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摘要 热带印度洋环流是由赤道环流体系、近赤道海域及边缘海环流和涡旋构成的有机整体, 其动力调整过程

受到印度季风和印度洋偶极子(IOD)驱动, 具有复杂的多尺度变异特征. 本文总结了近年来中国科学院南海海洋

研究所在热带印度洋开展的大面积水文观测和数值模拟研究成果, 其初步揭示了热带印度洋环流的多尺度演变

特征及其控制机理. 研究表明: (1) 赤道风场直接驱动的开尔文波和罗斯贝波及赤道印度洋东边界反射的罗斯贝

波调控着赤道潜流(EUC)和赤道中层流(EIC)的形成和演变; (2) 赤道风生动力过程是东印度洋上升流温跃层年际

变异的主要控制因素; (3) 赤道波动将大量能量以沿岸开尔文波和辐射自由罗斯贝波的形式输送至孟加拉湾, 调
制该海域环流和涡旋的变异特征. 本文亦探讨了动量平衡和海盆共振对赤道环流体系变异的可能影响, 以及赤道

风场通过风生动力过程调控东印度洋上升流演变时间等尚未解决的问题. 文中介绍了中国科学院南海海洋研究

所通过国际合作推动印度洋联合调查计划, 为更好服务于热带印度洋环流多尺度变率研究, 保障海上丝路沿线国

家海洋环境安全提供充足的数据和科研储备.
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1 引言

热带印度洋环流是全球大洋环流的重要组成部

分, 它动力特征独特, 环流结构复杂多变, 诱导的热量

和体积输运变异对区域物质能量平衡和全球气候变化

具有重要的影响(Schott和McCreary, 2001; Schott等,

2009). 研究表明热带印度洋环流在许多方面不同于热

带太平洋和大西洋, 它在季风转换期受到西风驱动产

生向东流动的季节性赤道表层流; 由于缺乏稳定的赤

道东风驱动在东印度洋无法形成稳定的上升流; 赤道

东边界波反射作用激发而形成赤道海盆共振等. 近几

年的研究表明热带印度洋环流不仅只局限于季风变
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率, 还具有与印度洋偶极子(IOD)和厄尔尼诺与南方涛

动(ENSO)相关的年际变率和耦合过程(Saji等, 1999;
Webster等, 1999; Swapna和Krishnan, 2008; Schott等,
2009). 观测和模拟结果均证实热带印度洋环流的多尺

度变率可以通过海盆波动和海气热强迫等途径影响全

球大洋环流和气候变化(王东晓等, 1999; Thompson等,
2006; Godfrey等, 2007; Wang和Yuan, 2015).

热带印度洋环流的动力调整及其多尺度变率的研

究一直是海洋领域的热点课题. 研究表明海表风场是

激发热带印度洋环流系统动力调整的直接原因. 受到

印度季风的影响, 热带印度洋表面风场具有显著的年

周期和半年周期变率特征, 然而由于风场年周期激发

的海洋响应存在空间对称并产生抵消作用等(Han等,
1999), 赤道印度洋环流体系主要呈现出显著的半年周

期变率(Wyrtki, 1973; Luyten和Roemmich, 1982; Schott
等, 1997; Reppin等, 1999; Iskandar等, 2009; Ogata和
Xie, 2011). 赤道印度洋表层存在一支由风驱动的强东

向急流(Wyrtki Jets, WJs), 它发生在印度季风转换期

间, 每半年出现一次. Wyrtki(1973)提出WJs直接受制

于在夏季和冬季季风之间的赤道西风带. O’Brien和
Hurlburt(1974)的两层模型结果验证了Wyrtki(1973)的
观点, 在赤道西风带的直接影响下赤道印度洋表层形

成一支强的急流并向东发展. 其他模拟结果也表明,
WJs的强度对赤道印度洋表层风场变化非常敏感(An-
derson和Carrington, 1993; Han等, 1999). Nagura和
McPhaden(2016)的研究指出WJs受到赤道风场纬向位

相传播的调控, 在春季其纬向位相向西传播而在秋季

则向东传播. Duan等(2016)通过观测并结合数值模式

指出, WJs的异常季节变化还受到强的季节内振荡的

调控. McPhaden等(2015)的研究表明与正IOD事件相

关的赤道东风异常削弱秋季的WJs, 而与负IOD相关

的赤道西风异常则加强了WJs. WJs能够将阿拉伯海高

盐水沿着赤道向东输运, 抬高东印度洋上混合层厚度

和海表面高度(Masson等, 2004), 其核心作用在于热带

海盆多尺度的热量和质量平衡, 对海洋环境和极端天

气事件产生极其重要的影响(Schott等, 2009).
赤道印度洋受到赤道风场激发的压力梯度力作

用, 在温跃层内形成一支重要的赤道潜流(EUC). 研究

表明EUC具有瞬态赤道波动特征, 其非平均环流的结

构使其成为独特的海洋次表层环流现象. EUC具有显

著的半年变化特征, 在不同的月份存在于赤道印度洋

不同区域(Swallow, 1967; Schott等, 1997; Reppin等,
1999; Iskandar等, 2009). 然而研究发现某些年份EUC
也会消失, 例如1974年和2003年(Reppin等, 1999;
Knox, 1976; Iskandar等, 2009). EUC还具有显著的年

际变率特征, 在正IOD年, EUC形成于8月并一直持续

到12月(Han等, 2004). Swapna和Krishnan(2008)以及

Krishnan和Swapna(2009)的研究进一步指出, 正IOD事
件伴随的夏季风强化会在南赤道产生东风风应力异常

的非线性放大效应, 增强东印度洋上升流和浅化温跃

层进而诱导纬向压力梯度, 引起EUC增强. EUC的多

尺度变率体现了赤道印度洋次表层通道的热量和质量

输运变化特征, 其引起的物质能量交换对气候变化研

究具有重要的意义.
东印度洋上升流位于印度洋暖池东南区, 它受到

东南季风激发的Ekman效应作用, 将低温高营养盐的

海水带到苏门答腊-爪洼岛沿岸, 对当地生态系统和渔

业具有重要的影响. 局地风场的变异是引起东印度洋

上升流发生变化的首要原因(Susanto等, 2001), 然而季

风转换期间赤道风场激发的沿岸禁锢Kelvin波也是影

响东印度洋上升流的重要因素(Arief和Murray, 1996;
Clarke和Liu, 1993; Sprintall等, 2000), 这表明东印度

洋上升流除了与局地风应力密切相关外, 还受到赤道

印度洋环流体系的调控. Kuswardani(2012)运用最大

垂直速度定义东印度洋上升流的强度指数, 发现该指

数得到的上升流强度受到IOD的控制, 表现出显著的

年际变化特征.
孟加拉湾与热带印度洋暖池北区紧密相连, 其最

显著的特征是中尺度涡现象频发, 涡致输运对整个海

盆海洋环境的变化具有重要影响. Sanilkumar等(1997)
和Babu等(2003)发现局地风场变异引起的海盆环流不

稳定是引起孟加拉湾中尺度涡频发的主要原因. Yu等
(1991)基于约化重力模式结果进一步指出赤道遥强迫

是孟加拉湾环流和涡旋变异的重要因素之一.
热带印度洋环流是一个复杂而又紧密联系的动力

系统, 其多尺度变异诱导的海平面和生态环境变化极

大地影响着周边数亿人的生活和农业经济发展. 然而

由于缺乏足够的观测资料, 热带印度洋环流动力过程

及其内部联系的研究仍然存在许多不足, 如赤道中层

流(EIC)的产生机制及其与EUC的联系, 东印度洋上升

流如何受到EUC变化的调控、孟加拉湾南部环流如何

受到赤道风生动力过程遥强迫的影响等. 本文基于中
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国科学院南海海洋研究所在热带印度洋开展的大面积

水文观测所积累的实测资料并结合海洋环流模式, 将

热带印度洋环流系统作为研究对象, 针对其多尺度响

应变率和机制, 系统总结热带印度洋环流研究的最新

进展, 并结合第二次印度洋观测计划(Second Interna-
tional Indian Ocean Expedition, IIOE-2; Hood等, 2015)
的科学规划, 探讨需进一步研究的问题.

2 数据、海洋模式和分析方法

2.1 观测数据

中国科学院南海海洋研究所在热带东印度洋海域

布放了4套潜标观测系统(图1), 其中3套潜标位于赤道

用于观测赤道环流体系, 1套位于孟加拉湾南部用于观

测近赤道海洋过程, 总共获得了1年连续的观测序列,
数据间隔为1h, 潜标具体信息如表1. 本文使用潜标数

据分析EUC、EIC和孟加拉湾北部涡旋的演变特征.
另外, 中国科学院南海海洋研究所自2010年至今共执

行国家基金委东印度洋共享航次8次, 开展走航ADCP
(Acoustic Doppler Current Profiler)观测. 共享航次在每

年3~5月进行, 设置了赤道和80°E观测断面, 获得连续

的走航ADCP流场数据. 本文使用船基数据研究赤道

环流系统的垂直结构特征. 文中还使用了Research

Moored Array for African-Asian-Australian Monsoon
Analysis and Prediction(RAMA; McPhaden等, 2009)的
潜标观测序列对赤道印度洋环流进行分析, 并验证模

式输出结果. 潜标的位置在赤道90°E, 时间为2000年
11月至2012年6月.

2.2 再分析数据

利用2001~2015年欧洲中期天气预报中心逐月海

洋再分析资料(ORAS4; Balmaseda等, 2013)分析赤道

印度洋纬向流的三维结构特征. ORAS4将历史温盐观

测数据同化到海洋模式中, 建立起水平分辨率为1°×1°
和42垂直分层的数据集. 高分辨率的风场再分析资料

NCEP Climate Forecast System Reanalysis(NCEP-
CFSR)用来计算东印度洋风生上升流指数, 研究上升

流的开始、结束和最强时间等特征. NCEP-CFSR间隔

为6h, 空间分辨率为0.3°×0.3°, 时间长度为1980~
2014年.

2.3 海洋模式

为研究赤道印度洋环流的动力机制, 文中首先采

用新版本的包含完整动力学方程组的混合坐标海洋模

式(Hybrid Coordinate Ocean Model, HYCOM)模拟热带

印度洋环流的演变特征及其与表面风场强迫的联系.
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图 1 热带东印度洋潜标和走航观测示意图
五角星表示南海所潜标位置, 方形表示RAMA潜标位置, 绿色线表示走航ADCP观测断面
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模拟的区域是印度洋海域(50°S~30°N, 30°E~122.5°E),
水平分辨率为0.25°×0.25°, 垂直分26层. 关于HYCOM
模式的详细设置可以参见Li等(2014).文中进一步使用

连续分层线性模式(Linear Ocean Model, LOM)研究线

性赤道波动动力理论对赤道印度洋环流演变过程的调

控作用. McCreary(1980, 1981)详细描述了LOM的构

成, 并被应用于解释东印度洋沿岸流、东边界反射和

海盆共振现象(Shankar等, 1996; Yuan和Han, 2006;
Han等, 2011). 文中的LOM使用Cross-Calibrated Multi-
Platform(CCMP)逐日风场进行驱动, 首先进行20年的

spin up, 然后往前积分得到1988~2011年逐月的流场

和压力场等数据.

2.4 WKB近似波射线理论分析方法

WKB近似波射线理论是在波相速度含有空间导

数的复杂条件下, 研究在切变流体中能量射线的射线

束垂直传播图像. 对于变化频率ω与浮力频率Nb相比

到处为小量的情况下, 应用流体静力近似, Gill(1982)
给出了浮力频率Nb与垂直波数m的WKB近似关系:

m N c= / , (1)b

c为特征速度. 将式(1)代入近赤道流体波动动力方程

的频散关系式中, 得到

k N
m

kN
m

m
N n+ + 2 + 1 = 0. (2)b b

b

2 2

运用长波和低频近似, 将k 02 和 02 , 式(2)的频散

关系式简化为

k n m
N n= (2 + 1) ,  = 1,  1,  2,  3, , (3)

b

其中纬向和垂向的相速度为

k
N

n m= (2 + 1) , (4)b

m
N k

n m= (2 + 1) , (5)b
2

纬向和垂向群速度为

k
N

n m= (2 + 1) , (6)b

m
N k

n m= (2 + 1) . (7)b
2

通常定义波能量射线传播曲线的斜率为

z
x

z t
x t

m
k

k
m

n
N z

d
d = d / d

d / d = /
/ = = (2 + 1)

( ) , (8)
b

而等相速度曲线的斜率

m k( / ) / ( / ), (9)

式(8)和式(9)相等, 表明波能量射线的传播曲线与等相

速度的斜率平行(Philander, 1978; Eriksen, 1981; Luyten
和Roemmich, 1982; Lukas和Firing, 1985; Kessler和
McCreary, 1993).

3 热带印度洋环流的多尺度演变特征与
联系

系统研究热带印度洋环流多尺度演变特征与机制

是当前印度洋海洋环境研究的趋势(IIOE-2; Hood等,
2015), 同时也是研究难点. 受印度季风驱动, 热带印

度洋环流复杂多变, 赤道动力过程激发了独特的呈显

著季节特征的赤道环流体系. 随着波动过程的沿赤道

东向及沿岸界向南、向北传播, 赤道动力过程对东印

赤道上升流、孟加拉湾环流和涡旋产生重要影响. 基

于中国科学院南海海洋研究所的观测, 我们刻画了赤

道印度洋EUC和EIC演化特征与物理机制, 揭示了东

印赤道上升流多尺度变异机理, 并初步研究了赤道动

力过程对孟加拉湾环流和涡旋的影响. 下面分别阐述.

3.1 赤道印度洋EUC和EIC的演变特征及产生
机制

基于观测并结合HYCOM和LOM模式, Chen等
(2015a)阐述了赤道印度洋间歇性EUC的特征及其变

异机制, 提出了EUC在夏秋季依旧存在、不受印度季

风强度影响的新观点. EUC的主体位于60~200m水层,
流核位于20℃等温线附近, 流速一般为50~60cm s−1,
最大可达到120cm s−1, 在北半球冬春季二至四月出现

(冬春EUC), 在夏秋季八至十月再次出现(夏秋EUC),
但此时其强度显著减弱. 在西印度洋, EUC主要由赤

表 1 2015~2017年东印度洋潜标阵列观测时间序列

潜标 位置 释放时间 回收时间

Q2 0°, 93°E 2015-03-26 2016-03-12
Q3 5°N, 90.5°E 2015-04-16 2016-03-15
Q4 0°, 85°E 2015-03-30 2016-03-20
Q5 0°, 80°E 2015-04-05 2016-03-26
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道东风直接强迫的赤道开尔文波和罗斯贝波所导致;
而在东印度洋, 东边界反射的赤道长罗斯贝波起着重

要的支配作用(Chen等, 2015a). 冬春EUC能贯穿整个

印度洋赤道海盆, 而在夏秋季EUC常存在于西印度洋,
仅在正IOD年出现在东印度洋,这是因为在负IOD年和

非IOD年赤道西风异常诱导的西向压强梯度力会在东

印度洋激发西向次表层流, 从而导致夏秋EUC在东海

盆消失.
中国科学院南海海洋研究所的潜标观测进一步验

证了EUC的演变特征, 同时也捕捉到EUC空间位相向

西传播及西向流季节变异等新特征(图2). 另外, 潜标

资料还发现了EIC独特的演变特征: 温跃层以下的纬

向流与EUC存在反位相关系, 且呈现出位相向上和向

西传播的特征. 其中Q2超前Q4约22天时EIC时滞相关

系数达到最大(0.50), Q4超前Q5约10天时EIC时滞关

系达到最大(0.82), 得到的西向传播速度分别为46.3和
63.7cm s−1, 它们与第一经向模态罗斯贝波的相速度接

近. 前人对太平洋和大西洋EIC(定义深度为: 200~

1200m)进行了系统的观测并指出EIC的年周期和位相

传播特征受到东边界反射的经向Rossby波的支配(Del-
croix和Henin, 1988; Firing, 1987; Kessler和McCreary,
1993; Fischer和Schott, 1997; Gouriou等, 2006). 尽管印

度洋EIC的零星观测证实其具有半年变化周期(Luyten
和Roemmich, 1982), 但是其演变特征及产生机制仍不

清楚.
为克服潜标观测时空范围对研究EIC的局限性,

我们使用ORAS4对数据范围进行扩展. 图3是应用潜

标观测对ORAS4再分析资料进行验证的纬向流比对

图. 图4是走航ADCP观测与ORAS4的比较图. 从

ORAS4纬向流场与RAMA、Q2和走航ADCP观测的

比较结果可以发现, ORAS4能够很好的再现赤道印度

洋200m以下纬向流的演变特征, 包括纬向流的量值、

流核位置和位相垂直传播特征等.
根据线性赤道波射线理论, 位相上传预示着能量

下传(Philander, 1978). 为研究EIC的垂直演变特征与

赤道波射线能量传播的关系, 我们使用复经验模态分
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图 2 赤道潜标观测的逐日纬向流随深度和时间演变图
(a) Q2位置(0°, 93°E); (b) Q4位置(0°, 85°E); (c) Q5位置(0°, 80°E). 红虚线表示EUC深度(60~140m), 蓝虚线表示EIC深度范围(200~500m). 纬向

流数据经过了30天的低通滤波
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解(CEOF; 魏凤英, 2002)及其空间振幅和位相理论, 并
结合WKB波射线理论探讨EIC的动力机制. 图5显示的

是赤道断面纬向流CEOF分解第一模态的实部和虚部

的空间特征及其时间变化序列图. CEOF第一模态的解

释方差为60.1%, 其主成分序列呈现出显著的半年变

化特征, 并存在1.5个月的时滞关系(图5a和5b), 这预示

着空间位相存在从虚部转变为实部再到虚部的演变过

程, 证实了EIC存在位相的上传和西传特征. 我们进一

步基于CEOF第一模态得到其空间振幅和空间位相演

变特征(图6), 并运用WKB与长波、低频近似的赤道线
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图 4 2014年4~5月走航ADCP观测和ORAS4的80°E和赤道断面纬向流空间分布特征
(a)和(c)为走航ADCP观测; (d)和(e)为ORAS4再分析数据. (b)中红线是80°E断面, 蓝线是赤道断面
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性风生波动理论, 发现EIC空间位相传播的斜率平行

于第一经向罗斯贝波的波射线斜率, 预示着EIC的垂

直演变特征受到第一经向罗斯贝波的控制. 我们进一

步对80°E断面的纬向流进行CEOF分解以验证经向波

动模态的特征(图7), 发现半年周期的信号存在位相上

传的特征, 并且这类信号禁锢在近赤道2.5°S~2.5°N范
围内, 表明低阶经向波动模态在其中起着主要的作用.
赤道印度洋EIC的激发机制是赤道表面风场激发低频

开尔文波, 其能量沿波射线向东向下传播(图6a), 到达

东边界并发生反射形成低频罗斯贝波, 能量沿波射线

向下和向西传播, 对应着EIC位相向上和向西传播. 另
外, 从图5a中可以看出, CEOF主成分序列在2006年末

至2007年初发生显著的变异, 半年周期特征减弱, 表明

2006年正IOD事件伴随的增强的赤道风年周期扰乱了

EIC半年周期的结构特征.

3.2 东印度洋赤道上升流变化特征及机制

前人的研究指出东印度洋上升流主要受到风场局

地和遥强迫的调控, 然而它们的相对重要性和具体的

影响过程并不清楚. 基于遥感观测、再分析资料和一

系列HYCOM海洋模式实验, Chen等(2015b, 2016a)阐
明了位于暖池内的东印度洋上升流多尺度变异特征及

其维持机制. 研究发现, 上升流区温跃层的季节内和年

际变化主要受赤道印度洋风场的遥强迫控制: 赤道风

场激发下沉和上翻的开尔文波传播至苏门答腊-爪洼

等海域控制着上升流区温跃层的多尺度变异. 而上升

流区SST的控制因素有明显的季节差异: 在夏秋季, 因
季节性温跃层较浅, SST的季节内/年际变化直接被温

跃层的相应尺度变异控制, 受赤道动力过程的显著影

响; 在冬春季, 季节性温跃层较深, SST难被温跃层影

响, 此时其变异被局地热通量和挟卷过程控制. 在年际

尺度上, 印度洋赤道风场年际变异虽受ENSO影响, 但
主要被IOD控制.

不同于太平洋和大西洋准永恒的东部赤道上升流

和EUC, 印度洋EUC和东部赤道上升流呈明显季节性

和间歇特征, 二者之间的联系一直没有被揭示. Chen
等(2016b)研究发现, 印度洋EUC通过“缓冲”过程为上

升流提供水源. 冬春EUC将高盐水输运至东印度洋,
随后高盐水下沉, 经数月沉寂, 在上升流发生时进入

温跃层和混合层, 为上升流提供水源. 在正IOD年, 增
强的夏秋EUC会为增强的上升流提供额外的水源.

局地风强迫是引起东印度洋赤道上升流的重要因

子, 通过风生Ekman水平输运定义上升流指数对上升

流开始时间和结束时间等演变特征进行研究. 基于

CFSR再分析风场资料计算风致Ekman输运并建立风

生累积动力指数(Cumulative Upwelling Index, CUI;
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Bograd等, 2009)能够很好的刻画赤道东印度洋上升流

的演变特征. 从沿岸风场的Ekman输运的变化特征(图
8b)可以看出, 正Ekman输运主要在爪洼沿岸102°E
~120°E范围出现, 开始于4月并在夏季达到最大. 对Ek-
man输运进行累加得到CUI指数(图9)可以看到, EIO上
升流的开始时间(STI)在第80~90天, 结束时间(END)在
第330~350天, 持续时间分布为252天、255天和250天,
最强时间(MAX)表现为西边晚东边早的特征. 图10进
一步分析STI、END和MAX的逐年变化特征发现具有

显著的年际变化, 其如何受到与IOD/ENSO相关的环

流过程控制需进一步研究(如Susanto等, 2001).

3.3 孟加拉湾环流和涡旋的演变特征

赤道波动将大量能量以沿岸开尔文波和辐射自由

罗斯贝波的形式输送至孟加拉湾, 对孟加拉湾的环流

和涡旋产生重要影响. 潜标Q3的观测表明, 孟加拉湾

南部5°N断面存在经向强流(~0.4m s–1; Chen等, 2017),
并且该经向流呈现南北交替、显著季节内周期(30~50
天)的特征.基于HYCOM的数值模拟研究表明,该强流

主要由赤道季节内风场驱动: 赤道季节内风场驱动的

开尔文波在苏门答腊西北角反射出罗斯贝波, 形成沿

5°N断面西向传播的类涡旋结构, 从而诱发产生了经

向强流. 进一步研究表明, 经向强流不仅存在于东印

度洋近赤道区, 亦存在于东太平洋、东大西洋近赤道

海域.
赤道波动不仅影响孟加拉湾南部等近赤道区环

流, 亦对孟加拉湾内部环流和涡旋有重要贡献. 研究表

明, 孟加拉湾西海盆存在大量涡旋, 通过正压、斜压不

稳定从背景流中获取能量;不同于西海盆,孟加拉湾东

海盆背景流场正压、斜压不稳定性弱, 然而东海盆亦

存在大量中尺度涡(Chen等, 2012). Cheng等(2017)指
出, 孟加拉湾东海盆大量涡旋的生成受赤道波动过程
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的重要影响, 然而相关过程仍需进一步研究加以揭示.

3.4 存在的未解决问题

热带印度洋环流研究机遇与挑战并存, 尽管中国

科学院南海海洋研究所的观测和模拟丰富了对其演变

特征与机制的认识, 然而仍存在很多未解决的问题.
Philander和Chao(1991)研究指出太平洋和大西洋EUC
演变特征的差异主要原因是风场引起的动量平衡在海
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图 8 气候态夏季(6~9月)叶绿素a浓度的空间分布图及Ekman水平输运计算位置(a)和Ekman水平输运量随时间和经度的分
布图(b)

绿点为计算位置, 正值表示离岸输运
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盆尺度存在不均匀性导致次表层压力梯度相关的动量

收支呈现巨大的差异. 印度洋EUC的瞬变特征预示着

其动量平衡与其他大洋存在明显的差异, 具体过程仍

需要深入研究. 另外, Brandt等(2016)证实大西洋EUC
体积输运、流核和最大速度的演变特征可以用海盆共

振来诠释, 而赤道印度洋海盆共振对EUC以及EIC体
积输运和流核等演变特征的调控仍不清楚, 也需要进

一步深入探讨. 再者, 赤道环流体系的内在动力联系

仍然需要更多的关注, 前人运用粒子示踪的方法研究

了印度洋环流与印度尼西亚贯穿流、南海环流与吕宋

海峡通量的联系(Valsala等, 2010; Shu等, 2014), 基于

粒子示踪研究赤道印度洋WJs、EUC和EIC的内在联

系和物质能量交换关系是下一步需要开展的工作.
尽管赤道动力过程对东印度洋赤道上升流多尺度

演化的影响得到较深入的研究, 但是仍有许多问题需

要研究. 东印度洋上升流的开始时间、结束时间和持

续时间的演变特征如何受到局地风场和遥强迫的调控

影响, 其水源的收支与EUC或者EIC的变化有怎么样

的联系, 均需进一步分析. 另外, 东印度洋风致下降流

存在的动力基础及其与赤道动力过程的可能联系仍然

不清楚.
观测证据证实了赤道印度洋动力过程对孟加拉湾

海洋环境演变特征的影响, 然而在IOD/ENSO等年际

气候变率背景下, 孟加拉湾环流与涡旋如何受到赤道

动力过程异常的调制和具体的物理机制也是今后需要

开展的重要课题.

4 结论和展望

IIOE-2是当前针对印度洋海洋环境变化研究的国

际重大科学活动, 其目标是增进对印度洋及其在地球

系统中作用的认识, 支撑人类的可持续发展. 研究热
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图 9 东印度洋上升流区三个位置的逐年CUI变化序列(灰色)和气候态变化序列(蓝实线)
(a) 位于7.34°S, 106.3°E; (b) 位于8.59°S, 110.9°E; (c) 位于9.21°S, 116.6°E. STI为开始时间, MAX为最强时间, END为结束时间, 蓝虚线为逐年

CUI变化序列的标准差
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图 10 风生上升流的(a)开始时间(STI)、最强时间(MAX)和结束时间(END)随年份和纬度的年际演变特征
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带印度洋环流的演变特征及其与多尺度气候变率的关

系, 有助于更好的认识和预测极端天气现象、评估

IOD及印度洋暖池变异对热带印度洋环流和沿岸旱涝

灾害的影响, 实践IIOE-2的工作目标, 将为中国海洋战

略和该地区人民的生活提供保障. 然而热带海洋环流

系统自身复杂多变的特征使其成为当前印度洋研究的

难点. 本文以中国科学院南海海洋研究所在印度洋长

期开展的考察活动为基础, 将热带印度洋环流作为整

体研究对象, 以多尺度气候变率为主线, 初步阐述对

热带印度洋环流系统变异的演变特征、机制及其联系

取得的新认识, 具体如下:
(1) 赤道环流EUC和EIC是赤道风场直接驱动的开

尔文波和罗斯贝波以及赤道东边界反射的罗斯贝波共

同作用的结果. 研究EUC间歇性变异机制发现EUC在
东海盆和西海盆形成机制存在差异, IOD相关的赤道

风场异常对EUC间歇性变异具有显著影响. 线性赤道

波动理论解释潜标观测获得的EIC演变特征, 赤道风

场激发的开尔文波东传下传并在赤道东边界反射形成

罗斯贝波, 能量沿着波射线西传下传伴随着位相的西

传上传.
(2) 赤道动力过程对东印度洋赤道上升流多尺度

变异的作用机制是: 赤道风场激发下沉和上翻的开尔

文波传播至苏门答腊–爪洼等海域控制着上升流区温

跃层的多尺度变异, 印度洋EUC通过“缓冲”过程为上

升流提供水源. 另外, 上升流所具有开始时间、结束

时间和持续时间等的演变特征得到进一步的研究.
(3) 赤道动力过程对孟加拉湾环流和涡旋的影响

机制是: 赤道波动将大量能量以沿岸开尔文波和辐射

的自由罗斯贝波的形式输送至孟加拉湾, 调制该海域

环流和涡旋的变异特征.
可以预见, 随着IIOE-2的推进和国际合作的进一

步加强, 在未来关于热带印度洋环流动力过程和多尺

度气候变率的研究必将存在激烈的竞争. 面对印度洋

海洋环境研究竞争的形势和发展态势, 作为海洋大国,
中国应该在人类认知海洋方面做出更多更大贡献. 中

国科学院南海海洋研究所将紧扣国家的海洋战略, 依

托热带印度洋观测网络, 通过加强与国内涉海单位和

丝路沿线国家的海洋科技合作, 提升合作的广度和维

度, 共同认知热带印度洋海洋环境演变特征及其物理

机制, 增强中国参与国际海洋治理的能力与话语权,
为保障海上丝绸之路战略顺利实施提供理论和数据基

础, 展现中国科技和文化的大国形象.
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