （4.2） 

式中：𝑀为分潮𝜎𝑖的个数；𝜙𝑖(𝑡)为分潮𝜎𝑖的天文幅角；𝐻𝑖、𝑔𝑖分别称为分潮𝜎𝑖的振幅和迟

角。 

将（4.2）中任意分潮𝜎𝑖的天文潮高𝑇𝑖(𝜑, 𝜆, 𝑡)展开为： 

𝑇𝑖(𝜃, 𝜆, 𝑡) = 𝐻𝑖(𝜃, 𝜆)𝑐𝑜𝑠𝑔𝑖(𝜃, 𝜆)𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖(𝑡) + 𝐻𝑖(𝜃, 𝜆)𝑠𝑖𝑛𝑔𝑖(𝜃, 𝜆)𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖(𝑡)     

 = 𝐻𝑖
+(𝜃, 𝜆)𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖(𝑡) + 𝐻𝑖

−(𝜃, 𝜆)𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖(𝑡) = 𝐻𝑖
+𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖 + 𝐻𝑖

−𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖     （4.3） 

另一方面，通过球谐分析，任意分潮𝜎𝑖的潮高𝑇𝑖(𝜑, 𝜆, 𝑡)又可表示为规格化球谐级数形

式： 

𝑇𝑖(𝜃, 𝜆, 𝑡) = ∑ ∑ 𝑃̅𝑛𝑚(𝑐𝑜𝑠𝜃)[𝑇𝑖,𝑛𝑚
+ (𝜆, 𝑡) + 𝑇𝑖,𝑛𝑚

− (𝜆, 𝑡)]𝑛
𝑚=0

𝑁
𝑛=1                 （4.4） 

式中，𝑇𝑖,𝑛𝑚
+ (𝜆, 𝑡) = 𝐶̅𝑖,𝑛𝑚

+ 𝑐𝑜𝑠(𝜙𝑖 + 𝑚𝜆) + 𝑆𝑖̅,𝑛𝑚
+ 𝑠𝑖𝑛(𝜙𝑖 + 𝑚𝜆)                     （4.5） 

𝑇𝑖,𝑛𝑚
− (𝜆, 𝑡) = 𝐶̅𝑖,𝑛𝑚

− 𝑐𝑜𝑠(𝜙𝑖 − 𝑚𝜆) + 𝑆𝑖̅,𝑛𝑚
− 𝑠𝑖𝑛(𝜙𝑖 − 𝑚𝜆)                    （4.6） 

式（4.5）和（4.6）中，上标+为分潮𝜎𝑖同相幅值（𝐻𝑖𝑐𝑜𝑠𝑔𝑖）格网的规格化球谐系数，

上标-为分潮𝜎𝑖异相幅值(𝐻𝑖𝑠𝑖𝑛𝑔𝑖)的规格化球谐系数。 

将式（4.5）和式（4.6）中的三角函数展开后，可得： 

𝑇𝑖,𝑛𝑚
+ (𝜆, 𝑡) = 𝐶̅+[𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 − 𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆] + 𝑆̅+[𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + 𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆]  
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= [𝐶̅+𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + 𝑆̅+𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆]𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖 + [−𝐶̅+𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆 + 𝑆̅+𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆]𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖     （4.7） 

𝑇𝑖,𝑛𝑚
− (𝜆, 𝑡) = 𝐶̅−[𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + 𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆] + 𝑆̅−[𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 − 𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆]  

= [𝐶̅−𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 − 𝑆̅−𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆]𝑐𝑜𝑠𝜙𝑖 + [𝐶̅−𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆 + 𝑆̅−𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆]𝑠𝑖𝑛𝜙𝑖      （4.8） 

比较（4.3）式与（4.4）式，对于任意海潮分潮𝜎𝑖，有（以下省略分潮序号𝑖）： 

𝐻+ = ∑ ∑ 𝑃̅𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0

𝑁
𝑛=1 (𝐶̅+𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + 𝑆̅+𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆 + 𝐶̅−𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + 𝑆̅−𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆)       （4.9） 

𝐻− = ∑ ∑ 𝑃̅𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0

𝑁
𝑛=1 (−𝐶̅+𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆 + 𝑆̅+𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + 𝐶̅−𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆 + 𝑆̅−𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆)    （4.10） 

𝐻+ = ∑ ∑ 𝑃̅𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0

𝑁
𝑛=1 [(𝐶̅+ + 𝐶̅−)𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + (𝑆̅+ − 𝑆̅−)𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆]              （4.11） 

𝐻− = ∑ ∑ 𝑃̅𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0

𝑁
𝑛=1 [(𝑆̅+ + 𝑆̅−)𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆 + (−𝐶̅+ + 𝐶̅−)𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆]            （4.12） 

𝐶̅+ = 𝐶̂+𝑠𝑖𝑛𝜀+, 𝐶̅− = 𝐶̂−𝑠𝑖𝑛𝜀−, 𝑆̅+ = 𝐶̂+𝑐𝑜𝑠𝜀+, 𝑆̅− = 𝐶̂−𝑐𝑜𝑠𝜀−          （4.13） 

8.4.2.2地球重力位系数海潮负荷效应直接影响 

由万有引力定义，在任意时刻𝑡，全球瞬时海潮潮高直接引起地面点(𝜑, 𝜆)处地面重力

位变化𝑉𝑜𝑡(𝜑, 𝜆, 𝑡)，可用全球积分表示为： 

𝑉𝑜𝑡(𝜃, 𝜆, 𝑡) = 𝐺𝜌𝑤 ∬
𝐻(𝜃′,𝜆′,𝑡)

𝐿
𝑑𝑆

𝑆
                                    （4.14） 

式中：𝐻(𝜃′, 𝜆′, 𝑡)为海面流动面元(𝜃′, 𝜆′)处在𝑡时刻的瞬时海潮潮高；𝑆为整个海面；𝐿为地

面计算点(𝜃, 𝜆)和海面流动面元(𝜃′, 𝜆′)之间空间距离。由（1.1.108）式得： 

1

𝐿
=

1

𝑅
∑ (

𝑅

𝑟
)

𝑛+1
𝑃𝑛(𝑐𝑜𝑠𝜓)∞

𝑛=0                                          （4.15） 

由球谐函数加法定理得： 

𝑃𝑛(𝜓𝑘) = 𝑃𝑛(𝑒, 𝑒𝑘) =
4𝜋

2𝑛+1
∑ 𝑌̅𝑛𝑚(𝑒)𝑌̅𝑛𝑚(𝑒𝑘)𝑛

𝑚=−𝑛                        （4.16） 

将（4.15）代入（4.14）式，可得全球瞬时潮高𝐻及其引起的地球重力位系数变化

(∆𝐶̅𝑛𝑚, ∆𝑆𝑛̅𝑚)（即全球瞬时潮高对重力位系数的直接影响）之间具有如下积分关系式： 

[
∆𝐶̅𝑛𝑚

∆𝑆𝑛̅𝑚

] =
𝐺𝜌𝑤

𝑔0(2𝑛+1)
∫ ∫ 𝐻𝑃̅𝑛𝑚(𝑐𝑜𝑠𝜃) [

𝑐𝑜𝑠𝑚𝜆
𝑠𝑖𝑛𝑚𝜆

] 𝑠𝑖𝑛𝜃𝑑𝜃𝑑𝜆
𝜋

0

2𝜋

0
                （4.17） 

式中：𝑔0 ≈
𝐺𝑀

𝑎2 ，取海面平均重力。 

另一方面，给定海潮模型，即给定各分潮（角频率为𝜎𝑖）调和常数（振幅和迟角）的

格网模型，则𝑡时刻(𝜃, 𝜆)处的瞬时潮高𝐻(𝑡, 𝜃, 𝜆)： 

𝐻(𝜃, 𝜆, 𝑡) = ∑ 𝐻𝑖(𝜑, 𝜆)𝑐𝑜𝑠[𝜃𝑖(𝑡, 𝜑, 𝜆) − 𝑔𝑖]𝜎𝑖
                           （4.18） 

式中：𝐻𝑖为分潮𝜎𝑖的振幅；𝜃𝑖(𝜑, 𝜆, 𝑡)是(𝜑, 𝜆)处分潮𝜎𝑖在𝑡时刻的天文幅角；𝑔𝑖为分潮𝜎𝑖的

迟角。 

实际计算时，用同相幅值𝐻𝑖𝑐𝑜𝑠𝑔𝑖和异相幅值𝐻𝑖𝑠𝑖𝑛𝑔𝑖的球谐函数替换分潮𝜎𝑖的振幅𝐻𝑖

和迟角𝑔𝑖，代入（4.18）式，将瞬时潮高𝐻(𝜃, 𝜆, 𝑡)展开为： 

𝐻(𝜃, 𝜆, 𝑡) = ∑ ∑ ∑ 𝑃̅𝑛𝑚(𝑠𝑖𝑛𝜃) ∑ 𝐻𝑖,𝑛𝑚
± (𝜆, 𝑡)−

+
𝑛
𝑚=0

𝑁
𝑛=1𝜎𝑖

                    （4.19） 
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𝐻𝑖,𝑛𝑚
± (𝑡, 𝜆) = 𝐶̅𝑖,𝑛𝑚

± 𝑐𝑜𝑠(𝑔𝑖 + 𝜀𝑖 ± 𝑚𝜆) + 𝑆𝑖̅,𝑛𝑚
± 𝑠𝑖𝑛(𝑔𝑖 + 𝜀𝑖 ± 𝑚𝜆)           （4.20） 

式中：(𝐶̅𝑖,𝑛𝑚
± , 𝑆𝑖̅,𝑛𝑚

± )称为分潮𝜎𝑖的𝑛阶𝑚次正向前行（prograde）和逆向后退（retrograde）

的规格化球谐系数，也称分潮𝜎𝑖的𝑛阶𝑚次调和幅值，可进一步用幅值𝐶̂𝑖,𝑛𝑚
± 和相位偏差

𝜀𝑖,𝑛𝑚
± 将其表示为： 

𝐶̅𝑖,𝑛𝑚
± = 𝐶̂𝑖,𝑛𝑚

± 𝑠𝑖𝑛𝜀𝑖,𝑛𝑚
± , 𝑆𝑖̅,𝑛𝑚

± = 𝐶̂𝑖,𝑛𝑚
± 𝑐𝑜𝑠𝜀𝑖,𝑛𝑚

±                           （4.21） 

式（4.20）中，𝜀𝑖称为分潮𝜎𝑖的相位偏差，由分潮𝜎𝑖的引潮位调和振幅𝐻𝑖的符号定义

（Cartwright & Eden，1973），如表 4.1。各种分潮的引潮位调和振幅𝐻𝑖取值参见表 1.7~

表 1.12。 

表 4.1分潮𝝈𝒊的相位偏差值 

 𝐻𝑖 > 0 𝐻𝑖 < 0 

𝑚 = 0 长周期潮 𝜋 0 

𝑚 = 1 周日分潮 𝜋/2 −𝜋/2 

𝑚 = 2 半日分潮 0 𝜋 

 

将（4.19）代入（4.17）式，顾及（4.20）和（4.21）式，则位系数变化可表示为： 

∆𝐶̅𝑛𝑚 − 𝑖∆𝑆𝑛̅𝑚 = ∑ (𝐶𝑖,𝑛𝑚
± , ∓𝑖𝑆𝑖,𝑛𝑚

± )𝑒±𝑖𝜃𝜎
𝜎𝑖

                               （4.22） 

比较（4.22）和（4.20）式得： 

𝐶𝑖,𝑛𝑚
± =

4𝜋𝐺𝜌𝑤

𝑔0(2𝑛+1)
𝐶̂𝑖,𝑛𝑚

± 𝑠𝑖𝑛(𝜀𝑖,𝑛𝑚
± + 𝜀𝑖)                                  （4.23） 

𝑆𝑖,𝑛𝑚
± =

4𝜋𝐺𝜌𝑤

𝑔0(2𝑛+1)
𝐶̂𝑖,𝑛𝑚

± 𝑐𝑜𝑠(𝜀𝑖,𝑛𝑚
± + 𝜀𝑖)                                  （4.24） 

利用（4.23）（4.24）式，可将以分潮振幅和迟角表示的海潮调和常数格网模型转换

为分潮负荷引力位的调和幅值，进而按（4.22）式计算海潮负荷位对地球重力位系数的直

接影响(∆𝐶̅𝑛𝑚, ∆𝑆𝑛̅𝑚)。 

在（3.6）~（3.20）中，将地面等效水高变化规格化球谐系数{𝛥𝐶̅𝑛𝑚
𝑤 , 𝛥𝑆𝑛̅𝑚

𝑤 }替换为瞬

时潮高对位系数的直接影响(∆𝐶̅𝑛𝑚, ∆𝑆𝑛̅𝑚)，就是𝑡时刻重力位系数的全球海潮负荷效应以

及地面及地球外部计算点(𝐵, 𝐿, 𝐻)处全要素大地测量的海潮负荷效应计算公式。 

同样，由全球地面大气压潮汐调和常数格网模型，经规格化球谐分析，可得到地面大

气压负荷潮球谐系数模型，如可以采用完全相同的方法，由半日、周日、半年、年 4 个周

期的地面大气压分潮调和常数模型，构造大气压负荷潮球谐系数模型。 

8.4.3海潮与大气压潮负荷效应计算及分析 

8.4.3.1海潮与大气压潮负荷球谐系数模型构建 

下面以法国国家空间研究中心 CNES 推出的全球潮汐模型 FES2014b-extrapolated

（34 个海洋潮高分潮调和常数模型）为例，介绍全球海潮调和分析与海潮负荷球谐系数



5 

构建过程。 

FES2014 是 CNES 于 2016 年推出的基于流体动力学的全球同化海潮模型，

FES2014 同化了 1990 年以来多种卫星测高数据和全球验潮站实测数据，其中

FES2014b-extrapolated 模式通过测高卫星重采样优化了近岸浅水海域的海面测高数据

覆盖。FES2014 由 34 个海洋潮高分潮（2𝑁2, 𝐸𝑝𝑠2, 𝐽1, 𝐾1, 𝐾2, 𝐿2, 𝐿𝑎2, 𝑀2, 𝑀3, 𝑀4, 

𝑀6 , 𝑀8 , 𝑀𝑓 , 𝑀𝐾𝑆2 , 𝑀𝑚 , 𝑀𝑁4 , 𝑀𝑆4 , 𝑀𝑆𝑓 , 𝑀𝑆𝑞𝑚 , 𝑀𝑡𝑚 , 𝑀𝑢2 , 𝑁2 , 𝑁4 , 𝑁𝑢2 , 𝑂1 , 𝑃1 , 

𝑄1, 𝑅2, 𝑆1, 𝑆2, 𝑆4, 𝑆𝑎, 𝑆𝑠𝑎, 𝑇2）调和常数模型构成，空间分辨率 3.75′×3.75′。 

首先，将 FES2014b-extrapolated 海潮模型的 34 个分潮调和常数，按球坐标进行全

球格网化（陆地区域置零），分别生成 34 个分潮 1°×1°、30′×30′、15′×15′和 10′×10′调和

常数球坐标格网模型。三种分辨率将用于分析海潮负荷球谐系数模型最大合适阶数。 

接下来，对任意分潮调和常数球坐标格网模型，参考（4.4）~（4.6）式，按快速 FFT

算法分别对 34 个分潮𝜎𝑖的同相幅值（𝐻𝑖𝑐𝑜𝑠𝑔𝑖）和异相幅值(𝐻𝑖𝑠𝑖𝑛𝑔𝑖)全球格网进行球谐分

析，生成 34 个分潮𝜎𝑖同相幅值和异相幅值的规格化球谐系数模型(𝐶̅𝑖
+, 𝑆𝑖̅

+, 𝐶̅𝑖
−, 𝑆𝑖̅

−)，𝑖 =

1, ⋯ ,34。类似于 8.3 节非潮汐地表负荷球谐分析，采用累积迭代球谐分析法，可有效提

高分潮负荷球谐系数模型的逼近水平。 

然后，参考（4.22）~（4.24）式，按规定格式要求将 34 个分潮𝜎𝑖同相幅值和异相幅

值的规格化球谐系数(𝐶̅𝑖
+, 𝑆𝑖̅

+, 𝐶̅𝑖
−, 𝑆𝑖̅

−)进行组合，就可获取全球海潮负荷规格化球谐系数模

型。这里的规定格式采用 IERS2010 协议中 FES2004 全球海潮负荷球谐系数模型格式。 

最后，在上述 34 个分潮负荷球谐系数模型基础上，从 IERS2010 协议的

FES2004S1.dat 海潮负荷球谐系数模型中选取平衡潮𝛺1、𝛺2球谐系数，一并组成由 36

分潮构成的 FES2014b 海潮负荷球谐系数模型。 
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图 4.1全球海潮调和分析与负荷球谐系数模型构建程序 

 

分潮调和常数格网在纬度方向上的格网数，等于该分潮负荷球谐模型的最大阶数。

不同分潮的格网分辨率或其球谐系数模型最大阶数可以不一致。全球海潮负荷球谐系数

模型的最大阶数，一般是各分潮最大阶数中的最大值。海潮负荷球谐系数模型是潮高调

和常数格网在谱域中的线性表达形式，可直接用于瞬时潮高全球预报，海潮负荷球谐系

数的单位与潮高单位一致。本例单位为 cm。 

图 4.1 为全球海潮调和分析与负荷球谐系数模型构建程序计算结果，程序自动依次

读取 34 个分潮 30′×30′调和常数球坐标格网（陆地区域置零），采用迭代累积逼近方法，

对个分潮调和常数进行球谐分析，其中，𝑀2分潮球谐系数模型如左下图，迭代残差变化

如右下图），构造 360 阶 FES2014b 全球海潮负荷球谐系数模型，如图 4.2。 

每个分潮负荷球谐系数模型由格式相同的同相幅值球谐系数模型和异相幅值球谐系

数模型构成。头文件分别是地心引力常数𝐺𝑀（×10¹⁴m³/s²），地球长半轴𝑎（m），零阶项

𝑎∆𝐶00（cm），相对误差𝛩（%）。𝛩为最终迭代残差标准差与输入原格网标准差的百分比。

球谐系数最大阶数𝑛等于分潮调和常数格网在纬度方向格网数，本例输入分潮 30′×30′调

和常数格网模型，对应最大阶数𝑛 =360。 
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图 4.2全球海潮负荷球谐系数模型 FES2014b数据文件 

 

𝐺𝑀, 𝑎也称为负荷球谐系数模型的尺度参数，表示球谐系数的面谐基函数定义在半径

等于地球长半轴𝑎的球面上。零阶项𝑎∆𝐶00是由于输入分潮的潮高起算基准（当地平均海

面）偏离长期平均海面引起的，海潮负荷效应计算时可以直接去掉（这里的零阶项与 4.2

节非潮汐负荷球谐系数模型零阶项有区别）。3 个一阶项球谐系数的同相幅值和异相幅值

(∆𝐶̅10
+ , ∆𝐶̅10

− , ∆𝐶̅11
+ , ∆𝐶̅11

− , ∆𝑆1̅1
+ , ∆𝑆1̅1

− )可用于该分潮引起的地球质心变化。 

对于高精度大地测量，海潮负荷效应短波成分不可忽略，需要较大阶数球谐系数模

型表示。表 4.2 给出全球海潮负荷球谐分析残差随分潮调和常数格网分辨率（负荷球谐

系数模型最大阶数）的变化情况。 

表 4.2海潮负荷球谐分析残差随格网分辨率变化情况 

输入格网

分辨率 

最大

阶数 
分潮 

同相/异

相幅值 

一阶项×10⁻⁸ 残差相对

误差% 𝛥𝐶̅10 𝛥𝐶̅11 𝛥𝑆1̅1 

1°×1° 180 

𝐾1 
同相 6.5903 15.2405 5.7951 15.109 

异相 -23.6187 5.4510 9.1115 13.080 

𝑀2 
同相 6.4087 8.2092 -3.9331 16.593 

异相 3.3741 0.7698 7.4235 14.206 

30′×30′ 360 

𝐾1 
同相 6.7466 14.4650 5.6522 10.522 

异相 -23.9366 5.5500 9.2329 9.785 

𝑀2 
同相 6.3545 7.5901 -4.2676 11.266 

异相 4.3474 -0.2498 5.9033 10.673 

15′×15′ 720 𝐾1 同相 6.7290 14.1161 5.5337 7.549 
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异相 -23.9978 5.5530 9.3081 7.069 

𝑀2 
同相 6.3464 7.5080 -4.5272 7.980 

异相 4.7902 -0.6035 5.1936 7.687 

10′×10′ 1080 

𝐾1 
同相 6.6860 14.0149 5.4796 6.161 

异相 -23.9629 5.5763 9.3395 5.922 

𝑀2 
同相 6.2795 7.5429 -4.6921 6.867 

异相 4.9361 -0.7832 4.9103 6.435 
 

表 4.2 显示，全球海潮中短波成分明显，兼顾精度要求与计算效率，全球海潮负荷球

谐系数模型的适宜最大阶数可选择 720 阶。 

采用欧洲中期气候预报中心 ECMWF-DCDA2006 的地面大气压周日𝑆1、半日𝑆2、半

年𝑆𝑆𝑎和年周期𝑆𝑎分潮调和常数数据，分别构造 4 个分潮 1°×1°和 30′×30′调和常数球坐标

格网模型，由完全相同的流程，经规格化球谐分析，分别生成 180 阶和 360 阶全球地面

大气压潮负荷球谐系数模型 ECMWF2006.dat。 

表 4.2 显示，全球地面大气压潮中长波占优，兼顾精度与计算效率，地面大气压潮负

荷球谐系数模型的适宜最大阶数可选择 180~360 阶。 

表 4.3大气压潮负荷球谐分析残差随格网分辨率变化情况 

输入格网

分辨率 

最大

阶数 
分潮 

同相/异

相幅值 

一阶项×10⁻⁸ 残差相对

误差% 𝛥𝐶̅10 𝛥𝐶̅11 𝛥𝑆1̅1 

1°×1° 180 

𝑆1 
同相 -0.3276 -0.7396 -5.3411 4.378 

异相 0.1765 -4.3745 -0.1072 4.335 

𝑆2 
同相 -0.0630 0.0080 0.3390 1.238 

异相 0.1374 0.5236 -0.1086 1.365 

𝑆𝑆𝑎 
同相 0.6526 -3.5846 1.2772 3.841 

异相 6.4837 -2.5040 2.4911 1.158 

𝑆𝑎 
同相 8.2106 -3.5243 3.5038 1.488 

异相 -16.1599 -0.8292 -12.1651 2.554 

30′×30′ 360 

𝑆1 
同相 -0.3274 -0.7396 -5.3408 2.927 

异相 0.1765 -4.3747 -0.1074 2.617 

𝑆2 
同相 -0.0630 0.0077 0.3391 0.848 

异相 0.1374 0.5237 -0.1087 0.903 

𝑆𝑆𝑎 
同相 0.6528 -3.5850 1.2760 1.871 

异相 6.4837 -2.5041 2.4916 0.646 
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𝑆𝑎 
同相 8.2104 -3.5242 3.5038 0.839 

异相 -16.1596 -0.8291 -12.1654 1.276 
 

同理，地面大气压潮负荷球谐系数模型是地面大气压潮调和常数格网在谱域中的线

性表达形式，可直接用于瞬时地面大气压全球预报，大气压潮负荷球谐系数的单位与地

面大气压单位一致。本例单位为 hPa。 

8.4.3.2海潮负荷效应球谐综合计算及分析 

海潮负荷位于海面，计算点相对海面的高度为正（常）高ℎ。本节选择离开海岸线

400km 以 上 的 内 陆 地 区 𝑃1(105°𝐸, 32°𝑁, ℎ720𝑚) 、 位 于 海 岸 带 区 域

𝑃2(121.3°𝐸, 28.8°𝑁, ℎ11𝑚) 和 离 开 海 岸 线 200km 的 海 域 海 岛 上

𝑃3(123.47°𝐸, 25.75°𝑁, ℎ3𝑚)三个计算点，由 720 阶全球海潮负荷球谐系数（cm）模型

FES2014b2006cs720.dat，分别计算这 3 个地面点处各种大地测量要素的海潮负荷效应

时间序列。时间跨度 2020 年 1 月 1 日 0 时至 2020 年 1 月 31 日 24 时，时间间隔 30 分

钟。通过比较 3 个不同地区地面点海潮负荷效应时间序列的异同，分析海潮负荷效应的

空间和时变特点。 

 

图 4.3内陆地区地面大地测量全要素海潮负荷效应球谐综合计算 

 

图 4.3 为位于内陆地区𝑃1点处地面大地测量全要素海潮负荷效应球谐综合计算的海

潮负荷效应时间序列。图中显示，即使在离开海岸线超过 400km 的内陆地区，大地水准

面海潮负荷效应最大最小值之差可达 8mm，地面大地高海潮负荷效应最大最小值之差还

可达到 15mm，地面正常高海潮负荷效应最大最小值之差可达 22mm，地面水平位移海

潮负荷效应最大最小值之差可达 8mm，地倾斜海潮负荷效应最大最小值之差可达4.5mas，

而地面重力海潮负荷效应最大最小值差不到 2μGal，扰动重力梯度径向海潮负荷效应最
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大最小值之差可达 2.6mE，水平重力梯度海潮负荷效应最大最小值之差可达 1.9mE。可

见，即使在内陆地区，厘米级精度大地测量也必须顾及海潮负荷效应。 

图 4.4 为位于海岸𝑃2点处地面大地测量全要素海潮负荷效应球谐综合计算的海潮负

荷效应时间序列。图中显示，海岸带区域的海潮负荷效应一般达到或超过内陆𝑃1点的 10

倍，𝑃2点处大地水准面的海潮负荷效应最大最小值之差可达 6.8cm，地面正常高海潮负

荷效应最大最小值之差可达 20cm，扰动重力海潮负荷效应最大最小值之差可达 250μGal，

地倾斜海潮负荷效应最大最小值之差 110mas，地面水平位移最大最小值之差超过 3.1cm，

扰动重力梯度径向海潮负荷效应最大最小值之差可达 42mE，水平重力梯度海潮负荷效

应最大最小值之差可达 30.5mE。海岸带地区大地测量，需要采用高精度海潮模型计算海

潮负荷效应。 

 
图 4.4海岸带地面大地测量全要素海潮负荷效应球谐综合计算 

 



11 

 

图 4.5离岸海岛地面大地测量全要素海潮负荷效应球谐综合计算 

 

图 4.5 为离岸 200km 海岛上𝑃3点处地面大地测量全要素海潮负荷效应球谐综合计算

的海潮负荷效应时间序列。图中显示，离岸一段距离后，海潮幅值变低，潮汐结构也比近

岸简单些，海潮负荷效应的中短波部分有所减弱。𝑃3点处大地水准面的海潮负荷效应最大

最小值之差可达 6.6cm，地面正常高海潮负荷效应最大最小值之差可达 16cm，地面重力

海潮负荷效应最大最小值之差可达 70μGal，地倾斜海潮负荷效应最大最小值之差可达

76mas，地面水平位移最大最小值之差超过 2.8cm，扰动重力梯度径向海潮负荷效应最

大最小值之差可达 2.3mE，水平重力梯度海潮负荷效应最大最小值之差可达 3.5mE。 

与固体潮效应不同，地面正常高海潮负荷效应与地面大地高负荷效应同相（符号一

致，可通过考察勒夫数与负荷勒夫数的符号分析），大部分地区，地面正常高海潮负荷效

应的幅值约为大地高海潮负荷幅值的 1.5 倍。在海岸带海域，重力梯度和地倾斜的海潮

负荷效应一般远大于其固体潮效应。 

8.4.3.3地面大气压潮负荷效应球谐综合计算 

本节采用与海潮负荷效应完全相同的负荷勒夫数与球谐综合方法，由 360 阶全球地

面大气压潮负荷球谐系数（hPa）模型 ECMWF2006n360cs.dat，计算地面点𝑃(𝑁105°,

𝐸20°)处各种大地测量要素的地面大气压负荷效应时间序列。时间跨度 2018 年 1 月 1 日

至 2020 年 12 月 31 日，时间间隔 30 分钟。 

与海潮负荷效应球谐综合计算略有不同，由大气压潮负荷效应球谐综合计算间接影响

时，通常假设大气压潮负荷集中于地面，计算点高度ℎ为点位相对于地面的高度。在计算

重力、扰动重力、扰动重力梯度等大气压潮负荷效应直接影响时，假设地面高度ℎ处大气
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压𝑃ℎ与地面大气压𝑃0存在比例关系(1-ℎ/44330)5225。 

 

图 4.6地面大地测量全要素大气压潮负荷效应球谐综合计算 

 

图 4.6 显示，地面正常高大气压潮负荷效应的最大最小值之差可达 2cm，地面大气压

每增加 1hPa，地面正常高减少 1mm，地面正常高的地面大气压负荷效应的导纳接近-

1.0mm/hPa。地倾斜向量与水平重力梯度向量的地面大气压潮负荷效应异相，两者（向

量两分量）的比例关系及其与地面大气压潮的比例关系，基本不随时间变化而出现大的

变化。地面大气压潮的年周期振幅是其周日振幅的 3~5 倍。在内陆地区，地面大气压冬

高夏低，导致地面冬季下降、夏季抬升，产生年、半年的周期性地面垂直形变，在厘米级

地面大地测量中应予以顾及。 

由于前面构造的 360 阶地面大气压潮负荷球谐系数模型 ECMWF2006n360cs.dat 已

包含了半年与年周期分潮，用该模型计算大气潮负荷效应，即使不考虑非潮汐大气负荷

效应，一般也能将地面大地测量要素的大气负荷效应控制在 1cm 精度水平。 

 

 

 


