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IOD和 ENSO事件期间热带印度洋的海平面变化
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摘 要:利用 1993 ～ 2010 年卫星高度计数据分析热带印度洋海平面年际变化。结果显示:西南热带印度
洋和苏门答腊—爪哇岛沿岸海平面变化显著，标准差可达 8 cm。经验正交分解第 1 模态呈偶极子分布，

与 IOD( Indian Ocean Dipole，印度洋偶极子) 和 ENSO( El Nino-Southern Oscillation，厄尔尼诺和南方涛动) 事
件密切相关; 第 2 模态呈“三明治”结构。IOD、ENSO事件共同发生期间海平面年际变化较 IOD 事件期间
更为显著，IOD事件期间的海平面年际变化较 ENSO事件期间强且范围广，ENSO 事件期间的海平面年际
变化则主要位于南热带印度洋。大气风场通过 Ekman效应和斜压 Ｒossby波影响海平面年际变化，且区域
特征显著。洋盆尺度上，斜压 Ｒossby的作用明显大于局地 Ekman效应，前者能解释 30%的海平面年际变
化; 仅在阿拉伯海和南热带印度洋中部，风场强迫的局地 Ekman效应对海平面年际变化的影响更为显著。
IOD和 ENSO事件期间的风场与海平面年际变化有重要联系，使得 ENSO 事件期间的海平面年际变化偏
南偏弱。
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Sea level variation during IOD and ENSO event in the tropical Indian Ocean
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Abstract: The interannual sea level variations in the tropical Indian Ocean are studied by using the satellite altimeter
data from 1993 to 2010． Sea level varies significantly in the Southwestern tropical Indian Ocean and along the coast of
Sumatra-Java，and its maximum value can reach 8 cm． The first EOF( Empirical Orthogonal Function) mode exhibits
the dipole mode，which is closely related to the ENSO ( El Nino-Southern Oscillation) and IOD ( Indian Ocean Di-
pole) events． The second mode has a“sandwich”pattern． The sea level variation when both IOD and ENSO occurred
is more significant than IOD occurred． The IOD event plays an important role on interannual sea level variations than
ENSO event． The remarkable sea level variations associate with IOD event illustrates in the whole tropical basin，
while the ENSO’s is mainly located in the southern tropical Indian Ocean． The Ekman effect and Ｒossby wave in-
duced by atmospheric wind field affect the interannual sea level variations，and they present geographical distribution．
Ｒossby wave can explain more than 30% of the sea level variation on ocean basin scale． Only in the Arabian Sea and
the center area of the equatorial Indian Ocean，the local Ekman effect is more effective． The significant discrepancy of
the interannual sea level variation is mainly caused by the different distribution of wind field．
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热带印度洋是全球气候系统中的重要组成部

分，了解热带印度洋海平面变化，对气候变化研究

具有重大意义。热带印度洋海平面有很强的年际
变化，并存在明显的时空差异。Clarke 等［1］发现
北印度洋沿岸海平面年际变化自东向西依次延迟

相关，且澳大利亚西北侧海域的海平面年际变化

显著，可能与 ENSO 有关。Potemra 等［2］利用近 6
a的卫星高度计数据进行 ＲEOF( 旋转经验正交分
解) ，第一模态显示东印度洋是年际变化显著区

域。Feng等［3］分析了热带印度洋海平面年际变
化，EOF( Empirical Orthogonal Function，EOF) 第一
模态呈南赤道流西部、南赤道逆流和苏门答腊—
爪哇沿岸之间东西反向变化结构，第二模态呈

“三明治”结构，它们均与 IOD有关。Sakova 等［4］

分析了印度洋海平面低频变化中的显著周期，主

要集中在 18 ～ 20 个月，3 a 和 4 a ～ 6 a 的 3 个频
段上。
区域海平面年际变化受大气风场影响显著，

大气风场主要通过 Ｒossby 波和 Ekman 效应影响
区域海平面变化。Zhuang 等［5］指出南印度洋西
部的海平面低频变化与 70°E ～ 95°E 之间的海表
面风场密切相关。热带印度洋中受风场强迫的
Ｒossby波对海洋的动力过程有相当重要的作用，
尤其是海洋活动比较强的南热带印度洋［6］。沿
岸 Kelvin波和相应的东部激发 Ｒossby 波是孟加
拉湾海平面年际变化的主要影响因素［7］。Nagura
等［8］的研究结果表明东边界反射 Ｒossby 波对赤
道印度洋海平面年际变率有重要影响。此外，区
域海平面的年际变化受风场强迫的局地 Ekman
效应影响［9］。IOD和 ENSO事件期间大气风场的
特征明显不同。Ｒao 等［10］的研究结果显示 IOD
提供 10°S以北赤道外 Ｒossby波强迫源，IOD消亡
时 Ｒossby 波受 ENSO 控制，特别是 10° S 以南。
Yu等［11］发现，与 IOD 有关的大气风场变化由一
对赤道南北的反气旋组成，伴随着加强的赤道东

风异常; 与 ENSO 相关的风场变化包含一个位于
东南热带印度洋更高纬的强反气旋，苏门答腊—
爪哇沿岸有强的沿岸风异常。IOD 和 ENSO 事件
期间不同特征的风场强迫对应的海平面变化也可

能不同。
雨热带印度洋海平面年际变化的已有研究主

要是集中在南部，并提出与 IOD 和 ENSO 事件有
关的风应力异常会激发 Ｒossby 波，其对海平面会

产生一定影响，但是对于 IOD 和 ENSO 事件期间
海平面年际变化演变的研究较少。本文对整个热
带印度洋海平面 IOD和 ENSO事件期间的年际变
化进行了较细致的分析，分析了热带印度洋海平

面年际变化，以及其在 IOD 和 ENSO 事件期间的
特征，利用包含东、西边界强迫的斜压 Ｒossby 波
模型和 Ekman模型，探讨了不同事件期间海平面
变化与大气风场的关系。

1 资料来源与处理

海平面异常( SLA) 数据来自法空局( CNES)
的卫星海洋学存档数据中心，该数据融合了

TOPEX /Poseidon、Envisat、Jason-1、Jason-2 和 EＲS-
1 /2 等多颗卫星高度计数据，并进行了仪器误差、
环境干扰、潮汐和反气压订正等因素的校正，精度
约为 2 cm ～3 cm。水平分辨率为 1 /3° × 1 /3°，选
用 1993 年 1 月到 2010 年 1 月的月均数据。为研
究热带印度洋( 20°S ～ 20°N) 海平面的年际变化，
采用零相位数字滤波方法对月均数据进行了 14
个月的低通滤波，并去掉了长期趋势。
风应力数据来自于欧洲中尺度天气预报中心

( ECMWF) 的 OＲA-S3 海洋再分析数据，水平分辨
率是 1° × 1°，选用 1990 年 1 月到 2010 年 1 月的
月均数据。ENSO指数为佛罗里达州立大学海气
预报研究中心提供，IOD 指数是利用 JMA 提供的
Ishii客观分析表层海温数据计算得到。Ishii6． 12
数据集的水平分辨率为 1° × 1°，基于观测数据进
行客观分析，包括 WOD09，全球温盐剖面计划
( GTSPP) 和 XBT数据，以及最近几年的 AＲGO 剖
面浮标数据。

2 结果与讨论

2． 1 海平面年际变化特征
热带印度洋海平面变化幅度存在很大的空间

差异。海平面变化标准差( 图 1 ) 显示，年际变化
剧烈区域主要集中在西南热带印度洋( A 区，55°
E ～ 89°E，5°S ～ 18°S) 和苏门答腊—爪哇岛沿岸
( B区，98°E ～ 115°E，3°S ～ 12°S) ，标准差可达 8
cm，孟加拉湾以及索马里沿岸，标准差在 6 cm 以
上，赤道印度洋中部海平面标准差较小，约为 2
cm。阿拉伯海( C区) 范围为: 58°E ～ 72°E，5°N ～
15°N。
热带印度洋海平面 EOF 前两个主要模态的
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方差贡献为 44． 3%和 11． 8%。EOF 分解第 1 模
态海平面低频变化呈现显著的年际变化特征( 图

2c) 。空间模态主要呈热带西南印度洋和苏门答
腊—爪哇海区的偶极子分布( 图 2a) ，这与年际变
化显著区域( 图 1) 一致。EOF1 时间系数的小波
谱分析显示，海平面低频变化的显著周期主要集

中在 2 a ～ 4 a。IOD 和 ENSO 事件与热带印度洋
海平面密切相关，海平面 EOF1 滞后 IOD 指数 2
个月，两者的最大相关系数达到 0． 74，且滞后 EN-
SO指数 2 个月的相关系数达到 0． 79 ( 图 2c ) 。
EOF分解第 2 模态空间分布主要呈现为“三明
治”结构( 图 2b) 。EOF2 时间系数的小波谱分析
显示，主要包含 20 个月、3 a与 IOD和 ENSO有相
同时间尺度的低频信号，但是 40 个月以上的周期
不如 EOF1 中显著。EOF2 时间系数滞后 IOD 指
数 10 个月后最大相关系数达到 0． 71，滞后 ENSO
指数 9 个月后相关系数达到 0． 79，超前 IOD指数
2 个月后最大负相关系数达到 － 0． 50，超前 ENSO
指数 3 个月后相关系数达到 － 0． 44，与 EOF1 相
比，EOF2 的空间模态发生了位相迁移( 图 2b) 。

IOD事件和 ENSO事件与热带印度洋海平面
变化密切相关，采用合成分析方法分析不同事件

期间海平面变化特征。本文利用 ENSO 事件［12］

和 IOD事件［13］的定义将热带印度洋海平面年际
变化分成四种情形: IOD 事件期间，ENSO 事件期
间，事件共同发生( IOD + ENSO) 期间，正常( Neu-
tral) 期间。其中 IOD 事件发生当年为 1994，1996
( 负) ，1998( 负) ，2005 ( 负) 年; ENSO 事件发生当
年为 1999 ( 负) ，2002，2007 ( 负) ，2009 年; IOD +
ENSO事件发生当年为 1997，2006 年; Neutral 时
期发生当年为 1993，1995，2000，2001，2003，2004，
2008 年( 图 3) 。ENSO峰值出现在 11、12 月和次
年 1 月份，过渡阶段在 7、8、9 月份; IOD峰值在 9、
10、11 月份，过渡阶段在 7、8 月份［14］，综上分析，
本文的合成分析月份选为事件发生当年 7、8、9 月
份和 10、11、12 月份以及次年 7、8、9 月份。

IOD期间热带印度洋海平面变化较 ENSO 期
间更大( 表 1、图 3 ) ，且变化剧烈区遍及赤道南
北，而 IOD、ENSO 事件共同发生期间海平面变化
最为显著。事件达到峰值( 10、11、12 月份) ，IOD
期间赤道南北都有显著的海平面变化，热带西南

印度洋最大值可达 12 cm，而苏门答腊—爪哇海
区则达到 － 14 cm，两者呈偶极子分布; 峰值前后

会出现海平面变化的第二模态( 图 2 ) 。IOD +
ENSO期间海平面变化空间分布与 EOF1 非常相
似，变化幅度显著区仍位于以上两个海区，但变化

幅度增加了 1 /3; 峰值前后也会出现第 2 模态，西
向传播特征明显( 图 3 ) 。ENSO 期间海平面变化
的偶极子特征消失，正异常主要分布于南纬 10°
以南( 约为 8 cm) ，相对 IOD 期间要弱。Neutral
期间海平面变化较弱，没有明显的西向传播现象

出现。

图 1 热带印度洋海平面变化的标准差
( A区:西南热带印度洋，B 区: 苏门答腊—爪哇海区，C

区:阿拉伯海)

Fig． 1 Standard deviation of interannual sea level variation in
the tropical Indian Ocean

( A: southwestern tropical Indian Ocean，B: coast of the Su-
matra － Java，C: Arabian Sea)
表 1 热带印度洋不同事件峰值期间( 10 ～ 12 月份)

海平面异常

Tab． 1 SLA during the peak phase of different events ( Octo-
ber to December) in the tropicalIndian Ocean

海区
海平面异常 / cm

IOD ENSO IOD + ENSO Neutral

西南热带印度洋 3． 9 ± 3． 5 3． 2 ± 2． 0 9． 6 ± 4． 6 1． 3 ± 2． 3

苏门答腊—

爪哇海区
－ 8． 9 ± 2． 8 － 0． 7 ± 1． 1 － 9． 4 ± 4． 5 3． 7 ± 0． 9

阿拉伯海 3． 3 ± 1． 1 0． 18 ± 0． 6 3． 6 ± 1． 4 － 0． 2 ± 0． 7

2． 2 风场与海平面变化的关系
2． 2． 1 斜压 Ｒossby波
在大部分海区，Ｒossby 波第一斜压模起主要

作用，高阶斜压模在大尺度海洋环流动力学中起

次要作用。本文利用长波近似的准地转位涡方程
控制的一阶斜压 Ｒossby 波模型［15］，探讨 Ｒossby
波对海平面变化的作用。

h
t

－ CＲ
h
x

= － g＇curlτ
ρ0gf

－ εh

式中: h为海平面异常; t为时间; CＲ为第一斜

压模 Ｒossby波传播速度; g＇为约化重力加速度; ρ0
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为参考密度; τ为风应力; curlτ为风应力旋度的垂
向分量; f为科式参数; ε为牛顿耗散系数。

CＲ选用 Chelton［16］利用气候态平均温盐廓线
资料计算得出的 Ｒossby 波变形半径。为了减小
与观测值之间的差别，对 Ｒossby 波速进行了订正
和调整［17］，在一定程度上减少了自由 Ｒossby 波

相速度与实际观测相速度之间的差别。通过敏感
试验，斜压 Ｒossby模型结果与同期卫星高度计数
据的相关系数和回归系数结果表明，耗散系数 ε
取值对两者相关系数影响不大，当耗散系数 ε 大
于( 4yr) － 1时，模型结果的回归系数趋于稳定( 图
略) ，本文取值为( 6yr) － 1。

图 2 热带印度洋海平面变化 EOF1( a) 和 EOF2( b) ，及其与 ENSO和 IOD指数( c)
Fig． 2 EOF1 ( a) and EOF2 ( b) of sea level variation in the tropical Indian Oceanand the ENSO and IOD index ( c)

图 3 热带印度洋不同事件期间的海平面变化
( JAS( 0) : 事件发生当年 7、8、9 月份，OND( 0) : 事件发生当年 10、11、12 月份，JAS( 1) : 事件发生次年 7、8、9 月份)

Fig． 3Sea level variation during different events in the tropical Indian Ocean
( JAS ( 0) : July，August，and September during the year of event，OND ( 0) : October，November，and December

during the year of event，JAS ( 1) : July，August，and September during the following year of event)

热带印度洋海域模型结果和卫星高度计数据

的相关系数分布显示( 图 4a) ，在整个热带印度洋
相关性较好，在热带南印度洋和阿拉伯海最大相

关系数可达 0． 8 以上。在热带南印度洋，模型的
结果和前人的研究比较相似［25］。回归系数用以
计算模型结果与卫星高度计观测海平面之间符合

程度，可以表征风场通过斜压 Ｒossby 引起的海面
起伏对观测海平面变化的贡献率。两者的回归系
数在南热带印度洋最大达到 0． 36，5°N 附近的阿
拉伯海最大达到 0． 57 ( 表 2 ) ，表明洋盆尺度上，
斜压 Ｒossby能够解释 30%的海平面变化。北部
阿拉伯海与孟加拉湾相关系数好而回归系数较小
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的原因可能是，高阶斜压 Ｒossby 波的作用［18］，局
地风强迫比海平面传播信号的作用要强［19］，后者

相关的 Ekman效应分析见 2． 2． 2 节。
考虑到东边界强迫，改进斜压 Ｒossby 模型，

其中东边界耗散系数设为( 200 day) － 1，模型结果
显示东部边界有了很大的提升( 图 4b) ，在苏门答
腊—爪哇海区回归系数最大能达到 0． 58 ( 表 2 ) 。
表明东边界处与 IOD和 ENSO相关的海平面异常
信号是受沿岸海平面异常驱动。沿岸海平面异常
产生于赤道东印度洋，通过沿岸 Kelvin 波向高纬
传播，传播过程中产生西传的 Ｒossby波。

赤道西边界反射 Kelvin波在热带印度洋近赤
道海区海平面年际变化中有着重要的作用。考虑
东边界强迫和西边界反射 Kelvin波的斜压 Ｒossby
模型可以明显提高模型在近赤道海区的预报能力

( 图 4c) ，其中 Kelvin 波波速设定为 2． 0 m /s。回
归系数在近赤道海区尤其是在赤道以北达到0． 3，
而不考虑西边界反射的模型结果则只有 0． 1，与
观测符合良好。但模型结果也表明，在个别海区
斜压 Ｒossby 并不是主要影响因素，如赤道以南
70°E附近海域。

图 4 热带印度洋斜压 Ｒossby波模型结果与卫星高度计数据相关系数和回归系数
( 相关系数通过 95%显著性水平检验; wind: 风场; wind + east: 风场加东边界强迫; wind + east + west: 风场、东边界强迫加西边界

Kelvin波)

Fig． 4 Correlation and regression coefficient between model results and T /P altimeter SLA in tropical Indian Ocean
( 95% significance level，wind: wind stress，wind + east: wind stress and eastern boundary forcing，wind + east + west:
wind stress，eastern boundary forcing and western boundary Kelvin waves)

表 2 斜压 Ｒossby模型在不同海区的相关系数和回归系数比较
Tab． 2 Correlation and regression coefficient of baroclinic Ｒossby model in different areas

海区
wind wind + east wind + east + west

相关系数 回归系数 相关系数 回归系数 相关系数 回归系数

西南热带印度洋 0． 10 ～ 0． 83 0． 02 ～ 0． 36 － 0． 76 ～ 0． 80 － 0． 38 ～ 0． 72 0． 02 ～ 0． 85 0． 01 ～ 0． 44

苏门答腊-爪哇海区 － 0． 25 ～ 0． 83 － 0． 04 ～ 0． 18 0． 46 ～ 0． 95 0． 01 ～ 0． 58 － 0． 07 ～ 0． 81 － 0． 02 ～ 0． 33

阿拉伯海 0． 10 ～ 0． 79 0． 01 ～ 0． 57 0． 10 ～ 0． 79 0． 01 ～ 0． 53 0． 21 ～ 0． 80 0． 01 ～ 0． 65

2． 2． 2 Ekman效应
Ekman效应对区域海洋海平面有着重要影

响，在一层半斜压 Ｒossby波模型结果相对较差的

阿拉伯海中部海域，利用 Ekman抽吸模型［20］来探
讨局地风应力对该区域的影响。由局地风应力强
迫的 Ekman抽吸模型，也可表示为具有一阶自相
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关的 Markov模型:
h
t

= － g'curlτ
ρ0gf

－ εh

式中: h为海平面异常; t为时间; g＇为约化重力
加速度; ρ0为参考密度; τ 为风应力异常向量; curlτ
为风应力旋度异常的垂向分量; f 为科式参数． ; ε
为牛顿耗散系数。由于不同海区 Ekman效应的差
异，选取的 Ekman 模型耗散因子随纬带变化，综
合考虑不同取值时模型结果与观测海平面的相关

系数和回归系数，本文赤道以南取( 60 days) － 1，
赤道到 8° N 取 ( 80 days ) － 1，8° N 以北取 ( 300
days) － 1时，模型结果与卫星高度计数据最相符。
风场的 Ekman 效应在局部海区有重要作用。

海平面变化与风场变化密切相关，风应力旋度变

化显著的区域位于南热带印度洋( 60°E ～ 100°E，
5°S ～ 16°S) ，索马里沿岸，苏门答腊—爪哇沿岸，
南印度和斯里兰卡沿岸，马达加斯加北部沿岸，这

与 2． 1 节的方差分析结果一致( 图 1 ) 。分析发
现，阿拉伯海和南热带印度洋中部( 70°E ～ 95°E，
5°S ～ 15°S) 是大气风场通过 Ekman 效应影响海
平面变化的关键区( 图 5) ，而该海区也是风应力
和海平面变化显著相关的区域。Ekman模型的回
归系数在阿拉伯海和南热带印度洋中部超过0． 5。
阿拉伯海西南部和南热带印度洋西南部海区回归

系数均小于 0． 1，该海域海平面有明显西传现象，
这可能与斜压 Ｒossby有关，这也使得阿拉伯海耗
散因子与其它海区明显不同。大气风场通过 Ek-
man效应和 Ｒossby波引起海面起伏，是影响热带
印度洋海平面年际变化的重要因素。
2． 2． 3 不同事件期间海平面变化分析

IOD事件和 ENSO事件期间的印度洋风场强
迫有明显差异。风场的合成分析发现，IOD 事件
期间赤道南北出现近似对称的反气旋对，IOD +
ENSO事件期间，赤道南北近似对称的反气旋对
强度更大，ENSO 事件期间东南热带印度洋偏高
纬出现气旋和反气旋对。苏门答腊—爪哇沿岸海
区都有沿岸风造成的气旋异常( 图 6) 。热带印度
洋海平面在 IOD和 ENSO事件期间不同的风场强
迫下产生不同的动力学响应。IOD 和 IOD + EN-
SO事件期间关于赤道南北对称的反气旋对，引起
的 Ekman抽吸作用使赤道海区海水辐散，激发一
个沿赤道向东传播的辐散 Kelvin波，和两个关于赤
道对称向西传播的辐聚 Ｒossby 波。而 ENSO事件

期间仅在南印度洋激发了 Kelvin波和 Ｒossby波。

图 5 热带印度洋 Ekman模型与卫星高度计数据相关系
数和回归系数( 相关系数通过 95%显著性水平检
验)

Fig． 5 Correlation and regression coefficient between
Ekman model result and satellite altimeter data
in the tropical Indian Ocean( 95% significance
level)

热带印度洋斜压 Ｒossby波模型结果( 考虑东
边界强迫和西边界反射 Kelvin 波) 在不同事件期
间的合成分析显示( 图 7) ，IOD和 IOD + ENSO期
间赤道南北海区海平面变化显著，而 IOD + ENSO
期间变化幅度更大，关于南北对称的风应力旋度

异常激发一对西传并关于赤道对称的下沉 Ｒossby
波和沿赤道东传的 Kelvin 波。ENSO 事件期间海
平面变化主要位于赤道以南，变化幅度较之 IOD
期间偏弱且偏南，风应力旋度异常仅在南印度洋

激发了 Kelvin 波和 Ｒossby 波。热带印度洋 Ek-
man抽吸模型结果在不同事件期间的合成分析显
示( 图略) ，IOD 和 IOD + ENSO 期间赤道南北海
区海平面变化显著，ENSO 期间海平面变化强的
区域主要位于南热带印度洋，相对于 IOD 期间和
IOD + ENSO期间偏弱，在阿拉伯海区域 ENSO 期
间的 Ekman 效应也很弱，与风场强迫结果一致
( 图 6) 。
热带印度洋海平面有很显著的年际变化，并

且与 IOD和 ENSO有密切关系( 2． 1 节) 。IOD 期
间时海平面年际变化的强度不如 IOD + ENSO 期
间，但赤道南北都有强的正异常。ENSO 期间时
海平面年际变化主要分布于南热带印度洋。大气
风场在热带印度洋年际变化中有极重要的作用，

IOD和 ENSO事件期间有着完全不同特征的风场
强迫。正是由于如此不同的风场强迫，造成热带
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印度洋在不同事件期间海平面年际变化有明显 差异。

图 6 热带印度洋不同事件期间风应力( 矢量) 和风应力旋度( 阴影) 的合成分析
( OND( 0) : 事件发生当年 10、11、12 月份)

Fig． 6 Composites of wind stress anomaly ( vector) and curl anomaly ( shading) during different events in the tropical Indian Ocean

图 7 热带印度洋不同事件期间斜压 Ｒossby模型的海平面变化
Fig． 7 Sea level variation revealed by baroclinic Ｒossby model during different events in the tropical Indian Ocean

3 结 论

利用 1993 ～ 2010 年卫星高度计数据、欧洲中
尺度天气预报中心( ECMWF) 的风场数据，研究
了热带印度洋海平面年际变化特征以及风场与其

的关系。
海平面年际变化具有显著的空间区域特征，

主要集中在西南热带印度洋和苏门答腊 －爪哇岛
沿岸，标准差可达 8 cm; 而在孟加拉湾以及索马
里沿岸，标准差也达 6 cm; 其他海区的标准差均
较小，仅在 1 cm左右。海平面第 1 模态的方差贡
献为 44． 3%，呈东西反向变化，第 2 模态则主要

表现为“三明治”结构，这两个模态均与 IOD 和
ENSO事件有密切联系。IOD 事件期间热带印度
洋海平面变化较 ENSO 事件期间更大，且变化剧
烈区遍及赤道南北海区，而 IOD + ENSO期间海平
面变化最为显著。IOD 事件达到峰值时，赤道南
北都有显著的海平面变化，热带西南印度洋最大

值可达 12 cm，而苏门答腊-爪哇海区则达到
－ 14 cm，两者呈偶极子分布; IOD + ENSO 峰值期
间海平面变化空间分布与 IOD 期间非常相似，但
变化幅度明显增大，约增加了 1 /3; 上述事件峰值
前后都会出现 EOF2 的“三明治”结构; ENSO 事
件期间海平面变化的偶极子特征消失，正异常主
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要分布于 10° S 以南，相对其他事件期间明显
偏弱。
大气风场是影响热带印度洋海平面年际变化

的重要因素，其影响途径主要包括 Ekman 效应和
斜压 Ｒossby波，两者的影响具有显著的区域性特
征。洋盆尺度上，斜压 Ｒossby 的作用明显大于局
地 Ekman 效应，前者能解释 30%的海平面变化;
仅在阿拉伯海和南热带印度洋中部，风场强迫的

局地 Ekman 效应对海平面的影响更为显著。与
斜压 Ｒossby波模型相比，考虑边界强迫的模型结
果与卫星数据符合得很好，特别是在苏门答腊-爪
哇海区和近赤道海区的预报能力有了很大的提升。
阿拉伯海的 Ekman模型结果较斜压 Ｒossby波模型
更接近于观测海平面，其贡献率在 50%以上。
风场强迫的差异性，使得 IOD 和 ENSO 事件

期间海平面变化明显不同。IOD 事件期间和 IOD
+ ENSO事件期间的风场特征相似，赤道南北出
现近似对称的反气旋对，苏门答腊-爪哇沿岸海区
出现由沿岸风造成的气旋异常，只是后者强度更

大; 而 ENSO事件期间则在东南热带印度洋出现
偶极子特征。IOD和 ENSO事件期间的风场与海
平面变化有重要联系，使得 ENSO 事件期间的海
平面变化偏南，强度也不及 IOD 事件期间。IOD
和 IOD + ENSO事件期间，风场旋度异常在热带印
度洋激发了一对关于赤道对称的西传 Ｒossby 波，
和沿赤道东传的 Kelvin 波; 而 ENSO 事件期间仅
在南印度洋激发了 Kelvin波和 Ｒossby波。
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