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夏季雷雨個案雙偏極化雷達雨滴粒徑分佈反演 

及數值模擬的比較 

曾威仁  陳台琦 

國立中央大學大氣物理研究所 

（中華民國一百年六月三日收稿；中華民國一百年十二月三十一日定稿） 

摘   要 

在過去相關研究中，多半使用地面雨滴譜儀來驗證模式模擬雨滴粒徑分布的演化過程。由於雷達資

料擁有良好的時空解析度，於是本研究利用一維雲模式，並搭配國立中央大學大氣物理研究所雙偏極化

雷達反演空中雨滴粒徑分布之技術，模擬台灣山區夏季午後天氣系統中，層狀區與對流區之雨滴粒徑分

布的演化過程，並以雷達觀測產品做為驗證。研究結果發現，在沒有考慮水平方向空氣平流的情況下，

透過給予一組層狀區上空 3.5公里處的雨滴粒徑分布，一維雲模式能夠順利掌握到該區域的中值體積直

徑向下漸增、高低層差值漸減的趨勢。此外模擬 9至 10分鐘後其模擬之垂直分布即相當接近雷達的反

演場。在對流區中，雷達反演的中值體積直徑在 3.5公里以下則是一直保持定值。比起考慮多種微物理

過程的模式，僅考慮沈降作用的模式似乎能獲得較為一致的結果。推論主要的原因可能是本個案的對流

區中，沈降作用較其他微物理過程重要。 

關鍵字：一維雲模式、雨滴粒徑分布 

 

一、前言 

隨著雲物理學相關研究的進展，人們對於雨

滴是如何出現於自然界開始有了興趣，試圖從理

論解釋雨滴成長的機制，像是雲凝結核與雲滴的

凝結成長、雨滴之間的碰撞合併、碰撞分裂等物

理機制的交互作用。經由數值模式的出現，許多

學者開始利用這些模式進行真實個案的研究。不

過受限於獲得雨滴粒徑分布的來源有限，以往僅

能透過地面零星分布的雨滴譜儀、極昂貴的飛機
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穿越實驗取得相關資料。但自從雙偏極化雷達出

現，利用雷達參數的運算轉換，能夠進而獲得空

中的雨滴粒徑分布。因為過去少有利用雲微物理

模式搭配雷達反演雨滴粒徑分布產品的相關研

究，所以希望透過雷達對於時空的高解析度，將

反演的雨滴粒徑分布植入雲模式進行模擬，分析

一段時間之後模擬場與真實場的雨滴粒徑分布的

演化情況，試圖從中瞭解降水事件中雨滴從生成

之後是如何演化增長。 

自從 Twomey (1965)提出隨機性成長的理論

之後，即被廣泛的使用。而電腦的問世讓科學家

能夠利用電腦模擬液滴的演化過程。不過當時鑒

於其運算能力之限制，多半選擇較為簡易的

Kessler (1969)總體參數化以避免複雜的微物理過

程計算。後來 Low and List (1982 a,b)在實驗室裡

模擬雨滴碰撞之後碎片的分布型態，並寫成詳細

的碰撞過程參數化。往後眾多學者則常採用詳細

的 Low and List碰撞過程參數化，研究暖雲降水

期間雨滴粒徑分布隨時間的演化。 

為了模擬雨滴粒徑分布的演化過程，在此使

用詳細的雲微物理模式。這類模式除了針對不同

粒子分門別類以外，還會依照粒子間不同的物理

特性，連續且獨立地進行分類及演化模擬(Chen 

and Lamb, 1994)，也因為此種模式的運算是以網

格元(bin)為單位，所以常被稱為網格元模式。 

透過數值模式的發展，開始出現許多針對模

式而做的分析討論。模式中倘若僅考慮碰撞合併

與碰撞分裂，不論初始的分布為何，雨滴粒徑分

布會逐漸演變成一個具有三個峰值的平衡狀態，

並且雖然演化至平衡狀態的時間隨初始條件而有

所不同，但主要特徵於演化初期就已大致成形

(Valdez and Young, 1985)。至於數值模式演化的驗

證，過去常採用地面一維撞擊式雨滴譜儀(Joss- 

Waldvogel Disdrometer, JWD)進行驗證，也有相當

不錯的表現。 

現在常見的雨滴粒徑分布型態可以分成兩

類，一為Marshall and Palmer (1948)提出來的指數

分布型態，但透過觀測結果的比對發現在大雨滴

與小雨滴的部分描述不理想。因此 Ulbrich and 

Atlas (1984)利用雨滴粒徑分佈的截距參數(N0)、

形狀參數(μ)、斜率參數(λ)來描述伽瑪型態的雨滴

粒徑分布。為了獲得空中雨滴粒徑分布資訊，善

用偏極化雷達即顯得重要。Zhang et al. (2001)與

Brandes et al. (2003)利用一特定關係式約束 μ、λ

之間的變化，搭配回波、差異反射率兩項資料便

能獲得控制雨滴粒徑分布的三個參數，進而求得

雨滴粒徑分布與各項降雨積分參數。 

二、資料來源與模式設定 

本研究採用 2006 年 7 月 17 日中央大學

C-Band雙偏極化雷達的資料。為了與一維雲模式

在直角坐標的網格點上進行比對，極座標系統的

雷達資料必須先將所需的雷達觀測參數：雷達回

波(ZH)、差異反射率(ZDR)、相關係數(ρhv)，從極

座標內插至直角坐標。再經由 Zhang et al. (2001)

的反演方法換算出伽瑪形式的雨滴粒徑分布參數

(N0, μ, λ)以供使用。此外因為對於冰粒子的行為

模式並不全然了解，故雙偏極化雷達資料反演雨

滴粒徑分布的方法，均建立於該反演區域均為純

水的前提下。所屬位置高於 5 公里或 ρhv場小於

0.8之雷達資料，均會因為無法排除冰粒子、或非

氣象因子之疑慮，而在進行分析前先行濾除。 

數值模擬部份則採用 Chen and Lamb (1994)

的一維雲模式進行實驗，當中為了模擬雨滴粒徑
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分布隨時間的演化，模式頂層的雨滴粒徑分布將

不隨時間變化，且持續灑落相同粒徑分布的雨滴

至模式之中。如此一來，即可簡化問題並觀察垂

直方向上雨滴粒徑分布是如何進行演化。模式對

於降水粒子的處理乃依照質量大小分為 45 個網

格元，每個相鄰的網格元之質量相差兩倍，並藉

由設定最大網格元的質量搭配劃出所有網格元相

對應的質量或粒徑大小。模式的垂直解析度為每

層 25公尺、共 140層，時間解析度為每秒鐘積分

一次。 

由於溫度、氣壓、相對濕度等環境參數會對

於微物理過程有所影響，所以經由給予適當的探

空資料應能減少模擬過程中的無法估計的變異

量。但鑒於案例發生的桃竹苗地區附近並無高空

觀測站，本研究採用當日地理位置較近的板橋探

空站資料做為模式之用。根據 Ulbrich (1983)的研

究顯示，伽瑪形式的雨滴粒徑分布會比較接近真

實情況。方程式(1)為模式頂層伽瑪形式的雨滴粒

徑分布，N(D)為單位體積的雨滴個數，單位為

mm-1m-3、N0 為雨滴粒徑分佈的截距參數，單位

為 mm-1-μ m-3、D 為雨滴等體積直徑，單位為公

釐、μ為雨滴粒徑分佈的無因次形狀參數、λ為雨

滴粒徑分佈的斜率參數，單位為 mm-1。 

N(D) = N0 D
μ exp(–ΛD) (1) 

三、個案分析 

(一) 個案介紹 

2006 年 7 月 17 日太平洋副熱帶高壓的勢力

延伸至日本南部及台灣附近海域一帶，另一方面

7月 14日中午登陸福建的碧利斯颱風，減弱後於

華南地區留下較微弱的低壓區，因此台灣當日則

以偏南風為主。正因為環境風場為偏濕的南風，

加上並非完全處於太平洋副熱帶高壓的籠罩，所

以中午過後台灣北部山區迅速出現多個發展旺盛

的對流系統。圖 1為 7月 17日 0733UTC之中央

大學雷達在 1.0度仰角的回波 PPI圖(Plan-position 

Indicator)，透過觀察回波的移動與垂直分佈情

形，分別訂出當日 0723 UTC至 0744 UTC之間持

續為層狀區或對流區的完整區塊。若以中大雷達

為原點，東方與北方為正值，則對流區劃定於 X= 

20 ~ 27、Y= –5 ~ 5之間的方型區域、層狀區則是

定於 X= 0 ~ 17、Y= –10 ~ 10之間的方型區域（以

上單位均為公里）。 

(二) 雷達觀測資料分析 

圖 2為中央大學雷達於本案例開始進行觀測

作業的第一筆資料，當時約有三個回波強度高於

40 dBZ的對流胞散置於雷達東南方 20至 50公里

處，並緩慢地往其所在之山麓移動。0713 UTC最

南方的對流胞逐漸消散的同時，北方的對流胞在

此時仍能維持相當的強度，並朝北北東方前進（圖

3）。當時間來到 0809 UTC時，對流雲系逐漸消

散並留下廣大的層狀雲系（圖 4），直到 1045 UTC

整個雲系才全部消失。所以根據雷達資料研判，

對流胞在當地時間下午三時之後減弱、並逐漸潰

散為廣大的層狀區域，這樣的演化歷程正好滿足

同時間能擷取對流區與層狀區的需求，因此本研

究的個案即選定於0723 UTC至0744 UTC之間的

20分鐘。 

從當日 0723 UTC到 0744 UTC的雷達回波

圖，發現對流胞的強度與型態在這段期間都沒有

太大的差異。於是為了瞭解此天氣系統的垂直結

構與變化，繪出以中央大學雷達為中心，方位角

88度的距離高度剖面圖（Range-height Indicator，

簡稱 RHI）。 
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圖 1 2006年 7月 17日 0733UTC之中央大學雷達在

1.0度仰角的 PPI圖，座標原點為雷達位置，色

階為回波值，單位 dBZ，透過該時間前後 15分

鐘的分析，定義出本研究之層狀區與對流區位

置。 

 

 

 

圖 2 2006年 7月 17日 0612UTC中央大學雷達在 1.0°

仰角的 PPI圖，空心圓圈為雷達所在位置，色

階為回波場（單位：dBZ）。 

 

 

 

圖 3 2006年 7月 17日 0713UTC中央大學雷達在 1.0°

仰角的 PPI圖，空心圓圈為雷達所在位置，色

階為回波場（單位：dBZ）。 

 

 

 

 

圖 4 2006年 7月 17日 0809UTC中央大學雷達在 1.0°

仰角的 PPI圖，空心圓圈為雷達所在位置，色

階為回波場（單位：dBZ）。 
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自圖 5的回波場 RHI圖可以觀察到，這個天

氣系統可以簡略地分成對流區與層狀區兩類。對

流區座落於離雷達 20至 25公里的地方，最大回

波可達 50至 55 dBZ，而發展高度超過 10公里；

距離雷達 10到 15 公里的地方則是在離地 4.5 公

里的空中出現亮帶，因此將此區域劃為層狀區。

相關係數定義為雙偏極化雷達數個脈衝中，水平

與垂直方向的偏極化反射率之間的關連性。當掃

描體積內多為同種類之水象粒子，會得到較高的

相關係數；當觀測區域內為冰水混相等參雜不同

物理行為的粒子時，將會造成此參數值下降。而

差異反射率則是與水平、垂直方向的偏極化反射

率之差值有關，故粒徑較大的雨滴因為其形狀較

為扁平，也會導致較高的 ZDR值。所以亮帶區較

低的相關係數、與該處略為上升的 ZDR場，可以

推論因為亮帶上層為融解層，部份冰粒子開始融

化導致該區域為冰水混相的狀態，並且因為融化

過程中冰粒子表面覆蓋著非球形的液態水，導致

上述參數的分布情況。經過了十分鐘可以看見對

流胞的強度已經開始減弱，層狀區亮帶的結構開

始瓦解（圖 6），而 20分鐘後不論是從 ZH與 ZDR

的垂直剖面皆難以看見亮帶的特徵，相關係數也

幾乎回升至較高的數值（圖 7）。 

(三) 雷達反演資料分析 

由於雙偏極化雷達資料可以反演雨滴粒徑分

佈，在此引入三個降水物理積分參數利於分析：

液態水含量(Liquid Water Content，LWC)、中值體

積直徑(Median Volume Diameter，D0)、雨滴粒徑

分佈經過標準化的截距參數(Nw)。將所有雨滴的

質量相加總即為液態水含量，而從最小的雨滴積

分到直徑為 D0的雨滴，其質量會等同於液態水含

量的一半。在液態水含量相同時，D0越大也就表

示會有較多的大雨滴。此外，採用伽瑪型態的雨

滴粒徑分佈時，會因為 N0的單位 mm-1-μ m-3包含

μ而不利於比較不同雨滴粒徑分布的雨滴個數之

總量。面對這個問題，Tustud et al. (2001)將 N0

經過標準化為 Nw，其單位亦簡化為 mm-1m-3，就

不用再考慮 μ、λ所造成的影響。 

圖 8上排為層狀區各個參數的垂直變化。層

狀區的回波強度垂直結構在 20 分鐘內沒有太大

的變動，距地 4.5 公里處與地表均出現回波強度

極大值，ZDR與相關係數亦在 4.5公里高度有明顯

的轉折，表示縱使經過直角坐標的內插及門檻值

的篩選，仍能保有原先所預期 4.5 公里的亮帶特

徵。反演場則是出現 D0向下遞增、Log NW與液

態水含量向下遞減的趨勢，顯示層狀區的雨滴似

乎隨著掉落過程，其數量與總質量逐漸減少，而

小粒徑雨滴的個數比例則也跟著降低。 

圖 8下半部為對流區各個參數的垂直變化，

與 1.0 度仰角的雷達回波逐漸減弱的情況相當一

致，不過對流區高層的衰退情形似乎比較嚴重。

此外對流區 ZDR的分布是向下持續增加、相關係

數則是垂直方向上沒有明顯的特徵。至於為什麼

對流區的回波在 20分鐘內有明顯的衰退，從變化

有限的 D0、變化較為劇烈的 LogNW及液態水含

量，猜測可能是雨滴數量的變化而非由單一粒子

的成長所主導。從上述的分析可以得知，本案例

在層狀區與對流區的雷達觀測參數上均有截然不

同的特性，這樣的性質在反演過後的反演場依舊

存在。 

(四) 敏感度測試 

本研究先藉由模擬碰撞合併過程（圖 9）、與

考慮碰撞合併及分裂過程（圖 10），在不同高度

時平衡狀態的雨滴粒徑分佈，並與 Hu and 

Srivastava (1995)對於相似的實驗設計所計算得到 
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圖 5 2007年 7月 17日 0723 UTC中央大學雷達 88°方位角之距離高度剖面圖，由上而下的三個子圖分別為雷達

回波（ZH，單位：dBZ）、差異反射率（ZDR，單位：dB）、與相關係數(ρhv)。縱軸均為離地高度（單位：公
里）、橫軸均為距離雷達的水平距離(單位:公里)。距離地面 5公里的地方，ZH與 ZDR場在垂直方向上均有

相對峰值，此為層狀區亮帶的特徵。 

 

 

圖 6 2007年 7月 17日 0733 UTC中央大學雷達 88°方位角之距離高度剖面圖，各參數分佈及意義與圖 5相同。 



一百年十二月                         曾威仁  陳台琦 

 

379 

 

 

 

 

 

 

圖 7 2007年 7月 17日 0744 UTC中央大學雷達 88°方位角之距離高度剖面圖，各參數分佈及意義與圖 5相同。 

 

 

圖 8 2006年 7月 17日的層狀區與對流區個案，各物理量逐時之垂直變化。上排為層狀區的參數分布，下排為

對流區的參數分布。每排由左而右的六個子圖依序為回波 ZH (dBZ)、差異反射率 ZDR (dB)、相對濕度 ρhv (%)、

中值體積直徑 D0 (mm)、標準化過後的截距參數 LogNW (mm-1 m-3)、以及液態水含量 LWC (gm-3)。 
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圖 9 模式僅考慮碰撞合併過程時，平衡態時雨滴粒

徑分布的垂直變化，橫座標為雨滴直徑（單位：

mm），縱座標為單位體積單位粒徑的雨滴個數

（單位：cm
-3

 cm
-1）。 

 

 

 

圖 10 模式考慮碰撞合併與分裂過程，平衡態時雨滴

粒徑分布的垂直變化。橫座標為雨滴直徑（單

位：mm），縱座標為單位體積單位粒徑的雨滴

個數（單位：cm
-3

 cm
-1）。 

 

 

的結果進行比較，得知在整體分布的狀態與極值

的位置都有不錯的一致性，差異在於本研究模擬

的雨滴粒徑分布，在直徑 1.5mm處已有較陡的斜

率。因為兩者均採用伽瑪型態的雨滴粒徑分佈，

所以除了不同的環境參數設定，初始雨滴粒徑分

佈中的λ值變化，可能得以解釋為何會模擬出與

Hu and Srivastava (1995)不同的斜率。 

從圖 9可以發現只考慮碰撞合併時，直徑小

於 1mm 的雨滴個數，取決於模式頂端所灑落的

更小雨滴以及掉落的速率，因為本區的終端落速

偏低，難以快速向下掉落，因此越接近模式頂端，

其單位體積的粒子個數也較多。反之直徑 2mm的

雨滴終端落速較大，因此會傾向集中於較低的地

方。當考慮碰撞分裂之後，原先圖 9在大於 2mm

的區域，可以見到粒子個數與直徑呈現的指數線

性關係則不復存在。雨滴最大直徑從超過 4mm，

減小至 3mm 以下。考慮碰撞分裂之後，因為大

雨滴容易因碰撞而分裂，因此直徑大於 1.6mm的

粒子個數較未考慮前減少許多。這部份的質量損

失則是對應於碰撞碎裂後許多的小雨滴，因此圖

10 在直接小於 1mm 的粒子個數則是遠較圖 9 高

出一到兩個數量級。而碰撞合併及分裂過程與僅

考慮碰撞合併相比，因為在任何高度都可能發

生，因而產生許多小雨滴。所以在直徑 0.5mm以

下的微小雨滴不管在哪個高度的單位體積單位粒

徑的雨滴個數都有 10-2 cm-4，與圖 9有明顯的差

異。 

接著透過環境場與微物理作用的交互作用，

觀察對於常見之降水物理積分參數的影響。在此

設定了八個子實驗來模擬不同微物理過程的交互

作用，而每個子實驗各有四種濕度不同的環境場

(100%、80%、60%、40%)，詳細的實驗設定請參

考表一。雨滴粒徑分佈則是採用 Brandes et al. 
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(2003)所使用的μ−λ關係式，並依照本研究個案中

雷達反演的結果設定適當的μ與 N0的數值。 

圖 11、圖 12、圖 13是不同環境濕度與微物

理作用的 D0、液態水含量、LogNw的垂直變化。

在缺少碰撞分裂的實驗中因為只能合併，而讓 D0

值往下方增加。除此之外當其他組模擬環境場為

水氣飽和時，蒸發作用將不會影響模擬結果，並

且中值體積直徑會隨離地的距離縮短而減小。當

調整環境場的濕度至 80%時，可以發現掉落過程

中 D0一度減少，但即將接觸地表時又會增大；待

環境場相對濕度剩下 40%時，從模式頂層掉落之

後，其 D0就一直增大至地表。主要的原因可能在

於環境濕度的減低會迫使蒸發作用的速率增快，

然而我們知道蒸發速率對於小粒徑的雨滴會有較

顯著的影響，所以中值體積直徑才會隨著環境場

的濕度而有所增大。表示實際個案模擬中的環境

濕度設定方式將造成模擬雨滴粒徑分布的數值可

信度。 

接著比較實驗 CB、C、B，來觀察碰撞合併

與碰撞分裂兩種相互抗衡的微物理機制，會發現

僅碰撞合併作用(C)時，中值體積直徑增大；相反

地，碰撞分裂(B)則會讓粒子在落下的過程中逐漸

變小。如果蒸發作用不參與反應、或者反應不明

顯的話（例如在環境場濕度接近 100%的地方），

根據實驗 CB 的結果，會得到碰撞分裂的效應會

比碰撞合併來得明顯的推論。也就是說，兩者會

以分裂效應較為強勢。 

依照敏感度實驗可以發現：隨著高度減少

時，蒸發凝結作用會導致中值體積直徑增加、粒

子個數減少、以及液態水含量明顯減少；碰撞合

併過程則是導致中值體積直徑略微增加、個數略

微減少、液態水含量無明顯改變；碰撞分裂過程

則是讓中值體積直徑減小、個數增加、液態水含

量亦無明顯變化。 

但在比較過程中發現「無蒸發凝結、無碰撞

合併、無碰撞分裂的子實驗」，其雨滴粒徑分布的

演化應由垂直的沉降運動而來。粒子個數的垂直

分布，會受到雨滴粒徑分布內的所有粒子均勻落

下的影響，得到垂直方向上的粒子個數分布為一

恆定值的結果，但模擬結果並非如此，粒子個數

離地越近反而增加（圖 13-O）。針對此問題，因

為模式並非直接輸出降水積分參數，而是分屬於

數個網格元，因此必須先釐清計算積分參數的方

法。先前計算所需的降水積分參數，是採用假設 

表一 敏感度測試：相對濕度與微物理作用的模式設定 

 ECB EC EB E CB C B O 

垂直解析度 垂直 140層，每層 25公尺；每秒積分一次 

雨滴粒徑分佈 

5.9594319

0

2

N 10 7.4299998

0.0365 0.735 1.935

= μ =

Λ = μ + μ +
 

蒸發凝結 ○ ○ ○ ○ × × × × 

碰撞合併 ○ ○ × × ○ ○ × × 

碰撞分裂 ○ × ○ × ○ × ○ × 
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圖 11 中值體積直徑在不同環境濕度與不同微物理作

用的垂直變化，縱座標為離地表的高度（單位：

公里）；橫軸為中值體積直徑的值（單位：㎜），

CB、C、B、O的不同環境濕度變化則是重疊在

一起。 

 

 

 

圖 12 液態水含量在不同環境濕度與不同微物理作用

的垂直變化，縱軸為離地表的高度（單位：公

里）；橫軸為液態水含量（單位：g m
-3）。CB、

C、B、O的不同環境濕度變化則是重疊在一起。 

 

 

 

 

圖 13 經過標準化處理的截距參數在不同環境濕度與

不同微物理作用的垂直變化，縱軸為離地表的

高度（單位：公里）；橫軸為標準化處理的截距

參數（單位：m
-3

 mm
-1），可視為單位體積單位

粒徑的粒子個數。CB、C、B、O的不同環境濕

度變化則是重疊在一起。 

 

雨滴粒徑分布為伽瑪型態分布為前提的矩量法

(Momentum Method)。當伽瑪型態的假設與模式

輸出的雨滴粒徑分佈差異過大時，即有可能導致

獲得不準確的降水積分參數。故以液態水含量為

例，改由每網格元所包含的粒子數乘以該網格元

相對應的液滴質量來計算。圖 14為兩種計算方式

的比對結果，數值雖略有差異、但不影響其趨勢。

故排除計算方法之後，認為可能是模式在數值運

算過程或設定所帶來的誤差，例如：數值積分時，

過高的垂直解析度會造成部份落速較大的粒子不

會在相鄰的垂直網格間移動。 

比較完模式的表現之後，將一維雲模式的初

始雨滴粒徑分布改由雙偏極化雷達資料反演而

來。由於層狀區與對流區均有數十個至百個網格

點能反演出雨滴粒徑分布，為了節省計算資源， 
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圖 14 利用矩量法與每個網格元逐一計算的液態水含

量隨高度的垂直變化，縱軸為離地表的高度（單

位：公里）；橫軸為液態水含量（單位：g m
-3）。 

 

先統計對流區及層狀區的平均狀態，再回去找物

理性質最為相近的網格點做為初始的雨滴粒徑分

布。從圖 5 的雷達回波場可以看見層狀區的 4.5

公里高的亮帶區，此外為了避免模式中參雜非暖

雲過程的冰粒子，所以模式頂層改為 3.5 公里高

度，並觀察接下來的三公里內的演化情形，而真

實案例的模式設定請參閱表二。雨滴粒徑分佈

μ−λ關係式採用 Brandes et al. (2003)，μ值與截距

參數則是依照模擬時段的雷達反演資料，選取具

有代表性的數值。 

(五) 層狀區模擬分析 

圖 15 為層狀區 D0 的模擬與觀測反演之比

對。虛點線為模式模擬 5至 12分鐘、及平衡態的

中值體積直徑之垂直變化。空心點分別為中央大

學雷達於 0723 UTC、0733 UTC、0744 UTC針對

層狀區進行反演，獲得中值體積直徑之垂直分

布。模式頂層的初始中值體積直徑為 1.1 ㎜，並

隨著模擬的時間，一直維持著雨滴往下掉落會逐

漸成長的趨勢。如果以雷達反演的結果來看，0723 

UTC在 3公里的距離內，中值體積直徑增加了 0.3

㎜，這與模式模擬 10分鐘的結果相當類似。經過

10分鐘後，從 0733 UTC的反演結果顯示在 3公

表二 真實案例模擬的模式設定 

 層狀區 對流區 對流區．僅沈降 

環境參數 
17 Jul 2006 0600UTC板橋探空站資料 

相對濕度設定為 100% 

垂直解析度 垂直 140層，每層 25公尺；每秒積分一次 

N0 7.42 4.76 4.76 

Λ  
2

0.0365 0.735 1.935Λ = μ + μ +  

μ 9.509 1.60 1.60 

蒸發凝結 ○ ○ × 

碰撞合併 ○ ○ × 

碰撞分裂 ○ ○ × 
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里的掉落距離內中值體積直徑增加了 0.25㎜，而

模式模擬 11至 12分鐘也會得到類似的結果。因

此可以推論此案例中層狀區 3.5 公里高的水滴，

如要得到 0723 UTC的垂直分布約需要 10分鐘的

演化時間，而同樣一塊層狀區倘若在上層維持相

同的雨滴粒徑分布，再經過 2分鐘後，其 D0的垂

直增加量將會稍微減小。所以從中值體積直徑變

化的趨勢來看，此模式有模擬出層狀區的雨滴向

下稍微增加的特徵。至於誤差可能來自於層狀區

的頂層雨滴粒徑分佈並非如此穩定，像是 0733 

UTC 2.5 至 3.5 公里處的中值體積直徑的變化趨

勢與其他時段不同，將可能導致演化情況有所變

化。 

(六) 對流區模擬分析 

圖 16為對流區的模擬結果。雷達觀測部分，

對流區中值體積直徑的垂直變化並未隨著時間而

有明顯的變化，均為 1.6至 1.8㎜之間。一維雲模

式模擬的結果，則會在模擬 5分鐘即到達平衡狀

態，但模式底層的中值體積直徑為 1.35㎜，較反

演值低出許多。推論造成對流區模擬差異的原因

可能包含以下幾點：首先，由於現階段的模式並

未考慮垂直平流運動，所以在垂直運動顯著的對

流區顯得較難比較。其次，模擬初始選擇 3.5 公

里做為初始雨滴粒徑分布的來源，該高度在對流

區可能是冰水混相的狀態。但採用雙偏極化雷達

來反演雨滴粒徑分布時，其反演方法建立於暖雨

過程的假設上。不同的假設將會影響降水粒子粒

徑分布的型態、讓中值體積直徑有所差異。另外

本個案中並未扣除可能的冰水混合的粒子影響，

它們較大的落速將難以與周圍環境的水象粒子作

用。模式在 3.5公里至 2.5公里的空中，中值體積

直徑在垂直方向有先減後增的現象。圖 16考慮了

三種物理過程：根據雷達資料研判，該高度的濕 

 

圖 15 雷達反演及模式模擬之層狀區中值體積直徑的

垂直變化，縱座標為離地表的高度（單位：公

里）；橫軸為中值體積直徑（單位：㎜）。空心

點為雷達反演的資料、線條則為模式在不同時

間的模擬結果。 

 

 

圖 16 雷達反演及模式模擬之對流區中值體積直徑的

垂直變化，縱座標為離地表的高度（單位：公

里）；橫軸為中值體積直徑（單位：㎜）。空心

點為雷達反演的資料、線條則為模式在不同時

間的模擬結果。 
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度不致於過低導致明顯的蒸發作用，故推測碰撞

合併與碰撞分裂推測造成中值體積直徑的變化。

由於此模式高度為 3.5 公里，正好為掉落的雨滴

抵達的首層，因此終端落速的差異、以及從模式

頂端持續灑落一樣粒徑分布的雨滴，就會造成在

此出現較多粒徑偏小的雨滴，使得該層的中值體

積直徑偏低。至於圖 15在 3公里處為何沒有這樣

的分佈特徵，推測可能與對流區的初始雨滴粒徑

設定偏大有關。縱然如此，當模擬後期呈穩定態

後，2.5公里至 0.5公里的垂直變化與真實情況很

類似，中值體積直徑不隨高度有明顯改變。因此

針對這個情形，假設案例中的對流區沒有太多的

微物理作用，欲進一步探討其可能的變化機制。

圖 17採用相同的初始雨滴粒徑分布，但僅考慮沉

降作用，往下掉落的雨滴因為沒有任何交互作

用，導致中值體積直徑在垂直方向沒有變化，並

與雷達反演結果一致。故推測本個案中，對流區

內雨滴的沈降作用可能較其他微物理過程重要。 

 

圖 17 雷達反演、與僅考慮沈降作用的模式模擬之對

流區中值體積直徑的垂直變化，縱座標為離地

表的高度（單位：公里）；橫軸為中值體積直徑

（單位：㎜）。空心點為雷達反演的資料、線條

則為模式在不同時間的模擬結果。 

四、結論 

本研究利用一維雲模式模擬，2006年 7月 17

日發生於台灣北部山區的午後對流系統。為了瞭

解其垂直構造，先繪出觀測期間該天氣系統的距

離高度剖面圖，發現距離雷達 10至 15公里的地

方則是在離地 4.5公里的空中有亮帶的層狀區特

徵，而距離雷達 20至 25公里處的對流區，發展

高度超過 10公里。接著將雷達資料內插至直角坐

標上，並以門檻值過濾之後，可以發現對流區與

層狀區的垂直架構大相逕庭：層狀區在亮帶出現

處擁有回波與差異反射率的極大值、相關係數的

極小值，層狀區的反演場在融解層下方亦出現中

值體積直徑向下遞增、標準化的截距參數反而減

少的現象，這表示層狀區的雨滴顆粒也減少了；

從反演場來看對流區的回波強度隨時間下降的主

因應該是變動較為劇烈的粒子個數與液態水含

量，也就是對流區回波的減弱主要是起因於雨滴

個數的減少、而非單一粒子的成長或消散。 

為了進行真實個案的分析前，能對於一維雲

模式有更深入的瞭解，所以設計數個敏感度實

驗。在考慮單一微物理過程的模擬時，可以發現

模擬初期僅有大粒徑雨滴的出現，這主要是因為

模式的設定與大雨滴擁有較大終端落速的緣故。

而差異的部分，蒸發過程在模擬初期擁有略不規

則的分布曲線，但隨著時間的遷移小粒徑的粒子

個數會逐漸成長；碰撞合併過程一樣會導致小粒

徑粒子的耗散，不過其雨滴粒徑分布之演化情形

仍與蒸發作用有所差異，再者最小粒徑的雨滴要

累積個數會因為碰撞分裂作用顯得不太容易達成

的目標；碰撞分裂過程雖然在大粒徑區域也擁有

平衡態，但相較於前兩者則是有數量偏低的現

象，而此區虧損的部分則是被分裂成數量眾多的

小雨滴。除了單一物理作用的參與，本研究還針
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對八種不同組合與環境場進行實驗，結果發現當

環境場越乾燥，小粒徑的雨滴受到蒸發效應的影

響越為強烈，導致整體的中值體積直徑反而增加

了。而從模擬結果來看隨著環境場相對濕度的變

化，模擬的中值體積直徑有很大的變化量，這也

表示如果給予較不確定的環境場，可能導致誤差

的產生。而碰撞合併與碰撞分裂的實驗，證實碰

撞分裂仍然較碰撞合併強勢。 

對於模式在模擬過程中，液態水含量會朝下

逐漸增加的問題，根據矩量法及每個網格元的計

算開始比較，暫時排除主要因為將網格元的資料

擬合為伽瑪形式的雨滴粒徑分布所造成的誤差。

真實個案中的層狀區模擬表現合理，使用模式估

計雨滴粒徑分布演化的時間約為 10至 12分鐘，

與雷達反演的時間長度有不錯的一致性。對流區

的模擬結果顯示沈降作用可能較其他微物理過程

重要。 
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ABSTRACT 

Along the long history of the microphysical model development, the disdrometer is one of the main tools 

to verify the evolution of the raindrop size distribution from the model calculation. In this research, the 

advantages of the dual-polarization radar are , such as, the greater spatial and temporal resolutions, and the 

ability of retrieving the raindrop size distribution using the reflectivity (ZH) , differential reflectivity (ZDR), 

and a given μ−λ relationship in the gamma form distribution. So, the major purpose of this research is to use 

radar data to confirm the output of the one dimensional cloud model during the real case. In order to 

understand the characteristics in both the stratiform and convective zones of a summer thunderstorm in North 

Taiwan, the raindrop size distribution in both regions was carefully retrieved from the dual-polarization radar 

data. 

There are distinct results in the stratiform and convective zones. In the stratiform zone, the Median 

Volume Diameter (D0) retrieved from the NCU radar is increasing downward. Although lacking the advection 

information in the model, the outputs agree well with the observation data. In the convective zone, the 

retrieved D0 from the radar data is near constant below 3.5 km. The model which only included the 

sedimentation has the similar distribution of D0. We think the sedimentation maybe dominate the evolution of 

raindrop in this convective zone. 

Key Words: one-dimensional cloud model, raindrop size distribution 

 


