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两相流模型在南海内孤立波与沙波相互作用中的应用

吴浩南，陈同庆，张庆河，李景远
（天津大学 水利工程安全与仿真国家重点实验室，天津 300072）

摘 要：为研究内孤立波与沙波的相互作用，本文对基于OpenFOAM的 SedWaveFoam求解器进行改进，建立

了内孤立波-泥沙运动欧拉两相流模型。在利用试验资料对模型进行验证的基础上，在南海北部典型代表性条

件下，模拟分析了 500 m水深位置沙波床面上内孤立波作用下的水动力变化和泥沙运动。结果表明，内孤立波

逐渐离开沙波时，海底沙波背流面处出现与内孤立波背景流速反向的流速，在内孤立波导致的流场作用下，

沙波床面上的泥沙悬起并运动到床面以上的水体中。振幅 100 m的内孤立波可以导致床面以上 14 m高的位置

处出现约0.07 kg/m3的悬沙浓度。
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Application of a two-phase flow model on interaction between internal
solitary waves and sand waves in the South China Sea

WU Haonan, CHEN Tongqing, ZHANG Qinghe, LI Jingyuan
（State Key Laboratory of Hydraulic Engineering Simulation and Safety, Tianjin University, Tianjin 300072, China）

Abstract: In order to investigate the interaction between internal solitary waves and sand waves, an Eulerian two-phase flow
solver based on OpenFOAM, SedWaveFoam, is improved to develop a numerical model for internal solitary waves and sand
transport. The developed model is validated against experimental data. Under typical representative conditions in the northern
part of the South China Sea, hydrodynamics of internal solitary waves and sand transport above the seabed with sand waves at
water depth of 500 m are simulated and analyzed. The results show that reverse velocity appears on the lee side of sand waves
when internal solitary waves gradually pass by the sand wave. The sediment on the slope of sand waves is suspended into the
water column near the seabed caused by internal solitary waves induced current. An internal solitary wave with an amplitude
of 100 m can lead to a suspended sand concentration of about 0.07 kg/m3 at a position about 14 m above the seabed.
Keywords: internal solitary waves; submarine sand waves; two-phase flow; numerical simulation
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海底沙波（sand wave）是一种韵律形的海床

地貌形态。在水动力作用下，海底沙波会产生迁

移，可造成海底管道的覆盖或悬空，威胁结构安

全[1]。我国南海北部陆架-陆坡区相对较深的海域

（水深大于 100 m）分布着大量的水下沙波地貌[2]，
同时南海北部存在多个大中型油气田[3]，为保证国

家能源安全，我国正积极开发南海北部的油气等资

源。因此，南海北部沙波的研究具有重要的意义。

对于南海北部相对较深的海域，沙波床面上

的泥沙运动主要与内孤立波有关[4-6]。内孤立波是

一种特殊的内波，具孤立波形，在海洋中可以长

距离传播而保持波形和波速不变[7]。当相对水深变
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浅水时，内孤立波在传播过程中会逐渐浅化变形

直到破碎，可以产生周期短、强度高的底部强

流[8]，从而导致底部泥沙输运[9-10]。
Reeder等[11]在该海域的陆坡上部观测到了大

型沙波，并观测到由内孤立波引起的泥沙悬浮。

Jia等[12-13]的观测进一步证实了该海域陆坡上部的

内孤立波可以造成泥沙的悬浮。Ma等[14]对南海北

部海域陆坡上部内孤立波引起的近底流速进行了

观测，通过泥沙起动流速的计算，发现内孤立波

导致的水流可以引起底部泥沙起动，认为内孤立

波是沙波迁移的主要原因。Tian等[15]观测到南海

北部陆坡处内孤立波可以导致强烈的海底泥沙悬

浮，其中水深<700 m时的底床泥沙被较显著地扰

动而悬浮。余乐等[16-17]对内孤立波作用下的泥沙

悬浮与运动开展了实验研究。以往研究主要集中

在室内实验和现场观测，而室内实验由于Re数与

现场不同，具体流动过程与实际存在一定差异[18]。
由于现场观测本身的复杂性，目前仍缺乏内孤立

波作用下的近底水动力过程与泥沙浓度的同步高

精度观测数据。在现场观测与理论分析基础上开

展数值模拟是研究内孤立波与沙波相互作用的重

要研究手段[18]，而目前现场尺度的数值模拟尚不

多见。近年来，基于欧拉两相流的水沙数学模型

得到发展[19-20]，并在水动力作用下的泥沙运动方

面得到较好的应用[21-22]。本文构建了内孤立波-泥
沙运动两相流模型，并对现场尺度下内孤立波与

沙波的相互作用进行模拟。

1 模型建立

基于流体求解开源库OpenFOAM的SedWaveFoam
求解器[19,23]是用于求解表面波浪与泥沙运动的求解

器，该求解器将泥沙视为一种流体，通过两相流

求解水流与泥沙问题。本文对求解器进行改进，

建立内孤立波-泥沙运动欧拉两相流模型。将原求

解器的空气相、水相和泥沙相修改为密度较轻的

上层水体相、密度较重的下层水体相和泥沙相，

并去除原求解器中空气-水界面的表面张力。

1.1 控制方程

假定相与相之间没有质量交换，上层流体相、

下层流体相和泥沙相的雷诺平均质量守恒方程为：

∂ϕfup
∂t + ∂ϕfupu fupi∂xi = 0 （1）

∂ϕfdown
∂t + ∂ϕfdownu fdowni∂xi = 0 （2）

∂ϕs
∂t +

∂ϕsusi∂xi = 0 （3）

式中：ui为速度矢量；上角标“fup”“fdown”和

“s”分别代表上层流体、下层流体和泥沙；ϕ为

相分数，为单元内某相所占的体积，整体相分数

满足 ϕfup + ϕfdown + ϕs = 1； t为时间； i, j = 1, 2, 3，
分别表示笛卡尔坐标系下的 x，y，z三个方向。

本模型的上层流体和下层流体间界面位置使

用VOF法进行捕捉，并使用界面压缩法保障界面

的捕捉精度。上层流体和下层流体的质量守恒方

程（1）和（2）就可以被合并成混合流体相的质

量守恒方程：
∂ϕf
∂t +

∂ϕfu fi∂xi = 0 （4）

式中：上角标“f”代表既包括上层流体又包括下

层 流 体 的 混 合 流 体 ， 于 是 有 uf = (ufupϕfup +
ufdownϕfdown )/ϕf和 ϕf = ϕfup + ϕfdown。上层流体相、下

层流体相和泥沙相的三相被分为流体相和泥沙相

两相，下文的“两相”代表流体相（上层流体和

下层流体的混合相）和泥沙相。

混合流体相和泥沙相的雷诺时均动量守恒方

程为：
∂ρfϕfu fi∂t + ∂ρfϕfu fiu fj∂xj = -ϕf ∂pf∂xi + ρ

fϕfgδi3 + ∂τ
f
ij∂xj + M

fs
i

（5）∂ρsϕsusi∂t + ∂ρsϕsusi usj∂xj = -ϕs ∂pf∂xi -
∂ps
∂xi + ρ

sϕsgδi3

+ ∂τsij∂xj + M
sf
i （6）

式中：ρf为混合流体的密度，满足 ρf = ( ρfupϕfup +
ρfdownϕfdown )/ϕf；泥沙密度 ρs= 2 650 kg/m3；pf和 ps分
别为流体和泥沙的压力；δij为克罗内克符号；τ fij
和 τsij分别为流体和泥沙的剪切应力。

Mi为流体和泥沙之间的应力，遵循牛顿第三

定律，于是有M fs
i = -M sf

i

M fs
i = -ϕs β (u fi - usi ) + β ν

ft

σc

∂ϕs
∂xi （7）

式中：β为广义拖曳力系数；νft为流体的紊动黏性

系数；σc为施密特数。

模型上边界采用刚盖假定。造波边界采用 Li
等[24]模拟内孤立波的 DJL方程理论解方法造波或

采用重力塌陷法造波[25]。上层水体和下层水体间
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的界面压缩因子取0.2[26]。
1.2 流体相紊流模型

基于 Boussinesq假设，流体的剪切应力由黏

性应力和紊动应力组成，可以写作：

τ fij = 2ρfϕféëêêêê
ù
û
úúúú( )νft + νf S fij - 13 kf δij （8）

νft = Cμ
( )kf 2

εf
（9）

式中：S fij为流体的剪切应变率张量；νf为流体的

运动黏性系数；kf为流体的紊动能；εf为流体的紊

动耗散率，Cμ为紊流模型系数。

模型使用修正后的 k - ε紊流模型，考虑流体

相和泥沙相相互作用的流体紊动能守恒方程和流

体紊动耗散率守恒方程分别为：

∂ρfkf
∂t + ∂ρfu fj kf∂xj = Rftij ∂u

f
j∂xj +

∂
∂xj

é

ë

ê
êê
ê ù

û

ú
úú
úρf( )νf + νftσk

∂kf
∂xj

- ρfεf - 2β ( )1 - α ϕskf

ϕf

- ρfνft
ϕfσc

∂ϕs
∂xj ( )s - 1 gδj3 （10）

∂ρfεf
∂t + ∂ρfu fj εf∂xj = C1εR ftij ε

f

kf
∂u fj∂xj - C2ε ρ

f εf

kf
εf

+ ∂∂xj
é

ë

ê
êê
ê ù

û

ú
úú
úρf( )νf + νftσε

∂εf
∂xj

-C3ε ε
f

kf
2β ( )1 - α ϕskf

ϕf

-C4ε ε
f

kf
ρfνft

ϕfσc

∂ϕs
∂xj ( )s - 1 gδj3

式中：σk=1，为 TKE经验 Schmidt数； s = ρs /ρf，
为相对密度；α为形容泥沙随流体运动程度的参

数。等式右端第四项为泥沙相惯性效应，第五项

为由于泥沙存在导致的密度分层效应。方程中紊

流模型系数见表1。

1.3 泥沙相应力本构关系

模型将泥沙间应力分为碰撞应力和摩擦应力。

当泥沙堆积，速度较慢时，泥沙间的应力以摩擦

应力为主；当泥沙起悬运动，速度较快时，泥沙

间的应力以碰撞应力为主。当泥沙相分数 ϕs >
0.57时，摩擦应力占主导；当泥沙相分数 ϕs <

0.57时，碰撞应力占主导。
ps = psc + psf （12）

τsij = τscij + τsfij （13）

式中：上标 sc和 sf分别代表泥沙相的碰撞应力和

摩擦应力。

泥沙间的碰撞应力使用颗粒动理论进行模化，

使用颗粒温度Θ来表示泥沙紊动能的大小。

psc = ρsϕs[ ]1 + 2 ( )1 + e gs0 Θ （14）

τscij = 2μscSsij + λ ∂u
s
k∂xk δij （15）

式中：e为颗粒碰撞时的恢复系数；gs0为泥沙颗

粒径向分布系数；μsc为泥沙相碰撞黏性系数；Ssij
为泥沙的剪切应变率张量；λ为体积黏性系数。

颗粒温度Θ的平衡方程如下：

3
2 ( )∂ϕs ρsΘ

∂t + ∂ϕs ρsusjΘ∂uj = ( )τscij - psc δij ∂u
s
i∂xj

+ ∂∂xj ( )κsc ∂Θ∂xj - γs + J int
（16）

式（16）右端第一项为泥沙相剪切运动引起的紊

动能项，第二项为泥沙紊动能扩散项，第三项为

泥沙颗粒非弹性碰撞引起的能量耗散项，第四项

为流体项对泥沙相紊动能的影响。

泥沙相的摩擦应力见下式：

psf =
ì

í

î

ïïïï

ïïïï

0 , ϕs > 0.57
F (ϕs - 0.57) a(ϕsmax - ϕs )b , ϕ

s ≤ 0.57 （17）

τsf = -2μsfSsij （18）

μsf = psf sin (θ f )2Ssij·Ssij （19）

式中：F=0.05、a=3、b=5，均为经验系数；ϕsmax=
0.635为泥沙相最大堆积相分数；μsf为泥沙相的摩

擦黏性系数；θ f为泥沙休止角。

2 模型验证

本文选取内孤立波在斜坡上变形的试验数据和

水动力作用下泥沙悬浮的试验数据对模型进行验证。

2.1 内孤立波斜坡上的变形

Cheng等[27]通过实验室尺度的物理模型实验研

究了内孤立波在斜坡上浅化变形的现象实验，实

Cμ
0.09

C1ε
1.44

C2ε
1.92

C3ε
1.2

C4ε
1.0

σc
1.0

σε
1.3

（11）

表1 紊流模型系数
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验布置见图 1，采用两种密度不同的液体进行实

验，上层较轻，下层较重，水槽右侧采用重力塌

陷法进行造波，通过调节造波区两层液体界面的

初始高差 η0 可造出不同振幅的内孤立波。选取

Cheng等[27]试验中第 2、3测点采集的试验数据进

行验证，试验中h1=0.07 m，h2=0.48 m，η2=0.04 m，
ρ1=996 kg/m3，ρ1=1 030 kg/m3。数值模型中水槽的

长为 12 m，高为 0.55 m。网格逐级加密，水平和

垂直方向的背景网格尺寸分别为Δx=2×10-2 m、Δz
=5×10-3 m，贴近斜坡处的网格尺寸分别逐级加密

至Δx=9.5×10-4 m、Δz=6.25×10-4 m。数值水槽左右

边界、底部边界以及斜坡处采用无滑移边界条件，

顶部采用刚盖假定，初始时刻流体静止，造波方

法与实验相同，采用重力塌陷法。时间步长 Δt=
0.013 s，总模拟时长为 60 s。经过测定，Cheng
等[27]实验造波区域的初始高差 η0=0.09 m。经过重

力塌陷造波后，数值水槽内的内孤立波振幅与物

理实验一致。图 2给出了实验中测点 2与 3处内孤

立波波面试验和数值模拟结果的对比，两点处的

相对均方根误差分别为 17.2%和 21.0%。图 3给出

了内孤立波传播过程中不同时刻的波面数值模拟

与试验结果对比。

2.2 水动力作用下的悬沙浓度

为保证修改后的两相流模型可以合理地模拟

泥沙运动，选取Van Rijn[28]清水来流引起泥沙床面

悬沙的试验数据，对模型进行验证。数值水槽的

长为 70 m，水深为 0.25 m，床面泥沙层厚 0.25 m。
网格逐级进行加密，水平和垂直方向的背景网格

尺寸分别为Δx=4×10-2 m、Δz=1×10-2 m，中间段含

有泥沙的部分网格尺寸分别逐级加密至 Δx=1×
10-2 m、Δz=2.5×10-3 m。数值水槽左右两端分别为

入流和出流条件，按照试验设置入流流速，底部

边界采用无滑移边界条件。初始时刻泥沙静止。

时间步长Δt=0.001 s，总模拟时长为180 s。
图 4为水槽沿程各测量断面上悬沙浓度的垂

向分布，可以看到模型计算的悬沙浓度分布和物

理试验结果基本一致，表明此模型可以合理地模

拟泥沙运动。

3 内孤立波与沙波相互作用的模拟

根据 Tian等[15]的研究，南海北部内孤立波传

播至水深 700 m左右的位置时，内孤立波会与海

底陆坡地形相互作用，海底泥沙开始被较明显地

测点3

图2 波面数值模拟结果与实验结果对比图

图1 Cheng等[27]实验布置示意图

测点2 测点1
闸门

平台

自由表面

上下层界面

斜坡

（a）测点2

（b）测点3

时间/s

时间/s

振
幅
/cm

振
幅
/cm

数模结果
实验结果

数模结果
实验结果
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（d） T=t0+6(sec)

log (ϕfdown )
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图3 内孤立波传播过程的数值模拟（右）与实验结果（左）对比图
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图4 水槽沿程各测量断面上悬沙浓度的垂向分布图
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扰动并悬浮。Reeder等[11]在 500~600 m水深处观测

到振幅大于 16 m、波长大于 350 m的海底沙波。

该水深处沙波的规模较大，沙波高度约为水深的

1/32，其可对底部流场产生较大的影响。南海北

部沙波所在海域陆坡坡度较小，一般小于 1°，在

较短距离内坡度不会对内孤立波产生明显的影

响[29]，因此，本文将海底坡度的取值近似为零，

研究南海典型代表条件下 500 m水深处内孤立波

与沙波的相互作用。

3.1 模型设置

基于建立的内孤立波-泥沙运动两相流模型，

构建二维数值水槽开展模拟。数值模型长为

7 920 m，高为 500 m。垂向坐标原点设置在海水

密度分层界面处，向上为正；横坐标原点设置在

沙波区域最左端，以右为正。水槽水平和垂直方

向的背景网格尺寸分别为Δx=7.2 m、Δz=4 m。网

格尺寸满足 Li等[24]采用OpenFOAM模拟内孤立波

中的网格敏感性的分析结果，即水平向网格尺寸

取 L/150，垂向网格尺寸取 a/25。底床中间位置设

置三个沙波，在沙波附近进行网格加密。最小网

格 Δx=0.225 m、Δz=0.125 m，网格示意图见图 5。
数值水槽底部采用无滑移边界条件，左右开边界

采用周期性边界条件，上边界采用刚盖假定。

上层海水厚度取 100 m，密度为 1 021 kg/m3，
下层海水厚度 400 m，密度为 1 029 kg/m3，总水深

500 m。根据现场观测资料[30]，内孤立波振幅分别

取代表值 60 m、100 m和 140 m，密度跃层厚度

60 m，初始位置 x=3 200 m。沙波波高 12 m，波长

350 m，左侧坡面倾角 2.99°，右侧坡面倾角 5.71°，
共放置三个沙波。沙波形状概化为非对称的线性

形状[31-33]。床面泥沙中值粒径取为0.1 mm[11]。
数值水槽右侧为造波区域，采用 Li等[24]模拟

内孤立波的DJL方程理论解方法对内孤立波场进

行初始化，图 6（a）给出了振幅为 100 m时模型初

始时刻的波面与流速分布。内孤立波由右向左传

播，在底部内孤立波引起的背景流速为由左向右，

因此下文统一将沙波左侧坡面称为迎流面，将沙

波右侧坡面称为背流面。

3.2 沙波床面上的水动力变化

图 7给出了振幅为 100 m算例的中间沙波附近

的 1 100~2 200 s的流场图，为了能较清楚地表达

流场，图中用箭头代表流速方向。 t=1 100 s时，

内孤立波位于 x=340 m处，中间沙波附近流速方

向基本为右向，如图 7（a）所示。t=1 200 s时，内

孤立波位于 x=80 m处，中间沙波附近流速逐渐变

小，在背流面底部开始出现与背景流速方向相反

（与内孤立波传播方向相同） 的负向流速，如图

7（b）所示。t=1 300 ~1 400 s时，中间沙波附近背

景流速继续变小，沙波背流面出现负向流速的区

域增大，并在迎流面床面附近开始出现负向流速，

图5 网格示意图
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X/m

Z/m Z/m

X/m X/m
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沙波波峰处流速向上并不断发展 （见图 7（c）、

（d））。t=1 500 ~1 600 s时，内孤立波已经远离沙

波区域，背景流速已经基本降为零，但沙波的背

流面、迎流面靠近床面处仍存在向左的流速。沙

波波峰和背流面形成数个顺时针涡旋（见图 7（e）、

（f））。t=1 700~1 800 s时，沙波床面处反向流速逐

渐减小，迎流面处出现数个顺时针涡旋，波峰和

背流面处的顺时针涡旋向上发展的同时强度也逐

渐衰减 （见图 7（g）、（h））。 t=1 900 ~2 200 s时，

床面以上流速和涡旋强度逐渐减小。

在上述水动力变化过程中，沙波床面的背流

面在内孤立波逐渐离开沙波区域的过程中，开始

出现与内孤立波导致的背景流速相反的流速，反

向流速最大值约为 0.36 m/s。这一过程与内孤立波

与海脊相互作用时的情形类似，主要由床面附近

的逆压梯度导致[34-35]。振幅为60 m和140 m的计算

结果与上述结果类似。

3.3 沙波床面上的泥沙运动

参考 Salimi-Tarazouj等[22]在表面波作用下的沙

纹床面泥沙运动模拟中的处理方法，对泥沙相的

相分数取对数后给出泥沙运动的模拟结果。

图 8给出了振幅为 100 m算例的不同时刻沙波

附近泥沙运动模拟结果。由图可知，t=1 100 s时，

泥沙尚未运动。 t=1 200~1 300 s时，底部流速逐

渐减小，背流面处出现反向流速，泥沙开始向上

悬起。 t=1 400~1 500 s时，沙波波峰处悬起的泥

沙随水流逐渐向上运动；同时沙波背流面处的反

向流速不断驱使着泥沙向沙波波峰处输运，背流

面处出现三个丸状(bolus)泥沙团同步向上抬升。t=
1 600~1 700 s时，悬起的泥沙在水流作用下向上

抬升，逐渐运动到床面以上约 17 m高处，而后在

向下流速作用下重新回落到床面上。背流面处丸

状泥沙团在向上抬升的同时逐渐向沙波波峰移动。

t=1 800~1 900 s时，沙波背流面处丸状泥沙团在

向上抬升过程中泥沙浓度逐渐降低。 t=2 000~

2 100 s时，沙波波峰处悬起的泥沙浓度逐渐降低，

泥沙缓慢回落到迎流面顶部；同时背流面处悬起

的泥沙逐渐回落到床面上。t=2 200 s时，悬起的

泥沙基本全部回落到床面上。

在上述过程中，振幅 100 m的内孤立波在

500 m水深的海底沙波波峰处导致床面以上约

24 m高的位置处最大悬沙浓度为 0.01 kg/m3左右

（图 8（j）），床面以上约 14 m高的位置处最大悬沙

浓度为 0.07 kg/m3左右（图 8（e））。模拟结果显示

底床上泥沙被悬起发生在内孤立波逐渐离开沙波

时，这与现场观测结果是一致的。Jia等[12]对南海

北部内孤立波与海底泥沙相互作用的现场观测表

明，海底悬沙浓度增加发生在内孤立波导致海底

强流的 8~10 min后，即内孤立波逐渐离开时。另

外，从模拟结果可以看出，泥沙被悬浮进入水体

的过程中，垂向流速具有重要的影响，这与

Aghsaee等[25]的试验结果是类似的，平底床面上内

孤立波导致泥沙悬浮的试验结果为泥沙起悬主要

出现在垂向流速区域。

图 9给出了不同振幅的内孤立波造成床面以

上 10 m高位置的最大悬沙浓度。内孤立波振幅

60 m算例中，床面以上 10 m高位置最大悬沙浓度

出现在 t=2 200 s，此时 x=578.1 m处床面以上约

10 m高的位置悬沙浓度为 0.02 kg/m3 （图 9（a））；

内孤立波振幅 100 m算例中，床面以上 10 m高位

置最大悬沙浓度出现在 t=1 750 s，此时 x=586.2 m
处床面以上约 10 m高的位置悬沙浓度为 0.09 kg/m3

（图 9（b））；内孤立波振幅 140 m算例中，床面以

上 10 m高位置最大悬沙浓度出现在 t=1 400 s，此

时 x=607.1 m处床面以上约 10 m高的位置悬沙浓

度为0.37 kg/m3（图9（c））。

不同振幅内孤立波作用下泥沙运动的共同特

点是在沙波背流面处泥沙开始起悬，悬移质随着

床面附近的反向流速向沙波迎流面移动。当内孤

立波振幅较小时，床面附近的逆压梯度导致的海

图6 振幅为100 m时不同时刻内孤立波引起的流场

（a） t=0 s （b） t=1 100 s
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图7 振幅为100 m时中间沙波附近流速分布

（a） t=1 100 s （b） t=1 200 s

（c） t=1 300 s （d） t=1 400 s

（e） t=1 500 s （f） t=1 600 s

（g） t=1 700 s （h） t=1 800 s

（i） t=1 900 s （j） t=2 000 s

（k） t=2 100 s （l） t=2 200 s
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图8 内孤立波振幅为100 m时沙波表面悬移质运动模拟结果
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图9 不同振幅的内孤立波造成床面以上10 m高位置的最大悬沙浓度

底沙波背流面处反向流速较小，引起的泥沙悬扬

相对较弱。当内孤立波振幅较大时，由于海底沙

波背流面处反向流速较大，引起的泥沙悬扬相对

较强。需要指出的是，本文主要目的是构建内孤

立波-泥沙运动两相流模型，并对现场尺度下的内

孤立波与沙波的相互作用进行模拟，限于篇幅，

不同振幅内孤立波作用下的规律将作为下一步研

究重点讨论的问题。

4 结论

对基于流体运动开源库OpenFOAM的表面波

浪-泥沙运动两相流求解器 SedWaveFoam进行改

进，建立了两层流体的内孤立波-泥沙运动欧拉两

相流模型。利用建立的模型对南海典型代表条件

下 500 m水深处内孤立波与沙波的相互作用进行

了数值模拟。主要结论如下：

（1）利用内孤立波传播变形与水动力作用下

泥沙运动试验数据对模型进行了验证，结果表明

改进后的模型可以合理地模拟内孤立波的传播变

形和泥沙的运动。

（2）在内孤立波传播经过沙波床面的过程中，

床面附近的逆压梯度导致海底沙波背流面处出现

反向流速。振幅 100 m的内孤立波可以导致背流

面出现约0.36 m/s的反向流速。

（3） 在内孤立波导致的流场作用下，沙

波床面的泥沙被悬起。对于中值粒径为 0.1 mm

的泥沙，振幅 100 m的内孤立波可以导致床面

以上约 14 m高的位置处出现约 0.07 kg/m3的悬沙

浓度。
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