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基于不同模型的大型湖泊水 气界面气体传输速率估算
*
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摘 要: 气体传输速率是湖泊水—气界面温室气体交换通量的重要驱动因子，但其估算具有不确定性． 本研究选择 3 种

不同的参数化方程估算大型( 面积 2400 km2 ) 浅水 ( 平均水深 1．9 m) 湖泊———太湖水—气界面的气体传输速率，探讨大

型湖泊气体传输速率的控制因子和变化范围，为估算模型的选取提供参考． 结果表明，气体传输速率的两个重要参数风

应力和水体对流混合速率存在夜间高、白天低的变化特征，因此气体传输速率也存在夜间高、白天低的变化特征． 总体上

太湖气体传输速率主要由风力控制，可以通过风速函数估算得到． 太湖水—气界面气体传输速率的年均值为 1．27 ～ 1．46
m /d． 因气体传输速率存在空间变化，单一站点参数化的模型可能不适合其他区域湖泊水—气界面气体传输速率的估算，

但湖泊的面积可能是一个有效的预测因子．
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Estimate of gas transfer velocity between water-air interface in a large lake based on dif-
ferent models: A case study of Lake Taihu
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Abstract: Gas transfer velocity ( k) is a factor driving Greenhouse gases exchange between water-air interface． But the estimate of k
showed great uncertainly． To explore the control factors and variation of k，and select suitable k estimate model in large lake，three
different parameterized equations were chosen for estimating k in Lake Taihu． Ｒesults indicated that velocity scales for wind shear
and convection ( u* and w* ，respectively) showed diurnal cycle with high values during nighttime and low values during day，

which were two important parameters in k estimate． As a result，k showed similar variation． In the large lake，the k was mainly
dominated by wind shear，and wind speed was useful for estimating k． The annual mean value of k ranged from 1．27 to 1．46 m /d in
Lake Taihu． Because of the spatial heterogeneity，the parameterized models in single site maybe not suitable for estimating k in oth-
er lakes． However，the lake area may be useful predictor for k．
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近年来诸多研究均表明内陆湖泊在全球温室气体循环中的作用不容忽视［1-3］，因此正确评估湖泊水—
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气界面温室气体的交换通量具有重要意义［1，4］． 湖泊水—气界面温室气体交换量主要取决于温室气体在表

层水与大气中的浓度差( Δc) 以及水—气界面气体传输速率( k) ［5-6］． Δc 可以通过野外观测精确得到［7-10］，但

k 的估算则存在不确定性，给评估湖泊水—气界面温室气体交换量带来了很大的挑战［1，11-12］． 最新研究也表

明，k 计算模型的选择对湖泊水—气界面温室气体交换通量的估算有显著影响［12］．
k 是描述水体水—气边界层过程的重要参数，但不同的研究给出不同的参数化方程． 实验室风浪槽数据

以及开阔洋面和湖面示踪剂实验数据等均表明其受风速驱动，因此通常情况用风速数据参数化 k［5，13-15］． 但

相关研究表明因辐射和风力等外力作用诱发的水体对流混合能够改变溶解气体在垂直方向的输送力度，进

而影响 k［16-17］． 因昼夜温差的作用，夜间水体的对流混合较强，引起 k 的增强，进而导致湖泊等水体温室气体

通量出现日变化特征［11，18-19］． 因忽略了水体对流混合的作用，相关研究表明基于风速函数估算得到的 k 可能

偏低，从而给水—气界面温室气体通量的估算带来偏差［4，11］，因此近几年同时考虑水—气边界层气侧的风应

力 ( u* ) 和水体湍流混合速率( w* ) 的表面更新模型( surface renewal model) 被用于 k 的估算［4，20-21］． 但表面

更新模型中的拟合系数变化范围较大，具有较大的不确定性［22-23］．
受湖泊面积［21，24］、形状［25-26］、生态环境［26］以及风速［6，27］等的影响，湖泊水—气界面 k 值存在空间变化，

主要受 u* 和 w* 的控制． 随着湖泊面积的增加，u* 和 w* 均呈现增加趋势［21］，k 也呈显著增加趋势［24］，但 w*

对 k 的影响力度呈现递减趋势［21］． 因此在大型湖泊中 k 可能主要受风力驱动． 在全球尺度上，大中型湖泊在

湖泊的面积和数量中均占主导地位［28］，因此研究大型湖泊水—气界面 k 的控制因素及其量级大小对湖泊温

室气体通量的估算有重要意义．
太湖是典型的大型( 面积为 2400 km2 ) 浅水( 平均水深 1．9 m) 湖泊，也是我国第三大淡水湖泊． 受人为

活动的影响，太湖外源营养负荷输入水平较高，相关研究表明其水体溶解温室气体的浓度较高［29］． 另外湖

泊水体的对流混合一般具有明显的季节性变化特征［30-31］，但受水深较浅的影响，太湖水体对流混合的昼夜

变化可能更加明显［32-33］． 本研究基于太湖中尺度通量网的观测数据［34］，选择不同的参数化方程估算该大型

浅水湖泊水—气界面的 k 值，通过对不同模型估算的 k 进行比较，量化其变化范围，研究其控制因素，选择出

合适的估算模型，为相关研究工作提供参考．

1 材料与方法

1．1 研究区域

太湖( 30°55'40″～31°32'58″N，119°52'32″ ～ 120°36'10″E) 位于长江三角洲区域，湖区水面面积为 2400
km2，平均水深仅为 1．9 m，最大水深出现在湖心区． 太湖湖岸线总长 405 km，从北到南最长距离为 69 km，从

东到西最长距离为 56 km，水面开阔，有利于风浪的形成，湖区内光照充足，温热条件好［35］． 但由于经济的快

速发展以及湖泊资源的不合理利用，太湖生态系统出现退化，其对气候变化的响应及其反馈成为相关研究

中所关注的热点区域［34］． 为排除岸线和地形等地理因素的影响，本研究选取湖心区为研究区域．
1．2 研究站点

本研究所有的观测数据均来自于太湖中尺度通量网中的平台山站( PTS) ，该站点位于太湖湖心区，风浪

较大，水深约为 2．9 m． 主要的观测仪器有: ( 1) 涡度相关系统，由开路式红外气体分析仪( EC150，Campbell
Scientific Inc．) 和三维超声风速计( CSAT3，Campbell Scientific Inc．) 组成，安装在距湖面 8．5 m 高度处，分别用

于测量水汽密度以及三维风速 /超声虚温，采样频率为 10 Hz，由数据采集器( CＲ3000，Campbell Scientific
Inc．) 在线计算成半小时平均动量通量、感热通量、潜热通量和摩擦风速等; ( 2) 四分量净辐射观测系统

( CNＲ4，Kipp ＆ Zonen B．V．) ，借助横臂延伸在观测平台外，安装高度大约在水面上 2～ 3 m，观测向下和向上

短波辐射、向下和向上长波辐射; ( 3) 小气候观测系统，由温湿度传感器( HMP155A，Vaisala Inc．) 和风速风向

传感器( 05103，Ｒ．M． Young Company) 组成，安装高度与涡度相关观测系统相同，主要用于测量气温、湿度、
风速等气象要素; ( 4) 水温梯度观测系统，由 5 个高灵敏温度传感器组成( 109-L，Campbell Scientific Inc．) ，

分别用于水下 20、50、100 和 150 cm 和底泥的水温观测． 降雨量由自动翻筒式雨量计( TE525-L，Campbell
Scientific Inc．) 观测．
1．3 数据后处理

使用 PTS 站点 2014 年全年的观测数据，主要有: 涡度通量数据、小气候观测到的气温和风速数据、四分
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量净辐射仪观测的辐射数据和水温梯度数据． 涡度通量数据的后处理主要有: 降水时刻野点的剔除、坐标旋

转、超声虚温校正和 WPL 校正，详细处理流程参考文献［36-37］． 将水温观测数据进行 5 点滑动平均，降低

观测的随机误差．
1．4 模型方程介绍

Cole 等［5］、Ｒead 等［21］以及 Podgrajsek 等［11］基于在不同区域的研究，分别采用不同的方法计算水—气界

面 k 值，分别对应为 k1、k2和 k3，目前这 3 种方法在全球内陆湖泊水—气界面气体传输系数的估算中比较成

熟，且应用较广［1］． 其中 k1仅需要风速进行参数化，但 k2和 k3的计算需要用到水—气界面边界层 2 个重要的

物理参数: u* ( mm/s) 和 w* ( mm/s) ． u* 表征水—气界面空气侧大气的运动状态，计算公式为:

u* =u*
a

ρa
ρw槡 ( 1)

式中，u*
a 为空气的摩擦速度( m/s) ，ρa为空气密度 ( kg /m3 ) ，ρw为水体密度( kg /m3 ) ．

w* 表征水—气界面水侧水体对流混合速率，其计算公式为:

w* = ( β·z) 1 /3 ( 2)

式中，β 为水体的浮力通量( m2 /s3 ) ; z 为混合层深度( m) ，由 Herb 等［38］确定的混合层深度的最优标准温差

( 0．4℃ ) 得到．
k1、k2和 k3的计算方案及其相关参数的计算过程如下所示:

( 1) k1的计算

基于薄边界层模型，在全球范围内基本上都采用 1989 年 Jhne 等［39］建立的数学经验公式确定 k1 :

k1 / k600 = ( Sc /Sc600 ) －n ( 3)

式中，Sc是 t℃下无量纲的气体施密特数，与水温相关［40］; Sc600是在 20℃时的施密特数 600; k600是当施密特数

为 600 时的气体传输系数; n 是与风速相关的系数，当 U10 ＞ 3．7 m /s 时，式( 3) 中 n = 0．5; 当 U10 ＜ 3．7 m /s
时，式( 3) 中 n = 2 /3［7］． 其中 U10是 10 m 高度处的风速 ( m/s) ，根据粗糙度和仪器的观测高度计算得到［41］．
本研究中以 CO2气体为例，其 Sc的计算公式为:

Sc = 1911．1－118．11t + 3．4527t2 －0．04132t3 ( 4)

实验室风浪槽数据以及开阔洋面和湖面示踪剂实验数据等均表明可以用易得到的风速数据参数化

k600
［5，13］． 另外 PTS 站点的观测数据表明太湖在大部分情况下处于低风速( ＜3．5 m /s) 和中风速 ( ＜5 m/s) 环

境，根据模型方程的适用性，本研究选择 Cole 等［5］建立的经验模型计算 k600( cm /h) :

k600 = 2．07+0．215U
1．7
10 ( 5)

( 2) k2的计算

基于方程( 5) 计算得到的气体交换系数，仅仅考虑风动力对水—气界面气体传输的影响，根据 Soloviev
等［42］和 Ｒead 等［21］的研究，表面更新模型被应用到湖泊水—气界面 k 值的计算，该模型同时考虑 u* 和 w* 对

k 的影响，具体计算过程为:

k2 = η( ε·ν) 0．25·S－n
c ( 6)

式中，η 为比例常数; ν 为水体的运动粘度( m2 /s) ，与水温有关; n 为代表水表状况的系数; ε 为水体湍流动

能的消散速率( m2 /s3 ) ，由空气侧湍流动能( εu ) 和水侧湍流动能( εw ) 组成:

ε= εu + εw ( 7)

εu的计算公式为:

εu = ( τ t /ρw ) / ( Κ·δv ) ( 8)

式中，τ t为风切向剪应力［42］; ρw为水体密度( kg /m3 ) ; K 为 Von Karman 常数 ( K = 0．4) ; δv 为水体粘子层厚

度，计算公式为［42］:

δv = c1·ν / ( τ t /ρw ) 0．5 ( 9)

式中，c1为拟合常数，ν 为水体运动粘度． 另外，εw由水体的浮力通量( β，m2 /s3 ) 计算得到，β 的计算公式为:

β=－
g·a·Qe

ρw·Cp
( 10)
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式中，g 是重力加速度( m/s2 ) ; a 是 t℃时水体热力扩张系数 ( a = 1．6×10－5 +9．6×10－6 t) ; Cp 是水体热容量

( Cp = 4200 J / ( kg·K) ) ; Qe为水表有效热通量 ( W/m2 ) ，计算公式为［43-44］:

Qe =Ｒn －H－λE ( 11)

式中，Ｒn为净辐射，H 为感热通量，λE 为潜热通量．
根据 MacIntyre 等［4］和 Ｒead 等［21］的研究，当湖泊加热大气时，水体层结不稳定( Qe ＜ 0) ，εw = β; 当大气

加热湖泊时( Qe ＞0) ，水体层结稳定，εw = 0． 另外基于 Ｒead 等［21］和 Zappa 等［22］的研究，公式( 6) 中 η = 0．29，

n= 0．5，Sc = 600．
为评估 w* 对水—气界面 k 值的影响，单独选取 εw计算 k［21］，即:

kw =η( εw·ν) 0．25·S－n
c ( 12)

通过 kw与 k2的比值，评估 w* 对水—气界面 k 值的贡献．
( 3) k3的计算

利用观测到的气体通量估算 k 成为当下研究的热点［20，23，45］． Podgrajsek 等［11］基于湖泊水—气界面 CO2

涡度通量长达一年的原位观测，结合 CO2气体在水表和大气的浓度差( Δc) 计算 k，即 k =F /Δc，其中 F 为湖

泊水—气界面 CO2通量，由涡度相关方法原位连续观测得到． Podgrajsek 等基于计算得到 k，在 k1的基础上耦

合水体对流混合对 k 的影响，重新参数化了气体水—气界面气体的交换速率，计算过程为:

k3 = ( Sc /600) －n( k600 + 0．05e1068w
*

) ( 13)

1．5 数据处理与分析

观测数据以及计算得出的数据全部录入 SPSS 软件进行统计分析，采用 One-way ANONA 分析比较不同

数据组的差异，使用 LSD 方法检验其差异是否显著( P = 0．05) ，采用 Spearman 相关分析数据间的线性相

关性．

2 结果与分析

2．1 基本气象要素的时间变化特征

2014 年 PTS 站点年均水温( 水下 20 cm 处) 为 17．6℃，日均最低水温为 3．4℃，出现在 2 月 12 日，日均最

高水温为 30．8℃，出现在 7 月 23 日( 图 1a) ． 受太阳辐射季节变化的影响，水温有明显的季节变化特征，在

春、夏、秋、冬 4 个季节平均水温分别为 16．9、26．7、20．2 和 6．3℃ ． 湖面水温和气温的差值( ΔT) 没有明显的季

节变化特征( 图 1b) ． ΔT 在少数时间能达到±3～ ±4℃，绝大部分时间都在±2℃ 之间变化，并且全年均值为

－0．1℃，表明总体上热量是从大气输向湖面，湖体处于吸热状态．
PTS 站点湖面上方 10 m 处的年均风速为 4．80 m /s，月均最小风速为 4．10 m /s ( 1 月) ，月均最大风速为

5．31 m /s ( 9 月) ( 图 1c) ． 受台风入境的影响，日均风速的极值( ＞ 8 m/s) 大部分出现在夏季( 7 月和 8 月) ，

但 7 和 8 月整体上受副热带高压控制，故月均风速值不高( 7 月: 4．51 m /s; 8 月: 4．34 m /s) ． 另外观测数据表

明 PTS 站点的风速在夜间要高于白天，并且年均风速在夜间和白天期间分别为 5．11 和 4．51 m /s．
2．2 u* 和 w* 的时间变化

2．2．1 昼夜变化 风应力和对流混合是水—气边界层中两个关键物理过程，分别由摩擦风速和能量收支驱

动． 由图 2 可知，u* 和 w* 均呈现出白天低、夜间高的昼夜变化特征． u* 在夜间平均比白天高 11%，其均值分

别为 6．2 和 5．6 mm/s． w* 的夜间增加幅度要显著高于 u* ，夜间水体 w* 值( 均值为 3．2 mm/s) 是白天( 均值为

0．8 mm/s) 的 4 倍． w* 的昼夜变化特征明显受到太阳辐射的影响，夜间( 18: 00—次日 6: 00) 无太阳辐射时，水

体“丢失”热量最多( Qe = －100 W/m2 ) ，水体 w* 保持在峰值． 早上 6: 00—8: 00，水体开始接收太阳辐射，由

“失热”状态转向“吸热”状态，w* 开始显著降低，直至到午时保持在谷值． 同理，w* 开始显著升高阶段出现

在水体由“吸热”状态转向“失热”状态的时刻( 16: 00—20: 00) ．
2．2．2 季节变化 由图 3 可知，u* 和 w* 呈现出不同的季节变化特征． 与风速的时间变化特征相似，u* 也无明

显的季节变化，月均值的变化范围为 5．0～6．7 mm/s，年均值为 5．9 mm/s． 但在日尺度上 u* 的变化范围较大，

为 2．6～15．1 mm/s． 受水体温度季节变化的影响，w* 也呈现出明显的季节变化，夏季最高( 8 月为 2．6 mm/s) ，冬

季最低( 2 月为 1．3 mm/s) ． 在春、夏、秋、冬 4 个季节 w* 的均值分别为 1．9、2．4、2．2 和 1．5 mm/s． 但与 u* 相
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图 1 水温、湖面与大气之间的温度差( ΔT) 以及 10 m 高处风速日均值的时间变化

Fig．1 Temporal variation of water temperature，the difference between lake surface temperature
and air temperature( ΔT) ，and wind speed at 10 m height

比，w* 的变化范围较小，在日尺度上其变化范围仅为 0～ 4．4 mm/s． 通过对图 2b 和图 3b 可知，w* 的昼夜变

化强于季节变化．
2．3 k1、k2和 k3的时间变化及差异性

2．3．1 昼夜变化及差异性 如图 4 所示，k1、k2和 k3均有白天低、夜间高的昼夜变化特征，但 k3的昼夜变化幅度

更加明显． 在白天 k3的值与 k1相当，但在夜间 k3的值要显著高于 k1和 k2 ． 另外在昼夜 24 h 循环中 k1始终小于

k2 ． 夜间 k1、k2和 k3的均值分别为 1．33、1．50 和 2．10 m/d，白天 k1、k2和 k3均值分别为 1．20、1．41 和 1．34 m/d．
2．3．2 季节变化及差异性 因水—气界面气体传输速率存在昼夜变化特征，k1、k2 和 k3 相互之间的差异在白

天和夜间表现不同( 图 5) ． 在低水温的冬季，水温小于 10℃ ( 图 1a) ，k1与 k2在白天和夜间均有显著差异，但

在高 w* 期间二者无显著差异． k1与 k3之间差异性在高 w* 期间具有显著性，即在春、秋和夏季的夜间二者的

差异显著． 并且在夏季因水体与大气之间能量交换剧烈，在该季节的白天 k1与 k3差异性也显著． k3是在 k1的

基础上耦合了 w* 对气体传输系数的影响，因此在低 w* 期间 k3与 k2的差异与 k1与 k2的差异相似，但在高 w*

期间 k3与 k2之间具有显著差异．
在白天和夜间 k1与 k3均具有明显的季节变化，即暖季高、冷季低． 但 k2没有季节变化． k1、k2和 k3的变化

范围分别为 0．74～1．64、1．33～1．56 和 0．90～2．67 m /d，其年均值分别为 1．27、1．46 和 1．72 m /d( 图 5) ．
2．3．3 风速对 k 的影响 本研究基于风速计算得到的 k1与基于表面更新模型计算得到的 k2具有显著相关性

( 白天: Ｒ= 0．79，P＜0．01，n= 365; 夜间: Ｒ= 0．76，P＜0．01，n= 365) ，但总体上 k1偏低于 k2( 图 4 和图 5) ． 与

k2相比，白天年均 k1值偏低 18%，但在夜间仅偏低 12%． 日均 k1与 k2之间的差异 Δk ( Δk = k2 － k1 ) 在白天和

夜间均和风速相关( 图 6) ． 并且当风速在 3～ 6 m/s 之间时，Δk 较小，在白天为 0．24 m/d，在夜间为 0．18 m/d．
当风速小于 3 m /s 时，k1明显偏低，但当风速大于 6 m /s 时，k1明显偏高． 在高风速状况下 k1可能高估气体传

输速率，但在极低风速状况下可能出现低估．
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图 2 年均风应力 u* 和水体对流混合速率 w* 的昼夜变化( 图中误差线为 1 倍标准误，下同)

Fig．2 Diurnal cycle of annual mean wind shear velocity u* and waterside convection w*

( The error bar indicates one standard error，the same below)

图 3 风应力 u* 和水体对流混合速率 w* 的季节变化

( 图中的柱状图分别表征 u* 和 w* 的季节动态，不同的字母表示差异显著)

Fig．3 Temporal variation of wind shear velocity u* and waterside convection w* ( The histogram showed the
seasonal variation of u* and w* ，respectively，and different letters indicate significant difference)
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图 4 年均水—气界面气体传输系数 k1、k2和 k3的昼夜变化

Fig．4 Diurnal cycle of annual mean gas transfer velocity k1，k2 and k3 across water-air interface

图 5 水—气界面气体传输速率 k1、k2和 k3在白天( a) 和夜间( b) 的季节变化及其差异性

( 不同的字母代表差异显著，P＜0．05)

Fig．5 Seasonal variation of gas transfer velocity k1，k2 and k3 across water-air interface and the difference
among them during day ( a) and night ( b) ( Different letters indicate significant difference，P＜0．05)

2．4 w* 对 k 的贡献

基于公式( 12) ，通过 k( w* ) 与 k2的比值量化 w* 对太湖水—气界面 k 值的贡献． 由表 1 可知，整体水平

上 kw /k2没有明显的季节变化，在年均水平上 kw /k2的比值为 18%，表明在该大型湖泊中 w* 对水—气界面 k
值的贡献小于 20%．
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图 6 日均 Δk ( k2 － k1 ) 与 10 m 高的风速在白天( a) 和夜间( b) 的关系

Fig．6 Ｒelationship between daily mean Δk ( k2 － k1 ) and wind speed at 10 m height during day ( a) and night ( b)

表 1 不同时期水表有效热通量 Qe以及

k( w* ) 占 k2比重的对比

Tab．1 Comparison of surface effective heat flux Qe and
the k( w* ) percentage of total k2 in different periods

时间
Qe / ( W/m2 ) kw /k2 /%

白天 夜间 平均 白天 夜间 平均

春季 229 98 66 6 29 17
夏季 202 －114 44 8 34 21
秋季 148 －105 22 10 30 20
冬季 98 －84 7 9 27 18
年均 169 －101 34 8 28 18

w* 对 k 值的影响有明显的昼夜变化． 在夜间

w* 控制 28%的 k 值变化，但在白天仅为 8%． 因水

深较浅，太湖湖水与大气之间热量交换也表现出显

著的昼夜变化: 白天强烈吸热( Qe = 169 W/m2 ) ，夜

间强烈放热( Qe = －101 W/m2 ) ． 在白天吸热期间，

湖泊稳定层结，w* 对 k 值的影响较小． 但在夜晚湖

泊“丢失”能量期间，w* 对 k 值有显著影响，且在夏

季夜晚达到最大( 表 1) ． 太湖湖水与大气之间 Qe的

年均值为 34 W/m2，总体上太湖处于吸热层结状态．

3 讨论

3．1 太湖水—气界面 k 值的控制因素

水—气界面 k 值主要受 u* 和 w* 两个物理量的控制． 本研究发现在太湖 u* 和 w* 均呈现出昼夜变化特

征( 图 2) ． 这可能是因为 u* 和 w* 分别由( 摩擦) 风速和能量收支驱动，PTS 站点的观测资料显示风速在夜

间要高于白天，并且相关研究也发现该站点的摩擦风速在夜间较稳定，但在白天变化幅度较大［46］． 另外内

陆湖泊水体一般具有白天吸热、夜间放热的特征，该特征在浅水湖泊中尤为明显［32］． 湖泊吸收热量时，水体

稳定层结，对流混合受到限制; 但湖泊因冷却“丢失”热量时，水体层结消失，上下对流混合增强［4，47］． 驱动因

子的昼夜变化可能对 u* 和 w* 的变化产生显著影响． 另外太湖水体 w* 也表现出季节变化特征( 图 3) ，并且

与全球湖泊 w* 的变化趋势相同［21］，但 w* 的季节变化弱于昼夜变化，这可能是由于浅水湖泊中水—气能量

交换的昼夜变化较强烈所致［32］．
因湖泊的大小、深浅和风浪区等各有不同，其水—气界面 k 值的控制因素也有所不同［21，23-24，26］． 本研究

表明在太湖 w* 只控制 18%的 k 的变化，并且在白天湖泊对流混合较弱时更低，只有 8%． Ｒead 等［21］基于全

球湖泊的研究表明，当湖泊的面积大于 1000 km2时，w* 控制小于 20%的 k 的变化，与本研究的结果一致． ΔT
和 Qe的年均值表明太湖处于吸热层结的状态，因此 w* 对 k 的影响较小． Ｒead 等［21］统计分析发现只有在小

型湖泊( ＜ 1 km2 ) w* 才能显著影响 k，大型湖泊中因湖面开阔，k 主要受 u* 控制． u* 主要和风速有关［15］． 风

速还能影响水体对流混合状态［47］ 以及水—气界面能量交换等［48］，进而间接影响 k，并且相关研究表明在

水—气界面 k 值估算中，风速是关键的敏感因子［15，49-50］，因此在湖泊水—气界面 k 值以及温室气体交换通量

的估算中，易观测的风速是必要的参数［50］．
另外目前主要有 3 种标准确定 w* 对 k 有影响: ( 1) 风速＜5 m/s［4，11］; ( 2) w* ＞6 mm/s［17］; ( 3) u* /w* ＜
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0．75［43］． 观测数据表明在 58%的情况下太湖水面上方大气的日均风速小于 5 m /s． 太湖水体 w* 的年均值为

2 mm/s，在夜间 w* 的最大值也仅为 5．5 mm/s，大于 6 mm/s 的情况较鲜见． u* /w* 的均值为 3．36，变化范围

为 1．36～39．59． 尽管 w* 有显著的昼夜变化，夜间较大，但在夜间 u* /w* 的均值也仅为 2．15，变化范围为

0．84～3．25，从不低于 0．75 的阈值． 综上所述，太湖水—气界面的 k 值不受 w* 控制，而风速为太湖水—气界

面 k 值的主要驱动因子．
尽管夜间较高的 w* 加强了气体在垂直方向的输送，增加了水—气界面气体的交换通量［16-17］，但最近研

究表明 w* 不是导致温室气体交换通量出现日变化的唯一原因［19］，本研究表明 u* 也具有日变化( 图 2) ，其

也有可能导致水—气界面温室气体的交换通量出现日变化．
3．2 k 估算模型的选择

水—气界面气体交换通量的计算对 k 较为敏感，选择合适的模型估算 k 对准确估算内陆水体碳收支至

关重要［12，23］． 本研究中 3 种方法估算得到 k 的年均值分别为 1．27( k1 ) 、1．46( k2 ) 和 1．72 m /d ( k3 ) ． 在全球范

围内陆湖泊水—气界面 k 值的年均值变化范围为 0．5～1．6 m /d［1］，k1与 k2的变化范围与此较接近，但 k3已超

过此范围． k3的参数化方程来自于一个面积仅为 38 km2的小型湖泊［11］，小型湖泊中水体对流发生频率较高，

w* 对 k 的影响较大，因此可能不适合大型湖泊 k 的估算［1，21］． 图 5 表明在 w* 较高时，k3显著高于 k1和 k2，并

且在 k3中 w* 控制将近 40%的 k 的变化，严重高估了该大型湖泊中 w* 对 k 的贡献［21］． 利用涡度相关法等观

测的高频气体通量为水—气界面 k 的参数化提供了新的途径［20，23，45］，但 k 存在空间变化［21，24］，单一站点参数

化的模型可能不适合其他区域湖泊水体 k 的估算．
本研究结果表明基于公式( 5) 和( 6) 计算得到的 k1与 k2比较适用于太湖． k1的计算模型中输入参数仅有

风速，k2由同时考虑风应力和水体对流混合的表面更新模型计算得到． 研究表明由于忽略水体对流混合 w*

的作用，k1将会严重低估水—气界面 k 值［11，17］． 但本研究表明大部分情况下 k1与 k2相当，且 k1与 k2之间的差

异与 w* 无关，在冬季 w* 较低时两者反而具有显著差异( 图 5) ． k1计算方程的施密特数是温度的函数，导致

k1对温度具有依赖性［49］，致使 k1出现夏季高、冬季低的季节变化( 图 5) ． 考虑到冬季低水温期间水体温室气

体产生速率较低［41］，在此期间 k1与 k2之间的差异可能对水—气界面温室气体交换通量的估算影响较小．
k1是通过简单的风速函数估算得到的，k2是通过复杂的表面更新模型计算得到的． 表面更新模型在计算

水—气界面 k 值方面得到广泛认可［21］，但其需要大量的风动力、热通量以及水动力等数据进行参数化． 在日

均水平上 k1与 k2具有显著的相关性( 白天: Ｒ = 0．79，P＜ 0．01，n = 365; 夜间: Ｒ = 0．76，P＜ 0．01，n = 365) ，

但在大于 6 m /s 时 k1与 k2的差值较大( 图 6) ，这可能是因为 k1的估算不适用于大风速下的天气状况［5，45］． 但

在中性风速状况( 3～6 m /s) 二者的差值较小，观测数据表明在该大型湖泊中 63%的天气状况为中性风速．
因此，在大型湖泊可以用风速函数估算水—气界面的 k 值．
3．3 太湖水—气界面 k 值

表面更新模型表面在计算湖泊水—气界面 k 值方面得到广泛认可［4，20-21］． 因此基于表面更新模型，太湖

水—气界面 k 值的年均值为 1．46 m /d，总体上 k 没有季节变化，但有显著的昼夜变化，白天和夜间的均值分

别为 1．41 和 1．50 m /d． 基于风速函数计算得到的太湖水—气界面 k 值的年均值为 1．27 m /d，并且该值也存

在相似的昼夜变化特征( 白天: 1．20 m /d; 夜间 1．33 m /d) ． 与 k2相比，基于简单风速函数计算得到的 k1仅有

13%的不确定性，小于全球湖泊水体 20%的不确定性［15］． 另外，Wanninkhof［15］基于有效的风速产品和14 C 示

踪剂重新拟合风速( U，m/s) 和 k 的关系: k = 0．251U2( Sc /660) －0．5，得到的太湖水—气界面 k 值为 1．30 m /d，

与 k1和 k2相近．
湖泊水—气界面 k 值随着湖泊面积的增加而增加［21］． Holgerson 等［24］研究发现 k 与湖泊面积呈现出显

著的对数关系( Ｒ2 = 0．97，P＜0．01) ，但受研究区域的限制，在该统计分析中湖泊面积的变化范围仅为0．001～
100 km2 ． 据此统计关系，由太湖的面积( 2400 km2 ) 计算得到该湖泊的 k 值为 1．25 m /d，与 k1和 k2较接近，因

此该统计关系也适合估算更大面积湖泊水—气界面 k 值． 另外 Xiao 等［45］基于连续的观测得出另一个亚热

带小型水体( 面积 0．0025 km2 ) CO2的 k 值为 0．42 m /d，根据 Holgerson 等［24］的统计关系，由该水体的面积计

算得到 k 值为 0．39 m /d． 因此湖泊的面积可能为水—气界面 k 值的估算提供新的途径．
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4 结论

1) 太湖的 u* 和 w* 存在夜间高、白天低的变化特征． 受能量收支的影响，w* 还具有夏季高、冬季低的季

节变化，但受水深较浅的影响，w* 的昼夜变化幅度高于季节变化．
2) 夜间 w* 对太湖水—气界面 k 的影响较大，但总体上 k 主要由风力控制，并且可以通过易观测到的风

速估算． 太湖水—气界面 k 的年均值为 1．27～ 1．46 m /d，整体上无季节变化，主要有夜间高( 1．33 ～ 1．50 m /
d) 、白天低( 1．20～1．41 m /d) 的昼夜变化特征．

3) 因气体传输速率 k 存在空间变化，单一站点参数化的模型可能不适合其他区域湖泊水—气界面 k 的

估算，但湖泊的面积可能是一个有效的预测因子．
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