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台灣北部初秋豪雨個案之降雨特性研究 

摘 要  

本文主要探討 2006 年 9 月 10 日北台灣初秋豪雨個案之降雨特性，

當日最大累積雨量為竹子湖測站的 556 mmday-1(已達超大豪雨)，降雨主

要集中在 06-12 UTC。研究中利用中央大學雙偏極化雷達和五分山雷達

進行中尺度分析，討論降雨之時空分布特徵、可能機制與微物理特性。 

綜觀天氣主要受到大陸性高壓與台灣南方外海之低壓產生的共伴環

流所影響，大陸性高壓出海與高層轉為西風，屬於初秋的氣候特性。 

中尺度水平方向的雷達回波具有多種樣貌，系統自東向西移動，並

由南北走向聚集後轉為東西走向。統計結果顯示強回波主要集中於三

區：台灣東北部外海、大屯山區以及淡水河口附近，此三區皆存在有利

的環境因子，分別為：綜觀環境高、低壓的風場輻合，地形上坡增強，

穿過台北盆地之東風與環境東北風的輻合。 

雙偏極化雷達顯示降水系統主要由層狀和發展不深的對流組成，而

這些淺對流被嵌於層狀系統之間，利用雙偏極化雷達反演雨滴粒徑再配

合風場資訊整理出一個雲物理的概念模式，長時間存在的層狀區持續提

供融解後的水滴給低層，地形迎風坡或對流區有較大的上升速度，利於

凝結使得小雨滴個數增多，可能有類似種雲餵雲的加強機制，且大 ZDR

集中在低層，降水可能以碰撞結合為主。  
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The precipitation characteristics of autumn torrential 

rainfall event in northern Taiwan 
 

Abstract 

Precipitation characteristics of the torrential rainfall event on 10th Sep. 
2006 in northern Taiwan will be discussed in this thesis. The maximum daily 
accumulated rainfall was 556 mm at Zhuzihu. The heavist rainfall took place 
during 06-12UTC. The data collected by NCU dual-polarimetric radar and 
RCWF radar are mainly used to analyze mesoscale features, such as space-time 
distribution of precipitation, possible mechanisms, as well as microphysics 
characteristics.  

In synoptic scale, a continental high in China and a low locating on Bashi 
Channel influenced Taiwan. They caused a low level convergent zone in the 
north-eastern area of Taiwan. Because the continental high moved out of China 
and it turned to westerly on high level, the climate character was categorized to 
early autumn.   

The horizontal reflectivity patterns were diverse. Convections moved from 
east to west. Statistic result shows that the strong reflectivity dispersed to three 
areas, northeastern sea of Taiwan, Mt. Datun and Tamsui River estuary. The 
environment provided favorable conditions for these precipitation systems, 
such as convergence and terrain upslope enhancement. 

From dual-polarization data, shallow convections were embedded in large 
and long-lasting stratiform system. ZDR was increasing as height decreasing. 
Within near saturated environment, the bigger drops in lower level indicated 
that precipitation may be enhanced by collision and coalescence. Using 
dual-polarization radar data to retrieve raindrop size distribution, and combing 
kinematics analysis, we could prescribe a simple microphysics conceptual 
model. The long-lasting stratiform system continuously provided droplets to 
low level convections in a wide spread region. Wherever there is more upward 
motion, more vapor would condense. A wider spread of DSD set up the stage 
of seeder-feeder mechanism. 
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第一章 緒論 

1-1  研究動機 

2006 年北台灣下半年的日降雨量統計中(表 1.1)，9 月 10 日出現一

個明顯的強降水事件，大屯山區的竹子湖測站觀測到最大日累積雨量，

556 mm day-1 (超大豪雨)，甚至山後的淡水測站也有 312 mm day-1 大豪

雨的等級，令人好奇造成如此大雨的原因究竟為何？而當天中央大學雙

偏極化雷達對此個案也有進行觀測，並且提供許多雲物理資訊，故希望

能利用種種資料進行本個案降水特性分析之研究。 

1-2 文獻回顧 

王等人(1984)長期統計臺灣各地雨量，把降水分為冬雨(季風雨)、春

雨、梅雨、颱風雨和秋雨。秋雨出現在台灣東北部和東部，時間為九、

十兩月，以宜蘭最為顯著，而台北地區全年雨量較為平均。台灣秋季豪

雨主要由於颱風和冷鋒所影響；初秋的氣候特徵，低層由西南氣流轉東

北季風，高層則從東北風轉為西風，大氣屬於潛在不穩定 (Chen and 

Chen, 2003；陳與汪, 1990；王與鄭, 1982) 。 

針對秋季豪雨的研究方面，許多學者對於宜蘭地區有較為深入的探

討；陳(2000)統計分析 1996 至 1998 年秋冬季(九月到次年二月)宜蘭地

區日降雨量大於 100mm 的個案，將綜觀天氣分為鋒前、鋒後和無鋒面

三類。張(2003)討論宜蘭地區在秋冬時期弱綜觀環境下，當氣流遇到宜

蘭特殊的口袋地形會引發複雜的局部環流，並利用地面的水氣通量做為

宜蘭地區預測豪雨發生的指數。除了宜蘭之外，沈(2005)分析 2004 年九

一一北部豪雨個案，綜觀環境受到台灣東北和西南方兩個低壓影響，中

尺度的準線狀對流系統內伴隨弓狀回波發生。但是，目前對於台灣北部
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地區秋季非颱風影響的強降水中尺度研究並不多。 

 地形在台灣的降水中扮演極為重要的角色，影響了降水的配置與強

度(Lin, 1993；Yang et al., 2007；鄭, 2006 )。Houze(1993)整理許多科學

家提出的地形降雨機制，並歸類出以下七種(圖 1.1 )：種雲餵雲機制

(seeder-feeder process)、上坡風凝結機制(upslope condensation)、上坡對

流激發機制(upslope convection triggered / enhanced by terrain blocking)、

上游減速激發機制(upstream triggering)、熱力激發機制(thermal 

triggering)、山後輻合機制(leeside convergence)和重力波在背風面的加強

機制(lee-side enhancement by gravity waves)。不同的降雨機制主要源於

當時的大氣條件(如：風速、濕靜力穩定度、對流可用位能)和地形(山高、

山寬)間的交互作用(Fr, Froude number)；歐洲 MAP (Mesoscale Alpine 

Programme )觀測實驗中，Houze et al. (2001)提出絕對穩定以及弱潛在不

穩定與地形交互作用下的兩種強降水概念模式；Yu et al.(2007)將大氣環

境和地形彼此間的交互作用分為五種降水類型。 

單胞對流的生命期約 30-60 分鐘，為雨滴成長所需的時間(Byers and 

Braham, 1949)。Houghton (1968)假設多胞風暴(multiple storm)的生命期

大於一小時，而且由許多擁有獨立降水過程的單胞風暴組成，有些粒子

會從一個對流胞到另一對流胞再次循環。Yuter and Houze (1995a-c)也藉

由分析一個多胞風暴提出粒子噴泉(particle fountain)的概念模式(圖

1.2 )。中尺度對流系統(Mesoscale Convective System)擁有連續且面積廣

大的降水系統，亦可視為多胞對流的系統，部分層狀，部分對流，對流

間彼此也有許多正回饋的過程，使得對流常受惠於前一個對流 (Mapes 

and Houze, 1992； Mapes and Houze, 1993)。在雲物理部分，對流具有

較大的上升速度使大粒子在空中持續較久的時間，並且提供較多的雲水

凝結，所以對流的微物理過程主要為合併(coalescence)和淞化(riming)，
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層狀微物理過程則以凝華(deposition)和融解過程為主 (Houze, 1993; 

Houze, 1997; Rogers and Yau, 1989)。 

中央大學在 2004 年年底完成雙偏極化雷達的升級工作，成為台灣第

一部雙偏極化雷達，它和傳統雷達不同之處在於能夠同時發射水平和垂

直偏極化的電磁波來做觀測。Zrnic and Ryzhkov(1999) 認為雙偏極化雷

達已經通過兩個重要測試：偏極化的資訊包含水象粒子特性，以及反演

足夠精確度的其它訊息。由於雙偏極化雷達對於水象粒子(hydrometeor)

的個數、介電常數(dielectric constant)、形狀、粒徑與降落時的傾斜角分

布有不同反應，所以雙偏極化雷達較傳統雷達具備更多的能力：1. 改善

雷達資料品質，濾除非氣象回波。2. 獲得解析體積內雨滴的統計資訊

(如：雨滴粒徑分布)。3. 利用模糊邏輯(fuzzy logic)辨別空間中的水象粒

子。4.能夠得到較為準確的定量降水估計(Scarchilli et al., 1993; Ryzhkov 

and Zernic, 1996; Vivekanandan et al., 1999; Zrnic et al., 2000; Bringi and 

Chandrasekar, 2001; Bringi et al., 2005)。  

國外已有許多利用雙偏極化雷達觀測進行雲微物理與運動場之間的

研究；MIST(Microburst and severe thunderstorm)實驗中，Wakimoto and 

Bringi(1988)觀測到強對流區中有垂直分佈的正 ZDR柱(ZDR column )，強

上升運動區中有較大的水滴；強回波附近的區域出現狹窄趨近於零的

ZDR區域(ZDR hole)，為冰雹區。Zeng et al. (2001)利用雙偏極化雷達得到

的粒子分類結果討論快速發展的強對流降水之微物理過程，液態水結冰

的潛熱釋放造成高層強烈的上衝流，較重的降水粒子掉落產生低層的下

衝流，上、下衝流使對流胞在中層分離；產生冰雹或軟雹的對流風暴生

命期會比只有降雨的對流風暴短。CaPE(Convection and Precipitation- 

Electrification)雷雨實驗中，飛機穿越觀測到的水象粒子與回波和 ZDR 推

估的粒子大小有很好的一致性(Bringi et al., 1997; Smith et al., 1999)。
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Brandes and Ikeda (2004)利用多種雙偏極化雷達參數對於融解層的特性

估計結冰高度(freezing level)，以上文獻都顯示雙偏極化雷達對於雲物理

研究的優勢。紀(2005)和呂(2006)對於台灣首部雙偏極化雷達的資料處

理流程和降水估計有基礎的貢獻。 

1-3  研究目的 

本研究藉由中央大學 C-Pol 雙偏極化雷達探討個案的微物理特徵，

並且與五分山雷達進行雙雷達風場合成，探討中尺度降雨的時空分布特

徵和可能機制。 

第二章介紹研究使用的資料以及分析方法，第三章討論此個案當時

的綜觀天氣特徵，而後利用中央大學雙偏極化雷達與五分山雷達於第四

章進行中尺度的初步分析，討論回波的水平結構、時空分布特徵以及造

成此種分布型態的環境有利因子。接著第五章深入至個案的雲物理特

性，並提出可能的概念模式，最後第六章為結論與未來展望。  
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第二章 資料來源與分析方法 

2-1 資料來源 

資料分為綜觀天氣與中尺度雷達資料兩類。綜觀天氣資料由中央氣

象局提供，內容包含：地面與高空天氣圖、板橋探空資料、局屬地面測

站及自動雨量站逐時資料、雷達整合回波圖和 MTSAT 紅外線衛星雲

圖；中尺度分析資料則由五分山雷達和中央大學 C-band 雙偏極化雷達

提供。個案分析範圍以北台灣為主，如圖 2.1 所示，並以中央大學為中

心，標記出氣象局的局屬測站、自動雨量站、以及五分山雷達站的相對

位置，等值線為地形等高線。 

2-1-1 五分山都卜勒雷達 

  五分山雷達為中央氣象局所屬的 WSR-88D 型雷達，位於北緯

25.0727 度，東經 121.7725 度，高度 766 公尺，S-band 的都卜勒雷達。

一次體積掃描的時間約六分鐘，共有九個仰角掃描：0.5∘、1.5∘、2.4∘、

3.3∘、4.3∘、6.9∘、9.9∘、14.6∘和 19.5∘，可獲得回波(DZ)、徑向

風場(VE)和波譜寬(SW)三個參數。低仰角的最大折錯速度(Nyquist 

velocity)為 26.55ms-1，9. 9∘仰角以上為 30.95 ms-1。 

2-1-2 中央大學雙偏極化雷達 

中央大學 C-Pol 雷達為全台首座雙偏極化雷達，位於中央大學科二

館樓頂；北緯 24.97 度，東經 121.1922 度，標高 196 公尺，波長 5.3125 

公分。本次個案中共有五種掃描策略，分別為：CWB_4、CWB_7、

FULL_SCAN、STORM 和垂直觀測掃描(vertical pointing)(表 2.1)。除了

回波、波譜寬和徑向風之外，雙偏極化雷達還能提供 ZDR (differential 

reflectivity)、ΦDP (total differential propagation phase shift)和 ρHV (co-polar 
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correlation coefficient)，經由計算亦可求得 KDP (specific differential phase 

shift)，各參數之中英名稱和單位整理於(表 2.2)。以下為雙偏極化雷達參

數簡介。 

1. ZDR：Differential reflectivity：差異反射率 

VV

HH
DR Z

ZZ log10=  (2.1)

ZDR簡單來說即是水平回波和垂直回波的比值，受水象粒子的種類和形

狀(軸比，axis ratio 定義為短軸長度除以長軸長度)影響；因為不同種類

的水象粒子有其各自的介電常數，所以即使軸比一樣(形狀相同)，ZDR

仍然會不同(圖 2.2)。若固定一種水象粒子，介電常數固定，ZDR和軸比

則為一對一的關係，例如：雨滴越大時，形狀越接近扁球體(軸比越小)，

ZDR就越大。而冰雹因為翻滾的緣故，水平和垂直回波值相近， ZDR值

因此趨近零。 

2. ΦDP ：Differential phase shift：差異相位差 

ΦDP = ΦHH ─ ΦVV (2.2)

ΦDP為水平和垂直電磁波相位的差異量，與電磁波通過的水象粒子形

狀、種類、個數、距雷達的距離有關。當所經過的區域為大水滴時(形

狀較扁平)，水平電磁波的相位會落後於垂直電磁波的相位，ΦDP就會增

加，在強降水區ΦDP累積量較弱降水區大。 

3.   KDP ：Specific differential propagation phase shift：比差異相位差              

dr
dK DP

DP =
2
1 Φ  (2.3)
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意即為 ΦDP對距離的變化率，和水象粒子形狀、種類、個數有關。KDP

和接收機、發射機的校正無關，並且不會受到衰減、地形或波束遮蔽

(beam blockage)的影響，所以對於定量降水估計有很大的幫助(Zrinic and 

Ryzhodov, 1996)。 

4. ρHV：Cross-correlation Coefficient：相關係數 

ρHV是指在連續時間裡，雷達觀測同一解析體積中 ZHH 和 ZVV之間

相關性的指標。若該解析體積裡的水象粒子的形狀、大小等統計特性相

近，則觀測到的水平、垂直回波相關性高，ρHV就大，例如：純雨區或

純冰區的 ρHV即高於 0.98，而在冰水混合的亮帶區，ρHV會降至 0.9 左右，

地形的散射行為雜亂，ρHV很低（<<1），所以 ρHV可以用來辨別降水類

型或地形回波。 

2-2 雷達資料分析方法  

 2-2-1 風場合成 

雙雷達風場合成主要使用鄧(1999)發展的台灣地區雷達分析系統

(Radar Analysis System for Taiwan Area，簡稱為RASTA)；此系統分為兩

大部份，第一部份為雷達體積掃描的圓柱座標資料處理及顯示系統，第

二部份為追隨地勢座標(或卡氏座標)下的處理及顯示系統。 

首先，將雷達體積掃描資料放入RASTA第一部份，進行去除地形

(ground clutter)、風場折疊(unfold)和修補(patch)，之後將資料內插到以

中大雷達站為原點的追隨地勢座標(或卡式座標)上，東西、南北各100 

km，垂直方向從1-10 km，每0.5 km一層。最後再將中大和五分山雷達

追隨地勢座標(或卡式座標)的資料放進RASTA的第二部份，進行雙都卜

勒風場合成。  
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2-2-2 雙偏極化雷達資料處理流程 

雙偏極化雷達的資料處理流程(圖 2. 3)包含：濾除非氣象訊號、ΦDP

的處理、ZHH與 ZDR 的系統偏移(system bias)計算和電磁波能量的衰減修

正。首先，不採用 ρHV小於 0.85 的觀測資料，以濾除非水象粒子的資訊，

接下來進行 ΦDP折疊處理(紀, 2005)和 17 點平滑(劉, 2002)，並利用平滑

後的 ΦDP 由 2.3 式求出 KDP。 

ZDR的系統偏移(system bias)計算是使用Gorgucci et al.(1999)提出的

垂直掃描(vertical pointing)方法；當雷達正上方屬於層狀弱降水時，雷達

上空的雨滴小而圓，即使雨滴稍大成扁球狀，但從地面往上看依然為圓

形，若將掃描仰角抬至90∘，觀測到的ZDR應為零。若雨滴有傾斜，ZDR

不為零，但雷達朝著定點360∘旋轉，所以接收到的總ZHH會與總ZVV相

同，亦即掃描一圈平均後的ZDR也應為零，若不為零，該值即為系統偏

移。此方法算出系統偏差為0.75 dB(圖2.4a)，經過系統偏差量修正後，

ZDR的平均值相當接近零(圖2.4b)。 

  接著利用ZHH、ZDR和KDP三參數之間的相依關係式(Scarchilli et al., 

1996) 修正ZHH的系統偏移，其關係式如下： 

 (2.4)DRbZa
HDP CZK −= 10

對C-band(5.5 cm) 雷達而言，C = 1.46×10-4，a = 0.98，b = 0.2，ZHH的單

位為mm6m−3，ZDR為dB，KDP為degree/km。Gorgucci et al.(1999)指出，

在無觀測誤差的情形下，由雷達的ZHH、ZDR代入(2.4式)求出的KDP應和

由雷達ΦDP推導出的KDP相近。選取強降水區域，並且利用經過修正後的

ZDR和KDP可推導出一理想ZHH*，再將ZHH*減去觀測的ZHH即為回波的系

統偏差。本次個案中使用的ZHH雷達系統誤差為0.6 dBZ，天線罩的衰減
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量為2.4dBZ，故總共使用3dBZ修正整體回波誤差。 

電磁波通過水象粒子時，部分能量會被粒子吸收和散射，稱為衰減

(attenuation)。Brinigi et al.(1990)利用散射模擬提出單係數衰減修正，ZH

的衰減量為 AH，ZDR的差異衰減量為 A DP，AH、A DP與 KDP之間都有

良好的線性關係，因此使用固定係數 α、β和求出衰減量，使用 C-band

雷達時，α = 0.054，β = 0.0157。但 Brinigi et al.(2001)由散射模擬的結果

發現 α、β和雨滴溫度、軸比關係式有關，所以利用疊代係數法尋找最

佳係數(αopt)的方法來修正衰減量，本研究即採用此法，其程式由美國科

羅拉多州立大學(CSU)提供。 

最後利用修正後的 ZHH和 ZDR求出 KDP，再由 KDP積分求回 ΦDP，

並和觀測的 ΦDP比較，經過修正後的和理想的 KDP又更加接近。(圖 2.5) 

2-2-3 水象粒子分類方法 

雙偏極化雷達可將水象粒子的種類、形狀、大小、密度和降落的行

為…等物理特性表現出來，所以可以利用雙偏極化雷達進行水象粒子分

類，分類方法主要有以下四種(Straka et al., 2000)：樹狀法(Decision 

Tree)、統計法(Statistical Decision Theory)、類神經網路(Neural Networks)

和模糊邏輯(Fuzzy Logic)。樹狀法類似二分法；統計法計算較為複雜；

類神經網路法則需要很多實地的觀測資料；而模糊邏輯法計算較簡單、

有效率，本研究將採用此方法分類。 

雙偏極化雷達參數推估水象粒子屬於模糊事件，同一參數中部份範

圍內，可能存在兩種以上的降水粒子，使事件模糊，故採用模糊邏輯方

法解決之。先定義水象粒子與雙偏極化雷達參數的隸屬函數(membership 

function)，其範圍兩邊以一模糊的邊界界定之，美國州立科羅拉多大學

(CSU)使用 Beta 函數(Liu and Chandrasekar, 2000; Lim et al., 2005)，美國
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大氣研究中心(NCAR)則使用梯形函數(Vivekanandan et al., 1999) (圖

2.6)。水象粒子與雙偏極化雷達參數的 membership function 是由雙偏極

化雷達觀測配合飛機穿越、雨滴譜儀，或地面冰雹測量儀器…等實地觀

測得到的統計結果。 

本研究主要使用 NCAR 所發展的 S-POL 雷達模糊邏輯水象粒子分

類工具。將 member function 中的 KDP的數值乘以二，以適用於 C-POL

雷達，並參考 May and Keenan (2003)針對 C-POL 的粒子分類邊界來微

調 ZHH-ZDR和 ZHH-KDP membership function。整體而言，水象粒子分類

方法流程分成以下四個部份：(圖 2.7) 

1. 觀測得到雙偏極化雷達參數和探空溫度。 

2. 由水象粒子與雙偏極化雷達參數 membership function 找出該種

水象粒子發生機率 j，i：水象粒子種類，j：雙偏極化雷達參數。 iP

3. 計算推論(Inference)： ，其中 Wj 為雙偏極化雷達參

數的權重。本研究中使用的權重分別為：溫度 20 %，ZHH 20 %，

ZDR 10 %，KDP 15 %，ρHV 25 %，ΦDP 10 %。 

∑
=

=
n

j

j
i

j
i PWQ

1

4. 找出得分最大值(Qi)，則第 i 種水象粒子則為在該掃瞄體積內最

有可能的水象粒子。最後依液相、冰相、混相和非水象粒子分為

十七個種類(表 2.3)：雲滴、毛雨、小雨、中雨、大雨、過冷水、

雨和冰雹混合、軟雹和小冰雹、軟雹和雨、冰雹、乾雪、濕雪、

冰晶、不規則冰晶、昆蟲、二次回波和地形回波 。 

2-2-4 反演雨滴粒徑分布 

雙偏極化雷達具有反演雨滴粒徑分布的能力，Seliga and Bringi 

(1976)利用ZH和ZDR反求雨滴粒徑分佈，進而估算降雨率。Marshall and 
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Palmer(1984)指出當雨滴粒徑分布(DSD, drop size distribution)到達平衡

狀態時，將呈現指數型態的分布(exponential DSD)： 

N(D)=N0exp(-ΛD) (2.5)

N(D)為單位體積單位粒徑的雨滴個數(mm-1m-3)，N0為截距參數，單位是

mm-1m-3，D是雨滴的等體積直徑，以毫米(mm)為單位，Λ為雨滴分布的

斜率參數，單位是mm-1；物理意義為大(小)雨滴數目少(多)。 

而Ulbrich (1983)認為Gamma型態的雨滴粒徑分佈(Gamma DSD)更

能描述自然界的雨滴粒徑分佈情形： 

N(D)=N0Dμexp(-ΛD)  (2.6)

μ是雨滴分布之形狀(shape)參數，單位為mm-1-μm-3。Gorgucci et 

al.(2000)由ZHH 、ZDR 和KDP求出雨滴軸比關係的斜率β。Bringi et al.(2002)

利用這三個雷達參數反推雨滴軸比關係，再反求Gamma DSD，稱為β 

-method。但是ZHH、ZDR 和KDP並非各自相依(Scarchilli et al., 1996)，所

以無法真實表現雨滴大小和形狀因振盪產生的變異性，且β -method 對

KDP的誤差很敏感(Brandes et al., 2004a)，線性的軸長比關係式無法適用

於一般型態的降雨(Illingworth and Blackman, 2002)。另一種反演方法為

約束Gamma的方法，Zhang et al.(2001)和Brandes et al.(2003)利用Gamma 

DSD的形狀參數(μ)和斜率參數(Λ)之關係式(μ-Λ constrained)，搭配ZHH 

和ZDR反求Gamma DSD，一旦獲得雨滴粒徑分佈(μ、Λ、N0)便可求得其

它物理量，如：降雨率、雨水含量、雨滴中值體積直徑…等。 

Brandes et al. (2004)比較以上兩種方法後，認為反演雨滴粒徑和降雨

率以Zhang et al.(2001)的方法較佳，故本研究使用此方法，並搭Brandes 
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(2002)的雨滴軸比關係式和呂(2005)算出的μ-Λ統計關係(2.8式)反演μ、Λ

和N0： 

Λ=0.003308μ2+0.6241μ+1.659        (2.7)

雨滴粒徑由 0.2 mm 積分至 8 mm，間隔為 0.001 mm。得出 μ、Λ、No

之後，便可以計算其它的微物理參數如下： 

中值體積粒徑(Do, median volume diameter)，單位 mm，物理意義是

在相同降雨量時，較大的 D0代表相對於較小的 D0有較多的大雨滴。表

示為：  

∫
0

0

3 )(
D

dDDND ∫=
0

3 )(
Dmzx

D
dDDND  (2.8)

液態水含量(W, liquid water content)，每立方公尺的液態水重，單位

gm-3，液態水密度ρw=1 gcm-3，數學式為： 

4
0

+
4

03

0 0
33

)67.3(6
)4(

6
10)exp(

6
10 +

−∞−

+×
+Γ

=Λ−= ∫ μ
μ

μ
μμρππ DNdDDDNDW w  (2.9)

由於N0需要在μ-Λ相同時才有意義，使用上較不方便，因此將雨滴

粒徑分布標準化後得到Nw(Willis, 1984; Testud et al., 2001)，Nw不需要

考慮μ的影響，單位為mm-1m-3，代表雨滴個數，數學式如下： 

)10()67.3(
4

0

34

D
WN

w
W πρ
=  (2.10)
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第三章 個案簡介 

3-1  雨量時空分布 

氣象局9月10日全台累積雨量圖顯示強降雨大致集中在台灣北部和

宜蘭地區(圖3.1)，而許多研究已深入探討宜蘭秋、冬季的強降水(陳, 

2000；張, 2003)，所以本研究將著重於北部地區強降水的討論。氣象局

將雨量劃分為四種等級：大雨(50 mmday-1)、豪雨(130 mmday-1)、大豪

雨(200 mmday-1)和超大豪雨(350 mmday-1)。測站名稱與相對位置可參考

(圖2.1)，由各測站的日雨量(圖3.2)，可知北部地區的降雨大致集中在大

屯山區附近；大屯山區的雨量站：竹子湖(556 mmday-1)、鞍部(454 

mmday-1)和大坪(383 mmday-1)皆到達超大豪雨；大豪雨等級的測站則

有：大屯山區右側迎風面的富貴角、三和、五指山，左側的天母和淡水，

非大屯山區的瑞芳和大尖山；台北地區則介於大雨和豪雨之間。 

將大豪雨以上的測站：竹子湖、鞍部、淡水、天母、三和、五指山、

瑞芳和大尖山，畫出逐時的雨量變化(圖 3.3)，橫軸為地方時(LST)，長

條圖為時雨量(mmhr-1)，曲線為累積雨量(mm)。各站的雨量隨時間有類

似的變化趨勢，強降水主要集中在 06 至 12 UTC 之間(14 – 20 LST)，累

積雨量隨時間變化的斜率相對於其它時間大，這六小時的累積雨量(圖

3.4)也將近佔各測站日雨量的一半，甚至以上，所以本研究將著重於此

段時間的降雨分析。大屯山區的竹子湖、鞍部和大坪在強降水的六小時

內亦有明顯的累積雨量(圖 3.4)，但大屯山區的迎風坡鮮少測站，所以無

法判定山區的雨量究竟集中在迎風坡還是背風坡，除此，大屯山後的淡

水測站也有大降水，相當值得討論。氣象局有掌握到降雨的發生，發布

大雨特報，並在強降水前一個小時改為豪雨特報。  
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3-2 綜觀環境特徵  

 綜觀環境特徵從兩個部份來分析，首先是地面及高空的天氣圖，其

次討論板橋站的探空。 

    3-2-1  地面及高空天氣圖分析  

(1) 低層天氣圖分析 (地面與 850 hPa 天氣圖) 

9 月 10 日 00 UTC 的地面天氣圖上(圖 3.5 a)，台灣附近主要有兩個

值得注意的高、低壓系統：中國大陸華中地區朝東南方移動的冷高壓和

巴士海峽上持續往西前進的低壓。此外，高壓系統外緣還有一條鋒面由

日本向南延伸到台灣東北部海面。MTSAT 紅外線衛星雲圖上(圖 3.6a )

沿著鋒面有一條帶狀雲系，由日本往西南延伸至台灣東部海面，在雲系

南端、低壓附近有發展較旺盛的雲團，此處雲頂溫度較鋒面帶上的雲頂

溫度低。由於高、低壓的位置越來越近，兩系統交界面的等重力位高度

線變得密集，壓力梯度力增加，在台灣海峽和台灣北方海面上開始有強

風區出現。 

北部地區的強降水主要發生在 06-12 UTC，此期間高、低壓系統的

配置也有明顯改變。06 UTC 時，大陸高壓以 10 knots 的移速朝東南方

前進，12 UTC 分裂出一高壓出海(圖 3.5 b)；此時位於台灣南方巴士海

峽的低氣壓也稍稍增強且西移；強風區的風速增加，台灣北部海面上的

風速在 15 ms-1以上。 

06 - 12 UTC 之間，大陸高壓出海和低壓西移(圖 3.5 a, b)，兩個系統

的環流風場於台灣東方海面上也有輻合的現象；大陸高壓吹拂東北風，

而低壓對於台灣東岸和外海則吹較為潮濕的東、東南風。動力上有輻

合，熱力上有水氣，兩者相互配合更利於對流的發展。06 UTC 的紅外
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線衛星雲圖(圖 3.6b )顯示台灣東方海面上的雲團和低壓系統分開，而後

持續往北移動、發展，範圍也逐漸擴大(圖 3.6c)。  

00 UTC 850 hPa 的天氣圖(圖 3.7a)，台灣東岸上空有一個暖舌通過

並往東北方延伸，也屬於潮濕(溫度露點差小於 3℃)的環境。華南到台

灣之間有溫度梯度(斜壓性)，台灣位此溫度梯度前方，利於系統發展。

12 UTC 時(圖 3.7 b)，低壓系統移至台灣西南方，臺灣北部和東部的風

場由東北風轉為東南風到東風。由於高壓的出海，在華南地區有一往南

伸的冷舌，之後可能會抑制此區域的對流。850 hPa 有一明顯的鞍形場，

鞍形場位於台灣東北方的海面上，台灣東北方也屬於高、低壓環流的輻

合區域，低層大尺度的輻合環流將有利於對流的形成 (Crook and 

Moncrieff, 1988)。 

(2) 中、高層天氣圖分析 ( 500 hPa 與 200 hPa) 

500 hPa 仍可看到巴士海峽的低壓逆時針旋轉的環流(圖 3.8)，00 

UTC 時，低壓在台灣東南方，台灣附近為東北風，12 UTC 低壓西行至

台灣西南方，東岸轉為東南風。00-12 UTC 期間太平洋高壓東退，12 UTC

時距離台灣較遠的低壓擾動沿著太平洋高壓外圍向西北前進，並和較高

緯度的低壓連在一起，使得太平洋高壓被截斷。 

200 hPa 華南到台灣一帶為輻散型態(圖 3.9 a)，在大陸時吹西風，而

後出海後分流，南邊轉成西北風，北邊為西南風；而高層的輻散也有利

於地面系統發展(Maddox, 1983； Chen and Li, 1995)。12 UTC(圖 3.9 b)

時輻散的型態已不存在，主要為西風盛行。 

地面低層有高壓出海和鋒面出現，高層也轉為西風，這些都屬於初

秋的氣候特性(Chen and Chen, 2003)，故將此個案定義為初秋個案。本

研究原本想使用美國國家環境預報中心(FNL)的資料進行分析，但是低
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壓環流無法被解析，只能繪出風場合流的現象，所以本文將不利用此資

料進行分析。  

3-2-2  探空資料分析  

強烈降水之前，00 UTC 的板橋探空(圖 3.10)環境 0℃高度約在 5.15 

km，舉升凝結高度(LCL)在 0.222 km，平衡面(E.L.)高度為 2.76 km，對

流可用位能(CAPE)為 0.2 m2s-2，正面積小，負面積(CIN)為 23.7 m2s-2。

底層到高層的風場順轉為暖平流，1-3 km 有較強的東北風，風速在 10 

ms-1以上。由於板橋測站位於大屯山背風面，大屯山高約一公里，所以

不考慮板橋探空一公里以下的資料，並且使用地形上游的基隆地面測站

之觀測資料代替，以描述地形上游的大氣環境條件。底層的相當位溫(θe)

高，約 350 K(圖 3.12a)，屬於潮濕的大氣，θe 隨高度遞減，代表環境為

對流(潛在)不穩定，而在三公里以上則是穩定的環境條件。 

強降水過後的 12 UTC，仍有一些較微弱的降水，此時的板橋探空(圖

3.11)比下雨前(圖 3.10)更加潮濕，三公里以下仍不穩定，但是相較於下

雨前穩定(圖 3.12 b)。低層風轉成東風(圖 3.11)，風速減弱，底層到高層

仍為順轉。對流可用位能(CAPE)增加為 150.8 m2s-2，CIN 值為 30.9 

m2s-2。0℃約在 12 km，E.L.高度為 7.198 km。此豪雨個案的環境探空雖

然潮濕，但可用位能都不大，熱力條件並不強，因而推估強降水可能是

由於動力或其他環境因素所造成。 

Weisman and Klemp (1982)利用數值模式依照風切和浮力將風暴分

類，定義 Bulk Richardson number (R)： 

2)(2
1

U
BR =  (3.1)

B 為環境的浮力，U 為 0.5 到 6 km 的垂直風切；當 R 超過 30 時，大部
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份是多胞風暴；當 R 介於 10 到 40 之間則為超級風暴。本個案的 CAPE

低(B<1000 m2s-2)，浮力弱，00 UTC 的垂直風切為 8.37 ms-1，12 UTC 時

為 7.85 ms-1，屬於中等偏弱的風切，B 皆在 10 以下，屬於低能量的對

流系統(low energy convective systems)。當浮力小、中等風切時，R 屬於

超級對流胞的範圍，可能會出現和超級對流胞一樣穩定(steadiness)和傳

播(propagation)的特性，然而由於缺乏浮力，沒有夠強的上升運動所以

無法產生劇烈的天氣(Carbone et al., 1990b)。 

一旦有地形存在時，就必須討論大氣環境和地形之間的關係，氣流

過山與否對於降水有很大的影響，此時就必須考慮到弗如數(Froude 

number, Fr)，定義為： 

NH
UFr =  (3.2) 

dz
dgN )(ln2 θ  (3.3) =

U 為上游環境風速，H 為地形高度，N 為乾靜力穩定度，θ則為位溫。

當 Froude number 超過 1，氣流就會過山(Smith, 1979)。下雨前後算得的

N 為 0.01 左右，大屯山約為 1 km 高，所以只要地形上游風速大於 10 

ms-1，氣流即可過山，在迎風面加強上升運動，助於降水系統發展。  
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第四章 中尺度降水特徵 

繼綜觀環境分析之後，本章將利用雷達高時間、空間解析度的優點

進行中尺度分析。五分山雷達的掃描策略固定，所以觀察回波隨時間變

化時會以五分山雷達的資料為主；中央大學雙偏極化雷達為研究用，強

降水期間亦提供即時降水估計資料給氣象局，掃瞄策略較多變，但對於

雲物理分析有相當幫助。 

4-1 回波系統隨綜觀天氣之變化 (meso-α分析) 

使用氣象局地面天氣圖和台灣地區整合回波圖，連結綜觀和中尺度

(meso-α)對流系統間的關係。 

(I ) 9 月 9 日 18 UTC (圖 4.1a)，地方時為 10 日凌晨，低壓中心位於

台灣東南方的巴士海峽並往西移動，東部外海有北北東─南南西走向排

列整齊的線狀對流胞，而低壓中心附近的回波較強且群聚範圍大，此

外，在低壓南方仍有些走向較為不同的線狀對流胞。 

(II) 9 月 10 日 03 UTC (圖 4.1b)，低壓中心往西移至屏東附近，此時

高低壓交界面的等壓線明顯變密，台灣南部的雷達回波減弱，而對流胞

已無線狀形式，並向北集中在東部和東北部外。 

(III) 9 月 10 日 09 UTC (圖 4.1c)，強降雨期間，低壓中心西移至台

灣西南方海域，高低壓交界面的等壓線最為緊密，台灣北部地區回波排

列為東北東─西南西走向，並且持續往西邊延伸。 

 單若只聚焦於天氣系統對於台灣北部及東北部附近影響，可以發現

隨著低壓西移，風場、風切線和回波走向也隨之變化；(I)的線狀對流(圖

4.1a)，為北北東風和東北風的輻合，對流排列和風切線平行，而夜晚的

陸風環流可能和離台灣較近的線狀對流也有關係(Yu and Jou, 2005)。
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(II )、(III) (圖 4.1 b,c)隨著低壓西行，東部外海逐漸轉為東南風，使系統

逐漸移往陸地；北部也由北北東風轉為東北風，風切線方向改變，系統

的排列呈現東西向。 

 中尺度對流系統 (mesoscale convective system )的配置與移動確實

受到綜觀尺度天氣的影響，降水系統亦經由綜觀因素自海上系統向陸地

傳入，並在北部地區降下豪雨。 

4-2 中尺度水平結構特徵(meso-β分析) 

首先由五分山雷達兩公里高度平面的回波時間續列圖開始(圖

4.2)，對流胞自東向西一波波由海上移入陸地，回波型態在東側多為南

北向，至西側時轉為東西向。除此，若以回波 40dBZ 的等值線(圖上紅

色等值線)去界定對流型態的對流胞的範圍，可以看出對流胞被嵌在一

個廣大的系統之中，對流胞的大小從數十到數百平方公里，且回波型態

具有多種樣貌，時而可見對流胞不規則的散佈在大系統之中，有時則呈

現接近南北排列的胞胞對流；部分對流胞會聚集(merge)，成帶狀或成團

狀，消消長長、分分合合，又有部分各自獨立發展；此中尺度系統的對

流型態確實複雜多元。 

Bluestein and Jain(1985)，統計美國中西部將近一百五十個中尺度線

狀對流的形成及演化特徵，將其分為四類(圖 4.3)： 

(1) 碎線型 (broken line)：常見類型，剛開始為數個分別同時長起的

單獨對流胞，但由於低層蒸發冷卻形成冷池，在舊胞間輻合而產生新的

對流胞，最後再將所有對流組織成線狀。 

(2) 上游生長型(back building)：常見類型，新對流胞在舊對流胞移

動方向的上游處有週期的生成，接著新胞擴展與舊對流胞連合併為一。 
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(3) 碎面型(broken areal)：由無組織的中等或強對流所組合發展成為

密實的線狀對流系統。 

(4) 嵌面型(embedded areal)：對流線在廣大且微弱的層狀降水區域

中，此類型最少。 

個案的回波型態大致上屬於嵌面型，無組織的對流散佈在微弱的層

狀系統中，但部分卻類似碎線型對流胞的合併成長機制，對流型態不易

描述。 

4-3 強回波的統計分析 

因為雷達回波在水平結構上具有多樣貌的特性，空間分布上不易掌

握，所以本節將使用統計方法以期能更清楚勾勒出回波的空間分佈特

徵。以下資料皆以中央大學為原點，內插至直角座標後再統計。 

4-3-1 Hovmöller diagram 

利用 Hovmöller diagram 來分析中尺度對流的時空分布；強降水期間

五分山雷達 2 km 的回波東西(南北)方向隨時間的變化。 

東西向的三個剖面(圖 4.4)：y=35、25 和 15 km，分別通過大屯山北

側、地勢較高處和南側，橫軸為東西向的距離，縱軸為時間(06 -12 

UTC)，等值線為回波。這三個剖面都有三波系統由東至西移入，但第

三波只有初期，不完整，所以在此只探討前面兩波。山的北側，y=35 

km(圖 4.4a)，回波在西移時逐漸減弱，又以第二波減弱的較快，強回波

(40dBZ)結束在 x= 50 km 處。y=25 km(圖 4.4b)，回波強度比山的南、北

側都大，持續時間也較久；在第一波通過時，大屯山區(x=30~45 km)山

前有加強；值得注意的是每波的後期，在淡水河口附近的位置(x=15~25 

km)，會突然出現一個強回波值。在 y=15 km(圖 4.4c)，兩波強回波出現
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的時間早於其它剖面，這也代表在此個案間，在大屯山區的不同位置即

使皆有兩波系統的存在，但強回波出現的時間是不同的。 

接著看三個南北向的剖面(圖 4.5)：x =90、40 和 25 km，分別通過

台灣東北方海上、大屯山區以及淡水河口，橫軸為南北向的距離，縱軸、

等值線和上述相同。在 x=90 km 時(圖 4.5a)，有三波系統出現，每一波

隨著時間增加，南北分布也逐漸縮小。在 x=40 km(圖 4.5b)，大體而言

有兩波，強回波集中在大屯山區；第一波的強回波落在 y=10-40 km 間，

第二波初期的強回波走向先由南到北，而後由北到南。x=25 km(圖 4.5 

c)，強回波的南北分布範圍最小，主要在淡水河口附近(y=20-30 km)，

而且強回波南北移動小，第一波和第二坡初期由南稍微往北移動，但第

二波後期則由北向南傳入，和 x= 40 km 類似。 

由 Hovmöller diagram 可以更清楚確認系統由東向西傳入，但在南北

的分布上仍有差異，南邊的強回波集團又早於北邊的回波傳入陸地。 

4-3-2 強回波的時空分布 

統計 06-12 UTC 之間五分山兩公里高度回波大於 40 dBZ 的發生次

數比例(圖 4.6)；發生次數的定義為：強降水期間兩公里回波大於 40 dBZ

的資料數除以觀測資料總數。選定一個回波門檻值(40 dBZ)計算固定時

間內出現的次數比例，除了可以看到強回波的持續性之外，還可以看到

強回波的空間變化。 

發生次數的高值主要分為三區(圖 4.6)：台灣東北部外海、大屯山

區、淡水河口附近；東北部外海的分布區域廣泛，但是強回波出現頻率

(~20 %)是三區中最小的，大屯山區強回波的發生次數居冠，約 50 %，

而淡水河口則為 30 %左右，但卻也令人不解與好奇，為何在大屯山區

下游仍然會有強回波的發生？此三區域之外的強回波出現比例大多在
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10%以下，但整個大系統還有一個東北─西南走向的邊界特徵，在邊界

的左側幾乎沒有強對流發展，東邊對流分布南北較廣，但越往西走，南

北距離越縮越短。 

這三個強回波區域是同時存在的嗎？於是統計每小時回波大於 40 

dBZ 的出現比例(圖 4.7)，發現這三個區域不完全是同時出現，而且還有

週期性的空間變化；06 UTC 時(圖 4.7a)，回波分布範圍在東北部海上和

台灣北部、東北部陸地，出現的頻率較不集中且範圍廣，表示強對流在

持續移動中，07 UTC(圖 4.7b)時主要集中在兩個地方：大屯山東方(地形

凹口處)和淡水河下游，而 50%以上的出現次數也代表此區域的強回波

存在較久。08 UTC 時(圖 4.7c)，強回波最集中的區域是淡水河口外海，

而此時東北部外海可以看到一條條向西集中的拖曳線，由北到南呈現：

東北─西南走向，東西走向(約 y=20 km 處)，再轉成東南─西北走向。09 

UTC(圖 4.7d)，主要集中在大屯山東南方和東北角外海，原本廣布於東

北方海面上的線條聚集成團。10 UTC(圖 4.7e)，高出現次數的強回波區

為大屯山區北方、東北方與淡水河口，東北部外海一些有移動中系統，

最後 11 UTC 時(圖 4.7f)，東北部的對流回波匯聚為一區，淡水河口附近

的集團向西北方移動到海上，並且出現次數較之前更高，大屯山區南側

的也有一些強回波出現。 

小結以上，主要的強回波在低層的空間分布有三小時一次的週期，

第一個小時廣布於外海，並且持續向西移動，第二個小時分別在大屯山

區東北側和淡水河口有較大的集中程度。最後一小時，強回波出現次數

最大值在淡水河口，而大屯山南側也有中等以上的出現次數。六小時累

積起來就出現三個主要區域：台灣東北部外海、大屯山區和淡水河口附

近。 
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4-3-3 ZDR 的時空配置 

若低層皆為液態水的情況下，ZDR代表雨滴粒徑的大小，大 ZDR 值

代表較大的雨滴(圖 2.1)，因此使用和回波相同的方法統計 ZDR(圖 4.8)，

門檻值為 1dB。由於中大雷達掃描策略在強降水的六小時內不固定，所

以只計算 CWB-7 策略(觀測比數最多)。大於一的 ZDR集中在大屯山的東

北側和淡水河口(圖 4.8)。圖中受到地形影響的右下角和某些沿著雷達徑

向較大的 ZDR錯誤值於本文中不予討論。 

分別觀察 09-11 UTC 每個小時的變化(圖 4.9)，09 UTC 時(圖 4.9a)，

大 ZDR於海上零星分布，10 UTC(圖 4.9b)在大屯山區和淡水河口有較明

顯的集中趨勢，並和強回波出現高值的地點接近。11 UTC(圖 4.9c)，淡

水河口大的 ZDR值和強回波對應的非常好。ZDR大於一的高出現比例和

強回波的高出現比例，在空間上有密切的對應性，這代表該強回波區可

能有較大的雨滴出現。 

4-4 強回波空間分布的可能原因 

隨即，利用雷達風場來解釋強回波分布的可能原因。0701 UTC 五分

山雷達 0.5∘PPI 徑向風場(圖 4.10)，徑向風正值代表遠離雷達，負值代

表靠近雷達。地圖小藍點的位置為五分山雷達站，紫色圈距離雷達 30 

km，可以看出 PPI 風場相對於地圖上的位置。 

 (圖 4.10)黃色虛線左邊為大環境高壓所造成的東北風，東北風垂直

風場的零值線，而(圖 4.6)中東北─西南走向的對流邊界，也和此東北風

邊界接近，可能是東北風較為乾冷且風速大，以致強對流無法越過此邊

界繼續發展；黃虛線以東較北方處也出現東北風，往南則為巴士海峽上

的低壓環流吹拂於此區的東風和東南風。紅色方框也可以看到北北西─

東南東走向風速由大到小的線狀輻合。而雷達正東方，有一個較強的負

 - 23 -



風速區，在 45 km 半徑的圓上，負的徑向風累積起來比正的多，故在此

區域內屬於輻合的狀態。 

( I )東北部外海：對流生成的可能原因為高壓產生的東北風和低壓環

流的東風、東南風輻合，並配合有利的綜觀環境條件使對流於此區易於

生長。追蹤此區域中兩胞獨立的單胞對流(圖 4.11)，分析 0805 UTC 五

分山雷達的 85∘方位角的回波和徑向風場剖面(圖 4.12)，扣掉對流胞移

速 7ms-1後，參考 Kingsmill and Houze(1999, fig.25)推估其流場，在對流

胞西側可能會有上升運動利於系統發展，同時也對應到較強的回波柱，

而對流胞的右方則有由東向西的入流。 

( II )大屯山區：第三章討論過只要地形上游環境風場大於 10 ms-1，

氣流即可過山，1.5 km 雙雷達合成的水平風速(圖 4.13)皆大於 10 ms-1，

所以推估氣流會過山，0736 UTC 2.5 km 高度的水平風場(圖 4.14)在大屯

山區也呈現和上游風向類似的情形並無繞山，y=25 km 的東西向垂直剖

面(圖 4.15)中氣流出現過山的現象，最大的上升速度約為 3 ms-1(圖

4.15b)，整體的垂直速度不強，但爬坡處較大的上升運動可能提供較多

的水汽凝結機會，使得降水增強，此區 ZDR也有增強趨勢，雨滴較大。 

( III )淡水河口：圖(4.10)的綠色方框中，從淡水河到桃園存在一個

風速由大至小的輻合區，其它時間的徑向風場中，此低層輻合區也配合

強回波的發生。0736 UTC 的雙雷達風場中(圖 4.14)，淡水河口附近(x= 

20-30 km，y=15-25 km)有東北風和穿過台北盆地的東風輻合，由兩公里

高度的輻合輻散場(圖 4.16)也可看出，相同地 07 UTC 的地面測站風(圖

4.17)在台北盆地主要是吹東風，河口有東北風，在淡水河亦有輻合。 

淡水河口的強回波區域除了風場輻合的原因之外，也有可能是北方

氣流過山產生 hydraulic jump，加強原來在河口處的對流，雖然沒有直
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接的證據，但本個案的 Froude number 大於一，山高約為一公里左右，

屬於 regime IIb、IIa之間，可能有hydraulic jump發生(Lavoie, 1974； Schär 

and Smith, 1993)，進一步仍需要用高解析度模式的位溫剖面才能證明。

0736 UTC y=19 km 剖面(圖 4.18)，氣流越過大屯山區後仍有上升速度，

除此，淡水河左岸的觀音山(x=20 km)濕空氣的爬坡也可能是淡水河口強

回波的原因之ㄧ。 

以上這些強回波區域皆有環境有利因子的相助，台灣東北部外海有

高、低壓的輻合，大屯山區則是地形上坡增強，淡水河口為東北風和穿

過台北盆地的東風輻合，而且可能也有 hydraulic jump 和觀音山的貢獻。 

4-5 回波之型態特徵 

由以上統計結果得知常有數個系統同時存在，此波的系統會和前一

波系統的發展中期或成熟末期同時出現，使得回波型態不易描述。所以

現在只針對其中單一系統，整理出六種回波型態變化的概念圖表(表

4.1)(圖 4.19)，並且在每種型態都挑一張回波圖為例(圖 4.2)，而強降水

期間的雷達回波時間序列資料可見附錄。 

第一種型態：(0718 UTC，圖 4.2a) 在東北部外海時，對流型態的回

波都是被嵌在向西移動的大系統之中，發展並不高，水平範圍約數到數

十平方公里，隨機出現各自發展，西移逐漸成長。 

第二種型態：(0759 UTC，圖 4.2b) 之後分為有合併(merge)和沒有

合併的對流胞，沒有合併的對流胞會繼續成長而後消散，生命期約一個

小時左右。有合併的對流胞會先合併成數個團狀回波，並排列成南北走

向的線狀對流，而後南北分布越來越集中，合併後的生命期約兩個小

時，較未合併的對流胞生命期長，前人研究也指出雷達觀測或數值模擬

結果顯示雲胞合併會增加雲系面積，降水強度也將增加 (Simpson et al., 
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1980； Westcott, 1984)。以下並針對有合併的對流胞再討論。 

第三種型態：(0829 UTC，圖 4.2c) 當出現南北走向的線狀回波時，

南北仍是有差異的，南邊的對流移速較北邊快，但兩者皆持續朝中間靠

近。 

第四種型態：(0858 UTC，圖 4.2d) 海洋到陸地：當對流胞快要碰到

基隆陸地時，南方的系統轉為西北─東南走向，並持續往東北方前進；

而北方的線狀對流移速較緩慢並逐漸有西北─東南的排列形式。 

第五種型態：(0956 UTC，圖 4.2e) 遇到大屯山地形：南方系統先碰

到大屯山區，在山的南坡加強，而後向東移至淡水河口。北方系統由東

北登陸，在大屯山的東北方凹口有加強，而後過山或由山旁通過，朝西

南西方移動。 

第六種型態：(1042 UTC，圖 4.2f) 淡水河口：南方系統先西移至河

口，並逐漸成長，北方系統末期的對流胞也朝此區域移動。而在此區域，

有時南方和北方的系統也會合併，再創高峰，回波在此也成東西走向。 
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第五章 雲物理特性討論 

利用雙偏極化雷達對於水象粒子敏感的長處，針對中尺度的垂直結

構、融解層和雲微物理的特徵進行分析。 

5-1 中尺度垂直結構特徵 

垂直方向上的中尺度對流系統有何特性呢？先由五分山雷達的垂直

剖面任選四個有經過對流區的南北或東西剖面(圖 5.1)看起，環境 0℃約

位於 5.5 km 高度，10 dBZ 的回波等值線可以垂直往上延伸到十公里以

上，而為數不多 35 dBZ 的回波等值線可以稍微超過 0℃高度，到達六、

七公里，此外，在對流區之外也有層狀的雷達回波特性，雷達回波水平

層層疊上，部份區域有較明顯的亮帶出現。 

接著，分析 0735 UTC 中大雙偏極化雷達 60∘方位角 ZHH、ZDR、ρHV、

ΦDP和 KDP的剖面(圖 5.2)。回波在五公里高度附近有明顯的亮帶，ZDR、

ρHV也出現融解層特徵，因為開始融冰，使得 ZDR在融解層有增加的趨

勢，ρHV出現接近 0.9 的低相關係數亦可表現出冰水混相的特性，而融

解層上、下方的純冰、純水區有較高的 ρHV值(0.98 以上)。亮帶下方為

發展不高的對流型態，強回波值(40dBZ)沒有超過亮帶，在主要對流區

都有對應到較大 ZDR的值，越往低層 ZDR越大代表較大的雨滴粒徑。與

降水量有關的 ΦDP 和 KDP在強對流胞區有明顯增加的趨勢，當 ΦDP通過

降水時，水平和垂直相位累積的相位差逐漸增加，但有時無法明確判定

出變化最多的位置，因此將 ΦDP對距離微分得到 KDP，如此一來即可快

速辨認出 ΦDP變化最大處，找出較強的雨區。圖中低層的強對流區皆有

對應到較大的 KDP，尤其是在距雷達 40-50 km 山區的對流胞，回波和

KDP相較於其它對流胞都較大，可能有較大的降水。 
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雙偏極化雷達能反映水象粒子不同特性，由雙偏極化雷達參數和當

時環境探空的溫度經模糊邏輯的判斷可估計該處水象粒子的種類，前段

剖面的水象粒子分類如(圖 5.3)。水象粒子種類更清楚表示此中尺度對流

系統的結構，系統並沒有出現劇烈天氣中的軟雹、冰雹，融解層以上主

要是固態水象粒子：冰晶和乾雪，融解層開始有濕雪的出現，融解層下

方全為液態水，但有降雨程度之區別。 

此個案中尺度之垂直結構特徵為長時間存在的層狀區與發展不深的

對流，層狀區、淺對流和兩者之間的交互作用將於以下繼續討論。 

5-2 層狀區─融解層特性 

融解層的特性和上層冰相粒子的大小和性質有關，粒子融解時介電

常數、落速、形狀和大小…等物理性質都會改變。融解層的上邊界通常

在雷達回波最大曲率處，回波在此區快速增加 (Fabry and Zawadzki 

1995)，回波最大處接近乾球溫度 0℃左右的等溫層(Stewart et al., 1984； 

Willis and Heymsfield, 1989)，而融解層的下邊界並不容易判斷。 

長時間中、高仰角(PPI)的回波皆有亮帶環，意即大範圍的層狀區

域；以 0921 UTC 中央大學 6.5∘仰角的雷達資訊為例(圖 5.4)，回波場(圖

5.4a)存在一明顯弧線亮帶，散佈於其中的對流胞也使得圓弧出現凹凸曲

折不圓滑；ZDR、ρHV和 KDP(圖 5.4b,c,d)有比回波較完整的圓弧，代表不

同雷達參數對於冰相粒子融化的反應結果。 

0939 UTC 時中大雷達上空屬於層狀降水，透過雷達的垂直掃描觀測

(圖 5.5)，除 ZDR之外的其它參數皆可清楚看見冰粒子融解的圓環，ZDR

無法呈現環狀的原因已於 2-2-2 節討論，因此不再討論。將同一高度的

參數平均，可見不同雙偏極化雷達參數在融解層有更清楚的特徵(圖

5.6)，0℃高度約 5.2km，以深藍色虛線表示，融解層之上冰粒子以水蒸
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氣凝華(deposition)的微物理過程為主，回波由十公里高度往下逐漸增

加，0℃附近回波梯度明顯變大，融化時水象粒子的體積變大，水的介

電常數也比冰大，所以回波會激增，回波最大值 26 dBZ 出現在 4.8 km

高度，隨後減小並在 3 km 處又逐漸增加，由回波判斷的融解層約在 4-5.5 

km。垂直掃描中的徑向風也可視為垂直運動，0℃等溫層以上的垂直速

度約為 1 ms-1，往下過了 0℃之後便快速增加到 6.8 ms-1，而後在四公里

處又緩慢變小，最後落速約 5 ms-1。冰水混相的粒子形狀和軸比變化大，

所以 ρHV 降為 0.92 (約 4.8 km)，融解層上下方的 ρHV皆在 0.97 以上，七

公里以上 ρHV較低，可能是因為資料過少造成的平均誤差。 

雙偏極化雷達參數對於融解層的反應皆不同，每種參數在融解層中

表現出的高度、厚度也不盡相同，回波、垂直速度與 ρHV開始出現強烈

變化時和 0 ℃等溫層最接近，但 KDP 在四公里下才有明顯增加，可以確

定此高度以下冰相已完全融化成液態。 

5-3 發展不深的淺對流 

先前提過此個案的強回波發展並不高，統計強降水時期間五分山雷

達七公里高度回波大於 30 dBZ 的出現比例(圖 5.7)，大於 30 dBZ 的回波

出現比例幾乎都在 5%以下，零星分布於東北部海面、大屯山西南側和

淡水河左岸(觀音山)。回波發展不高，連低層 2 km 平面的垂直風速都很

小(圖 5.8)，頂多在對流區或地形迎風坡處有 3 ms-1的風速出現。 

本個案對流胞的高度和夏季午後的熱對流型態(圖 5.9)非常不同。在

夏季熱對流中，回波 40 dBZ 的等值線可垂直發展至十公里高空左右，

融解層約五公里高，突破融解層許多，不只如此，在強回波柱(strong 

reflectivity column)位置上，也和正的大 ZDR (ZDR column)、KDP區域重

合。融解層以上正 ZDR、大 KDP值的出現，代表在此區域可能會有過冷
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水存在；以上旺盛的對流雲物理特性需要較大的上升速度才可能將液態

水往上帶並穿越融解層。 

但為何本個案中除了部分對流胞的強回波可以到達 6~7 km，而其餘

只能到融解層呢？發展不深的對流和環境條件有密切的關係，回到此個

案的環境探空圖(圖 3.10，圖 3.11)，CAPE 值小，環境熱力條件微弱，

平衡面(equivalent level ,E.L.)僅到達七公里，而平衡面為空氣塊自由對流

至其溫度與環境溫度相等的高度，超過平衡面之後環境便無法再提供熱

力的浮力作用使氣塊繼續再往上發展，所以環境熱力(平衡面高度)造成

了此個案對流只能高至七公里的特性。 

5-4 CFAD 分析 

CFAD (contoured frequency by altitude diagrams)，隨高度變化之等值

頻率分布圖，是由 Yuter and Houze (1995b)用來描述某個回波體積內整

體特性的統計方法。首先，先選取一個有興趣的回波體積，在每個高度

依照不同物理量的數值計算其資料個數，並除以該層的總資料個數，

如：回波 CFAD 的單位為資料個數的百分比/dBZ/ km，最後以該物理量

為橫軸，高度為縱軸，畫出資料個數百分比的等值線圖。對流性降水的

回波 CFAD 呈現 multimode 形式，底層到高層回波值皆分布廣泛；層狀

降水的回波 CFAD 為對角線(diagonal)形式，相同高度的回波分布窄，融

解層以上回波隨高度遞減而增加，融解層以下隨高度遞減而遞減。 

接著分析 0902 UTC 的一個對流胞(圖 5.10a)，範圍是 x=50-60 km，

y=5-15 km，z=1-10 km。回波 CFAD(圖 5.10b)高層分布狹窄且為對角線

形式，屬於層狀特徵，底層分布廣泛為對流特徵。ZDR的 CFAD(圖 5.10c)

在融解層以下隨高度降低而增加，雨滴在低層可能以碰撞結合增長。此

外，正 ZDR column 的週期為半個小時，而回波則有較長的持續時間，短
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ZDR 週期代表雨滴因碰撞結合，變大後即落下所以週期短。 

5-5 層狀區和淺對流之交互作用 

而源源移入的淺對流胞和長時間存在的層狀系統之間會有什麼有趣

的交互作用發生嗎？地面的雨滴粒徑分佈受到上層固態水象粒子的大

小所影響(Carbone, 1978)。Braun et al. (1996)指出長時間的中尺度層狀降

水系統對於大尺度的加熱和潮濕有貢獻。所以此個案中長時間存在的層

狀區，其冰相粒子如何影響降水，也是值得探討的問題！Fabry et al. 

(1993)討論一個層狀降水系統如何影響另一個既淺又強的對流，對流和

層狀在動力上是兩個獨立的系統，強對流系統近乎不動，而層狀系統快

速向強對流移動；剛開始淺對流會被層狀系統激發(initiate)，激發的原

因是兩系統交會，大氣因而更加潮濕，層狀區會給對流區一些小水滴或

微弱降水(seeding)，而後由中等的層狀降水將對流雲沖刷(washout)掉，

以致淺對流消散。 

長時間存在的亮帶，代表大環境皆存在著一個明顯且廣大的層狀區

域，這也令人不忍好奇，想繼續探究為何層狀區能長時間的存在？Yuter 

and Houze (1995c)藉由分析一個多胞風暴提出粒子噴泉(particle fountain)

的概念模式(圖 1.2 )，單胞風暴就像一個由上升運動、降水粒子、下降

運動所組成粒子噴泉，多胞風暴則由一群粒子噴泉所組成；剛開始由幾

個年輕的粒子噴泉噴出粒子，而後越來越多粒子噴泉出現，強烈的上升

運動使得較重且個數少的粒子，如：冰雹、軟雹或大雨滴經由合併

(coalescence)或淞化(riming)過程成長，之後很快地便開始往下掉；當氣

胞上升膨脹時，較輕的粒子會被帶往兩側，在微弱的浮力(老氣胞)中緩

慢往下掉，並藉由水蒸氣凝華(deposition)作用成長。雖然這個個案沒有

強烈的上升運動，但是卻有一波波的對流移入，就像粒子噴泉般由底層
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藉由微弱的上升運動源源不斷提供水氣至上層，而使得高層的水氣和較

輕的水象粒子來源不斷；由另外一個角度思考，扣掉新移入的降水系統

移速(圖 5.11)，高層呈現偏西南風的入流，將西側稍早降水系統產生的

冰晶帶往新系統的高層，對於新系統的高層層狀區也有水氣或冰晶的正

貢獻，而使得層狀區長時間的存在。 

雙偏極化雷達能反演雨滴粒徑利於雲微物理的分析討論，先由 1030 

UTC，y=20 km 的東西剖面(圖 5.12)開始，液態水含量集中於大屯山區

(x=35-55 km)，山前雨滴個數(logNw)多，雨滴中值粒徑(D0)約為 1.5 mm，

過山之後個數仍維持量多，但中值粒徑增大為 2 mm 左右。觀音山

(x=20-30 km)的迎風坡也有較多的雨滴個數。1006 UTC，y=25 km 的剖

面中(圖 5.13) 迎風坡的雨滴個數也有增加的趨勢，液態水含量在大屯山

凹處最大，為 2.5gm-3，而中值體積粒徑也有增加。淡水河口(y=20-30 km)

的對流胞，其雨滴個數也較其它層狀區域多。 

綜合以上並提出個案的雲物理概念模式(圖 5.14)，此個案由長時間

存在的層狀區和發展不深的對流所組成，融解層的上方為冰相粒子，下

方為液態水，雨滴越往低層越大，在近乎飽和的環境中代表低層可能以

碰撞結合的雲物理過程為主。迎風坡有較大的上升速度，利於水汽凝

結，所以小雨滴個數增多，當對流系統持續西移，在山上或山後這些小

雨滴會碰撞結合成為較大的雨滴，個數雖然較其它區域多，但卻較山前

少；其它對流區域也有較大的上升運動，利於水汽凝結，所以小雨滴的

數目多；不論是地形加強或對流區都有額外較大的上升速度(圖中往上

的箭頭)，使得水氣凝結，小雨滴的數目增多。長時間存在的層狀區是

由源源移入的對流提供，對流如同粒子噴泉般將較輕的粒子由低層往高

層輸送，所以對流經過時，對於該區域上層的冰粒子或水氣也都有正貢

獻；若假設山區的對流胞是新對流胞，把山脈左方的對流當成老對流
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胞，扣掉新對流胞的移速後，舊對流胞的高層會相對向新對流胞移動，

也可以想像為將舊對流胞高層的固態水帶往新對流胞，因此在新對流胞

的位置高層不斷有冰晶的匯入而產生長時間的層狀特徵。 
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第六章 結論與未來展望 

6-1 結論 

2006 年 9 月 10 日北台灣初秋強降雨個案，在大屯山區和淡水河口

造成大豪雨以上的降水，其中又以竹子湖 556 mmday-1的降雨量最大，

降雨時間主要集中在 06-12 UTC 之間，本文利用五分山雷達和中大雷達

進行中尺度分析，並探討該段時間的降雨時空分布、可能機制與微物理

特性。 

北部地區強降水成因受到綜觀環境(圖 6.1)與地形加強兩者互相配

合之結果。低層的綜觀環境，主要受到大陸性高壓出海和台灣南部低壓

環流影響，因而在台灣東部海面有東北風、東風與東南風的輻合現象，

中尺度對流系統的強度與配置也隨著巴士海峽上的低壓西移而有所改

變；台灣上空高層輻散，利於地面系統發展。低層已有大陸性高壓出海，

高層轉為西風，所以將個案時節定為初秋。 

中尺度的水平回波特徵具有多種樣貌：分散無規則的對流胞被嵌在

層狀區當中，部分會獨立發展，成熟而後消散，部分則合併生長，或為

線狀，或為團狀，並且擁有較長的生命期。水平回波分布複雜多樣，常

常數個系統同時存在，不易描述，若單純討論一個系統，可將其分成六

種回波型態變化的階段(圖 4.19、表 4.1)，回波由東向西移入，在東邊為

南北走向，西邊則為東西走向。 

更進一步統計分析得到三塊強回波的區域，分別為：東北部外海、

大屯山區和淡水河口，這些區域之中都存在大環境有利對流系統發展的

因子，分別為綜觀尺度高、低壓配置造成的外海輻合，地形上坡增強和

河口處東北風、東風的輻合(圖 6.2)。 
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垂直方向的特徵為長時間存在的層狀區和發展不高的對流；個案的

熱力條件不強，對流可用位能小，以致於對流的強回波垂直發展只突破

融解層一至二公里，最高僅至平衡面七公里高度左右，所以強降水的成

因並非以熱力為主。不同雙偏極化雷達參數對於融解層有不同反應特

性，參數極值、變化最大處和 0℃等溫層的距離亦不同。 

藉由雙偏極化雷達反演雨滴粒徑，再配合風場資訊，得以描繪出一

個屬於此個案的雲物理概念模式(圖 5.14)，長時間存在的層狀區也持續

提供低層融化後的水滴(seeder)，地形迎風坡或對流區有較大的上升速

度，利於凝結使得小雨滴個數增多(feeder)，層狀系統對於低層的對流可

能有類似種雲餵雲(seeder-feeder)的機制。雨滴越往低層越大，代表降水

在低層可能以碰撞結合的雲物理過程為主。長時間存在的層狀區由源源

移入的對流提供，對流如同粒子噴泉般將較輕的粒子由低層往高層輸

送，此外，舊對流胞高層的固態水也會被帶往新對流胞高層，在系統高

層不斷有水氣和冰晶的匯入，因而產生長時間的層狀特徵。 

6-2 未來展望 

經過以上對於此豪雨個案的初步了解之後，發現許多有趣但尚未解

答的謎題，日後希望能夠再利用雷達的資料更瞭解系統熱動力場的配

置，並且分析藉雙偏極化雷達反演得到的雨滴粒徑分佈之統計特性，回

推粒子軌跡線，結合動力與微物理機制，進行更深入的定量分析。 

對於層狀與對流間雜互相之間的影響為何？期望能藉由模式再深入

分析綜觀尺度與中尺度之間的互相影響，並且分別計算大尺度降水效率

和雲微物理降水效率，進而評估影響降水效率的物理機制，以期對天氣

預報運用有所助益。 
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表 1.1、2006 年下半年台灣北部大雨以上之測站日降雨量(mm day-1)，9 月 10 日 

   出現明顯的強降雨事件。 
 

  基隆 蘇澳 宜蘭 鞍部 竹子湖 淡水 台北 桃園 新竹 
7 月 9 日               151   

7 月 10 日              
7 月 13 日   66 113 273 224 110 60 51 53 
7 月 14 日             69 
7 月 15 日   131               
8 月 10 日      50 52      
8 月 27 日 53     55   54       

9 月 4 日          52   
9 月 8 日 91    138 81     51 
9 月 9 日    88 64 68 63   56  

9 月 10 日 193 204 113 454 556 312 113 137 52 
9 月 12 日             52  
9 月 13 日      81        
9 月 15 日   100           
9 月 16 日      59 92      
9 月 21 日   116           
9 月 23 日       85      

11月 22日                   
12 月 2 日   92           
12 月 4 日   74 57         

12月 13日   154           
12月 14日   51   70   50     
12月 15日 72    60        
12月 16日   65   58        
12月 19日      106 87      
12月 20日 115 138 60 93 85      
12月 21日         54         

          
 50-130 130-200 200-350 350↑      
 大雨 豪雨 大豪雨  超大豪雨     
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表 2.1、2006 年 9 月 10 日中央大學雷達所執行的五種掃描策略。 
 

Task name Sweep number 
Nyquist 
velocity 

Time 

CWB_4 
4 sweeps 

8.5 ms-1 08~09UTC
0.5∘ 1.0∘ 2.0∘ 3.0∘ 

CWB_7 
7 sweeps 

8.5 ms-1 others 0.5∘ 1.0∘ 2.0∘ 3.0∘ 4.5∘
6.0∘ 7.5∘ 

FULL_SCAN 

17 sweeps 

23.94 ms-1 
0735UTC 
0921UTC 

0.5∘ 1.0∘ 2.0∘ 3.0∘4.0∘
5.0∘ 6.5∘ 8.0∘ 9.5∘11.0∘
13.5∘ 15.5∘ 17.5∘ 19.5∘
21.5∘  23.5∘ 25.0∘ 

STORM 

13 sweeps 

10.62 ms-1 
0902UTC 
0908UTC 
0915UTC 

0.5∘ 1.0∘ 2.0∘ 3.0∘ 4.0 ∘

5.0∘ 6.5∘ 8.0∘ 9.5∘ 11.0∘ 
13.5∘ 15.5∘ 17.5∘ 

VERTICAL 
POINTING 

2 sweeps 
13.3 ms-1 0939UTC 85.0∘ 90.0∘ 

 
 
 
表 2.2、中央大學的雙偏極化雷達參數。 
 
參數簡寫 參數原文 參數譯名 單位 

ZHH,ZVV Radar reflectivity 回波 dBZ 
ZDR Differential reflectivity 差異反射率 dB 
ΦDP Differential phase shift 差異相位差 ∘ 
KDP Specific differential propagation phase shift 比差異相位差 ∘/km
ρHV Cross-correlation Coefficient 相關係數 % 
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表 2.3、NCAR 水象粒子分類法依液相、冰相、混相和非水象粒子分為十七個種 
       類。 

 

1. 雲滴 Cloud 

2. 毛雨 Drizzle  

3. 小雨 Light rain 

4. 中雨 Moderate rain 

5. 大雨 Heavy rain 

6. 過冷水 Supercooled liquid water 

7. 雨和冰雹混合 Rain and hail mixture 

8. 軟雹和小冰雹 Graupel and small hail 

9. 軟雹和雨 Graupel and rain 

10. 冰雹 Hail 

11. 乾雪 Dry snow 

12. 濕雪 Wet snow 

13. 冰晶 Ice crystal 

14. 不規則冰晶 Irregular ice crystal 

15. 昆蟲 Flying insects 

16. 二次回波 Second trip 

17. 地形回波 Ground clutter 
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表 4.1、追蹤單一個系統整理出的六種回波型態變化表。 

 

發展不高的對流胞被嵌在大系統的層狀區中 

T=3hr                                T=0 

西方                東方 

六 五 四 三 二 一 

淡水河

口 
遇地形

之變化 
由海洋

至陸地 

北方系統 
對流胞合併

小對

流胞

成長

(南北

走向) 
 

小對

流胞

各自

獨立

(隨機

分布)
 

南方系統 

 
成長，死

亡。約維持

一個小時 

對流胞不合

併 
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圖 1.1、 凝

風面的加強機制(lee-side enhancement by gravity 
waves)。(摘自

地形降雨的機制，分別為(a)種雲餵雲機制(seeder-feeder process)、(b)上坡風

結機制(upslope condensation)、(c)上坡對流激發機制(upslope convection  
triggered / enhanced by terrain blocking)、(d)上游減速激發機制 (upstream  
triggering)、(e)熱力激發機制(thermal triggering)、(f)山後輻合機制(leeside  
convergence)和(g)重力波在背

Houze, 1993) 

 

單胞風暴的噴泉，右圖 
為多胞風暴的噴泉。(摘自 Yuter and Houze, 1995c) 

 

 
圖 1.2、Yuter and Houze 提出的粒子噴泉概念模式。左圖為
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圖 2.1、以中央大學為原點，局屬測站及自動雨量站相對位置，座標的單位為公里。 
       等值線為地形等高線，從 0 km 開始，間隔 0.3 km。站名後面有星號(*)者代表

       氣象局局屬測站或雨滴譜儀站。 
 

 
 

圖2.2、Z DR和不同水象粒子的軸比關係圖，橫軸為水象粒子軸比(短軸長度除以長軸長

      度)，縱軸代表Z DR值，單位為dB。四條曲線分別代表雨滴(Raindrop)、冰雹 
      (Hail)、軟雹(Graupel)、雪花(Snowflake)在不同軸比時相對應的Z DR大小。(摘自

      Bringi and Chandrasekar, 2001)  
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圖2.3、中大雙偏極化雷達資料處理流程。總共分為三大部分：由ρHV過濾資料、ΦDP 

         處理和ZHH、ZDR的系統偏差修正和衰減修正(點框線內)。ZHH、ZDR之後的縮寫：

      obs為觀測值，sysbias為系統誤差，attenu為衰減修正的值，correct為經過所有 
      修正後而得到較為正確的值。 
 
 
 
 
 

過濾 ρHV<0.85的雙偏極化雷達資料 

ΦDP處理： ΦDP摺疊處理、平滑 計算KDP 

系統偏差修正 & 衰減修正 

垂直掃描觀測 

ZDRobs + ZDR sysbias 

CSU 衰減修正 

ZDR correct =  ZDRobs + ZDR sysbias+ ZDR attenu 

KDP和ZDR correct帶入 
KDP-ZHH-ZDR關係式  
得到 ZHH ideal 

 ZHH bias = ZHH ideal - ZHHbias 

ZHH obs + ZHH sysbias 
ZDR obs + ZDR sysbias 

CSU 衰減修正 

ZHH correct = ZHH obs + ZHHbias + ZHH attenu 
ZDR correct = ZDR obs + ZDR bias +ZDR attenu 

得到ZDR系統偏差量

得到ZHH系統偏差量
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(a)                                      (b) 

 

 
圖2.4、中大雙偏極化雷達垂直掃描之ZDR。橫軸為ZDR，縱軸為距離雷達之垂直高度 
       (km)。綠色虛線代表一個掃描體積中每個波束(beam)隨高度的變化，紅色實線

       代表平均後的ZDR。(a)原始資料，可以找出的ZDR系統偏差量約0.75dB。(b)經
       過系統偏差量修正後的ZDR，平均值接近零。 
 
 
 
(a)                                      (b) 

圖2.5、比較雙偏極化雷達原始資料與經過系統偏差和衰減修正後的ΦDP。橫軸為觀測

      ΦDP，縱軸為利用ZHH-ZDR-KDP關係式回推的ΦDP。(a)完全沒有經過任何修正。

(b) 經過系統偏差修正和衰減修正的ZHH和ZDR。 
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圖 2.6、美國大氣研究中心(NCAR)水象粒子分類方法中梯形函數型態的 membership 
       function。 
 
 

 

圖 2.7、經由模糊邏輯方法推估水象粒子分類的流程：(a)觀測得到雙偏極化雷達參數，

(b)利用水象粒子和雷達參數間的 membership function 找出該種粒子的發生機

率，(c)計算推論，(d)找出最大得分，即為該掃瞄體積內最有可能的水象粒子。

(Bringi and Chandraskar, 2001) 

a. (input) 
雙偏極化 
雷達參數 

Rain- 雷達參數 

output 
e. 水象粒子

種類

d. MAX

c. Inference (+) 

b. 水象粒子- 雷達參數 
Membership function 
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圖 3.1、氣象局 9 月 10 日全台累積雨量圖，強降雨大致集中在台灣北部和宜蘭地區。

 

圖 3.2、9 月 10 日北部地區日累積雨量。點為測站位置，並且依照氣象局降 
雨程度分顏色表示，點旁的數字代表日累積雨量(mmday-1)。 
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圖 3.3、大豪雨等級以上之測站逐時的雨量變化：竹子湖、鞍部、淡水、天母、三和、

五指山、瑞芳、大尖山。橫軸為地方時(LST)，15 LST 代表 14-15 LST 的累積

降水，長條圖為每小時的雨量(mmhr-1)，曲線為累積雨量(mm)。強降水約集

中在 06-12 UTC (14-20 LST)。 
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圖 3.4、9 月 10 日北部地區於降雨最集中之 06-12 UTC(地方時 14-19 點)之六小時累積

雨量。點為測站位置，點旁的數字為累積雨量(mm)。 
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(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 

 
 
 
 
 

 

 

 

圖 3.5、地面天氣圖。(a) 9 月 10 日 00 UTC。(b) 9 月 10 日 12 UTC。 
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(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
   

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(c) 
 

 

 

 
 

圖 3.6、9 月 10 日 MTSAT 紅外線衛星雲圖。(a) 00 UTC、(c)08 UTC、(d) 12UTC。 
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(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 

 
 
 
 
 

 

圖 3.7、850 hPa 天氣圖。(a) 9 月 10 日 00 UTC。(b) 9 月 10 日 12 UTC。黑色實 
線為等重力位高度線，紅色虛線為等溫度線。 
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(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 

 

 

圖 3.8、500 hPa 天氣圖。(a) 9 月 10 日 00 UTC。(b) 9 月 10 日 12 UTC。黑色實線為 
等重力位高度線，紅色虛線為等溫度線。 
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(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 

圖 3.9、200 hPa 天氣圖。(a) 9 月 10 日 00 UTC。(b)  9 月 10 日 12 UTC。黑色實線為

等重力位高度線，紅色虛線為等溫度線。 
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圖 3.10、9 月 10 日 00 UTC 板橋測站探空圖，風標為水平風隨高度之變化，長桿風

標為 5 ms -1，短桿為 2.5 ms-1 右圖為地面到六公里的風場。 
 

圖 3.11、同(圖 3.10)，但時間為 9 月 10 日 12UTC。 
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           (a) 

 
 
      (b) 

 
 

圖 3.12、板橋探空站位溫(theta)、相當位溫(theta e)隨高度的變化，因為板橋位於大屯

山背風面，大屯山高約一公里，所以不計算板橋探空一公里以下的資料，並

使用地形上游的基隆地面測站資料代替，以描述地形上游之大氣環境條件。

(a)9 月 10 日 00 UTC，(b) 9 月 10 日 12 UTC。 
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(a)  

(b)   

(c)  

 
圖 4.1、氣象局雷達回波圖與地面天氣圖，隨著天氣系統配置改變，meso-α尺度的回波型態

也有變化。(a) 9 月 9 日 18 UTC。(b) 9 月 10 日 03 UTC (c) 9 月 10 日 09 UTC。 
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(a) 0718 UTC (d) 0858 UTC 

 
(b) 0759 UTC 

 
(e) 0956 UTC 

 
(c) 0829 UTC 

 
(f) 1042 UTC 

 
圖 4.2、五分山雷達 2km 平面的雷達回波圖。(a)0718、(b)0759、(c)0829、(d)0858、(e)0956、
       (f)1042 UTC。原點為五分山雷達站位置。 
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圖 4.3、Bluestein and Jain(1985)，將中尺度線狀對流的形成分為四個種類：破線型(broken 
line)、上游生長型(back building)、破面型(broken areal)和嵌面型 (embedded areal)。
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(a) 

 

 

(b) 

 

(c) 

 

 
圖 4.4、以五分山雷達兩公里回波作 Hovmöller diagram。橫軸是東西向的距離。縱軸為 

時間 06-12 UTC。(a)y =35 km 的東西剖面，(b) y=25 km，(c) y=15 km。 
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(a)  

 

 

          
(b) 

 

 

          
(c) 

 

 

圖 4.5、以五分山雷達兩公里回波作 Hovmöller diagram。橫軸是南北向的距離，縱軸為

時間。(a)x =90 km 的南北剖面，(b) x=40 km，(c) x=25 km。 
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圖 4.6、五分山雷達二公里平面(2 km CAPPI)在 06-12 UTC 之間回波大於 40 dBZ 的次數

比例圖。發生次數的定義為：強降水期間兩公里回波大於 40 dBZ 的資料數除以

觀測資料總數。強回波發生主要集中於台灣東北部外海、大屯山區和淡水河口三

區。 
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(a) 06 UTC (d) 09 UTC 

 

(b) 07 UTC (e) 10 UTC 

 

(c) 08 UTC (f) 11UTC 

 

圖 4.7、五分山雷達二公里平面(2 km CAPPI)在各小時之間回波大於 40 dBZ 的次數比例

圖。(a)06 UTC，(b)07 UTC，(c)08 UTC，(d)09 UTC，(e)10 UTC，(f)11 UTC。 
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圖 4.8、06-12 UTC 之間中大雷達二公里平面上 ZDR 大於 1 dB 的次數比例圖。但由於 

中大的掃描策略有時會變化，而在時間上比較沒有連續性，故把有特別掃描策略

拿掉後再做統計。 
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       (a) 

 
        (b) 

 
        (c)  

 
圖 4.9、中央大學二公里平面上，各小時內 ZDR 大於 1 dB 的次數比例圖。(a)09 UTC，(b) 

     10 UTC，(c)11 UTC。 
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圖 4.10、0701 UTC 五分山雷達 0.5∘PPI 仰角徑向風場。正值代表遠離雷達，負值代表

       靠近雷達。圖中紫色圓圈為距離雷達 30km，表相對位置。 
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圖 4.11、0806 UTC 五分山單雷達 1.45∘仰角回波，紅色虛線為 85∘方位角。 
 
(a) 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 

 
圖 4.12、0806 UTC 五分山雷達 85∘方位角的剖面。(a)雷達回波，(b) 徑向風場，此時對

        流胞移速約 7 ms-1(藍色實線)，參考 Kingsmill and Houze(1999, fig.25)，推估其 
        流場(紅色箭頭)。 
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圖 4.13、0736 UTC，1.5 km 平面的水平風速大小。大屯山區上游的風速皆大於 10ms-1。

 
 

 
 

圖 4.14、0736 UTC，2.5 km 平面的雷達回波(色階)與雙雷達合成水平風場(箭頭)。   
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(a) 

 
(b) 

 
  

圖 4.15、0736 UTC y=25 km 東西方向頗面的(a)回波(色階)與 x-z 方向的風場(箭頭)，(b) 
       垂直速度(ms-1)。   
 

 
圖 4.16、0736 UTC，2 km 平面的輻合輻散場。淡水河口(紅色圓框)屬於輻合區。 
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圖 4.17、07 UTC，地面測站的風場，在淡水河附近可見有東北風和東風的輻合。 
 

 

圖 4.18、0736 UTC y=19 km 東西向垂直剖面的雷達回波(色階)與 x-z 方向的風場(箭頭)。
       當氣流越過大屯山區後仍有上升速度，氣流亦能越過淡水河左岸的觀音山(x=20 

km)。 
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圖 4.19、針對其中一個系統，進行追蹤，並整理出其六種回波型態的移動和變化示意圖。
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  (a) 0730 UTC 東西向剖面    (c) 1025UTC 東西向剖面 

 

 

    (b) 0915 UTC 南北向剖面    (d) 1100 UTC 東西向剖面 
 

 

圖 5.1、五分山雷達回波剖面，橫軸南北或東西向的距離，以中大雷達為座標原點，縱軸

       為高度。(a) 0730 UTC， y=25、30、35 km 的東西向剖面，(b) 0915 UTC， x=75、
       80、85 km 的南北向剖面，(c) 1025 UTC，y=15、20、25 km 的東西向剖面，(d) 1100 
       UTC，y=25、30、35 km 的東西向剖面。 
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圖 5.2、0735 UTC 中大雙偏極化雷達於方位角 60 度時的剖面，由上至下依序為：回波 

(ZHH)、ZDR、ρHV、ΦDP和 KDP，右方的色標分別為其各自相對應的數值。 
 

圖 5.3、0735 UTC，中大雙偏極化雷達於方位角 60 度時的水象粒子分類結果，主要結果

       為冰、融冰和雨。 
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     (a)    (b) 

 
    (c)     (d) 

 
圖 5.4、0921 UTC 中央大學雷達 6.5∘仰角的雷達回波圖。(a)回波、(b)ZDR、(c)ρHV、(d)KDP。
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(a) (b) 

 

 
   (c)                                  (d) 

 
圖 5.5、0939UTC 中大雷達垂直觀測 PPI：(a)回波、(b)ZDR、(c)ρHV、(d) KDP。 
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(a)                              (b) 

 
(c)                              (d) 

 
圖 5.6、0939 UTC 中大雷達垂直觀測，各參數在相同高度的平均：(a)回波、(b)徑向風、

(c)ρHV、(d) KDP。 
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圖 5.7、五分山雷達七公里平面在 06-12 UTC 之間回波大於 30 dBZ 的次數比例圖。次數

都低於 5%，系統對流發展不高。 
 
 

 
 

圖 5.8、0736 UTC 兩公里平面高度的垂直速度，此個案的垂直速度微弱，在對流區域或

山前盈風坡有較強 3ms-1 的垂直運動。 
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圖 5.9、中大雷達觀測到的旺盛發展的夏季個案(2006/ 7/ 17)剖面圖，依序為：回波、 
       ZDR、ρHV、和 KDP。 
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 (a) 

 
 
(b)                                 (c) 

 
圖 5.10、(a)中大雷達 0902 UTC 2 km 平面回波圖，紅色等值線為 30 dBZ，(b)、(c)為圖

        (a)中 x=50-60 km。y=5-15 km 範圍內的回波、ZDR 的 CFAD。 
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圖 5.11、0736 UTC 扣掉系統移速(10ms-1)後 5.5 km 平面的水平風場(箭頭)，色階為回波。
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圖 5.12、1030 UTC y=20 km 的剖面。依序為回波、ZDR、雨滴中值粒徑(D0)、雨滴個數 
  (10logNw)和液態水含量。 
 

圖 5.13、同圖 5.12，但為 1006UTC 時 y=25 km 的剖面。 

 - 85 -



 
 

 

 
圖 5.14、利用雙偏極化雷達反演雨滴粒徑再配合風場資訊整理出一個雲物理的概念模    
        式，長時間存在的層狀區持續提供融解後的水滴給低層，地形迎風坡或對流區

        有較大的上升速度，利於凝結使得小雨滴個數增多，可能有類似種雲餵雲的加

        強機制，且大 ZDR 集中在低層，降水可能以碰撞結合為主。  
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圖 6.1 綜觀尺度之高低壓系統配置簡圖。台灣主要受到出海的大陸性高壓與巴 
      士海峽上的低壓所影響。 
 

 
 
圖 6.2 三個主要強回波區皆存在有利的環境因子加強使對流發展，東北部外海 
      為高、低壓系統所造成的輻合區域；大屯山區有地形爬坡加強，最後淡 
      水河口，則有東北風和穿過台北盆地的東風輻合。 
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附錄、五分山雷達 2km 平面回波。 

(01) 0603 UTC 

 
 
(02) 0609 UTC 

 
 
(03) 0615 UTC 

 
(04) 0620UTC 

 
 
(05) 0626UTC 

 
(06) 0632UTC 
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(07) 0638UTC (08) 0644UTC 

 
 
(09) 0649UTC 

 
(10) 0655UTC 

 
 
(11) 0701UTC 

 
(12) 0707UTC 
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(13) 0713UTC (14) 0718UTC 

 
 
(15) 0724UTC 

 
(16) 0730UTC 

 
 
(17) 0736UTC 

 
(18) 0742UTC 
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(19) 0747UTC (20) 0753UTC 

 
 
(21) 0759UTC 

 
(22) 0806UTC 

 
 
(23) 0812UTC 

 
(24) 0817UTC 
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(25) 0823UTC (26) 0829UTC 

 
 
(27) 0835UTC 

 
(28) 0841UTC 

 
 
(29) 0846UTC 

 
(30) 0852UTC 
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(31) 0858UTC (32) 0904UTC 

 
 
(33) 0910UTC 

 
(34) 0915UTC 

 
 
(35) 0921UTC 

 
(36) 0927UTC 
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(37) 0933UTC (38) 0939UTC 

 
 
(39) 0944UTC 

 
(40) 0950UTC 

 
 
(41) 0956UTC 

 
(42) 1002UTC 
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(43) 1008UTC (44) 1013UTC 

 
 
(45) 1019UTC 

 
(46) 1025UTC 

 
 
(47) 1031UTC 

 
(48) 1037UTC 
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(49) 1042UTC (50) 1048UTC 

 
 
(51) 1054UTC 

 
(52) 1100UTC 

 
 
(53) 1106UTC 

 
(54) 1111UTC 
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(55) 1117UTC (56) 1123UTC 

 
 
(57) 1129UTC 

 
(58) 1135UTC 

 
 
(59) 1140UTC 

 
(60) 1146UTC 
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(61) 1152UTC (62) 1158UTC 
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