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東太平洋聖嬰與中太平洋聖嬰時期 
西北太平洋溫躍層的變化 

   

 

（中華民國一○四年十二月二十二日收稿；中華民國一○五年二月四日定稿） 

    
海表面溫度(Sea Surface Temperature, SST)的分布為海氣交互作用重要的變數之一。過去的文獻指出，

熱帶太平洋溫躍層深度的特徵與變異在季節到年際的時間尺度內，會影響海表面溫度的變化。受到赤道

東風的影響，熱帶太平洋溫躍層的平均狀態在垂直上呈現西深東淺的結構。然而在東太平洋聖嬰年時，

伴隨著赤道東風減弱，溫躍層深度會在東太平洋下降而西太平洋上升，使得溫躍層的西傾狀態較為平緩。

但在中太平洋聖嬰年時，溫躍層西傾狀態則無太大變化。 
為了解在西太平洋地區(5°N-10°N, 140°E-160°E)溫躍層的變化，本研究使用 ECMWF-ORAS3 海洋

模式資料中 20°C 等溫線深度代表溫躍層深度。文中檢驗了在西北太平洋區域三個可能驅動溫躍層變化

的機制：局地風場變化驅動的艾克曼幫浦、赤道洋流間海水質量輻合輻散形成的湧升作用、以及遠程風

場激發造成的羅士培波傳播。研究結果顯示，局地影響因素在東太平洋聖嬰年發展早期會造成溫躍層變

化，在中太平洋聖嬰年則不會。由羅士培波所造成的遠程風應力只顯示在東太平洋聖嬰年有出現，在中

太平洋聖嬰年則沒有看同樣的訊號。而赤道洋流間海水質量輻合輻散形成的湧升作用在兩種聖嬰年發展

上皆不是主要的溫躍層舉升的因素。同時，海溫在此區冬、夏皆有增溫的長期趨勢，然而溫躍層深度在

夏季有變深而在冬季卻略變為更淺的趨勢。 
關鍵字：溫躍層、東太平洋聖嬰、中太平洋聖嬰 
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海洋溫躍層(thermocline)是指海水溫度隨深

度迅速變化的水層，上為溫暖的混和層海水，下

為次表層的冷水。Chang (1994)的論文指出，熱帶

太平洋溫躍層深度的特徵與變異在季節到年際的

時 間 尺 度 內 ， 會 影 響 海 表 面 溫 度 (sea surface 
temperature, SST)的變化。每 2 到 7 年發生在熱帶

太 平 洋 的 聖 嬰 現 象 (ENSO; El Niño-Southern 
Oscillation)，其赤道太平洋溫躍層的垂直深度變

化與海溫變異息息相關。因此，欲研究熱帶太平

洋的年際氣候變異，就必須適當了解影響海洋溫

躍層年際變化的相關機制。 
熱帶太平洋海表面溫度爲西暖東冷的不對稱

性分佈。東西向海表面溫度梯度驅動大氣的沃克

環流(Walker Circulation)，海表面東風維持海洋溫

躍層在垂直上西深東淺的結構。在聖嬰年(El Niño)
時，沃克環流東移，赤道東風減弱，溫躍層深度

會在東太平洋下降而西太平洋上升，使得西－東

太平洋溫躍層西傾的斜率較為平緩，海表面溫度

距平也隨之呈現西冷東暖，此大氣風場－溫躍層

-緯向海表面溫度梯度間的耦合反饋機制稱之為

Bjerknes Feedback。討論到聖嬰現象的機制作用，

主要為大氣風場與海洋環流的動量交換，因此此

過程常被稱作“動力耦合(dynamic coupling)＂，而

熱力作用，如地表熱通量交換，在聖嬰現象的過

程中往往被視為次要角色。 
一般而言在西太平洋地區，由於是暖海溫區

域，溫躍層深度相對較深而且湧升流作用也相對

較弱(Helber and Weisberg, 2001)（圖 1a-b）。在聖

嬰年期間，伴隨著較弱的貿易風出現，西太平洋

的溫躍層深度變淺，同時海表溫度出現冷距平。

Solomon and Jin (2004)論文中指出在菲律賓海附

近、赤道以北延伸至 12°N 區域，在聖嬰年間海表

面溫度的距平主要為海洋動力導致。本研究參考

Solomon and Jin (2004)所建議的區域，針對西北

太平洋(5°N-10°N, 140°E-160°E)的海域，調查聖嬰

期間溫躍層深度變化的機制。由於此區域位於北

赤道洋流(North Equatorial Current, NEC)與赤道反

流(North Equatorial Counter Current, NECC)間約

7°N-10°N 的地區（圖 1c），具有次表層湧升流、

海表面高度相對較低的特徵，被稱為“赤道反流

槽＂(NECC Trough; Wyrtki, 1975)，之後此區域在

文中簡稱 NTR。 
最近的研究表明，相較傳統的聖嬰現象為暖

海溫距平在赤道東太平洋，新型態的聖嬰現象出

現頻率增加。此新型態的聖嬰現象最暖的海溫距

平往往出現在赤道中太平洋，與傳統聖嬰現象有

著不同的海溫、海洋次表層結構與形成機制。此

聖嬰現象稱之為換日線聖嬰(date line El Niño; 
Larkin and Harrison, 2005)、暖池聖嬰(Warm Pool 
El Niño; Kug et al., 2009)、中太平洋聖嬰(Central 
Pacific El Niño; Kao and Yu, 2009)或類聖嬰(El 
Niño-Modoki; Ashok et al., 2007)。在本研究中我

們用東太平洋聖嬰現象(Eastern-Pacific El Niño, 
EP-El Niño)和中太平洋聖嬰現象(Central-Pacific 
El Niño, CP-El Niño)來區別傳統在赤道東太平洋

海溫變暖的聖嬰現象以及新型態的聖嬰現象，探

討此兩種聖嬰在 NTR 處溫躍層的特性與形成機

制。 

 
2.1  

本研究使用了歐洲中期天氣預報中心海洋分

析 與再 分 析 系 統 (European Centre for Medium-
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Range Weather Forecasts ocean analysis/reanalysis 
system, ECMWF ORA-S3)的資料作分析(Balmaseda 
et al., 2008)，ORA-S3 同化 AVISO 衛星的海表面

高度資料、XBT、CTD、Argo 以及定點浮標等觀

測的溫度、鹽度、速度場資料，其水平解析度為

1°×1°，垂直方向有 29 層，時間解析度為 1959～

2009 年月資料。本研究中使用了海表面溫度、海

表面高度(SSH)、大氣風場(TAUX、TAUY)、緯向、

經向、垂直方向洋流(U、V、W)、混合層深度(MLD)
以及 20°C 等溫面深度資料(Z20)。 
2.2  

根 據 Trenberth(1997) 定 義 海 溫 距 平 值

Niño3.4 區域(5°S-5°N, 170°E-120°W)大於 0.4°C

且持續至少 6 個月稱為聖嬰現象。為了區分兩種

類型的聖嬰現象，Kug et al. (2009)診斷在 1970～

2005 年間有 12 個聖嬰事件，文中指出東太平洋

聖嬰空間特徵類似傳統聖嬰現象（Kug et al, 2009
文中以冷舌聖嬰表示），適合以 Niño3 (5°S-5°N, 
150°E-90°W)區域海溫作為強度指標，而中太平洋

聖嬰（Kug et al, 2009 文中以暖池聖嬰表示）可視

為暖池海溫延伸，暖海溫距平在中太平洋，適合

以 Niño 4 (5°S-5°N, 160°E-150°W)區域海溫作為

強度指標。Hsin and Qiu (2012)使用更嚴謹的定

義，以當 Niño3 區域海溫距平值大於 Niño 4 區域

且持續至少 6 個月為東太平洋聖嬰年。反之，當

Niño 4 區域海溫大於 Niño3 區域並持續 6 個月以

上，則定義為中太平洋聖嬰年。在本研究中我們

圖 1 1959～2009 年的氣候平均(a)溫躍層深度(b)海表面溫度(c)緯向洋流流速的氣候狀態。其中(c)負值表示流向

為東向西，正值流向為西向東。(c)中方格標示為 NTR 區域。 
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使用 Hsin and Qiu (2012)的定義，依此在 1959～

2009 年間共有 10 次東太平洋聖嬰事件，6 次中太

平洋聖嬰事件，分別表列於表 1。值得注意的是

在 2000 年後的聖嬰事件多為中太平洋聖嬰。 
表 1 1959～2009 年間的聖嬰事件。 

類 別 年 份 

東太平洋聖嬰年(EP) 
1963, 1965, 1969, 1972, 
1976, 1982, 1986, 1987, 
1991, 1997 

中太平洋聖嬰年(CP) 1968, 1977, 1994, 2002, 
2004, 2006 

 
在本文中為了解 ENSO 之特徵，距平值為當

月資料減去 1959～2009 共 51 年的氣候平均值

後，再將距平值做 2 至 7 年的波段濾波(Duchon, 
1979)，由於只擷取了需要的波段，因此波段濾波

後的波形會比未濾波前的時間序列來的更清楚。 

NTR
 

因為溫躍層中心約位於 20°C 等溫線附近，

因而在赤道太平洋地區研究中，Z20 被廣泛地利

用為標示溫躍層的深度(Kessler, 1990; Swenson 
and Hansen, 1999; Durand and Delcroix, 2000; Meinen 
and McPhaden, 2000; Fedorov and Philander, 2001)，
本研究亦使用 20°C 等溫線深度(Z20)代表溫躍層

的深度。從氣候平均態（圖 1a）可以看到 Z20 在

赤道東太平洋地區最淺（～40 公尺），在赤道中

西太平洋地區較深。在西太平洋地區，Z20 從南

到北呈現一個深、淺、深的分布，在 7°N～10°N
赤道反流槽區域為較淺的 Z20。圖 1b 顯示了氣候

平均海表面溫度，在東太平洋冷舌地區 Z20 較淺

處海溫也相對較低，這是由於溫躍層的深度淺，

較冷的次表層海水易被帶到表層混和層。在西太

平洋 20°N 以南、160°E 以西的區域有高海溫，此

區域常稱為西太平洋暖池，在暖池地區顯示其年

平均海溫與 Z20 的分布無關。圖 1c 顯示了經向

洋流之流速，從圖可以看到在 10°N～20°N 之間，

為東向西流向的北赤道洋流。北赤道洋流流至菲

律賓附近開始分支，往北即為黑潮(Kuroshio)，往

南則稱為明達納爾海流(Mindanao Current)。在

2°N～6°N 間因海表面高度差異，產生一股由西向

東之洋流，即為赤道反流，而明達納爾海流部分

分支即回流至赤道反流。本文所研究的 NTR 區域

位於北赤道洋流與北赤道洋流之間，亦有學者將

之視爲赤道反流系統的一部份(e.g., Zhao et al., 
2013)。 

圖 2 顯示了 Z20 在 NTR 的月平均值與年際

變化值。NTR 溫躍層深度年變化範圍約在 15 公

尺左右，秋冬季(SONDJ)最淺（～130 公尺），春

季(MAM)時最深（～150 公尺），而年際變化最大

位在冬季，深度變化範圍可達到 40 公尺。 
圖 3 為 NTR 的海溫距平與 Z20 的夏季平均

（JJA，圖 3a）及冬季平均（DJF，圖 3b）時間序

列。東太平洋聖嬰年以深色陰影標示，中太平洋

聖嬰年以淡色陰影標示。海溫距平與 Z20 的相關

係數(correlation coefficient)在冬季為 0.54，而在夏

季只有 0.23。由圖 3b 的時間序列圖可看出，東太

平洋聖嬰年冬季 NTR 的海溫為冷海溫（負距平）

時，溫躍層抬升變淺（Z20 為負距平）。聖嬰次年

區域海溫則多半為增溫（海溫為正距平），溫躍層

則變深（Z20 為正距平）。此種海溫與溫躍層距平

變化相同的現象類似在聖嬰期間東太平洋冷舌海

溫變化的機制，稱之為溫躍層反饋機制(thermocline 
feedback; Jin and An, 1999; An, 2005)。我們推測溫 
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圖 2 在 5°N-10°N，140°E-160°E 區域的每月溫躍層深度平均氣候值（黑色實線）與年際變化以一倍標準差表示

（方格）。 

 
圖 3 1959～2009 年間在 5°N-10°N，140°E-160°E 區域的 Z20（藍色折線）和 SST（紅色折線）的時間序列：(a) 

JJA  (b) DJF。深色與淺色年份分別為東太平洋聖嬰年及中太平洋聖嬰事件。（紅色實線為 SST 趨勢線，藍

色實線為 Z20 趨勢線。） 
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躍層反饋的機制在中太平洋聖嬰年是減弱的：從

圖 3b 可以看到中太平洋聖嬰年溫躍層距平變化

一般較東太平洋聖嬰年弱，在 6 個中太平洋聖嬰

事件中即有 3 個事件（1977、2004、2006）其海

溫距平與溫躍層距平為不同相。在夏季（圖 3a），

東太平洋聖嬰年夏季 NTR 處亦多半為冷海溫，淺

溫躍層（1986、1991 年除外），然而在中太平洋聖

嬰年夏季，除 1968 年外，海溫與 Z20 的距平皆

不同相。此區海溫在冬、夏皆有通過統計檢定的

增溫長期趨勢，Z20 深度有在夏季略變深的趨勢

但並未通過統計檢定。 

 
欲進一步檢視溫躍層變化特徵與聖嬰現象，

此處使用合成分析展現東太平洋與中太平洋聖嬰

的不同結構。一般而言聖嬰現象的暖海溫極大值

會出現在北半球冬季的十一至十二月，以下文章

提到時間時，將聖嬰發展年月份標示為(0)，後一

年月份標示為(1)。 
圖 4 為聖嬰期間 Z20 深度與風應力距平。在

合成分析中，東太平洋聖嬰發展期時，赤道地區

Z20 的負距平（虛線），意指溫躍層的抬升，約於

三月到五月（圖 4a）期間開始於西太平洋(130°E)，
其值並隨著聖嬰的發展向東延伸。在聖嬰極盛期

十一至十二月，整個西太平洋地區為強的 Z20 負

距平（圖 4c），之後負距平訊號沿赤道向東傳，最

終會導致整個聖嬰相位反轉，這整個大平洋 Z20
東西向的發展與變化即可由所謂“補給震盪＂

(recharge oscillator; Jin, 1997) 與 “ 延 遲 震 盪 ＂

(delayed oscillator；Suarez and Schopf, 1988; Battisti 
and Hirst, 1989)予以充分解釋。然而，傳統的聖嬰

現象機制中補給震盪與延遲震盪機制在中太平洋

聖嬰裡並不明顯（圖 4f-j）。首先，中太平洋聖嬰

發展期東、西太平洋溫躍層的高低垂直位移並不

大，這表示了中太平洋聖嬰發展似乎較不受溫躍

層變化所影響(Kao and Yu, 2009; Kug et al., 2009)。
值得注意的是，在西北太平洋（～8°N，即 NTR
處）亦有一 Z20 負距平隨著聖嬰發展加強，此負

距平亦於次年六月-八月開始減弱成正距平（見圖

4e）。但是，這個西北太平洋 8°N 處(NTR)的 Z20
負距平在中太平洋聖嬰年亦不明顯。 

圖 4 中的顏色代表風應力旋度(wind stress 
curl)距平，正值（負值）為氣旋式（反氣旋式）異

常環流。東太平洋聖嬰期間西北太平洋地區（約

10°N, 160°E）在三月到五月為氣旋式環流（圖 4a，
紅色正值區），到了七月到九月時此氣旋環流開始

向東傳至中、東太平洋（圖 4b）。在十一月到次年

一月時，西北太平洋為反氣旋環流（圖 4c），此反

氣旋環流即為王斌等人(Wang et al, 2000b)所稱之

菲律賓海反氣旋環流(Philippine Sea Anti-Cyclone, 
PSAC)，從聖嬰發展間秋季開始（圖未顯示），到

了冬季增強到達極大值，並一直持續到聖嬰次年

夏季六月～八月（圖 4e）才消散。王斌等人研究

指出，秋冬出現的 PSAC 伴隨盛行東北季風，透

過強風—濳熱蒸發—海溫冷卻的機制 (Wind-
Evaporation-Sea surface temperature feedback)影響

區域海表面溫度，造成海溫在南海（反氣旋環流

西側）為正距平，菲律海（反氣旋環流右東側）

為負距平，此海溫偶極距平(SST dipole anomaly)
亦會反饋維持大氣的反氣旋異常環流。 相對於東

太平洋聖嬰的風場變化，在中太平洋聖嬰期間西

北太平洋地區的氣旋異常環流強度較弱（圖 4g）

且未做濾波前的訊號雜亂（未顯示圖），東傳訊號

不明顯，PSAC 延遲至十一月、十二月出現並達

到最大值，其後 PSAC 雖延續到次年春季才消散

（圖 4i），但強度卻遠比東太平洋聖嬰年間弱許 
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圖 4 (a)、(b)、(c)、(d)、(e)分別為東太平洋聖嬰年 MAM (0)、JAS (0)、ND (0) J(1)、MAM (1)、JJA (1)，Z20（contour, 

間距為 5m）與 wind stress curl (shading)的氣候距平值；而(f)、(g)、(h)、(i)、(j)則為中太平洋聖嬰年 MAM
(0)、JAS (0)、ND (0) J(1)、MAM (1)、JJA (1)，Z20 與 Wind Stress Curl 的氣候距平值。(wind stress curl，單

位：Nm-3*10-9)。(a)中方格標示為 NTR 區域。 
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多，並且位置偏北，在 NTR 處上方顯示微弱的氣

旋異常環流。聖嬰年期間在中-東太平洋區域，赤

道異常西風距平與增強的東北信風形成了正值的

風應力旋度（~5°N, 180°E-130°W)，此中太平洋氣

旋式異常環流在七月到九月時出現（圖 4b），在

十一月到次年一月達到極值（圖 4c），然後伴隨異

常西風的減弱而逐漸衰減。十一月、十二月期間

在中太平洋聖嬰年的西風距平與風應力旋度強度

亦比東太平洋聖嬰年時期弱（圖 4h、圖 5），可見

Bjerknes Feedback 在中太平洋聖嬰年並不明顯。 
溫躍層的年際變化分別受到局地與遠程的作

用影響。局地影響主要為地區性風力驅動的艾克

曼幫浦作用(Ekman pumping)，氣旋式環流的風應

力會產生海洋邊界層底的向上艾克曼幫浦作用，

使得溫躍層舉升，而遠端影響則主要為風生作用

所產生的海洋羅士培波與凱爾文波的傳播造成溫

躍層的垂直位移(Meyers, 1979a、b; Kessler, 1990; 
Kessler and McCreary, 1993; Yu and McPhaden, 
1999; Wang et al., 2000a)。然而並非在太平洋的所

有地區，這兩個機制皆同時顯著。在 NTR 處，東

太平洋聖嬰年春夏的氣旋式異常環流爲正值，有

利於從發展期開始的 Z20 的持續舉升（圖 4a-b），

然而當 PSAC 出現後，氣旋式異常環流轉爲負值，

Z20 的持續舉升顯示另有其他的因素。由於 NTR
位於北赤道洋流及赤道反流的交會處，由於經向

風切的作用形成艾克曼傳送造成海水上層輻散而

導致湧升流區出現，其溫躍層的垂直位移與此二

洋流間存在地轉平衡的關係(Wyrki, 1975)。我們

以 下 方 程 式 表 示 邊 界 層 的 垂 直 逸 入 運 動 (W, 
entrainment velocity)： 

ܹ = ܹ݁ + ܹ݃ +  .ݏܴ݁
其中ܹ݁ = ∇×த

 為大氣風場所造成的艾克曼

幫浦垂直速度，當海洋上局地風場為氣旋環流時

會產生湧升流，反之若為反氣旋環流則為下沉降

流。ܹ݃為與北赤道洋流與赤道反流有關的垂直

速度項，為根據模式海表面高度(SSH)估算表面流

（方程式(1), (2)），並利用連續方程求得ܹ݃為積

分到邊界層深度之平均垂直速度。值得注意的是，

由於地轉流的輻散量為 0，ܹ݃主要是由估算出的

經向與緯向流中非地轉分量所貢獻。在本研究中

ܹ、 ܹ݁、 ܹ݃皆往上為正值，往下為負值。 
表面經向與緯向流根據海表面高度估算如

下： 

,ݔ)ܷ݃ ,ݕ (ݐ =  − 
(௬)

డ(௫,௬,௧)
డ௬  (1) 

,ݔ)ܸ݃ ,ݕ (ݐ =  − 
(௬)

డ(௫,௬,௧)
డ௫  (2) 

其中ܷ݃為緯向海流，ܸ݃為經向海流，h 為模

式的海表面高度，݃ = 9.8 m/s 是重力加速度，

(ݕ) ݂ = 2߱ sin(ݕ)為科氏參數為緯度的函數，x、

y、t 分別為經度、緯度、時間變數。 
圖 5 為距平值 2 至 7 年濾波再做合成分析得

出之各項影響 Z20 之因子，其中ܹ為模式中混合

層深度之垂直逸入量，ܹ ݁為大氣風場所造成的局

地效應所影響的海洋艾克曼幫浦，ܹ݃是與洋流

有關的湧升項，殘差項為所有海洋中的波動，如

羅士培波，凱爾文波，內波，渦旋擾動…等。溫

躍層抬升約自三～四月(0)開始，在聖嬰達到極值

十二月(0)時 Z20 也最淺，之後 Z20 深度開始變

深。值得提醒的是，Z20 的變化率與 W 的逸入作

用近似成反比(w = –dZ/dt)，因此當逸入作用為正

值（負值）時，Z20 深度會持續的變淺（變深）。 
圖 5a 可以看到在東太平洋聖嬰年一月(0)開 
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圖 5 距平值做 2 至 7 年濾波合成分析(a)東太平洋聖嬰年 1～12 月與隔年 1～4 月，藍色實線為垂直速度；紅色

實線為局地風應力旋度項的垂直速度；綠色實線為洋流非地轉項造成的垂直速度；灰色實線為殘差項

(Residual)；紫色實線為 Z20 深度距平；紫色虛線為 Z20 變化率。(b)與(a)為相同，為中太平洋聖嬰年間。 
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始氣旋式環流造成艾克曼幫浦(We)，約在四月(0)
時為正值最大，並領先逸入項(W)（六月(0)）達到

正值最大值約 2～3 個月份，此時也正是 Z20 深

度變淺最快速的時期，顯示海洋溫躍層的反應落

後局地風場約 2～3 個月。我們以風應力旋度爲自

變項計算當月風應力旋度對 3 個月後的 Z20 的迴

歸可解釋變異量比(r2)，發現聖嬰年發展年春季二

月到五月(0)的風應力旋度對 Z20 的迴歸可解釋變

異量比於三月(0)最高達到 60%，且高可解釋變異

量比一直持續到五月(0)約 52%。在 Zhao et al. 
(2013)的論文也指出西北太平洋局地風應力旋度

可解示超過 55%的海平面高度的變異，對赤道反

流系統有重要的影響。正值的艾克曼幫浦作用一

直持續到了十一月(0)因氣旋式環流轉為反氣旋

環流(PSAC)，We 值趨近於 0，對 Z20 的改變幾無

作用。與洋流相關的湧升流項ܹ݃，在聖嬰發展期

春季時為小值，六月(0)開始ܹ݃顯示增強的湧升

作用利於溫躍層的抬升，並在冬季與聖嬰次年春

季達到大值。前人的論文(Wang and Wu, 2013; 
Hsin and Qiu, 2012)指出，受到聖嬰期風場距平影

響，赤道反流會在聖嬰的發展期增強並持續直到

聖嬰極盛期，而北赤道洋流與赤道反流強度變化

與南北位移，會影響此兩洋流之間的質量輻合

(Chang, 2008)。最後，檢視殘差項(Res.)。殘差項

在發展期春季爲正值，強度與艾克曼幫浦(We)非
常接近但極值約落在六月(0)，九月(0)後殘差項變

成負值不利於 Z20 的抬升。由此推估，在東太平

洋聖嬰年發展期，溫躍層受到局地風場與殘差項

作用而開始舉升，之後則為殘差項的作用使得溫

躍層繼續抬升，秋季之後洋流非地轉項對溫躍層

的抬升爲正貢獻，但其作用被負值的殘差項所抵

消，十二月(0)後溫躍層開始變深主要爲殘差項的

作用。 

相較於東太平洋聖嬰年，中太平洋聖嬰年的

參數變化強度皆較弱（圖 5b），地表風場的變化

較小（中太平洋的緯向風應力振幅小）導致海洋

環流系統的反應也較微弱（ܹ݃的變化不顯著），

由於溫躍層的變化不顯著，Z20 深度變化的機制

在此處並不清楚。在四月(0)，局地弱的風應力為

產生沉降流的負艾克曼幫浦作用並不利於 Z20 上

升（參考圖 4i-f），而秋季後ܹ݃對溫躍層抬升的

正貢獻同樣受負值的殘差項抵消，相較之下，殘

差項在此貢獻對溫躍層的深度變化影響最大。 
圖 6 為緯度 5°N～10°N 平均的 Z20 距平場的

延時哈默圖。從圖 6a 可見到東太平洋聖嬰年有明

顯向西傳遞的波動，Z20 負距平訊號在聖嬰發展

期從東太平洋開始向西延時傳遞，在聖嬰極值期

極值訊號到達西太平洋，恰為 NTR 區域溫躍層為

最淺的時候（圖 5a）。NTR 區域位處於太平洋羅

士培波活躍地帶 (Kessler, 1990; Qiu and Lukas, 
1996; Capotondi et al., 2003)，從時間—經度距平

場所估計的相位速度約為 0.8～0.9m/s，此速度極

接近羅士培波的傳播速度。圖 6a 中持續向西的

Z20 負距平訊號可以與聖嬰（反聖嬰）所引起的

湧升（沉降）羅士培波對應(e.g., Chang, 2008; 
Kashino et al., 2011)。由此可推估，在圖 5a 中的

殘差項，應為由遠端的中、東太平洋在七到九月

的正風應力旋度所激發的羅士培波(e.g., Zhao et 
al., 2013)。相較之下，在中太平洋聖嬰年，並未

見有西傳波動的訊號（圖 6b），因此圖 5b 中的殘

差項可能為其他的海洋波動，但並非為羅士培波。

由於圖 5 顯示殘差項不小，另一推測是殘差項爲

北赤道洋流及赤道反流在水平方向流切(horizontal 
shear)所產生的渦旋擾動，但此推論需要更進一步

的研究。 
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本研究使用 ECMWF ORA-S3 海洋模式資料

研究西太平洋地區的溫躍層變化，並進一步探討

其年際變化影響海溫的程度。文中檢驗了在西北

太平洋區域三個可能驅動溫躍層變化的機制：局

地風場變化驅動的艾克曼幫浦、赤道洋流間海水

質量輻合輻散形成的湧升作用、以及遠程風場激

發造成的羅士培波傳播。在東太平洋聖嬰年發展

早期，溫躍層受到局地風場與羅士培波作用而開

始舉升，之後為在東太平洋激發的羅士培波主導

了溫躍層的變化。然而在中太平洋聖嬰年卻無觀

察到類似的西傳波動現象，同時局地風場的艾克

曼幫浦作用以及與洋流有關的湧升流皆不是造成

溫躍層位移的因素，至於是何種機制控制中太平

洋聖嬰年間西太平洋地區的溫躍層變化則還需要

進一步的探討。本研究與其他相關的研究一致指

出，中太平洋聖嬰現象較不受溫躍層變化影響，

這也表示，中太平洋聖嬰現象的發展並非由海氣

“動力耦合＂的機制所主導。 
從本研究超過 30 年的資料中可發現，在西太

平洋赤道上海表面溫度有明顯暖化的趨勢，而溫

躍層有變深的趨勢（主要在夏季期間）。此趨勢在

2000 年之後更加明顯（見圖 3），海表面溫度距平

幾乎皆為正距平，而溫躍層舉升的距平變化遠小

於 1990～2000 年期間的溫躍層變化。Lee and 
McPhaden (2010)研究亦指出 2000 年後海表面溫

度暖化源於中太平洋聖嬰年頻率與振幅的增加。

未來工作將對現今盛行的由東太平洋聖嬰及中太

平洋聖嬰事件造成氣候背景場狀態改變的假設作

進一步探討。 

 
本研究在國科會 NSC 102-2111-M-034-002 與

MOST 104-2111-M-034-002 支助下完成，特此謝

意。 

 
圖 6 5°N～10°N 區域平均的 Z20 距平值隨時間與經度的變化：(a)東太平洋聖嬰年 1～12 月與隔年 1～12 月，(b)

與(a)為相同，為中太平洋聖嬰年間。 
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ABSTRACT 
In the western Pacific, the thermocline is relatively deep and the climatological upwelling is weak. Yet 

during El Niño, the thermocline shoals in the western Pacific along with the weakened trade winds. Meanwhile, 
the sea surface temperature (SST) displays a cold anomaly over the western Pacific. Here we deploy a data-
simulated ocean model data, ECMWF ORA-S3 to study the thermocline variation in the western Pacific region 
(5°N-10°N, 140°E-160°E) where its interannual variability would impact the local SST variation. We examine 
three possible mechanisms driving thermocline displacement in the region: the local response to wind forcing 
via Ekman pumping, the current-related mass upwelling, and the propagation of upwelling Rossby waves 
generated by remote wind forcing. 

Our results show that, among the three mechanisms, it is mainly the Rossby waves excited in the central-
eastern Pacific the dominant factor driving the thermocline displacement in Eastern-Pacific El Niño year except 
in the early developing stage the Ekman pumping contributes as well; however, there is no discernable wave 
propagating signal seen in Central-Pacific El Niño to make a certain statement. The dominant factor for 
thermocline displacement over the western Pacific region in Central-Pacific El Niño still requires further 
investigation. Our findings agree with other studies on that Central-Pacific El Niño might be less dependent on 
thermocline variations. 
Key Words: Thermocline Variation, Eastern-Pacific El Niño, Central-Pacific El Niño 
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