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摘要    利用国际地球动力学合作观测网络中 20个台站 22个高精度重力潮汐观测系列综合研究
了目前使用的海潮和固体潮模型的适定性. 对原始观测数据实施仔细的预处理, 利用国际标准算
法计算了潮汐重力参数. 基于负荷理论和不同全球海潮模型获得了 8 个主波的重力负荷矢量, 用
二维平面插值技术获得了 14 个小波的负荷改正值. 顾及不同潮波振幅特征, 提出了计算台站平
均观测残差和剩余残差矢量的“非等权均值法”, 分析了海潮负荷改正的有效性和振幅因子与理
论模型间的差异, 同时还讨论了仪器标定问题. 获得了经海潮负荷改正后全球各台站平均潮汐重
力参数, 结果说明观测与理论模型间的差异小于 0.3%, 最大仪器标定误差不超过 0.5%. 另外文
章还用地表重力实测数据证实了 Mathews理论中相对于周日 O1波而言, K1波相位滞后略呈正值

的结论.  
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由于重力场是反映地球内部介质密度和各种环

境变化下地球动力学特征最基本和最直接的物理量, 
随着空间技术对地球内部精细结构和动力学参数需

求的日趋增加, 重力场观测技术在地球科学问题的
研究中显得越来越重要. 国际大地测量与地球物理
联合会下属的地球深内部机构倡导成立了基于全球

超导重力仪(SG)观测网络的全球地球动力学合作计

划(GGP)[1]. 该计划从 1997 年 7 月开始实施, 统一使
用了美国GWR公司研制的SG, 在仪器内安装了相同
的中央传感器, 设置了相同的数据滤波器、采集系统
和数据采样率. GGP推荐使用国际标准数据预处理技
术和分析方法, 以获得固体潮各频段上的重力潮汐
参数, 并减少人为的和由于使用不同计算技术因素
带来的结果偏差. 目前GGP网络共有 19 个台站, 其
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中包括 16台单球型SG和 3台双球型SG. 由于SG具有
极宽的动态线性测量范围、极高的观测精度(10−10 
m·s−2量级)、长期稳定性(10−8 m·s−2/年)和极低的漂
移率, 在各类重力观测仪器中独占鳌头, 为捕捉地球
内部动力学导致的微弱信号开辟了广阔前景[2,3]. 

近年来, 国际同行在重力固体潮的理论模拟和
参数测定方面作了大量有效的工作, 人们已经建立
了引潮位展开(精度达 10−11 ms−2量级)、天体力学和
地球形变间的密切联系[4~6]. 但在利用地表高精度SG
观测技术(特别是全球资料)反演海潮模型和检测潮汐
重力理论模型的适定性方面, 仅是一个开端. 发表的
一些结果仅基于单个台站, 单个海潮模型或者是基
于弹簧重力仪器获得[7~11], 因此有必要利用全球SG
观测和相关技术对现有的全球海潮和固体潮模型作

综合评价, 以便能为提高其精度提供决策支持, 为进
一步反演地球内部构造和动力学参数服务[12~14].  

1  观测数据的使用和处理 

在中比政府国际科技合作框架下, 中国科学院
测量与地球物理研究所同比利时皇家天文台和GGP
数据中心开展了有效合作, 共同对近年内通过国际资
料交换收集到的全球SG观测数据进行了综合处理, 旨
在利用高精度重力技术对全球海潮和固体潮模型有

更深入的认识. 在资料处理过程中, 首先基于移去恢
复技术采用快捷、方便、直观和有效的人机对话方式

对原始观测进行细致的预处理, 剔除混合在观测信
号中的错误数据(如尖峰、突跳、掉格等), 基于潮汐
模拟信号对由于断电和地震等因素导致的短时间记

录中断进行内插[15]. 采用相同滤波技术将各台站分
钟读数值转换成小时采样序列. 考虑到双球型SG上
下球间的观测差异甚微, 采取对两组观测作叠积处
理. 对台站观测残差和气压变化作回归分析, 得到大
气重力导纳值, 然后实施气压效应改正. 对各台站的
小时观测系列组成潮汐观测方程组, 利用国际标准
的Eterna分析软件求解各波群的潮汐参数(包括振幅
因子、相位滞后和误差估计等)[16]. 考虑到捷克Pecny
台站Askania型弹簧重力仪高质量数据及其地处欧洲
中部的重要性, 也将该台站观测作为本项研究的背
景材料[17]. 因此共使用了 20 个台站 22 个观测序列

(30854 天, 约 84.5 年). 为能精密测定地球液核的动
力学效应[18], 在各长周期观测系列中精确分离包括
液核共振频率附近的小型潮波. 因此共测定了在周
日波频段内包括ψ1和ϕ1等小波在内的 13个潮汐分量
(σ1, Q1, ρ1, O1, NO1, π1, P1, K1, ψ1, ϕ1, θ1, J1, OO1), 半
日波频段内包括µ2和ν2等在内的 9 个潮汐分量 (2N2, 
µ2, N2, ν2, M2, L2, T2, S2, K2)的重力潮汐参数. 后续的
研究说明, 精确的潮波划分将有益于液核共振参数
的检测. 由于篇幅所限, 关于如何测定液核动力学效
应参数的内容将不在本文详细讨论. 

表 1 中给出了GGP网络台站基本信息, 包括座
标、仪器型号、观测资料长度、潮汐参数的标准差和

大气重力导纳值等. 标准差的大小反映了潮汐参数
精度优劣和台站背景噪声水平, 标准差小说明资料
质量高. 由表可知, 编号为CT和CD打头的新型SG仪
器观测结果的标准差均在(或低于)1.0 nm·s−2量级. 除
Potsdam台站以外, 相对来说, 早期T型SG仪器观测
结果的标准差较大. 这一现象说明由新型仪器记录
的数据质量要比老型仪器记录的数据质量高. 捷克
Pecny台站的标准差在 1.0 nm·s−2量级, 说明了该台站
数据的高质量 . 对大部分台站, 大气重力导纳值在
−3.0 nm·s−2/hPa附近. Matsushiro, Syowa和Pecny结果
略大, 而Sutherland结果略低. 这一结果反映了不同
地区气压变化特征间的差异, 也可能与台站背景噪
音有关. 除这 4 个系列外, 全部台站平均大气重力导

纳值为−3.36±0.04 nm·s−2/hPa, 这与基于流体静力平
衡状态假设下的大气模型计算获得的理论值(−3.60 
nm·s−2/hPa)接近[19]. 在扣除重力潮汐信号后, 各台站
时间和频率域内的台站背景噪声在nm·s−2 量级, 作
为例子, 图 1 给出了武汉台站重力残差的时间和频
率变化特征. 

为能评价重力潮汐参数的时间稳定性, 对各台
站观测系列分别实施统一的调和分析, 将 Brussels, 
Strasbourg 和 Cantley 台站长系列数据分成时间段为
两年的系列, 在对双球型 SG 上下球观测序列分别处
理的同时, 还考虑两组观测的叠积. 数值结果说明, 
不同时段和不同仪器获得的 8 个主波振幅因子间的
偏差小于 0.1%, 说明全球 SG潮汐观测具有很好稳定
性. Wettzell台站 T103型和 CD29型 SG结果的稳定 

 
SCIENCE IN CHINA Ser. D Earth Sciences 



 
 
 
 
 
 
第 7期 孙和平等: 基于全球超导重力仪观测研究海潮和固体潮模型的适定性 651 

 

 
 

表 1  台站基本信息、数据长度、潮汐参数标准差和大气重力导纳值 a) 

 台站名 
 编号 台站名 

纬度/(°) 经度/(°) 仪器型号 数据长度/d
标准差 
/nm s−2 

大气重力导纳值

/nm s−2 hPa−1 
1 BE0200 Brussels/比利时 50.7986 4.3581 T003 6,660 1.743 −3.467±0.005 
2 MB0243 Membach/比利时 50.6093 6.0066 CT21 1,728 1.007 −3.286±0.006 
3 ST0306-1 Strasbourg/法国 48.6223 7.680 T005 3,272 2.265 −3.128±0.010 
4 ST0306-2 Strasbourg/法国 48.6223 7.680 CT26 817 0.797 −3.394±0.007 
5 BR0515 Brasimone意大利 44.1235 11.1183 T015 1,098 2.576 −3.053±0.036 
6 VI0698 Vienna/澳地利 48.2493 16.3579 CT25 729 0.662 −3.467±0.007 
7 WE0731-1 Wetzell/德国 49.1458 12.8794 T103 726 2.639 −3.374±0.031 
8 WE0731-2 Wetzell/德国 49.1458 12.8794 CD29 2×291 0.667 −3.340±0.009 
9 PO0765 Potsdam/德国 52.3809 13.0682 T018 2,250 0.855 −3.313±0.004 

10 MO0770 Moxa/德国 50.6450 11.6160 CD34 2×580 0.590 −3.320±0.005 
11 ME0892 Metsahovi/芬兰 60.2172 24.3958 T020 1614 1.299 −3.636±0.007 
12 PC0930 Pecny/捷克 49.9200 14.780 ASK228 412 0.887 −4.894±0.013 
13 WU2647 Wuhan/中国 30.5139 114.4898 CT32 985 0.750 −3.237±0.010 
14 KY2823 Kyoto/日本 35.0278 135.7858 T009 686 3.323 −3.183±0.038 
15 MA2834 Matsushiro/日本 36.5430 138.2070 T011 880 1.163 −4.471±0.010 
16 ES2849 Esashi/日本 39.1511 141.3318 T007 875 1.286 −3.549±0.011 
17 SU3806 Sutherland/南非 −32.3814 20.8109 CD37 (491+304) 0.689 −2.657±0.013 
18 BA4100 Bandung/印度尼西亚 -6.8964 107.6317 T008 420 7.450 −3.524±0.243 
19 CB4204 Canberra/澳大利亚 −35.3206 149.0077 CT31 890 0.776 −3.392±0.010 
20 BO6085 Boulder/美国 40.1308 254.7672 CT24 1,401 0.997 −3.518±0.007 
21 CA6824 Cantley/加拿大 45.5850 284.1929 T012 2,386 1.443 −3.293±0.006 
22 SY9960 Syowa/南极 -69.0070 39.5950 T016 548 1.103 −4.115±0.009 

a) T表示早期 SG; CT表示新型 SG; CD表示双球型 SG; ASK: Askania型弹簧型重力仪 

 

 

图 1  武汉台站重力观测残差的时间域(a)和频率域(b)特征(2000-03-31 9:00~2003-6-01 15:00) 
 
性略差 , 与仪器标定误差有关 [11]. Strasbourg台站
CT26 型与早期的T005 型SG获得的振幅因子之差为
0.15%, 相位滞后之差也小于 0.5°, 也属正常误差  
范围. 

2  重力固体潮和海潮模型概述 
近年来构制的重力固体潮理论值均基于一定的

地球模型, 在非流体静力平衡状态的假设下, 考虑地
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球自转、各向异性特征和地幔非弹性效应. 在求解地
球运动方程的基础上, 获得与频率特征有关的勒夫
数, 进而组合这些勒夫数得到重力潮汐因子. 由于描
述共振的Q值是研究地幔介质阻尼特征的重要参考, 
为能精密测定地球自由核章动参数, 在理论计算中
还考虑了核幔边界的扁率, 这一模型被简称为DDW
重力潮汐模型 [5]. 采用由地震观测得到的Q值模型 , 
Mathews等也研究了潮汐频段内地幔非弹性问题, 并
认为Q值是频率的α 次幂函数, 利用参考周期为 1200
和 300 s的Q值获得了不同幂函数对勒夫数的影响[6]. 
Baker等利用参考周期为 1 s, α = 0.15的Q模型, 得到
了中欧地区潮汐模型偏大的结论[9]. 基于地震层析成
像数据得到的 8阶 8次侧向非均匀模型, 人们还研究
了侧向不均匀对理论模型的影响, 并说明即使在地
震和潮汐频率相差较大时, 其最大影响也仅在 10−11 
m·s−2量级[20].  

早期的海潮模型是在顾及海底摩擦、海水自引力

以及海底负荷形变效应的基础上, 解算Laplace潮汐
方程组获得. 但由于浅海海底摩擦存在的耗散效应
和网格分辨率较低等因素, 导致了构制的海潮模型
误差较大. Schwiderski采用了流体动力学插值方法, 
结合沿海和岛屿验潮站数据, 获得了精度较高的海
潮模型(SCW80 模型), 首次为大地测量和地球物理
的负荷改正问题提供了较完整的基本海潮数据 [21]. 
近年来随着有限元方法和空间技术的快速发展, 特
别是高精度的Topex/Poseidon(T/P)卫星测高数据有效
修正了海潮模型在深海和浅海区的误差, 发展了一
系列新的全球海潮模型[22]. Texas大学Eanes等采用响
应法对 2.4 年的T/P资料进行分析, 构制了CSR3.0 海
潮模型. 随后采用更长的T/P资料和近海验潮站数据, 
构制了CSR4.0 海潮模型 [23]. Le Provost等构制了
FES952 全球海潮模型, 由于测高计轨道的地面间距
(2.83°), 使得精确分离浅海区的潮汐变化有一定困难
[24]. 基于T/P卫星测高数据和流体动力学方程, Egbert
等构制了最新版TPXO2 全球海潮模型[25]. 日本东京
大学海洋研究所Matsumoto利用地面轨道上 0.5°网格

上的T/P测高数据改善浅海部分, 考虑日本和东亚地
区沿海和岛屿验潮站资料, 构制了ORI96全球海潮模
型[26]. 利用反演技术, Melchior等人利用环球地表重

力潮汐观测数据研究了不同海潮图无潮点位置和等

潮线特征, 并将观测重力和负荷潮汐进行了比较[7]. 
对近年内使用的几种全球海潮模型特征统计分析说

明由卫星测高技术和有限元方法获得的新海潮图网

格分辨率提高了, 海洋覆盖总面积增加了(尤其在极
地区), 潮波残差振幅测定精度更高, 例M2 波的残差

振幅从 0.73 cm(SCW80)降至 0.04 cm (FES952), 0.02 
cm(CSR3.0). 

3  重力潮汐观测残差的海潮负荷改正 
重力场对海洋负荷的响应依赖于地壳上地幔区域

变化特征, 海底和大陆地壳构造的差异对重力负荷的
影响远大于对体潮的影响. 海潮产生的地表负荷位移
对不同沉积层性质的响应要比体潮对此的响应更敏感, 
因此重力负荷潮的计算比体潮更为复杂[27]. 为能比较
不同海潮负荷改正对潮汐分析结果带来的差别, 本文
基于标准负荷理论和SCW80, CSR3.0, FES952, TPXO2, 
CSR40 和ORI96 全球模型, 利用Agnew积分格林函数
方法计算了海潮对重力场观测的影响[14,28]. 作为例子, 
图 2给出了武汉台站几个主波的重力负荷振幅, 由图可
知, 主波(O1, K1和M2波)负荷振幅可达 6.0 nm·s−2量级, 
S2波在 3.0 nm·s−2量级. 一般来说, 其他台站的负荷振
幅小于 10.0 nm·s−2量级, 但是Sutherland台站比较特
殊, 半日频段内的负荷效应十分显著, M2 波的负荷振

幅可达到 58.0 nm·s−2量级. 本文的研究说明, 精密的
负 荷 改 正 可 有 效 扣 除 重 力 

 

 

图 2  武汉台站 4个主波的重力负荷振幅 
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潮汐观测中的负荷成分. 

由于海潮和固体潮均有日月等天体引潮力变化

所致, 两者具有相同的频率特征, 海潮变化信号与重
力固体潮观测信号耦合在一起, 十分复杂. 然而两者
振幅间存在一定的比值关系, 相位变化与频率分布
也有联系. 通常数字化的海潮模型仅提供主波的振
幅和相位, 要想得到其它一些小型潮波的负荷改正
值, 特别是那些处于液核近周日共振效应频率附近
的潮波负荷改正值, 需要在复平面上对负荷矢量作
插值处理. 首先用理论重力潮汐振幅对已知的主波
海潮负荷振幅作归化处理, 同时考虑液核共振对海
潮的影响. 在计算过程中, 先扣除液核的共振效应, 
然后实施内插(或外插). 在获得小波负荷矢量的实部
和虚部后, 再恢复扣除的共振效应. 基于 6 个不同海
潮模型, 分别计算了 14个小波的海潮负荷矢量(σ1, ρ1, 
NO1, π1, ψ1, ϕ1, θ1, J1, OO1, 2N2, µ2, ν2, L2和 T2). 利用
FES952 提供的几个小波海潮图验证, 说明由插值法
获得的负荷矢量与直接由海潮图计算获得的结果十

分一致, 说明该方法的有效性.  
由于我们需要研究全球的海潮负荷效应, 因此

必须对海潮负荷改正有效性做客观评价. 对某一潮
波 , 将观测矢量表示成 ( , )A αA , 理论模型表示成

, 则可定义观测残差矢量( ,0)RR ( , )B βB (见图 3). 并

有关系式 : ( , ) ( , ) ( ,0)B A Rβ α= −B A R . 而剩余残差

矢量 ( , )X χX 、残差矢量 ( , )B βB 和海潮负荷矢量

( , )L λL 之间有关系式: ( , ) ( , ) ( , )X B Lχ β λ= −X B L . 

 

图 3  重力潮汐观测矢量 ( , )A αA 、理论模型 、海

潮负荷矢量

( ,0)RR
( , )L λL 、重力残差矢量 ( , )B βB 和剩余残差矢 

量 ( , )X χX 间关系示意图 

有了负荷矢量后, 就可实施重力潮汐观测中的
海潮负荷改正. 利用武汉国际重力潮汐基准站SG观
测资料, 孙和平等曾研究了海潮负荷改正的有效性[8], 
结果说明负荷改正后的重力观测残差大大降低了 , 
与理论潮汐模型相比, 8 个主要潮波的平均振幅因子
之差由海潮改正前的 1.38%降至 0.13%(CSR3.0)和
0.26%(FES952). 

实践表明, 同时对不同潮波作负荷改正时, 很难
用简单的算术平均获得对海潮模型整体适定性和负

荷改正有效性综合评估. 为了能估算台站观测残差
和剩余残差的综合效应, 考虑到各潮波振幅和潮汐
参数的误差特征, 我们分别在周日和半日频域内引
进“非等权均值法”. 为能对海潮改正的整体有效性作
评价, 首先用各台站相应潮波的理论振幅对观测残
差矢量和剩余残差矢量作归一化处理(B/R 和 X/R), 
然后分别对几个主波作非等权的平均处理, 权系数
取决于潮汐分波振幅. 分别在周日和半日频段内计
算平均观测残差矢量 ( ( ), ( )D SDM M )B B 和平均剩余

残差矢量 ( ( ), ( )D SDM M )X X , 统一公式为 

  (1) 1 1 1

2 2

( ) [2 ( ) ( ) 3 ( )] / 6,
( ) [2 ( ) ( )] / 3,

D

SD

M i A O A P A K
M i A M A S

= × + + ×
= × +

式中, 取 1i = 为平均观测残差矢量 B的计算, 取 2i =

为平均剩余残差矢量 X的计算, A为归化后观测残差
矢量B或剩余残差矢量X的振幅, 括号内为相应的潮
波名 . 因此海潮改正的有效性 ED(在周日频段 )和
ESD(在半日频段)可用下式计算得到 

 
( ( ) ( )) / ( ),
( ( ) ( )) / ( )

D D D D

SD SD SD SD

E M M M
E M M M

= −
= −

B X B
.B X B
 (2) 

作为一个例子, 图 3给出了武汉台站几个主波的
重力观测海潮负荷改正的有效性, 说明海潮负荷改
正有效性达到 80%(或更高). 对相关数值结果的分析
表明, 欧洲地区一些台站的海潮负荷改正有效性可
达到 90%以上. 表 2给出了 20个台站 21个 SG和 1
个弹簧重力仪观测系列在周日和半日频段内获得的

平均观测残差矢量 ( )DM B 和 ( )SDM B 、平均剩余残差

矢量 ( )DM X 和 ( )SDM X 和负荷改正的平均有效性估

计 ESD和 ED. 表中给出的平均观测残差和平均剩余残
差矢量是经相应潮波的理论振幅归化结果, 用百分 
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表 2  各台站不同海潮模型获得的平均海潮负荷改正有效性统计 
周日频段 6个海潮模型平均 半日频段内 4个海潮模型平均 a) 

MD(B) MD(X) ED MSD(B) MSD(X) ESD 台站名 
B/% β/(°) X/% χ/(°) /% B/% β/(°) X/% χ/(°) /% 

BE0200 0.36 93.94 0.39 −28.54 −7.6 5.10 60.44 0.50 −70.84 90.3
MB0243 0.42 103.19 0.03 −55.20 91.9 4.73 56.15 0.15 −103.95 96.9
ST0306-1 0.46 127.69 0.16 −169.13 66.3 4.13 55.51 0.23 −120.24 94.4
ST0306-2 0.31 111.64 0.11 −79.75 65.2 4.14 53.15 0.29  −84.88 92.9
BR0515 0.59 146.84 0.36 −157.10 39.1 2.25 47.26 0.56 −118.43 75.1
VI0698 0.43 139.07 0.14 −168.50 66.9 2.37 40.45 0.33 −120.14 86.1
WE0731-1 0.67 158.51 0.48 −169.57 28.5 2.68 51.83 0.59 −156.66 78.2
WE0731-2 0.58 108.94 0.22 100.03 62.8 3.40 52.72 0.39 109.45 88.5
PO0765 0.37 95.33 0.08 22.72 78.7 3.25 43.80 0.07 −57.85 97.7
MO0770 0.41 111.83 0.03 124.34 91.9 3.34 48.34 0.19 −156.35 94.4
ME0892 0.43 33.50 0.54 7.79 −26.0 2.01 30.91 0.27 −31.26 86.6
PC0930 0.29 98.74 011 −14.71 65.2 2.62 38.76 0.42 −105.12 84.1
WU2647 2.16 -23.39 0.38 6.52 82.5 1.38 −27.53 0.29 −11.77 79.3
KY2823 5.27 2.85 0.24 57.55 95.5 4.12 1.88 0.12 104.35 97.0
MA2834 4.77 4.91 0.19 −144.22 96.0 3.25 12.55 0.28 −120.98 91.3
ES2849 6.67 11.98 0.52 −12.96 92.2 4.63 33.69 0.63 −11.005 86.3
SU3806 0.75 -57.46 0.24 −74.44 68.5 10.02 86.57 0.15 −29.47 98.5
BA4100 20.88 93.94 0.57 −174.12 97.2 2.42 −37.40 0.61 102.27 74.6
CB4204 1.85 -61.53 0.40 −2.57 78.5 4.64 −71.43 0.33 −84.23 93.0
BO6085 3.00 60.87 0.22 49.00 92.6 0.48 77.14 0.27 −112.09 43.4
CA6824 1.59 40.92 0.49 −8.42 69.2 3.84 −24.01 0.62 −107.37 83.7
SY9960 8.23 5.95 1.22 −18.09 85.2 27.08 0.97 6.36 5.37 76.5

a) CSR30, FES952, CSR40和 ORI966 
 
比表示. 由表可知, 在周日频段内, 绝大部分台站的
观测残差矢量大大降低了, 改正有效性在 80%以上
的有 9个台站, 最高的可达 97.2%(Bandung). 一些位
于西欧地区的台站, 海潮改正有效性略差, 低于 40%
的 有 4 个 台 站 (Brussels, Brasimone, Wetzell和
Metsahovi), 与该地区海洋周日潮变化幅度较小, 从
而导致负荷影响较小有关(小于 0.5%). 数值结果还说
明, 当利用SCW80 和TPX02 全球海潮模型时, 半日
频段内的负荷改正效果略差[11]. 因此表 2中仅给出经
4个海潮模型(CSR30, FES952, CSR40和ORI966)改正
后结果的平均值. 总体来说, 除了Boulder外, 各台站
海潮改正的效果较明显, 改正效率在 80%以上的有
16个系列, 最高的达到 97.7%(Potsdam). 

另外当利用不同海潮模型时, 取 6个最好的结果, 
在周日频段内的有效性分别为 88 .8%(SCW80) , 
93.1%(CSR3.0), 96.3%(FES952), 95.9%(TPXO2), 
94.7%(CSR4.0), 93.0%(ORI96). 在半日频段内为 

 

图 4  武汉台站 4个主波的海潮负荷改正有效性 
 

82.5%(SCW80), 93.6%(CSR3.0), 94.6%(FES952), 77.6% 
(TPXO2), 88.5%(CSR4.0), 94.9%(ORI96), 这充分说
明重力潮汐观测残差中的主要成分是由海潮变化导

致的. 剩余残差矢量越小, 说明改正得越彻底, 效果
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就越好. 

另一方面, 如果最终剩余残差矢量 X 相位在 0°

或 180°附近, 则我们可据此检验仪器标定误差. 对各
台站经不同海潮模型改正后的剩余残差矢量作平均

处理, 获得相位特征以研究仪器标定问题. 周日频段
内欧洲地区 12个系列的剩余残差振幅低于 0.5%, 北
美地区为 2%~3%, 但在亚洲的 Esashi 和 Kyoto 台站
达到 5%, 印度尼西亚的 Bandung 台站达到 20%. 在
半日频段, 欧洲地区 12 个观测系列的剩余残差振幅
呈现由西到东递减(从 5%到 2.5%)的趋势. Syowa 和
Bandung 台站的海潮改正效果较差, 这与台站地理位
置有关, 前者位于南极海岸线, 使用的海潮图不完整, 
后者位于印度尼西亚群岛, 具有十分复杂的海潮特
征. 北美地区 Boulder 台站半日频段海潮改正有效性
为 43.4%, 这也与该地区半日海潮变化幅度很小有关. 
分析表明欧洲地区 Brasimone, Brussels和Wettzell台
站剩余残差的振幅达到 0.5%. 日本的Kyoto和 Esashi
和加拿大的 Cantley 也有类似的偏差. 因此这些台站
的仪器标定误差也在 0.5%量级. 由于一些海潮模型
在某些地区的效果要比在另一地区更好, 但另一些
模型情况可能相反, 因此就基于剩余残差矢量振幅, 
我们很难说明在周日频段内一个海潮模型明显优于

另一个. 

4  重力潮汐参数的海潮负荷改正  
利用国际地球潮汐委员会(IETC)推荐的Eterna标

准软件, 对观测系列每小时读数作带通滤波, 根据潮
汐波不同的角频率特征和特定的奇偶带通滤波器性

质, 先滤掉飘移项后再将日波半日波和三分之一日
波从潮汐资料中分离开来, 组成潮汐观测方程组, 利
用经典最小二乘原理解算相应的方程, 求得各波群
的潮汐参数(包括振幅因子、相位滞后和误差估计
值)[16]. 从观测重力信号中扣除重力潮汐模型信号 , 
获得时间域内的观测重力残差. 在数据分析中使用
了由IETC推荐的日本国立天文台Tamura提供的高精
度引潮位展开表[29].  

基于不同台站和不同海潮模型获得的负荷矢量, 
我们实施了潮汐重力观测的海潮负荷改正. 作为例
子, 图 4给出了武汉台站几个主波的重力振幅因子在 

 

 

图 5  武汉台站 4个主波负荷改正前后振幅因子与理论模
型间的差异 

 
海潮负荷改正前后与理论模型间的差异, 说明经负
荷改正后的武汉台站的潮汐振幅因子更接近于理论

值. 主波(O1, K1, M2, S2)观测振幅因子与理论模型间
的差异从负荷改正前的 (2.13%, 1.56%, 1.16%和
0.84%)降到负荷改正后的 (0.32%, 0.40%, 0.33%和
0.11%). 由于一些地区复杂的海岸分布和区域海潮特
征, 导致某些潮波负荷改正结果的偏差较大, 一些台
站的ψ1 和ϕ1 潮波信噪比处于较高状态. 为能综合考
虑全球效应, 我们以 3σ 作为取舍标准, 不考虑那些
大于 3σ 的观测结果, 获得了经海潮负荷改正后的全
球平均潮汐参数. 另外在半日频段内, 较其它模型而
言, 当利用 SCW80和 TPXO2全球海潮模型作负荷改
正时的整体效果略差, 所以在作全球潮汐参数平均
值时没有将这两个海潮模型的结果包含进去.  

表 3 给出了经海潮负荷改正后全球所有观测系
列平均重力潮汐参数与理论模型间的比较(13 个周日
波和 9 个半日波), 其中在周日频段内取的是６个海
潮模型改正后的潮汐参数平均, 半日频段内取的是
４个海潮模型改正后的潮汐参数平均. 第 1列波名括
号内的数值表示使用的 SG 观测系列数, 也就是说, 
在计算平均值时, 扣除了少数几个质量差一些的潮
汐参数(例 Syowa, Kyoto和 Brasimone台站的一些波
的潮汐参数误差较大). 考虑到 K1和 P1波的标准差最

小, 测定的振幅误差仅为 0.3%, 相位差为 0.08°, 取
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表 3  经全球海潮负荷改正后所有观测系列平均重力潮汐参数与理论模型间的比较 a) 

周日波频段 半日波频段 
波名(N) 

潮汐参数/(°) σ DDW模型 SXD2模型 波名(N) 潮汐参数/(°) σ DDW模型
σ1(19) 1.1550 0.164 0.47 1.1542 1.15467 2N2(13) 1.1623 −0.169 0.68 1.1619 
Q1(20) 1.1538 0.044 0.37 1.1543 1.15458 µ2(19) 1.1609 −0.247 0.80 1.1619 
ρ1(17) 1.1545 0.017 0.35 1.1543 1.15457 N2(18) 1.1613 −0.086 0.35 1.1619 
O1(20) 1.1544 0.010 0.32 1.1543 1.15440 ν2(21) 1.1598 −0.045 0.50 1.1619 
NO1(19) 1.1553 −0.023 0.58 1.1539 1.15386 M2(19) 1.1602 0.008 0.31 1.1619 
π1(17) 1.1510 −0.054 0.67 1.1507 1.15091 L2(16) 1.1604 −0.313 1.14 1.1619 
P1(21) 1.1501 −0.039 0.29 1.1491 1.14949 T2(15) 1.1616 −0.360 0.51 1.1619 
K1(21) 1.1362 0.025 0.31 1.1348 1.13664 S2(19) 1.1603 −0.229 0.16 1.1619 
ψ1(16) 1.2630 0.073 1.36 1.2717 1.25993 K2(20) 1.1634 −0.034 0.31 1.1619 
ϕ1(19) 1.1691 0.061 0.79 1.1706 1.16856      
θ1(18) 1.1569 0.097 0.79 1.1571 1.15643      
J1(19) 1.1557 0.014 0.52 1.1569 1.15622      
OO1(18) 1.1513 0.300 0.75 1.1563 1.15557      

a) N表示使用的观测系列, σ潮汐分析标准差; DDW: 流体静力平衡状态下的 Dehant-Defraign-Wahr理论潮汐模型; SXD: 基于全球 SG观测
考虑液核共振效应由孙和平-徐建桥-Ducarme构制的固体潮实验模型 

 
21 个观测序列的 K1和 P1波潮汐参数的平均, 取 16
个观测序列的ψ 1波潮汐参数平均. 

为了方便比较, 表 3列出了基于流体静力平衡状
态假设下构制的DDW99 理论潮汐模型, 在周日频段
内还给出了基于全球SG观测考虑液核共振效应构制
的固体潮实验模型SXD2[30]. 由表可知, 经海潮负荷
改正后 , O1 波全球平均观测潮汐因子从改正前的

1.1614 降到改正后的 1.1544, 与DDW99 理论地潮模
型的偏差从0.62%降到0.1%, 说明观测振幅因子与理
论模型十分吻合, K1波的差异仅在小数点后第 4 位, 
小于振幅因子的标准差. 对液核共振效应附近的小
波(ψ1 和ϕ1)作负荷改正后, 标准差的精度也有了很大
的改善. 对于小波ψ1来说, 观测值与理论模型间的差
异仅在实验误差的水平上, 只是相位略有超前现象. 
表 3的结果还证实了Mathews在理论研究中相对于O1

波而言, K1 波相位迟延是正值(相位超前)的结论[3], 
但其量级在相位差误差范围内[6]. 在半日频段内主波
振幅因子与理论模型吻合得十分好 , 相对偏差在
0.2%量级, 小波 2N2, N2和T2效果也较好, 最大偏差
在 0.1%量级.  

5  结论 

基于国际地球动力学合作与观测网络 20 个台站
22 个重力固体潮观测系列和最新的全球海潮模型, 

较系统研究了全球不同海潮和固体潮模型的适定性

问题. 在对通过国际GGP资料网络 SG原始观测数据
实施仔细的预处理和分析的基础上, 获得了包括振
幅因子, 相位滞后及其相应的误差估计等潮汐参数. 
利用Agnew积分格林函数法计算了 6个海潮模型和 8
个主波(Q1, O1, P1, K1, N2, M2, S2和 K2)的负荷改正值. 
基于二维平面插值原理, 同时考虑液核共振对海潮
的影响, 对周日和半日频段内一些小型潮波负荷作
插值计算时, 获得了负荷改正值. 数值结果说明对液
核共振频率附近的ψ1 和ϕ1 波作改正, 取得了理想的
效果. 为整体评价海潮和固体潮模型适定性, 提出了
计算全球平均观测残差和平均剩余残差的“非等权均
值法”, 研究了负荷改正的有效性, 获得了海潮负荷
改正前后重力潮汐振幅因子与理论模型间的差异 . 
计算结果说明, 使用 SCW80 时, 周日和半日波段的
负荷改正有效性略差, 使用 TPXO2 时, 半日波段的
有效性略差. 经过海潮负荷改正后, 观测潮汐振幅因
子与理论模型间的差异大大降低了, 说明由 SG 观测
获得的潮汐参数与DDW99理论模型和考虑液核近周
日共振效应的 SXD2实验模型非常吻合, 全球主要潮
波平均振幅因子与理论模型间的差异小于 0.3%. 文
章用实测数据证实了 Mathews潮汐理论中相对 O1波

而言, K1波相位滞后是正值的结论, 但其量级在相位
差误差范围内. 一些台站的负荷改正不理想与描述
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复杂的近海潮汐变化特征不充分有关, 因此深入的
研究还需要采用其他最新海潮模型. 文章利用剩余
残差概念, 获得了一些台站的 SG标定误差约为 0.5%
的结论.  

致谢  国际地球动力学合作观测与研究项目组主席
美国 St. Loucis大学 Crossley和全球各台站观测人员
为获得高精度观测数据付出了辛勤劳动, 值此深表
谢意.  
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