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摘要：本文采用赤道 β 平面近似下的线性化正压扰动方程组，引入约化重力加速度后，得到了赤道驻

波异常的解析解，给出了此解的计算结果，并与实际热带太平洋和印度洋流场异常复 EOF 分析的模

态做了比较，得到以下主要结论：赤道驻波异常的模态 1，其流场异常在整个大洋为半波，呈一致的纬

向流；流场异常在热带大洋中部最大，并向赤道南北两侧迅速衰减，其被限制在赤道两侧约 2º的范围

内。赤道驻波的模态 2，其流场异常在整个大洋为 1 波，在大洋东、西部纬向流的流动方向相反，流场

异常向赤道南北两侧衰减的程度同模态 1。赤道驻波异常分别满足南北走向的东、西海岸边条件。

决定赤道驻波异常在赤道两侧衰减程度的系数，其仅与约化重力加速度和上层海水标准深度之乘积

的平方根值成反比；当该值取得相同时该衰减程度也相同。赤道驻波异常的振荡频率与模态序号及

上述平方根值成正比，与热带大洋宽度成反比；模态序号越低，该宽度越大，则该频率越低，相应振荡

周期也越长；模态 1 的振荡周期最长。当取各参数为典型值，并取模态序号为 1，再分别取热带太平

洋和印度洋的宽度时，对赤道驻波异常计算的结果表明，其与实际相应海洋上层流场异常复 EOF 分

析中得到的第一模态空间分布和年际变化相一致；这意味着此复 EOF 分析第一模态的本质是赤道驻

波异常，这也表明该驻波异常在实际大洋中确实存在，并推断该驻波异常是 ENSO 和印度洋偶极子的

形成机制之一。
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1　引言

f β = d f /dy

最早研究赤道波系的是 Matsuno，由于赤道上

Coriolis参数 为 0，但它的导数 在该处又最

大，从而使得赤道海域的波动成为海洋动力学中最具

有特色的运动 [1]。从波动在海洋的传播看，在赤道海

洋，向东传播的有开尔文波，向西传播的有罗斯贝波，

此外还有高频的惯性重力波以及特殊的混合罗斯贝

重力波，这些构成赤道波系。由赤道波系中的开尔文

波和罗斯贝波的调节，可以产生年际变化，并是解释

厄尔尼诺−南方涛动（ENSO）循环的一种机制 [2]。因此

人们逐渐认识到热带大洋中波动的重要性。

f

Kelvin首先发现在海洋中有与岸线平行传播而

波形只在岸线附近明显的波，后来人们就称之为开尔

文波。显然该岸线的束缚是重要因子。当 随空间变

化时，Matsuno[1] 发现，即使没有该岸线约束，也有类

似的波动存在，波形只在赤道附近明显，但仅有东

传的一支，在此赤道扮演了海岸线的角色。Hirst[3]、
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Yamagata和 Masumoto[4] 从理论上证明了热带海气耦

合系统中存在向东传播的扰动，并认为这是由于东传

的赤道开尔文波所引起的。卢姁和张东凌 [5] 发现，在

长江中下游地区的丰（枯）梅年，热带太平洋次表层海

温异常传播路径都是沿赤道温跃层由西向东传播的，

而这有可能与热带太平洋上东传的开尔文波有关。

然而热带太平洋有海岸线，向东传播的开尔文波

并不能一直这样传播下去，必然会受到海洋东边界的

阻挡而被反射，并有人用此来解释 ENSO现象 [2]。这

表明从数学物理上考虑，热带大洋的开尔文波不能满

足赤道有界海洋的侧边界条件，其不是该有界海洋的

一个解。此时要在赤道满足该侧边界条件的解则只

能是海洋驻波或波包。

有关海洋驻波研究方面，吕新刚等 [6] 建立了胶州

湾潮汐潮流数值模拟及预报的模型，并与实测资料做

了对比，发现胶州湾内的潮波以驻波为主。李希彬

等 [7] 依据罗源湾可门水道的 25 h连续走航观测资料，

发现该水道内的潮流为正规半日潮，驻波性质明显。

王春阳等 [8] 基于 2017年春季和冬季的海流资料分析

了广东红海湾海域的潮流状况，发现该海域的潮波介

于驻波与前进波之间。Zheng等 [9] 利用巡航观测、卫

星高度计数据和理论分析来处理南海的驻波或假

潮事件，在 2007年夏季和 2009年，巡航观测到了南

海海盆中的内振荡信号，信号平均波长为 320 km和

390 km，最大振幅为 50～100 m，出现水深在 500～700 m，

最大水深可达 1 700 m；卫星高度计图像及理论分析

表明，观测到的内振荡属二维假潮模，其至少持续了

2周，并可在东西长 1 000 km，南北宽 800 km，水深均

匀的海盆假潮模型中获得；统计分析还表明，从 1993
年至 2012年中，共有 94个假潮事件。Navas-Montilla
等 [10] 指出，稳定的浅水流通过半封闭海域的出口时，

会激发出重力驻波特征模即假潮，他们对此现象做

了实验和数值研究。假潮与海洋驻波类似，也有波

腹和波节。以上对海洋驻波和假潮的研究表明，其

多发生在封闭和半封闭的海湾和海盆中，水平尺度通

常在几十千米到几百千米。目前尚未见到宽广大洋

（如太平洋）中的驻波或假潮研究，而开展这方面研究

是必要的。

地球上的热带大洋无论是太平洋、印度洋还是大

西洋，均是有侧边界的。故而实际赤道上满足该侧边

界条件的驻波和波包是否存在，若存在其空间结构和

振荡频率如何，其与气候变化有何联系，这些均是物

理海洋学和气候学中的重要问题。在文献 [11]中，我

们得到了有界热带大洋的波包解析解并用以解释热

l = 1

l = 2

带太平洋及印度洋中流场异常复 EOF分析的结果，

并对热带大洋流场异常的年际和年代际变化以及该

波包解与 ENSO及印度洋偶极子（IOD）的关系做了讨

论[12–14]。不过，用该波包解（前者）却不能解释卢姁等[15]

得到的春季（4月份）热带太平洋流场异常复 EOF分

析第一模态（后者）的结果；后者的空间场呈现向赤道

两侧迅速衰减全大洋一致的纬向流，用该第一模态实

时间系数做的小波全谱图上则以 6 a的年际变化最显

著，参见文献 [15]中的图 1b和图 4b；这样若用前者模

态 1（ ）来解释，两者空间分布相一致，但前者振荡周

期为 12.2 a，与后者 6 a年际变化相差太远；若用前者

模态 2（ ）来解释，虽两者时间变化均约 6 a，但空

间分布后者为全大洋一致的纬向流，而前者与此相差

较大。那么在热带大洋是否存在可解释以上后者的驻

波解呢？这是令人感兴趣的问题。上面分析也启示

我们，后者可能与赤道驻波密切有关，某些情况下赤

道驻波对热带大洋流场异常会起重要作用。

为回答以上问题，并证实上面推断，本文采用一

个理想热带大洋模型，在考虑该大洋东、西海岸侧边

界条件后，对赤道驻波做了解析求解，以便了解其形

态和特点，并对该驻波解与热带大洋流场异常的年际

变化，以及其与 ENSO和 IOD之间的关系做了讨论。 

2　数学模型和求解

m ·kg · s

ρ1、ρ2

β

本文在实数域中讨论，计算中采用 制。这

里设大洋在垂直方向分为均质的上、下两层，这两层

以跃层为界，这两层密度分别为常数 ，在引入约

化重力加速度，不考虑外强迫和摩擦，也不考虑背景

流后，则上层海水的控制方程满足以下赤道 平面近

似下的线性化正压扰动方程组 [11]：

∂u
∂t
−βyv = − ∂Φ

∂x
， （1）

∂v
∂t
+βyu = − ∂Φ

∂y
， （2）

∂Φ

∂t
+C2

0

Å
∂u
∂x
+
∂v
∂y

ã
= 0， （3）

u v Φ C2
0 =Φ = g′H

C0 =
√

g′H H

g′ = (ρ2 −ρ1）/ρ2 ×g g

(ρ2 −ρ1）/ρ2

式中， 、 、 为扰动量即异常； 为实常数，

为经典赤道开尔文波的相速； 为海洋跃

层以上海水静止时的厚度，也即上层海水的标准深

度；取常数 为约化重力加速度； 为

重力加速度，由于海水密度的变化范围很窄，故系数

的值很小。

x = 0 x = L

u

考虑到大洋在 和 处分别有南北向的西、

东海岸，故而 必须满足以下刚壁边界条件：
x = 0, u = 0; x = L, u = 0. （4）
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L x在此 为热带大洋东西方向的宽度， 为赤道上距

西海岸的距离。

u Φ v

下面来求式（1）至式（3）满足边界条件（4）的解析

解。为此设 、 和 有如下形式：

u = U0 sin(kx) sin(σt)e−δy
2
， （5）

Φ = H0 cos(kx)cos(σt)e−δy
2
， （6）

v ≡ 0. （7）
δ>

U0 H0 u Φ y = 0

在此取常数 0，即扰动从赤道向两极地衰减，而

、 设为常数，可视为 、 在 处的振幅。将式

（5）代入式（1）至式（3），可得以下方程组：

σU0 sin(kx)cos(σt)e−δy
2
=kH0 sin(kx)cos(σt)e−δy

2
， （8）

βyU0 sin(kx) sin(σt)e−δy
2
=2δyH0 cos(kx)cos(σt)e−δy

2
， （9）

−σH0 cos(kx) sin(σt)e−δy
2
+ kC2

0U0 cos(kx) sin(σt)e−δy
2
=0.
（10）

U0 H0

y = 0

ye−δy2 → 0

β = 2.289×10−11 δ

δ

现考察式（9），当 、 给定后，式（9）等号两端的

表达式均有界；在赤道上因有 ，故式（9）显然严格

成立；在离赤道有些距离处，因 ，式（9）也成

立。再考虑到正、余弦函数的绝对值不超过 1，及式

（9）中的  m−1·s−1 其值非常小，而 是要待

确定的系数。在做了这些考虑后，若确定后的 值也

非常小，使得式（9）中等号两端项的量级均非常小，接

近于 0，则可认为在整个热带地区式（9）近似成立（含

严格成立，以下均做此理解）。如此式（2）也近似成

立。式（5）就是式（1）至式（3）的近似解析解。注意到

正、余弦函数的绝对值不超过 1，则由式（9）可得

βyU0e−δy
2 ≈ 2δyH0e−δy

2
， （11）

δ由式（11）知，参数 可按以下等式来确定

βU0 = 2δH0, （12）

由式（8）、式（10）可得

σU0 = kH0, （13）

σH0 = kC2
0U0, （14）

u此时关于 的边界条件式（4）可写为

x = 0, U0 sin(kx) sin(σt)e−δy
2
= 0；

x = L, U0 sin(kx) sin(σt)e−δy
2
= 0, （15）

要满足以上边界条件则显然要有

k =
nπ
L
, n = 1,2,3, · · · , （16）

n =在此正整数 称为模态数或模态序号，本文将 n 1，

2，···的赤道驻波扰动（异常）分别称为模态 1、模态 2等，以

避免与我们在流场异常复 EOF分析中的模态 [15−16] 称

呼（第一模态、第二模态等）相混淆。

U0 = kH0/σ U0 = σH0/(kC2
0) k/σ =σ/(kC2

0)

k2 = σ2/C2
0

式（13）与式（14）必须要两式相容，由此两式可得

， ，如此就必须要有 ，

从而可得 ，再开方并考虑到式（16）后有

σ = kC0 =
nπ
L

C0. （17）

σ n n

σ

δ

由式（17）可见，频率 与模态数 有关，模态数 越

大，频率 就越高。同理，式（12）也可通过与式（13）
相容来确定 ，采用以上相同方法可得

δ = k
β

2σ
=
β

2C0

. （18）

δ

C0 = 0.183 m/s
δ = 6.26×10−11m−2

u Φ

由式（18）中确定的 表达式与经典赤道开尔文波

解中的相同。现取 （文献 [11]中的取

值），则有 ，其值也非常小；这表明式

（9）确实近似成立（该近似的精度后文 4.1节中还要详

论）。如此近似满足式（1）至式（3）以及边条件（15）的
、 为

u = U0 sin
Änπ

L
x
ä

sin
(nπC0

L
t
)

e−
β

2C0
y2

, （19）

Φ = H0 cos
Änπ

L
x
ä

cos
(nπC0

L
t
)

e−
β

2C0
y2

. （20）

H0 =C0U0 Tn =

2π/σ = 2L/(nC0) Tn n

根据式（ 14）和式（ 17）可得 。再令

，这里 为模态 的周期，则式（19）、式

（20）可写为

u = U0 sin
Änπ

L
x
ä

sin
(2π

Tn

t
)

e−
β

2C0
y2

, （21）

Φ =C0U0 cos
Änπ

L
x
ä

cos
(2π

Tn

t
)

e−
β

2C0
y2

, （22）

此外还有

v ≡ 0. （23）
这样式（21）至式（23）即为正压赤道驻波异常各

模态的近似解析解。 

3　计算结果分析
 

3.1    热带太平洋的结果

H = 200 H

（ρ2 −ρ1）/ρ2 1.704×10−5

g = 9.8 g′ = 1.67×10−4

C0 =
√

g′H = β = 2.289×10−11

δ = β/(2C0) = 6.26×10−11

U0 = 0.1 m/s
n

以下给出相应热带太平洋的计算结果。热带太

平洋东西经度相距约 160°。取 L=17 600 km [11]；取上

层海水的标准深度  m， 也可认为是热带大洋

次表层的标准深度；取 为 ，重力加速

度  m/s2，则约化重力加速度  m/s2，并有

0.183 m/s；再取赤道上  m−1·s−1，

 m−2。以上参数均由环境决定，

且与文献 [11]中取得相同。再取 并取不

同的 值，这样由式（11）就能得到热带太平洋赤道驻

波异常的情况。

n = 1 σ =

3.262×10−8 T1 = 2π/σ = 6.10

t = T1/4

对 ，由式（8）知该赤道驻波异常的频率为

 s−1，相应的周期  a。图 1给出

了 时该赤道驻波流场异常的情况。图中横坐

标向东为正，纵坐标向北为正，后同。在整个大洋范

围流场异常只有半波，其经向流异常为 0，纬向流

异常为全大洋一致的东向流。流场异常在热带大洋
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x = L/2

t = 0

x = L/2

中部即 处最大，向赤道南北两侧则迅速衰减，

并被限制在赤道两侧约 2º的范围内，其赤道俘获波的

特征十分明晰。在大洋东、西海岸处，流场异常为 0，
满足上述边界条件，且该两处为驻点。图 2给出了

时该赤道驻波位势场异常的情况。位势场异常

分别在赤道的东、西海岸处有最大正值、最小负值，

在此两处振幅最大，并向赤道南北两侧迅速衰减。位

势场异常同样被限制在赤道两侧约 2º的范围内，这点

与流场异常相同。大洋中部的 处则为驻点。

位势场异常在整个大洋也呈半波分布。
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图 2    t=0，n=1时位势场异常（单位：m2/s2）的分布
Fig. 2    Anomalous potential field (unit: m2/s2) distribution at

t=0, n=1
 

n = 2 σ = 6.525×
10−8 s−1 T2 = 3.05 T1

t = T2/4

=

t = 0 n = 2

x = 0 x = L/4 x = 3L/4 x = L

对 ，该赤道驻波异常的频率为

，相应的周期   a，其周期为 的一半。

图 3给出了 时该赤道驻波的流场异常情况。

此时在整个大洋范围流场异常呈现 1波形态，其经向

流异常仍为 0，纬向流异常在大洋东部为西向流，西

部为东向流。流场异常也向赤道南北两侧迅速衰减，

赤道俘获波的特征也十分明晰。在大洋半宽 x L/2
处以及大洋东、西海岸上，流场扰动都为 0，该 3处为

驻点。图 4给出了 时 赤道驻波的位势场异常

情况。整个大洋中也呈 1波分布态势；在大洋东、西

部 至 以及 至 区段，位势场异常

x = L/4 x = 3L/4

x = L/2

x = L/2

δ n

n = 2 n = 1

为正，且在大洋东、西边界的赤道上振幅最大；在大

洋中部 至 区段该异常为负，且在热带大

洋中部 处振幅最大。在热带大洋东、西边界以

及 处的最大振幅也向赤道南北两侧作与流场

异常类似的迅速衰减。注意参数 与 无关，故在此

的流场和位势场异常的衰减程度分别与以上

的情况相同。
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3.2    热带印度洋和大西洋的结果

L

n H g′ C0 β

δ U0 t =

T2/4 n = 1 n = 2

σ

n

首先给出相应热带印度洋的计算结果。热带印

度洋东西经度相距约 70°，可取 L=7 700 km[11]。除 和

外，其他参数 、 、 和 也均取得与热带太平洋的

相 同 ， 故 而 也 相 同 。 仍 取 0.1  m/s。 这 样 在

时取 和 得到的流场异常和位势场异常分

别与图 1、图 2和图 3、图 4形态相同，这样只需将该

4张图的横坐标标定为 0～77（×100 km），就可得到热

带印度洋的相应图像，故此图略。两者不同之处仅在

于热带大洋宽度不同，两者驻波异常的频率 不同，

从而周期也不同。当取热带印度洋 为 1和 2时，相

应的周期分别为 2.67 a和 1.33 a。
接着给出热带大西洋的结果。热带大西洋东西

经度相距约 45°，约合 4 950 km，可取 L=5 000 km[11]。与
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图 1    t=0.25T1，n=1时流场异常的分布

Fig. 1    Anomalous current distribution at t=0.25T1, n=1
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n

热带印度洋同理，此时只需将图 1至图 4的横坐标

标定为 0～ 50（ ×100  km）就能得到相应的图像（图

略）。此时取 为 1和 2时，其相应的周期分别为 1.73 a

和 0.87 a。
 

4　有关驻波解的讨论
 

4.1    驻波解的近似精度

将式（5）、式（6）代入式（2）后可得式（9），这样该

解满足式（2）的问题就转化为满足式（9）的问题。式

（9）还可写为

ε = [βsin(kx) sin(σt)−2δC0 cos(kx)cos(σt)]U0ye−δy
2
，（24）

ε

|ε|

β = 2δC0

式中， 本应恒为 0，这表示该方程严格成立。若该方

程近似成立时，则 值就反映了本文近似解的误差大

小，即该近似解的精度。由式（19）知 ，将其代

入式（24）后可得

|ε| = |sin(kx) sin(σt)− cos(kx)cos(σt)| ×2δC0U0 |y|e−δy
2

= |cos(kx+σt)| ×2δC0U0 |y|e−δy
2
⩽ 2δC0U0 |y|e−δy

2 ≪ |ε|max，
（25）

|ε|max y

δ、C0、U0

|ε|max

1.3×10−7

m ·kg · s
1.3×10−7( m/s2)/(1 m/s2)= 0.000 013%
g′ = 1.67×10−4

1.3×10−7( m · s2)/g′ =

0.08%

式中给出了可能出现的极大误差 沿经向（ 方向）

的分布。为此对上述给定的 值做了计算，图 5a
给出了该误差 沿经向的分布，并可见该误差在距

赤道约 100 km处的值最大，约为  m/s2，并具有加

速度的量纲。本文用的计量系统为 制，对此制

式的相对误差为 ，

非常小。再者可取  m/s2 作为加速度的特征

尺度，而对该特征尺度的相对误差为

，也很小。这样式（9）确实近似成立，且近似精

度还较高，故而解析解式（21）至式（23）确实是式（1）
至式（3）具有较高精度的近似解。 
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4.2    驻波解的空间结构和时间演变

δ = β/(2C0) β δ

C0 =
√

(ρ2 −ρ1）/ρ2 ·gH =
√

g′H C0

H (ρ2 −ρ1）/ρ2

C0 C0

δ

u t = T/4 x = L/2

Φ t = 0 x = 0
u Φ |u|max |Φ|max

δ

δ = β/(2C0)

该赤道驻波异常向赤道南北两侧的衰减快慢，这

取决于值 的大小，因赤道上 是常数，故 值

仅反比于 ， 越小则该

驻波向赤道南北两侧衰减得越快。实际在以上三大

洋中，虽 和 会有些差异，但总体相近，故

总体也应相近，为此本文中对 值也取得相同，故

而 的取值也相同，这表明该驻波异常向赤道南北两

侧的衰减程度也相同。图 5b，图 5c分别给出了模态

1的 在 时在大洋中心线 处的经向分布，

以及 在 时在大洋西边界 处的经向分布。从

图 5b，图 5c上可见 、 的最大振幅 、 从赤道

到极地的衰减程度以及该振幅被赤道所俘获，从而被

限制在赤道南北各 200 km也即约 2°的范围内。因

与模态数 n 无关，故模态 2的情况与模态 1相同。注

意到本文的 ，与经典赤道开尔文波的表达

式相同，故该驻波异常被赤道俘获的情况也与之相同。

n = 1

n

n

模态 1（ ）在整个大洋只有半个波（图 1，图 2），

其波长为赤道上整个大洋宽度的 2倍；模态 2在整个

大洋有 1个波（图 3，图 4），其波长则为赤道上整个大

洋的宽度；余类推。 越大，即模态数越高，该驻波的

波长则越短。由式（17）可知，热带大洋的宽度 L 越

宽，模态数 越低，则其频率越低，模态 1的频率最低，此

时其波长也最长。与之相应，频率越低的波动其周期越

长。从上述计算结果看，以上三大洋的赤道驻波异常模

态 1、模态 2的周期均接近或处在年际振荡周期之内。

L T

T1 T2

图 6a，图 6b以及图 7a，图 7b分别给出了模态 1、

模态 2赤道上的流场以及位势场在时刻 0、T/8、T/4、
3T/8、T/2、5T/8、3T/4和 7T/8的空间分布，图中以热带

大洋宽度 作为 1个单位，模态 1、模态 2的周期 分

别取为 、 。这些图可清楚揭示流场与位势场异常

随时间变化的驻波振荡以及驻点的分布，并丰富了
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t ∈ (0, T/2) T T1 T2

t ∈ (T/2, T )

t ∈ (0, T/2)

x ∈ (0, L/4) x ∈ (3L/4, L)

第 3节中的论述。模态 1以及模态 2的流场异常在时段

（在此 取 或 ，下同），分别在整个大洋有

东向流以及在左半大洋有东向流，右半大洋有西向

流；在时段 ，则模态 1以及模态 2的流向各与前

一时段流向相反；如此随时间周而复始（图 1，图 3和

图 6a，图 6b）。模态 1及模态 2的位势场异常在时段

，分别有整个大洋西半部为正异常，东半部

为负异常以及在 和 区间有正异

x ∈ (L/4, 3L/4) t ∈ (T/2, T )

π/2

π/2

常，在 区间有负异常；在时段 ，

则模态 1以及模态 2位势场异常则各与前一时段异

常符号相反，如此周而复始，并以位势场驻点为支点

在其两侧呈现跷跷板变化（图 2，图 4和图 7a，图 7b）。
比较图 1至图 4和图 6，图 7还可见，对各模态流场与

位势场异常的配置具有 的位相差，当流场异常为

0时，位势场异常绝对值最大，反之亦然，位势场异常

位相要超前流场异常 。
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图 6    模态 1（a）、模态 2（b）中流场异常随时间分布

Fig. 6    Anomalous current distribution at different time in mode 1 (a) and mode 2 (b)

时刻 0、T/8、T/4、5T/8、3T/4的波形分别用叉号线、空心圆线、实心圆线、实心方块线、空心方块线表示；时刻 3T/8、T/2、7T/8的波形分别与

T/8、0、5T/8的相同，在此 T 为模态 1，模态 2的周期

The hollow round line, the solid round line, the hollow block line and the solid block line represent the wave form at 0, T/8, T/4, 5T/8 and 3T/4 respectively; the

wave forms at 3T/8, T/2 and 7T/8 are the same as T/8, 0, and 5T/8 respectively, here T represents period of mode 1, mode 2
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图 7    模态 1（a）、模态 2（b）位势场异常（单位：m2/s2） 随时间的分布

Fig. 7    Anomalous potential field (unit: m2/s2) distribution at different time in mode 1 (a) and mode 2 (b)

时刻 0、T/8、T/4、3T/8、T/2的波形分别用叉号线、空心圆线、实心圆线、空心方块线、实心方块线表示；时刻 5T/8、3T/4、7T/8的波形分别与

3T/8、T/4、T/8的相同，在此 T 为模态 1，模态 2的周期

The cross line, the hollow round line, the solid round line, the hollow block line and the solid block line represent the wave form at 0, T/8, T/4, 3 T/8 and T/2 re-

spectively; the waveforms at 5T/8, 3T/4 and 7T/8 are the same as 3T/8, T/4 and T/8 respectively, here T represents period of mode 1, mode 2
 
 

4.3    与热带大洋流场异常模态的比较

现与实际热带太平洋流场异常的统计动力诊断

结果做比较。引言中已提及，我们曾对多年热带太平

洋冬、春、夏、秋季（以 1月、4月、7月、10月份为代

表）的流场异常做过复 EOF分析（前者） [15]，发现本文

3.1节中取模态 1计算得到的热带太平洋驻波异常
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（后者）的流场分布，其与前者流场异常第一模态的空

间场分布十分一致；该模态流场异常在整个太平洋的

赤道上及临近赤道处，均表现为同一方向的纬向流，

而几乎无经向流；并大体位于赤道两侧南北纬 5°之内，

即该模态为赤道所俘获（参见文献 [15]中图 1）。后者的

振荡周期如上所述为 6.10 a，这正处于 ENSO 3～7 a
的年际变化内。在对前者第一模态做的实时间系数

小波分析中，发现冬、春、夏、秋季该模态 3～ 7 a
内的年际变化均很显著。特别在春季（4月份）前者

第一模态约 6 a的年际变化是最显著的，其显著性大

大超过了年代际变化，而其他 3季则反之（参见文献

[15]中图 4），并与后者模态 1的周期 6.1  a十分相

近。这样引言中提到用波包解 [11] 不能解释的春季

（4月份）热带太平洋流场异常复 EOF分析第一模态

的结果现在则可通过本文模态 1的驻波解来完美解

释，故而该赤道驻波异常在热带太平洋中的确存在。

卢姁等 [15] 还提出前者的第一模态是 ENSO的主要模

态，本文这里则要强调的是，该文献中第一模态（异

常）正是模态 1的赤道驻波异常，如此该驻波（异常）

在 ENSO中的作用不能忽视，其对热带太平洋年际气

候异常的贡献也应予以肯定。

再与实际热带印度洋流场异常的统计动力诊断

结果做比较。我们也曾对热带印度洋 10月份的流场

异常做过复 EOF分析（前者） [13]，该月份是印度洋偶极

子（IOD）表现最明显的月份。本文 3.2节中取热带印

度洋宽度并取模态 1计算得到的赤道驻波异常（后

者）的流场分布，也与前者第一模态表层空间场的分

布一致，该空间场在整个印度洋中为一致的纬向流，

经向流十分小，且也为赤道所俘获（参见文献 [13]中
图 2a）。后者的振荡周期如上所述为 2.67 a，并处于

IOD的 2～4 a的年际变化周期内。在该文献中提出

了前者第一模态与 IOD模态相吻合，但那里未讨论

第一模态的物理本质。本文要补充的是，前者第一模

态的物理本质也是模态 1的热带印度洋驻波异常，其

与 IOD密切相关，并对热带印度洋气候异常的年际

变化产生影响。

我们还对热带太平洋和印度洋做过一些流场复

EOF分析工作，以讨论实际热带大洋上层流场异常第

一模态与气候异常之间的关系，如：长江流域梅雨丰

欠 [12]、两类 ENSO[17]、热带印度洋 WYRTKI急流和亚

洲热带夏季风 [18]、印度洋冬季风及其环流等 [14–16]。发

现本文模态 1的赤道驻波与这些文献中有些流场复 EOF
分析的第一模态形态相似，本文模态 1的周期也与有

些第一模态的年际变化相一致。这表明，本文赤道驻

波异常解与这些文献所研究的有些气候现象关系密

切，可能也是这些现象的生成机制之一。

因我们未对热带大西洋流场异常进行复 EOF分

析，故这里无法对热带大西洋驻波异常做详细讨论。

不过文献中通过船舶资料的主分量分析得到热带大

西洋上层海温异常的第一主分量最大值出现在赤道

上，其具有准两年的年际变化 [19]，这与本文在 3.2节中

取模态 1得到的热带大西洋赤道驻波异常周期为

1.73 a，两者在年际变化上则有相似之处。 

4.4    与热带大洋波包解的比较

β

Zhang等 [11] 求出了热带大洋中的波包解（前者），

现将本文的赤道驻波解（后者）与前者相比较，两者均

采用同样的赤道 平面近似下的线性化正压扰动方程

组，所取的环境参数也相同，仅流场振幅取得不同。

而在线性化模式中振幅不会影响解的空间形态分布

和时间演变。

两者的相同之处在于：解均为纬向流，无经向流；

该纬向流均为赤道所俘获，解向赤道南北两侧衰减的

程度也相同。大洋东、西边界均是两者的驻点，当模

态数高于 1时大洋内部也有驻点。两者的频率均正

比于模态数以及经典开尔文波的相速 C0，而反比于热

带大洋宽度 L。比较本文的图 6与前文的图 1和图 4
知，两者不同之处在于：两者空间形态及其随时间的

演变有所差异。如本文模态 1所有时刻在整个大洋

均为一致的纬向流，而前文模态 1虽大部份时刻都是

这样，但也有时刻例外。这种差异导致两者频率有所

不同。从物理上考虑，波动能量与频率呈正相关。前

者波动振幅极值处会随时间向左右水平摆动，这会消

耗能量，而后者是驻波，无此摆动。若两者能量相同，

前者此摆动所需的能量就体现在后者频率的增加上，

故后者频率要高于前者。在两者频率的表达式中，当

模态数、C0 和 L 取得相同时，前者的频率只有后者一

半，前者的周期则为后者一倍，从而相应于前者的年

际变化和年代际变化要较后者的更长。

本文与前文中都讨论了两者在热带大洋异常中

的表现和作用。这里要指出，前者与后者并不相互排

斥，而是相互补充，并都能解释某些特定的海洋、气

候事件。如对 ENSO，其冬、春季节的流场异常分布

更接近本文的模态 1；伴随厄尔尼诺的发生，热带中

太平洋海洋上层会有海温强正异常东传，而这又类似

前文模态 2中位势异常的传播形态；注意到该两者的

周期又都落在 ENSO其 3～7 a的年际变化中，故而

ENSO可能与这两者都密切有关，而并非前文所述仅

与前者有关。IOD的情况也是如此。后者因周期较
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短，更有利于解释海洋异常的年际变化，而前者则更

容易解释年代际变化。在实际热带大洋中，两者可同

时存在，并各自发挥影响。ENSO和 IOD都是复杂的

海气相互作用事件，不能仅用两文的简单模型来完全

概括和描写；也许两文分别能解释 ENSO和 IOD中的

不同类型。

本节有关赤道驻波解的讨论表明，赤道驻波异常

在实际大洋中的确存在，其还与 ENSO、IOD以及其

他气候事件关系密切 [20–21]，可能是其形成机制之一并

产生影响；而本文能提供 ENSO和 IOD等研究的新思

路，故而还是很有价值和值得肯定的；为此对赤道驻

波异常做更深入的研究是十分必要和必须进行的。 

5　结语

β本文采用赤道 平面近似下的线性化正压扰动方

程组，引入约化重力加速度后，在满足走向南北的东

西海岸刚壁边界条件下，求得了大洋赤道驻波异常的

近似解析解，给出了该解的计算结果，并与实际热带

太平洋和印度洋的流场异常做了比较。本文得到的

主要结论如下：

（1）赤道驻波异常模态 1的流场异常在整个大洋

为半波，为方向一致的纬向流，无经向流；流场异常在

热带大洋中部最大，并向赤道南北两侧迅速衰减，其

被限制在赤道南北两侧约 2º的范围内。

（2）赤道驻波异常模态 2的流场异常在整个大洋

为 1波，在大洋东、西部分纬向流的流动方向相反，

也无经向流；流场异常向赤道南北两侧的衰减情形与

模态 1同。

（3）决定赤道驻波异常向赤道南北两侧衰减程度

的系数，其仅与约化重力加速度和上层海水标准深度

之乘积的平方根，即经典赤道开尔文波的相速成反

比；当该相速相同时，该驻波异常向赤道两侧的衰减

也相同。

（4）赤道驻波异常的振荡频率其与模态数成正

比，与热带大洋宽度成反比；模态数越低，热带大洋宽

度越大，则该频率越低，相应振荡周期越长；模态 1的

振荡周期最长。

（5）取各参数为典型值及模态数为 1，再取热带太

平洋和印度洋的宽度，计算表明，两者赤道驻波流场

异常都与实际流场异常复 EOF分析得到的第一模态

空间分布和年际变化相一致；这表明此复 EOF第一

模态的本质是赤道驻波异常，并是太平洋 ENSO和印

度洋 IOD的形成机制之一。

最后要说明的是，因本文属理论工作，对模型做

了必要简化和近似，所取参数虽大体符合实际，但也

不完全相同，这些都会使本文的计算结果与实际在总

体一致的情况下，还存在某些差异，这也是正常及可

以理解的。
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Theoretical analysis of anomalous equatorial ocean stationary
wave and its interannual variability

Lu Xu 1,4，Zhao Yanling 2,4，Zhang Dongling 3，Zhang Ming 4，Liu Saisai 2,4

(1. Unit 32021, PLA, Beijing 100094, China;  2. Unit 31010, PLA, Beijing 100081, China;  3.  Institute  of  Atmospheric  Physics, Chinese
Academy of Sciences, Beijing 100029, China; 4. Laboratory of Atmospheric Circulation and Short-range Climate Forecast, Meteorological
and Oceanographic College, National University of Defense Technology, Nanjing 211101, China)

Abstract:  In this paper,  using the equatorial  beta-plane approximation of the linear barotropic perturbation equa-
tions and introducing the reduced gravitational acceleration, we obtain the analytical solutions of anomalous equat-
orial ocean stationary wave and give the calculation results of the solutions. Then we compare the results with the
modes  of  complex  EOF analysis  about  abnormal  circulation  of  the  real  tropical  Pacific  Ocean and Indian  Ocean.
The main conclusions are: in the first mode of anomalous equatorial ocean stationary wave, the current disturbance
throughout the  whole  ocean is  the  half  wave,  which  appears  as  the  consistent  zonal  flow.  The maximum disturb-
ance appears at the middle of the tropical ocean and decays rapidly from equator to north and south, which is restric-
ted in about 2 degree range on both sides of the equator. In the second mode, the current disturbance throughout the
whole ocean is the full wave and has the opposite flow direction at east and west of the ocean. The degree of the at-
tenuation of the current disturbance from equator to north and south is as that of the first mode. Anomalous equatori-
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al  ocean  stationary  wave  meets  the  boundary  conditions  of  the  east  and  west  coast  directing  along the  longitude.
The coefficient is inversely proportional to the square root of the product of the reduced gravity acceleration and the
upper water standard depth, which determines the decay rate of anomalous equatorial ocean stationary wave on both
sides of the equator. If the square root values take the same, the decay rates are the same. The oscillation frequency
of anomalous stationary wave is  proportional  to the modal  number and the square root  values,  which is  inversely
proportional  to  the  width  of  tropical  ocean.  The  modal  number  is  lower  and  the  width  is  larger,  the  frequency  is
lower and the corresponding oscillation period is longer; the first mode of the oscillation period is the longest. Tak-
ing every parameters as the typical values and the modal number as one, then taking the width of the equatorial Pa-
cific Ocean and Indian Ocean respectively, the calculation results show that the spatial distribution and interannual
variability of the first mode are the same as the corresponding mode of the real abnormal circulation obtaining from
the complex EOF analysis; this means that the nature of the first mode above is the anomalous equatorial ocean sta-
tionary wave and the anomalous stationary wave is one of the generating mechanism of ENSO and IOD.

Key words: equatorial stationary wave；Pacific Ocean；Indian Ocean；interannual variability
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