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译　 者　 序

风能无疑是 21 世纪解决人类能源需求的重要途径之一， 尤其对人口众多且正

处在发展中的中国， 意义更是非比寻常。 风能是可再生的清洁能源， 对改善我国的

能源结构， 满足日益增长的能源需求都意义重大。 风是大气流动的产物， 因此也是

一个气象参数。 那么为了更好地利用风能， 就必须研究气象学。
气象学在风能领域的应用有其独特性， 有些大气特征变得更为重要， 因此与传

统的气象学有一定的差别。 同时， 风力发电机的大型化和风电场的复杂化， 使得风

力发电机所承受的风况条件更加复杂， 对气象学的研究也就因此变得更加重要。 正

是出于实际应用的需要， 风能气象学在近些年逐渐发展成为了气象学的一个独立的

分支。 风能气象学是风资源评估与微观选址的理论基础， 具有十分重要的实用

价值。
本书从简单地形开始， 拓展到复杂地形以及海上风场， 非常系统地论述了风能

气象学这一学科体系， 是作者 Stefan Emeis 多年的气象学研究和风能应用经验的结

晶。 译者有幸接触了这本书， 并将这本书的译本展示给国内广大读者， 期望对我国

风能的更合理和有效的利用有积极的促进作用。 本书比译者编著的 《风资源与微

观选址： 理论基础与工程应用》 更好地阐述了气象学在风资源与微观选址领域的

应用。
鉴于译者能力有限， 也许会有文不达意之处， 请读者见谅。 译者想感谢机械工

业出版社对风电领域专业书籍的一贯支持， 为促进我国风电开发的技术进步做出了

重大贡献。 译者也真心希望本书能丰富国内风资源评估领域的参考文献。

张怀全



原　 书　 序

目前， 已有很多关于如何将风的动能转化成电能的书籍上市。 本书由气象学家

撰写， 将完全专注于影响风力发电的大气特征和现象。 据我所知， 这样的书尚不存

在。 本书展示当今被称为 “能源气象学” 的一部分， 为气象学领域的一个新兴的

分支学科。
感谢 Springer Science Media 邀请我撰写此书， 作为触及可再生能源方方面面的

“绿色能源与技术” 系列丛书的组成部分。 该系列已经包含了风能领域的多个主

题。 这些主题多从技术角度出发， 但是没有专注于风能转化的气象边界条件的。 尤

其感谢 Springer 的 Claus Ascheron， 他伴随了稿件的准备过程， 并提供了宝贵的

意见。
我本人从 20 世纪 80 年代起， 就一直是气象学领域的科学家。 能源气象学领域

在 20 多年前就引起了我的注意， 虽然 “能源气象学” 的名词并不那么久远。 我对

这一学科的兴趣起始于丹麦 Roskilde 附近的 Risø 丹麦国家实验室风能学会 [今天

是丹麦理工大学 （DTU） 的一部分] 的一个公休假， 期间我幸会了边界层气象学

专家， 并看到了最早的风力发电机测试场之一。 我至今仍然保持着与该知名的丹麦

研究机构的富有成果和友好的联系。 1991 年， 我还第一次在 Risø 见到了晚年的

Sten Frandsen， 与他的对话激起了我对风场问题的关注。 本书第 6 章展示的内容就

是那次在 Risø 停留期间产生的想法， 不过是更加详述的版本。 因此， 我将第 6 章

献予他。
后来， 我从事了多年用 SODAR 仪器分析大气边界层声谱轮廓的工作。 这些仪

器基于对背散射信号的多普勒频移的分析， 让我们能在地面对边界层风轮廓进行探

测。 这一技术在 20 世纪 90 年代引起了风能领域的注意。 近些年， 对云幕仪

（RASS 和风激光雷达） 的操作补充了我的实验和专业知识。 另外， 我在多个研究

项目中， 用德国海上测量平台 FINO1 的数据研究了海洋边界层的独特性。 我是南

德国风能研究联合会 WindForS 的成员。
这些海洋边界层的研究项目由德国环境部、 自然保护和核安全 （BMU， FKZ

032 99 61， 032 50 50， 032 53 04） 多次授予资金支持。 RAVE 计划 （在 Alpha
Ventus 的研究） 内的项目的初衷是为了德国第一个海上风场 Alpha Ventus 的科学建

立。 该风场坐落于德国湾 （German Bight）， 距离海岸线最短距离 45km， 水深约

30m。 第一台风力发电机开始吊装的 6 年前， 在 Alpha Ventus 建设了 100m 高的气

象测量塔 （FINO1）， 用以帮助研究海洋边界层。 本书中关于海洋边界层的很多信

息都是基于该塔。 该塔从 30m 到 100m 有 8 个测量平台。 对该塔数据的评估主要由



我的两名 PhD 学生———Matthias Türk 和 Richard Foreman 完成。 更多的资金支持通

过丹麦理工大学 Risø 实验室的 Sven-Erik Gryning 带领的项目获得， 该项目目前由

Forsknings 和丹麦科学技术发展部创新局 （Sagsnr 2104-08-0025） 对 “大型风力发

电机———高达 400m 的风轮廓” 项目内支持。 城市边界层则部分基于由德国教育与

研究部 （BMBF） 在 AFO2000 计划框架内资助的研究成果。 附录 A 的图 A. 1 和

A. 2 中的来自 Graswang 的数据， 通过由 BMBF 资助的 Helmholtz 社团的 TERENO 项

目框架获得。 对复杂地形的风流研究则在一定程度上由于多个私营公司的资助才成

为可能。
稿件的草稿版本由 Beatriz Cañadillas、 Richard Foreman、 Tom Neumann 和 Mat-

thias Türk 阅读。 我感谢他们的宝贵意见、 建议和帮助。 但是， 对于任何错误或不

一致性则由我个人承担。 我希望这本书能够促使风能转化的气象学部分变得更加清

晰。 我们迫切需要可再生能源生产的有效策略， 来应对人类对能源的需求， 更好地

理解风力发电的气象前提则应该是这一策略的组成部分。

Stefan Emeis

Ⅴ原　 书　 序 　
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Ar 风力发电机的扫风面积

B Bowen 比

Bi 背散射轮廓

BR 浮力比例

CD 拖曳系数

CDN10 10m 高中性拖曳系数



CT 推力系数

D 距离

Du 非地转风分量

Dv 非地转风分量

Dw 尾流宽度

Ewind 风能

F 威布尔分布方程

Fx，y，z 湍流摩擦的分量

G 阵风因子

G（p） 百分位方程

H 山高

Hs 有效浪高

Iu 湍流强度

KM 湍流交换系数 /湍流黏性

L 山的半高

Lv 冷凝的潜热

Lx 积分长度尺度

LL，M，U 风轮廓线法则的长度尺度

Lu，v，w 频谱的长度尺度

L∗ Obukhov 长度

Mn 威布尔分布的高阶矩

Po 压力方程 （过山气流）

Pδ 压力方程 （过山气流）

R 气体常数

Ru 缩减因子

Rt 缩减因子

Rn 缩减因子

Su，v，w 频谱

Sf 结构方程

T 波龄

温度

时间尺度

Tm 平均温度

Tv 虚温

α 指数因子 （幂）
Charnock 参数

α0 地转风与表面风的夹角

η 混合长度的限值

φ 纬度

风转向角

φε 动能的耗散率

ϕ 微分稳定性修正方程

γ 艾克曼层风轮廓的长度尺度的

倒数

κ 卡曼常数

ρ 空气密度

σ 山体的形状方程

σu，v，w 风分量的标准偏差

σu90 标准偏差 σu的 90 百分位

τ 湍流动量通量

Δs 分数风加速 （过山气流）
Θ 位温

Θv 虚位温

Ω 地球的自转速率

Ψm 积分稳定度修正方程

Λ1 长度尺度

Λu 长度尺度

Λsmax 频谱长度尺度

▽ nabla （微分算符）

Ⅺ变　 量　 表 　





第 1 章　 内 容 介 绍

大气流中可获取的风能 Ewind， 即空气的动能 0. 5ρu2， 随着风速 u 的平流输送，
可依照下式进行量化：

Ewind = 0. 5ρAru2u = 0. 5ρAru3 （1. 1）
式中　 ρ———空气密度；

Ar———风力发电机的扫风面积；
u———叶轮面上的平均风速。

式 （1. 1） 给出了叶轮盘上可获得的风能， 单位为 W， 此处的空气密度单位为

kg / m3， 叶轮面积单位为 m2， 平均风速单位为 m / s。 理论上， 风力发电机最多可提

取该能量的 16 / 27 （Betz 1926）。 究竟能在多大程度上接近这个理论极限， 则是一

个工程问题， 本书不对此展开讨论。 另外的挑战是风速和空气密度并非恒定。 本书

主要讨论风速在大气边界层内是如何随着空间 （尤其垂直方向） 和时间变化的。
空气密度将在 2. 7 节进行阐述。 气象学中的这一部分如今被称做 “风能气象学”。
在内容介绍中， 我们以对风能的一些基本思考和对本书结构的描述开始， 然后将在

第 2 章研究风速和空气密度及其变化。

1. 1　 本书讨论的范围

在可预见的未来， 人类对能源的需求将持续甚至增长。 从长期来看， 只有可再

生能源才可能提供可持续的供给。 目前应用的化石能源资源是有限的， 燃烧时产生

空气污染， 威胁地球气候。 可再生能源包括水能、 浪和潮汐能、 地热能、 生物质、
太阳能和风能等。 本书专注于允许风力发电机将风能转化成电能的大气条件。 本书

以气象学家的视角出发， 作者拥有风力发电领域的多年经验。

用风能系统发电已经进行了 20 多年。 最初的几年中， 风力发电机较小， 叶轮

直径比大气表面层的垂直高度小得多。 那时， 评估局地风气候， 进而计算风力发电

机荷载和能量产出是相对容易的。 了解轮毂高度平均风速的风频分布和总体湍流强

度就足以提供单台风力发电机和小型风电场选址所必要的背景信息了。
与此同时， 风力发电机的尺寸不断增大。 多兆瓦级风力发电机的轮毂高度经常

高出大气表面层， 还会频繁遇到大于 100m 的叶轮直径。 叶轮直径超过 160m， 功

率为 7MW 的海上风力发电机已经被设计出来， 并会在不久的将来用于实践。 这导

致风力发电机与低空大气的交互作用变得复杂得多。 长期以来被认为无关的气象特



征， 正在变成规划和运行单台大型风力发电机和越来越大的风电场的决定性因素，
尤其是必须知道平均风速和湍流强度的垂直梯度。 此外， 这些必要的风参数的垂直

范围已经达到很难由测风塔测量的高度， 因此需要新的测量技术来采集这些必要的

风的信息。 这导致了地基远程传感技术的繁荣 （见 Emeis 2011）。 风力发电机的经

济性取决于建造和运维成本与风能产出间精确判断的权衡。 只有当更高的产出可以

支付额外成本时， 塔筒高度增加的每一米才是有意义的。
此外， 尤其是与北海和波罗的海接壤的国家， 风电场的主要开发区域已经从陆

地移向了海洋。 这里， 在未来可能由海上风电场来提供多数的风能。 这意味着风电

场正被建造在对大气边界层垂直结构的诸多细节并不足够清楚的区域。 如果说有一

些海洋边界层的实验数据， 也仅是之前由浮标、 船舶和油井获取的浅层数据。 近几

年在德国湾和波罗的海建设了几个气象塔， 如德国的 3 个 100m 高的 FINO 塔， 目

前正在首次对海洋边界层的较深层提供长期数据。
该书试图分析和总结关于风力发电现存的大气边界层的信息 （陆上和海上），

将专注于风和湍流的垂直轮廓， 并尽量解释观察到的垂直轮廓背后的物理过程。 本

书将不展现地球的某些特定区域的风气候学。 分析的内容将包括： 指数法则以外的

垂直轮廓法则特征、 非稳态现象， 如夜晚低空急流、 海洋边界层中， 取决于风速的

粗糙度和湍流条件， 以及大型风电场中， 风尾流的复杂的交互作用。

1. 2　 现存文献的总览

据作者所知， 除了 WMO 的技术说明 《Meteorological Aspects of the Utilization of
Wind as an Energy Source》 外， 不存在单独致力于风力发电的气象学基础的专著。
该技术说明发表于 1981 年， 没有对当今的风力发电机尺寸进行预期。 尽管目前在

专著和杂志中出现了大量的关于大气边界层中的风和湍流的文献， 但是仅有其中少

数文献提及风力发电 （如 Petersen 1998a， b）。 另外， 已有的很多关于风力发电本

身的书籍和论文， 主要专注于技术和工程问题， 并仅在一个或几个章节内涵盖风资

源。 最近的一个例子是由 Burton 等人于 2011 编著的 《Wind Energy Handbook》 的

第 2 版。 该书的第 2 章用了 30 页总结了风速变化、 阵风和极端风速、 风速预测和

湍流。 同样， Hau 在他的书 《Wind Turbines》 （由 Springer 于 2006 年出版发行）
中， 在第 13 章用 34 页总结了风资源内容。 Lange 和 Focken 编著的， 由 Springer 于
2006 年出版的 《Physical Approach to Short-term Wind Power Prediction》 一书是风速

预测领域的专著。

1. 3　 风力发电的历史

人类为各种目的利用风能的历史由来已久。 风能的利用起始于对小麦和其他谷
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物的脱壳和亚热带、 热带地区建筑的空气调节。 风曾被用于维持火力和熔化金属。
帆船的发明是为了大洋旅行和在遥远海岸间建立贸易联系。 地球亚热带几乎持续不

断刮的风至今仍被命名为 “信风”。
风车的历史可以追溯到 2000 年前。 生活在公元 1 世纪亚历山大的 Heron， 被认

为是第一个发明风力驱动转轮的人。 他的机器仅被用做驱动风琴管 （Brockhaus，
Vol. 24， 2001）。 波斯的风车据说从公元 7 世纪 （ Neumann 1907） 或 10 世纪

（Brockhaus 2001） 就已经存在了， 为垂直轴的谷物研磨机 （Hau 2000）。 法国的第

一个风车在 1105 年被提及 （Neumann 1907）。 此后， 该技术传播到英格兰， 在那

里第一个风车出现于 1140 年 （Neumann 1907）。 在 13 世纪的英格兰东部和北欧，
风车的数量出现增长， 如 1235 年的丹麦。 这一发展的高潮出现在 1500 到 1650 年

间， 此时由于风力驱动排水泵的使用， 荷兰的可耕种面积可能增加了 40% （DeB-
lieu 2000）。 据说在 1393 年， 德国就已经在 Speyer 建设了第一个风车 （Neumann
1907）。 在 18 和 19 世纪， 在欧洲运行着约 100 000 台以抽水和生产面粉为目的的

风车。 但是这一时代由于蒸汽机和电力的出现而终结。 更多历史记录请参考

Ackermann 和 Söder （2000）。
从风中生产电能的历史则要短得多。 Dane Poul la Cour （1846 ～ 1908） 在丹麦

的 Askov 建造了第一台风力发电机。 德国工程师 Betz 于 1926 年首次描述了风力发

电机的空气动力学理论 （Betz 1926）。 Betz 因子 （16 / 27） 至今仍被看做风力发电

机可从风中提取能量的极限。
但是， 直到 20 世纪的最后 20 年， 风力发电机才被大规模建设， 且尺寸不断增

大。 初期失败的尝试是德国 1983 年建设的 3MW 风力发电机 Growian （große Wind-
energieanlage）。 那是一个两叶片的风力发电机， 叶轮直径 100m。 由于很多的技术

问题， 它仅发电了 17 天， 并于 1988 年被拆除。 从此， 又开始了小型风力发电机的

发展。 这一 “革命性” 的措施是成功的， 以至于比 Growian 更大的风力发电机成为

了当今的标准， 尤其是海上风场。

1. 4　 风力发电的潜力

风能是一种可再生的能源形式。 世界上几乎每个角落都有风能， 虽然局域差别

是显著的。 风能由太阳能产生， 并不断补充。 太阳能实际上是无限的。 除了风力发

电机的生产、 运输、 吊装和维护外， 太阳能转化成风能的过程也不存在碳循环。 由

水平空气压力差产生的风能则主要由太阳辐射的纬度差别而引起。 在自然界的行星

大气能量循环中， 风能主要通过发生在地表的摩擦而耗散， 因此转化成最终的和行

星能量链条中最低等级的成员———热。 用风能发电不一定会扰动行星能量循环， 而

只是在地表附近增加了额外的摩擦力， 使一部分转化成高价值的电能， 而仅一部分

转化成热能。 这些电能被人类利用时， 也将转化成热， 行星能量循环就再次闭合
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了。 由于电能的使用几乎不存在延迟， 且不违反能量守恒定律， 全球行星能量循环

似乎不会由于风能的生产而被扰动。 因此， 可以把风能看做可持续的可再生能源形

式。 但是熵的收支也被影响了。 从风中大规模的生产能量增加了地球系统的熵， 可

能减缓大气循环。 关于风力发电和气候之间的相互作用详见第 7. 4 节。
全球可获取的风能可以通过地球大气能量转化链条进行估计 [这里给出的数

字基于 Lorenz （1995） 与 Peixoto 和 Oort （1992） 早期开创性的著作]。 大气层顶部

输入的太阳能约为 174 300TW （ ～ 342W / m2 ）。 其中， 1743TW （ ～ 3. 5W / m2 或

55 000EJ /年） 可以动能形式获取， 并最终在大气中耗散。 而约一半的耗散发生在

边界层内 （871TW 或 1. 75W / m2）。 假设地球 1 / 4 的表面可用来风力发电， 且风力

发电机理论上可以最多提取 56% （Betz 极限） 的风能， 那么就得到 122TW 的潜在

风能。 实际上， 这个值的 50% 可能是现实的， 意味着风力发电的潜能约为 61TW
（1925EJ /年）。 应用类似方法的其他估计值得到相同数级的结果 [如 Miller 等

（2011）， 他得出 18 ～ 68TW]。 Castro 等 （2011） 做了更为悲观的评估， 用 1200TW
作为地球大气的全球动能， 其中 8. 3% 可在 200m 高的表面层获得， 得到 100TW。
20%的陆地表面适用于提取这部分表面层的能量， 得到 20TW。 把风电场限定在风

资源合理的区域， 则进一步把这个值减半为 10TW。 然后 Castro 等估计， 这部分能

量中仅 10%可由风力发电机提取。 因此， 他们估计仅有 1TW （32EJ /年） 的能量可

以从风中被提取。
虽然对大气中全球动能的评估非常粗糙， 结果可能超过 1000TW， 但这些计算

中都做了两个关键假设， 即地表上动能耗散的比例 （在 8% ～50%之间变化） 和由

于风力发电机的技术问题导致的从这个近地层中可以提取动能的比例 （在 10% ～
50%之间）。 以 TW 为单位的个位数可能是对地球大气中可获取风能的现实的估计。

这些数字必须与人类的能源总需求做对比。 人类的能源总需求约为 15TW
（443EJ /年）， 并预期将在 21 世纪中叶增加到 30TW （947EJ /年）， 21 世纪末达到

45TW （1420EJ /年） （CCSP 2007）。 这一对比表明， 风能仅能部分解决人类对可再

生能源的需求， 还要同时开发其他形式的可再生能源。 此外， 即使仅从可利用风能

中提取 10% ， 就可以预期将对地球气候产生显著的影响 （见 7. 4 节）。

㊀　 http： / / www. indea. org / home / index. php？ option = comcontent&task = view&id = 317&Itemid = 43 （2011
年 12 月 14 日阅读）

1. 5　 风力发电的现状

截至 2011 年底， 全世界风电装机达到了 215GW， 其中 18. 4GW 为 2011 年前 6
个月的新增装机 （WWEA㊀ ）。 中国的装机总量 （52. 8GW） 最大， 其次为美国

（42. 4GW） 和德国 （将近 28GW）。 西班牙的装机总量为 21. 1GW， 印度为 14. 6GW。
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中国的风电装机从 2009 年底算起已经增长超过一倍。 这些 215GW 的风电满足全球

约 2. 5%的能源需求 （GWEC Global Wind Energy Outlook 2010㊀）。 在欧洲， 这一比

例于 2010 年底达到 5. 3% （EWEA㊁ ）， 并占德国的净电力消耗的 9. 5% （Ender
2011）。 未来 20 年， 这一比例规划有显著的提高。

㊀　 http： / / www. gwec. net / fileadmin / documents / Publications / GWEO% 202010% 20final. pdf （2011 年 12 月

14 日阅读）
㊁　 http： / / www. ewea. org / fileadmin / ewea_documents / documents / statistics / EWEA_Annual_Statistics_2010. pdf

（2011 年 12 月 14 日阅读）

虽然已经做了巨大的规划， 但是海上风电仍然处于婴儿期。 在德国， 截至

2011 年 6 月底， 共安装了 0. 21GW 的海上风电 （Ender 2011）， 小于总装机容量

的 1% 。
215GW 的全球风电装机容量已经占几个 TW 的可用风能的相当比例。 通过对

2011 年上半年数据的外推， 目前风电装机容量的年增长率约为 15% 。 这一增长率

可以导致风电装机容量 6 年内翻番， 18 年内增长约 10 倍。 若以 15%的年增长率稳

定增长， 可以在 20 ～ 30 年内达到 1. 4 节中估计的极限。 因此， 不能预期目前的增

长率会维持更长的时间。
因此， 我们必须以最高效的方式提取可利用的风能。 本书所汇集的风能转化的

气象学基础知识可以帮助我们达到这一效率。

1. 6　 本书的结构

本书的组织方法如下。 第 2 章解释大气中大尺度风的来源， 并展示自由大气中

大气运动的主要驱动力法则。 另外， 还将阐述空气密度的判定。 第 3 ～ 5 章展现不

同地表形态上， 风和湍流的垂直轮廓。 第 3 章回顾平原自然各向同性的陆地表面上

经典的大气边界层气象学。 重点强调风轮廓从表面层到艾克曼层以上的垂直扩展，
因为如今的 MW 级风力发电机很容易达到这一层。 这包括对使大型风力发电机夜

晚风能转化出现极值的夜晚低空急流的描述。 这章的最后还简短介绍了内部边界层

随着地表特性的变化形成、 森林边界层和城市边界层。 第 4 章突出复杂地貌上的风

流特性， 尤其是复杂地形。 基本的特征， 如山上风流加速， 用简单的分析模型予以

推导。 对风流在这种地表形态上的脱流的描述是重要的， 则因为海岸附近平原地区

的开发通常已经很充分， 未来风力发电必须对更深入大陆的风场情况进行分析。 在

远离海岸的， 接近城镇和工业区域的地方安装风力发电机， 也可以减少电能生产和

消费区域之间的大规模输电线路的建设。 关于垂直风轮廓的最后一章， 即第 5 章，
应对现在变得越来越重要的地表形态类型———海洋表面的边界层， 根据海上风电的

巨大规划要求， 用相当的篇幅专注于这一地表形态。 第 6 章研究了在之前提到的各

种地表形态下， 由大型风电场带来的特征和问题。 这已经不是纯气象学的课题了，
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因为风力发电机本身的特征和它们在风场中的空间排布也变得非常重要。 该章将展

示另一个简单的分析模型， 可用来初步评估地表粗糙度和大气热稳定性的影响， 以

及风力发电机推力系数和风力发电机在风场内的间距对风电场总体效率的影响。
第 3 ～ 6 章都以一个简短的总结结束， 总结在规划和运行风力发电机时， 从气

象学家的视角应该考虑的主要方面。 第 7 章展望未来大规模风能转换的可能发展方

向和一些局限。 附录 A 总结了用来描述风的性质的各种常用参数， 还介绍了平均

风和湍流运动的差别， 并描述了基本的统计学概念。 附录 B 介绍了用地基遥感技

术确定混合层高度 （描述超出表面层的风轮廓的输入参数） 的技术。 目前， 地基

遥感技术已经成为探测大气边界层情况的主要工具。

参 考 文 献
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第 2 章　 风　 　 况

风在地球大气层中的主要来源及其可获取能源的潜力已经在第 1. 4 节给出了量

化的描述。 必须引入数学方程才能总体地描述风的驱动力， 才能精确地对风力发电

机荷载和能量产出进行精确的计算和预测。 因此， 本章将展示自由大气中风的基本

法则。 大气边界层中的风在不同地表形态上的垂直轮廓将在接下来的第 3 ～ 5 章中

予以描述。

2. 1　 全球循环

气流样式和风出现于从全球到局地的全部空间尺度的水平表面和大气温度差。
全球来看， 热带和地球低纬度带是太阳能的主要输入区， 而高纬度带和极地则是负

能量平衡的区域， 即地球在这里通过热辐射流失能量。 洋流和大气热传导不足以弥

补全球的这一热量差别， 而必须同时发生全球的大气循环。 全球大气循环的主要特

征是哈雷环流、 费雷尔环流和极地环流， 通过对纬度和高度绘图， 可以看到对流层

和平流层全部纬度上的平均风。 哈雷循环表现为直接的热循环。 热空气在赤道附近

上升， 在上空向两极运动， 然后在亚热带下降。 下沉运动的区域表现为表面压力场

和沙漠中的大尺度反气旋。 同样， 极地循环也表现为直接的热循环。 在这里， 冷空

气在极地下沉， 然后在较高纬度上升。 这是极地总体高压的原因。 在哈雷循环和极

地循环之间， 存在着费雷尔间接热循环。 这个循环的特征是冷空气在较高纬度上

升， 而暖空气在亚热带下沉。 这一循环是间接的， 它是温带地区全部运动着的气旋

的整体效应的结果。 费雷尔循环有效地将较暖空气在地表附近向极地输送， 并将较

冷空气在上空向赤道输送。 这一间接循环的维持， 是因为温带地区运动气旋内的势

能向动能的转化。
刚刚描述的循环系统仅导致沿着经向的风， 即从南向北或从北向南的风。 地球

自转通过科罗拉力改变了这个经向循环。 刮向极地的风得到向西的分量， 刮向赤道

的风则获得向东的分量。 因此， 我们主要在费雷尔循环的地面附近观察到偏西风，
而在哈雷循环和极地循环的地面附近观察到偏东风。 哈雷循环地面附近的东北风也

被称做信风。 这些全球循环的空间尺度约为 10 000km。 全球风系统由于大陆和周

围海洋之间的温差和大尺度的南北走向的山脉 （尤其是美洲西海岸的山脉） 而发

生改变。 这种改变的空间尺度约为 1000km。 海岸线附近更小空间尺度的海陆风系

统可能是 100km 的数量级。 山风和谷风系统的空间尺度可能更小， 为数十千米的

数量级。 全部这些尺度的风系统都可能适用于风力发电。



信风和极地循环中的风表现出相当的规律性， 且大体上随季节变化， 然而费雷

尔循环在时间和空间上的变化要大得多。 普通的气旋中， 地表附近的风速可以在数

小时内从静止变化到约 25m / s。 温带地区的冬季风暴风速可高达 35 ～ 40m / s， 而亚

热带风暴的风速则可轻松超过 50m / s。 现代风力发电机的切出风速在 25m / s 和

30m / s 之间。 因此， 温带地区的强风可能导致风的潜力无法被利用。 冬季风暴最可

能发生在西北欧、 加拿大东北部、 太平洋沿岸和阿拉斯加， 以及南美的最南部、 非

洲和澳大利亚。
风暴在东南亚也被称做台风， 在印度被称做飓风。 台风的出现甚至可能威胁风

力发电机主体结构的稳定性， 因为它们可能带来超出 IEC 设计标准中列举的风速。
Rose 等 （2012） 对台风风险进行了研究。 尤其在受到台风威胁的海上规划风电场

要特别注意。 根据再保险公司 Munich Re 发布的自然风险地图， 易发台风的区域为

太平洋海岸的南部、 美国亚特兰大海岸、 中美洲、 印度东部、 东南亚、 马达加斯加

和澳大利亚北部。
在更小的尺度上也存在强风， 如雷暴下击暴流、 旋风和龙卷风， 但是它们的变

化和破坏力使其并不适合风力发电。 恰恰相反， 风力发电机必须在停机状态下能够

抵抗这些破坏力。 关于风的风险还可见 2. 6 和 6. 5 节。

2. 2　 驱动力

接下来的几个小节将用方程描述大气中水平风的来源和尺度。 我们将首先在

2. 2. 1 和 2. 2. 2 节中介绍整套的基本方程， 然后介绍通常的简化， 进而在第 2. 3 节

中导出对地转风和梯度风的描述。 在任何风能和荷载的评估中， 都必须把大气边界

层之上的自由大气中的地转风和梯度风当成相关的外部驱动力来考虑。 在 2. 4 节

中， 通过热成风描述了地转风和梯度风的垂直变化。
2. 2. 1　 静力方程

对风最基本的解释涉及水平温度梯度。 地球上不同纬度、 季节和地表特征接收

的太阳辐射是不同的。 湍流涡旋将感热和潜热通量从地表向大气中传输， 导致大气

中产生水平温度梯度。 空气密度和该密度下两个给定的等压面之间的垂直距离取决

于空气温度。 较温暖的空气密度较低， 在这两个给定的等压面之间的垂直距离大于

较冷的空气。 气压与空气密度息息相关。 气压是某一特定地点上方空气质量的量

度。 气压随着高度升高而降低。 在无强烈垂直加速的情况下， 下面的静力学方程用

来描述这种气压降低：
∂p
∂z = - gρ = - gp

RT （2. 1）

式中　 p———气压；
z———垂直坐标；
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g———地球重力加速度；
ρ———空气密度；
R———空气的特定气体常数；
T———绝对空气温度。

典型的近地条件下 （ T = 293K， R = 287Jkg - 1 K - 1， p = 1000hPa， 且 g =
9. 81ms - 2）， 每垂直升高 8. 6m， 气压降低 1hPa。 寒冷的条件下 （T = 263K）， 地表

附近每垂直升高 7. 7m， 气压降低 1hPa。 在较高的海拔， 降低速度较慢， 因为空气

密度也随着海拔升高而降低。 在 5. 5km 的海拔高度， 气压约是地表值的一半， 因

此每升高 15m， 气压才降低 1hPa。 如果空气密度始终保持地表附近的水平 （不现

实）， 那么大气层的厚度将仅为 8km。
式 （2. 1） 的结果是， 暖空气的气压随高度降低的速度小于冷空气。 如果假设

地表气压恒定， 那么将导致高空水平方向的气压梯度。 30°的空气温度差别将在

100m 高空导致 1. 36hPa 的气压差。 气压梯度将生成补偿风， 试图消除这一梯度。
现实中， 较温暖的区域地表气压下降 （ “热低压”）， 如图 2. 1 所示。 不存在其他施

力时 （尤其是不存在由于地球自转而产生的科罗拉力时）， 风将从高压吹向低压。
这种纯压力驱动的风可在海陆风和山谷风系统中找到。 这一基本的效应可用动量收

支方程中的第Ⅲ项表达， 将在下节进行介绍。

图 2. 1　 在较暖 （右） 和较冷 （左） 大气中的垂直压力梯度。 水平面代表等压面。
给出的气压值的单位为 hPa。 大写字母表示地表处 （下面的字母） 和空中

等高处 （上面的字母） 的高压 （H） 和低压 （L）。 箭头代表热循环方向。

2. 2. 2　 风的动量收支方程

风的数学描述最容易用大气的动量平衡来完成。 动量为质量乘以速度。 动量收

支方程是一个描述三个风分量加速度的微分方程组。 完全质量特定的形式为 （质
量特定是指这些方程是用单位质量表示的。 质量特定动量有速度的物理纬度， 因此

可以在下面的式子中把动量称做风）：
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∂u
∂t + v→ ▽u + 1

ρ
∂p
∂x　 　 - fv + f∗w ∓ v v→

r
+ Fx = 0 （2. 2）

∂v
∂t + v→ ▽v + 1

ρ
∂p
∂y 　 　 + fu　 ± u v→

r
+ Fy = 0 （2. 3）

∂w
∂t + v→ ▽w + 1

ρ
∂p
∂z - g 　 - f∗u 　 + Fz = 0 （2. 4）

Ⅰ　 　 Ⅱ　 　 Ⅲ　 　 Ⅳ　 　 　 Ⅴ　 　 　 　 Ⅵ　 　 Ⅶ
式中　 　 u———x 轴正向的风分量 （向东为正）；

v———y 轴上的风分量 （向北为正）；
w———垂直风分量 （向上为正）；
v→ ———风矢量， v→ = （u，v，w）；
f———水平科罗拉参数， f = 2Ωsinφ；

f∗———垂直科罗拉参数， f = 2Ωcosφ；
Ω———地球自转速度；
φ———纬度 （见表 2. 1）；
r———曲线半径；

Fx， Fy和 Fz———摩擦力的三个分量， 将在后面予以说明。

表 2. 1　 取决于纬度的北半球的科罗拉参数 f， 单位为 s -1。
如果是南半球， 则两列的值都是负的。

纬度 科罗拉参数 / s - 1

30° 0. 727 × 10 - 4

40° 0. 935 × 10 - 4

50° 1. 114 × 10 - 4

60° 1. 260 × 10 - 4

式 （2. 2） ～式 （2. 4） 在气象学中被称做运动的欧拉方程， 是流体力学中斯

托克斯方程 （Navier-Stokes） 方程的特殊形式。
式 （2. 2） ～式 （2. 4） 中的第Ⅰ项称做惯性项或存储项， 描述风分量的时间

变化。 非线性的第Ⅱ项解释三个风分量之间的相互关系。 第Ⅲ项特指上文所说的

压力梯度力。 第Ⅳ项仅出现在式 （2. 4） 中， 给出了地球引力的影响。 第Ⅴ项代

表由于地球旋转而产生的科罗拉力。 第Ⅵ项描述在气压最高点和最低点附近非直

线运动的离心力 （上面的符号对低压点附近的风流有效， 而下面的符号则对应高

压系统附近的风流）。 最后的第Ⅶ项表征由于空气的湍流黏性和地表摩擦产生的

摩擦力。
式 （2. 2） ～式 （2. 4） 中的各项在不同的天气条件下可能有不同的维度， 对
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流动形态的尺度分析可能导致放弃其中的某项。 含有 f∗的项几乎总被去掉， 因为

在同一方程中， 与其他项相比其值非常小。 在更大尺度运动中， 第Ⅵ项也总被忽

略。 第Ⅵ项仅在旋风和高、 低压系统的中心附近重要。 若仅看垂直加速度 [式
（2. 4）]， 第Ⅲ和Ⅳ项则是主导性的。 令式 （2. 4） 中的这两项相等， 则得到上文式

（2. 1） 中的静力方程。
在式 （2. 2） ～式 （2. 4） 中仅有一个驱动力： 上文提到的压力梯度力， 用第

Ⅲ项表示。 恒定的外力来源于地球的引力 （第Ⅳ项）， 阻止大气逃逸到太空。 唯一

的制动力是第Ⅶ项的摩擦力。 其他项 （Ⅱ、 Ⅴ和Ⅵ项） 只是在三个不同的风矢量

之间重新分配动量。 因此， 有时第Ⅱ ～ Ⅵ项被称做 “显力”。 在第Ⅱ ～ Ⅶ项都同时

消失或正好互相抵消的空间案例中， 空气将以惯性匀速运动。 这也是为什么第Ⅰ项

被称做惯性项的原因。

2. 3　 地转风和梯度风

大气边界层之上的自由对流层中可以找到最简单和最基本的受力平衡， 因为在

那里摩擦力是被忽略的。 因此， 我们的分析也从自由对流层中的大尺度风开始。 在

大气边界层之上， 式 （2. 2） ～ 式 （2. 4） 中的第Ⅶ项摩擦力可以忽略不计。 在远

离低压和高压极值的地方， 第Ⅵ项也非常小， 可以忽略不计。 同样情况可以应用到

风速场中小的水平梯度下的大尺度运动时的第Ⅱ项。 尺度分析表明， 压力梯度力和

科罗拉力的平衡是主导特征， 且惯性项 I 也可以被忽略。 于是可以导出如下方程：

- ρfug = ∂p
∂y （2. 5）

ρfvg = ∂p
∂x （2. 6）

式中　 ug和 vg———平衡风的分量， 在气象学中常被称做地转风。
地转风仅由大尺度的水平压力梯度和取决于纬度的科罗拉参数决定， 后者的数

量级为 0. 0001s - 1 （更多示例数值见表 2. 1）。 因为在定义地转风时， 第Ⅶ项已经被

忽略， 地表摩擦力和大气边界层的大气稳定度对地转风的大小和方向无影响。 地转

风的模数为

vg = u2
g + v2g （2. 7）

地转风的方向与等高面上的压力场的等压线平行。 根据式 （2. 5 ） 和式

（2. 6）， 每 1000km 1hPa 的水平压力梯度会导致约 1m / s 的地转风速。 在北半球，
地转风在低压系统周围按逆时针吹动， 在高压系统周围则按顺时针方向吹动。 在南

半球， 旋转方式相反。
在等压线显著弯曲的情况下， 式 （2. 2） ～式 （2. 4） 中的第Ⅵ项不能被忽略。

这种情况下的平衡风就是所谓的梯度风：
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- ρfu = ∂p
∂y ± ρu v→

r （2. 8）

ρfv = ∂p
∂x ∓ ρv v→

r （2. 9）

同样， 上面的符号在低压附近有效， 而下面的符号则对应高压系统附近。 低压

系统附近的梯度风速较地转风小一些 （因为离心力和压力梯度力方向相反）， 而高

压系统附近的梯度风速则比地转风大一些 （此时离心力与压力梯度力同向）。
有些罕见的情况下， 等压线的曲率可以非常大， 使得第Ⅵ项的离心力比第Ⅴ项

的科罗拉力大得多， 以至于形成仅由压力梯度力和离心力支配的平衡风。 气象学家

把这种风称做旋衡风， 可在旋风和龙卷风中找到。
现实中的地转风和梯度风与高度无关。 等压面上的水平温度梯度在这些风中造

成垂直梯度。 不同高度的地转风或梯度风之间的风速差称做热成风。

2. 4　 热成风

在第 2. 3 节中把地转风当做地表附近对风速场起支配作用的大尺度力的最简单

例子进行介绍。 地转风是理想化的风， 源自压力梯度力和科罗拉力的平衡。 直到目

前为止， 我们一直预期正压大气， 其内部的地转风与高度无关， 因为假设式

（2. 2） 和式 （2. 3） 中的第Ⅲ项中的水平压力梯度与高度无关。 而现实中这不一定

是正确的， 与高度不相关的地转风的偏差可能对垂直风轮廓有额外的贡献。 在具有

大尺度温度梯度的大气中， 水平压力梯度则变得与高度相关。 这种大气称做斜压大

气， 且两个不同高度上的地转风的风矢量差称做热成风， 因此热成风是一个普遍的

现象。
热成风与地表特性无关， 因此可以出现在第 3 ～ 5 章中描述的任何地表类型中。
在引入垂直方向上的平均温度 TM后， 静力方程 （2. 1） 对 y 的微分， 地转风 u

分量的定义方程 （2. 5） 对 z 的微分， 可以导出下面西东风分量 u 随高度的变化

关系：
∂u
∂z = - g

fTM

∂TM

∂y （2. 10）

在垂直轴上， 从粗糙度长度 z0到高度 z 做积分， 最终得出高度 z 上的西东风分量：

u（ z） = u（ z0） -
g（ z - z0）

fTM

∂TM

∂y （2. 11）

u（ z） 和 u（ z0） 之间的差， 就是热成风的 u 分量。 类似地， 南北向的风分量 v 的方程

可以从下式推导出：

v（ z） = v（ z0） +
g（ z - z0）

fTM

∂TM

∂x （2. 12）
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根据式 （2. 10） 和式 （2. 11）， 西东向的风速随高度的增大与垂直方向上 z0和
z 高层间垂直平均温度南北向的降低成正比。 同理， 式 （2. 12） 告诉我们， 在西东

向温度升高的影响下， 南北风分量随高度升高而增大。 通常， 在北半球温带纬度的

西风带中向北走， 温度是下降的， 因此通常在北半球有垂直方向上不断升高的

西风。
式 （2. 11） 和式 （2. 12） 让我们能够对地转风的垂直切变大小， 即大尺度水

平温度梯度导致的热成风进行评估。 常数 g / （ fTM） 约等于 350g / （sK）。 10 - 5K / m
（每 1000km 为 10K） 的南北温度梯度是很现实的， 因此将导致西东风分量每 100m
高度垂直升高 0. 35m / s， 是不能忽略的。

在冷空气或冷空气平流的过程中， 热成风也可以解释垂直方向上转向的风。 想

象从较冷区域向较暖区域吹的西风。 那么在这种情况下， 式 （2. 12） 得出南北风

分量随高度升高而增大， 导致高度对风速的支撑。 暖空气平流的相反情况下， 风则

随高度升高而发生转向。

2. 5　 边界层的风

由于地表摩擦 （无滑动的条件）， 大气边界层中的风速一定在地表附近趋于

零。 在垂直方向上， 大气边界层可主要分为三层。 底层仅为数毫米厚， 与风力发电

无关。 接下来是表面层 （也称做恒定通量层或 Prandtl 层）， 可达到约 100m 厚， 该

层内空气的湍流黏性力是主导的力， 且风速随高度升高而迅速升高。 最后的第三层

涵盖了 90%的边界层， 为艾克曼 （Ekman） 层。 艾克曼层中， 旋转的科罗拉力是

重要的， 且导致风向随着高度变化而转向。 边界层的厚度通常在夜晚 （低风速）
的约 100m 和白天 （强烈的太阳辐射） 的 2 ～ 3km 之间变化。

对边界层进行式 （2. 2） ～ 式 （2. 4） 的尺度分析表明了第Ⅲ、 Ⅴ和Ⅶ项的支

配性。 有时， 对于赤道附近的小尺度运动的低风速， 压力项 （第Ⅲ项） 是唯一的

力， 发展成所谓的欧拉风， 从高压吹向低压。 这种近乎无摩擦的风在现实中很少

发生。 通常， 在 Prandtl 层中会观察到压力梯度力和摩擦力 （第Ⅲ和Ⅶ项） 的平

衡， 而在艾克曼层会观察到压力梯度力、 科罗拉力和摩擦力 （第Ⅲ、 Ⅴ和Ⅶ项）
的平衡。 Prandtl 层的风有时被称做摩擦风。 不存在类似式 （2. 5）、 式 （2. 6） 或

式 （2. 8）、 式 （2. 9） 那样描述摩擦风的方程， 因为第Ⅲ和第Ⅶ项都不仅仅包含

风速。
Prandtl 层的特征是垂直风梯度。 描述垂直风梯度的 Prandtl 层风法则放在了第

3 章进行讨论。 艾克曼层的垂直梯度要小得多， 因此有必要在下文研究由式 （2. 2）
和式 （2. 3） 组成的二维空间案例。

在静态的艾克曼层中， 第Ⅲ、 Ⅴ和Ⅶ项相互平衡， 因为第Ⅰ项消失了。 这层以

挪威物理和海洋学家 W. Ekman （1874 ～ 1954） 命名。 他第一次从数学上推导了地
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球自转对海洋和大气流动的影响。 艾克曼层风的主要特征是风速随高度变化而

转向。
不同地表类型上， 这些边界层的风的垂直轮廓将在接下来的第 3 ～ 5 章进行

分析。

2. 6　 雷暴阵风和龙卷风

有一些强风是不能用于风力发电的， 因为它寿命周期短， 且不论从时间和空间

上来说， 发生概率都极少， 几乎是不可预测的。 这些现象中最重要的是雷暴阵风和

龙卷风。 海上龙卷风称做海龙卷。 这些龙卷风破坏力极强， 可能损坏风力发电机。
因此， 还是要在进行风力发电机选址时， 调查它们的发生概率和强度。

陆上的龙卷风多发生在下午或傍晚， 在冷空气前锋或大型雷暴处， 此时地表加

热处于极值， 而海上龙卷风则更多的发生在早晨和中午附近， 此时由于几乎恒定的

海洋表面温度 （SST） 和夜晚上空空气的冷却 （Dotzek 等， 2010）， 海洋边界层不

稳定性是最强烈的。 但是， 季节循环是不同的。 陆上龙卷风最经常在晚春和夏季发

生。 海上龙卷风则在晚夏和早秋达到高峰。 在这个季节里， 近岸浅海的海洋表面温

度仍然很高， 此时第一波秋季冷空气从极地区域袭来， 可以生成不稳定的海洋边界

层， 有利于海龙卷的形成 （Dotzek 等， 2010）。
虽然现今已经在原则上了解了龙卷风的形成特性， 但对它们实际发生的预测仍

然困难重重， 因为必须同时满足很多不同的有利条件。 总体上来说， 根据 Houze
（1993） 和 Doswell （2001）， 龙卷风的形成大体上取决于如下条件：

1） 边界层之上的干燥寒冷空气的 （潜在的） 不稳定性， 由稳定层覆盖着， 阻

止不稳定性过早释放；
2） 边界层的高湿度， 导致云底很低；
3） 强烈的垂直风剪切 （尤其是中尺度气旋雷暴）；
4） 事先已存在的边界层垂直涡旋 （尤其是非中尺度气旋对流）。
第 6. 5 节给出了粗略估计龙卷风袭击风电场的概率。

2. 7　 空气密度

除了风速外， 大气的动能还与空气密度线性相关 [见式 （1. 1）]。 地表附近的

空气密度 ρ 与大气表面压力 p 正相关， 与空气温度 T 反相关。 理想气体的状态方

程为

ρ = p
RT （2. 13）

式中　 R———空气的特定气体常数， R = 287J kg - 1 K - 1。
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式 （2. 13） 与前面提到的静力方程 （2. 1） 是等价的。 图 2. 2 展示了常见的地

表温度和压力下空气密度。 如图 2. 2 所示， 空气密度的波动可以很大。 寒冷冬季的

高压情形， 空气密度可以轻易达到约 1. 4kg / m3， 而暖空气低压情形则可以出现约

1. 15kg / m3的空气密度， 相差约为 20% 。

图 2. 2　 地表附近空气密度为空气温度和地表气压的方程

图 2. 2 对于干燥大气是有效的。 通常， 大气并非是完全干燥的， 因此必须考虑

空气湿度的修正效应。 潮湿空气的密度小于完全干燥的空气。 气象学家发明了一个

人造温度的定义， 称做虚温。 虚温 Tv是完全干燥空气达到潮湿空气相同密度时必

须具有的实际温度 T。 虚温的定义为

Tv = T（1 + 0. 609q） （2. 14）
式中　 q———空气的比湿， 为每千克潮湿空气中含有的水蒸气的质量。

式 （2. 14） 中的温度单位必须是 K。 对于低比湿的冷空气来说， 实温和虚温

的差别是很小的， 但是对于非常潮湿的暖空气， 二者可以相差几度。 如果把图 2. 2
中的温度替换成虚温， 则该图可以用来估算潮湿空气的密度。 图 2. 3 给出了当空气

虚温高于实温时， 1013. 25hPa 气压下， 温度增量 Tv - T 作为空气温度和相对湿度

的方程。

图 2. 3　 虚温增量 Tv - T （K） 为 1013. 25hPa 气压下， 空气温度和相对湿度的函数

图 2. 3 表明， 在低于冰点时， 虚温增量总是小于 1K， 但对于 30℃的湿度饱和

的空气， 则可达 5K。 虚温增量程度随着空气压力的升高而轻微减小。 空气压力升
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高 1% （10hPa） 导致虚温升高程度降低 1% 。 因此， 准确地确定空气密度需要对

气压、 空气温度和湿度进行测量。
因为气压随高度的升高而降低， 所以空气密度也随高度升高而降低， 如式

（2. 1） 所示。 从式 （2. 1） ～式 （2. 13） 可以推导出 （Ackermann 和 Söder 2000）

p（ z） =
pr

RT
exp - g（ z - zr）

RT[ ] （2. 15）

式中　 pr———参考高度 zr下的气压；
T ———计算空气密度降低的层中的垂直平均温度。

温度也随着高度的升高而降低， 因此式 （2. 15） 仅能用于小的垂直高差。
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第 3 章　 平原地形上的垂直轮廓

本章将介绍平原均质陆地大气边界层 （ABL） 中， 风速和湍流的垂直轮廓形态

的基本法则， 因为这是最简单的地表类型。 更复杂地形结构的情况见第 4 章， 海洋

大气边界层见第 5 章。 大气边界层是对流层的下部， 是整个大气层的底部。 与其上

空的自由大气不同 （已在第 2 章予以介绍）， 地球表面的出现对大气边界层有着显

著的影响。 这是大气层中唯一的摩擦力扮演重要角色的部分， 其温度和大气稳定度

可以展现日变化和年变化。 大气边界层像是中介， 在地球表面和自由大气之间交流

能量、 动量和传输其他物质的， 即大气边界层被这些变量的垂直涡旋主导。 这些涡

旋在与地表直接接触的地方数量最多， 并在边界层顶消失。 我们将专注于风速和湍

流的垂直轮廓， 因为它们是对风力发电最重要的大气边界层特征。 对大气边界层更

综合的描述可以在 Stull （1998）、 Arya （1995）、 Garratt （1992） 以及其他书籍中

找到。 因为大气边界层包裹着整个地球， 因此也常被称做行星边界层 （PBL）。
大气边界层的风速轮廓法则构成了从测量高度或模拟层高度垂直内推或外推到

风力发电机叶轮面内的轮毂高度或其他高度的基础。 轮廓线法则还表明， 风力发电

机叶轮面内一定会遇到垂直风剪切。 现代风力发电机的轮毂高度不断升高， 要求对

边界层的垂直结构做认真调查， 才能正确地描述风轮廓。 80m 和更高的轮毂高度通

常超出了表面层。 表面层厚度约占整个边界层的 1 / 10。 简单的指数法则或对数法

则仅在表面层内是有效的。
地球的表面是湍流生成的地方， 通常为大气动量的吸收池， 是热量和水汽的源

或吸收池。 因此， 大气边界层有比自由大气更少的动量， 但是有更多湍流和不同的

热量和水汽集中度。 因此， 对刚提到的大气变量的垂直轮廓的探测有助于确定大气

边界层的垂直结构和厚度。
大气边界层可主要分为三种： ①如果下面的热量输入占主导， 则为对流边界层

（CBL）； ②如果大气从下面被冷却， 则为稳定边界层 （SBL）； ③如果在较低面上

热通量正在消失， 且动态的剪切力起主导作用， 则为中性的或动态边界层。 在接下

来的章节中， 将首先主要描述这三种大气边界层类型的垂直结构。
另外， 这三种大气边界层的垂直结构在很大程度上取决于地表的类型和质地。

地表的形态、 粗糙度、 反射率、 水分含量、 热辐射和热容决定了地表和大气之间的

动量和能量交换。 大气边界层的垂直成分主要取决于下垫面上生成的湍流动能和源

于下垫面热。 接下来的章节将展示一些与地表特征息息相关的最重要的大气边界层

特征， 如城市边界层 （UBL， 见第 3. 7 节） 或海洋边界层 （MBL， 见第 5 章）。 理

论上， 这些特征仅有当气流在相应的地表上达到平衡时才会出现。 每当大气从一种



地表类型或亚类型平流到另一种地表类型时， 都将形成新的内部边界层， 并最终达

到新的平衡 （如果不发生地表情况的进一步改变）。 内部边界层内部的风轮廓在第

3. 5 节中介绍。
最简单的大气边界层结构出现在平原， 且土壤类型、 土地使用情况和粗糙度元

的分布均一的， 和水平方向上各向同性的地形上。 图 3. 1 描述了粗糙度亚层、 等通

量层 （Prandtl 层） 和艾克曼层的垂直分层。 平原地形的大气边界层的演化主要取

决于地球表面能量平衡的日变化。 白天的时候， 太阳加热地表。 由于热量从下面输

入而产生热对流， 使对流边界层 （CBL） 不断生长。 对流边界层受强烈的垂直混合

支配， 因此垂直梯度小。 夜间， 由于长波辐射， 地表冷却， 新的夜晚稳定边界层

（SBL） 在地表附近形成 （如图 3. 2 所示）。 稳定边界层的特性是湍流强度低和垂直

图 3. 1　 平原均质地形上大气边界层的垂直结构

图 3. 2　 平原地形上， 从中午到次日中午大气边界层的垂直结构的日变化
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梯度大。 如果云、 风和降雨影响超过了短波和长波辐射， 大气边界层则更加简单，
为几乎不存在日变化的中性边界层。 它的厚度主要取决于其内部风剪切的大小和其

上空较暖或较冷空气的平流。 上空较暖或较冷空气有自己的热分层结构。
除了仅有数毫米厚 （太薄了， 不能在图 3. 1 中显示出来） 的直接接触地表的

黏性或层状的亚层外， 大气边界层主要由两个部分组成， 必须根据其内部的受力平

衡加以区分： 表面 （Prandtl） 层或等通量层和艾克曼层。 下面将首先阐述表面

（Prandtl） 层中为人熟悉的关系。

3. 1　 表面层 （Prandtl 层）

叶尖高度低于约 100m 的较老的和较小的风力发电机组通常全部浸没在 Prandtl
层中。 对这种风力发电机的选址主要需要本节介绍的非常简单的和为人熟知的知

识。 叶尖高度超过 100m 的更大型风力发电机的选址则需要了解艾克曼层的风法则

的信息。 这些特征在第 3. 2 节中予以介绍。
Prandtl 层 （或表面层或等通量层） 在气象学上被定义成动量、 热量和水汽的

湍流垂直通量与地表值偏差小于 10% 的层， 科罗拉力在这里是可以被忽略的。 通

常， 这层的厚度仅为整个大气边界的 10% 。 虽然这个定义看起来有冲突， 因为湍

流垂直通量在地表处的垂直梯度最大， 但是等通量层的定义已经被证实是描述该层

性质强有力的工具。
首先通过规定一个垂直方向上恒定的动量通量来推导该层基本的风方程， 即假

设一个在 x 轴方向上的静态平均流和水平各向同性 [在风向 （x） 和垂直风向（y） 上

无分量]。 这样运动方程 （2. 2） ～式 （2. 4） 就可以简化为

KM
∂u
∂z = const = u2

∗ （3. 1）

式中　 u∗———式 （3. 2） 中定义的摩擦速率；
KM———动量的垂直湍流交换系数， 具有黏性的效果和物理纬度。

把式 （2. 2） 的第Ⅶ项中的 Fx用 Fx = ∂ / ∂z（KM∂u / ∂z） 替换， 就会出现 KM。 在

第 3. 1. 1 小节的第 1 部分 “中性分层” 最开始说明了中性分层的 KM， 而非中性分

层的 KM则在式 （6. 9） 中给出。 通过倒置式 （3. 4） 测量的对数风轮廓线可以估算

摩擦速率， 也可以通过在 Prandtl 层中用声学风速计测量的高分辨率风波动数据进

行推导：

u∗ = （u′w′2 + v′w′2）
1
4 （3. 2）

式中　 u′ ———西东风分量的 10Hz 湍流波动；
v′ ———南北风分量的波动；
w′ ———垂直风分量的波动。

如果无法获得测量高分辨率湍流波动和风轮廓数据， 那么摩擦速率也可以根据
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地转拖曳法则进行推导。 地转拖曳法则将摩擦速率 u∗与地转风速模量 G 之间建立

起联系 [见式 （2. 5） 和式 （2. 6）]， 代表大尺度压力梯度力。 地转拖曳法则为

（Zilitinkevich 1975）

CD =
u∗

G = κ

ln
u∗

fz0
- A■

■
■

■
■
■

2

+ B2

= κ

ln G
fz0

+ lnCD - A（ ）
2
+ B2

（3. 3）

式中　 CD———地转拖曳系数；
z0———式 （3. 6） 中介绍的地表粗糙度长度；

A 和 B———两个经验参数， 取决于大气热稳定度 （详见 Zilitinkevich 1975； Hess
和 Garratt 2002 或 Peña 等 2010b）。

用式 （3. 3） 计算的摩擦速率为大尺度特征， 代表约 100km 数量级的水平尺

度。 不幸的是， 式 （3. 3） 是一个隐含的关系， 因为摩擦系数在等号的两侧都出现

了。 因此， 有人提出了该拖曳法则的简化形式， 如 Jensen （1978）。 我们在这里提

出一个类似的简化， 该简化也被用在 Emeis 和 Frandsen （1993） 中。 忽略 B， 并形

成新的参数 A∗ = A - lnCD， 得到

u∗

G = κ

ln G
fz0

- A∗
（3. 4）

如果已知地转风速 G 的模量和参数 A∗， 那么式 （3. 4） 是很容易对摩擦速率

求解的。 由 A∗的形式可知， 参数 A∗取决于稳定度和地表粗糙度。

图 3. 3　 应用简化的地转拖曳法则 [式 （3. 4）]
得出的地转风速 G 和摩擦速率 u∗的关系。 其中

陆地的 A∗ = 3. 8， 海上的 A∗ = 4. 7。

A∗、 A 和 B 都是经验参数， 必须从测量数据中进行估计。 Hess 和 Garratt
（2002） 已经列出了多个估值。 依照他们能找到最接近稳定的、 各向同性的和近中

性的正压大气条件， 即中高纬度的近中性的和近正压的大气边界层， 他们建议 A =
1. 3， B = 4. 4。 应用这两个值可以得出， 粗糙度为 0. 1m （陆上） 时 A∗ = 3. 7， 粗

糙度为 0. 0001m （海上） 时 A∗ = 4. 5。 为了接近于风图谱程序 WAsP 中采用的值

（Troen 和 Petersen 1989）， Peña 等 （2010a， b） 采用 A = 1. 7， 且 B = 5。 这样得出

陆地上 A∗ = 4. 8， 而海洋情况 A∗ =
4. 7。 应用简化的拖曳法则 （3. 4），
陆上和海上情况的差别如图 3. 3
所示。

注意， 参数 G 和 f 是拖曳法则

（3. 3） 及其简化形式 （3. 4） 的外

部参 数。 这 意 味 着， 拖 曳 法 则

（3. 3） 及其简化形式 （3. 4） 都不

能用于计算取决于粗糙度长度的地

转风速模量。 就像第 2. 3 节中叙述
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的那样， 地转风仅取决于大尺度水平压力梯度和与纬度相关的科罗拉力， 而与地表

特性无关。
从式 （3. 2） 或式 （3. 3） 获得的摩擦速率是大气表面层风速和垂直风剪切的

常用标度速率。 在垂直对流运动强烈的情况下， 对流速率尺度 [见式 （3. 20）] 应

该被用做标度速率。
3. 1. 1　 对数风轮廓

风速随着高度的垂直升高而升高是影响风力发电最重要的大气特征。 这种升高

可用垂直风轮廓法则来描述， 且存在多种描述方法。 我们将首先探讨经典的对数风

轮廓。 它可由对表面层有效的、 简单的物理思路推导出来。 经验性的指数法则比对

数法则更常用， 将在下面的第 3. 1. 2 节予以说明。
1. 中性分层

首先从动力学角度出发， 推导对数风轮廓。 式 （3. 1） 中的垂直动量交换系数

KM看做与混合长度 l = κz 成正比， 而混合长度与离地距离和摩擦速率成正比

（KM = κu∗z）。 这样就从式 （3. 1） （卡曼常数 κ = 0. 4） 推导出 Prandtl 层垂直风速

梯度 （或风剪切）， 如下：
∂u
∂z =

u∗

l =
u∗

κz （3. 5）

风剪切方程 （3. 5） 从地表附近较低的高度 z0 （假设此处的风速消失） 到

Prandtl 层的某一高度 z 做积分， 则得到著名的粗糙度长度为 z0的对数风轮廓：

u（ z） =
u∗

κ ln z - d
z0

（3. 6）

式中　 d———置换高度， 与风流过森林和城市的情况相关 （见第 3. 6 和 3. 7 节）。
置换高度把被高密度障碍物 （如树木和建筑物） 覆盖着的区域上的风流场整

体垂直抬升了。 否则， 将在下面的叙述中去掉这个参数。 如果置换高度是一个相关

参数， 那么在下面的方程中全部的无量纲比值 z / z0和 z / L∗ [关于 L∗的定义请参见

式 （3. 11）㊀] 都必须分别替换成 （ z - d） / z0 和（ z - d）L∗。

㊀　 译者注： 原文中为参见式 （3. 10）。

粗糙度长度 z0和置换高度 d 并非完全是本地的值， 而是非线性的取决于上风向

区域的地表特性。 该区域的风轮廓需要用式 （3. 6） 计算出来。 上风向影响区域的

大小称做拾取区或足迹， 随着风轮廓上高度 z 的升高而增大。 因此， 确定这两个值

并非易事， 而是需要运行足迹模型 （Schmid 1994； Foken 2012）。 足迹随风速增大

而增大， 随湍流的减小而减小， 还随测量高度的升高而增大。 如果没有详细的信

息， 上风向足迹大小可粗略估计为高度 z 的 100 倍。 表面层的热稳定性会改变足迹

的大小。 对于不稳定分层， 足迹更接近于关注点， 而对于稳定分层， 则会更远。 这

意味着地表特性， 如山和森林， 可以影响约 100m 的轮毂高度的风速和风轮廓， 即
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使它们在上风向的数千米远处。 为了确保用式 （3. 6） 估算的风轮廓具有良好的代

表性， 足迹应该在水平方向上尽量的均质。 Schmid （2002） 讨论了把足迹的概念

引用到非均值地形中。
Prandtl 层中， 风速随着高度的升高而增大， 且不发生转向。 尺度分析给出了

这层的厚度 zp （Kraus 2008）：

zp ≈0. 01
u∗

f ≈0. 000 64
vg
f （3. 7）

代入数值 （u∗ = 0. 5m / s，f = 0. 0001 1 / s，vg = 8m / s） 后， 得到 Prandtl 层的典型

厚度为 50m。
在充分混合的 Prandtl 层中， 温度 T 随着高度升高以绝热垂直温度梯度 g / cp降

低 （g 为重力加速度， cp为空气的恒压比热）。 这导致在非饱和的大气中， 即不存

在水汽凝结或蒸发过程的大气中， 每垂直升高 100m 温度大约下降 1K。 由于垂直

的温度降， 普通的温度不适用于确定空气团。 为了确定空气团， 气象学家和物理学

家定义了一个人造温度， 在垂直置换时保持不变， 且不发生凝结过程。 该人造温度

为位温

Θ = T p0

p
■
■
■

■
■
■

R
cp （3. 8）

式中　 R———干燥空气的气体常数；
p0———地表气压。

位温在中性分层的 Prandtl 层中不随高度变化。
式 （3. 5）、 式 （3. 6） 和式 （3. 8） 描述表面层中平均变量的垂直轮廓。 还需

要指出湍流的垂直分布。 假定三个速率分量的 10Hz 湍流波动的标准偏差与表面层

内的高度无关， 且也用摩擦速率 u∗来量度 （Stull 1988； Arya 1995）。 则通常使用

如下关系：
σu

u∗
≈2. 5；　

σv

u∗
≈1. 9；　

σw

u∗
≈1. 3 （3. 9）

把标准偏差与平均风速关联起来， 而不与摩擦速率关联， 就导出了湍流强度的

定义。 沿气流方向的湍流在附录 A 的式 （A. 6） 中予以了定义。 把式 （3. 9） 最左

边的关系式插入到式 （3. 6） 中， 得到该湍流强度 （Wieringa 1973）：

Iu（ z） =
σu

u（ z） = 1
ln（ z / z0）

（3. 10）

这意味着中性分层的表面层中， 湍流强度仅是地表粗糙度的方程。 更大地表粗

糙度将导致更高的湍流强度。 若粗糙度长度给定， 则湍流强度在表面层中随着高度

的升高而降低。
2. 不稳定分层

表面层的热分层极少是绝对中性的。 多数情况下， 在地表存在一个不消失的虚
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潜热通量 Θ′vw′ [潜热的定义见式 （3. 8）， 虚位温 Θv 包括湿度对大气静态稳定度的

修正， 见式 （2. 14）]， 导致表面层的热分层。 用这个地表热通量、 摩擦速率 u∗和

一个长度尺度 L∗和 Obukhov 长度 （有时也被称做 Monin-Obukhov 长度， 第一个叫

法在历史上更加正确， 因此此处用这个叫法）， 可以形成

L∗ =
Θv

κg
u3

∗

Θ′vw′
（3. 11）

如果热通量从大气流向地面 （空气被冷却）， 则为正。 如果流向空气 （空气被

加热）， 则为负。 因此， 不稳定的表面层的特征为负的 Obukhov 长度。 虚潜热通量

Θ′vw′ 可以分离成显热通量和湿度通量：
Θ′vw′ = Θ′w′ + 0. 61Θ q′w′ （3. 12）

湍动的显热通量和湿度通量的比值称做 Bowen 比， 即 B：

B =
cp Θ′w′
Lv q′w′

（3. 13）

式中　 q———比湿；
Lv———蒸发的 （潜） 热。

热和湿度的垂直梯度引起的浮力为 g
Θ Θ′w′ + 0. 61g q′w′。 这两项的比值称做浮

力比 BR， 与 Bowen 比 B 反相关：

BR = 0. 61Θ q′w′
Θ′w′

=
0. 61cpΘ

Lv

1
B （3. 14）

不稳定的表面层通常出现在白天， 在被日照加热的地表之上和比上面的空气温

度高的水面之上。 不稳定的程度用高度 z 和 Obukhov 长度的无量纲比值来描述。 在

不稳定的表面层中， 暖空气泡从地表升到不稳定层的顶部。 顶部通常有逆温层。 不

稳定表面层的高度用 zi表示。 温度随着高度的升高以绝热垂直温度梯度的速率降

低， 但是在地表附近超绝热的薄层中， 垂直温度梯度更加强烈。
z 是中性分层的表面层中唯一的标度长度， 而在不稳定的表面层中， Obukhov

长度 L∗ [见式 （3. 11）] 是另一个标度长度。 这两个标度长度可以形成一个无量

纲的参数。 下文中采用比值 z / L∗作为稳定性参数。 对于不稳定分层， 这个参数为

负， 稳定分层为正， 而中性分层为零。
对于 z / L∗小的负值， 表面层的垂直风轮廓可以引用一个修正方程来进行描述

（Paulson 1970； Högström 1988）：

Ψm = 2ln 1 + x
2（ ） + ln 1 + x2

2（ ） - 2arctan（x） + π
2 （3. 15）

其中， x = （1 - bz / L∗） 1 / 4 且 b = 16。 这就可以推导出如下垂直风轮廓的描述

方程， 替代式 （3. 6）：
u（ z） = u∗ / κ（ln（ z / z0） - Ψm（ z / L∗）） （3. 16）
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不稳定表面层的平均风轮廓取决于本地的稳定性参数 z / L∗， 而湍流也同样部

分取决于非本地的参数。 如果由热导致的垂直运动延续到整个对流边界层的厚度，
则非本地参数边界层高 zi是另一个不稳定表面层的标度长度 （也见附录 B）。 这样

就可以形成另一个无量纲的稳定性参数 zi / L∗。 不稳定分层的 Prandtl 层内， 风分量

的 10Hz 波动的标准偏差或取决于第二个参数 zi / L∗， 或取决于第一个参数 z / L∗

（Panofsky 等 1977； Arya 1995）：

σu

u∗
= 15. 625 - 0. 5

zi
L∗

■
■
■

■
■
■

1 / 3

；
σv

u∗
= 6. 859 - 0. 5

zi
L∗

■
■
■

■
■
■

1 / 3

（3. 17）

σw

u∗
= 1. 3 1 - 3 z

L∗
（ ）

1 / 3
（3. 18）

这意味着， 水平风分量的标准偏差式 （3. 17） 在不稳定表面层中与高度无关，
而垂直风分量式 （3. 18） 的标准偏差随着高度的升高而增大。 最初， Panofsky 等

（1977） 和 Arya （1995） 对式 （3. 17） 中的数字 15. 625 和 6. 859 给出了 12 个常用

值。 这里选用了不同的数值， 以使之与中性分层的式 （3. 9） 中保持一致。
Arya （1995） 给出了 Prandtl 层之上的不稳定分层的艾克曼层中， 风分量 10Hz

波动的标准偏差：

σu，v，w = 0. 6w∗ （3. 19）

对流速率尺度：

w∗ =
gzi
Θ w′Θ′ （3. 20）

当由不稳定热分层导致的垂直速率与水平风速相当时， 该对流速率尺度替换摩

擦速率， 作为标度速率。 这意味着在不稳定的 Prandtl 层中， 根据式 （3. 18）， 垂直

速度分量的标准偏差随着高度的升高而增大， 然后根据式 （3. 19）， 在 Prandtl 层之

上保持不变。
3. 稳定分层

稳定表面层的特征是向下的表面热通量 （L∗ > 0）。 稳定热分层的大气通常出

现在夜晚， 比上面的空气冷的水面和冰雪覆盖的地表之上。 对于正的 z / L∗值， 对

数风轮廓线的修正方程为 （ Businger 等 1971； Dyer 1974； Holtslag 和 de Bruin
1988）：

Ψm（ z / L∗） =

- az / L∗ （0 < z / L∗ ≤0. 5）

Az / L∗ + B（ z / L∗ - C / D）

exp（ - Dz / L∗） + BC / D （0. 5 ≤ z / L∗ ≤7）

■

■

■

■
■

■■

（3. 21）

其中， a = 5； A = 1； B = 2 / 3； C = 5； D = 0. 35。 原来用式 （3. 16） 描述稳定

表面层的垂直风轮廓 u（ z）， 现在用式 （3. 21） 来描述。

42　 风能气象学



稳定边界层气温的垂直降低速率小于绝热垂直温度梯度， 且位温 （3. 8） 随着

高度升高而升高。 与式 （3. 9） 描述的中性大气边界层一样 （Arya 1995）， 通常假

设风分量的标准偏差不随高度变化。
3. 1. 2　 指数风轮廓

有时， 不使用从对物理和维度的讨论中推导出的对数轮廓线法则 [式 （3. 6）
或式 （3. 16）]， 而是使用经验性的指数法则描述垂直风轮廓：

u（ z） = u（ zr）
z
zr

（ ）
a

（3. 22）

式中　 zr———参考高度；
a———指数法则的幂 （有时称做 Hellmann 指数）。

幂 a 取决于地表粗糙度和 Prandtl 层的热稳定度。 分析对数法则 [式 （3. 6） 或

式 （3. 16）] 和指数法则 [式 （3. 22）] 之间的关系并不容易， 因为热稳定性在两

个方程中的描述差别很大。 下节讨论式 （3. 6） 或式 （3. 16） 与式 （3. 22） 是如何

相互关联的和它们之间是否真的可以相互替代。
3. 1. 3　 对数法则与指数法则对比

通常从实际情况出发来选择恰当的风轮廓描述方法。 虽然当今的计算机资源对

复杂方程的快速集成几乎没有限制， 但是因为数学上的简单性， 通常还是使用指数

法则 [式 （3. 22）]。 一般来说， 两种方法会得出几乎相同的结果。 中性分层中，
两种轮廓线的参数对比见表 3. 1。

表 3. 1　 大气边界层典型的垂直风轮廓的轮廓线法则参数： 粗糙度长度 z0、
指数法则的幂 a [中性热分层， 见式 （3. 22）]、 摩擦速率 u∗ （中性分层，

10m / s 地转风） 和与地转风方向的偏角 φ。 这些仅是估计值。

地表类型 z0 / m a u∗ / （m / s） φ

水面　 　 0. 001 0. 11 0. 2 15° ～ 25°

草地　 　 0. 01 ～ 0. 05 0. 16 0. 3

灌木　 　 0. 1 ～ 0. 2 0. 20 0. 35 25° ～ 40°

森林　 　 0. 5 0. 28 0. 4

城市　 　 1 ～ 2 0. 40 0. 45

大型城市 5

山地　 　 1 ～ 5 0. 45 35° ～ 45°

引自 Emeis （2001）。

下面的分析中， 在理论上展示了指数法则 [式 （3. 22）] 可以多么接近地描述

对数法则 [式 （3. 6） 或式 （3. 16）] （Emeis 2005）。 这并非是新问题， 因为 Sede-
fian （1980） 通过令对数轮廓的斜率和指数法则相等， 已经从理论上推导了指数法

则的幂 n 取决于 z / z0和 z / L∗。 只要两种轮廓线匹配的高度范围小， Sedefian （1980）
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给出的结论就是现实的和足够的。 总是能找到一个指数函数的幂 n， 使其在某一高

度符合某一特定的对数轮廓线。
但是， 当今的风工程 （大型风力发电机的建造和大型建筑的设计） 经常需要

在相当的高差范围上进行风轮廓的外推。 为此， 只有能找到一个不仅在斜率上相

符， 而且在相应的范围内的曲率也相符的指数法则， 两种描述才是相等的。 下面的

研究将表明， 这只有在一定的地表粗糙度与稳定边界层风流中的大气稳定度的组合

下才是可能的。 为简单起见， 首先对中性分层进行分析。
为了研究轮廓线法则， 式 （3. 6） 和式 （3. 22） 能否在更大的高差范围内描述相

同的风轮廓， 需要式 （3. 6） 和式 （3. 22） 的斜率和曲率的数学表达式。 通过求式

（3. 6） 对垂直坐标 z 的一次微分， 可以给出中性分层条件下对数风轮廓线的斜率：
∂u
∂z = 1

κ
u∗

z = ln -1 z
z0

（ ）u（ z）z （3. 23）

而求式 （3. 6） 对垂直坐标 z 的二次微分， 得到对数轮廓线的曲率为

∂2u
∂z2

= - 1
κ

u∗

z2
= - ln -1 z

z0
（ ）u（ z）z2

（3. 24）

求式 （3. 22） 对垂直坐标的微分， 得到指数法则的斜率：
∂u
∂z =

u（ zr）
zr

a z
zr

（ ）
a z

zr
（ ）

-1
= au（ zr）

z
zr

（ ）
a
= a u（ z）

z （3. 25）

计算式 （3. 22） 对垂直坐标的二次微分， 得出指数法则的曲率为

∂2u
∂z2

= a（a - 1）u（ zr）
z
zr

（ ）
a 1
z2

= a（a - 1） u（ z）
z2

（3. 26）

图 3. 4　 根据式 （3. 27） （虚线） 和式 （3. 28），
指数法则的幂 a 与高度和地表粗糙度的关系

令对数法则的斜率 [式 （3. 23）] 与指数法则的斜率 [式 （3. 25）] 相等， 推

导出 Hellmann 指数与地表粗糙度长度的关系：

a = ln -1 z
z0

（ ） （3. 27）

上式与 Sedefian （1980） 给出的

在稳定分层范围内的方程是相等的。
对比湍流强度的定义式 （3. 10） 表

明， 对于中性分层， 幂 a 与湍流强度

是相等的。 这意味着， 如果指数法

则的幂与同一高度湍流强度相等，
那么对数风轮廓线与指数风轮廓线

就具有相同的斜率。 式 （3. 27） 的

曲线图如图 3. 4 所示。
式 （3. 27） 意味着， 对于给定

的粗糙度长度 z0， 幂 a 随着高度的升
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高而减小。 因此， 必须事先规定两种轮廓线式 （3. 6） 和式 （3. 22） 斜率相等的高

度 （通常为测风高度 z = zA）。 z / z0的比值越小， 指数法则幂 a 对高度的依赖度越

高， 见图 3. 4。 由此， 粗糙度长度 z0大的复杂地形下， 幂 a 对高度的依赖度更大，
而在粗糙度长度很小的水面则可以忽略不计。

为了研究能否找到一个幂 a， 使得斜率和曲率在某一高度上都相符， 必须令两

种轮廓线的曲率方程 （3. 24） 与式 （3. 26） 相等。 得出 Hellmann 指数与地表粗糙

度长度的另一个关系式：

a（a - 1） = - ln -1 z
z0

（ ） （3. 28）

对于 z / z0 < 54. 6 的粗糙表面的低高度， 式 （3. 28） 无解 （见图 3. 4 中的实

线）。 当 z / z0 = 54. 6 时， 有一个解 （a = 0. 5）。 对于 z / z0 > 54. 6 的光滑表面的更高

高度， 则有两个解， 而我们总是选择其中较小的解。 随着 z / z0趋于无穷， 该解渐近

地接近式 （3. 27） 的解 （对于非常光滑的表面， 如静止水面）。 因此， 与对数法则

的斜率和曲率相等的指数法则仅存在于完美光滑表面上， 此时 a 趋于 0。 因此， 对

于中性分层， 无法构造在较大高差范围内与对数法则的斜率和曲率都相符的指数法

则。 只有当指数法则的幂非恒定， 而是根据式 （3. 28） 随着高度变化时， 这样的

匹配才可能。

图 3. 5　 从 50m 高的风速外推的标准化中性风轮廓线， 从左到右表面越来越光滑。
实线： 根据式 （3. 6） 的对数轮廓线 （最上面的数值为 z / z0）。

虚线： 根据式 （3. 22） 的指数轮廓 （底部横线上的数值为幂 a）。
为了提高可视性， 中间的曲线向右偏移了 0. 5， 右侧的曲线向右偏移了 1. 0

z / z0的值越大， 即表明越光滑， 用式 （3. 27） 计算的指数风轮廓 （对数风轮廓

的近似） 的幂 a 越好。 而对于复杂地形， 式 （3. 27） 得出的幂值为 a 的指数法则

不能很好地近视真实的风轮廓， 如图 3. 5 所示。 图 3. 5 展示了三个不同高度与粗糙
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度比值式 z / z0下， 根据式 （3. 6） 和式 （3. 22） 计算出来的风轮廓线。 轮廓线相同

的高度选定为 50m， 并根据这一高度的风速进行了标准化。 100m 高处， z / z0 = 50
[式 （3. 27） 得出的指数法则的幂 a = 0. 2556] 的对数轮廓线与指数轮廓线的差别

为 1. 3% ， 而 z / z0 = 5000 （a = 0. 1174） 时， 差别为 0. 3% 。 在 10m 高处相应的差分

别为 11. 2%和 2. 0% 。
通常 （非常强的风除外）， 大气并非是中性分层的。 而对于非中性分层， 对数

法则轮廓线式 （3. 16） 的斜率， 由下式确定：
∂u
∂z = ln z

z0
（ ） - Ψ z

L∗
（ ）[ ]

-1 u（ z）
z

1
x

z
L∗

< 0（ ） （3. 29）

∂u
∂z = ln z

z0
（ ） + 4. 7 z

L∗
（ ）[ ]

-1
u（ z） 1 + 4. 7 z

L∗
（ ）

z
z
L∗

> 0（ ） （3. 30）

其中， 式 （3. 29） 对不稳定分层有效， 而式 （3. 30） 对稳定分层有效。 绝热

风轮廓线式 （3. 16） 的曲率为

∂2u
∂z2

= - ln z
z0

（ ） - Ψ z
L∗

（ ）[ ]
-1 u（ z）

z2
1 + z

x
∂x
∂z

x
z
L∗

< 0（ ） （3. 31）

∂2u
∂z2

= - ln z
z0

（ ） + 4. 7 z
L∗

（ ）[ ]
-1 u（ z）

z2
z
L∗

> 0（ ） （3. 32）

同样， 式 （3. 31） 对不稳定分层有效， 而式 （3. 32） 对稳定分层有效。 式

（3. 31） 中的表达式 （ z / x）∂x / ∂z 等于 - 3. 75z / L∗（1 / x4）， 其中 x 已经在式 （3. 15）
中定义。 指数法则 （3. 22） 的斜率和曲率并不明确地取决于分层结构， 因此保持

不变。 现在探讨非中性分层气流中斜率相等的问题就需要研究式 （3. 29） /式
（3. 30） 和式 （3. 25） 是否可能相同。 于是

a = ln z
z0

（ ） - Ψ z
L∗

（ ）[ ]
-1 1

x
z
L∗

< 0（ ） （3. 33）

a = ln z
z0

（ ） + 4. 7 z
L∗

（ ）[ ]
-1

1 + 4. 7 z
L∗

（ ） z
L∗

> 0（ ） （3. 34）

这与 Sedefian （1980） 发现的方程式完全相同。 由式 （3. 33） 和式 （3. 34） 可

知， 不稳定分层的 a 值明显小于中性分层， 但是大于稳定分层， 因为包含 z / L∗的 x
和括号中的表达式都大于 1。

如图 3. 5 所示， 中性对数轮廓线总是比在 z = zA高度处匹配的指数法则轮廓线

更加陡峭 （在图中画出的形式， 更陡峭意味着风速随着高度升高的更慢）。 因为不

稳定分层的对数轮廓线比中性分层更加陡峭， 所以无法找到与不稳定分层匹配的指

数法则轮廓线。 但是对于稳定分层， 对数轮廓线的陡峭程度小于中性条件， 因此匹

配是可能的。 因此， 令式 （3. 26） 和式 （3. 31） /式 （3. 32） 推导出的曲率相等，
得到
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a（a - 1） = - ln z
z0

（ ） - Ψ z
L∗

（ ）[ ]
-1

1 - 3. 75 z
L∗

1
x4

x
z
L∗

< 0（ ） （3. 35）

a（a - 1） = - ln z
z0

（ ） + 4. 7 z
L∗

（ ）[ ]
-1 z

L∗
> 0（ ） （3. 36）

现在， 对于稳定分层 （与上述的中性分层和不稳定条件对照）， 可以定义使式

（3. 34） 和式 （3. 36） 同时有效的条件了。 对于这样在 z = zA高度处具有相等的斜

率和曲率的指数法则轮廓线， 下面 Hellmann 指数 a 和稳定性参数 z / L∗的关系必须

满足

a = 1 - 1 + 4. 7 z
L∗

（ ）
-1

（3. 37）

与中性的情况不同， 为稳定条件找到一个幂 a 是可能的， 但是这个幂取决于风

流的静态稳定度 （用 z / L∗表示）。 在跨度为 z / z0和 z / L∗的拓扑空间内， 可能的 a 值

可以通过令式 （3. 34） 和式 （3. 37） 或式 （3. 36） 和式 （3. 37） 相等而获得：

ln z
z0

（ ） = 2 + 1

4. 7 z
L∗

（3. 38）

图 3. 6　 在跨度为粗糙度参数 z / z0和分层参数 z / L∗的拓扑空间内， 方程 （3. 33） ～

式 （3. 36） 和式 （3. 38） 的解。 左低右高的细线 [从式 （3. 33） 和式 （3. 34） 计算

得来] 表示对数轮廓与指数轮廓斜率相同的不同的幂 a （右上角的方框中给出），
左高右低的细线 [从式 （3. 35） 和式 （3. 36） 计算得来] 表示对数轮廓与指数

轮廓曲率相同的不同的幂 a； 粗线 [从式 （3. 38） 计算得来] 穿过式 （3. 34） 和

式 （3. 36） 同解的点。 三个星号表示图 3. 7 中的例子的点。

图 3. 6 展示了式 （3. 33） ～式 （3. 36） 和式 （3. 38） 的解。 对式 （3. 38） 的

评估表明， 大气稳定度必须随着粗糙度的升高而增大， 随着测风高度的升高而降

低， 才能找到与对数轮廓的斜率和曲率相同的指数法则轮廓线。 左低右高的细曲线
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代表式 （3. 33） 和式 （3. 34） 的解。 z / L∗ = 0 左侧附近， 有最大值顶点的线为式

（3. 35） 和式 （3. 36） 的解 （注意， 最低的线为 a = 0. 5， 且 a = 0. 3 和 a = 0. 7 的曲

线是相同的）， 粗线表示式 （3. 38） 的解。 根据设计， 粗线穿过式 （3. 34） 和式

（3. 36） 同解的点。
图 3. 7 列举了三条非中性分层的风轮廓线： 一条为不稳定条件和很大的粗糙度

长度； 一条与式 （3. 38） 的曲线正好重合， 使斜率和曲率同时相等； 还有一条为

非常稳定的条件。 当粗糙度长度 z0 = 0. 023m （ z / z0 = 2173） 且 Obukhov 长度 L∗ =
1500m （ z / L∗ = 0. 0333） 时， a = 0. 15 的指数法则轮廓线在 z = zA = 50m 处与对数轮

廓线具有相同的斜率和曲率。 在 z = 100m 处， 两种轮廓线仅相差 0. 1% ， 在 10m 处

差 0. 9% 。 这甚至比图 3. 4 中 z / z0 = 5000 的中性风轮廓线拟合得更好。 对于不稳定

条件下的两条风轮廓线， 100m 和 10m 相应的偏差分别为 4. 5% 和 89. 9% 。 而在非

常稳定的条件下， 这两个偏差则分别为 - 3. 5%和 - 14. 0% 。

图 3. 7　 稳定度不断增大 （从左到右， 上面的第二个数字为 z / L∗）， 从 50m 风速

外推的标准化的非中性轮廓线。 实线为从式 （3. 16） 得出的对数轮廓线 （最上面

的数字为 z / z0）， 虚线为式 （3. 22） 得出的指数轮廓线 （中间的数字为 a）。

为了更清晰地表示， 中间的曲线向右偏移了 0. 5， 右侧的曲线向右偏移了 1. 0。

对 Sedefian （1980） 分析的这一延伸说明， 只有在稳定边界层风流的某些条件

下才能找到与对数风轮廓线的斜率和曲率都相同、 且在大的高差范围内与对数轮廓

线几乎完美拟合的指数法则轮廓线。 在纯中性边界层中， 虽然在越光滑的表面上拟

合得越好， 但是完美的拟合是不存在的。 在粗糙地貌和不稳定条件下， 拟合是最差

的。 由于大气通常平均是稳定分层的， 上述的计算结果显然说明了为什么指数法则

在很多情况下是成功的。
对风能转化最有利的高风速下， 边界层的分层结构通常接近中性。 那么上述讨

论表明， 只有在非常光滑的地貌 （海上和海岸附近） 上， 指数法则才是表面层真

实风轮廓线好的近似。 用式 （3. 6） 或式 （3. 22） 外推表面层 （80 ～ 100m） 之上
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的风轮廓线时需要格外注意， 因为两种轮廓线法则都仅在表面层内是有效的

（Emeis 2001）。
3. 1. 4　 大风速下时的垂直风轮廓

强风的风轮廓线几乎总是接近中性的， 因为式 （3. 11） 定义的 Obukhov 长度

采用大的绝对值， 而指数法则 （3. 16） 的修正项仍然很小。 垂直阵风轮廓线看起

来不同。 Wieringa （1973） 推导了阵风轮廓线的指数， 约比平均风的风轮廓指数小

45% 。 这意味着， 阵风因子 G（ z） [即阵风风速与平均风速的比值， 见附录 A 中的

式 （A. 33）] 必须随高度升高而降低。 Davis 和 Newstein （1968） 已经对此进行了

确认。 阵风因子的降低可以用垂直风剪切随高度升高而降低来解释。 垂直风剪切的

降低促使湍流机械生成的下降。 通过令附录 A 中式 （A. 36） 的 D / t = 86. 6， Wier-
inga （1973） 给出了一个阵风指数与高度关系的经验公式：

G（ z） = 1 + 1. 42 + 0. 3013ln（990 / （vt） - 4）
ln（ z / z0）

（3. 39）

数字 990m （86. 6 乘 11. 5m / s 除以 1s） 代表可以涵盖大多数湍流元的湍流长度

尺度。 结果为， 当粗糙度长度为 0. 03m 时， G = 1. 37。

3. 2　 表面层之上的轮廓线法则

对于叶轮顶部高度超过 100m 的现代大型风力发电机， 至少部分经常在艾克曼

层运行。 因此， 不能仅用 3. 1 节描述的垂直轮廓关系和法则进行风资源和荷载的评

估， 而必须同时考虑艾克曼层更复杂的风气候。
当从表面层或 Prandtl 层向上到达艾克曼层时， 受力平衡发生了改变。 除了压

力梯度力和表面摩擦力外， 地球自转产生的科罗拉力也在这里变得重要起来。 这意

味着在静态艾克曼层中， 式 （2. 2） ～式（2. 4） 的第Ⅲ、 Ⅴ和Ⅶ三项必须相互平衡。
该层以挪威物理和海洋学家 W. Ekman （1874 ～ 1954） 命名， 他第一次在数学上推

导出了地球自转对洋流和大气流动的影响。 区分艾克曼和表面层或 Prandtl 层的一

个主要特征是风向随着高度的转向。 艾克曼层涵盖了 Prandtl 层上面大气边界层的

主要部分 （见图 3. 1）。 在艾克曼层中做了简化的假设， 即取决于高度的交换参数

KM = κu∗z （见第 3. 1. 1 节第 1 部分） 在 Prandtl 层顶部停止生长， 且 KM在其余的边

界层内的垂直方向上保持不变。
3. 2. 1　 艾克曼层方程

艾克曼层的受力平衡包括三个力。 除了压力梯度力和摩擦力外， 科罗拉力也是

相关的。 令式 （2. 2） 和式 （2. 3） 中的第Ⅲ、 Ⅴ和Ⅶ项相等， 得到

- fv + 1
ρ

∂p
∂x -

∂ KM
∂u
∂z（ ）

∂z = 0 （3. 40）
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fu + 1
ρ

∂p
∂y -

∂ KM
∂v
∂z（ ）

∂z = 0 （3. 41）

此处， 式 （3. 40） 和式 （3. 41） 左侧的最右项替代了式 （2. 2） 和式 （2. 3）
中的第Ⅶ项摩擦力 Fx和 Fy的符号表达方式。 KM为动量的湍流垂直交换系数， 具有

黏性 （即 m2 / s） 的物理维度。 用式 （2. 5） 和式 （2. 6） 中介绍的地转风定义，
得到

- fv + fvg -
∂ KM

∂u
∂z（ ）

∂z = 0 （3. 42）

fu - fug -
∂ KM

∂v
∂z（ ）

∂z = 0 （3. 43）

式 （3. 42） 和式 （3. 43） 的左两项可以合并成一项， 包含所谓的速率赤字

ug - u 和 vg - v。 这样可以推导出所谓的艾克曼层缺陷法则：

f（vg - v） -
∂ KM

∂u
∂z（ ）

∂z = 0 （3. 44）

- f（ug - u） -
∂ KM

∂v
∂z（ ）

∂z = 0 （3. 45）

在一定的假设下， 可以得到式 （3. 44） 和式 （3. 45） 的解析解， 这将在 3. 2. 2
节中予以描述。 艾克曼层垂直风轮廓的推导将在 3. 2. 3 节中继续。
3. 2. 2　 艾克曼层内的惯性震荡

直到现在， 我们已经考虑了不同受力平衡形成的静态情形。 一个有趣的非静态

情形 （很现实， 将在第 3. 4 节中展示） 是， 傍晚时分或当风从粗糙的陆地吹向光

滑的海面时， 艾克曼层摩擦力的突然消失。 在这种情况下， 式 （3. 44） 和式

（3. 45） 中的第一项突然仅由式 （2. 2） 和式 （2. 3） 中的第Ⅰ项惯性项来平衡， 因

此得到下述的水平风分量的时间波动方程：
∂u
∂t = - f（v - vg） （3. 46）

∂v
∂t = f（u - ug） （3. 47）

左侧的项包含对时间的相关性。 因此式 （3. 46） 和式 （3. 47） 的解析解描述

了对时间的震荡：
u - ug = Dvsinft + Ducosft （3. 48）
v - vg = Dvcosft - Dusinft （3. 49）

式中　 Du和 Dv———摩擦消失瞬间， 震荡开始时的非地转风分量。
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这一有趣的现象为低空急流发展的基础， 将在 3. 4 节中做更为详细的论述。
3. 2. 3　 艾克曼层内的垂直风轮廓

现在来推导艾克曼层的垂直风轮廓法则。 如果假设垂直方向上交换系数 KM恒

定， 为了得到艾克曼层的垂直风轮廓线， 可以求得缺陷法则 （3. 44） 和式 （3. 45）
的解析解：

u2（ z） = u2
g（1 - 2e -γzcos（γz） + e -2γz） （3. 50）

在这里引入了另一个倒置的取决于科罗拉参数和湍流黏性 KM的长度标度 γ：

γ = f
2KM

（3. 51）

通常用这个倒置的长度标度 γ 估计艾克曼层顶的高度 zg：

zg = π
γ （3. 52）

如果高度 z 相对于长度标度 1 / γ 项较小， 则式 （3. 50） 就可在数学上进行简

化。 式 （3. 50） 中的余弦方程接近 1， 因此得到

u2（ z） = u2
g（1 - 2e -γz + e -2γz） （3. 53）

等式两侧分别开根号后， 最终得到

u（ z） = ug（1 - e -γz） （3. 54）
简化方程 （3. 54） 描述了风速 u（ z） 从艾克曼层内较低的风速值随着高度以指

数的形式增长到艾克曼层以上的地转风速 ug， 而完整公式 （3. 50） 也描述了这一

形式， 但是却包含了艾克曼层顶部的风速在地转风速值附近的小幅震荡。 通常更倾

向于使用完整公式 （3. 50）， 因为简化公式 （3. 54） [与式 （3. 50） 比] 得出的风

速值在地表附近低 1 / 2。 之所以在这里介绍式 （3. 54）， 是因为它被用在了 3. 4. 1
节和 4. 2. 4 节中的一些例子中。 总体来说， 式 （3. 50） 和式 （3. 54） 都不能向下

外推到表面层内。 表面层之上有效的轮廓线关系和艾克曼层将在下节中介绍。
风分量标准差的垂直轮廓作为主要的湍流参数已经在式 （3. 19） 中给出。

3. 2. 4　 边界层内风轮廓线的统一描述

很多情况下， 尤其是塔筒高度接近表面层顶部且当叶轮面切穿表面层和上面的

艾克曼层时， 很有必要对整个大气边界层底部的风轮廓线进行对两层都有效的统一

描述。 由于假设艾克曼层内交换系数 KM 恒定， 式 （3. 40） ～ 式 （3. 45） 与式

（3. 50） 的关系不能从艾克曼层向下延伸到 Prandtl 层。 同理， 由于假设边界层内混

合长度随高度线性增长， 那么对数关系式 （3. 6） 和式 （3. 16） 也不能延伸到艾克

曼层。 于是就测试了两种方法来解决这一问题。 第一个想法是， 把 Prandtl 层和艾

克曼层的轮廓线拟合到一起， 使风速和风剪切在两个区域内都有一个光滑的过渡。
第二个想法是修正混合长度， 以便将 Prandtl 层的风轮廓外推到更高的层。

Etling （2002） 已经提出了第一个想法的建议， 用 Prandtl 层高度 zp以下线性增

长的交换系数 KM和该高度以上恒定的 KM展示了对风轮廓线的描述：
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u（ z） =

u∗ / κln（ z / z0） （ z < zp）
ug（ - sinα0 + cosα0） （ z = zp）

ug[1 - 2 2e -γ（ z-zp） sinα0cos（γ（ z - zp） +

π / 4 - α0） + 2e -2γ（ z-zp） sin2α0] 1 / 2 （ z > zp）

■

■

■

■
■■

■
■■

（3. 55）

式 （3. 55） 给出的垂直风轮廓线取决于 5 个参数： 地表粗糙度 z0、 地转风速

ug、 Prandtl 层厚度 zp、 摩擦速率 u∗和表面层风与地转风的夹角 α0。 z0和 ug两个参

数为外部参数， 其他三个则是边界层的内部参数。 如果 zp设为定值， 则还需要另两

个方程才能求解 u∗和 α0。 式 （3. 55） 描述了风速从 Prandtl 层到艾克曼层的平滑过

渡， 如图 3. 8 所示。

图 3. 8　 对比式 （3. 16） 推导的对数风轮廓线 （细线， 参数在图例的第一条线中给出） 和

式 （3. 55）㊀推导出的平滑的边界层风轮廓线 （点线， 参数在图例的第二和第三条线中

给出） 与测量的月平均数据 （粗线）。 左侧为白天的轮廓线， 右侧为夜晚的轮廓线。
两侧都是用 SODAR 测量的德国汉诺威 8 月份的数据 （引自 Emeis 等 2007b）

㊀　 译者注： 原文中为式 （3. 65）。

与 Etling （2002） 最早给出的方法不同， 统一的垂直风轮廓线应出自更现实的

物理需求， 即风速和风剪切都在 z = zp的高度是连续的 （Emeis 等 2007b）。 当 z = zp
时， 令风轮廓线式 （3. 55） 的前两个方程相等， 得出摩擦速率的一个方程：

u∗ =
κug（ - sinα0 + cosα0）

ln（ zp / z0）
（3. 56）

通过令垂直风剪切的对应方程在同样的高度 （ z = zp） 相等， 可以得到第二个

u∗的方程：
u∗ = 2 ug γκzpsinα0 （3. 57）

这两个方程必须同时有效。 令式 （3. 56） 和式 （3. 57） 的右侧相等， 则得出

想要的转向角 α0的关系式：

α0 = arctan 1
1 + 2γzp ln（ zp / z0）

（3. 58）
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不幸的是， 根据 γ 的定义， 式 （3. 58） 仍然取决于摩擦速率 u∗。 对于 z = zp的
高度， 可以根据倒置长度标度 γ [式 （3. 51）] 的定义得出

γ = f
2κu∗zp

（3. 59）

因此， 摩擦速率 u∗必须用式 （3. 59） 中 u∗的估值作为初值进行迭代来确定，
随后用式 （3. 58） 计算出 α0， 然后再用式 （3. 56） 或式 （3. 57） 计算出 u∗。

相反地， 如果摩擦速率 u∗ 可以从其他途径获得， 那么式 （ 3. 56 ） ～ 式

（3. 59） 的方程系统可以用来确定 Prandtl 层的厚度 zp。
第二个想法是修正混合长度对高度的依赖性， 并已经由 Gryning 等 （2007） 提

出。 他们用公式表达了与高度相关的混合长度 l （下列方程中， 在 Prandtl 层中用

κz = LL表示）， 以限定其随着高度的生长， 因而把对数法则式 （3. 6） 的有效性延

伸到了表面层以上。 他们选择：
1
l = 1

LL
+ 1
LM

+ 1
LU

（3. 60）

㊀　 译者注： 原文公式为 LM = u∗ / f（ - 2ln（u∗ / （ fz0）） + 55 -1， 少了一个右括号， 通过研究引用的原文

Gryning et al （2007）， 译者对此进行了修正。

　 　 通过为边界层的中部引入长度标度 LM = u∗ / f（ - 2ln（u∗ / （ fz0）） + 55 -1） ㊀和为

边界层的上部引入长度标度 LU = （ zi - z）， 就形成了式 （3. 60） 所示的修正的混合

长度。 这就得出了下列可替代式 （3. 6） 或式 （3. 55） 的风轮廓线：

u（ z） =
u∗

κ ln z
z0

+ z
LM

- z
zi

z
2LM

（ ） （3. 61）

Peña 等 （2010a） 基于 Blackadar （1962） 的混合长度 l 的主要方法提出了类似

方法：

l = κz

1 + κz
η（ ）

d （3. 62）

上式可以重写成

1
l = 1

κz + （κz） d-1

ηd （3. 63）

把该方法与对数轮廓法则 （3. 6） 结合， 得出

u（ z） =
u∗

κ ln z
z0

+ 1
d

κz
η（ ）

d
- 1
1 + d

z
zi

κz
η（ ）

d
- z

zi
[ ] （3. 64）

Peña 等 （2010a） 认为， 当中性稳定度且 d = 1 时， 边界层上部的长度标度的

限值 η = 39m； 当 d = 1. 25 时， 他们给出 η = 37m。 在表面层之上， 式 （3. 64） 唯

一的必要参数为边界层的高度 zi。 Peña 等 （2010a） 撰写了对比中性分层和均质地

形下， 式 （3. 6）、 式 （3. 61） 和式 （3. 64） 三种不同方法的总结性文章。
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带入非中性热稳定性的修正方程———式 （3. 15） 和式 （3. 21）， 统一的垂直风

轮廓式 （3. 55） 则变成

u（ z） =

u∗ / κ（ln（ z / z0） - Ψm（ z / L∗）） （ z < zp）
ug（ - sinα0 + cosα0） （ z = zp）

ug[1 - 2 2e -γ（ z-zp） sinα0cos（γ（ z - zp） +

π / 4 - α0） + 2e -2γ（ z-zp） sin2α0] 1 / 2 （ z > zp）

■

■

■

■
■■

■
■■

（3. 65）

在非中性情况下， 摩擦速率和风偏向角的方程———式 （3. 56） ～ 式 （3. 58）
的形式如下， 其中包含了大气热稳定性的修正方程：

u∗ =
κug（ - sinα0 + cosα0）
ln（ zp / z0） - Ψm（ zp / L∗） （3. 66）

u∗ =
2 ug γκzpsinα0

φ（ zp / L∗） （3. 67）

α0 = arctan 1

1 +
2γzp

φ（ zp / L∗）（ln（ zp / z0） - Ψm（ zp / L∗））
（3. 68）

u∗和 α 必须像式 （3. 59） 描述的那样， 用迭代过程来确定。 γ 仍然具有式

（3. 59） 给出的形式， b 依照 Högström （1988） 设定为 16。 不稳定条件和稳定条件

的 Ψ 方程已经在式 （3. 15） 和式 （3. 21） 中定义。 不稳定分层和稳定分层的 φ 方

程也是不同的， 并在下面的式 （3. 71） 和式 （3. 73） 中予以说明。
Gryning 等 （2007） 和 Peña 等 （2010a， b） 提出的替代方法得出了如下的统

一垂直风轮廓线。 在非中性热分层的边界层中， 必须用下式替代 （3. 61） 和式

（3. 64）：

u（ z） =
u∗

κ ln z
z0

+ T z
L∗

（ ） + z
LM

- z
zi

z
2LM

[ ] （3. 69）

u（ z） =
u∗

κ ln z
z0

+ T z
L∗

（ ） + 1
d

κz
η（ ）

d
- 1
1 + d

z
zi

κz
η（ ）

d
- z

zi
[ ] （3. 70）

上式中的热稳定性修正方程 T（ z / L∗） 也是不同的， 在下面的式 （3. 72） 和式

（3. 74） 中对此进行说明。 更详细的说明请读者参考 Gryning 等 （2007） 和 Peña 等

（2010b）。 由式 （3. 65）、 式 （3. 69） 和式 （3. 70） 得出的风轮廓线之间的对比如

图 3. 9 所示。
对于不稳定情形， 修正方程 Ψm （3. 15） 的微分形式 φ 为

φ（ z / L∗） = （1 + bz / L∗） -1 / 4 （3. 71）
式 （3. 69） 和式 （3. 70） 中的稳定性修正方程则变为 （Peña 等 2010b）：

T（ z / L∗） = - Ψm（ z / L∗） （3. 72）
稳定条件下， 修正方程 Ψm （3. 15） 的微分形式 φ 为

φ（ z / L∗） = 1 + az / L∗ （3. 73）
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图 3. 9　 式 （3. 16） （细实线）、 式 （3. 65） （实线）、 式 （3. 69） （点虚线） 和

式 （3. 70） （虚线） 得出的月平均垂直风轮廓线的对比， 与图 3. 8 中采用

相同的数据。 左侧为白天， 右侧为夜晚。 图例中给出了不同方程的参数。

式 （3. 69） 和式 （3. 70） 中稳定性修订方程则变为 （Peña 等 2010b）：

T（ z / L∗） = - Ψm（ z / L∗） 1 - z
2zi

（ ） （3. 74）

同上， b 的取值约为 15 或 16， 而 a 的取值约为 4. 7 和 5。 对这样的统一轮廓线

的研究工作仍然继续着， 如 Sathe 等 （2011）。
附录 B 中描述了确定混合层高度的必要测量方法。

3. 3　 频谱

能量频谱 （或简称频谱） 用来描述能量的湍动对频率的依赖关系， 而式

（3. 9）、 式 （3. 17） 和式 （3. 20） 给出的风分量的标准差则是整个频谱范围内的积

分值。 标准差的频率相关性是风力发电机荷载计算所需要的， 而该信息只能从湍流

频谱中获得。 Kaimal 等 （1972） 给出了平原地形上中性分层的湍流频谱的通用

方程：
nSu（n）
u2

∗
= 105 f

（1 + 33f） 5 / 3 （3. 75）
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nSv（n）
u2

∗
= 17 f

（1 + 9. 5f） 5 / 3 （3. 76）

nSw（n）
u2

∗
= 2 f

（1 + 5. 3f） 5 / 3 （3. 77）㊀

式中　 S（n） ———频谱能量密度；
n———频率；
f ———标准化的频率， f = nz / U。

㊀　 译者注： 原书为
nSw（n）
u2
∗

= 2 f
（1 + 5. 3f 5 / 3）

。

㊁　 译者注： 原书为
nSw（n）
u2
∗

= 2 f
（cw + 5. 3f 5 / 3）

。

㊂　 译者注： 原文中为 Lx
u， Lx

u， Lx
u， 明显错误， 译者予以修正。

在低频生成区间和高频消散区间之间的惯性亚区间内， 式 （3. 75） ～ 式

（3. 77） 遵循 Kolmogrov 的 - 5 / 3 法则。 Teunissen （1980） 提出了这些方程在更粗

糙地形下的修正方程， 即

nSu（n）
u2

∗
= 105 f

（cu + 33f） 5 / 3 （3. 78）

nSv（n）
u2

∗
= 17 f

（cv + 9. 5f） 5 / 3 （3. 79）

nSw（n）
u2

∗
= 2 f

（cw + 5. 3f） 5 / 3 （3. 80）㊁

对于平原的农田地貌， cu = cw = 0. 44 且 cv = 0. 38。 若 cu、 cw和 cv的值小于 1，
会导致低频区间频谱密度的增加。 另外， 还可以应用频谱的卡曼 （von Kármán） 方

程 （Teunissen 1980）。 卡曼方程不取决于摩擦速率的确定， 而是取决于速度分量的

方差和三个湍流长度标度。
nSu（n）

σ2
u

=
4kLx

u

（1 + 70. 7 （kLx
u） 2） 5 / 6 （3. 81）

nSv（n）
σ2

v
= 4kLx

v
1 + 188. 4 （2kLx

v） 2

（1 + 70. 7 （2kLx
v） 2） 11 / 6 （3. 82）

nSw（n）
σ2

w
= 4kLx

w
1 + 188. 4 （2kLx

w） 2

（1 + 70. 7 （2kLx
w） 2） 11 / 6 （3. 83）

其中 k = n / U， 且 Lx
u、Lx

v 和 Lx
w

㊂为 “自由” 标度参数， 可以通过调整来与数据匹配。
Teunissen （1980） 给出：

Lx
u = 0. 146 / kp

u； Lx
v = 0. 106 / kp

v；Lx
w = 0. 106 / kp

w （3. 84）
式中　 kp

i ———频谱峰值的波数。
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非中性条件下的频谱是不同的。 Kaimal 等 （1972） 给出了高频 （ f > 4） 的

公式：
nSu（n）
u2

∗φ2 / 3
ε

= α1 （2πκ） -2 / 3 f -2 / 3 （3. 85）

nSv（n）
u2

∗φ2 / 3
ε

=
nSw（n）
u2

∗φ2 / 3
ε

= 0. 4f -2 / 3 （3. 86）

式中　 α1———通用常数， α1 = 0. 5；
φε———湍流动能的无量纲消散速率， φε = κzε / u3

∗。
Kaimal 等 （1972） 根据 Kansas 实验的数据推导出

φ2 / 3
ε =

1 + 0. 5 z
L∗

2 / 3

- 2 ≤ z
L∗

≤0（ ）

1 + 2. 5 z
L∗

3 / 5

0 ≤ z
L∗

≤2（ ）

■

■

■

■
■

■
■

（3. 87）

对于较低的频率 f < 4， 式 （3. 85） 和式 （3. 86） 同样取决于 z / L∗。 根据

Kaimal 等 （1972）， 这些频谱的形状与式 （3. 74） 和式 （3. 76） 相似。
频谱峰值的波数 kmax （描述湍流元的侧向维度） 与高度的经验关系 （Schroers

等 1990） 为

kmax = 0. 0028z -0. 27 （3. 88）
描述湍流元纵向维度的积分长度标度遵循下式 （Schroers 等 1990）：

Lx（ z） = 112. 3z0. 27 （3. 89）
这意味着： 80m 高处， Lx = 367m； 在 100m 高处， Lx = 389m。 Lx与 1 / kmax相互

关联。 Lx大约是 1 / kmax的 1 / 3。 Schroers 等 （1990） 还进一步发现： 在 48m 高处，
Lx / Ly = 4. 6； 在 80m 处， Lx / Ly = Lx / Lz。 其中 Ly为湍流元的侧向维度， 而 Lz为垂直

维度。

3. 4　 风轮廓的日变化

陆地上大气边界层的热稳定性的日常变化也会影响风的垂直轮廓。 这些垂直轮

廓的静态条件已经在 3. 1. 1 节第 2 和第 3 部分予以了介绍。 非静态条件会触发静态

风法则不能涵盖的其他特征， 超出了不同热分层条件下的不同形状的风轮廓线之间

的必然变化过程。 由于海洋的水的热容高， 这种昼夜循环实际上是不存在的， 而是

存在着年度循环， 详见第 5. 2 节。
地表附近风和一定高度上 （被称为逆转高度或 “交叉” 高度） 的风的日变化

差异是很大的。 晴天条件下， 地表附近风的行为就像每个人亲身体会的那样： 白天

的风清凉， 而夜晚则平静下来。 交叉高度之上的情形是相反的： 夜晚的风速更高，
并在白天时降低。 通过对高塔的风数据进行评估， Hellmann （1915） 和 Peppler
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（1921） 已经对这一特征进行了描述。 Wieringa （1989） 给出了这一现象的更加通

用的综述。 “交叉” 这一术语来自于展示白天和夜晚平均垂直轮廓线的图。 这两个

风轮廓线在交叉高度处相互交叉。 交叉高度以下， 白天平均风速大于夜晚平均风

速， 而交叉高度以上则相反。 由此可知， 在交叉高度处， 风速的日变化是最小的。
Emeis （2004） 和 Emeis 等 （2007b） 已经利用带有一个 SODAR 的地基声学探测仪

对这一效应进行了说明。 例如， Emeis （2004） 说明了农村地区不同高度风的日变

化 （如图 3. 10 所示）。 Emeis 等 （2007b） 发现， 在德国汉诺威的春季， 交叉高度

略高于 100m （如图 3. 11 所示）。 Yavlyaeva （2008） 利用 SODAR 数据则发现， 在

莫斯科的春季和夏季， 交叉高度为 60 ～ 80m。

图 3. 10　 平原农村地区 SODAR 观察数据不同地表

高度 （55m、 85m、 145m 和 205m） 处的风速日变化

在交叉高度的上、 下两层内， 由于对流边界层强烈的垂直混合， 白天的风速基

本是相等的。 夜晚， 地表辐射冷却导致边界层的强分层结构， 使得交叉高度上、 下

的风解耦。 交叉高度以下的风， 不再感受到高层的驱动风， 而交叉高度以上的风由

于缺少来自下方的摩擦阻力而加速。 交叉高度之上的夜间加速导致低空急流的

形成。
3. 4. 1　 威布尔参数的垂直轮廓

上节介绍的交叉高度还与 10min 平均风速的威布尔分布的形状参数 k 的垂直轮

廓有关 （见附录 A 和 Wieringa 1989）， 因为该参数与风速的时间波动大小反相关

[见式 （A. 28）]。 因此， 形状参数的垂直轮廓一定在交叉高度上存在最大值， 因

为此处的风速日变化最小。 Emeis （2001） 的评估清晰地展示了形状参数轮廓在

60m 和 80m 的高度之间的这一最大值。
虽然 3. 1 节中介绍的风轮廓线法则也很容易被应用到威布尔分布尺度参数 A
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图 3. 11　 德国汉诺威 2003 年 4 月， 白天 （细实线） 和夜晚 （虚线）
SODAR 数据的月平均垂直风轮廓线

上， 但早期的研究中提出了多个形状参数 k 的垂直变化的经验公式。 Justus 等

（1978） 用距地面高度达 100m 的测风塔数据拟合了轮廓线方程：

k（ z） = kA

1 - cln za
zref

■
■
■

■
■
■

1 - cln z
zref

（ ）
（3. 90）

式中　 kA———在高度为 zA处测量的形状参数。
其中， zref = 10m， c = 0. 088。 Justus 等 （1978） 在原则上意识到了 k 轮廓线存

在最大值的可能性， 但是假设这一最大值会发生在 100m 以上的高度。 后来， All-
noch （1992） 提出令 c = 0. 19 和 zref = 18m， 以便更好地代表表面层顶部的 k 轮廓曲

线的斜率。
Wieringa （1989） 尝试了一种不同的方法来描述形状参数的垂直轮廓， 以便把

表面层顶部的极值预期考虑进来， 虽然他也提到在论文发表之前， 最大值的存在并

未得到证实。 通过下式， 他对 k（ z） - kA 的差值进行参数化， 而不是 k（ z） / kA 的

比值：

k（ z） - kA = c2（ z - zA）exp -
z - zA
zm - zA

■
■
■

■
■
■ （3. 91）

式中　 zm———估计的 k 轮廓线极值高度；
c2———标度参数， 平缓地形约为 0. 022。

c2决定了 zm高处的 k（ z） 最大值与 k 在高空的渐进值之间的范围。 因此， 式

（3. 91） 包含了两个必须由实验数据确定的可调参数 zm 和 c2。 图 3. 12 展示了用

SODAR 测量的轮廓线 （实验详见 Emeis 2001）， 及其与表面层轮廓线方程 （3. 22）
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和艾克曼层轮廓线方程 （3. 54） 的对比。 在约 60 ～ 80m 高度内， 尺度参数很好地

遵循指数法则 （3. 22）。 对于更高的高度， 艾克曼法则 （3. 50） 更适合。 因此， 式

（3. 65） 可能是描述尺度参数的垂直轮廓的好方法。

图 3. 12　 SODAR 测量 （不同的虚线） 的平原地形上威布尔分布的尺度参数 （左） 和

形状参数 （右） 的垂直轮廓线。 左侧参数化的曲线来自式 （3. 22） （幂数在

细实线的顶端给出）、 式 （3. 54） （Ag = 6. 98 m / s， γ = 0. 03，

粗线）， 右侧来自式 （3. 91）， 其中 zm = 75m， c2 = 0. 06。

标记为 “Justus” 和 “Allnoch” 的曲线由式 （3. 90） 计算而来。

由图 3. 12 可见， 形状参数的垂直轮廓线在 50 ～ 80m 高度的极值差别很大。 该

极值表明了交叉高度。 关于交叉高度随着季节和地表粗糙度变化的系统性研究似乎

是缺失的。 交叉高度与混合层高度是不同的 （见附录 B）。 白天与夜晚风轮廓线的

交叉通常与低空急流一同发生 （见下节）。 作者自己对 SODAR 测量数据的评估似

乎表明， 交叉高度大约为低空急流核心高度的 1 / 3。
3. 4. 2　 低空射流

陆地上， 低空急流为风速垂直轮廓线在夜晚出现的极大值， 形成于夜晚边界层

的顶部。 低空急流的典型高度为距地面 150 ～ 500m。 因此， 它们能够影响塔筒高度

超过 100m 的现代风力发电机的能量产出。 作为示例， 图 3. 13 展示了 6 个连续的半

小时平均轮廓线。
1. 低空射流的诱因

低空急流的形成需要大气热稳定性的时间和空间变化， 这种变化导致两个受力

平衡之间发生突变。 风流必须从一个由摩擦力、 压力梯度力和科罗拉力相互平衡的

不稳定或中性的条件过渡到仅由压力梯度力和科罗拉力相互平衡 （见图 3. 14）。 阻

滞摩擦力在受力平衡中的突然消失导致风的水平矢量的惯性震荡。 风速大幅上扬，
而风速的上升使科罗拉力增大， 进而还触发了风矢量的转向。 第 3. 2. 2 节中已经展

示了描述这一现象的相应的公式。
在时间域内， 这种现象对应着从不稳定的白天对流边界层突变到夜晚稳定边界
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图 3. 13　 SODAR 观察的巴黎机场上空 2005 年 6 月的夜晚低空急流。 展示的

是 6 个连续的半小时平均风轮廓线。 30 ～ 200m 之间的三条曲线由式 （3. 16）
生成， 其中 L∗ = ∞ 、 500m 和 100m （从左到右）。

层。 这需要晴天条件， 以使热分层迅速变化， 而水平的天气压力梯度仍不消失。 因

此， 夜晚低空急流通常在高压系统的边缘出现 （见图 3. 15 的阴影部分）。

图 3. 14　 白天对流边界层 （上） 和夜晚稳定

边界层 （下） 的受力平衡 （黑箭头）。 摩擦力的

消失导致风速的升高和风向的偏转 （虚线箭头）。
“L” 和 “H” 代表地表压力的最小值和最大值，

细线为地表等压线。

图 3. 15　 阴影区域为夜晚低空急流

形成的合适的天气条件
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在空间域内， 这种现象对应着风流从比空气温度高的地表突然过渡到比空气温

度低的光滑地表， 可能是风从温暖的陆地穿过海岸线吹到较冷的海洋表面， 或从裸

露的陆地穿过冰雪覆盖的地表。
2. 低空射流的频率

前面提到， 夜晚低空急流的出现取决于特定的天气条件。 因此可以预计， 其发

生的频率与特定的天气或循环类型相关。 对于中欧， “Grosswetterlagen” （大尺度天

气类型） 被证实给出了好的天气条件分类方法 （Gerstengarbe 等 1999）。 图 3. 16 展

示了德国北部这 29 类大尺度天气类型的低空急流的发生频率。 两个最相关的类型

（图 3. 16 中最左侧的两个柱） 为中欧的高压桥 （ “BM” 类） 和英国群岛的高压区

（ “HB” 类）。 总体来说， 低空急流在 23%的全部夜晚中出现。
图 3. 16 展示了与天气类型相关的低空急流的发生频率。 当对比低空急流的发

生频率和相应天气类型的总体发生频率时， 可以评估某种特定天气类型与低空急流

形成的相关性。 用相应天气类型的发生频率除以相同观察期内图 3. 16 中展示的频

率， 就得到了图 3. 17。 有两种天气类型的发生频率与该天气类型期间低空急流的

发生频率相同。 这意味着， 这种天气类型盛行的每个夜晚都会观察到低空急流， 由

图 3. 17 中等于 1 的低空急流效率所示。 与 1 之间小的偏差是由于用于这一评估的

样本量有限。 这两种天气类型为 “HNFA” 和 “HFZ”， 二者都与调查现场北部的

高压系统有关。

图 3. 16　 与中欧循环类型 （Grosswetterlagen， Gerstengarbe 等 1999）
相关的德国北部夜晚低空急流的发生频率， 来源于德国汉诺威的从

2001 年秋天到 2003 年夏天两年的 SODAR 数据。

如此高的低空急流形成效率让我们能够很有把握地预测低空急流的发生。 一旦

这种天气类型被预测到， 那么低空急流发生的可能性就非常高。 图 3. 17 中给出的
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值可以用来描述德国北部每种天气类型下低空急流的形成概率。 对于其他地区， 则

必须重新调查本地的低空急流数据。

图 3. 17　 欧洲循环类型 （Grosswetterlagen） 产生低空急流的效率，
来源于两年的 SODAR 数据

3. 急流核心下方的垂直风轮廓

低空急流发生期间的垂直风轮廓线是根据式 （3. 16） 进行修正的。 我们从经

验上根据 SODAR 测量数据提出：

u（ z） = ulog（ z） 1 + Δullj
zllj - zp - zllj - z

zllj - zp
■

■
■

■

■
■

2

[ ] （3. 92）

式中　 ulog（ z） ———根据式 （3. 16） 的平衡风速；
Δullj———关于低空急流中心的 ulog（ z） 的相对加速；
zllj———低空急流中心距地面高度；
zp———表面层的高度。

低空急流也与风向随高度的转向 d（ z） 有关。 与式 （3. 92） 类似的另一个经验

关系式为

d（ z） = d（ zp） + Δdllj
zllj - zp - zllj - z

zllj - zp
■

■
■

■

■
■ （3. 93）

式中　 Δdllj———从表面层顶部到低空急流核心高度风向的绝对偏向角度， 单位

为度。
这种转向可由 SODAR 测量的农村和城市地区的两个例子说明。
图 3. 18 展示了西东风分量 u 和南北风分量 v 在平原地貌 （ z0 = 0. 1m） 上的垂

直轮廓线例子， 图 3. 19 则是城市地区 （ z0 = 1m） 的例子。 两幅图都展现了式

（3. 92） 和式 （3. 93） 描述低空急流下面的风垂直转向的能力。
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图 3. 18　 农村地区测量的 （细实线） 和模拟的 [点线 （3. 22）、 点虚线

（3. 16）、 实线 （3. 80）] 风速垂直轮廓， 及其水平分量 u 和 v （仅是

模拟的）。 式 （3. 16）、 式 （3. 22） 和式 （3. 80） 参数的选取是为了

让风在 50 和 100m 处重合， 并在右侧方框中给出。 zref = 50m。

图 3. 19　 与图 3. 18 相同， 但是为城市地貌 （ z0 = 1m）

3. 5　 内部边界层

均质地表上边界层的风流结构趋于与其下方的地表特性达成平衡。 这种平衡主

导着湍流动量、 热和水汽的垂直流动。 当风流从一个表面类型过渡到不同特性的另

一表面类型时， 风流结构必须适应新的表面特性。 这就导致了内部边界层的形成
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（IBL， 之所以称为内部， 是因为这是在已存在的内部边界层内部发生的过程）， 并

随着与过渡线的距离而生长 （见图 3. 20）。

图 3. 20　 内部边界层在步进变化的表面特性上的发展过程示意图

当风流进入不同粗糙度的区域 （例如， 穿过森林或从农业区进入城镇区） 或

跨过海岸线时， 就会发展出具有变化的动力结构的内部边界层。 当风流进入不同表

面温度的区域 （例如， 从陆地进入海洋或从水面进入冰面） 时， 就会产生热力结

构发生变化的内部边界层。 通常， 动力和热力的变化同时发生。 内部边界层内的

风、 湍流、 温度和湿度的垂直轮廓都发生变化， 并在内部边界层的顶部回归到未被

扰动的值。
内部边界层倾斜的顶部必须与逆温和倾斜的锋面区分开来， 虽然这些地方可能

会发生类似的风、 湍流、 温度和水汽的垂直轮廓的变化。 逆温通常是水平的， 由上

方的绝热下沉运动或下方的辐射冷却导致。 锋面也像内部边界层顶部一样是倾斜

的， 但随着天气压力系统一起运动， 且与地表特性的改变无关。 如果在流线方向上

表面性质发生了多个连续的改变， 则可形成多层内部边界层。 它们都随着与对应的

每个表面类型边界的距离而生长。 当达到表面特性改变线的某一较大距离时， 单层

内部边界层将变得模糊不清， 而多层边界层将无法被相互区分开来。 这一高度也被

称为调和高度。
内部边界层顶的高度是定义的问题 （见图 3. 21）。 h2为完全与新的表面类型达

到平衡的高度。 h1为风轮廓高处的拐点高度和匹配未受打扰的上风向风轮廓的高

度。 h 为地表附近上风向和下风向步进变化的平衡风轮廓线垂直外推的汇合高度。
h2和 h1之间的层叫做过渡层。 图 3. 21 中的虚线图解了从光滑 （地表） 到粗糙 （地
表） 过渡的内部边界层内的风轮廓， 点虚线为从粗糙 （地表） 到光滑 （地表） 过

渡的风轮廓。 真实的风轮廓线在垂直层之间的过渡要更加光滑， 在 h2和 h1之间出

现拐点。
目前为止， 描述内部边界层高度的研究和数据评估课题已经进行了数十年。
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图 3. 21　 地表粗糙度步进变化时， 内部边界层内部

风轮廓线发展过程的示意图。 h 代表内部边界层总体

高度， h1代表风轮廓的上部拐点高度， h2为底部平

衡层的高度， 其下方的风流与新地表粗糙度的达到

平衡。 s→r 表示从光滑到粗糙的过渡， 而 r→s 则
表示从粗糙到光滑的过渡。

Savelyev 和 Taylor （2005） 在

一个评论中对此进行了总结。
他们从之前的研究文献中列

出了 20 个内部边界层高度的

方程， 并另添加了两个。 最

近， Floors 等 （2011） 用已知

的上、 下风向的表面特性变

化数据， 再次研究了这一问

题。 通过分析距北海海岸线

15km 的 Horns Rev 海上测风

塔的数据和距海岸线 1. 8km
的 160m 高的 Høvsøre 陆上测

风塔数据， 他们研究了丹麦

西海岸内部边界层的形成。
Floors 等 人 发 现， Miyake
（1965） 的离散类推法给出了

最佳的内部边界层 的 高 度

方程：
h
z0

ln h
z0

（ ） - 1[ ] + 1 = C κx
z0

（3. 94）

式中　 x———距离内部边界层起点的距离；
z0———上、 下风向粗糙度的最大值；
κ———卡曼常数， κ = 0. 4；
C———常数， Floors 等 （2011） 取值为 2. 25。

根据 Troen 和 Petersen （1989）， 内部边界层的风轮廓线可以写作

u（ z） =

uu

ln z
z0u

ln
c1h
z0u

z ≥ c1h

ud + （uu - ud）
ln z

c2h

ln
c1
c2

c2h ≤ z ≤ c1h

ud

ln z
z0d

ln
c2h
z0d

z ≤ c2h

■

■

■

■
■
■
■
■
■
■■

■
■
■
■
■
■
■■

（3. 95）
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式中　 z0u———上风向的粗糙度长度；
z0d———下风向的粗糙度长度；
uu———根据式 （3. 6） 用下风向粗糙度长度和摩擦速率计算的 c2h 高度上的

风速。
Floors 等 （2011） 建议 c1 = 0. 35， c2 = 0. 07， 因为这给出了与他们在 Horns Rev

的测量数据的最佳拟合。 Savelyev 和 Taylor 给出的各种曲线图表明， 内部边界层的

高度 h 约为步进变化距离的 1 / 10。 这意味着， 平衡层的高度大约为步进变化距离

的 1% 。 这很好地符合了通常的经验法则， 即测风塔某一高度的测量数据代表上风

向约为测风高度 100 倍的距离的地表特性。 式 （3. 94） 和式 （3. 95） 这个简单模

型的优势是， C、 c1和 c2确定后， 仅需要知道 ud
㊀、 z0u和 z0d， 就可以描述风轮廓线

了 （Floors 等 2011）。

㊀　 译者注： 原文为 u∗d。

3. 6　 森林之上的风和湍流轮廓

森林风场在近些年引起了人们的兴趣。 这些风场通常远离较大型居民区。 森林

覆盖的地表是植被地表的一种特殊形式。 森林边界层的特性必然取决于树的间距。
如果树木间隔紧密， 那么它们的树冠则形成一个粗糙的表面， 与不透风的粗糙草地

很类似 （Raupach 1979）， 如图 3. 1 所示， 但具有相当大的置换高度， 见式 （3. 6），
约为树高的 2 / 3 ～ 3 / 3。 对于森林上方的所有风轮廓线法则， 置换高度都替代了真

实的地表。 如果树木生长的较稀疏， 那么置换高度上的粗糙表面则必须看做是透风

的， 如图 3. 22 中的弯曲的垂直粗箭头所示。 因此， 茂密森林和稀疏森林的主要区

别 （见图 3. 22） 是， 较大的气团能否进入 （这些运动有时被称做扫过） 和离开

（也被称做喷出） 森林的树冠亚层。 森林树冠亚层粗糙表面的这种透风性导致尾流

亚层中的湍流强度异常地高于根据该层的平均垂直风梯度估计的值。 因此， 通常的

通量梯度关系并不适用于整个粗糙度亚层 （详见 Högström 等 1989）。 这个异常的尾

流层延展到树高的 3 ～ 5 倍， 与城镇表面有很多相似之处 （详见第 3. 7 节）。 与城

市冠层 （包括建筑物的整个垂直维度） 不同， 森林冠层必须在垂直方向分为两个

亚层： 树干亚层和树冠亚层。 树干亚层中的水平风速可能高于更加茂密的树冠

亚层。
因此， 森林风场的风力发电机轮毂高度应该超过树高的 3 倍， 以避开湍流加强

造成的不必要的疲劳荷载。 加之这种表面类型的大置换高度， 通常意味着风力发电

机的轮毂高度显著地超过置换高度 100m， 即总高度约为距地面 130 ～ 150m。
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图 3. 22　 森林上的大气边界层垂直结构示意图

3. 7　 城镇里的风

最近城镇化的提高推高了城市的能源需求。 研究人员已经开始调查特别适合城

市环境的风力发电机在本地发电的可能性。 这样的本地能源生产将避免电能从海上

风电场和沙漠太阳能电站到世界上人口密集的城镇的大规模输电。
3. 7. 1　 城镇边界层的特点

最近， 大气边界层的研究对城镇聚集区产生了特别的兴趣。 如今， 超过一半的

人口居住在城市里， 超千万人口的超大城市数量正在稳步增长。 城市是大的污染源，
因为温度已经比周围高， 特别容易发生气候变暖效应。 所有这一切都促使了对城市

边界层结构的研究 （UBL）。 城市边界层气象学已经成为边界层气象学的一个特殊学

科。 城市边界层的研究领域之一是对风轮廓和城市上空热驱动的次生环流 （城市热

岛） 的分析。 对城市气象学和城市热岛的总览， 请参见 Kanda （2007） 和 Hidalgo 等

（2008）。 城市热岛带来了次生环流， 吹向城市的风在市中心地表附近汇集， 在市

中心上升， 从上空补偿向周围农村地区流走的空气 （Shreffler 1978， 1979）。
城市表面的特征是大的粗糙度元、 大面积的封闭区域、 表面水分含量降低和热

存储可能性的增加。 这些特征导致在城市边界层 （UBL） 中更高的湍流强度和更强

烈的显热通量从城市表面进入 UBL。 两种效应诱发了更深的边界层 （见图 3. 23 中

的城市穹顶）。 白天水分含量的降低导致潜热吸收减少， 因此产生比农村表面更大

的显热通量。 城市表面辐射冷却的降低或甚至晚上持续向上的热通量 （Velasco 等

2007） 阻止了夜晚稳定边界层的形成。 白天增加的显热通量和夜晚降低的冷却都

导致了城市边界层的温度高于周围农村边界层。 这一效应被称做城市热岛 （Atkin-
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son 2003， Chow 和 Roth 2006）。 人类的能源生产增加了 20 ～ 70Wm - 2 的城市热岛

（Crutzen 2004， Kanda 2007） 效应， 可达太阳辐射能量输入的 5% ～10% 。

图 3. 23　 较大城市下风向的城市尾羽， 是内部边界层的特殊案例 （见图 3. 20）

在水平流中， 城市的出现导致表面性质的改变。 城镇常是这些特殊地表性质的

孤岛， 被农村地貌包围， 因此其上空的风流并未与城市表面达到平衡。 根据 3. 1. 1
节第 1 部分， 这导致内部边界层的形成 （图 3. 23）。 由城市表面特性形成的内部边

界层通常称为城市尾羽。

图 3. 24　 城市边界层的垂直分层。 H 代表平均建筑物高度，
p +和 p -表示单体建筑物前后的气压扰动

根据 Plate （1995）、 Roth （2000） 和 Piringer 等 （2007）， 城市边界层 （UBL）
通常在垂直方向上分为四层 （图 3. 24）： 底层为城市冠层 （UCL）， 高达建筑物顶

部的平均高度； 下一层为尾流层， 其内部仍可感受到单体建筑对风流的影响。 尾流

层通常高达建筑物平均高度的 2 ～ 5 倍。 这两层通常被合起来描述成城市粗糙度亚

层 （URL， Rotach 1999）。 城市粗糙度亚层上面为恒通量层 （CFL） 或惯性亚层
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（IS）， 它们在均质地貌上常被称做表面层或 Prandtl 层。 CFL 之上为边界层的最上

部， 风偏转为地转风的风向 （艾克曼层， 见第 3. 2 节）。 如果存在对流驱动的边界

层 （CBL）， 恒通量层或 Prandtl 层与艾克曼层是没有差别的， 而它们被统称为混合

层。 可在 Roth （2000）、 Arnfield （2003） 和 Grimmond （2006） 中找到关于城市边

界层很好的总结。
城市边界层内的风和湍流不同于平原地貌。 因此进行了大量的外场试验 （概

述见 Grimmond 2006）、 研究 （见 Batchvarova 和 Gryning 2006） 和多个风洞研究

（Counihan 1973、 Farell 和 Ivengar 1999、 Schatzmann 和 Leitl 2002）， 来研究城市边

界层的结构。 除了更好地了解城市边界层内的湍流外， 真实地表现街道峡谷和建筑

物上空的风流场对于开发适用于城市区域的风力发电机也是必要的 [例如， 用

ADMS Urban 对伦敦进行的模拟 （CERC 2001）]。
3. 7. 2　 风和湍流的垂直轮廓线

通过选取大的粗糙度长度 （通常 1m 或更大） 和建筑物平均高度 2 / 3 的置换高

度 [见式 （3. 6） 及关于该式的讨论]， 基本上可用本章前面推导的轮廓线法来描

述城市上空的风轮廓。

图 3. 25　 根据 SODAR 测量数据 （粗线）， 德国汉诺威市上空月平均风轮廓：
2003 年 2 月 （左上）、 2003 年 4 月 （右上）、 2002 年 8 月 （左下） 和 2002 年

11 月 （右下）。 曲线是根据式 （3. 16） 计算得来， 必要的参数在每个图的

左上角方框内给出。 实线为全部数据， 点虚线为白天数据， 虚线为夜晚数据。

图 3. 25 给出了某城市上空 4 个不同季节的月平均风轮廓线。 图 3. 25 中 4 月份
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的数据展现了第 3. 5 节中介绍和解释的交叉现象。 交叉高度约为 125m。 这是相当

高的， 可能是由于城市表面约 1m 的大的气动力粗糙度所致。 8 月份的数据表明，
即使月平均 （见第 3. 4. 1 节）， 夜晚轮廓线也会在距地面约 325m 高处发生低空急

流现象。 两种现象关系紧密， 同样很好地满足上文给出的交叉高度约为低空急流核

心高度的 1 / 3 的规则。 这些现象的发生需要夜晚的快速冷却， 而快速冷却并不出现

在城市热岛上空。 因此， 只能假定低空急流在该城市的农村环境上空以局地尺度形

成， 并被平均风平流至此。 这再次展示了城市边界层水平均质性的缺失， 如图

3. 23 所示。

图 3. 26　 根据 SODAR 测量数据 （粗线）， 德国汉诺威市上空月平均垂直风分量的

标准差： 2003 年 2 月 （左上）、 2003 年 4 月 （右上）、 2002 年 8 月 （左下） 和 2002 年

11 月 （右下）。 实线为全部数据， 点虚线为白天数据， 虚线为夜晚数据。

图 3. 26 通过展现垂直速度分量 （使用与图 3. 25 相同的测量数据） 标准差的垂

直轮廓线， 给出了城镇区域上空的湍流垂直轮廓线。 多数轮廓线都随着高度的升高

而增大， 不稳定分层也不例外 [见式 （3. 18）]。 100m 以下明显可见的夜晚值随着

高度的显著增长是由于不稳定分层， 但是这一高度以上则可能也与夜晚低空急流的

形成有关 （见图 3. 26 中的右上图和左下图）。 标准偏差最大值的高度与低空急流

的核心高度相同。 地表附近， 标准偏差值与摩擦速率的比值略高于式 （3. 9） 和式

（3. 18） 所预期的平原地貌情况。 根据这些关系式， 并用 u∗值在图 3. 25 中进行拟

合， 标准偏差值的范围应该处于 8 月夜晚的 0. 3m / s 和 4 月白天的 0. 7m / s 之间。 冬
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季和秋季的白天和夜晚的轮廓线差别很小， 虽然冬天的轮廓线更多地取决于天气的

风向。 在冬天， 该标准偏差的最大值通常伴随着较强西风的发生。 夜晚和白天的风

轮廓线在春天和夏天的差别最大。 这些季节里， 白天与夜晚的平均风轮廓线的差别

比不同风向上的平均轮廓线之间的差别大得多。
图 3. 27 展示了在汉诺威观察的湍流强度垂直分量的月平均轮廓， 即图 3. 26 描

述的标准偏差除以图 3. 25 中描述的平均水平风速。 这一数值因此与平均风速反相

关。 夏季和春季的湍流强度最大。 这两个季节里， 白天的值是夜晚的 2 倍。 在白

天， 春季和夏季的湍流强度轮廓在距地高度 300 ～ 400m 内基本不随高度变化。 在

秋季和冬季， 总体来说在夜晚， 150 ～ 200m 高度内， 轮廓线表现出湍流强度随着高

度的升高而迅速降低。

图 3. 27　 根据 SODAR 测量数据 （粗线）， 德国汉诺威市上空月平均湍流强度

轮廓线： 2003 年 2 月 （左上）、 2003 年 4 月 （右上）、 2002 年 8 月 （左下） 和

2002 年 11 月 （右下）。 实线为全部数据， 点虚线为白天数据， 虚线为夜晚数据。

与图 3. 25、 图 3. 26 和图 3. 27 描述的类似轮廓线也已在其他城市中被发现

（如俄国莫斯科和澳大利亚的林兹， 详见 Emeis 等 2007b）。 夏天， 垂直速度分量的

白天变化过程在汉诺威和莫斯科非常相似。 但图 3. 28 表明， 标准偏差的总体水平

在大得多的莫斯科市比在较小汉诺威市大一些， 虽然莫斯科 2005 年 7 月的平均风

速甚至小于汉诺威 2002 年 8 月的平均风速。 两幅图都表现出， 夏季白天和夜里标

准偏差都随着高度的升高而增大。
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图 3. 28　 一个夏月里， 俄国莫斯科 （左） 和德国汉诺威 （右）， 三个不同高度上

垂直风分量的标准差的月平均日变化与本地时间作图。

3. 7. 3　 城市冠层的空间流现象

城市冠层内的风流有其特殊性。 其中包括， 街道峡谷和高楼之间的风流的引导

（见 4. 1 节） 像山顶那样， 建筑物顶部对风流的加速 （见 4. 2 节）、 建筑物后方下

风涡旋的形成和风向的多变性。 城市区域风向的频繁变化可能有利于小型垂直轴风

力发电机的应用。 小型垂直轴风力发电机可运行在任何风向下而无须调整。 关于城

市中的风的更详细介绍可以参见 Cermak 等 （1995）。

3. 8　 平原地形总结

现代风力发电机的轮毂高度多超出表面层。 因此， 描述风况的风轮廓线不能再

基于仅对表面层有效的对数法则式 （3. 6） 和式 （3. 16） 或指数法则 （3. 22）。 对

于表面层以上的高度， 则必须考虑艾克曼层的轮廓法则 （3. 50）。 两层结合的轮廓

线， 如式 （3. 65）、 （3. 69） 或 （3. 70）， 可能是用于荷载评估和发电量估算最合适

的法则。 式 （3. 65）、 （3. 69） 和 （3. 70） 也应用于对威布尔分布尺度参数的垂直

轮廓的描述。
表面层之上的层内， 风速的日变化与表面层内不同。 此处， 在中欧约 1 / 4 的夜

晚， 艾克曼层的夜晚风速比白天风速高， 这种现象称做低空急流。 由于这种现象，
威布尔分布形状参数的垂直轮廓在表面层顶部存在一个最大值。 因此， 出自 Justus
等 （1978） 的在表面层表现良好的关系式 （3. 90） 不再有意义， 而必须使用出自

Wieringa （1989） 的式 （3. 91）。
热成风 （第 2. 4 节） 在距地表更高的高度有一定的相关性， 此处的风剪切由

于地表摩擦而变小。 通常在温带， 较冷的空气与低气压区域重合， 而较暖的空气则

与高气压区重合。 因此， 热成风通常对风速随高度的升高做出额外贡献。
由于人口密集区域的土地使用情况改变频繁， 大片的均质表面很少见， 因此必

须经常考虑内部边界层的发展 （见第 3. 5 节） 导致的特征。
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对于矗立在森林里的风力发电机， 则必须考虑 3. 6 节说明的透风树冠层的特殊

湍流特性。 轮毂高度应该至少为林冠高度的 3 倍， 以规避透风树冠层上的加强湍

流。 需要特别注意森林风场相当大的置换高度， 因为风轮廓线是从这一高度而不是

从地表开始的。
与农村区域相比， 典型的城市特征为距地面数百米高处风剪切更大、 湍流随高

度增长更快， 尤其是夜晚， 以及湍流强度的翻倍。 春季和夏季的垂直速度分量的标

准偏差在夜晚随高度的升高不仅是城市的特征， 而是农村和城市气流互动的结果。
低空急流在农村区域上空形成， 而城市导致的额外的地表摩擦不足以摧毁它们。 因

此低空急流下， 距地面 100m 和 400m 高之间的更大的机械生成湍流接续着 100m 下

的城市边界层中的更大的热生成湍流。 很明显， 城市区域和森林 （见 3. 4 节） 在

数学上有类似的特征 （加强的湍流强度）。 但是就热力特性来说， 它们却非常不

同， 因为森林并不表现出与城市热岛相关的特征。
对于轮毂高度为 100m 和更高的大型风力发电机， 第 3. 7. 1 节中展现的城市区

域垂直轮廓线是相关的。 而第 3. 7. 2 节中讨论的特性则与安装在城市冠层内的小型

风力发电机有关。 对城市边界层风场的数值模拟超出了仅靠提高地表粗糙度的方

法， 而且还必须包含高楼效应和修正的热和水汽通量。 Miao 等 （2009） 总结了现

在可以获得的采用单层和多层城市冠层模型的不同方法。 只有多层模型才能够考虑

较高建筑物对风向的影响。
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第 4 章　 复杂地形的风

越来越多的陆上风力发电机被建在复杂地形 （如山或山脉） 上， 远离海岸附

近的平原地区。 复杂地形的最佳选址为被抬升的位置， 如山顶。 因此， 本章将介绍

几个复杂地形影响发电量的主要风流特性。
复杂地形上的风受到地表特征改变 （如山、 山脊、 山脉和悬崖） 的影响。 我

们将用 “地貌 （ topography）” 这个术语来描述地表特征和高度的总体变化， 而用

“地形 （orography）” 来主要描述海拔高度。 没有任何地形结构的地表特征变化已

经在关于内部边界层的第 3. 5 节中说明了。 本章将讨论地貌和纯地形对风场的

影响。
介于粗糙度和地形之间， 我们可能想到了可被称做风流障碍物的第三类地貌特

征， 如建筑物或大树 （Petersen 等 1998b）。 对这些障碍物的基本处理请参见第 3. 6
和 3. 7 节。

由于山地和山脉地形的复杂性， 不能直接应用第 3 章中介绍的风轮廓法则。 通

常， 必须使用分析或数值风流模型来评估某一点的风和湍流条件。 三维数值风流场

模型可以大概分为三类。 最简单的是质量一致性风流模型， 用给定的测量数据在地

形上生成不发散的风流。 这些模型不包含式 （2. 2） ～ 式 （2. 4） 的动态方程， 而

是需要大量的观察数据才能得到可靠的解。 另一类模型为流体静力学风流模型， 包

含了动态方程式 （2. 2） 和式 （2. 3）， 而式 （2. 4） 用流体静力方程 （2. 1） 代替。
这些模型仅适用于大尺度， 如数千米或更大。 而对于更小尺度， 则必须包含完整的

式 （2. 2） ～式 （2. 4） 的完全非流体静力模型。

4. 1　 复杂地形上的边界层特征

有地形构造的地貌上的边界层的一些基本结构特征如图 4. 1 所示。 4. 1. 1 节将

介绍风在山区地形的一个主要特征： 热驱动的山风和谷风。 4. 1. 2 节介绍重力风和

下溃风。 山风和谷风同重力风和下溃风一样， 都是由地形本身产生的。 但是山区地

形上还有一些其他风流特征， 主要源于地形特征对更大尺度上已存在风流的机械修

正。 这包括风流跨过山体、 山顶、 山脊和悬崖时的加速、 山谷对风流的引导、 山脉

间狭窄通道的间隙流、 风在单体山和更大山脉周围的一般性扰动。 第 4. 2 和 4. 3 节

对风流加速进行了更加详细的描述。
山谷的引导效应是经常发生的现象， 在较宽的峡谷中也可看到， 如德国的莱茵

河上游峡谷。 引导效应发生的高度至少为山谷两侧的山脉高度。 但是经常由于垂直



图 4. 1　 山地边界层垂直结构示意图

混合现象， 引导效应甚至可延伸到超过两侧山脉的高度。 引导效应的一个主要特征

是巨大的局限效应， 改变了风向分布。 跨越山谷的风很少发生。 多数情况下， 我们

发现风向是沿着山谷的， 两个可能方向的选择取决于大尺度压力场或局地温度梯

度。 局地温度梯度限制了山风和谷风穿过山谷中的某些特定地点。 引导现象有益于

大型风场的设计， 因为只需要在规划阶段考虑两个相反的风向。 因此， 可以很容易

在这样的山谷风场中对风力发电机进行优化选址。 对于山风和谷风系统的情形， 图

4. 2 给出了阿尔卑斯山谷中引导风流的例子。
间隙风流发生在山脉中的一些特殊位置。 这种现象最经常发生在走向垂直于大

尺度主导风向的较大山脉中。 间隙风流可以出现相当高的风速， 但是也经常伴随着

高湍流。 这种风流取决于实际的地形特征， 因此这里无法给出间隙风流的一般性阐

述。 总是需要研究测风塔或地基远程传感器的就地测量数据， 才能评估间隙风流的

特殊风流特征。
山谷中的风流引导与间隙风流两种效应结合的一个例子为法国南部莱茵河山

谷中的密史脱拉风。 莱茵河向西流经法国中央高原， 向东流经法国阿尔卑斯山。
密史脱拉风时间演化的促进机制和上风向天气的风速和风向条件在这一过程中的

演化， 与在上风向的逆温层之下的大气层中计算的上风向弗鲁德 （Froude） 数有

关 （Caccia 等 2004）。
4. 1. 1　 山风和谷风

有一些局地风系统并不出自大尺度的压力梯度， 而是出自区域的或局地的地表

热力特性的差异。 这些区域的或局地的风系统通常表现出很好的规律性， 因此可以

被用做风力发电。 对这样的局地或区域尺度风的概述可在 Atkinson （1981） 中找

到， 其中展示了关于该现象的丰富的气象数据。
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图 4. 2　 SODAR 测量的阿尔卑斯山谷水平风流场的日变化， 为夜晚的山风和白天的

谷风之间的日变化， 也展示了该山谷对风的引导效应。 风数据在时间上以 30min
平均， 垂直方向上以 30m 平均。 横坐标为从本地午夜到次日午夜的 24h， 垂直轴

为高度， 单位是 m。 箭头的方向给出了水平风的风向， 箭头的长度代表风速

山体和山脉的存在导致比第 3 章中展示的均质地貌的内部边界层更大的水平各

向异性。 较大山脉的垂直维度可能超过大气边界层的厚度 （见图 4. 1）。 因此可以

预期， 第 3 章给出的关系式仅能适用于山区边界层的局部， 如较小的山体或宽敞山

谷的平原谷底。 均质地形上的边界层差异来源于机械力和热动力。 山谷对风流的引

导效应和山脉链的大尺度阻碍效应具有明显的机械力， 然而热力却更难理解。 山区

地形的热力是加热 （或夜晚冷却） 表面抬升和有效空气体积与热活跃区域表面积

的比值减小的共同作用。 本书专注于大气边界层内的风力发电， 山区稳定热分层风

流中的重力波和焚风的生成将不在这里叙述。 读者可以参考关于这些大尺度山脉效

应的概括文章， 如 Smith （1978） 的经典文章或 Atkinson （1981） 的书。
弱的大尺度压力梯度和大体上无云的晴空条件下， 山脉导致三种改变大气边界

层垂直结构的热驱动次循环系统： 坡风、 山风和谷风， 以及山脉和周围平原之间的

日变化的风系统 （类似海陆风系统） [如图 4. 3 所示。 该图为 Defant （1949） 经典

示意图的延伸。 Defant （1949） 仅描述了这三种次循环中的两种]。 虽然具有相同

的时间尺度 （1 天）， 但是这三种现象发生在三种不同的空间尺度上。 坡风 （图
4. 3 中的细箭头） 在从几米到 1km 的坡度空间尺度上发展。 山风和谷风 （图 4. 3 中

的实心箭头） 则出现在数百米到长山谷中的数百千米的空间尺度上。 图 4. 2 展示

了这些中等尺度风的一个例子。 山脉平原风的尺度最大， 从数十千米到超过 100km
（图 4. 3 中的空心箭头）。 后面的这两种风可能与风力发电有一定的关系。 坡风可

能仅对非常小型的风轮有用， 因为坡风层很薄且厚度不断变化。
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图 4. 3　 在风平浪静的基本无云的夜晚 （上） 和白天 （下）， 由山脉导致的

局地和区域风系统。 空心箭头为吹向和吹离山脉的区域风， 实心箭头为更加

局地的山谷出流 （上） 和入流 （下） 风， 山脉侧翼上的细箭头代表纯的

局地坡风。 山脊之上的细箭头代表垂直运动的方向。

坡风的出现归因于山区地形斜坡表面的日晒加热或辐射冷却。 这些风随着热驱

动力的出现 （然后消失）， 在数分钟内出现和消失。 它们构成了山谷截面次循环的

一部分。 白天的上坡风可能在山谷中心 （Vergeiner 1982） 导致补偿的下沉运动。
这通常是为什么云在山谷中心消失而在山顶形成的原因。 该下沉运动促进了山谷大

气边界层中热分层的稳定性， 且延长了山谷中逆温的生存时间。 在傍晚时分， 则生

成下坡风。 也可见第 4. 1. 2 节中关于重力风的描述。
山风和谷风的形成需要数个小时。 它们是整个山谷的特征 （Vergeiner 和 Dreis-

eitl 1987）。 山风 [有时被称做下山谷风， 但是更好的术语应该是出流谷风， 因为

谷底的局地坡度并不是决定性的 （Heimann 等 2007）] 在日落后的 3 ～ 4h 后开始，
而谷风 （有时被称做上山谷风或更好的入流谷风） 则在日出后的 3 ～ 4h 后开始。
两种风都需要晴天条件， 使入射短波辐射的加热和出射长波辐射的冷却能够发生。
沿着山谷轴线的风向主要是由于山谷空气在较窄的山谷上部的加热和冷却效率高于

较宽的下部， 因为在较窄的山谷上部， 空气质量与热活跃的总表面积比更大

（Steinacker 1984）。 沿着山谷轴线方向加热和冷却的差别导致沿着山谷轴线方向的

压力梯度， 进而驱动风的形成。 通常， 白天入流山谷风比夜晚出流山谷风更强， 且

湍流更大。
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图4. 3 中㊀的山脉和周围平原之间的区域尺度风系统与图 5. 34 中描述的海陆

风系统有一些相似之处。 该风系统白天吹向山脉， 而夜晚吹离山脉， 需要 4 ～ 6h
的发展时间。 有时甚至可以在距离较大型山脉脚下 100km 远处观察到这种风 （见
Lugauer 和 Winkler 2005 关于欧洲阿尔卑斯山的例子）。 这一风系统出现的原因是

在给定的海拔高度上， 山地上的空气比平原上被加热得更多。 夜晚则发生相反的

现象。 这种不同的加热再一次导致在某一高度上的压力差， 而该压力差则驱动了

补偿风。

㊀　 译者注： 原文为 “在图 2. 3 中”。

对于山风、 谷风和山脉平原风系统， 必须有补偿的风系统。 因为该补偿运动发

生在较大的范围内， 通常太弱而不能与天气尺度运动区分开来。 这种补偿运动在白

天促进了山脉周围平原上空的下沉运动， 一定程度上限制了这些平原边界层顶部云

的垂直生长。 德国南部的这种循环系统被称做阿尔卑斯抽吸 （Lugauer 和 Winkler
2005）。
4. 1. 2　 重力风

下溃风和重力风为山区大气边界层中纯热生成的地形流特征， 与前面提到的坡

风有类似之处。 它们基于较冷空气比较暖空气更重的原理。 长波辐射向宇宙的能量

损失导致陆地的冷却， 冰雪表面和向下补偿的显热通量也对大气表面层进行冷却，
这就形成了逆温。 如果存在山坡， 就会导致水平温度梯度生成下坡的水平压力梯度

力 （Anderson 等 2005， Renfrew 和 Anderson 2006）， 而通常驱动薄层的下溃风。 这

些下溃风层通常过薄而不能用于风力发电。
更厚的激烈下溃风的例子为南极洲和格陵兰岛的重力风。 穹顶形的地形和雪面

的辐射冷却使得重力风在这些地区无处不在 （Renfrew 和 Anderson 2006）。 重力风

可能是非常猛烈的。

4. 2　 孤山上的风轮廓

复杂地形上的风表现出大的空间和时间波动性。 但还是存在一些分析方法， 至

少可以帮助分析复杂地形附着流的一次特征。 非线性特征， 如脱离流， 则不能用分

析模型充分表达， 而必须用非线性的风流模型来描述， 如 Zenman 和 Jensen
（1987）。 有些线性方法相当久远， 可追溯到如 Jackson 和 Hunt （1975） 的成果。 这

些分析方法一直伴随着在数值上的尝试， 如 Taylor （1977） 的成果。 著名的 WAsP
模型也是基于线性的分析方法 （Troen 和 Petersen 1989）。
4. 2. 1　 位势流

描述山体上风流的最简单例子是无摩擦的位势流。 这是指无表面摩擦的非黏性

流体的层流。 这里对此进行了描述， 以介绍一个展现山上风流的一次效应的分析模
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型。 主要特征是山上风速的加速、 上风坡风速的轻微降低和下风坡风速的显著

降低。
对于垂直于二维山脊 （即在垂直于风流的方向上无限长的山脊） 的风流， 位

势流在山上的加速可以用薄翼理论 （Hoff 1987） 来描述：

Δupot（x，z） = u∞（L）
H
L σ x

L ， z
L（ ） （4. 1）

式中　 x———垂直于山脊的方向；
z———垂直坐标；
H———山脊的高度；
L———山脊的半宽 （从山顶到 H / 2 高处的距离）；

u∞ （L） ———在高为 L 处的未被扰动风流的标度风速；
σ———山脊横截面的形状方程；

H / L———山脊的纵横比， 描述坡度的大小。
因此， 这个简单模型的全部高度都是 L 的标度。 把式 （4. 1） 带入未收扰动的

风流 u∞ （z）， 得到山脊上的位势流风轮廓为

upot（x，z） = u∞（ z） + u∞（L）
H
L σ x

L ， z
L（ ） （4. 2）

图 4. 4　 山脊方程 h （x / L） （实线） 和形状方程 σ （x / L， 0） （虚线）。
山脊高度 H 和半高宽 L 也予以了标注。

　 　 与第 3 章中的所有风轮廓关系都不同， 风轮廓关系式 （4. 2） 不仅取决于垂直

坐标， 还包含一个水平坐标。 形状方程 σ 可以给出解析形式， 只要山脉横截面 h
（x） 可以用倒置多项式描述 （见图 4. 4）

h x
L（ ） = 1

1 + x
L（ ）

2 （4. 3）

对于式 （4. 3） 的横截面积， 关联的形状方程 σ 为
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σ x
L ， z

L（ ） =
1 + z

L（ ）（ ）
2
- x

L（ ）
2

1 + z
L（ ）（ ）

2
+ x

L（ ）
2

（ ）
2 （4. 4）

对于山顶的位置 （x = 0）， 可以得到如下空间关系：

σ 0， z
L（ ） = 1

1 + z
L（ ）（ ）

2 （4. 5）

式 （4. 5） 描述了带有高度 （仅为山脊半宽的方程） 的形状方程。 山脊越宽， 山体

对风流的影响越大。 因此， 山脊顶部位势流速度的垂直轮廓为

upot（0，z） = u∞（ z） + u∞（L）
H
L

1

1 + z
L（ ）（ ）

2 （4. 6）

　 　 垂直风轮廓方程 （4. 6） 在接近地表时是不切实际的， 因为位势流是没有摩擦

的， 因此流速在地表处不会消失。 而是相反的情况， 位势流速度在山脊顶部达到最

大值。 此处有 （x = 0， z = 0） σ = 1， 且：

upot（0，0） = u∞（0） + u∞（L）
H
L （4. 7）

式 （4. 7） 意味着风速在山脊顶部的加速与山脊侧面的坡度成正比。 对于高斯形状

的山体， 形状方程 （4. 4） 不能用解析式给出。 数值积分得到比式 （4. 4） 略低的

值， 此时 σGauss （0， 0） = 0. 939。 这意味着高 100m， 半高宽为 1000m 的山脊上，
相对加速 Δu / u∞ 约为 10% ， 或

Δu
u∞

≈ H
L （4. 8）

4. 2. 2　 位势流的修正： 内层的附加项

如前文所述， 位势流方程在接近地表时不切实际， 因为它生成了与山脊线对称

的解。 位势流方程仅在外层有效。 地表处风速降低至 0 （非光滑条件） 发生在内

层， 该层内表面摩擦力起主导作用。 这就导出了两层模型的思路 （Jackson 和 Hunt
1975）。 内层的深度也取决于半宽 L。 Jackson 和 Hunt （1975） 推导了 l 的如下隐含

关系式：

lln l
z0

（ ） = 2κ2L （4. 9a）

式中　 z0———地表粗糙度。
Jensen 等 （1984）、 Mason （1986） 和 Hoff （1987） 导出了类似的， 但略有不

同的关系式：

l ln2 l
z0

（ ） = 2κ2L （4. 9b）

66　 风能气象学



　 　 对于大的 L / z0值， 式 （4. 9b） 计算出的内层高度远小于式 （4. 9a） 的计算结

果 （见图 4. 5）。 大体上来说， 式 （4. 9a） 计算出的内层深度约为山脊半宽的

3% ～6% ， 而式 （4. 9a） 计算出的内层深度约为山脊半宽的 1% ～ 2% 。 Taylor 等

（1987） 和 Frank 等 （1993） 的实验数据支持后一个方程 （4. 9b）。

图 4. 5　 式 （4. 9b） （左） 或 （4. 9a） （右） 推导出的内层厚度， l 为半宽 L 的

方程， 地表粗糙度长度为 z0。 最低的曲线： z0 = 0. 02m， 第二条曲线

z0 = 0. 1m， 第三条曲线 z0 = 0. 5m， 最上面曲线 z0 = 2. 5m

正如上文式 （4. 6） 以后的叙述， 位势流方程的解在直接接近地面时是不现实

的。 可以通过让 l 以上的外层的位势流轮廓线 （4. 2） 与内层的对数风轮廓线

（3. 6） 匹配， 来描述真实的风轮廓线：

u（x，z < l） = u∞（ z） + u∞（ z）
ln L

z0
ln l

z0

H
L σ x

L ， z
L（ ） = u∞（ z） + Δu（x，z < l）

（4. 10）
　 　 式 （4. 10） 在地表处满足非光滑条件。 Hoff （1987） 给出了下式， 通过增加附

加项， 还考虑了山脊切面的表面压力梯度：
u（x，z < l） = u∞（ z） + Δu（x，z < l） + δu（x，z < l） （4. 11）

　 　 其中压力梯度相关项为

δu（x，z < l） = 1
κ δu∗

x
L（ ）ln z

z0
（ ） （4. 12）

　 　 上式需要使用修正的摩擦速率方程：

δu∗
x
L（ ） = - l

2ρu∗∞

∂p
∂x = u∗∞

ln L
z0

（ ）

ln l
z0

（ ）
H
L Δσ x

L（ ） （4. 13）

　 　 式 （4. 13） 中的增量 Δσ 为形状方程 σ 在 x / L - D 和 x / L + D 范围之间的水平

差异， 其中 D 应该相对 L 较小：
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Δσ x
L（ ） = 1

2D σ x
L + D， z

L = 0（ ） - σ x
L - D， z

L = 0（ ）（ ） （4. 14）

　 　 同时包含内层和外层的光滑的垂直风轮廓线如下式 （Hoff 1987）：

u（x，z） = u∞（ z） + u∞（L）
H
L σ x

L ， z
L（ ）P0 z（ ） + 1

κ δu∗
x
L（ ）ln l

z0
（ ）Pδ（ z）

（4. 15）
　 　 其中

P0（ z） = 1 +
ln z

l（ ）

ln l
z0

（ ）
exp -

z - z0
l

■
■
■

■
■
■ （4. 16）

　 　 且

Pδ（ z） =
ln z

z0
（ ）

ln l
z0

（ ）
exp - 2

ln z
z0

（ ）

ln l
z0

（ ）

■

■

■
■
■

■

■

■
■
■

2
■

■

■
■
■

■

■

■
■
■

（4. 17）

图 4. 6　 图 4. 2 中的山脊上的垂直风轮廓线， 其中 L = 1000m， H = 200m，
z0 = 0. 2m， 且在 x / L = - 2、 - 0. 5、 0 （山脊线）、 0. 5 和 2 处，

u∗∞ = 0. 25m / s。 实线来自式 （4. 15）， 虚线为水平方向上的平原地形。

　 　 图 4. 6 展示了应用式 （4. 9b） 的式 （4. 15） 得到的示例结果， 此时山脊的半

宽为 L = 1000m， 纵宽比 H / L = 0. 2。 x / L = - 2 为山脊的上风向， 紧随形状方程 σ
的最小值之前 （见图 4. 2）。 x / L = - 0. 5 和 0. 5 的位置处， 形状方程 σ 具有最大的

梯度。 x / L = 0 为山脊顶部， x / L = 2 与第一个点对称。 我们看到， 最大加速在山脊

顶部内层之上高为 l 处， 该例中约为距地面高 16. 5m （见图 4. 3）。 与未受扰动的对

数轮廓线 （虚线） 比， 垂直风剪切在 l 高度之下被加强， 而在该高度之上被削弱。
右侧的两个图展现了尾流的影响， 导致在 l 高度附近风速降低， 尽管该分析模型不

能生成脱离流。 而当纵宽比超过 0. 2 时就会激发脱离流。
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在外层， 方程的解仍然就山脊顶部对称， 但是在内层可见显著的非对称性。 这

方面， 式 （4. 15） 比第 4. 2. 1 节中的纯位势流方程更接近实际。 但是必须注意，
分析模型 （4. 15） 只能用于纵宽比小于 0. 2 的缓山， 此时风速切向伸展远大于平

行于风向的山脊切面宽度。 该分析模型仅限于稳定条件的大气稳定度。

图 4. 7　 根据式 （4. 19） 与稳定性

相关的分式加速。 实线： 中性分层。
虚线： 不稳定 （L∗ = - 500m）。

短虚线： 稳定 （L∗ = 500m）

Sykes （1980） 开发了不同的把风流场分为三层的方法。 他区分如下层： 非常

薄的壁层、 内部雷诺应力迅速变化的雷诺应力亚层， 以及一个外层。 由于山体的存

在， 计算了不同坡度等级 ε1 / 2 = H / L （ε≪1） 的风流扰动。 雷诺应力亚层的高度约

为 εL。 对于纵横比 H / L = 0. 1， 其值与式 （4. 9b） 的内层高度非常接近。
4. 2. 3　 位势流的修正： 考虑热稳定性

作为准备， 依照分式加速重写式 （4. 1）：

Δs（x，z） =
Δupot（x，z）

u∞（ l）
=

u∞（L）
u∞（ l）

H
L σ x

L ， z
L（ ） （4. 18）

　 　 Bradley （1983） 研究了分式加速比对 （大气） 稳定性的依赖程度。 作为初步

的估计， Bradley （1983） 假设式 （4. 18） 对于非中性风流仍然有效， 只要浮力相

对于压力梯度力较小。 那么式 （4. 18） 近似有效， 但是速率 u∞ （ L） 和 u∞ （ l）
是由绝热莫奥 （Monin-Obukhov） 速率轮廓式 （3. 16） 计算得来。 对于非中性分

层， 可以得到

Δs（x，z） =
ln L

z0
（ ） - Ψ L

L∗
（ ）

ln l
z0

（ ） - Ψ l
L∗

（ ）
H
L σ x

L ， z
L（ ）

（4. 19）
式中　 L∗———莫奥长度， 见式 （3. 11）；

Ψ———稳定性方程， 由式 （3. 15）
和式 （3. 21） 给出。

根据 Frank 等 （1993） 中的式 （31），
Ψ 被限定为最小值 - 5。 Δs 随着稳定性的

提高而增大， 且在不稳定风流下减小 （见
图 4. 7）。 从直觉上也变得清晰起来， 因为

升高的稳定性阻止山上流线的垂直置换。
因此， 流线会被挤压在一起， 加速便提高

了。 实测数据的证据在 Frank 等 （1993）
的图 2 中予以了描述。
4. 2. 4　 山上的威布尔参数

Emeis （2001） 对山顶上的 SODAR 测

量数据进行了评估， 推导出了山上两个威
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布尔分布参数的垂直轮廓线。 用式 （3. 54） 的类似形式对尺度参数进行描述， 而

形状参数则用式 （3. 91） 来描述。 图 4. 8 给出了由 SODAR 测量数据得出的例子

（详见 Emeis 2001）。

图 4. 8　 SODAR 测量数据得到了山顶上的威布尔参数， 如图 3. 12， 与分析轮廓线对比。
左图为尺度参数， 右图为形状参数。 左侧参数化的曲线来自式 （3. 54），

令 γ = 0. 035。 右侧的图来自式 （3. 91）， 令 zm = 50m 且 c2 = 0. 01。

标注 “Justus” 和 “Allnoch” 的曲线从式 （3. 90） 计算得来

尺度参数的垂直轮廓可以用简化的艾克曼法则 （3. 54） 来更好地描述 （令 γ =
0. 035）， 而不是用表面层轮廓线 （3. 6） 或 （3. 22）。 这表明山上的风轮廓线和尺

度参数的垂直轮廓线都表现得像艾克曼层的垂直风轮廓线。 这是可以理解的， 因为

山顶超过了表面层并进入了艾克曼层。 参数 zm = 50m 和 c2 = 0. 01 用来生成与图

4. 8b 中 10 月份曲线拟合的曲线。 对于 9 月份和 11 月份的曲线， c2 = 0. 03 会更适

合。 同样， Justus 等 （1978） 和 Allnoch （1992） [见式 （3. 90）] 中的轮廓线与实

际不符。

4. 3　 悬崖上的风轮廓

悬崖上的风流更复杂一些， 汇聚着山体上风向侧 （第 4. 2 节） 和内部边界层

（第 3. 5 节） 的特性， 示意图如图 4. 9 所示。
对于孤山的情形， 风流在障碍物后面的某处恢复到原来的状态。 如果粗糙度发

生变化， 则会形成内部边界层， 最终取代旧的边界层。 山崖上的风流为孤山上风流

和粗糙度改变风流的某种程度的混合。 Bowen 和 Lindley （1977） 与 Bowen （1979）
得到了小型悬崖上风流的实验数据， Astley （1977） 用该数据与数值计算结果进行

了对比。 可以在 Jensen （1983） 中找到该风流问题的实验研究和分析方法的对比。
图 4. 10 展示了在丹麦西海岸 Hjardemål 悬崖上的一些风流样本数据 （Emeis 等

1995）。 该悬崖高约 16m， 悬崖坡宽约 30m， 得出平均纵宽比 H / L 约为 0. 5 或 28°。
此处， H 表示悬崖高度， 而 L 表示悬崖的宽度。 测量线与悬崖垂直， 从上风向
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400m 到下风向 300m 处。 平均测量高度为距地表 5m 和 10m。 一些测风塔安装了额

外的 2m 和 24m 的测量仪器。 用杯式风速仪和超声波风速仪测量平均风速和风的波

动。 图 4. 10 展示了从距离悬崖上沿的上风向 50m 到下风向 50m 的加速 Δs、 纵向标

准偏差 σu （与局地地表水平）、 垂直标准差 σw （与局地地表垂直） 和摩擦速率

u∗。 标准偏差和摩擦速率是用它们在悬崖上风向 400m 处的值标准化后的。

图 4. 9　 悬崖上风流的示意轮廓 （引自 Emeis 等 1995）

图 4. 10 中的 4 幅图都是上面为轻微不稳定热分层 （ - 0. 05 < z / L∗ < 0）、 中间
为接近中性条件 （0 < z / L∗ < 0. 18）、 下面为稳定条件 （0. 18 < z / L∗ < 0. 29）。 图

4. 10 中的左上图说明随着风流热稳定性的升高而增大的风加速。 另外， 在悬崖的

上风向存在风流速度降低的区域。 这种风流速度的降低在稳定分层时更加突出。 中

性分层在 z / H = 0. 125 处的最大风加速为 62% ， 与 Bowen 和 Lindley （1977） 给出

的风洞实验结果拟合良好。 他们发现在 z / H = 0. 2 处的风加速为 70% 。 Bowen 和

Lindley 的实验中不同的悬崖坡度说明， 对于较大的坡度， 最大风加速不再取决于

坡度。
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图 4. 10　 根据丹麦的一个悬崖处的测超声波测风数据 （Emeis 等 1995）， 得到分式

加速 （左上）、 标准化的纵向标准偏差 （右上）、 标准化的垂直标准偏差 （左下） 和

标准化的摩擦速率 （右下）。 用悬崖上风向 400m 处对应的未受扰动的值进行标准化。
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悬崖对 σu和 σv （未展示） 的影响相对较小， 而 σw对悬崖的反应却是强烈的。
对于悬崖上沿的下风向的中性和不稳定分层， σu 仅变化超过 10% ， 与 Bowen 和

Lindley （1977） 风洞数据相符。 σv在山坡上与大气稳定性弱相关 （随着稳定性的

升高而增大）。 σw在悬崖上沿的上风向附近的最大增幅为 55% ～70% 。
该实验并未捕捉内层 （见 4. 2. 2 节）， 因为这需要在低于 0. 16m 高处的测量数

据， 在技术上是不可行的。 外层的风流也可以粗略地用式 （4. 1） ～ 式 （4. 4） 来

描述， 因为流过山脊的风是可能的。 此外， 式 （4. 4） 中的方程 σ（x / L，z / L） 不能

用分析方式给出， 而是必须用数值方法确定。

4. 4　 频谱

第 3. 3 节中介绍的湍流频谱描述了频率与湍流波动的能量关系。 Panofsky 等

（1982） 和 Founda 等 （1997） 给出了复杂地形上特殊的湍流频谱。 Founda 等

（1997） 发现， 山顶的测量数据与式 （3. 78） ～ 式 （3. 80） 给出的频谱符合良好，
因为结果证明确定合适的摩擦速率值是困难的。 Founda 等 （1997） 使用的是 Lx

i =
1 / （2Π） / kp

i ， 而不是式 （3. 84）。

4. 5　 日变化

山脊和山脉顶部风速的日变化与艾克曼层的日变化相似， 因为这些山顶高度通

常在夜晚超过表面层。 只要表面相当光滑， 且低于大气边界层高度的山体和较矮山

脉可能在上面发展出一个浅薄的表面层。 由于白天大气边界层条件与夜晚自由大气

条件之间的变化， 山顶上的风速在夜晚通常高于白天。

4. 6　 复杂地形总结

山体或山脉上风流的主要特点为山顶上或者山脊线上的风加速。 山顶的大气边

界层可以分为两层。 存在一个很薄的内层， 其内部的摩擦力超过惯性力。 该层的典

型深度为山体或山脉的半高宽的 1% ～ 2% 。 内层之上为外层， 其内部由惯性力支

配。 分式风加速在内层和外层的边界处达到最大值。 现代风力发电机的塔筒高度约

为 100m， 通常处于外层之中 （见图 4. 11）。 因此， 它们有在比平缓地形上更小的

垂直风速梯度。 所以， 更高的塔筒和轮毂高度对发电量的提高相对较小。
第 4. 2 节仅对缓山是有效的。 更陡峭的山和山脉产生非线性特征， 如脱离流和

4. 1 节中给出的其他特征。 4. 2 节中的公式不足以表达这些特征。 非线性流的特征

不能再用分析关系式进行推导， 而是需要运行数值风流模型。 一些非线性效应在

4. 3 节中的悬崖上的风流例子中已经清晰可见。 因此， 在无法保证线性的更加粗糙
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图 4. 11　 山脊上风况的示意图。 现代风力发电机通常在过山风流的外层中。

的地形上， 对风的评估必须用风场特定的数值模型进行模拟。 本章的设计是为了指

出山上和平缓山脉上影响风垂直轮廓线的主要风流特征。
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第 5 章　 海　 洋　 风

本章将讲述海洋大气边界层 （MABL）。 海面上的风和湍流的特性是非常重

要的， 因为未来将有越来越多的风力发电在海上风场进行。 虽然海洋表面是完

全水平的， 但是这些风的特性在一定程度上与第 3 章介绍的均质陆地上的风轮

廓不同。 除非另有说明， 本章所展示的海洋大气边界层状态的例子都是基于

Türk （2008）。 Türk （2008） 的分析基于德国湾 100m 的 FINO1 风塔的数据。 该

海上测风塔距离德国海岸线约 45km， 提供 30m 和 100m 高度之间的杯式测风仪

风数据， 垂直分辨率为 10m。 该塔还在 40m、 60m 和 80m 有声学数据。 因此，
这里所展示的一些特性可能是德国湾 FINO1 处的特殊情况。 但是， 仍然可以指

出海洋大气边界层与陆地边界层不同的典型特征。 还有更多的海上风电场附近

的测风塔， 如丹麦西海岸外的 Horns Rev 的 62m 和 70m 测风塔或荷兰海岸外

Egmond aan Zee 附近的 116m 高的 “NoordzeeWind” 测风塔。 在德国， 在波罗的

海有 FINO2 塔， 而德国湾叙尔特岛附近有 FINO3 塔。 这两个测风塔与 FINO1 非

常相似。
5. 1 节解释了海洋表面的特性。 5. 2 节展示了平均垂直轮廓， 之后的 5. 3 节处

理极端风速， 5. 4 节则处理海洋大气边界层的湍流参数。 海洋边界层的威布尔参数

特征则在第 5. 5 节中讨论。 在海岸区域 （5. 6 节的课题）， 可以形成内部边界层

（见 3. 5 节）。 在内部边界层中表现出海洋边界层的特征， 并在之上的层中表现出

陆地边界层特征。 尤其对于稳定的热分层结构， 此时较暖空气在较冷的水面上平

流， 这种内部边界层可以维持数十千米长的距离。

5. 1　 海洋边界层的特征

首先， 海洋表面比陆地表面光滑得多。 这导致特定距表面高度上的风速更高，
湍流更小， 且表面层深度更浅。 因此， 海上风力发电机通常在扫风面内经受的风切

变较小。 但是由于海浪的形成， 海洋表面粗糙度与风速相关。 由于水的巨大的热存

储能力， 温度和大气稳定度的日变化几乎不存在。 海洋表面无限的水汽供给趋向于

让海洋大气边界层的静态稳定性偏向不稳定分层结构。 图 5. 1 给出了海洋表面边界

层垂直结构的主要特征。 海面附近存在波浪亚层， 其内部单个波浪的直接影响产生

的压力梯度力起主导作用。 该亚层的厚度约为波浪幅度的 5 倍。 波浪亚层之上为恒

通量或 Prandtl 层， 通常比陆地上对应的层浅得多 （见图 3. 1）。 稳定分层的中低风

速下， 该层的深度可能仅约为 10m。 海洋大气边界层上部的 90%被艾克曼层覆盖，



风在这里发生轻微转向并在其顶部达到地转风。 与恒通量层相似， 整个海洋大气边

界层通常比陆地上的大气边界层薄得多。

图 5. 1　 波浪起伏的海洋表面的海洋边界层垂直结构。
p +和 p -代表波浪附近正的和负的压力波动。

5. 1. 1　 海洋表面粗糙度和拖曳系数

中等风速下， 海洋表面的典型粗糙度约为 0. 1 ～ 1mm （见图 5. 2a）。 与陆地表
面不同， 海洋表面的粗糙度并非恒定， 而是与风速强相关， 可变化数十倍， 因为波

图 5. 2　 海洋表面的粗糙度长度 （左） （m） 和摩擦速率 （右） （m / s），
采用查诺克关系式 （5. 1） 和两个不同查诺克参数 （粗线： 0. 011；

细线： 0. 020） 的中性对数风轮廓线 （3. 6）

浪大小、 高度和形状是变化的。 因此， 表面粗糙度长度 z0随着风速的升高而增大。
波浪主要由风速施加在海洋表面的摩擦力生成， 进而将动量从大气向下传输到水体

（Bye 和 Wolff 2008）。 只要波浪仍然是初期的和风驱动的， 即风速大于波浪的相速

度， 这种传输都是向下的。 对于晚期的波浪或隆起， 则无法估计与风速的清晰关系

（Oost 等 2002； Sjöblom 和 Smedman 2003）。 此外， 这种向下传输还与海洋大气边

界层的热力学状态有关， 因为该状态影响大气从较高大气层的动量中恢复在较低边

界层中损失的动量的能力。 对于不稳定分层 （空气比海洋冷）， 向下的传输更大，
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波浪应该比稳定分层的情况更大。 Roll （1952） 对北亚特兰大气象船数据的分析首

先证明了这种推测。
目前， 已经存在关于风驱动的海洋表面粗糙度的研究文献。 Charnock （1955）

基于在近海条件下采集的测量高度为 8m 的小的数据集， 提出了粗糙度长度 z0和摩

擦速率 u∗之间的关系式：

z0 =
αu2

∗

g = ακ2u （ z） 2

g ln z
z0

- Ψ z
L∗

（ ）（ ）
2 （5. 1）

式中　 z0———表面粗糙度长度；
u∗———摩擦速率；
g———重力加速度；
α———经验参数， 这里被称做查诺克参数。

式 （5. 1） 中的第二个等号后面是通过应用绝热风轮廓 （3. 16） 推导而来的。
后面的关系式必须迭代才能求解。 对于开放的海洋， Smith （1980） 建议 α =
0. 011， 而浅海或近岸风场的 α 则稍大， 约为 0. 016 ～ 0. 02 （ Garratt 1977； Wu
1980）。 Garratt （1977） 从 17 个实验中总结了海洋表面拖曳系数， 支持查诺克关系

式。 当摩擦速率为 0. 33m / s 且 α = 0. 018 时， 得到 z0 = 0. 000 18m。
确定海洋表面拖曳系数 CD是观察海洋表面粗糙度的另一种方式。 中性大气稳

定度 10m 高的拖曳系数定义为

CDN10 =
u2

∗

u 2
10

（5. 2）

式中　 u∗———摩擦速率， 在式 （3. 16） 中定义；
u10 ———10m 高风速， 在式 （3. 1） 中定义。

虽然与过去的证据 （Garratt 1977） 有冲突， 但现在已经普遍接受海洋大气边

界层中的拖曳系数在中等风速下为风速的递增函数 （Sullivan 和 McWilliams 2010）
（见图 5. 4）。 当在式 （5. 2） 的分母中插入对数风轮廓线 （3. 6 ） 时， 使用式

（5. 1） 来确定粗糙度长度就变得明显了：

CDN10 =
κ

ln gz
αu2

∗

■

■

■
■

■

■

■
■

2

（5. 3）

其中， z = 10m。 但是对于更高的风速， 多数的数据集都表明拖曳系数趋于一

个恒定值 （Anderson 1993； Donelan 等 2004； Black 等 2007）。 HEXOS 的几个数据

点 （Janssen 1997， 图 5. 3 和图 5. 4a 中的小三角） 没有表现出这种趋近情况。 对拖

曳系数和风速之间关系的确切描述因作者而异 （Geernaert 1990）。 虽然不存在普遍

共识， 但是被引用的最广泛的关系式可能是由 Smith （1980） 提出来的：
CDN10 = 0. 000 61 + 0. 000 063 u10 （5. 4）
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图 5. 3　 海洋表面层的摩擦速率 u∗对 10m 风速 u10做的曲线。 左图： 引自

Foreman 和 Emeis （2010） 中表 1 列出的文献数据； 对于 u10 > 8m / s 且 u∗ > 0. 27m / s，

在该范围内对数据进行了直线拟合， 见式 （5. 8）； 用小三角表示 Janssen （1997） 记录的

HEXOS 结果； Anderson （1993） 的测量数据用小方块表示 （引自 Foreman 和 Emeis 2010）。
右图： 摩擦速率与风速的公式关系； 粗线： 式 （5. 8）； 虚线： 式 （5. 3）， 采用

α = 0. 018； 细线： 式 （5. 4）； 点线： 式 （5. 5）； 点虚线： 式 （5. 6）。

图 5. 4　 海洋表面的拖曳系数 CD对 10m 风速 u10的曲线。 左图： 引自

Foreman 和 Emeis （2010） 中表 1 列出的文献数据； 对于 u10 > 8m / s 且 u∗ > 0. 27m / s，

在该范围内对数据进行了曲线拟合， 见式 （5. 9）； 用小三角表示 Janssen （1997） 记录的

HEXOS 结果； Anderson （1993） 的测量数据用小方块表示 （引自 Foreman 和 Emeis 2010）。
右图： 拖曳系数与风速的公式关系； 粗线： 式 （5. 9）； 虚线： 式 （5. 3）， 采用

α = 0. 018； 细线： 式 （5. 4）； 点线： 式 （5. 5）； 点虚线： 式 （5. 6）。

　 　 据说是在 6m / s 和 22m / s 的风速区间内有效的。 Large 和 Pond （1981） 提出的

关系式为

　 　 　 CDN10 =
0. 001 14　 　 　 　 　 　 　 　 （4m / s < u10 ≤10m / s）
0. 000 49 + 0. 000 065u10 （10m / s < u10 ≤26m / s）

（5. 5）

　 　 Yelland 等 （1998） 提出的关系式为
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CDN10 = 0. 000 50 + 0. 000 071 u10 （5. 6）
　 　 据说在 6m / s 和 26m / s 的风速区间内是有效的。 类似的风速关系来自 Fairall 等
（1996， 2003） 的海洋大气耦合反应实验 （COARE） 的算法。

独立研究之间拖曳系数的测量差异最有可能是海洋状态的方程 （ Donelan
1990）， 如海浪陡峭度或坡度 （如 Hsu 1974） 和波龄 （如 Maat 等 1991）。 例如，
拖曳系数被认为是随着更早期的波浪而增大 （即随着波龄的增大而降低） （Smith
等 1992）。 拖曳系数与这些变量中的一个或多个之间的确切关系是正在进行中的空

气海洋互动研究领域 （Sullivan 和 McWilliams 2010）。
但是与风速相关的拖曳系数是我们不愿看到的， 因为通常完全湍动的流的拖曳

系数应该仅取决于物体， 而与该物体上的流体速度无关。 只有这时， 不同速度的流

才彼此相似。 与风速相关的拖曳系数则表明流体的状态随着风速而发生改变。 最可

能的是， 非常光滑的海面上， 低于 8m / s 的 10m 高风速并非是完全湍动的。 高于这

一风速时， 拖曳系数应该是恒定值。
因此， Foreman 和 Emeis （2010） 为文献中报道的大量的现场测试提出了海洋

大气边界层内中高风速下的中性拖曳系数的新的方程形式。 该新方程形式被证实可

以描述大量在开放海洋、 海岸、 有限风浪区的海洋和湖泊上进行的测量记录， 并几

乎使用同一个或一组参数。 这是对海洋边界层中拖曳系数定义的再分析结果， 发现

拖曳系数的传统定义中缺少一个常数。 该常数的出现是因为水面上的中性摩擦速率

并不直接与 10m 风速成正比， 而是低于约 8m / s 的低风速下向粗糙流转变的结果。
在粗糙流范围内， 中性摩擦速率与 10m 风速线性相关， 因此新定义的拖曳系数不

是风速的方程。 新定义的拖曳系数的大小代表传统定义的上限。
为了推导这个新的与风速无关的拖曳系数， Foreman 和 Emeis （2010） 首先分

析了摩擦速率与风速的关系。 解 （5. 2） 的摩擦速率得到

u∗ = CDN10 u10 （5. 7）
　 　 式 （5. 7） 不符合实际， 尤其对于较高的风速。 更好的关系式为 （图 5. 3a 的

直线和图 5. 3b 的粗线）

u∗ = CmN10 u10 + b （5. 8）
　 　 其中， CmN10 = 0. 0026 且 b = - 0. 14m / s。 式 （5. 8） 描述的直线不经过原点，
因此仅对风速超过 8m / s 的完全湍动的流态有效。 将式 （5. 7） 插入式 （5. 1） 得到

CDN10 =
CmN10 u10 + b（ ）2

u 2
10

（5. 9）

　 　 新关系式 （5. 9） 如图 5. 4 中的粗线所示。 对于高风速， 式 （5. 9） 中经典的

拖曳系数 CDN10收敛于 CmN10。 CmN10 = 0. 0026， 如图 5. 4a 的虚水平线所示。
5. 1. 2　 风浪区和与稳定性相关的波浪形成

本节将介绍波浪的发展对海洋表面粗糙度的决定作用。 在海洋和大气科学中，

08　 风能气象学



用局地风速计算海面浪高的历史很长且体系完善 （如 Sverdrup 和 Munk 1947； Neu-
mann 1953）。 虽然局地风速和局地海洋大气边界层结构应该有重要影响， 但是还存

在其他决定浪高的因素。 浪高还取决于风浪区的长度和风浪期间高风速的持续时

间。 进一步讲， 浪高还与非大气条件有关， 如波浪海洋模型 （WAM； Hersbach 和

Janssen 1999） 的模拟表明， 对于无限长的持续时间和风速为 30m / s 的深水区， 浪

高从 50km 风浪区的 10m 显著地升高到 100km 风浪区的 12m 和 400km 风浪区的超

过 15m。
Emeis 和 Türk （2009） 在德国湾对风驱动的浪高发展过程做了进一步分析。 该

研究中的风速、 摩擦速率和有效浪高数据是来自南德国湾距海岸 45km 的 FINO1 平

台 2004 ～ 2006 年的数据， 并对这些数据进行了评估和相关性分析。 浪高通常用有

效浪高 Hs表达。 Hs通常定义为全部波浪中浪高最大的 1 / 3 波浪的平均高度 （从波

谷到波峰）。 最大浪高为 1. 6 ～ 1. 7 倍的有效浪高 （Kumar 等 1999）。 Toba （1978）
给出了摩擦速率 u∗和有效浪高的 Hs之间的关系式。 如果波浪时长 T 已知， 则与风

浪区无关的生长的波浪为

Hs = 0. 062 u∗gT3 （5. 10）

式中　 g———重力加速度。
Maat 等 （1991） 对式 （5. 10） 中的常数给出了略小的值， 即 0. 051。
图 5. 5 展示了不同风速下浪高数据的宽泛散点。 图 5. 5 中的两个曲线为风暴

图 5. 5　 德国湾有效浪高 Hs （m） 与 100m 风速 （m / s）

的关系， 为 FINO1 的 3 年 （2004 ～ 2006） 的每小时数据。
两条曲线表示 2006 年 11 月 1 日的风暴 “Britta” （实线）

和 2005 年 1 月 8 日的风暴 “Erwin” （点线） 期间

Hs的时间发展过程

“Britta” 和 “Erwin” 在浪高

与速率的拓扑空间内的 “轨
迹”。 这些轨迹表明， 图 5. 5
中散点的较大部分是随着单

个低压系统经过时浪高与速

率关系的演化而发生的。 该

曲线是通过连续的小时数据

点绘 制 的。 万 圣 节 的 风 暴

“Britta ” 的实线共 21h， 从

2006 年 10 月 31 日 17：00 到

11 月 1 日的 14：00。 第二条

曲线为强风风暴 “ Erwin”，
覆盖 23h 的 时 间 范 围， 从

2005 年 1 月 7 日 23：00 到 1
月 8 日 22：00。 图 5. 6 和图

5. 7 对此做了更详细的分析。 在 “Britta” 期间 （图 5. 7）， Hs在 31m / s 的风速极值

过后的约 1h 达到最大值； 在 “Erwin” 期间 （图 5. 6）， 则在 32m / s 的主要风速峰
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值后的约 5h 达到顶峰。 “Britta” 和 “Erwin” 两条曲线的差异显著。 “Britta” 曲

线的浪高比 “Erwin” 曲线大得多， 虽然风速峰值非常接近。 观察风向和空气海

洋温差发现， 大气条件的主要差别是： “Britta” 期间， 冷空气平流盛行北风， 而

“Erwin” 期间， 暖空气平流为西风。

图 5. 6　 德国湾 FINO1 在 2008 年 1 月 8 日的强风暴 “Erwin” 期间的距平均海面

高 80m （实线） 的风速、 40m （点线） 的摩擦速率 u∗、 波龄 （虚线）、 空气

海洋温差 （虚 -双点线）、 测量的小时浪高 （实心方块） 和用式 （5. 10）
计算的浪高 （粗实线）。 除测量的浪高外， 全部数据都是 10min 平均的。

u∗参考右侧坐标轴， 其他全部变量参考左侧坐标轴

图 5. 7　 同图 5. 6， 但是为 2006 年 10 月 31 日 / 11 月 1 日的强风暴 “Britta”。
从晚 11 点到午夜和从早 11 点到中午的一些数据缺失

图 5. 6 （Erwin） 和图 5. 7 （Britta） 进一步分析了这两个风暴时间期间局地的

大气状态和浪高的关系， 同时还使用了一些 40m 和 80m 的 10Hz 声学测风仪数据。
大气条件用 80m 高的风速 u 和 40m 高的摩擦速率 u∗来描述。 另外， 还给出了 40m
高的空气与海洋表面之间的温差、 有效浪高 Hs的每小时测量值、 用式 （5. 10） 计

算的有效浪高和波龄 （即波浪的相速与摩擦速率的比， 详见下小节）。 图 5. 6 为略
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偏稳定分层的边界层， 因为较暖空气在较冷海面上平流 （见温差）。 平均比值 z / L∗

仅约为 + 0. 03 （在展示期间的前半部约为 0. 06， 在后半部则接近 0. 0， 未在图中表

示出来）。 40m 和 80m 之间的垂直风剪切约为 3m / s， 并在风速峰值发生后降低为

1 ～ 2m / s。 风速极大值伴随着摩擦速率的极大值 （1. 4m / s） 和波龄的最小值 （约
11）。 浪高的最大增幅与摩擦速率的最大值同时发生。 浪高的峰值在风速最大值后

的 5h 被观察到， 此时的波龄约为 18。 对于图 5. 6 中展示的全部时间段， 波龄始终

小于 24， 即海洋一直是风驱动的。 图 5. 7 为冷空气在较暖水面上平移期间的不稳

定边界层。 平均比值 z / L∗约为 - 0. 06 （午夜和早 11 点之间）。 z / L∗的负峰值可达

-0. 79， 发生在下午 2 ～ 4 点 （未在图中展示）。 在 40m 和 80m 之间的层中， 几乎

不存在风剪切。 同时， 摩擦速率几乎不随高度变化。 因此， 该层看上去像是一个恒

通量层 （图 5. 1）。 如前所述， 浪高的最大增幅与摩擦速率 （1. 4m / s） 的最大值同

时发生。 浪高峰值在风速峰值的 1h 后被观察到， 此时波龄约为 11 ～ 12。 如图 5. 6
所示， 波龄展现的最小值伴随着摩擦速率 u∗的最大值， 但与风暴 “Erwin” 不同，
在风速峰值经过 FINO1 的约 10h 后， 波龄却由小变大。 总体来说， 在两种情况下

我们都发现摩擦速率和波龄反相关。
因为两种情况下的稳定性系数 z / L∗值如此接近， 所以摩擦速率的值在两种情

况下非常相似。 图 5. 6 和图 5. 7 中， 用式 （5. 10） 计算的浪高采用 0. 056 作为其常

数值， 因为该值给出了最佳的拟合。 该值处于 Maat 等 （1991） 和 Toba （1978） 的

建议值之间。 很明显， 只要浪高由于大气施加在海面上的剪切力而发生增长， 计算

的浪高值就大于测量值。 式 （5. 10） 高估期间， 波龄接近 12 甚至更低。 图 5. 7 中，
浪高达到极值以后， 计算的浪高值则略低于测量值。 这一浪高峰值后的系统性偏差

[图 5. 7 中波龄大于 24 的情况 （旧波浪的平衡点） 尤为明显] 是有意义的， 因为

Toba 的关系式仅是为了生长中的波浪而推导的。 另外， 浪高测量值和计算值之间

的总体对比结果却相当好， 因此独立地确认了声学测风仪测定的摩擦速率 u∗值。
由于数据点分散度大， 从图 5. 5 推导浪高和风速之间的关系式是没有意义的。

因此， 图 5. 8 分别展示了四个不同扇区 （这些扇区的确切定义见表 5. 1） 的数据。
西风尤其是南风扇区的相对低的浪高一定是由于风浪区小， 以及这两个扇区内风和

浪之间的交互时间有限。 南向扇区内， 离海岸的最小距离约为 50km。 西向和北向

扇区的风浪区则长得多， 达到甚至超过大气低压的空间尺度。 因此可以假设这两个

扇区的持续时间为 12 ～ 24h。 因为对于同一摩擦速率观察值， 北向扇区的浪高比西

向扇区高， 所以北向扇区的波龄一定大于西向扇区。 由于难以获取波浪周期， 因此

浪高和摩擦速率的回归分析是通过图 5. 8 的四幅图中的二次表达式估算的。
不同风向扇区的浪高与 100m 高的风速做了相关性分析， 结果如表 5. 1 所示，

其中有两个明显特征： ①浪高与风速相关的可释方差小于与摩擦速率相关的可释方

差； ②对于两个扇区 （东和南）， 海洋大气边界层的热稳定性分层变得重要起来。
因此， 表 5. 1 列出了稳定和不稳定分层的不同回归值。 这两个扇区内， 陆地距离测
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图 5. 8　 在德国湾的 FINO1 处， 西风 （左上）、 南风 （右上）、 东风 （左下） 和北风

（右下） 时， 有效浪高 （m） 与 40m 摩擦速率 u∗ （小时数据） 的对比分析

量点仍然很近， 使得明显更暖 （稳定分层） 或更冷 （不稳定） 的空气能够到达 FI-
NO1 平台。 对于东向扇区， 这种稳定分层与不稳定分层的差异如图 5. 9 所示。 对该

扇区的分析可知， 德国湾 FINO1 的最大浪高应该来自北向扇区。

表 5. 1　 四个风向扇区和稳定度的有效浪高 Hs作为 100m 高的选中的风速值的

方程， 风速值来自图 5. 8 中相应的回归曲线 （引自 Emeis 和 Türk 2009）

风速 / （m / s） 25 30 35 40 可释方差 （% ）

扇区 / 稳定度 有效浪高 / m w. r. t 风速

北 N （290° ～ 40°）， 通常不稳定 6. 7 9. 2 12. 1 15. 5 69. 5

东 E （40° ～ 110°）， 不稳定 5. 2 7. 0 9. 2 11. 8 75. 2

南 S （110° ～ 220°）， 不稳定 4. 2 6. 0 8. 1 10. 6 61. 3

南 S （110° ～ 220°）， 稳定 3. 4 4. 8 6. 5 8. 5 53. 0

西 W （220° ～ 290°）， 通常稳定 4. 1 5. 3 6. 6 8. 1 56. 6

东 E （40° ～ 110°）， 稳定 1. 6 1. 6 1. 7 1. 6 29. 9

该表中的值按照 u = 40m / s 的 Hs降序排列。

表 5. 1 中西风和北风与热稳定性分层无相关性， 说明德国湾 FINO1 处来自西

向扇区和北向扇区的强风仅与一些可能的热分层结构有关。 在该地点北向的暴风主

要出现在北欧向东移动的气旋后侧的寒潮爆发期间， 而西向的暴风则通常发生在向

东北或向东移动的气旋的温暖区域内。 如图 5. 6 和图 5. 7 中的两个例子所示， 这一
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图 5. 9　 与图 5. 8 的左下图相似， 但是与风速做的曲线。
区分了稳定分层 （小菱形） 和不稳定分层 （大方块）

发现得到了空气海洋温差数据的支持。 在 2006 年 11 月 1 日的万圣节暴风 “Britta”
期间， 风来自北向扇区 （参看图 5. 8d）， 且空气温度比海洋表面温度低了几度。 因

此， 这是不稳定分层的例子。 在 2005 年 1 月 8 日的气旋 “Erwin” 经过期间， 空气

温度略高于海洋表面温度， 表明是略偏稳定的分层。 两个风暴都带来了极端风速，
但对于风流的样式和热分层结构， 它们却是来自于这些扇区的高风速的典型情况。
这是在这两个扇区内找不到另两个扇区那样的稳定和不稳定情况的明显差别的原

因。 因此， 北向扇区可以看做是通常不稳定分层的天气情况的集合， 而西向扇区则

是通常稳定情况的集合， 至少在较强风的情况是这样的。 两个扇区的这种热分层结

构差别解释了为什么西向扇区的浪高远低于北向扇区， 尽管风浪区和持续时间在两

个扇区内都较大。
5. 1. 3　 极端浪高

Emeis 和 Türk （2009） 还采用附录 A. 3 的式 （A. 32） 之后描述的技术， 在图

5. 8 和表 5. 1 中估计了四个扇区的浪高的可能极值。 在图 5. 10 中， 绘出了不同扇

区 （保留南向和东向扇区的热稳定度差别） 内全部浪高 （步长为 1m） 的累积频

率。 该图中 50 年的限值参考了 1 年的约 2000 个值， 相当于数据点最多的风向扇区

内 [对于 N = 2000， 50 年限值 y = - ln （ - ln （1 - 1 / （50 × N））） 约为 11. 5] 一

年的样本数量。 尽管频率最高的风向是西南， 但是数据点最多的扇区却是北向扇

区， 因为北向扇区的 110°比西向扇区的 70°宽得多。 其他扇区的曲线基于较少数量

的样本值， y 的 50 年限值小于 11. 5。 因此， 对这些曲线进行了相应的垂直平移，
以使它们的限值符合图 5. 10 中的水平线。 该水平线代表北向扇区的限值。 最大的

50 年极端有效浪高 （只能通过估算得到） 可能来自北向、 东向 （不稳定条件下，
即冷空气平流） 和西向， 为 9 ～ 11m。 南向扇区和稳定条件下的东向扇区的极端有

效浪高仅为 4 ～ 7m。 这一极大值估计的不确定性可以从图中进行评估。 与 I 类极值

分布拟合越好的数据， 就有越多的数据点沿着图中的直线排布。
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图 5. 10　 FINO1 处不同风向扇区的极端浪高估计。 大写字母代表风向 （见表 5. 1），
下标 “s” 和 “u” 代表稳定和不稳定热分层结构。 斜线为数据点的近似， 赋予较低

浪高更大的权重。 y 轴参照北向扇区的数据 （斜实线）。 其他扇区的数据 （斜虚线）
被相应的垂直平移， 以匹配 1 ～ 50 年的限值

50 年极值的不确定性可以根据穿过数据的可能直线与 50 年线 （y = 11. 5） 的

交点的分散度进行估算。 根据该方法， 西向扇区的不确定性是最小的 （仅几个百

分点）。 对于其他扇区 （除北向扇区）， 不确定性可能达到约 10% 。 对于北向扇区，
如果使用高达 6m 的浪高数据 （这正是图 5. 10 中的做法）， 则可信度也很好。 图

5. 10 中北向扇区的浪高 6m 以上的数据点都来自风暴 “Britta”。 这些数据点向直线

右侧的偏差表明， “Britta” 一定是一个相当少见的事件。 从最大值 （10m） 垂直向

上与 Gumbel 分布的归回直线交点约为 20 年一遇事件的概率。 因此根据这里给出的

分析， “Britta” 是一个 20 年一遇的事件， 而 “Erwin” 并非不寻常， 估计每 1 ～ 3
年发生一次。 极值估计技术的价值并不会由于把风暴 “Britta” 的 20 个连续的点引

入到分析中来而降低。 风暴的持续时间被认为是典型的大气低压持续时间。 因为在

该分析中还包含了非常多的具有差不多的持续时间的其他 （更弱的） 风暴， “Brit-
ta” 的权重可以认为是合理的。
5. 1. 4　 波龄

波龄是重要的参数， 控制着海洋大气边界层中风和湍流的垂直轮廓。 波龄描述

风流场和波浪互动的类型。 我们对早期和晚期的波浪予以了区分。 这种区分是必要

的， 因为波浪场对风流场的响应有延迟， 产生了滞后效应。 早期波浪是风驱动的，
此时的风速大于波浪的相速。 这种情形类似粗糙陆地表面上普遍情形， 我们预计莫

奥 （Monin-Obukhov） 相似性和第 3 章描述的特征都大体上是有效的。 晚期的波浪

是在风力再次降低后仍然存在的波浪。 来自远处的晚期波浪常被称为隆起。 这些波

浪可以快于海面附近的风， 实质上意味着波浪驱动着海面附近的风， 且海洋大气边

界层的表面层中可发生向上的湍流动量通量。 这种行为不能再用莫奥相似性来描
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述， 因为该相似性方法假设表面为动量下沉。 波龄的影响将在下面的小节的部分结

果中予以展现。
通常， 波龄 c 被定义为波浪的相速 cph与大气表面层的摩擦速率的比值：

c =
cph
u∗

（5. 11）

早期和晚期波浪之间的极限约为 28， 因为摩擦速率约为风速的 1 / 28。 波龄的

图 5. 11　 FINO1 处 2005 年的波龄频率分布。
垂直线表示数据域宽度的突变点： 左侧

数据域宽度等于 5； 右侧宽度等于 50

典型值处于高风速下的 5 和非常

低风速下的数百之间。 图 5. 11
展示了 2005 年在 FINO1 平台观

察到的相对频率分布。 最频繁的

波龄为 25 ～ 30， 即在初期波浪和

晚期波浪转换点的附近。 由于少

量的非常大的波龄， 平均波龄要

大得多， 为 55. 3。 图 5. 12 展示

了风速与波龄的关系。 如前所

述， 初期波浪在高风速下发生，
而晚期波浪则在非常低的风速下

图 5. 12　 FINO1 处 2005 年的波龄对

100m 平均风速做的图

发生。 该图清晰地描述了这一关

系。 在约 18m / s 的风速以上， 现

有的数据序列中无法再观察到晚

期波浪。
5. 1. 5　 水汽垂直轮廓的影响

海面完美的水汽源还有一些

其他影响。 虽然陆上场址的湍流

热通量和湍流水汽通量之间强相

关， 而对于海上场址， 它们却经

常是不相关的。 海洋表面层的湍

流热通量取决于空气海洋温差，
当海洋比上面的空气更温暖时通量向上。 湍流水汽通量几乎总是向上， 因为上面的

空气总是更干燥， 而直接位于海面上的空气则更潮湿。 因为潮湿空气比干燥空气略

轻 （给定温度下）， 这些向上的湿度通量总是促使海洋表面层略偏向不稳定化

（Sempreviva 和 Gryning 1996）。 Oost 等人 （2000） 也检测到了海洋大气边界层中负

的水汽通量伴随着正的温度通量。 他们无法用经典的莫奥相似性解释这种现象。
Edson 等人 （2004） 陈述到： “事实上， 水汽通量分量……提供超过一半的总浮力通

量……， 且该分量保持了表面层轻微的非稳定性。” 最近， Barthelmie 等人 （2010）
估计， 忽略湿度影响可能高估从低空急流风速外推的 150m 平均风速约 4% 。
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5. 1. 6　 年波动和日波动

海洋表面的热特性与陆地表面有显著的不同。 水的热容比土壤大得多。 因此，
海洋表面温度没有日温度波动， 而主要为晚夏最高温和晚冬最低温之间的年波动。
当时间尺度为数天的大气压力系统移动时会发生冷空气和暖空气平流， 略微改变了

年波动。 因此， 大气边界层垂直结构的强烈的日变化虽然在陆上场址如此平常， 而

在海洋边界层中却是完全缺失的， 风从陆地吹来的海岸区域除外 （见 5. 6 节）。 我

们却可以找到显著的年波动。 不稳定海洋边界层在秋季和早冬盛行， 而稳定海洋边

界层则盛行于春季和早夏。 这种季度变化样式基本上归因于海水更大的热惯性， 导

致海水年温度变化比大气年温度变化时间推移了约一个月。 因此， 我们在秋天较暖

的海水上发现较冷的空气， 而在春季则是冷的海洋上出现较暖的空气。

5. 2　 垂直轮廓

通常， 海上风场中的轮毂高度在很薄的恒通量层或表面层之上 （见图 5. 1）。
轮毂高度是在海洋大气边界层的艾克曼层内， 这里的风速随高度略微升高， 风向随

高度略微转向。 因此， 用指数法则 （3. 22） 垂直外推风轮廓比与稳定度相关的对

数轮廓线法则 （3. 16） 更适合。 3. 1. 3 小节中指出， 对于非常光滑的表面， 如海

面， 对数法则风轮廓线与指数法则风轮廓线的差异很小。

图 5. 13　 指数法则风轮廓的幂 a 的频率分布百分比

[见式 （3. 22）]， 以高 zr = 40m 为参考高度，

为德国湾 2003 年 9 月 ～ 2007 年 8 月， 风速在 100m
高处大于 5m / s 的数据。 数据域宽度为 0. 01。 最

左边的柱总结了全部的负值的情况

图 5. 13 为德国湾 FINO1 测

风塔的指数法则风轮廓幂 a 的频

率分布。 这些幂值是根据 40m 和

90m 的高度范围内的 10min 平均

风轮廓线推导出来的， 并以 40m
作为参考高度。 频率最高的值为

0. 03， 平均值为 0. 10。 这些值都

比陆 地 上 的 值 小 得 多 （ 见 图

3. 4）。 幂值与风速和热分层结构

显著相关 （图 5. 14）。 幂值在陆

上不随风速增大， 因为在陆上非

常高风速下幂值接近一个常数

值。 海上指数法则幂值随着风速

的升高而增大， 因为海浪增长， 风速的升高使海面变得更加粗糙。 与陆上的情形相

同， 幂值仍然随着热稳定性的增加而升高， 因为水平风速的垂直风剪切由于稳定条

件下被压抑的垂直湍流混合而增大。
尽管中性条件下指数法则风轮廓的平均幂值低于 0. 14 [这是 IEC 61400-3

（2006） 的正常风轮廓线模型 （NWP） 中为海上风力发电机设定的值]， 但是有时
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超过该值的情况还是可以发生的 （见图 5. 14）。 在平均风速为 12 ～ 13m / s 时， 指数

图 5. 14　 德国湾 FINO1 的中性分层结构 （粗线，
表明第 10 个百分位、 平均值和第 90 个百分位）、
不稳定分层结构 （虚线） 和稳定分层结构 （点线）

下， 指数法则风轮廓线的幂 a （与图 5. 13 同）
作为 40m 高风速的方程

图 5. 15　 30m、 40m、 50m、 60m、 70m、 80m、 90m 和 100m 的风速变化 （上面的一组

实线， 从下到上， 右轴）， 30m、 40m、 50m、 70m 和 100m 的空温度 （℃） （中间一组

实线， 从下到上， 最左侧坐标轴）， 30m、 50m、 70m 和 90m 的风向 （度） （下面一组

实线， 左轴）， 海洋表面温度 （℃） （水平线， 辨识为 “水温”）， 表面压力 （hPa）
（上面的直线， 左轴）， 相对湿度 （% ） （下面近似的直线， 左轴）， 以及地球辐射

（W / m2） （0 和 400 之间的曲线， 左轴）， 位于德国湾的 FINO1， 从 2005 年

10 月 26 日到 2005 年 10 月 28 日 （UTC + 1）

法则幂值的第 90 个百分位甚至超

过 IEC 标准中 0. 20 的陆上值。 第

90 个百分位在更高风速下再次降

低， 而其幂值的平均值仍然升高。
这是因为该幂值的分布随着风速的

升高变得更窄。 对于稳定分层结

构， 幂值经常超过 IEC 海上标准

中给出的 0. 14。 对于超过 15m / s
的风速， 这种情况甚至发生在第

10 个百分位。 对于不稳定条件，
幂值则很少超过 0. 05。

图 5. 15 （本图彩色效果可参

考封二所示） 给出了垂直风剪切

是如何直接影响海洋大气边界层

的热分层结构的例子。 该图展示

了 48h 的持续时间。 开始， 空气

温度与海洋表面温度非常接近。
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大约 18h 后， 暖空气平流的情形开始发生， 并持续了约 24h。 暖空气平流启动的瞬

间， 垂直风剪切显著升高， 可见于 FINO1 测风塔不同高度上风速之间增大的差异。
该图中部的第二天下午， 100m 高风速约为 30m 高风速的 2 倍。 这在 70m 的高差内

给出了 8m / s 的风剪切。 在这一展示事件后期暖空气平流结束时， 这种大的垂直风

剪切迅速消失。 这一例子说明， 空气和水之间的温差是海洋大气边界层中垂直风剪

切的决定性控制参数。 与陆地表面不同， 海洋大气边界层的静态稳定度不与日辐射

循环耦合， 而是与通过的天气系统 （低压） 耦合。
图 5. 16 通过展示 2005 年 10 月 30m 和 100m 位温之间的差异， 给出了海洋大

气边界层中热分层结构月度分布的一个例子。 位温是对绝热温度随着高度降低的修

正温度。 对于中性分层， 位温不随高度变化。 位温在稳定分层中随高度升高而升

高， 在不稳定分层中随高度升高而降低。 该月份期间， FINO1 塔的平均海洋表面温

度约为 16℃， 如图中的垂直线所示。 冷空气平流的情形为垂直线左侧部分。 此处

的空气温度低于海面温度， 即不稳定分层结构盛行。 由于强烈的热驱动垂直混合，
垂直温度梯度很小。 暖空气平流的情形在垂直线的右侧。 这里的空气温度大于海洋

表面温度， 而出现了稳定分层结构。 垂直混合受到抑制， 并发展出了显著的垂直温

度梯度。 70m 高的空气温度比海洋表面温度高了约 5℃， 30 和 100m 之间垂直温度

差异增加了约 2℃。 在这些极端的稳定条件中， 找到了超过 0. 30 甚至 0. 40 的非常

大的指数法则的幂值 （见图 5. 14）。 图 5. 14 中稳定分层的第 90 个百分位曲线表

明， 最极端的风剪切情形的发生概率在 15m / s 附近达到峰值。

图 5. 16　 30m （实心三角） 和 100m （空心方框） 的位温 （见正文） （℃）
对 70m 位温作图。 为德国湾 FINO1， 2005 年 10 月数据。 粗垂直线给出了

海洋表面温度的平均值 （℃）， 细斜线为 70m 的位温。

如前文所述， 海上轮毂高度通常都在海洋大气边界层的艾克曼层部分。 当观察

FINO1 测风塔在 30m 和 90m 高度上测量的风向差时， 这种现象就明显地展示出来

（图 5. 17）。 虽然该高度范围内最频繁的偏转角在 0°附近， 但是正的偏转角 （顺时
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图 5. 17　 30m 和 90m 之间风向差 （dir90m减 dir30m） 的频率分布，

为德国湾 FINO1 的 2004 年的数据

针随着高度转向） 比负的偏转角多得多。 负值最可能在低风速和冷空气平流时发

生 （见 2. 4 节的最后一段关于热成风的内容）。

5. 3　 极端风速

10min 平均风况条件将在接下来的小节中予以讨论。 海上 IEC 标准也在极端风

速模型 （EWM） 中给出了极大风速的限值。 1 年一遇和 50 年一遇的 3s 阵风的垂直

轮廓 ve1和 ve50定义如下：
ve1（ z） = 0. 8ve50（ z） （5. 12）

且

ve50（ z） = 1. 4vref
z
zhub

（ ）
0. 11

（5. 13）

　 　 Ⅰ类海上风场的参考风速 vref设为 50m / s， Ⅱ类设为 42. 5m / s。 1 年一遇和 50
年一遇的 10min 平均风速的垂直轮廓 v1和 v50定义为

v1（ z） = 0. 8v50（ z） （5. 14）
且

v50（ z） = vref
z
zhub

（ ）
0. 11

（5. 15）

　 　 式 （5. 13） 和 （5. 15） 的差别为式 （5. 13） 中的阵风因子 1. 4。
Jensen 和 Kristensen （1989） 得到了位于丹麦 Fyn 岛和 Sjælland 之间的大贝尔

特海峡的 Sprog∅ 小岛上 70m 的一个阵风因子 [见附录 A 的式 （A. 33）]：
G（3s， 10min， 70m， 1. 510 -3，v） ≈ 1. 15 （5. 16）

　 　 该因子显著地低于式 （5. 13） 中的因子 1. 4。 Abild 和 Nielsen （1991） 给出了

与风速无关的更简单的海上阵风因子的关系式：
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G（ z，z0） ≈ 1 + kIu = 1 + k

ln z
z0

（5. 17）

　 　 k 值约为 2. 1。 式 （5. 17） 显然是推导自该附录中的湍流强度 （A. 6） 和式

（A. 35） 给出的阵风因子的关系式， 且式 （3. 10） 规定的对数风轮廓线是有效

的。 在式 （5. 17） 中对 Sprog∅ （ z = 70m， z0 = 0. 0015m） 应用典型的值， 得到

G = 1. 195， 也低于 1. 4。 尽管应该注意到式 （5. 17） 是被简化的， 因为该式中未

考虑风速与粗糙度长度的关系， 但式 （5. 17） 的结果还是证明 1. 4 的阵风因子对

于海上情况似乎太高了。 我们将在下一小节中看到， 海上湍流强度通常在 0. 05
和 0. 10 之间， 得出式 （5. 17） 中的第一个关系式的阵风因子约在 1. 105 到 1. 21
范围内。

图 5. 18 对比了 FINO1 观察数据的 50 年一遇极值垂直风轮廓线估计与海上 IEC
标准 （5. 13） 和 （5. 15）。 每个高度分别进行极值估计， 采用了 4 年的数据。 独立

风暴法 （Cook 1982； Palutikof 等 1999） 被用来验证极值估计的 Gumbel 法 （见附录

A. 3 中描述）。 3s 阵风的 Gumbel 法估计值远低于 IEC 标准曲线， 但是 10min 平均

风速达到了 II 类风场的极限曲线。

图 5. 18　 50 年一遇的 3s 极端阵风 （左） 和 10min 极端风速的垂直轮廓线。 带误差条的

轮廓线代表用 Gumbel 分布对 FINO1 观察值的外推 （见附录 A. 3）， 虚线为用独立风暴法

进行的外推， 另两条曲线给出了海上 IEC 标准的Ⅰ类 （右） 和Ⅱ类 （左） 的极限

5. 4　 湍流

本节分析几个湍流参数， 它们与风力发电机荷载计算有关。 这些参数多在 IEC
标准 （IEC 61400-1 第 3 版和 IEC 61400-3 第 1 版） 中的湍流模型和极端运行阵风定

义中用到， 包括湍流强度、 高频风速方差、 湍流长度尺度和倾角， 以及典型的阵风

事件中风速随时间的变化 （ “墨西哥帽”）。
5. 4. 1　 湍流强度

根据式 （3. 10）， 海上的湍流强度 Iu [见附录中 （A. 6） 的定义] 取决于粗糙
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度长度， 因此是风速的方程 （Hedde 和 Durand 1994； Vickers 和 Mahrt 1997）。 对开

放海域的湍流强度的理解有助于更好地理解海洋边界层和海上风电场的建设和运

行。 风力发电机的结构荷载和发电量产出都随着湍流强度的增大而增大。
图 5. 19 展示了湍流强度的中值、 算术平均值、 最小值、 最大值， 及第 10、

25、 75 和 90 百分位与风速的关系 （测量时间为从 2003 年 9 月到 2007 年 8 月， 测

量高度为 90m）。 对于低风速， 湍流强度的平均值随着风速的升高而迅速降低， 到

12m / s 风速时达到最小值， 约为 4. 5% 。 该最小值以上， 湍流强度随着风速的升高

近乎线性的增大。 高的湍流强度值和在约 12m / s 风速前的迅速降低是由于不稳定

大气条件期间海面温度明显高于空气温度， 使低风速下的热驱动湍流起主导作用。
随着风速的进一步升高， 粗糙度长度 z0也会升高， 湍流强度的机械部分开始支配热

效应， 湍流强度则再次升高 （Barthelmie 1999）。 风速低于 18m / s 的湍流强度最大

值超过 20% ， 因此在图 5. 19 中的湍流强度的绘图范围中不可见。 13m / s 风速下的

最大值为 48. 8% ， 1 ～ 13m / s 风速之间的最大值为 36. 3% ～50. 0% 。

图 5. 19　 德国湾 FINO1 的 90m 高处， 从 2003 年 9 月到 2007 年 8 月， 湍流强度 Iu作为

风速的函数的平均值 （实心圆）、 最大值 （上面的空心圆）、 最小值 （下面的空心圆）、
中值 （带方框的实线）、 第 10 百分位 （下面的十叉）、 第 25 百分位 （下面的虚线段）、
第 75 百分位 （上面的虚线段） 和第 90 百分位 （上面的十叉）， 以及每个风速数据域内

数据点的数量 （有一条细线交叉相连） （引自 Türk 和 Emeis 2010）

由于不是高斯频率分布， 当风速低于约 11m / s 时， 湍流强度的中值和算术平

均值是不同的， 而在更高的风速下， 这两个值则近乎相等。 对于小于 20m / s 的风

速， 每个 1m / s 风速域内的湍流强度的绝对最小值都低于 1% 。 对天气条件的调查

表明， 在非常稳定的大气条件下， 即使在相对较高风速下也可能发生非常低的湍流

强度。 风速超过 20m / s 时， 越来越粗糙的表面的影响和因此增加的摩擦力总是可

以破坏这个非常稳定的层， 因此湍流强度的绝对最小值也开始升高， 直到接近第
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10 百分位的值。 在更高的风速下， 某一风速等级内的湍流强度值的分散度持续地

变小 （Large 和 Pond 1981）。
大气边界层内的湍流由剪切力或者热不稳定性生成。 虽然较低风速下热生成湍

流起主导作用， 而在高风速下与剪切力相比却变得几乎可以忽略。 剪切力生成与表

面粗糙度成正比。 陆上的表面粗糙度仅是地表特性的方程， 并假设与大气条件无

关。 这与海上的条件是不同的。 对这种关系的描述最早由 Charnock （1955） 提出，
他提出了式 （5. 1）。 Garratt （1977） 回顾了海洋表面粗糙度的课题， 并推荐使用

Charnock 的方程 [式 （5. 1）] 来估算 z0， 其中对于 κ = 0. 41 令 α = 0. 0144。 根据

Wu （1980）， 则相应的为 κ = 0. 4 取 α = 0. 017。 IEC 61400-3 标准 （IEC 61400 - 3，
2006） 对海上条件假设 α = 0. 011。 图 5. 20 展示了 FINO1 的 90m 高度不同风速等级

的湍流强度频率分布， 源自图 5. 19 所示的 4 年的数据。

图 5. 20　 德国湾 FINO1 的 90m 湍流强度频率分布 [见式 （3. 10）]，
共分 13 个风速等级， 测量时期为 2003 年 9 月到 2007 年 8 月

德国湾 100m 高的 FINO1 塔的多数测量高度都通常在充分混合的表面层或

Prandtl 层之上。 因此， 我们观察到湍流随着高度显著地降低， 如图 5. 21 所示。 非

常稳定的热分层结构降低最大， 而非常不稳定分层结构则最小。
为了计算荷载， 给定风速域内的 90 百分位的湍流强度是重要的。 IEC 标准

（IEC 61400-1 第 3 版和 IEC 61400-3 第 1 版） 中普通湍流模型 （NTM） 描述了海上

湍流强度的 90 百分位， 并对水平风速标准差 σu90 的 90 百分位进行了如下的参

数化：

σu90 =
uh

ln（ zh / z0）
+ 1. 28（1. 44m / s） I15 （5. 18）

式中　 uh———风力发电机轮毂高度风速；
zh———距海平面高度；
I15———15m / s 风速下轮毂高度的湍流强度。
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图 5. 21　 德国湾 FINO1 从 2004 年 10 月到 2005 年 1 月， 210° ～ 250°风向扇区内，
湍流强度的垂直轮廓 [见式 （3. 10）] 对理查德森数

Ri （Richardson number） 梯度的方程

式 （5. 18） 右侧的第一项给出了热中性分层的平均风速标准差， 假设对数垂

直风轮廓线式 （3. 6）， 并令 1 / κ 等于 2. 5 [见式 （3. 9）]。 对于第二项， 则假设风

速标准差在平均值附近遵循高斯分布， 使得风速标准差的 90 百分位 σu90为 1. 28 倍

的风速标准差的标准差， 后者用 1. 44m / s 乘以 I15表示。 我们将在下面的式 （5. 19）
中提出该方程的新形式。

图 5. 22 （本图彩色效果可参考封二所示） 展示了从 2003 年 9 月到 2007 年 8
月 （实线） 测量的湍流强度的 90 百分位值与不同高度风速之间关系， 并与 IEC
61400-3 给出的湍流强度 [式 （5. 18）， 虚线] 对比。 与湍流强度的中值类似，
湍流强度的 90 百分位值也随着风速的升高而减小， 直到 10 ～ 12m / s 风速下 7% ～
8. 5%的最小值， 然后进一步随着风速的升高而增大。 湍流强度的 90 百分位值也

随着高度的升高而降低。 与 IEC 标准给出的湍流强度比， 我们可以发现三个区

59第 5 章　 海　 洋　 风 　



图 5. 22　 在 4 个不同高度观察的湍流强度 Iu的 90 百分位值 （浅色线） 作为这些高度上

风速的方程 （引自 Türk 和 Emeis 2010）， 并与式 （5. 18） 的结果 （虚线） 对比

间： 风速低于 8 ～ 10m / s （不真正与荷载相关的风速下） 的湍流强度 90 百分位的

测量值不能很好地由 IEC 标准表达。 在 10m / s 和 22m / s 风速之间， 除 30m 高的两

个值外， 湍流强度的 90 百分位测量值都在 IEC 标准给出的曲线之下。 该区间内，
测量的湍流强度曲线的斜率大于根据 IEC 61400-3 标准计算出来的曲线斜率。 大

于约 22m / s 的风速下， 湍流强度 90 百分位的测量曲线和计算曲线变得几乎重合。
较低风速下， 测量值与式 （5. 18） 的计算值之间的差异部分归因于风速低于

11m / s 的风速标准差测量值的分布歪斜且不遵循高斯分布 （见图 5. 19 的讨论）。
式 （5. 18） 的推导过程在全部风速域中都假设高斯分布。

在 FINO1 上层的高度， 根据标准推导出的值始终在测量值之上， 而在 50m 和

30m 高度上， 某些风速域的测量值却大于 IEC 标准值。 特别是 30m 的测量高度上，
无法排除 FINO1 平台结构 （如直升机升降台） 对湍流强度的影响。

这里展示的数据对式 （5. 18） 提出了修正。 更好的拟合可能是

σu90 = a
uh

ln（ zh / z0）
+
2uIu，min

uh
（1. 44m / s） I15 + buh （5. 19）

式中　 uIu，min ———最低湍流强度发生的风速；
a 和 b———两个可调参数。

由图 5. 23 中可见， 当令 a = 0. 63 且 b = 0. 0012 时， 拟合更好。
5. 4. 2　 风速方差

式 （3. 9） 中给出了平原且均质地形上的表面层中， 三个风分量标准化的与风

速无关的标准偏差。 在海洋大气边界层中， 这些值不再与风速无关， 因为表面粗糙

度随着风速变化。 图 5. 24 展示了德国湾 FINO1 的纵向、 横向和垂直风分量标准化

的方差值作为风速的函数。 图 5. 24 中的曲线必须与式 （3. 9） 给出的平方值
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图 5. 23　 对比修正的 IEC 关系式与 FINO1 的 90m 的湍流强度的 90 百分位数据

（ σ2
u / u2

∗ = 6. 25， σ2
v / u2

∗ = 3. 61， σ2
w / u2

∗ = 1. 69 ） 做对比。 对于中等风速下的垂

直分量和很高风速下的两个水平分量， 距海面 40m、 60m 和 80m 高的标准化方差

接近于这些值。 对于中等风速， 水平分量的值小于平原陆上地形的值的下方。 这个

风速区间内， FINO1 的三个测量高度可能都在充分混合的表面层之上。 低风速的较

高的值是由高的波龄造成的 （见 5. 1. 3 节）。 这些高波龄在低风速下最常见。 如图

5. 25 所示， 标准化的方差在低风速下随着波龄的增大而升高。 Davidson （1974） 也

报告了这种升高的情况。

图 5. 24　 标准化方差与三个不同高度的风速对比 （实线： 80m； 虚线： 60m； 点线：
40m）， 来源于德国湾 FINO1 的中性分层情况下的声波探测数据。 左上图： 纵向

风分量的方差， 右上图： 横向风分量的方差， 下图： 垂直风分量的方差
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图 5. 25　 德国湾 FINO1 的 40m 高， 2005 年 7 月到 10 月期间， 标准化的纵向风分量的

方差对波龄和热稳定度的方程 （菱形： 不稳定； 方框： 中性； 十叉： 稳定）。
仅考虑了 40m 高 3. 5m / s 和 4. 5m / s 的平均风速。 回归线仅是不稳定情况的拟合

5. 4. 3　 湍流长度尺度和倾角

另一个表征湍流元空间尺度的参数为湍流长度尺度。 与风力发电机叶轮的大小

相近的湍流元通常仅部分击中叶轮面， 导致叶轮面上的荷载差异。 湍流长度尺度可

根据附录 A. 6 节中描述的流程进行确定。 海上湍流长度尺度的范围从纵向分量

（图 5. 26） 的 302m 到横向分量的 273m， 再到垂直分量的 41m。 这些长度尺度也可

以从三个风分量频谱的最大值中确定。 这样得出的值在相同的数量级上， 但是对三

种稳定性类型也表现出明显的不同。 其中， 中性分层的水平分量值最大， 垂直分量

则在不稳定分层时最大。 详见表 5. 2。

图 5. 26　 德国湾 FINO1 80m 高 2005 年湍流长度尺度的相对频率
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表 5. 2　 与湍流长度尺度相关的稳定性， ΛSmax根据 FINO1 的 80m 高处

从三个风分量频谱的最大值确定 （引自 Türk 2008）

z / L < - 1 - 0. 1 < z / L < - 0. 1 z / L > 1

ΛSmax / m ΛSmax / m ΛSmax / m

u 290 485 292

v 252 286 223

w 223 97 15

湍流强度的另一个表征参数为湍流元相对于垂直方向的倾角。 预计湍流元的倾

角是向前的， 因为风速随着与表面的接近而降低。 向前倾斜的湍流元先出现在较高

的高度上， 即与更低的高度比， 叶轮的上顶点略早的受到影响。 这可能导致叶轮面

内的差异荷载。 如图 5. 27 所示， 绝大多数 10min 间隔发生了向前的倾角。 60m 和

80m 之间 30°的倾角最常见， 而 40°的倾角则在 40m 和 60m 之间最常见 （未展示），
因为这个高度范围内的垂直风剪切更大。 倾角随着风速的升高而增大。 对于大于

20m / s 的风速， 几乎不再存在向后的倾角 （见图 5. 28）。 图 5. 28 还表明， 大的倾

角通常与非中性热分层同时发生。

图 5. 27　 FINO1 在 60m 和 80m 之间高 2005 年的湍流元向前倾角，
单位为度。 负值表示向后的倾角。

5. 4. 4　 阵风事件

目前为止， 我们已经讨论了表征大气湍流的总体统计参数。 但是在阵风事件期

间， 实际的风速波动可能也对荷载计算起到决定性作用。 出于这一目的， IEC
61400-3 （2006） 标准定义了极端运行阵风 （ EOG） 的最坏情况的持续时间为

10. 5s。 阵风事件典型的时间结构是以风速的降低开始的， 然后是较大的增长， 最
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图 5. 28　 FINO1 处 2005 年湍流元的倾角与 80m 平均风速 （这里仅评估了大于

1m / s 的值） 对照。 菱形： 近中性分层； 三角形： 稳定分层； 方框： 不稳定分层。
图中心的射线样式是由风数据有限的分辨率所致 （两位小数点）。

后在回到未被扰动的风速前再次降低。 由于其形状， EOG 的时间样式也被称做

“墨西哥帽”， 详见 A. 5 节。

图 5. 29　 在 FINO1 观察的 （实线） 表明 6 个选定的阵风事件的 10Hz 风速数据。
虚线为理想化的 “墨西哥帽”， 同 IEC 标准里定义的 EOG

图 5. 29 对比了选定的实际测量的阵风事件与 IEC 标准中理想化的 EOG 定义。
该选定的过程分析了高分辨率的风速时间序列， 且标记了全部的 10. 5s 间隔。 在该

间隔处， IEC 的 EOG 解释了超过 85%的风速方差。 该过程没有区分与 EOG 的正相

关和负相关。 实际上对于 2005 年， 全部选取的阵风事件的 57%具有与 EOG 负的相
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关性， 即它们是上下颠倒的墨西哥帽 （同样见图 5. 31）。 另一个值得注意的特征

是， 阵风事件不总在全部三个 （40m、 60m 和 80m） 测风高度上同时发生。 图 5. 30
所示为阵风事件仅在 80m 高出现的一个例子。

图 5. 30　 在 FINO1 观察的仅在 80m 高度表现出来的 10. 5s 阵风事件。
数据开始于 2005 年 1 月 7 日 UTC + 1

图 5. 31 为这些阵风事件不同振幅的相对频率。 风速小于 12m / s 的平均振幅约

为 12% ， 然后轻微地增长到风速为 20m / s 和更高时的约 20% 。

图 5. 31　 FINO1 处 2005 年的 10. 5s 阵风事件相对振幅 （平均风速的百分比） 的

相对频率。 垂直点线表示数据域宽度的改变 （内部为 2% ， 外部为 30% ）

上述评估适用于 10. 5s 的事件， 与 IEC 标准的定义相同。 改变选定程序中事件

的持续时间表明， 10. 5s 事件并非是最频繁的事件。 8s 事件的发生频率是 10. 5s 事

件的 1. 6 倍， 而 14s 事件的发生频率仅是其 0. 63 倍。
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5. 5　 威布尔参数

德国湾 FINO1 平台的测量数据让我们能够对海洋边界层内的威布尔参数随着

高度和季节的变化进行分析 [详见 Bilstein 和 Emeis （2010）]。 图 5. 32 （本图彩色

图 5. 32　 FINO1 每个高度上两个威布尔参数 A 和 k 的

相关性。 其中， 黄色为夏季数据， 绿色为春季数据，
红色为秋季数据， 蓝色为冬季数据。 每个季节内，
得到从左上 （30m） 到右下 （100m） 不同的测量

高度， 间隔 10m （引自 Bilstein 和 Emeis 2010）

效果可参考封二所示） 展示

了 4 个不同季节从 30m 到

100m 全部 8 个高度上的数据，
高度分辨率为 10m。 请注意，
最上面 100m 的仪器在测风塔

的顶部， 而其他全部仪器都

安装在水平支杆上， 远离塔

架。 这些仪器受到测风塔的

轻微 影 响。 这 是 为 什 么 图

5. 32 中每个轮廓右下角最后

的数据点都略微向右偏移。
很明显， 在较高的高度上，
形状参数随着风速波动性的

升高而降低， 而尺度参数则

随着高度的升高而增大。 海

洋上的大气摩擦力不如陆地

上大， 因 此 表 面 层 （ 也 叫

Prandtl 层） 也不如陆地上厚 （Türk 2008）。 因此， 尺度参数的垂直梯度 0. 01 <
∂A / ∂z < 0. 02s -1 （见表 5. 3） 不如陆地上类似高度的垂直梯度 0. 02 < ∂A / ∂z <
0. 04s -1 大 （如 Emeis 2001）。 海上形状参数轮廓线不像陆地的形状参数那样表现出

最大值， 而是随着高度的升高单调降低。

表 5. 3　 全部扇区 90m 和 40m 的威布尔分布尺度参数 A 的均值， 单位为 m/ s

季节 90m 40m 差异

SON （秋季） 10. 68 10. 12 0. 56

DJF （冬季） 12. 36 11. 57 0. 79

MAM （春季） 10. 27 9. 23 1. 04

JJA （夏季） 8. 55 8. 03 0. 52

此外， 两个威布尔参数表现出清晰的季节相关性。 夏季监测到的参数较小， 冬

季较高， 而春季和秋季则在两个极值之间。 这可通过海洋边界层热稳定性的年波动
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来解释。 由于水的热容更大， 与陆地上大气的稳定性比， 海洋大气的稳定性约每

3 个月改变一次状态 （Coelingh 等 1996）。 结果， 春季的大气是稳定的， 夏季是中

性 /稳定的， 秋季是不稳定的， 冬季是中性 /不稳定的。
总体上来说， 与不稳定的季节比， 稳定或中性 /稳定的季节的参数较小。 值得

注意的是， 伴随着较大尺度参数的形状参数 （秋季和冬季） 与伴随着较小的尺度

参数 （春季和夏季） 的比， 具有更大的变化性。 图 5. 33 （本图彩色效果可参考封

二所示） 图解了这一关系， 并展示了每个季节的区间和参数。

图 5. 33　 海洋边界层中两个威布尔参数 A 和 k 关系的季节变化分析图。
着色方法与图 5. 32 相同。 （引自 Bilstein 和 Emeis 2010）

5. 6　 海岸效应

当大尺度的风从陆地吹向海洋时， 就会在海洋表面形成内部边界层 （ IBL）
（见 3. 5 节对内部边界层的介绍和对内部边界层内部和之上的风轮廓线的描述）。
如果较暖空气平流在较冷的水面上， 则热分层是稳定的， 内部边界层的厚度生长缓

慢， 且可持续超过 50km 的距离。 Rogers 等 （1995） 展示了在爱尔兰海上的稳定内

部边界层中进行的飞机测量数据。 这些测量数据表明了平均参量和频谱的轮廓。 稳

定内部边界层的空间发展过程在 Mulhearn （1981） 和 Garratt （1987） 中予以了描

述。 他们给出了稳定分层的内部边界层高度 h （x）：

h（x） = cu x
g

ΔT
T（ ）

n
（5. 20）

式中　 x———与海岸的距离；
T———空气温度；

ΔT———陆地和海洋表面温度差；

301第 5 章　 海　 洋　 风 　



g———重力加速度。
Mulhearn （1981） 给出 c = 0. 0146 且 n = - 0. 47， 而 Garratt （1987） 则给出 c =

0. 014 且 n = - 0. 5。
如果较冷空气在较暖的水面上平流， 则内部边界层的厚度生长迅速， 最终在十

几千米后与海洋边界层融合。 近岸区域的这种海上风流中， 我们可以在大气温度、
稳定性和风况中观察到通常的日变化， 这是第 3 章描述的陆地上风流中为人熟知的

现象。 所以， 5. 1. 6 小节中的陈述在近岸区域的海上风流中不成立。
5. 6. 1　 海陆风

有一些局地的风系统并不来源于大尺度的压力差， 而是源于区域的或局地的地

球表面热特性差异。 这些局地的或区域的风系统通常表现出好的规律性， 且有足够

的深度， 因此可以用于风力发电。 参见 Atkinson （1981） 对热驱动循环的总览。

图 5. 34　 白天 （上图） 和夜晚 （下图） 海陆风循环的示意图

由于陆地和海洋的热惯性不同， 二级循环系统 （海陆风系统） 可以在海洋和

较大湖泊的岸上形成， 改变了大气边界层的结构。 在晴朗的天气条件下和中低风速

下， 由于夜晚的长波辐射， 陆地表面变得比相连的水面温度低， 而白天由于吸收短

波辐射变得比水面温度高。 结果， 较暖表面上发生上升运动， 而较冷表面上发生下

沉运动。 这样在表面附近就形成了从冷表面向暖表面吹的风流， 而在上空出现反方

向回流， 以使空气质量保持平衡。
这就生成了我们熟知的白天和傍晚的海风， 以及夜晚和清晨的陆风 （见图

5. 34）。 陆风的这种普遍特性是以前航船在清晨离港而试图在下午返航的原因。 海

风的前锋在白天向内陆传播数十千米 （如果空气中有足够的水汽）， 通常以一链积

云为特征。 在中纬度， 海风通常渗透 20 ～ 50km， 而在赤道观察到了达到 300km，
甚至更大的距离。 这种风流的厚度范围从数百米到一两千米不等。 海风的最大风速

可在 100m 高达约 10 ～ 11m / s （Atkinson 1981）。 源自 100 ～ 200km 的广阔近岸水面

上的海风可在无云条件下的卫星图片上监测到 （Simpson 1994）。 由于海风的海洋
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分支中的下沉运动， 云被消散了 （见图 5. 34 上图中外侧的向下箭头）。 可获得的

对夜晚陆风的观测较少， 但是可以认为， 陆风的空间尺度与海风是相当的。
5. 6. 2　 低空急流

海上的垂直风轮廓线并不总是随着高度单调升高的。 有时风速的最大值发生在

边界层内或其顶部。 平原地形上低空急流的形成需要表面层热稳定性的日变化， 详

见 3. 4. 2 节。 尽管在海洋表面通常缺少低空急流形成的必要条件， 但有时还是可以

在海洋边界层中观察到低空急流。 例如， 经常有波罗的海和其他近岸区域的案例报

告， 特别是当海洋表面温度显著地低于周围陆地且风直接从陆地吹向海洋时

（Smedman 等 1995）。 Brooks 和 Rogers （2000） 也曾在波斯湾观察到低空急流。
当暖空气在较冷的水面上平流时， 急流可以在距离海岸线数十千米的距离上形

成。 最大的可能是， 这样的海上低空急流与陆地上的夜晚低空急流在空间上类似。
陆地上的夜晚低空急流的发生是由表面层热稳定性的时间变化所致。 当气流穿过海

岸线到达更冷的水面上时， 内部边界层就会形成， 表面层和上层大气层的其他部分

之间发生解耦。 这种解耦与夜晚当陆地由于辐射能量损失而降温时发生的情况

相同。

5. 7　 海洋边界层总结

海洋表面边界层 （MABL） 表现出与平原均质地形的陆上大气边界层 （ABL）
显著的差异。 与陆上边界层内的相同高度比， 海洋表面边界层中的风速更高且湍流

更低 （相同的大尺度水平压力梯度的天气施力）。 在多数情况下， 海上条件下的

5MW 现代大型风力发电机叶轮面内的垂直风剪切都显著地低于陆上。 另外， 全部

这些海洋表面边界层特性都不是恒定的， 而是随着风速变化， 因为海洋表面的粗糙

度随着风速的增大而增大。 波龄 （即风速和波浪相速的比） 可能使问题变得更加

复杂。 因此， 实际的风况总是取决于大气条件和波浪场的特性。
由于热成风 （见 2. 4 节关于热成风大小的评估） 导致的风剪切必须在海上予

以考虑， 因为表面摩擦导致的风剪切非常低。 通常在温带， 较冷的空气与低压区域

同时发生， 而较暖的空气则与高压区域同时发生。 因此， 热成风通常促进风速随着

高度的升高。
在距离海岸相当于 50 ～ 100km 的近海区域， 当风从陆地吹向海洋时， 可能发

生内部边界层 （见 3. 5 节） 和该层顶部的低空急流 （见 5. 6. 2 节）。 海岸区的海洋

大气边界层内， 这些内部边界层顶部的高度时常在叶轮面以内。
海洋大气边界层内的湍流水平低， 有利于单台风力发电机， 因为降低了风力发

电机结构上的荷载。 但是低水平的湍流可能变成大型海上风电场规划和运行的主要

不利因素， 因为垂直湍流通量向大型风电场的动能供给显著地低于 ABL。 这将在

下章予以更详细的说明。
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第 6 章　 风 场 物 理

因为到达风场内部多数风机的风况条件已不再是未受扰动的了， 上风向风机产

生的尾流可能对下风向风机产生严重的影响， 包括风速的降低和湍流强度的加强，
导致发电量下降和荷载增加， 因此需要对风电场进行空间处理。 对于给定的陆上或

海上区域， 人们希望把风力发电机放置的尽可能彼此接近， 以使能量产出最大化。
但是， 如果风力发电机的间距过密， 尾流效应可能导致风电场发电效率的显著降

低。 一些风机间隔紧密的风电场的发电量大幅低于风资源评估的预期。 有一些密集

排布的风电场中， 已有风力发电机永久报废的案例。 人们怀疑这些故障是由尾流伴

随的过高湍流所致 （Elliot 1991）。
在较小风电场中， 针对特定风向的风机空间排布可以帮助使尾流和风机间的

相互影响最小化。 但是对于更大的风电场， 其内部的尾流和风机间的相互影响是

不可避免的， 而平均风机间距和叶轮直径的比值成了控制风场效率的主要参数。
在介绍大型风电场 （6. 2 节） 之前， 先简短地描述一下单台风力发电机尾流的

特征。

6. 1　 风力发电机尾流

当观察风力发电机的尾流时， 我们区分近区尾流和远区尾流。 近区尾流是叶轮

背后紧邻的区域， 这里仍然可以区分叶轮本身的特性， 相当于下风向约数个叶轮直

径的范围。 在近区尾流中， 可以找到如 3D 涡旋和单个叶片的叶尖涡旋等特征。 叶

轮的叶片数量和空气动力学特性影响是很明显的。 远区尾流是近区尾流之外的部

分， 对实际叶轮的模拟在这里变得不那么重要了 （Vermeer 等 2003）。 与风力发电

机下风向距离有关的远区尾流中， 较小的尾流风速、 下风向尾流的衰减和湍流强度

的增加大体上取决于两个因素： 风力发电机的推力系数 [见式 （6. 13） 和图 6. 2]
和背景大气湍流 [通常用参数 “湍流强度” 来表征， 见式 （3. 10）]。 最初的风速

降低取决于风力发电机从周围风流中吸收动量的多少。 因此， 这种降低是风力发电

机推力系数的方程。 风力发电机推力系数基本上在切入风速附近的低风速下最大，
并随着风速的升高而减小， 在风力发电机的满发风速以上达到一个很小的值。 然

而， 已公布的尾流损失数据通常把它当做风速的方程来分析， 而不是当做推力系数

的方程。 尾流测量数据基本上证实了尾流损失在低风速时最高， 在高风速时最低

（Elliot 1991）。 Vermeer 等 （2003） 给出了远区尾流中与距离相关的相对风速损失

关系式：



Δu
uh

=
uh0 - uh

uh
= A D

s（ ）
n

（6. 1）

式中　 uh———轮毂高度风速；
D———叶轮直径；
s———与风力发电机的距离；
A———常数；
n———常数。

A 取决于风力发电机的推力系数， 随着推力系数的增大而增大。 A 在 1 和 3 之

间变化， 而 n 的取值为 0. 75 和 1. 25 之间， 大体上取决于周围的湍流强度。 WAsP
模型 （Troen 和 Petersen 1989） 采用了类似的方法 （Barthelmie 和 Jensen 2010）：

uh

uh0
= （1 - 1 - CT）

D
D + ks（ ）

2
（6. 2）

式中　 CT———风力发电机的推力系数 [见式 （6. 13） 和图 6. 2]；
k———尾流衰减系数。

海上条件下， k 通常取 0. 04 （Barthelmie 和 Jensen 2010）， 而 0. 075 是 WAsP 的

默认值 （Barthelmie 等 2004）。
尾流中增加的湍流强度比风速损失下降的更慢。 Vermeer 等 （2003） 给出引自

三个不同文献的三个经验公式， 较好地描述了测量数据。 根据 Quarton （1989）， 增

加的湍流强度的降低速度为

ΔI = I2 - I2∞ = 4. 8C0. 7
T I0. 68∞

SN

s
■
■
■

■
■
■

0. 57

（6. 3）

式中　 I∞ ———未受扰动的湍流强度；
CT———推力系数；
SN———近区尾流的长度， 在 1 到 3 个叶轮直径之间。

尾流的宽度与叶轮直径的 1 / 3 次方成正比 （详见 Frandsen 等 2006）：
DW（x） ∝ s1 / 3 （6. 4）

　 　 在较大型的风场中， 尾流在风力发电机下风向距离上的扩展不可避免地造成尾

流与尾流之间复杂的交互作用。 WAsP 中多重尾流的计算方法为单尾流的二次叠加

（从下到上法， Barthelmie 和 Jensen 2010）：

1 -
uh

uh0

■
■
■

■
■
■

2

= ∑
n

1 -
uhn

uh0

■
■
■

■
■
■

2

（6. 5）

其中 n = 1， 2， …， N， 为 N 个单个尾流的贡献。 Jensen （1983） 推导出一行无限

数量风力发电机遵循如下渐进表达式：
uh

uh0
= 1 - a

1 - a（ ） f
1 - f；　 f = （1 - a） D

D + ks（ ）
2

（6. 6）
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式中　 a———诱导因子， a = 1 - uh / uh0；
s———风力发电机平均间距。

这种方法与风电场的几何特征和相对于风机排列走向的风向有决定性的关系。
我们不想在这里处理风场中风机特殊排布的复杂性， 但是要分析大型风场的总体效

率。 因此， 我们将在第 6. 2 节中展示一个从上向下的分析方法， 来推导主导大型风

电场效率的主要特征。
例如 Elliot 和 Barnard （1990） 就在 Goodnoe Hills MOD-2 风电场的 9 个测风塔

采集了数据， 用以表征该风电场上的风流， 其中包括了风力发电机尾流存在和不存

在的情况。 分析的风力发电机尾流特征包括平均风速降低、 尾流湍流、 尾流宽度、
尾流轨迹、 尾流的垂直轮廓和尾流特性的分层结构， 作为背景风速和湍流强度的方

程。 风力发电机叶轮盘的高度范围为 15 ～ 107m。 这 9 个测风塔数据让我们可以详

细地分析 32m 高处， 从 2 到 10 倍叶轮直径 （D） 不同下风向距离上的尾流行为。 风

速降低和下风向距离的关系为出人意料的线性关系 [即式 （6. 1） 中 n = 1]， 其中

平均最大风速降为从 2D 处的 34%到 10D 处的 7% 。 最大风速降出现在低风速和低

湍流强度下。 平均尾流宽度为 2. 8D， 在下风向距离为 10D 处。 可能对风机间距的

产生结果是， 由于尾流叠加导致的增加效应， 与 10D 行间距的风电场比， 2D 和 3D
间距的风场效率损失会明显更大。 观察到的有趣的其他尾流特征为尾流湍流 （沿
着尾流侧翼最大）、 风速降的垂直变化 （在轮毂高度之下的变化高于轮毂高度之

上）， 以及尾流轨迹 （基本上是直的）。

6. 2　 风场平均风速分析模型

在 20 世纪 90 年代， 推理无限大风电场还是纯的学术研究。 而现在随着远离陆

地和较大岛屿海岸的大型海上风场的规划， 该研究已经变得尤为重要 （Barthelmie
等 2005； Frandsen 等 2006， 2009）。 原则上， 可能有两种模拟大型风场效应的不同

方法： 从下到上法和从上到下法。 从下到上法基于风场中不同风机尾流的叠加。 这

就要求在三维风流模型 （Lissaman 1979； Jensen 1983） 和尾流合并模型中， 对每个

单台尾流有良好的表达 （见 6. 1 节）。 Crespo 等 （1999） 和 Vermeer 等 （2003） 对

此做了总结。 数值上， 该方法受到当今的大涡模拟 （ LES） 的支持 （Wussow 等

2007； Jimenez 等 2007； Steinfeld 等 2010； Troldborg 等 2010）。
从上到下法把风场作为整体考虑， 将其看做额外的地表粗糙度， 额外的动量下

沉， 或重力波生成器结合大气边界层上空的逆温 （后一种思路详见 Smith 2010），
改变了风场上空的平均风流 （Newman 1977； Bossanyi 等 1980； Frandsen 1992）。
Crespo 等 （1999） 评价了后一类模型 （虽然当时还没得到大量应用）， 因为他对预

测大型风电场的总体效应感兴趣。 很多这类模型仍然有解析解， 使得他们具有吸引

力， 尽管必须对它们进行显著的简化。 尽管如此， 它们还是可以在风场设计中被用
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于一阶估计。 在从下到上方法中， 更详细的分析需要在大型计算机上运行复杂的三

维数值风流模型。
Smith （2010） 通过与山脉上大气流的类比， 推导了他的想法。 他的模型包括

压力梯度和重力波生成， 并结合大气边界层顶部的逆温和上空正常稳定的对流层温

度递减率。 通过快速傅里叶变换计算风流扰动的样式。 通过两个因素进行控制由于

风力发电机拖曳导致的风速降低和风场效率损失。 第一个是风电场相对于边界层顶

部和底部摩擦恢复效应的大小。 第二个是边界层之上的静态稳定性和大气中的重力

波。 压力扰动效应使上风向的风速降低， 并用有利的压力梯度阻止其在风场上方的

进一步减速。 结果， Smith （2010） 方法中的风速降低在风场上空是基本一致的。
尽管风场上空的风流是一致的， 但平均风速降对风场的长宽比还是很敏感的。 在上

空弱稳定度的特殊情况下， 弱的摩擦力和 Froude 数都接近于 1， 风场附近的风速可

能突然减速。 Smith （2010） 称该现象为 “窒息”。 我们将不在此探讨这一思路。
恰恰相反， 我们将在该小节中详细地展示基于从风流中吸取动量的从上到下方法。

这里对风场分析模型的推导为 Frandsen （1992）、 Emeis 和 Frandsen （1993）
与 Emeis （2010a） 记录的模型早期版本的延伸。 本小节中对大型风场简单而可解

的动量平衡的思考将表明， 风场的设计和相互距离必须考虑建设地的表面特征和选

定场址的典型大气热稳定性。 这里叙述的动量平衡将指出， 海上风场内的风机间距

和整个海上风场间的距离必须显著地大于陆地风场。 风力发电机将用它们的轮毂高

度、 叶轮直径和推力系数来表征。 近区尾流的特性则被忽略。
风场分析模型的起点为风力发电机的比质量动量的总体消耗 m 与风力发电机

的拖曳力 ct和轮毂高度 h 的风速 uh成正比：
m = ctu2

h （6. 7）
在无限大的风场中， 该动量损失仅能通过上方的湍流动量通量 τ 来完成。 此处， u0

为风场上方未受扰动的风速， Km为动量交换系数， Δz 为风力发电机轮毂高度与风

场上空未受扰动风流之间的高度差 （见图 6. 1）：
τ
ρ = Km

u0 - uh

Δz （6. 8）

　 　 湍流交换系数 Km描述大气通过湍流运动垂直传导动量的能力。 该参数描述了

大气的传导性， 给出单位垂直动量梯度 （单位： 1 / s） 的比质量动量通量 （单位：
m2 / s）。 黏度的典型值在 1 和 100m2 / s 之间。 风场分析模型公式的主要任务是描述

该交换系数 Km， 作为风场外部 （表面粗糙度、 边界层的热分层结构） 和内部条件

（风力发电机的拖曳和湍流生成） 的方程。 此处主要的变量是湍流强度 Ti [定义见

式 （3. 10）]， 与 Km直接成正比。 我们从与稳定性有关的表面层中的莫奥相似性方

程中得到 （见 3. 1. 1 节）：

Km = κu∗z
1
ϕm

（6. 9）
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图 6. 1　 无限大风场的动量损失和恢复示意图， 未受扰动的风流从左方接近

式中　 κ———卡曼 （Kármán） 常数， κ = 0. 4；
u∗———摩擦速率 [见附录中的 （A. 13）]；
z———高度；

稳定性方程 ϕm：
1
x

z
L∗

< 0（ ）

ϕm
z
L∗

（ ） = 1 z
L∗

= 0（ ）

1 + a z
L∗

z
L∗

> 0（ ）

■

■

■

■
■
■■

■
■
■

（6. 10）

　 　 其中 x = （1 - bz / L∗） 1 / 4， 而 Obukhov 长度 L∗在式 （6. 11） 中予以了定义。 在

式 （6. 10） 中令 a = 5 和 b = 16 。 假设对数风轮廓线， 摩擦速率 u∗为

u∗ = uhκ ln h
z0

（ ） - ϕ h
L∗

（ ）（ ）
-1

（6. 11）

　 　 根据 Frandsen （2007）， 我们把风场拖曳系数 ct 定义为风场面积、 叶轮面积

0. 25πD2、 风力发电机数量 N 和风力发电机的拖曳系数 CT的方程：

ct = 1
8

NπD2

A CT （6. 12）

在切入风速附近的低风速下， CT约为 0. 85， 而在风机满发风速附近和以上，
随着风速的升高而较小 （Barthelmie 等 2006； Jimenez 等 2007）。 确切的值取决于

风力发电机的建造和运行。 我们采用下面的经验公式来表达推力系数 （引自 Mag-
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nusson 1999 中的图 9） 并另外考虑贝茨极限的最大值㊀。
CT = min（max（0. 25； 0. 5 + 0. 05（14 - uh））； 0. 89） （6. 13）

㊀　 推力系数为阻力 T 和动力 0. 5ρu2
0D （D 为叶轮面积） 的比值。 理想风力发电机的阻力为 T = 0. 5ρu2

0A

[4r （1 - r）]， 其中 r = （u0 - u∗
h / u0·u∗

h ） 为 uh和 u0的均值。 我们得到 u∗
h = u0（1 - r）。 因此，

CT = [4r（1 - r）]。 当 uh = 0 时， 遵循 u∗
h = 0. 5u0、 r = 0. 5 且 CT = 1。 当 uh = u0 时， 遵循 u∗

h = u0、

r = 0 且 CT = 0。 结果是 P = Tu∗
h 0. 5 = ρu3

0A[4r（1 - r） 2]， 参数为 CP = [4r（1 - r） 2]。 在贝茨极限

处的可选结果为 r = 1 / 3（计算自 ∂CP（ r） / ∂r = 0） 且 CT = 8 / 9 （Manwell 等 2009）。

　 　 由式 （6. 13） 可知， ct取决于 uh （见图 6. 2）。 如果想在后面求解 uh， 则必须

至少迭代一次。

图 6. 2　 与风速相关的风机推力系数 [见式 （6. 13）]，
采用简单的风场分析模型

风场内部轮毂高度 h 上风速的减小不仅取决于风力发电机的拖曳系数 ct， 而且

还与风机下面的表面粗糙度有关。 通过调整 （6. 11）， 表面粗糙度可以用在 h 高处

观察到的表面拖曳系数 cs，h来描述：

cs，h = u2
∗ / u2

h = κ2 ln h
z0

（ ） - ϕ h
L∗

（ ）（ ）
-2

（6. 14）

　 　 风机拖曳力和表面拖曳力可以合并成一个有效拖曳系数：
cteff = ct + cs，h （6. 15）

　 　 有两个描述风场中风速降的比值。 轮毂高度风速降与上空未受扰动风速的比，
用 Ru表示：

Ru =
uh

u0
（6. 16）

　 　 轮毂高度风速降与风场上风向相同高度 h 上未受扰动风速 uh的比， 用 R t表示：

R t =
Ru（cteff）
Ru（cs，h）

（6. 17）

　 　 令 Ru（cs，h） = uh0 / u0。 把交换系数 Km （6. 9） 和有效拖曳系数 （6. 15） 带入到

式 （6. 7） 中， 得到
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cteffu2
h =

κu∗z（u0 - uh）
Δzϕm

（6. 18）

　 　 式 （6. 18） 中的高度 z 本质上为 h + Δz， 因此比值 z / Δz 可以约等于一个恒

定值：
z
Δz = fh，Δz （6. 19）

　 　 轮毂高度 h 上的水平湍流强度 Iu定义为

Iu =
σu

uh
（6. 20）

水平风速的标准偏差可以用摩擦速率 u∗来参数化：

σu = 1
κ u∗ （6. 21）

　 　 得到下面的摩擦速率 u∗和湍流强度 Iu的关系式为
u∗ = κσu = κuhIu （6. 22）

　 　 把式 （6. 19） 和 （6. 22） 插入式 （6. 18）， 最终得到

cteffu2
h =

κ2uh（u0 - uh）
ϕm

fh，ΔzIu =
κ2uhu2

0

u0ϕm
fh，ΔzIu -

κ2u2
h

ϕm
fh，ΔzIu （6. 23）

　 　 重新整理后， 得到

cteffu2
h +

κ2u2
h

ϕm
fh，ΔzIu = u2

h cteff +
κ2

ϕm
fh，ΔzIu（ ） = u2

0
Ruκ2

ϕm
fh，ΔzIu （6. 24）

　 　 最终得到比例 （6. 16） 的表达式为

Ru =
uh

u0
=

u2
h

Ruu2
0

κ2

ϕm
fh，ΔzIu

cteff +
κ2

ϕm
fh，ΔzIu（ ）

=
fh，ΔzIu

fh，ΔzIu +
ϕm

κ2 cteff
■

■
■

■

■
■

（6. 25）

　 　 因此， 风场内轮毂高度风速与上风向未受扰动风速的比 （6. 17） 为

R t =
fh，ΔzIu +

ϕm

κ2 cs，h
■

■
■

■

■
■

fh，ΔzIu +
ϕm

κ2 cteff
■

■
■

■

■
■

（6. 26）

　 　 式 （6. 26） 使得在上风向的湍流强度中可轻易地加入风机运行时生成的湍流

强度 （ I2u，eff = I2u0 + I2u，t ）。 根据 Barthelmie 等 （2003）， 增加的湍流 Iu，t 可以用推力

系数 （6. 13） 的方程进行参数化， 平均风机间距用风机直径 s 进行标准化：

Iu，t =
1，2CT

s2
（6. 27）

图 6. 3 （本图彩色效果可参考封三所示） 的上图 [显示 （6. 24） 的 R t] 表明

了轮毂高度风速作为大气不稳定性和表面粗糙度的方程降低了多少。 展示的结果已

经在轮毂高度为 92m， 叶轮直径为 90m 的风机上发现， 风场中两台风机平均间距
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为 10 倍叶轮直径。 显然， 风速降在大气边界层的不稳定热分层结构和高表面粗糙

度下最小 （几个百分点）。 即， 风速降在有树和其他障碍物的粗糙陆地表面上， 冷

空气流过温暖表面 （通常为白天强太阳辐射期间） 时最小。 最大的风速降 （高达

45% ） 发生在非常光滑的海面上， 当暖空气在冷水面上流动时。 这最可能在春季

发生。 图 6. 3 的下图通过对式 （6. 26） 中的 R t的三次方作图， 把该风速降翻译成

可获得风能的降低。 风速降与稳定性的强相关性可以从丹麦的 Nysted 风场的测量

数据中得到确认 （Barthelmie 等 2007）。

图 6. 3　 无限大风场中标准化的风速降 （上） 和轮毂高度可获得的风能 （下）， 作为大气

稳定度 （h / L∗ = 1： 强不稳定； 0： 中性稳定； + 1： 稳定分层结构） 和表面粗糙度

（ z0 = 0. 0001m： 非常光滑的海面； 0. 001m： 粗糙海面； 0. 1m： 光滑

陆地表面； 1. 0m： 粗糙陆地表面） 的方程

风速和可获得风能的降低与表面粗糙度的相关性对海上风场有影响， 而海上风

场将成为不久的将来风力发电的主要设施。 由于海洋表面比陆地表面相对光滑， 湍

流生成更低， 阻碍着动量从上空未受扰动风流中的重新供给。 为了把风场内部轮毂

高度风速的降低限定在陆地风场中所熟悉的值， 海上风场中的风力发电机的间距必

须大于陆地风场。 粗略地讲， 粗糙度为 0. 001m 的海上风场中， 单位面积的风力发

电机数量必须比粗糙度为 0. 1m 的陆上风场低约 40% ， 才能在一定的风速和大气稳

定性条件下实现相同的能量产出。
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反过来， 式 （6. 26） 可能被用来在给定的表面粗糙度和大气稳定度条件下，
决定大型风场中风力发电机的最佳区域密度。

6. 3　 风场尾流分析模型

评估大型风场的尾流长度对规划相邻风场之间的必要距离是必不可少的。 可以

用上小节介绍的相同的基本思路来对此进行评估： 无限宽大风场的尾流中的动量损

失只能从上空补充 （见图 6. 4）。 如果想象我们随着一个空气团移动， 那么我们能

图 6. 4　 无限大风场尾流中的风速 uhn （从风场后方的 uhn0增大到

左侧的未受扰动原始风速 u0）

够感受到该气团的加速度， uhn从风场后方的 uhn0加速到起初的未受扰动风速 uh0。
uh0盛行于风场的上风向 （忽略科罗拉力）。 有

∂uhn

∂t = ∂（τ / ρ）
∂z （6. 28）

　 　 把微分替换成有限差分， 并应带入式 （6. 8）， 得到

Δuhn

Δt =
κu∗z
Δz2

（uh0 - uhn） =
κu∗zuh0

Δz2
-
κu∗zuhn

Δz2
（6. 29）

得到下式的一阶差分方程：
Δuhn

Δt + αuhn = αuh0 （6. 30）

　 　 其中 α = κu∗z / Δz2 ， 且与时间相关的解为

uhn（ t） = uh0 + Cexp（ - α（ t - t0）） （6. 31）
　 　 积分的常数 C 可以从初始条件中确定：
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uhn（ t = t0） = uhn0 = uh0 + C （6. 32）
　 　 请注意轮毂高度未受扰动风速 uh0与紧邻风场后方的轮毂高度风速 uhn0的差别。
将式 （6. 32） 插入 （6. 31） 得到

uhn（ t） = uh0 + （uhn0 - uh0）exp（ - αt） （6. 33）
　 　 除以 uh0得到尾流中的轮毂高度风速与同样高度未受扰动风速 uh0的比 Rn：

Rn =
uhn（ t）
uh0

= 1 + uhn0

uh0
- 1■

■
■

■
■
■exp（ - αt） （6. 34）

图 6. 5　 标准化的无限大风场后方轮毂高度可获得风能的减少， 作为与风场后侧

距离的方程。 上图： 中性稳定条件下作为表面粗糙度的方程 （ z0 = 0. 0001m：

非常光滑的海面； 0. 001m： 粗糙海面； 0. 1m： 光滑陆地表面； 1. 0m： 粗糙

陆地表面）； 下图： 光滑海洋表面上作为大气稳定度的方程 （h / L∗ = - 1：

强不稳定； 0： 中性稳定； + 1： 稳定分层结构）

根据式 （6. 11）， 式 （6. 30）、 （6. 33） 和 （6. 34） 中的因子 α 取决于表面粗

糙度和边界层热分层结构。 这是在时间域内的解。 通过假设尾流范围内的平均风

速， 该解可以被转化成空间域内的解。
图 6. 5 （本图彩色效果可参考封三所示） 的上图通过对式 （6. 34） 中的 Rn的
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三次方绘图， 展示了尾流长度作为中性稳定条件 （h / L∗ = 0） 下的表面粗糙度的方

程。 如果把可获得风能恢复到风场上风向未受扰动值的 95% 的必要距离定义为尾

流长度， 那么我们得到粗糙陆地表面的尾流长度为 4km 和光滑海面的尾流长度为

约 18km。 图 6. 5 采用了与图 6. 3 相同的风场参数。 实际上， 图 6. 3 中的结果充当

图 6. 5 左侧的边界层条件。 图 6. 5 下图表明了大气稳定性对光滑海面 （ z0 =
0. 0001m） 上的海上风场尾流长度的强烈影响。 同样采用 95%的标准， 不稳定大气

条件下的尾流长度仍约为 10km。 对于非常稳定的条件， 尾流长度甚至可以超过

30km。 这样的长尾流已经通过卫星观察得到确认 （Christiansen 和 Hasager 2005）。

6. 4　 分析模型对 FINO1 稳定性数据的应用

将上述分析模型应用到实际风场中时， 需要了解风场处的大气稳定度的频率

分布。 这里给出一个例子， 采用德国湾 80m 的 FINO1 塔 2005 年和 2006 年测量的

分布。 图 6. 6 为 - 2≤z / L∗≤2 范围内的频率分布。 全部数据的 91. 16%落在了这个

区间。 频率最高的区间发生为 - 0. 15≤z / L∗≤ - 0. 05。 全部分布的中值在 z / L∗ =
- 0. 11 处， 图 6. 6 区间的中值为 z / L∗ = - 0. 07。 现在上述的风场内部风速降低方

程 （6. 26） 和尾流长度方程 （6. 34） 对图 6. 6 中全部 41 个数据域求解， 得到 R t和

Rn的值乘以图 6. 6 中对应的频率。

图 6. 6　 德国湾 FINO1 塔 80m 高处大气稳定性的频率分布， 数据域宽度为 0. 1

把得到的 R t和 Rn值重新分配数据域， 得到图 6. 7 和图 6. 8 所示的分布。 图 6. 7
上图为风场内部轮毂高度风速降低的分布。 频率最高的风速降低 R t为 0. 95， 中值

为 0. 93， 加权平均为 0. 87。 第 90 百分位在 0. 73 处被观察到， 95 百分位则在 0. 65
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处被观察到。 图 6. 7 下图给出了所导致的能量产出的降低。 最频繁的能量产出降低

为 0. 83， 中值为 0. 8， 加权平均为 0. 70。 90 百分位在 0. 37 处被观察到， 而 95 百

分位出现在 0. 24 处。

图 6. 7　 风场内部轮毂高度风速降低 （上） 和能量产出降低 （下） 的频率分布，
采用与图 6. 6 相同的稳定性数据， 数据域宽度为 0. 02

图 6. 8　 无限大风场的尾流长度的频率分布， 单位为 km， 采用与图 6. 6 相同的稳定性

数据。 数据域宽度为 1km。 尾流长度的定义为重新达到 95%原始发电产出的距离

图 6. 8 展示了尾流长度的对应分布。 此处， 尾流长度的定义同上， 为能量产

出恢复到风场上风向原始值的 95% 的距离。 最常见的尾流长度为 11km， 中值接

近 14km， 而加权平均为 17. 7km。 90 百分位位于 31km 处， 而 95 百分位则在

37km 处。
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6. 5　 龙卷风袭击风场的风险

龙卷风是风场的风险之一。 最弱的 （F1） 龙卷风的风速为 32 ～ 50m / s， 而 F2
龙卷风可达 70m / s， 远超过了风力发电机的生存风速。 但即使弱风速低于生存风

速， 而当龙卷风接近风力发电机时， 最危险的特征是风速的快速升高伴随着风向的

迅速变化， 且无法获得合理的预警时间。
Dotzek 等 （2010） 调查了德国湾海上风场被海龙卷袭击的风险。 假设一个

100km2 （10 × 10km2） 的区域作为德国海上典型的海上风场大小， 评估了这样的风

场受到海龙卷影响的可能性。 该评估并不着眼于单台风机被涡旋中心袭击的可能

性， 即不研究某一数学点被袭击的可能性 （Thom 1963）。 由于涡旋中心和外层的

水平风剪切， 即使是海龙卷在附近经过对风力发电机也可能是危险的。 另外， 目前

尚不清楚风场中被风机尾流改变的小尺度的风流场 （Christiansen 和 Hasager 2005）
本身是否可能在海龙卷一旦进入风机队列时增加了实际的袭击风险。 因此， 仅分析

了海龙卷在风场内任意处的再发生时间， 而不是针对某单台风力发电机。
根据目前已知的德国北海岸海龙卷事件 [约为每 10 000km2每年一个龙卷风，

基于 Koschmieder （1946） 或 Dotzek （2003） 的评估]， 我们可以预计龙卷风在海

上风场上 100 年内发生一次。 这包含了海龙卷在德国湾区域均匀发生的假设。 如果

采用 Koschmieder 估计的上限， 即每 10 000km2每年 2 个海龙卷， 单个风场的再发生

时间将减小到 50 年。
虽然看起来时间间隔很长， 但是我们必须考虑到德国湾已经许可的区域或实际

的海上风场区域已经在 2010 年达到 648km2 （来源： 德国联邦海事和水文处；
Bundesamt für Seeschifffahrt und Hydrographie）， 基于 Koschmieder 的每 10 000km2每

年 2 个海龙卷的发生率进行评估， 这使得某年任意风场被海龙卷袭击的再发生间隔

小于 8 年。 欧洲风能协会最近的报告 （EWEA 2007） 明确， 需要面积为 17 900km2

的北海海上风场来提供 180GW， 即欧洲目前约 25%的电力需求。 2020 的情景预计

安装 40GW， 需要 3980km2的风场面积。 如果这一情景得以实现， 那么可以预计某

海上风场每隔一年就会被一个或多个海龙卷袭击。

6. 6　 风场总结

大型风场建设地的表面粗糙度被证明是控制这些风场效率的决定性参数。 这是

因为大气从上空未受扰动的风流中供给动量的能力取决于湍流强度， 而湍流强度随

着表面粗糙度的增大而增大。 因此， 在海上风场中， 这种供给比陆地上小得多。 陆

地上的湍流强度要大得多。 所以， 海上风场中的风机间距必须大于陆地上。 相邻海

上风场之间的空隙也必须更大。
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另一个风场效率的重要控制参数为大气的热稳定性， 因为湍流强度在不稳定分

层中比在稳定分层中大得多。 海洋上的稳定性主要取决于热平流的类型。 冷空气在

较暖的水面上平流导致不稳定分层的边界层， 而暖空气在冷水面上平流则导致稳定

分层的边界层。 在温带的西风带中， 冷空气和暖空气平流区与不同的风向耦合， 与

移动中的低压气团的暖区和冷区中的典型风向一致 （见图 6. 9 示例）。 因为不稳定

分层的风机间距和整个风场之间的间隙可以小于稳定分层的情况， 至少让海上风场

之间的整体间隔与风速相关可能是明智之举， 即在与暖空气平流相关的风向上间隔

更大。
图 6. 9 中的例子展示了西北风和北风的不稳定分层和西南风的稳定分层。 在这

样的风况下， 增大西南到西北方向上的风机间距和风场间隔可能是明智的， 而在西

北到东南方向上的距离可能要更小。 图 6. 3 下图表明， 在 h / L∗ = - 0. 3 和 h / L∗ =
0. 1 （图 6. 9 中典型的平均稳定性） 之间的能量降低有两个参数。 因此， 边界层平

均稳定性与风向的关系应该在海上风场的选址过程中予以分析。 这个建议不适用于

陆地风场， 因为陆地上的大气稳定性主要取决于云量和一天中的时间， 而与风向的

关系不大。

图 6. 9　 FINO1 的 2005 年数据中， 海洋边界层空气的平均稳定性与不同风向的相关性

例子。 实线为年平均稳定性参数 h / L∗ （右轴）， 虚线为年平均值加减该稳定性

参数的一个标准差， 点线为每 10°的风向区间内的 10min 数据个数 （左轴）
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第 7 章　 展　 　 望

本章并不旨在总结前面章节中的重点， 因为在第 3 ～ 6 章的每章最后总结性的

小节中已经这样做了。 恰恰相反， 我们将试图简要地展望未来可能的发展方向和应

用本书材料的几点局限。 这既包括技术方面， 也包括气象条件的评估方法和大型风

能转化可能的气候影响。

7. 1　 风力发电机的尺寸

本书内容介绍中提到的风力发电机演化过程尚未停止。 越来越大型的风力发电

机正被设计和建造 （Thresher 等 2007） 出来。 风机的轮毂高度和叶轮直径都在增

长。 前者涉及风机塔筒的新概念， 而后者的关键取决于合适叶片的可获得性 （Gru-
jicic 等 2010）。 这一发展得益于两方面。 一是海上风力发电机的安装非常昂贵和复

杂。 在海床上建造风机塔筒基础 （见 Wichtmann 等 2009） 和大型船舶的运输仍然

是有挑战性的任务， 至今为止并没有得到最终解决 （Bretton 和 Moe 2009）。 为了控

制建造成本， 更少的但是更大型的风机被建造在了海上。 另一个问题是， 风力发电

机被越来越多的建造在更加不利的风气候中， 因为近岸最好的和风最大的场址已经

被利用， 还因为风能的需求在远离海岸的城市和工业中心。 为了从风力发电机中得

到海岸大风地区相同的收获， 它们必须有更高的轮毂高度， 才能达到风速足够大的

大气高度， 使其在经济上有意义。 两种发展都使得本书描述的气象条件的确切参数

对这些风机的选址和运行变得越发重要。 几乎全部新建风力发电机都将运行在大气

边界层的艾克曼层中。 例如， 夜晚低空急流对风机发电量的影响将增加到超过目前

的经验范围。

7. 2　 海上风电场的大小

人类能源需求不断增长， 同时化石燃料资源有限， 适合风能转化的陆地场址的

不断减少， 以及从风场到海岸电力传输的共同需要， 都将不断地培育巨型海上风场

的规划和建造。 英国和德国已经展示了建造大型海上风场的积极性。 很多其他国

家， 尤其那些温带地区有海岸线的国家， 将紧随其后。 这些风场变得越大， 本书第

6 章介绍的简单分析评估就变得越相关。 这是因为与现存的风场比， 非常大型风场

中的条件与这些分析估计模型中所做的假设接近得多。



7. 3　 其他风能转换技术

本书汇集的气象学基础与所有大气边界层应用都是相关的， 这些应用取决于风

中含有的动能。 所展示的风和湍流的法则和分布影响着典型的风力发电机 （不论

是水平轴还是垂直轴）， 也同样影响着传统的和新型的帆船， 以及新的风筝拖船。
但是， 依靠起飞数千米的风筝的应用则超出了本书的范围。 对于这一装置， 则必须

研究大气边界层之上的高空气流的现代气象学。 这些高空气流主要用第 2. 3 和 2. 4
节中的地转风、 梯度和热成风的法则来描述。

7. 4　 评估风条件的新型测量和模型工具

在轮毂高度和扫风面内对大气参数的测量技术在未来一定会发生改变。 轮毂高

度和风机叶轮顶尖高度的增长使得用专为这一目的而设立的测风塔进行原地测量变

得越来越困难。 地基遥感将在可预见的未来代替测风塔测量。 Emeis （2010b，
2011） 总结了目前地基遥感探测大气边界层的能力。 用遥感测量代替原地测量的

过程将伴随着科学研究， 对比测风塔和遥感技术获得的风和湍流数据。 这种研究目

前正在进行中， 必将导致重写测量过程的标准。 光学技术， 如测风激光雷达， 最可

能成为未来的测量工具 （见 Trujillo 等 2011）。
数值模型的能力也必须得到加强。 简单的分析模型， 如本书中展示的模型

（见 4. 2 节） 和现存的中尺度风流场模型将不足以应对非常复杂地形的大型风机和

较小风场中的风机。 设计更复杂模型的工作正在开展。 这些模型具有更高的空间分

辨率， 包括水平的和接近地表的垂直空间分辨率。 这项工作包括开发适用于海上风

场、 较小的风场和复杂地形的大涡模拟 （ LES） 模型 （ Cañadillas 和 Neumann
2010； Steinfeld 等 2010）。

7. 5　 风资源和气候变化

风力发电机和风场通常规划数十年的运行期。 因此， 在选定区域对风资源的未

来变化的评估可能影响这些设施的经济前景。 选址评估， 尤其是对于风资源较小的

区域， 必须考虑根据全球和区域气候模型评估未来的风况情形。
首先， 全球变暖预期将大体上弱化全球西风带的风， 因为极地区域的暖化将比

赤道更加强烈。 这种差异变暖的趋势将降低全球低纬度和高纬度之间的经向温度梯

度， 而经向温度梯度在第 2. 1 节中被确认为是全球西风的主要驱动力。 由于大气系

统中的非线性， 这一关系并非直截了当， 而是需要特定的研究 （见 Geng 和 Sugi
2003）。 此外， 减弱的温度梯度还可能伴随着地球上的气候带和暴风轨迹向极地的
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偏移 （Yin 2005）。 这两个效应可由全球气候模型的模拟中推导出来。
除了对全球经向温度梯度的总体影响外， 气候变化还可能导致区域大气循环的

变化。 这些变化可以改变区域气候特征， 如区域风暴轨迹和主导风向， 可导致某选

定场址风气候的显著波动。 对这种可能的区域循环改变的评估应该从区域气候模型

的模拟中获得。 区域模型以全球气候模型的输出作为边界条件， 对有限的区域进行

模拟。 很多这样的区域模型研究已经得到开展。 关于风能相关的研究， 参见 Nolan
等 （2011）。

7. 6　 大规模风能提取对天气和气候的反馈

大规模的风能开发将可能影响区域的风气候。 大型风场增加了表面粗糙度和表

面拖曳力， 因此改变了局地和区域的动量收支。 第 6 章中介绍了这种互动。 更具挑

战的是研究全球影响。 如果提取的风能接近总的可获得风能的水平 （见 1. 4 和 1. 5
节）， 那么必将通过改变动量和能量收支对全球气候产生影响。 因此， 从风中生产

可再生能源达到这一水平需要在安装这么多风电前评估对全球气候的影响。 这样的

评估必须应用复杂的地球系统模型。 地球系统模型能够模拟不同区块 （即大气、
生物圈、 水圈、 海洋和冰） 之间的非线性互动。

Wang 和 Prinn （2010） 已经做了该问题的第一步。 他们使用美国国家大气研究

中心的有混合层海洋的共同气候模型的第 3 版 （Kiehl 等 1998） 进行模拟， 来评估

陆上风机生产 2010 年全球电力需求的 10% （4. 5TW 或约 140EJ / yr） 的影响。 他们

发现， 冷却由于大型风场中较低的风速而降低， 陆上风电场在地表附近的暖化超过

了 1℃。 还在这些风场的远处发生了显著暖化和冷化， 以及全球降雨和积云分布的

改变。 当发电量下降到 1TW 以下时， 气候影响变得可以被忽略。
在第二个研究中， Wang 和 Prinn （2011） 通过增加海洋表面拖曳系数， 研究了

海上风场的效应。 这次， 他们使用了共同气候系统模型 （CCSM） 的共同大气模型

的第 3 版 （ CAM3）， 是由美国国家大气研究中心 （NCAR） 开发的 （ Collins 等

2006）。 他们模拟了在水深小于 600m 的全球沿岸水域安装足够数量的风力发电机，
以能够供给预测的 2100 年世界能源需求的 25% （45TW）。 与上述的陆地风场结果

相反 （Wang 和 Prinn 2010）， 他们发现海上风力发电机设施导致海上安装区域的表

面冷化。 该冷化主要是由于从海洋表面到低空大气的潜热通量的加强所致， 是由风

力发电机引起的湍流混合增加驱动的。 湍流混合没有被同时发生的平均风动能降低

全部抵消。 Wang 和 Prinn （2011） 发现， 与 Wang 和 Prinn （2010） 展示的陆地风

场案例比， 海上风力发电机的大规模安装对全球气候的扰动相对较小。
10TW 量级的大规模风力发电的更严重影响是， 如此大规模的动能提取降低了

大气把入射的太阳能转化成动能的效率 （Miller 等 2011）。 因此， 必须同时为人类

未来的能源供给考虑其他形式的可再生能源形式。
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附　 　 录

附录 A　 统 计 工 具

该附录介绍一些本书通篇都会用到的统计学术语、 分布和技术。

A. 1　 时间序列分析

气流平流的动能与风速的立方成正比， 见式 （1. 1）。 气象学的平均风速不足

以评估某一特定场址的可获得风能， 因为风力发电机可以在数秒内适应实际的风

速。 此外， 风机结构的荷载和震动决定性取决于风频谱的高频部分。 因此， 描绘风

速空间结构和时间波动的特征也是重要的。 这可以通过从足够长的时间序列中计算

该场址的风速分布来完成。 必须在计算如表 A. 1 中给出的那些统计学参数之前，
检查时间序列的一致性。 有时某给定的测量点上， 可能发生仪器被更新， 甚至测量

点被移动到新的位置的情况。
为简单和实际起见， 数据分布通常用取决于非常少量参数的数学方程估算。 表

A. 1 总结了常用的描述风特征的统计学参数。
通常在一个点对风进行测量， 且在时间域内判断其波动性。 对于短的时间间

隔， 通常应用 “湍流冻结假设” （也被称做泰勒假设）。 该假设意味着， 湍流元随

着平均风速移动， 并不在如此短的时期内改变其形状。 在这样短的时期内， 湍流冻

结假设使得时间域和空间域之间可以相互转化。
某一给定地点的真实风速 u（ t） 的时间序列可以分解成平均风速和在该平均风

速附近的波动 （单点统计学）：

u（ t） = u（ t，T） + u′（ t，T） （A. 1）

此处， 上划线表示某一时间周期 T 内的时间平均， 撇号代表与该平均值的偏

差。 最常用的平均周期为 10min。 根据定义， 波动的平均值为 0：

u′（ t，T） = 0 （A. 2）

　 　 时间序列 u（ t） 的方差定义为

σ2
u（ t，T） = u′2（ t，T） （A. 3）



表 A. 1　 描述风特征的统计学参数

参　 　 数 描　 　 述

平均风速 　 表示某特定场址的总体风潜力， 给定时间间隔的预期风速 （一阶中心矩）

风速波动 　 瞬时风速对给定时间间隔平均风速的偏差

风速增加 　 给定时间段内的风速变化

方差
　 表示风速时间或空间波动的平均振幅， 给定时间间隔内的预期波动 （二阶

中心矩）

标准偏差 　 表示风速时间和空间波动的平均振幅 （方差的平方根）

湍流强度 　 用平均风速标准化的标准偏差

阵风风速 　 给定时间间隔内的最大风速

阵风因子 　 该时间间隔内的平均风速除以阵风风速

偏度 　 表示风速分布对平均值的不对称性 （三阶中心矩）

峰度 （平度） 　 表示风速分布在平均值附近的宽度 （四阶中心矩）

超出峰度 　 峰度减 3

频谱 　 表示波动发生的频率

自相关 　 表示风速波动的总空间尺度， 频谱的傅里叶变换

结构函数 　 表示风速波动的振幅， 根据风速增加计算而来

湍流长度尺度 　 表示湍动流中大的含有能量的涡旋的大小

湍流时间尺度 　 表示风速波动在某处相互关联的时间范围

概率密度方程 （pdf） 　 表示某一风速或风速波动发生的可能性

标准偏差为方差的平方根：

σu（ t，T） = u′2（ t，T） （A. 4）
　 　 请注意， 方差和标准差还与平均时间周期的长度有关。 根据 Kaimal 等

（1989）， 方差随着平均周期长度的增大而增大。 为了说明这一点， 假设某一测量

周期可以细分为多个亚周期。 整个周期的平均值用三角括号表示， 并用双撇号代表

与该平均值的偏差。 三撇代表单个周期的平均值与整个周期平均值的偏差。 那么，
整个周期内与平均值的偏差的方差为单个亚周期方差的平均值加上单个平均值与该

亚周期的方差：
<u″2> = <u′2> + <u‴2> （A. 5）

图 A. 1 给出了德国湾 FINO1 塔 （左） 80m 高处声学风速仪的 10Hz 测风数据和

Graswang 的农村 TERENO 场址 （德国上巴伐利亚州） 的 3. 5m 高测风数据， 二者

都证实了 Kaimal 的关系式。
对方差随着平均周期的增大而增大的分析可以用于检验平均周期是否适用于数

据分析。 图 A. 1 的右图给出的例子表明， 这种情况下， 1800s （30min） 的平均周

期已经足以决定方差。 图 A. 1 左图所示的例子提示， 3600s （1h） 的平均周期可能
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图 A. 1　 FINO1 塔 80m 高处在 2005 年 11 月 17 日本地时间 20 ～ 21h 测量的

方差 （左） 和在 Graswang 从 2010 年 6 月 25 日的本地时间 12 ～ 13h 的

3. 5m 高数据 （右）。 实线为与平均周期相关的方差， 点线为

平均值的方差， 虚线则根据 Kaimal 等 （1989） 给出了总偏差

是不充分的， 因为方差仍然在增长。 如果能够获得平均风速的信息， 增长最强烈的

周期可以转化成含有能量最大的湍流涡旋的大小。 如图 A. 1 左图所示数据样本中，
平均风速为 5. 2m / s （平均风速从评估时间间隔的第一个 15min 的约 11 ～ 4m / s 下

降， 然后在余下的时间内在约 5. 5m / s 附近震荡）， 右图则为 2. 5m / s。
风速波动的振幅通常与平均风速成正比。 因此， 风速方差取决于该周期内的平

均风速。 为了排除风速的这一主导性影响， 方差可以用平均风速的平方根进行标准

化。 平均风速标准差的标准化形成了一个常用变量： 湍流强度。 湍流强度为

Iu（ t，T） =
u′2（ t，T）

u（ t，T）
（A. 6）

图 A. 2　 FINO1 塔 80m 高处在 2005 年 11 月 17 日本地时间 20 ～ 21h 测量的湍流强度

（左） 和在 Graswang 从 2010 年 6 月 25 日的本地时间 12 ～ 13h 的 3. 5m 高数据 （右）。
实线为与平均周期相关的湍流强度， 点线为用平均风速的标准化均值的

标准偏差， 虚线则给出了总湍流强度 （根据图 A. 1 中的总方差计算而来）

图 A. 2 展示了图 A. 1 两个案例的湍流强度。 两种情形都是在不稳定热分层情

况下记录的。 2005 年 11 月 17 日， 从北方来的冷空气在德国湾仍然很温暖的水面

上平流， 而在 2010 年 6 月 25 日， 冷空气出现在了上巴伐利亚， 伴随着无云天空中

的太阳对表面显著的加热。 因此， 湍流强度在海洋和陆地上都超过平均值。
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如果风速是用声学测风仪测量的， 而不是杯式测风仪， 那么就可以获得风速波

动的三个分量， 用于数据分析。 那么通常 u′代表纵向的风分量， 与平均风向平行，
v′代表横向的风分量， 与平均风向垂直， 而 w′则代表垂直风分量。 这种情况下， 可

以对这三个分量分别计算方差、 标准差和湍流强度。 引出湍流强度的三个分量的标

准化是用水平平均风速完成的。 方差为

tke = ρ
2 （u′2 + v′2 + w′2） （A. 7）

上式为湍流动能， 在很多数值风流模拟模型中为一个预后变量。
如果风速值的分布完全是随机的， 那么对于给定的时间周期 T 内， 静态时间

序列 u（ t） 的概率密度方程 f（u，T） 将遵循正态分布或高斯分布， 完全决定于平均值

和标准偏差：

f（u，T） = 1
σ（T） 2π

exp - 1
2

u′ - u（T）
σ（T）（ ）

2

（ ） （A. 8）

高阶矩可以用于检验某一时间序列是否为正态分布。 下两个高阶矩为偏度：

skewu（ t，T） = u′3（ t，T）
σ3

u（ t，T）
（A. 9）

　 　 和平度或峰度：

Flu（ t，T） = u′4（ t，T）
σ4

u（ t，T）
（A. 10）

后者通常作为超出峰度进行计算， 以强调与正态分布值 （平度为 3） 的偏离程度。

kuru（ t，T） = u′4（ t，T）
σ4

u（ t，T）
- 3 （A. 11）

　 　 正态分布的偏度值为 0， 因为该分布是对称的。 因此， 偏度是一个分布不对称

性的量度。 同理， 正态分布的超出峰度为 0， 因为平度为 3。 超出峰度为负的分布

具有高的中心峰和低的尾部， 而超出峰度为正的分布则具有较低的峰和较高的

尾部。
10min 平均风速分布通常具有正的偏度， 即它们有长长的右尾。 这意味着， 与

平均风速的大的正偏差比同样大小的负偏差更加频繁。 这是因为风速值单侧归堆。
负的风速值是不可能出现的。 因此， 它们不可能遵循正态分布， 而必须用其他合适

的分布而不是高斯分布来描述， 例如两个参数的威布尔分布 （见 A. 2 节）。
风速波动的概率甚至更加偏离高斯统计。 虽然波动的分布差不多是在平均值附

近对称的， 但分析表明， 较大的风速增加 （例如， 1s 或 3s 内的风速变化） 要比从

高斯统计中估计的情况频繁得多 （见 Böttcher 等 2007）。 Morales 等 （2010） 指出，
只有一个 10min 间隔内的 u′值 （已经去趋势化） 的分布才接近正态分布接近 （超
出峰度略小于 0）。 多个 10min 时间间隔的更长时间序列的 u′值则变现出的超过峰

度约为 3. 3， 即大于均值的偏差比正态分布的估计值要频繁得多。 只有用相应的

10min 时间间隔的标准偏差对风速偏差 u′进行标准化后， 才能生成正态分布。 受到
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非静态大气风流的启发， Böttcher 等 （2007） 建议把小尺度风速波动的间歇分布理

解为各向同性湍流的子序列的叠加， 因此需要不同的统计学方法。 通常， 风速波动

和阵风统计都是用 Gumbel 分布 （Gumbel 1958） 描述的， 该分布被证明尤其适用于

极值统计 （见 A. 3 节）。
平行于平均风向的风速波动 （纵向分量） u′， 与平均风速垂直 （横向分量）

的 v′和垂直分量 w′并不相互独立， 即它们有非零的相关性乘积。 这些乘积中最重

要的是

u′w′ = 1
T ∫

T

0

u′（ t）w′（ t）dt （A. 12）

　 　 该乘积通常是负的， 因为平均风速随着高度增加而增大， 且垂直风分量负的

（向下） 波动将正的 （更高的） 纵向风分量从上层带下来， 而同时垂直风分量正的

（向上） 波动则与较低层的负的 （更低的） 纵向风波动相关联。 该相关性乘积的负

值的平方根通常称为摩擦速率， 常作为适用于 （机械上） 湍动的大气边界层的速

率尺度：

u∗ = - u′w′ （A. 13）

　 　 这是大气边界层中水平动量被湍流运动向下传导速度的一个量度。
通常， 单点统计不足以描述大气湍流的特征。 因此下一步要着眼于两点统计。

时间域内两点统计的一个简单例子为自相关方程：

Ru′u′（τ） = 1
σ2

u′
u′（ t + τ）u′（ t） （A. 14）

式中　 τ———相关时间序列间的时间延迟， 示例如图 A. 6 所示。
自相关方程 R（τ） 是通过与时间序列的频谱密度 （Morales 等 2010） 和能谱

S（ f） 相关的傅里叶变换实现的：

S（ f） = 1
2π ∫

∞

-∞

R（τ）e -i f τdτ （A. 15）

　 　 更通用的两点统计可以通过分析风速增加 δu 的分布得到：
δu（ t，τ） = u（ t + τ） - u（ t） （A. 16）

　 　 这些风速增加的矩为结构函数 Sf：
Sf n（τ） = δu（ t，τ） n （A. 17）

　 　 风速时间序列的增加概率密度函数总是非高斯的 （Morales 等 2010）。

A. 2　 平均风速频谱和威布尔分布

风速频谱在 1h 或约 0. 0003Hz 附近表现出最小值 （van der Hoven 1957； Gomes
和 Vickery 1977； Wieringa 1989）。 更高的频率通常被称为湍流。 在风能领域， 该高
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频湍流通常用一个变量， 即湍流强度 [见式 （A. 6）] 来表征。 当着眼于 10min 平

均风速的频率分布时， 将忽略湍流强度， 即我们关注的是出现在式 （A. 1） 右侧第

一项中的 u（ t） 值的时间序列。 这些 10min 平均风速也展现出时间波动性。 这些低

频波动的能谱在 1 天附近 （这是日波动）、 5 ～ 7 天附近 （这是由于天气系统， 如气

旋和反气旋的移动产生的波动） 和 1 年附近 （年波动） 有次级最大值。 日波动表

现出随着高度的阶段变化 （Wieringa 1989）。 逆温高度约为距地表高 80m 附近， 而

Wieringa （1989） 引用的逆温高度值为 40m 和 177m 之间。 逆温高度现象与 3. 4 节

中的夜晚低空急流的发生密切相关。 其他的长期波动没有在这一相变化中表现

出来。

图 A. 3　 威布尔概率密度分布 （A. 19）， A = 10 且 k = 2. 5， 为风速 u 的方程

频谱低频端 （即频率小于 0. 01 ～ 0. 001Hz） 风速的频率分布通常用威布尔分布

来描述。 该分布以瑞典工程师、 科学家和数学家 Ernst Hjalmar Waloddi Weibull
（1887 ～ 1979） 命名， 由两个参数控制： 尺度参数 A （单位为 m / s， 基本上与整个

时间序列的平均风速成正比） 和形式参数 k （也称为形状参数， 无量纲， 描述该分

布的形状）。 用威布尔分布表达的小于等于某一给定风速 u 的风速发生概率

F（u） 为

F（u） = 1 - exp - u
A（ ）

k

（ ） （A. 18）

　 　 通过对 F（u） 做 u 的微分， 得到相应的概率密度方程 f（u） （见图 A. 3）：

f（u） = dF（u）
du = k

A
u
A（ ）

k-1
exp - u

A（ ）
k

（ ）

= k uk-1

Ak（ ）exp - u
A（ ）

k

（ ） （A. 19）

　 　 威布尔分布的平均值 （一阶中心矩）， 即用威布尔分布描述的整个数据序列的

平均风速 [u] 为

[u] = AΓ 1 + 1
k（ ） （A. 20）
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　 　 其中， 方括号代表 10min 平均风速的长期平均， 而 Γ 为伽马 （Gamma） 函数。
该分布的方差 （二阶中心矩）， 即 10min 平均水平风速的方差为

σ2
3 = [（u - [u]） 2] = A2 Γ 1 + 2

k（ ） - Γ2 1 + 1
k（ ）（ ） （A. 21）

　 　 σ2
3 等于式 （A. 5） 右侧的第二项 <u‴2> 。 如果该式定义的角括号代表一天或

更长时间的平均值， 那么就变得和方括号一样了。 当 k = 1 时， 威布尔分布等于指

数分布。 当 k = 2 时， 它等于瑞丽 （Rayleigh） 分布。 而大约当 k = 3. 4 时， 它则与

高斯分布非常相似。 图 A. 3 给出了当 A = 10 且 k = 2. 5 时的例子。 该示例分布的平

均值为 8. 87m / s， 最大值约为 8. 15m / s。

图 A. 4　 左上图为威布尔分布形状 k 参数作为标准化的标准差的方程， 时间序列的 σ3 / A。

右上图为等风能曲线。 y 轴： 威布尔尺度参数 A， 单位为 m / s， x 轴： 威布尔形状参数 k。
下图为式 （A. 23） 的能势 （除以 100）， 尺度参数的单位为 m / s， 形状参数 k 为

σ3 / [u] 的方程， 平均风速 [u] 为 10m / s

式 （A. 20） 和 （A. 21） 意味着 [u] / A 和 σ2
3 / A2 都仅是 k 的方程。 [u] / A 仅与 k

弱相关。 它从 k = 1 时的 1 降低到 k = 2. 17 时的 0. 8856， 然后又缓慢地升高。 当

k = 3 时， [u] / A 等于 0. 892 98。 σ2
3 / A2 与 k 反相关 （Wieringa 1989）。 我们发现当

k = 1 时 σ3 / A = 1， 当 k = 1. 853 时 σ3 / A = 0. 5， 而当 k = 4. 081 时 σ3 / A = 0. 25 （同
样见图 A. 4 的左上图）。

威布尔分布的高阶中心矩 Mn为 （n 为中心矩的阶数）

Mn = AnΓ 1 + n
k（ ） （A. 22）

531附　 　 录 　



叶轮面单位面积上风的动能的水平通量 （通常称为风能） Ewind = 0. 5 ρv3 与威

布尔分布的三阶矩成正比， 若 A 和 k 已知， 则可以轻易地计算出来：

Ewind = 0. 5ρA3Γ 1 + 3
k（ ） （A. 23）

　 　 因为平均风速 （A. 20） 和风能 （A. 23） 之间的关系是非线性的， 所以 A 和 k
的不同组合可以得出相同的平均风能 （例子请见图 A. 4 右上图）。 同理， 对于给定

的平均风速， 式 （A. 23） 的风能随着风速波动 σ3 / [u] 的增大而增大 （见图 A. 4
下图）。 因此， 若正确地评估风能就必须知道 A 和 k 参数， 而不仅仅是平均风速。

对于从风速值的时间序列中实际确认两个威布尔参数 A 和 k， 根据 Justus 等

（1976） 对式 （A. 18） 取两次对数：

y = ln ln 1 - 1 - exp - u
A（ ）

k

（ ）（ ）{ }{ } = ln ln exp - u
A（ ）

k

（ ）{ }{ }
= klnA - klnu = a + blnu （A. 24）

　 　 从式 （A. 24） 可知， 通过对 y 和 lnu 进行直线拟合， 就可以确定 A 和 k。 从拟

合直线与 y 轴的交点得到尺度参数 A：

A = exp a
k（ ） （A. 25）

　 　 形状参数为该直线斜率的负值：
k = - b （A. 26）

　 　 式 （A. 20） 的倒置与式 （A. 21） 的指数拟合给出了 A 和 k 之间和平均风速

[u] 与标准偏差 σ3之间的另一个有用的关系式 （Justus 等 1978）：

A = [u]
Γ 1 + 1

k（ ）
（A. 27）

　 　 和

k = σ3

[u]
■
■
■

■
■
■

-1. 086

（A. 28）

　 　 图 A. 4 的下图描绘了式 （A. 28）， 此时 [u] 为一定值。 敏感性计算表明， 根

据 （A. 23） 估计的风能对 A 值比对 k 值敏感得多。 A 值 10%的不确定性导致风能

估计 30%的偏差。 而另一方面， k 值 10%的不确定性仅导致风能估计 9% 的偏差。
k 值的高估导致风能的低估， 反之亦然。

请注意， 式 （A. 28） 中的 σ3 / [u] 不同于式 （A. 6） 中定义的湍流强度 Iu。 通

常 σ3 / [u] 显著地大于 Iu， 因为其代表着比 10min 平均风速的大得多的日、 天气和

季节波动， 而 Iu则描述 10min 时间间隔内的较小的短期波动， 而任何趋势和变化都

在事前从该时间间隔内的数据中减掉了。 式 （A. 28） 可以反过来， 以估计 σ3 / [u]
的数量级。 该比例的量级为 1 / k， 即 0. 4 ～ 0. 5， 而陆上湍流强度为 0. 2 量级， 海上

湍流强度则通常低于 0. 1。
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A. 3　 极端平均风速和 Gumble 分布

极端平均风速对于风力发电机的荷载计算是重要的。 通常， 必须对其规定一定

的再发生周期。 该再发生周期与风力发电机的预期运行时间周期有关。 极值发生概

率可以用 Gumbel 分布 （Gumbel 1958） 来描述。 像威布尔分布一样， 该分布为通用

极值分布或 Fisher-Tippett 分布的一个特例 （Cook 1982； Palutikof 等 1999）。 该分布

是以德国数学家 Emil Julius Gumbel （1891 ～ 1966） 命名的。
最大值 x 发生的概率密度方程为

f（x） = e -xe -e -x （A. 29）
　 　 由于其形式， 该分布通常被称为双指数分布。 相应的累积概率分布为

F（x） = e -e -x （A. 30）
　 　 把式 （A. 30） 反过来， 则变成了下面的百分位函数：

G（p） = - ln（ - ln（p）） （A. 31）
　 　 该百分位方程的第 98 个百分位 （ p = 0. 98） 的值为 3. 9， 99 百分位的值为

4. 6， 而 99. 9 百分位的值为 6. 9。
对某一给定时间序列的实际计算可以这样完成： 第一步， 确定风速时间序列

的独立最大值 （即年极值）。 然后， 将这些最大值升序排列， 形成新的有 N 个元

素的最大值序列。 这个新序列的某个值小于该序列的第 m 个值的累积概率 p 为

p（m） = m / （N + 1）。 最后， 排序的值对其累积概率的两次负对数作图， 即对

- ln（ - ln（p）） 作图。 遵循 Gumbel 分布的数据在这样的图中沿直线排列。 一旦该

图被绘制出来， 估算给定再发生周期的极值就容易了。 例如， 从年极值 umax的统计

中， 预计 50 年一遇的极值可以在该直线上外推：
umax = a（ - ln（ - ln（p））） + b （A. 32）

　 　 为穿过 3. 9 的值 （p = 1 - 1 / 50 = 0. 98 且 - ln（ - ln（0. 98）） = 3. 9）。
如果时间序列比感兴趣的再发生周期短得多， 则年极值的序列将过短而不能用

于有意义的分析。 例如， 从 4 年的时间序列中挑出 4 个年极值， 然后外推穿过这些

数据点的直线是没有道理的。 但是该案例中还存在另一种可能， Emeis 和 Türk
（2009） 对此进行了说明。 这里， 50 年极端平均风速是用 4 年的 10min 平均风速数

据估算的 （约为 200 000 个数据点）。 该过程也被用在了 Carter （1993） 和 Pan-
chang 等 （1999） 中， 并基于风速时间序列遵循 Fisher-Tippett 类型 I 分布的假设。

基于这种 10min 间隔 （一年 52 560 个数据点） 的时间序列的 50 年极值的概率

用 p = 1 - 1 / （50 × 52 560） 给出， 得到 - ln（ - ln（p）） = 14. 78。 对于每小时的数

据， 阈值则为 12. 99。
图 A. 5 展示了基于 10min 平均值的风速时间序列的 Gumbel 图。 该图的特点
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是， 在 18m / s 以上 （绝大多数值都在 18m / s 以下， 它们遵循威布尔分布， 在 Gum-
bel 图上不形成一条直线） 极大风速接近一条完美的直线。 根据 （A. 32）， 该直线

的方程为 umax = 2. 01（ - ln（ - ln（p））） + 12. 71 （图 A. 5 的右上角给出了该式的倒

置）。 这可以用于外推 10min 平均风速的 50 年极值， 该例子的结果为 2. 01 ×
14. 78 + 12. 71 = 42. 42m / s。

图 A. 5　 德国湾 FINO1 塔 100m 高， 从 2003 年 9 月到 2007 年 8 月， 4 年的 10min 平均

风速时间序列的 Gumbel 图。 风数据被归到 1m / s 的数据域内

A. 4　 极大阵风

极大阵风对风力发电机造成短期荷载。 阵风风速 ugust可以通过阵风因子 G 与平

均风速耦合起来。 该因子通常取决于阵风的平均时间 t、 相应平均风速的平均时间

T （ t ≪ T）， 距地面高度 z、 表面粗糙度 z0和平均风速 u （Wieringa 1973； Schroers 等
1990）：

G（ t，T，z，z0，u） =
ugust（ t，z）

u（T，z，z0）
（A. 33）

　 　 计算 G 前， 必须去除趋势化 （Wieringa 1973）。 G 的垂直轮廓在第 3 章中予以

了论述。 G 的频率分布可用威布尔分布来描述 （Jensen 和 Kristensen 1989）。 假设平

均周期内的瞬时风速遵循正态分布 （对于较高的风速可能是很好的假设）， 即

规定：
ugust（ t，z） = u（T，z，z0） + kσu（T，t，z，z0，u） （A. 34）

上式让我们能够用标准偏差和平均风速来描述阵风因子 G （Mitsuta 和 Tsuka-
moto 1989）：

831　 风能气象学



G（ t，T，z，z0，u） = 1 +
kσu（T，t，z，z0，u）

u（T，z，z0）
= 1 + kIu（ t，T） （A. 35）

式中　 k———所谓的峰值因子。
式 （A. 35） 表明， 阵风因子与湍流强度密切相关 [见 （A. 6）]。
Wieringa （1973） 给出 k 的方程：

k（D / t） = 1. 42 + 0. 3013ln（D / t - 4） （A. 36）
而 Mitsuta 和 Tsukamoto （1989） 引用了更简单的关系式：

k（D / t） = （2ln（D / t）） 0. 5 （A. 37）
式中　 D———观察周期的长度。

G 的典型值约为 1. 3 ～ 1. 4。 Wieringa （1973） 表明， 每小时平均风速的阵风因

子比 10min 平均风速高约 10% 。 由于 σu和 Iu的行为类似， 陆上的 G 值通常随着风

速的增大而减小 （Davis 和 Newstein 1968）。
A. 3 节中展示的 Gumbel 法也可以用于评估 50 年一遇极端 1s 阵风。 对 FINO1

从 2003 年 9 月到 2007 年 8 月的数据的评估， 得出结果为 52. 1m / s （Türk 2008）。

A. 5　 阵风持续时间和阵风内的风加速

阵风的特征为风速的迅速升高和随后的迅速降低。 对于荷载评估， 为风力发电

机荷载计算假定阵风为所谓的 “墨西哥帽” 形 （见图 5. 29㊀） （例如 IEC 61400-1
标准）， 即在风速迅速升高之前以风速的下降开始， 然后紧接着与风速下降类似的

过冲 [见 （A. 39）]。 叶轮面上最大的预期阵风振幅假设为

ugust = min 1. 35（ue1 - u），3. 3
σu

1 + 0. 1 D
Λ1

（ ）
■

■

■
■

■

■

■
■{ } （A. 38）

㊀　 译者注： 原文为 “see， e. g. Fig. 7. 29 below”， 译者予以订正。

式中　 ue1———1 年一遇的极端 3s 阵风；
D———叶轮直径， 单位为 m；
Λ1———湍流长度尺度参数， IEC 61400-1 对轮毂高度超过 60m 的大型风机取

值为 42m。
假定在这种 “墨西哥帽” 阵风事件中的风速时间波动为 （示例见图 5. 29）：

u（ t） =
u - 0，37ugustsin（3πt / T）（1 - cos（2πt / T）） （0 ≤ t ≤ T）
　 　 　 　 　 u 其他

{ （A. 39）

　 　 这里， T 设定为 10. 5s。 该 “墨西哥帽” 意味着风速在约 4s 内从最低值增大到

最高值。 在德国湾的 FINO1 平台做的研究 （Türk 2008） 已经表明， 时间周期为 8s
的阵风甚至比 10. 5s 的更加频繁 （详见 5. 4 节）。
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A. 6　 湍流元素的大小

湍流元的大小取决于与下表面的距离， 因为该距离为湍流元生长的一个局限因

素。 估计湍动流中的湍流元大小的一个方法是分析自相关函数 （A. 12）。 自相关函

数到其第一个过零交点的积分表示某处湍流元的纵向时间尺度 Tu。

Tu = ∫
∞

0

Ru′u′（τ）dτ （A. 40）

　 　 因为自相关方程通常为指数方程 （Foken 2008）， 所以该时间尺度可以用迟滞

时间 τ 来估计， 此时的自相关方程减小到了 1 / e≈ 0. 37。 假设泰勒湍流冻结假设是

有效的， 时间尺度与平均风速 u 相乘得到该湍流元在流向上的空间维度 Λu。

Λu = uTu = u∫
∞

0

Ru′u′（τ）dτ （A. 41）

　 　 图 A. 6 展示了约为 50s 的时间尺度的一个例子。 因为平均风速随高度的升高而

增大， 意味着根据 （A. 40） 的积分湍流长度尺度也随着高度升高而增大。

图 A. 6　 基于 FINO1 数据的自相关方程的典型例子 （引自 Türk 2008 的图 3. 3）
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附录 B　 边界层结构和高度的遥感

混合层高度 （MLH） 和边界层高度在第 3 章的很多关于风和湍流的垂直轮廓

的描述中作为高度尺度出现。 MLH 为源于地球表面的或在表面层中形成的大气性

质或物质在整个混合层深度内被湍流垂直混合过程分散到近乎均一的高度。 因此，
混合层的存在及其高度可以通过探测混合过程的表现 （即湍流） 进行分析， 或验

证某一守恒的大气变量在某一高度范围内的均匀分布。 例如， 湍流的水平可以从风

分量或温度的波动情况中推导出来。 适用于确定混合层及其高度的守恒大气变量例

子有位温、 比湿或气溶胶粒子浓度 （图 B. 1）。
图 B. 1 展示了图 3. 2 中描绘的晴天条件下边界层日变化过程的两个快照。 图

B. 1 的左图在正午附近有效， 而右图则在午夜附近有效。 对于中午的对流边界层，
混合层高度和边界层高度大体上是相同的， 垂直混合是热驱动的， 直达边界层的顶

部。 在夜晚， 当只有机械生成湍流时， 混合层高度通常与低得多的稳定表面层高度

相同。 夜晚边界层的高度通常等于残余层等顶部的高度。 残余层是白天对流层的残

余部分。 因为混合层高度并非主要的大气变量， 且无法从在表面进行的原地测量中

确定， 所以本书增加了附录 B， 用以展示确定该参数的必要的测量工作。 图 B. 1 表

明， 大气湍流、 温度、 比湿和气溶胶成分的垂直轮廓的不同特征适用于确定混合层

高度和边界层高度。

图 B. 1　 充分混合的白天大气边界层 （左）、 更稳定的夜晚表面层和残余层

（右图中的中低层） 和上空自由对流层中一些重要变量的垂直轮廓的示意图

只有使用无线电探空仪才能在 1km 或 2km 的必要高度范围内原地测量上述的

守恒变量。 多数情况下， 无线电探空仪数据的评估都能给出相当可靠的数据。 无

线电探空仪的最大缺点是没有时间连续性。 因此， 遥感方法更受欢迎， 尽管它们

只能对混合高度进行间接测量 （除 RASS 外， RASS 直接探测温度轮廓）。 Seibert
等 （2000） 首次对混合层高度的原地测量方法和基于表面的遥感技术做了较为完



整的总结。 此后得到了显著的发展， 尤其是在基于表面的遥感方法方面 [见

Emeis 等 （2008） 的总结文章和 Emeis （2011） 的专题论文]。 该附录将主要依照

这些文献。
最新开发的用于混合层高度探测的光学方法展示了这方面的最新进展。 Seibert

等 （2000） 仍然认为 LIDAR 方法是昂贵的、 对眼睛不安全、 最低阀距高、 距离分

辨率有限， 且有时受制于模糊的解释。 这在过去 10 年中发生了巨大的改变。 这期

间， 更好和更小的 LIDAR 被建造出来， 并发现云高计是近乎理想的边界层探测设

备。 声学探测领域也获得了进展。 相似地， 通过应用从 SODAR 测量中获得的更多

变量， 如风速和垂直速度分量的方差 （ Asimakopoulos 等 2004； Emeis 和 Türk
2004）， Beyrich （1997） 和 Seibert 等 （2000） 描述的从声学背散射强度中确定混

合层高度的计算方法得到了加强。 Beyrich （1995） 和 Seiber 等 （2000） 中， 这种

加强被当成可能方法予以了说明， 但是显然那时没有可以找到的例子。
各种不同的算法已经被开发出来， 用来从地基遥感数据中推导混合层高度

（简短概述见表 B. 1）。 我们将主要专注于声学和光学的遥感方法， 因为有风分析器

的电磁遥感的最低阀距过高， 不能很好地覆盖浅层的混合层高度。 如果假设水平均

一性， 那么过高的最低阀距缺点可以通过倾斜剖析或锥形扫描来部分规避。

表 B. 1　 用地基遥感方法推导本附录中提及的混合层高的推导

方法的概述 （最右列为本附录的章节号）

方　 　 法 简　 　 述 节

声学

　 ARE 　 分析声学背散射强度 B. 1. 1

　 HWS 　 分析风速轮廓 B. 1. 2

　 VWV 　 分析垂直风方差轮廓 B. 1. 3

　 EARE 　 分析背散射和垂直风方差轮廓 B. 1. 4

光学

　 阈值 　 探测给定的背散射强度阈值 B. 2. 1

　 梯度 　 分析背散射强度轮廓 B. 2. 2

　 理想化的背散射 　 分析背散射强度轮廓 B. 2. 3

　 小波 　 分析背散射强度轮廓 B. 2. 4

　 方差 　 分析背散射强度轮廓 B. 2. 5

　 声学 / 电磁
　 RASS B. 3

　 SODAR-RASS 和风分析器-RASS B. 3. 1

　 / 原地 　 SODAR-RASS 加表面热通量数据 B. 3. 2

　 声学 / 电磁 　 SODAR 加剖风仪 B. 4. 1

　 声学 / 光学 　 SODAR 加云高计 B. 4. 2
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B. 1　 声学检测方法

确定混合层高度的声学方法分析声学背散射强度或风分量及其方差的垂直轮廓

特征 （如果可以分析背散射脉冲的多普勒频移的话）。 声学背散射强度与小尺度的

大气温度波动 （通常由湍流生成） 或较强的垂直温度梯度波动成正比。 后者可以

作为常在混合层顶部出现的逆温的指示 （图 B. 1）。
Beyrich （1997） 列举了主要从 SODAR 测量的声学背散射强度中可能做的分

析。 后来， Asimakopoulos 等 （2004） 总结了三种不同的方法， 来从 SODAR 数据中

推导混合层高度： 水平风速法 （HWS）、 回声接收法 （ARE） 和垂直风方差法

（VWV）。 我们将主要依照这一分类， 并在 B. 1. 4 节中增加了第四种方法， 即加强

ARE 法 （EARE）。
B. 1. 1　 回声接收法

回声接收法 （ARE） 是最久远的和最基本的用声学遥感确定混合层高度的方

法。 Beyrich （1997） 列举的多数方法都属于该方法。 该方法不需要分析背散射信

号的多普勒频移， 而是基于对传真图谱， 即背散射强度截面的时间高度的分析。 该

方法利用混合层的湍流尺度大于上空大气的假设， 在加强的背散射强度描述该湍

流。 根据最大负斜率或背散射强度的垂直轮廓曲率的变化来分析混合层高度， 或者

用背散射强度降低到事先规定的阈值以下的高度来分析。
B. 1. 2　 水平风速法

水平风速法 （HWS） 需要分析声学背散射信号的多普勒频移。 该算法基于对

小时平均的垂直风速轮廓形状的分析， 假设风速和风向在混合层内几乎是不变的，
但在混合层之上逐渐接近地转风的值。 Beyrich （1997） 在其表 2 中列举了该方法，
但是没有进一步展开讨论。 由于其隐含的假设， 该方法的应用可能局限于充分发展

的对流边界层 （CBL）。 这样的对流边界层通常高于 SODAR 的最大测量高度。 即

使对流边界层的高度在 SODAR 的测量范围之内， 分析多普勒频移的算法也经常因

为信噪比过低， 而在对流边界层的逆温顶盖之上失灵。 现在可以找到小型的多普勒

风雷达， 来推导整个边界层深度内的风速和风向轮廓， 促进了 HWS 方法的应用。
B. 1. 3　 垂直风方差法

垂直风方差法 （VWV） 也仅对对流边界层有效。 它基于垂直速度分量方差 σw

的垂直轮廓。 在对流边界层中， σw在 azi高度达到最大值。 a 的典型值在 0. 35 和

0. 4 之间。 因此大体上， 这是一种外推方法。 之所以这种方法被应用于 SODAR 测

量， 是因为其允许探测的混合层高度达到 SODAR 有限的最大测量范围 （通常在

500m 和 1000m 之间） 的 2. 5 倍。 Beyrich （1997） 认为该方法是不可靠的。 一个

基于垂直速度分量能谱的相关方法被整合到了一些 SODAR 的商业评估软件中

（Contini 等 2009）。 VWV 法的应用还得助于可轻易获得小型多普勒风雷达。
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B. 1. 4　 加强回声接收法

加强回声接收法 （EARE） 的算法是 ARE 法的延伸， 由 Emeis 和 Türk （2004）
与 Emeis 等 （2007b） 提出。 它把垂直速率分量方差包含在了混合层高度的算法

中， 混合层高度算法可从多普勒 SODAR 的测量中获得。 此外， 它不仅确定了混合

层高度， 而且还确定了额外抬升的逆温层高度。 尤其对于复杂地形， 大气边界层的

垂直结构可能非常复杂。 Emeis 等 （2007a） 指出， 在阿尔卑斯深谷中可用 SODAR
测量探测到多个持久的逆温层， 层层相叠。

图 B. 2　 EARE 法根据声学背散射强度的垂直轮廓 （粗线） 或垂直速度

分量的方差 （西格玛 w 单位为 m / s， 点线） 确定混合层高度的示意图。
左图为抬升的逆温层， 右图为混合层高度很低的夜晚稳定层

EARE 根据声学背散射强度和垂直速度分量方差确定三个不同高度 （如图 B. 2
所示）。 因为通常无法从 SODAR 测量中获得逆温层之上的水平风信息， 所以这一

机制中不包含水平风数据。 下面， 字母 “H” 和附加数字表示与逆温层和混合层高

度相关的特定推导高度； 而变量 z 则用于表示正常的垂直坐标。 EARE 算法探

测到：
1） 湍动层的高度 （H1）， 以热波动导致的高的声学背散射强度 R（ z） 为特征

（因此具有高的垂直速度分量方差 σw）。
2） 多个抬升的逆温层高度 （H2_n）， 以温度随高度的急剧升高和同时发生的

低 σw导致的声学背散射的次级最大值为特征。
3） 基于表面的稳定层高度 （H3）， 以地表处大的平均垂直温度梯度和垂直速

度分量的低方差导致的高背散射强度为特征。
H1 高度对应声学背散射强度 R（ z） 急剧降低 ∂R / ∂z < DR1 到阈值 Rc以下的高度

z， 通常表示湍流层的顶部。 上述研究中， Rc = 88dB 且 DR1 = - 0. 16dB / m 被证明
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是有意义的值。 Rc在一定程度上是武断的， 因为 SODAR 接收到的声学背散射强度

不能被绝对校准。 绝对校准要求知道沿声波传播路径上的温度和湿度分布， 这样才

能精确地计算声波在空气中的衰减。 至少对于较小的垂直距离， DR1是与 Rc的绝对

值无关的。 根据具体的应用， 对 Rc和 DR1的微调可能是必要的。
对抬升的逆温层的分析基于与高湍流强度无关的背散射强度的次级最大值。 对

抬升的逆温层规定， 湍流低时背散射强度在某特定高度 z = H2 之下增大和之上减

小。 当最低阀距内的背散射强度超过 105dB， 而 σw小于 0. 3ms - 1时， 对稳定表面层

高度 H3 的确定就开始了。 稳定层的顶部 H3 位于背散射强度下沉到 105dB 以下或

σw增大到 0. 3ms - 1以上的高度。 σw的阈值是通过优化自动化应用的探测算法而确定

的。 这样做的结果证明， 当方差 σw超过 0. 7ms - 1时， 不出现抬升的逆温层， 且夜

晚稳定表面层中的方差 σw小于 0. 3ms - 1。 σw的第一阈值使得区分逆温层和湍流加

强的抬升层变得可能。 σw的下一个阈值则使区分夜晚稳定表面层和白天超绝热表

面层变得可能， 尽管两种表面层产生基本相同的背散射强度水平。 最后， 从声学遥

感获得的混合层高度以 H1、 H2_1 和 H3 的最低值为准。

B. 2　 光学探测法

通常， 混合层的颗粒含量高于上空的自由对流层 （图 B. 1）， 因为气溶胶颗粒

的排放源多数情况下都在地上。 前驱核形成颗粒的过程也在地表附近发生。 假设

颗粒的垂直分布迅速地适应边界层热结构的变化， 那么就可通过分析气溶胶垂直

分布来确定混合层高度。 这还包括假设气溶胶的垂直分布没有被气溶胶团或层的

水平平流所支配。 从光学遥感获得的光学垂直背散射轮廓中分析近地气溶胶层高

度 （H4_n）。 多种方法获得了发展， 最突出的是阈值法、 梯度法或微分法、 理想化

背散射法、 小波法和方差法。 此外， 可用上述的水平风速法 （B. 1. 2 节） 和垂直

风方差法 （B. 1. 3 节） 从多普勒风雷达数据中推导边界层的垂直结构。
在近些年， 光学遥感在确定混合层高度上的应用专注于使用云高计， 但小型风

雷达也可提供这些信息。 与风雷达不同， 云高计不确定背散射信号的多普勒频移。
对于探测低于 150 ～ 200m 的混合层高度， 应该对发射和接收的光束使用单光轴的

云高计。 由于光束很细， 双平行光轴云高计发射和接收光的重合在该高度范围内可

能是不足的。
B. 2. 1　 阈值法

Melfi 等 （1985） 和 Boers 等 （1988） 使用了简单信号阈值法， 尽管该方法受

制于必需合理定义阈值 （Sicard 等 2006）。 H4 在此被定义为光学背散射强度的垂

直轮廓内的高度， 从未受污染的自由对流层向下， 在该高度处背散射强度首次超过

某一特定的阈值。 多个高度 H4_n 的确定需要定义多个阈值， 而该工作可能无法在

分析前完成， 因此总是导致对混合层高度的主观分析。
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B. 2. 2　 梯度法或微分法

Hayden 等 （1997） 和 Flamant 等 （1997） 提出了使用光学衰减背散射强度

（B（ z）） 的一次微分的最大负极值来从 LIDAR 数据中探测 H4 （梯度最小值的高度

H4GM）：

H4GM = min（∂B（ z） / ∂z） （B. 1）

　 　 同样的， Wulfmeyer （1999） 使用了该斜率的第一最小值来从 DIAL 数据中探

测对流边界层的顶部。 Münkel 和 Räsänen （2004）、 Münkel （2007） 和 Schäfer 等

（2004， 2005） 对云高计数据使用了梯度法。 Menut 等 （1999） 选用了 B（ z） 的二

次微分的最小值作为混合层高度的指示：

H4 IPM = min（∂2B（ z） / ∂z2） （B. 2）

　 　 该方法被称做拐点法 （ IPM）。 它通常给出比梯度法 （B. 2㊀） 略小的 H4 值。
Senff 等 （1996） 提出了一个进一步的方法。 他们查找背散射强度对数的最大负梯

度 （对数梯度最小值的高度 H4LGM）：

H4LGM = min（∂lnB（ z） / ∂z） （B. 3）

㊀　 译者注： 原文如此， 不过似乎应该是 （B. 1）。

　 　 该方法给出的 H4 通常是最大的。 根据 Sicard 等 （2006）， 式 （B. 2） 得出的

H4 IPM最接近通过理查德森 （Richardson） 法上升的无线电探空仪推导出的混合边界

层高度。 图 B. 3 中展示的垂直轮廓 （引自 Emeis 等 2008） 对比了由式 （B. 1） ～
（B. 3） 确定的混合层高度。

图 B. 3　 用光学背散射强度确定混合层高度的三种不同方法

[见式 （B. 1） ～ （B. 3）] 对比 （引自 Emeis 等 2008）
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Emeis 等 （2007a） 中， 对梯度法 （B. 1） 予以了进一步细化， 并拓展到能够

计算多达 n = 5 的抬升逆温层。 在确定梯度最大值前， 范围修正的衰减背散射轮

廓线必须对时间和高度进行平均， 以压制噪声生成的伪象。 因此， H4 值是通过

两个步骤确定的。 在 140m 和 500m 高度之间， 采用 15min 和 80m 的高差 Δh 进行

滑动平均。 在 500m 和 2000m 的高层， 垂直平均的 Δh 增大到 160m。 另外引入了

两个参数， 来进一步减少错误命中的数量。 抬升逆温层正下方的背散射强度衰减

的最小接受值 Bmin设定为低层 200 × 10 - 9m - 1 sr - 1， 上层 250 × 10 - 9m - 1 sr - 1。 此外，
抬升逆温层的垂直梯度值 ∂B / ∂zmax 必须在低层小于 - 0. 30 × 10 - 9m - 2 sr - 1且在高层

小于 - 0. 60 × 10 - 9m - 2sr - 1。
B. 2. 3　 理想化背散射法

Eresmaa 等 （2006） 进行的类似开发中使用了理想化的背散射轮廓， 最初由

Steyn （1999） 予以了描述， 也是梯度法的拓展。 混合层高度并不是从观察的背散

射轮廓中确定， 而是从与观察的轮廓拟合的理想化背散射轮廓中确定。 该技术的稳

定性建立在使用整个背散射轮廓线之上， 而不是仅用混合层顶部附近的部分。 该方

法中， 理想化的背散射轮廓 B i（ z） 根据下式对测量的轮廓进行拟合：

B i（ z） =
Bm + Bu

2 -
Bm - Bu

2 erf z - h
Δh（ ） （B. 4）

式中　 Bm———平均混合层背散射；
Bu———混合层之上的空气的平均背散射；
Δh———对流条件下， 大气边界层的卷夹顶盖层的相应厚度。

B. 2. 4　 小波法

Haij 等 （2006） 开发了小波法， 以便从 LD-40 云高计的背散射轮廓中自动确

定混合层高度。 此前， 小波转化已经在最近的研究中被用于根据 LIDAR 观察数据

确定混合层高度 （例如， Cohn 和 Angevine 2000； Davis 等 2000； Brooks 2003；
Wulfmeyer 和 Janjic＇　 2005）。 小波法的最大优点是信号对海拔和背散射信号结构的垂

直空间尺度都可分解。
在 90 ～ 3000m 的垂直域内， de Haij 等 （2006） 中的小波算法被用于 10min 平

均的范围和重叠修正的背散射轮廓 B（ z）。 对于每个平均轮廓， 探测到两个重要的

气溶胶层顶部， 以探测混合层高度以及次级气溶胶层的顶部， 如平流的气溶胶层或

残余层。 小波混合层高度法应用小波转化的尺度平均能谱轮廓 WB（ z）， 在 15m 和

360m 之间有 24 个膨胀， 步长为 15m。 第一层的顶部 H4_1 在第一阈距处被探测到，
此处尺度平均能谱 WB（ z） 表现出局部最大值， 超过了 0. 1 的阈值。 该阈值为经验

值， 基于对多个案例的分析。 这些案例中有些具有非常明显的混合边界层顶， 有些

则不是那么清晰可见。 H4_2 在探测的 H4_1 和上边界高度之间， 视情况而定。 有

效的 H4_2 在 WB（ z） 最强烈的局部最大值高处被探测到， 只要该最大值大于 WB（ z）
在 H4_1 处的最大值。
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但是在多个气溶胶层 （轮廓分明的） 的情况下， 该方法则出现了问题， 导致

无法清晰选取正确的混合层的顶部。 此外， 在春季和夏季， 对深 （对流） 边界层

的混合层高度探测经常失败。 这最有可能是由于气溶胶背散射信号随着高度的高波

动性， 限制了这种情况下混合层高度估计的范围 （de Haij 等 2006）。
B. 2. 5　 方差法

在对流边界层 （CBL） 的顶部， 有晴空空气从自由对流层被夹带到大气边界层

中。 该卷夹过程为暂时性的变化， 导致局部显著的气溶胶浓度的波动。 因此光学背

散射浓度方差的垂直轮廓的最大值可以作为对流边界层顶部卷夹层的指示 （Hooper
和 Eloranta 1986； Piironen 和 Eloranta 1995）。 该方法在 Menut 等 （1999） 中被称为

方差质心法。 对流边界层的方差法也在 Lammert 和 Bösenberg （2006） 中予以了描

述。 由于所做的假设， 该方法仅适用于白天对流边界层的情况。 可以在 Martucci 等
（2004） 中找到梯度法和方差法的对比说明， 尽管他们在 532m㊀高处使用的是 Nd：
YAG LIDAR 而不是云高计， 因而有最低阈距高 （约为 300m） 的缺点。

㊀　 译者注： 原文为 532nm， 似有误。

B. 3　 RASS

目前为止， 描述的确定混合层高度的声学和光学方法都是间接法， 试图从其他

变量中推断混合层高度， 这些变量通常适应于大气边界层的垂直结构。 唯一的分析

混合层的直接和关键变量为虚温的垂直轮廓。 温度轮廓可以直接用无线电声学探测

系统 （RASS） 来测量。 还可以选择用 Raman-LIDAR 探测 （Cooney 1972） 和被动

辐射计来测量， 尤其是根据被动遥感推导垂直温度轮廓， 其垂直分辨率往往不足以

用于边界层的研究。
混合层高度可以用位温的垂直轮廓随高度升高而增大 （表明空气的稳定热分

层结构） 的最低高度来确定。 RASS 测量的最大优势是可以量化地评估稳定度的大

小 （逆温强度）， 这是之前描述的声学和光学探测设备无法做到的。
理想上， 空气的热分层结构应该用虚位温 [θv = θ（1 + 0. 609q），其中 q为比湿]

来分析， 以包括大气稳定度的垂直湿度分布效应。 不幸的是， 没有确定高分辨率湿

度轮廓的主动遥感设备。 因此， 通常用声学位温 [θa = θ（1 + 0. 513q）] 来替代， 该

位温实际上为 RASS 给出的温度。 这对冷的和干燥的环境是足够的， 但是一定程度

上低估潮湿和温暖环境的虚位温。 在较大的垂直湿度梯度和小的垂直温度梯度情况

下， 这可能导致稳定度从稳定转变为不稳定， 反之亦然。 下面的两个小节给出了两

个 RASS 应用于混合层高度测量的例子。
B. 3. 1　 两种不同 RASS 的结合使用

Engelbart 和 Bange （2002） 已经对使用两个 RASS 设备推导边界层参数的可能
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优势进行了分析。 一个是 SODAR-RASS （即配有电磁接口的 SODAR）， 另一个是

high-UHF WPR-RASS （即有一个额外声源的剖风仪）。 原则上， 使用这些设备可以

从温度轮廓或电磁背散射强度中确定混合层高度。 后者取决于大气中的温度和湿度

波动。 用温度轮廓推导混合层高度需要其具有良好的垂直分辨率， 这基本上只能从

SODAR-RASS 获得。 但即使边界层顶部的逆温层足够厚， 由于声波在大气中的高衰

减率， Engelbart 和 Bange （2002） 使用的 1290MHz-WPR-RASS 也仅能测量到约

1km 的温度轮廓。 因此， 对于更深的对流边界层情况， 则采用电磁背散射强度的次

级最大值来确定混合层高度。 该次级最大值标记了对流层顶部卷夹区的出现。 所以

采用该仪器组合可以理想地监控混合层高度的整个日循环， 夜晚采用 SODAR-RASS
分析温度轮廓， 而白天则分析 WPR-RASS 的电磁背散射强度轮廓。
B. 3. 2　 应用 RASS 的进一步算法

Hennemuth 和 Kirtzel （2008） 最近开发了一种采用 SODAR-RASS 数据和表面热

通量数据的方法。 混合层高度主要从 SODAR-RASS 的 SODAR 部分接收的声学背散

射强度中探测， 并用该设备的 RASS 部分获得的温度轮廓予以验证。 表面热通量被用

来确定不稳定分层的情况。 在这方面， 该可观察量扮演了 EARE 算法 （B. 1. 4 节）
中的 σw的类似角色。 该结果已经用无线电探空仪进行了检验。 多数情况下的重合

是良好的， 除了高度在 SODAR 和 RASS 的第一阈距处甚至更低的混合层高度外。

B. 4　 应用多个仪器的其他算法

采用多个仪器进行探测有助于克服上文描述的单个仪器的一些不足 （有限的

垂直测量范围、 有限的数据可获得性）。 接下来的两个小节列举了可能的组合。
B. 4. 1　 SODAR 和剖风仪结合使用

Beyrich 和 Görsdorf （1995） 报告了同时使用 SODAR 和剖风仪来确定混合层高

度。 SODAR 数据使用了 ARE 法。 从剖风仪数据中， 混合层高度也同样用升高的信

号强度最大值的高度来确定 （同样见 Angevine 等 1994； Grimsdell 和 Angevine
1998； White 等 1999）。 对于发展中的对流边界层， 两种算法符合良好。 两种仪器

的垂直测量范围 （SODAR 为 50 ～ 800m， 剖风仪为 200 ～ 3000m） 允许跟踪混合层

高度的完整的日循环。
B. 4. 2　 SODAR 和云高计结合使用

用声学和光学背散射强度来确定混合层高度的方案之间有着有趣的差别， 应该

予以认真的注明。 虽然声学背散射强度本身被用于探测 H1 和 H3， 其一次微分则用

于确定 H2 （见 B. 1. 4 节）， 但光学背散射强度的一次和二次微分 （而非光学背散

射强度本身） 则被用于确定 H4。 处理这两种背散射强度的差异是由于声波和光波

不同的散射过程： 声波在大气折射率梯度处， 即温度梯度处散射 （Neff 和 Coulter
1986）， 而光波则在小颗粒上散射。 因此， 光学背散射强度与气溶胶浓度本身成正
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比。 而另一方面， 两种情况下我们希望从这些背散射强度中推导的混合层高度都出

现在温度和气溶胶浓度有垂直梯度的高度。 因此大体上， 声学背散射强度的垂直分

布应该看起来非常类似于光学背散射强度垂直梯度的垂直分布的负值。
不同遥感仪器的同步测量主要是为了用一种遥感方法来验证另一种 （Devara

等 1995）。 但是我们也可以想到结合两个或多个遥感仪器的结果来确定大气边界层

的结构。 声学背散射强度对混合层高度的直接探测的极限约为 1km， 因为声波在大

气中的衰减率很高。 与此相反， 光学遥感可提供至少数千米的大得多的高度范围，
因为光波在大气中的衰减率很小， 除非有雾、 云层或强降水。
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