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摘    要：利用近岸海上气象平台对登陆台风“黑格比”近海层风廓线观测资料，计算分析了近海层大气的

湍流动量通量交换参数，以期认识高风速情况下的海气动量交换特征。数据分析结果显示，当海面上方 10 m

处风速 U10≤24 m/s 时，摩擦速度（U*）随风速的增大而增大，当 U10>24 m/s 时，U*呈饱和趋势。海面粗糙度长

度（Z0）、拖曳系数（Cd）在低风速（U10≤ 6 m/s）随风速的增大而减小，在 U10 处于 6~24 m/s 之间时，Z0、Cd

随风速的增大而增大，当 U10>24 m/s 时，Z0、Cd 达到极值后开始减弱。Z0、Cd 极值出现在 U10 为 24~28 m/s 之

间。并对高风速时拖曳系数衰减现象的对应机制进行了讨论。另外，还探讨了台风期间的阵风因子（G(t, T)）

等参数的演变特征。 
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1  引    言 

台风的发生发展是多种尺度系统相互作用的

结果，因而对台风的准确预报是非常困难的。其

中，台风强度和结构的变化则受到更多物理过程

的影响[1-3]，对其认识与预报要比台风路径困难得

多。近年来，台风的频度与强度都有增强的趋势
[4-5]，但随着卫星、雷达等多种大气探测技术以及

数值模式性能的不断发展，台风路径的预报精度

已有了显著改善[6]；而对台风结构和强度变化的

研究却相对缓慢。这主要由于台风强度的变化强

烈地受到海洋-大气之间复杂相互作用的影响，造

成目前业务模式面临着台风强度预报精度较低的

难题[6]。 

台风条件下海洋-大气界面的动量交换决定

着海洋对其风场的响应，是台风发展过程中维持

其动量平衡的重要部分。因此，准确估计海气界

面动量交换对台风强度与路径的预报有重要作

用。目前，台风天气条件下的海气动量交换外场

观测研究方法有风速半对数廓线法[7]、直接涡动

相关法[8-9]，以及洋流-风应力方程法[10]；此外，

理论研究[11]以及波浪槽台风风速试验[12-14]也是

重要的研究手段。这些研究得出了较一致的结论：

拖曳系数或海面空气动力学粗糙度先随风速的增

加而增加，在风速达到某个值时(25~33 m/s)出现

极值，之后随风速的增加出现衰减[7, 10, 12-14]。这

些研究结果中，拖曳系数变平或出现减弱时所达

到的量值与对应的风速上存在差异，这些差异部

分原因是试验方法的差异。由于气球存在向台风

中心的径向飘移，导致 Powell 等[7]观测到的风速

垂直剪切最小，造成拖曳系数偏低。而 Donelan 等
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[12]的室内风浪槽中的波浪与风之间易于达到平

衡，而真实的海洋中不是这样的。另外，French 等 

[8]和 Smedman 等[15]的观测结果指出，在风速<29 
m/s 时，拖曳系数与风速在统计意义上并不存在

依赖关系。尽管估计海面动量交换是理解与预报

台风强度的一个重要参量，高风速时拖曳系数随

风速变化的问题目前仍无定论[16]。 
台风强度突变特征多年统计结果显示[17]，我

国近海台风强度突变主要发生在海南-台湾之间，

因而，近海是研究台风强度变化的重要区域。为

进一步认识台风边界层内海气界面湍流通量交换

特征，中国气象局广州热带海洋气象研究所利用

博 贺 海 洋 气 象 观 测 平 台 对 台 风 “ 黑 格 比 ”
（Hagupit，国际编号 0814）开展了近海层风廓线

观测，分析探讨强风条件下的海气动量交换与湍

流特征。 

2  台风“黑格比”风速测量数据与

处理方法 

中国气象局广州热带海洋气象研究所博贺海

洋气象观测平台（简称海洋平台）位于广东省茂

名市电白县莲头岭半岛中部东面约 6 km 处（图

1），距离小岛大竹洲约 900 m，海洋平台直接建

设在平均水深约 14 m 的海面上。2008 年 9 月 24
日 06 时 45 分台风“黑格比”在电白县陈村镇境

内登陆，图 1给出了“黑格比”靠近海洋平台前

后的中心路径。本文主要选取“黑格比”登陆前

3 小时的观测数据。另外，为了分析的完整性与

证明数据的可信性，分析中还选取了非台风季节

的低风速数据。下文分析所用低风速时段数据分

别为位于海平面上方 16 m、20 m、23 m 与 31 m
高度层的风速数据与温度数据；而 31 m 处的风速

传感器在 2008 年台风季节发生了机械故障，故台

风时段的数据来自 16 m、20 m 与 23 m 高度层。

两种数据的采样周期均为 1 min，风速数据还记

录有 0.1 s 阵风值。表 1列出了各高度层传感器的

型号与测量精度。 

以往的研究指出，在中性边界层条件下，近

地（海）层平均风速符合对数规律[18]，这种方法

在海气交换的研究中被广泛采用[12, 19]。台风条件

下的大气边界层湍流混合充分，满足中性边界层

的条件。Powell 等[7]的下投式 GPS 探空结果，提

供了台风中存在对数风速廓线的有力证据。中性

稳定度时，海面粗糙度长度（Z0）、摩擦速度（U*）

与某一参考高度（一般取 10 m）的风速（U10）

满足对数分布规律[18]， 
U=(U*/k)ln(Z/Z0)             (1) 

其中 k 为 Von Karman 常数约为 0.4，与摩擦速度

相关的近海层动量通量τ可以表示为， 
τ=ρU*

2=ρCdU10
2    (2) 

其中ρ为空气密度，Cd 为拖曳系数。根据公式(1)，
对平均风速廓线进行线性拟合，其斜率与截距分

别为 U*/k 与 Z0。同样，根据公式(2)，利用 U10

可以计算 Cd。 
 

 
图 1  海洋平台位置与“黑格比”靠近海洋平台期间的 

轨迹   黑色粗线表示本文所分析数据时段“黑格比”的路径， 

台风轨迹数据为日本气象厅台风最佳路径资料。 
 

表 1  各高度层的传感器及其测量精度 
 

设备距海面 
平均高度 

设备及其 
生产公司 

测量精度 

螺旋桨风速计 
Young 05106，美

国 Young 公司 
±0.3 m/s 或 1% 

16 m、20 m、

23 m、31 m 温度传感器

HMP45，芬兰

Vaisala 公司 

±0.2 ℃， 
在 20~30℃温度范围 

 

本文用于分析的风速数据，经过如下质量控

制：剔除了风速不随高度单调递增的时次；剔除

了各层风向差大于 10 °的时次；排除了明显偏离



6 期                       赵中阔等：强风天气条件下海气动量交换参数的观测分析                      901 

对数规律的时次；为降低观测塔身可能造成的扰

流影响，所用风速数据的风向控制在 350~180 °；

为 使 环 境 符 合 中 性 稳 定 度 ， 剔 除 了 总 体

Richardson 数(Ri)的绝对值大于 0.1 的时次；由于

低风速时传感器误差较大，剔除了风速小于 2 m/s
的时次；考虑到 Smedman 等[15]所述的有关波浪

边界层的影响，剔除了对应粗糙度长度异常大

(Z0>0.02 m)或异常小(Z0<10-6 m)的时次。最终所

选取的数据组数为 490 组。 

3  结果分析与讨论 

3.1  阵风因子 
阵风因子（G(t, T)）作为湍流强度的一个表

征量，其定义为， 
G(t, T)=Umax(t, T)/U(T)          (3) 

其中 Umax(t, T)为测量时段 T 内持续时间为 t 的最

大平均风速(T>t)，U(T)为整个测量时段内的平均

风速。 

台风风速强度下阵风因子是台风风场模拟与

台风灾害概率评估中一个重要参数[20]，根据观测

获取的资料情况，利用记录的 0.1 s 阵风极值，计

算了阵风因子 G(0.1 s, 1 min)，图是利用 23 m 高

度风速数据计算的阵风因子以及拟合结果。从图

2 可以看出，在低风速情况下，阵风因子随风速

略有增加但幅度较小，基本稳定在 1.1~1.2 之间，

当风速超过 25 m/s 时，阵风因子随风速增大而出

现较大涨幅。不过，阵风因子与风速基本保持线

性关系。为此，假定 G(0.1 s, 1 min)与 1 min 平均

风速 U 之间存在以下线性关系， 
G(0.1 s, 1 min)=a+b×U          (4) 

对于第三层风速，a、b（b 的单位为 s/m）的

取值分别为 1.12(1.07, 1.17)与 0.004 5(0.002 6，  

0.006 3)。括号中的值代表置信水平为 0.95 时的

置信区间。进一步利用第二层与第四层风速资料，

计算得到这两个参数分别为 1.13 (1.08, 1.18)、
0.004 8(0.002 9, 0.006 7)与 1.13(1.11, 1.17)、  

0.003 8 (0.002 2, 0.005 4)。上述计算表明，对于近

海面大气，阵风因子随高度的变化并不显著。 

3.2  拖曳系数与海面粗糙度长度 

为研究海气界面中大气湍流动量交换特征，

利用观测资料计算了近海层大气的动量交换参量

（U*、Z0、Cd）随风速的变化关系（图3）。由图

3 可知，U*随 U10 的增加而增加，当 U10 超过约

24 m/s 时 U*随风速增大的斜率变缓，呈饱和趋势；

Z0、Cd 在低风速时（≤ 6 m/s）随风速的增大而减

小，在 U10 处于 6~24 m/s 之间时，Z0、Cd 随风速

的增大而增大。当 U10>24m/s 时，Z0、Cd 开始减

弱。可以判断，Z0、Cd 极值出现在 24~ 28 m/s 之

间。U*的表现与常被引用的 Large 等[21]在开阔海

面上的观测结果相比（图3a 实线），具有较为一

致的变化趋势，但明显存在一个系统性差异。Cd

的量值（图3c）与先前许多研究结果具有较好的

一致性。但值得注意的是，对于 1 min 单点值，

不同于 U*量值较为集中的特点，粗糙度长度 Z0

（图3b）和拖曳系数 Cd（图3c）随 U10 的变化则

显示出较大的发散性，Smedman 等[15]和 French

等[8]得到过类似的结果。 
 

 
图 2  根据第三层风速记录计算的阵风因子 

中间实线代表最小二乘拟合结果，两条虚线 

代表 0.95 置信水平的上、下界限。 
 

低风速（U10<5 m/s）时拖曳系数、粗糙度长

度随风速加强而减小的现象，Yelland 等 [22]、 

Garcia-Nava 等[19]都曾报道过类似的观测结果。

Pan 等[23]证实，涌浪的出现导致了拖曳系数随风

速减小。Kudryavtsev 等[24]的模式定性与定量地

重现了涌浪对海面拖曳影响的外场试验结果：只

有在低风速下，逆风涌浪对海面拖曳的影响才非
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常显著，交叉风涌浪不太显著。这种现象还存在

其他可能的解释，Jones 等[25]指出，当海面粗糙

单元小到被海面粘性亚层掩盖时，这时的气流可

达到空气动力学平滑状态，Z0、Cd 均会随风速的

增强而减小；另外，在低风速时，自由对流占主

导，会产生比典型湍流尺度要大的结构，这些较

大的结构会产生强阵风，造成低风速时拖曳系数

的增强[26]。 
 

 
 

图 3  海表层动量交换参量随 U10 的变化   灰色点代表每 1 min 的结果。依据 U10 以 5 m/s 为间隔将数据分割为 8 档， 
☆为每档内数据的中值，上下误差柄为 25%、75%的概率区间。a. 本文得出的 U*与依据 Large 和 

Pond 关系计算的 U*(实线)；b. 本文得到的 Z0；c. 本文得到的 Cd 与他人观测结果比较。 
 

当 U10 在 6~24 m/s 之间时，本文计算得出的

Z0、Cd 均随风速的增强而增强，这一规律基本受

到认可[12]。从图3c 的比较可以看出，Cd 随风速的

变化规律与文献中已经发表的结果较为一致，但

具体量值存在明显不同。这说明本文的观测结果

有自身特点。对于不同作者得出的 Cd 量值之间的

差异，Guan 等[27]分析认为，可视为由 Charnock
常数的差异造成；进一步根据扩展的 Charnock 关

系，这种差异则与海面状态如波龄、波陡度有关。 
高风速时，Z0、Cd 的表现类似文献[7, 10, 12, 

14]的研究结果。在高风速下，海面拖曳作用出现

饱和或减弱，目前比较一致的物理解释[7, 12, 28]为：

高风速环境中，在海气界面的海洋一侧充满气泡，

大气一侧充满海洋泡沫与飞沫，以致在海面与气

流之间形成一个“润滑层”，使气流直接从这个

“润滑层”上滑过，而“感受”不到下面的粗糙

海面，从而降低了拖曳作用。下文将对这一现象

做更深入的讨论与分析。 

4  结论与讨论 

利用海洋平台的近海面风廓线观测资料，对

弱风至强风条件下的海气动量交换特征与阵风因

子进行了分析，研究结果如下。 
（1） 在 U10<24 m/s 范围内，摩擦速度 U*

随风速的增加而增加，拖曳系数 Cd 与粗糙度长度

Z0 先随 U10 的增大而减小(U10≤6 m/s)，后随风速

的增大而增大；在 U10>24 m/s 时，U*出现饱和趋

势，Z0、Cd 达到极值后开始随风速的增大而减小。 
（2） 在所观测的风速范围内（≤45 m/s），

阵风因子随风速的增加而增大；对于近海面大气，

阵风因子随高度的变化并不显著。 

近来，出现了多个试图解释高风速下海上拖
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曳系数表现的模式，主要考虑的影响过程包括白

头浪泡沫所导致的气流隔离效应[29-30]，海洋飞沫

对大气的动量反馈过程[31-32]，以及海洋-大气界面

层两种流体中的速度剪切效应[33-34]。在仅考虑气

-流隔离效应时[31]，可以重现外场风区尺度上高风

速时拖曳系数的饱和现象，而不能产生高风速时

拖曳系数随风速衰减的现象。以飞沫为媒介的通

量对海气总动量通量的贡献[31]，可进一步削弱风

速超过 40 m/s 时拖曳系数的预测值，使预测值更

接近观测值。换句话说，海洋飞沫的反馈作用可

以解释剩余的高风速时拖曳系数的衰减。Bye 等
[33-34]的海-气线性耦合模式的模拟结果，可以较好

地重现高风速下拖曳系数饱和的现象，而再现拖

曳系数衰减现象的能力较差。从湍流摩擦的视角

而言，高风速时拖曳系数的衰减意味着海面上逐

渐形成一个“滑动”的表面，他们认为这是由于

风向波浪长波传递能量而将海面抹平以及飞沫向

大气反馈动量所致。从以上的总结分析可以看出，

目前的模式普遍认为，海洋飞沫向大气的动量反

馈是造成高风速下拖曳作用降低的根本物理机

制，而海洋飞沫层所造成的大气-海洋之间的隔离

则可使拖曳作用达到饱和。 
目前，台风条件下的海洋飞沫观测还非常缺

乏[28]，破碎波浪统计量很可能低估实际的破碎事

件，破浪频繁破碎时的波浪场也可能无法用线性

Fourier 模充分描述，模式中所用的参数都是基于

低风速观测结果的外推[31]。所得出的解释也多是

定性或半定量的。要精确认识高风速时拖曳系数

衰减现象的物理本质，还需要做很多深入的工作。 
下一步，将以目前公开发表的海气耦合动量

传输模式为基础，结合海上平台的海洋要素观测，

对高风速条件下海气动量交换的物理机制做更深

入的分析与理论研究。 
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Abstract：In order to investigate the air-sea momentum exchange at high wind, the wind profile data observed 
in the atmospheric layer near the sea surface during the typhoon “Hagupit” are selected and analyzed. The 
results indicate that for 10 m wind speed U10≤ 24 m/s, the friction velocity U* increases with winds; as U10 is 
bigger than 24 m/s, U* shows a saturating tendency. The drag coefficient Cd and the roughness length Z0 
decrease with increasing wind speed for U10 less than 6 m/s. For U10 between 6 m/s and 24 m/s, Z0 and Cd 
increase with wind speed. The maximum values of Z0 and Cd appear in the U10 range of 24~28 m/s. The 
possible mechanisms for the drag reduction at high wind speed are discussed. In addition, the gust factors  
G(t, T) during the typhoon are given and analyzed. 
 

Key words: boundary layer meteorology；air-sea momentum exchange in strong wind；drag coefficient； 
roughness length；gust factor 


