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摘   要 

  臺灣氣象雷達網近年正逐步升級成雙偏極化雷達，使得未來雷達資料的分析

與應用日趨豐富。本研究參考 Jung et al.(2008a)建置了一套雙偏極化雷達參數觀測

算符(dual-polarimetric radar observation operator)，可將模式的輸出變數轉換為雙偏

極化雷達變數，以利數值模式與觀測之驗證。本研究藉由模擬 2008 年西南氣流

實驗 IOP8(intensive observation period #8)期間 6 月 14 日的颮線個案，使用美國大

氣科學研究中心於臺灣西南部架設之 S 波段雙偏極化雷達進行驗證。同時，以系

集雷達資料同化系統，同化雷達回波與徑向風，使得個案分析場之雲動力場更接

近真實大氣狀態，以利系統結構與偏極化雷達變數之分析。確認觀測算符能成功

將模式變數轉換成觀測變數後，再藉由 CFAD (contour frequency by altitude diagram) 

分析雙偏極化雷達觀測與資料同化後之分析場進行校驗。同時，進一步將降水系

統分成對流與層狀區，評估數值模式在不同區域之特性。由對流層狀區分析結果

顯示，回波的模擬與觀測分布接近，但差異反射率則皆有高估的情形，特別是雙

矩量微物理方案的 WDM6 與 Morrison 實驗中尤為明顯。比差異相位差則是在對

流區分布之表現較接近觀測，而 GCE 和 WSM6 的分布更接近觀測。此外，各實

驗之系集平均預報結果經雨量分數校驗與 CFAD 比較顯示，單矩量微物理方案如

GCE 與 WSM6 表現較佳。最後，利用不同組敏感度實驗測試，了解改變雙偏極

化雷達參數觀測算符的參數設定對於雙偏極化雷達參數的改變程度為何，藉此了

解此雙偏極化雷達參數觀測算符之特性。希望藉由此個案評估，透過數值模式之

校驗，探討如何調整觀測算符使之適合台灣環境。 

關鍵字：雙偏極化雷達參數觀測算符、雙偏極化雷達觀測、模式校驗  
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一、 前言 

臺灣山勢高峻且複雜的地形使得

雷達選址及其覆蓋範圍皆是一大考驗，

中 央 氣 象 局 (Central Weather Bureau, 

CWB)所屬的四座 S 波段雷達，掃描範

圍雖涵蓋全臺，仍會受地形遮蔽影響，

使得部分地區的雷達覆蓋率不足。近

年來，氣象局與水利署合作建置的 C 波

段雙偏極化降雨雷達將分布於臺灣都

會區和低窪地區，進而提高雷達覆蓋

率。此外，五分山 S 波段雷達完成雙偏

極化雷達升級，而七股雷達亦正在進

行遷移與雙偏極化更新。因此，待臺灣

雷達網建立完全後，便有大量的雙偏

極化雷達參數資料可供使用。由於雙

偏極化雷達的建立，使得觀測資料多

元化，而衍生相當多的用途。雙偏極化

雷達除了提供風場(radial wind, ��)以及

回波場(reflectivity, ��)資訊外，另可提

供 差 異 反 射 率 (differential 

reflectivity,  ��� ) 、 比 差 異 相 位 差

(specific differential phase, ��	)、相關係

數(co-polar correlation coefficient, 
�� )

等雙偏極化雷達參數。藉由雙偏極化

雷達參數，可了解水象粒子的形狀、液

態水含量的分布以及氣象訊號之辨別，

補足都卜勒雷達之不足，並且能幫助

氣 象 界 了 解 碰 撞 結 合 、 淞 附 過 程

(rimming)以及雲物理機制，如粒徑分選

(size sorting)等。此外，還能運用於定量

降 水 估 計 (quantitative precipitation 

estimation, QPE) 、 水 象 粒 子 分 類

(precipitation identified, PID)，或是進行

雷達資料品質控管(quality control, QC)

等。Kumjiam and Ryzhkov (2008)提出雙

偏極化雷達參數在劇烈天氣系統如超

級胞(supercell)中之特徵與分布。其中

提出多種雙極化雷達參數特徵如：差

異反射率柱(��� column)、差異反射率

弧 ( ���  arc) 以 及 龍 捲 風 沙 塵 特 徵

(tornado debris signature)等，對於災防預

警有極大的幫助。雙偏極化雷達參數

亦可進行模式校驗或是資料同化，改

善數值天氣預報之能力。 

  現今數值模式中並無輸出雙偏極

化雷達參數可與觀測進行比對。因此，

近年來，相關研究著重於建置雙偏極

化雷達資料觀測算符，可將模式輸出

變數轉成雙偏極化雷達參數。Jung et al. 

(2008a)首先提出雙偏極化雷達觀測資

料 模 擬 器 (polarimetric radar data 

simulator, PRDS)，將數值模式輸出的水

象粒子混合比(mixing ratio, q)和總體粒

子個數濃度(total number concentration, 

�)經運算轉換成雙偏極化參數。利用

觀 測 系 統 模 擬 實 驗 (observing system 

simulation experiments, OSSEs)測試超級

胞(supercell)個案。其結果顯示，在冰雹

混和比(hail mixing ratio, ��)極大值處，
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其��� 值較小，而在雨水混和比(rain 

water mixing ratio, ��)極大處，其��	則

大，水相粒子和雙偏極化參數分布關

係相近，成功利用 PRDS 將模式變數轉

換為觀測變數。同一年，Pfeifer(2008)提

出 synthesis polarimetric radar 

(SynPolRad)，利用 T-matrix 法模擬雷達

波在大氣中傳遞的情形，再將模式變

數轉換成雙偏極化參數如差異反射率、

線性退偏極比(linear depolarization ratio, 

���)以及回波值，與觀測比對後，認為

對於天氣系統的特徵與水象粒子分類

之掌握度佳，但在冰相粒子的分佈誤

差較為明顯。Ryzhkov et al. (2011)提出

以 適 用 於 spectral (bin) microphysics 

scheme 的雙偏極化雷達資料觀測算符，

並進行真實個案模擬。結果顯示其對

於雙偏極化雷達參數化之模擬與雨滴

粒徑分布(drop size distribution, DSD)較

總體水物模式(bulk model)之表現為佳，

特 別 是 以 單 矩 量 參 數 化 方 案 與 bin 

model 之比較更為明顯，但是，融化層

以上的過程如冰雹、凍雨的過程仍須

進一步探討。而 Kumjian et al.(2019)提

出以 DSD 之矩量法(moment)進行暖雨

的雙偏極化雷達資料觀測算符，方法

為蒐集全球的雨滴譜儀觀測，為數超

過 200 萬筆的觀測資料已具有統計意

義且減少不確定性，建立矩量與雙偏

極化雷達參數間的關係，結果顯示以

第 6 矩量和第 9 矩量的組合最佳，比

起 bulk model 之第 3 與第 0 矩量結果還

要好。上述的研究顯示，雙偏極化雷達

資料觀測算符提供了觀測與模式變數

間轉換的橋樑，亦可了解模式對於個

案模擬的掌握能力與特性。 

  建立雙偏極化雷達資料觀測算符

後，可進一步應用於模式校驗以及資

料同化，進而了解進行高解析度數值

天氣預報模式時，採用不同微物理參

數化方案的優缺點。許多文獻，如 Jung 

et al. (2010), Jung et al. (2012), Putnam et 

al. (2014), Johnson et al. (2016) 等研究指

出，由於單矩量微物理參數化方案只

預報混合比，即只能改變雨滴粒徑譜

的斜率參數(slope parameter, Λ)且固定

截距參數(intercept parameter, ��)下，和

觀測降雨系統之雨滴粒徑譜有些許落

差，導致在進行雙偏極化雷達參數的

模擬時，造成一定程度的偏差，而利用

雙矩量微物理參數化進行模擬時，能

夠獲得較好的雙偏極化雷達觀測變數

特徵與降雨結構。此外，在 Putnam et 

al.(2017)的文章指出，利用雙偏極化雷

達參數的模擬，除了了解單、雙矩量微

物理方案之差異，亦可對微物理參數

化中的設定進行調整，例如 Morrison 參

數化方案中底層過多的軟雹使得���
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值過大的狀況。 

  雙偏極化雷達參數在資料同化用

途上，Jung et al. (2008b)以 OSSE 架構

與 EnKF 進行雙偏極化雷達資料同化，

結果顯示同化雙偏極化雷達參數將有

助於提升分析場結果，而 Tsai et al.(2017)

則利用局地系集轉換卡爾曼濾波器

(local ensemble transform Kalman filter, 

LETKF)同化系統，以 2015 年蘇迪勒颱

風個案為例，同化雙偏極化雷達資料。

結果顯示，同化雙偏極化雷達資料後

能夠提升 3 小時內的定量降水預報準

確度，且同化��	 參數的效果最好。

Augros et al. (2018)以雷達與雙偏極化

資料反演相對濕度垂直剖面後，再利

用三維變分同化系統(Three-dimensional 

variational)進行同化，同化結果顯示經

同化後系統位置校正與雨量分布皆有

助益。Putnam et al. (2019)使用同化徑向

風與回波，再加入 2 公里以下的���資

料，結果顯示，分析場更能夠掌握對流

系統結構與回波與���分布外，��� arc

的特徵亦被凸顯出來，證明雙偏極化

雷達資料對於分析場品質有所提升。

因此，進行資料同化時，若加入雙偏極

化雷達資料，除達到傳統雷達資料同

化之效果外，能夠更精準的掌握分析

場之風場結構與回波分佈以及降雨表

現，使得同化結果更貼近真實大氣。以

上例子說明雙偏極化資料能夠提供粒

子形狀與液態水含量外，並可提供氣

象界作為模式校驗、改善為物理參數

化方案或是資料同化用途，進而提升

預報準確度。 

  目前臺灣雷達網正進行雙偏極化

的升級與建置，使得未來有大量雙偏

極化雷達資料可供分析應用。在臺灣

特殊的地理位置與四季受到不同天氣

系統的影響下，預計觀測上會有不同

的雙偏極化參數特徵。雙偏極化雷達

資料之運用，能協助了解天氣系統的

雲微物理過程、提升定量降雨估計與

預報、模式校驗以及資料同化等。本研

究先從梅雨鋒面著手，使用不同雲微

物 理 參 數 化 方 案 (microphysics 

parameterization schemes, MP)進行模擬，

藉由模擬雙偏極化雷達參數，了解不

同 MP 方案之差異。此外，藉此建立一

套雙偏極化雷達資料觀測算符，以便

進行不同面向之模式校驗或後續的雙

偏極化雷達資料同化分析研究。本研

究中，將利用觀測算符轉換後之雙偏

極化雷達觀測變數和美國國家大氣科

學 研 究 中 心 (National Center for 

Atmospheric Research, NCAR) S 波段雙

偏極化雷達(S-POL)觀測比較，檢視模

式與不同微物理方案在雲物理過程的

表現為何。進行模式驗證前，先使用

WRF(Weather research and forecast)-

LETKF 資料同化系統，進行傳統雷達
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資料的同化，藉此提升數值模式之雲

動力場、熱力場，以確保分析場與個案

之真實大氣狀態相近。除了利用累積

雨量進行模式校驗外，同時探討同化

傳統雷達資料對於雙偏極化雷達參數

的影響，以及雷達資料同化對於預報

的表現。最後，進行觀測算符中的參數

敏感度測試，藉此了解觀測算符的特

性，並依此為基礎而進行觀測算符的

修正，使得觀測算符的參數設定能夠

更符合臺灣的環境，以便未來的驗證

或資料同化用途能夠更為精確。 

二、 颮線個案描述 

  本 研 究 選 擇 西 南 氣 流 實 驗

(Southwest Monsoon Experiment, 

SoWMEX)第八次密集觀測期(intensive 

operation period, IOP#8)之颮線個案進行

研究分析。西南氣流實驗自 2008 年 5

月 15 日開始，2008 年 6 月 30 日結束。

此實驗為國際合作實驗，觀測資料包

含 NCAR 支援之 S-POL、國立中央大

學 之 X 波 段 雙 偏 極 化 移 動 式 雷 達

(Taiwan Experimental Atmospheric Mobile 

Radar, TEAM-R)、多點探空加放、雨量

站與雨滴譜儀等。實驗目的在了解西

南氣流下劇烈天氣系統動力與熱力結

構，同時在臺灣複雜地形交互作用下

之物理機制，並且提升防災預警與定

量降雨預報之能力。IOP#8 期間為 6 月

14 日 0000UTC 至 6 月 17 日 0000UTC。

由天氣圖檢視綜觀條件(未附圖)，6 月

14 日 0000UTC 之地面天氣圖，梅雨鋒

面分布於中國東南沿海處，臺灣位於

鋒前，而 850 百帕呈現低層有潮濕而暖

之西南氣流帶來豐富水氣。同時間之

500 百帕天氣圖顯示，臺灣位於槽前，

有助系統成長，且 200 百帕高空圖亦有

分流於臺灣附近海域，綜合以上條件，

顯示臺灣周圍區域適合有利於系統生

成發展。 

    前人對於 IOP#8 期間之研究甚多，

如邵(2015)與鄭(2017)皆以系集卡爾曼

濾波同化系統同化傳統雷達資料，結

果顯示有效改善定量降水預報，前者

更討論同化零值回波的效益，有效抑

制虛假回波的出現，提升預報表現。楊

(2012)利用四維變分資料同化系統(4-

dimension variantional data assimilation, 

4D-VAR)同化多座雷達資料，藉以獲得

最佳分析場，與 WRF 結合後，有效改

善與提升降雨結果。另外，盧(2018)則

是將降雨系統分類後，再利用雨滴譜

儀與雙偏極化雷達資料，進行雲物理

過程之探討，系統發展之深淺，影響雨

滴 大 小 、 碰 撞 結 合 效 應 (collision-

coalescence)與液態水含量的多寡。本研

究嘗試結合觀測與數值模式的資料，

藉由模式變數轉換之雙偏極化參數與
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觀測間的關係，進一步檢驗高解析度

數值模式在雲微物理之表現。 

三、 模式設定與資料同化策略 

  本研究使用 WRF 3.9.1 版進行模擬，

並採用三層巢狀網格，水平解析度為

27-9-3 公里，依序為 domain #1(D01)、

domain #2(D02)和 domain #3(D03)。採用

地勢追隨座標(eta level)，垂直層共有 52

層。模式層頂為 10 百帕。網格配置與

涵蓋範圍如圖 1 所示，D03 的水平網格

解析度為 210＊210 個格點。所使用的

物理參數化方案如下：Rapid Radiative 

Transfer Model (RRTM)長波輻射傳輸模

式(Mlawer et al. 1997)、Dudhia 短波傳輸

模式(Dudhia 1989)、延世大學(YSU)行

星邊界層參數化方案(Hong and Dudhia 

2006)、以及 Grell-Freitas 積雲參數化方

案(Grell and Devenyi 2002)。而本研究使

用了四種不同的微物理參數化方案，

分別是 Goddard GCE(Tao et al. 2003)、

WSM6(Lim and Hong 2010) 、 WDM6 

(Hong and Lim 2006) 和 Morrison 

(Morrison and Thompson 2009)微物理參

數化方案。初始條件和邊界條件則是

利用 NCEP FNL 1 度*1 度的再分析資

料。本研究使用 WRF data assimilation 

(WRFDA) 3.9.1 版進行系集成員擾動，

並利用 WRFDA 提供的 cv_option=3 選

項(簡稱 CV3)進行系集成員擾動。CV3

為美國環境預測中心(National Centers 

for Environmental Prediction, NCEP)之全

球預報系統(Global forecasting system, 

GFS)統計之全球背景誤差(background 

error covariance)結果。且 WRFDA 中已

提供 CV3 誤差統計結果，無須再自行

統計模擬範圍之誤差結構，藉此誤差

結構進行系集成員的擾動。其方式為

將 D01 初始條件中的水平風(U、V)、

溫 度 (temperature, T) 與 水 氣 量 (water 

vapor mixing ratio, Qvapor)進行擾動，接

著再將 D01 內插至 D02 與 D03 後再進

行系集預報。 

  研究中所使用的同化系統是 Tsai 

et al.(2014)建置的 WRF-LETKF 系統。

進行分析步階(analysis step)時，其核心

概念以 Hunt et al.(2007)年提出的局地

系集轉換卡爾曼濾波器(local ensemble 

tramsform Kalman filter, LETKF)為框架。

在進行預報步階(forecast step)時，則是

利用 WRF 模式進行同化窗區間的短預

報。WRF-LETKF 能夠引入多部雷達的

徑向風或回波資訊對模式中的三維風

場(U、V 和 W)、以及水象粒子混合比

(q)、重力位擾動(PH)、溫度依序調整，

水象粒子混合比包括水氣(vapor)、雲冰

(cloud ice)、雲水(cloud water)、雨水(rain)、

雪(snow)、軟雹 (graupel) 或冰雹(hail)。

進行同化時，以某一點為中心，選取局

地化半徑內的所有觀測點，最後根據
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同化變數和模式變數之間的背景誤差

協方差關係，進行模式變數的修正。因

此，回波與徑向風可修正上述模式之

動力、熱裡以及水相變數。若是使用雙

矩量微物理方案之實驗，則可額外調

整總體粒子個數濃度。不同模式變數

之 間 的 水 平 局 地 化 半 徑 (horizontal 

localization raduis)設定也略有不同垂直

局地化半徑(vertical localization radius)

以及擴張係數(inflation factor)的設定與

Tsai et al. (2014)和邵(2015)中相同，如

表 1 所示。本研究選用五顆雷達之資

料進行資料同化：S 波段的五分山雷達

(RCWF)、七股雷達(RCCG)、墾丁雷達

(RCKT)與 S-POL 以及位於國立中央大

學的 C 波段雙偏極化雷達(NCU C-POL)。

進行資料同化時，雷達資料已使用國

立 中 央 大 學 雷 達 實 驗 室 所 發 展 的

RAKIT (Radar Kit)雷達資料處理系統，

濾除非天氣資訊(non-weather signal)、地

形 雜 波 (ground clutter)與 風 速 反 折 錯

(unfolding)，而雙偏極化雷達則以相關

係數 0.85(S-POL)與 0.92(NCU C-POL)濾

除非天氣訊號。再將原始雷達資料以

雷達中心之切向方向每 5 度方位角、

徑向方向每 5 公里範圍內，將範圍內

之雷達資料，並以該範圍中心，採距離

倒數之權重計算出代表該區域的超級

觀測格點(Super observation)。進行同化

時，回波的觀測誤差假設為 5 dBZ ，

徑向風則是 3� �⁄ 。 

資 料 同 化 策 略 如 下 ： 使 用

WRFDA V3.9.1 擾動出 50 組系集成員

後，於各個微物理方案實驗中，以該

微物理方案設定，從 6 月 14 日 0000 

UTC 開始預報，經過 10 小時的起轉 

(spin up) 後，於 1000UTC 開始進行五

次的資料同化，每 15 分鐘進行一次

同化循環，於 1100UTC 完成同化。資

料同化後，再將系集成員做平均，以

系集平均分析場進行五小時的預報。

作為對照的背景場組則繼續預報至

1100UTC 後，再利用系集平均預報至

1600UTC，比較預報表現時則是利用

兩個系集平均場結果，流程如圖 2。 
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表格 1  WRF-LETKF 變數水平局地化半徑、垂直局地化半徑與擴張係數設定。 

預報變數 U、V W PH、T ��、��、�� ��、��、�� 

水平局地化半徑(km) 36 12 24 12 

垂直局地化半徑(km) 4 

擴張係數 1.08 

 

表格 2 水象粒子之背向散射振幅係數。 

  種類 

常數 
雨水 冰雹 軟雹 雪 

��� 4.28 × 10%& 0.191 × 10%( 8.1 × 10%) 0.194 × 10%& 

*�� 3.04 3 3 3 

��+ 4.28 × 10%& 0.165 × 10%( 7.6 × 10%) 0.191 × 10%& 

*�+  2.77 3 3 3 

續 表 2 

 濕雪 濕冰雹 濕軟雹 

��� 

(0.194+7.094/0-

2.135/0
1 −

5.225/0
() × 10%& 

(0.191+23.9/0-

12.57/0
1+38.71/0

(-

65.53/0
&+56.16/0

)-

18.98/0
3) × 10%( 

(0.081+2.04/0-

7.39/0
1+18.14/0

(-

26.02/0
&+19.37/0

)-

5.75/0
3) × 10%( 

*�� 3 3 3 

��+ 

(0.191+6. 916/0-

2. 841/0
1 −

1.160/0
() × 10%& 

(0.165+1.72/0-

9. 92/0
1+32.15/0

(-

56.0/0
& + 48.83/0

)-

16.69/0
3) × 10%( 

(0.076+1.74/0-

7. 52/0
1+20.22/0

(-

30.42/0
&+23.31/0

)-

7. 06/0
3) × 10%( 

*�+ 3 3 3 
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圖 1 本研究網格涵蓋範圍與配置，d01 為圖片所示全範圍，網格解析度 27km，共 181*151 個格

點。d02 則為 9km，166*157 個格點。d03 則為 3km，211*211 格點。 

 

 

圖 2 系集預報實驗流程圖。無資料同化(NoDA 實驗)之對照組由 50 組系集成員，自 2008 年 6 月

14 日 0000UTC 進行 11 小時預報至 1100UTC 後，獲得系集平均作為初始場，再進行五小時

預報至 1600UTC。而同化雷達資料之各微物理方案實驗，由 0000UTC 進行 10 小時預報後，

在 1000UTC 開始進行資料同化，1100UTC 結束，15 分鐘進行一次同化，共 5 次同化循環。

結束後，將系集平均進行五小時預報至 1600UTC。 
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四、 雷達資料觀測算符  

  進行資料同化時，需利用雷達觀

測算符將模式變數內插至觀測空間和

觀測變數。本研究中先將模式變數內

插至觀測空間後，再利用觀測算符轉

換成觀測變數。而內插到觀測空間的

方法是將狀態變數，如風、溫度、氣壓、

水象粒子混合比、總體粒子個數濃度

等內插到超級觀測格點上。而內插的

方式是利用超級觀測格點之周圍八個

模式格點，利用距離倒數權重內插至

觀測格點的位置。而本節將分為兩部

分，第一節介紹徑向風之觀測算符。第

二節則介紹回波之觀測算符，並一併

介紹雙偏極化雷達參數的轉換式。 

 

(一)、徑向風觀測算符 

    (1)式為徑向風的轉換公式，能夠

將模式三維風場轉換成徑向風的資

訊。x,y 和 z 代表於直角坐標下，模式

格點與雷達位置中心的東西、南北與

高度上的距離，分母則是格點與雷達

中心的距離。而 u,v 和 w 代表的是三

維風場。67代表的是雨滴的終端落速

(terminal velocity)。而雨滴終端落速可

以利用(2)式求得。(2)式中，8�表示地

表的氣壓值，8̅表示該高度下的平均

氣壓場，
�代表該處的空氣密度，而

��則是雨水混合比。

�� = [<= + 6> + (@ − 67)B] (=1 + >1 + B1)
D
E⁄      (1) 

67 = 5.4(8� 8̅⁄ )�.&(
���)�.F1)             (2)

 

(二)、偏極化雷達參數之觀測算符 

  本研究則是利用 Jung et al.(2008a)

提出的 PRDS，其最重要的用途是將模

式輸出變數，轉換成雙偏極化雷達觀

測變數，因此可作為模式校驗或資料

同化中的觀測算符。由於本研究只同

化回波與徑向風，進行資料同化時，只

利用回波轉換公式進行變數間的轉換，

後續校驗及分析才會使用到偏極化變

數之轉換。而本小節將對於雙偏極化

雷達資料觀測算符進行詳細說明： 

  雨水、雪、雹的反射電磁波的能力
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有所不同，使得回波強度而有所差異，

且水象粒子的形狀差異使得垂直與水

平背向散射能量有所差異。J08a 利用 T-

matrix 法 以 及 雷 氏 散 射 (Rayleigh 

scattering)，反演出電磁波在大氣中傳

遞的狀況。此法反演電磁波傳遞與散

射振幅時，需要水象粒子的軸比(axis 

ratio, r)資訊，J08a 所採用之雨水的軸比

關係如(3)式所示，D 表示粒子直徑(單

位：mm)。此外還需要當地氣候平均溫

度以及雷達波長資訊，方能反演出雷

達波的水平、垂直向散射振幅。本研究

中，沿用 J08a 的設定，使用波長 10.7

公分的 S 波段雷達，以及環境溫度 10°C

進行測試。 

r = 1.0148 − 2.0465 ∗ 10%1K − 2.0048 ∗ 10%1K1 + 3.095 ∗ 10%(K( 

−1.453 ∗ 10%&K&           (3)

 

  至於雪和冰雹的軸比則為定值

0.75，與雨水設定不同。J08a 為了後續

計算便利，將背向散射振幅擬合成一

個冪次函數的形式。如(4)與(5)所示。

 /�  表示水平方向的背向散射振幅，

/+ 表示垂直方向的背向散射振幅， 

|…|則表示取其量值(magnitude)。�� 和

 *�則是擬合後的係數，表 2 中列出不

同之水象粒子的背向散射振幅係數。

經由(4)、(5)式可以理解到，散射振幅的

強度和物體粒子的直徑大小有關聯，

粒子直徑越大的情況下，回波訊號越

強。

|/�| = ���KMNO  (<PQR ∶ ��)           (4) 

|/+| = ��+KMNT  (<PQR ∶ ��)           (5) 

  

J08a 亦考慮了於融化層附近，因為冰相

粒子的相態轉變，使得該處冰水共存。

冰相粒子在融化時，由表層開始融化，

使得一層水覆於冰相粒子外，由於冰、

水對於散射截面不同，對融化中的冰

相粒子而言，容易被雷達誤認為直徑
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較大的液態水象粒子，使得回波值增

大。此現象是在雷達氣象觀測中，融化

層附近容易出現的亮帶(bright band)結

構。J08a 對於混相粒子的處理方法是將

模式輸出的雨水、冰雹/軟雹以及雪，

進行調整、運算，額外考慮兩種粒子─

濕 雪 (rain-snow) 、 濕 雹 (rain-hail/rain-

graupel)。而其做法如下： 

倘若在某一個網格點，同時有雨

水和雪，便會考慮濕雪粒子的貢獻，混

和比計算方式則是取出部分比例的雨

水和雪混和比後再相加。轉換比例則

是根據(6)式計算，UV��表示粒子最大

轉換比例，F 則是轉換比例。根據各個

微物理方案中冰象粒子的分類多寡，

UV��設定則有所不同。若某微物理方

案中，只有雪與雹分類，則對於雪的

UV��設定為 0.5，雹類則是 0.4(軟雹)或

是 0.3(冰雹)。若方案中，將冰象粒子分

類為雪、軟雹與冰雹，則雪的UV��設定

為 0.4，軟雹則是 0.35 以及冰雹為 0.25。

將雨水和雪的混合比之和，乘上轉換

比例後，即可得出濕雪的混合比，如(7)

式所示。(8)式則是計算混相粒子的含

水量比例(water fraction, /0)，用於計算

粒子密度，以及散射振幅函數的係數。

此外，混相粒子的密度也需要額外再

計算，方式為(9)式所示，為一經驗公式，

利用雨水、雪之密度與/0進行權重，得

出密度值。考慮混相粒子後，因需達到

質量平衡，須將原本的雨水與雪的混

合比進行調整。在雙矩量微物理參數

化方案中，總體粒子個數濃度轉換的

個數則是以(10)式來計算，和混合比計

算方式略微不同。由於雪花在融化時，

是以冰相粒子為主體，而水則是附著

於冰相粒子的表面，因此在混相粒子

個數僅將原有的冰相粒子個數乘上轉

換比例求得。 

 F = UV��[min (�� ��⁄ , �� ��⁄ )]�.(                  (6) 

��� = U ∗ (�� + ��)                             (7) 

/0 = ��/(�� + ��)                              (8) 


�� = 
�/01 + 
�(1 − /01)                        (9) 

            �7,�� = U ∗ ]�7,�^                              (10)
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 此外，考慮了冰相或混相的雪及雹

在落下時會有傾斜、翻滾或旋轉現象，

使得粒子的水平與垂直向直徑有所變

化，造成回波強度差異。_̀表示的是平

均傾斜角度，而 σ 則是平均傾角的標

準差。不同粒子的平均傾角與標準差

數值皆不同，(表 3)列出粒子傾角資訊。

另外，濕冰雹的傾角標準差值會與濕

冰雹的混合比有所關聯，是由於冰雹

融化時，水會包覆在冰雹表面，使得搖

擺、翻滾效應趨緩。後續計算回波時，

使用(11)至(13)式計算之 A、B、C 三項

係數進行傾角效應的調整。

 

A = F
b (3 + 4 cos 2ϕg ∗ e%1iE + cos 4ϕg ∗ e%biE)          (11) 

B = F
b (3 − 4 cos 2ϕg ∗ e%1iE + cos 4ϕg ∗ e%biE)          (12) 

C = F
b ]1 − 4 cos 4ϕg ∗ e%biE^                        (13) 

 

最後，將五種水象粒子：雨水、雪、

雹、濕雪、濕雹，依照(14)至(19)式進行

雷達回波及雙偏極化參數的轉換，其

中(14)至(16)式為雨水的轉換公式，而

(17)至(19)式為雪、雹、濕雪與濕冰雹的

轉換公式，式中 x 可為雪(snow, s)、雹

(hail, h)、濕雪(rain-snow, rs)與濕冰雹

(rain-hail, rh)，其中包含了粒子傾斜翻

轉效益的計算。λ 代表雷達波長、Km  

代表的是水的介電常數、Λ 代表斜率

參數、N� 則是截距參數。最後利用(20)

至(23)式再將各粒子計算值加總、運算

後，即可得到該格點的雷達參數值。單

矩量的微物理參數化方案中，只預報

混合比，N�是為定值，因此只要從(24)

式中求得Λ即可帶入公式換算雷達參

數。若是雙矩量微物理參數化方案，因

模式預報混合比和總體粒子個數濃度，

則需要(25)和(26)式來進行運算。其中o

表 示 雨 滴 粒 徑 公 式 中 的 形 狀 參 數

(shape parameter)，多數的微物理參數化

方案中，會設定此值為零。
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��,� = &pqrsOEtus
vqwxy wE z�

%(1MsO{F)|(2*�� + 1)(��3�%()  (14) 

��,� = &pqrsTEtus
vqwxy wE z�

%(1MsT{F)|(2*�+ + 1)(��3�%() (15) 

��	,� = Fb�p
v ��}���z�

%(Ms~{F) |(*�} + 1) ( ° ��%F ) (16) 

��,� = 1bb�pqtuN
vqwxy wE z�

%�(����1 + ���+1 + 2������+)  (17) 

��,� = 1bb�pqtuN
vqwxy wE z�

%�]����1 + � ��+
1 + 2������+^ (18) 

��	,� = Fb�p
v ��}���z�

%& |(4) (19) 

�� = 10 logF�(��,� + ��,� + ��,� + ��,�� + ��,��)  (20) 

�� = 10 logF�(��,� + ��,� + ��,� + ��,�� + ��,��)    (21) 

��� = 10 logF�(��
��

) = 10 logF�(��,s{��, �{��,�{��,s�{��,s�
��,s{��,�{��,�{��,s�{��,s�

)  (22) 

��	 = ��	,� + ��	,� + ��	,� + ��	,�� + ��	,��  (23) 

Λ = �v�tu�(�{&)
3�O� �

D
��q

 (24) 

Λ = �v�t��(�{&)
3�O��(�{F)�

D
�
 (25) 

�� = �7 ∗ Λ�{F/|(o + 1) (26)  

 

  

於本研究進行資料同化時，只取回波之轉換公式進行雷達回波的資料同化。

且進行同化時，觀測算符將本研究各同化實驗中所使用之微物理參數化方案同步，

如使用 GCE 方案模擬時，便使用 GCE 版本之觀測算符，其餘實驗之概念皆同。
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表格 3 水象粒子之平均傾角及標準差。 

 雨 雪 濕雪 冰雹/軟雹 濕冰雹/濕軟雹 

平均傾角(_̀) 0⁰ 

傾角標準差(σ) 0⁰ 20⁰ 60⁰ 

60⁰∗ (1 − C/0)， 

C=4���,��(���,��<0.2� ��⁄ ) 

C=0.8(���,�� ≥0.2� ��⁄ ) 

 

五、 結果討論 

(一)、資料同化與雨量校驗結果 

本研究在進行模式與雙偏極化雷

達參數校驗前，利用資料同化技術，使

模式氣象場得到改善，使分析場之雲

動力、熱力結構更接近真實大氣後再

進行分析場與極短期預報校驗。圖 3 (a)

是 S-POL 雷達於 1100 UTC 之回波觀

測，可見一道颮線系統於臺南、高雄上

空處，而另一道颮線則是位於西南外

海上。在無同化實驗對照組(以下稱

NoDA 模擬)1100UTC，不同微物理方案

模擬結果，颮線系統的位置於臺灣外

海處，且沒有模擬出兩道明顯的颮線

系統，四個微物理方案所模擬的強回

波區域分布在系統的前緣，在 Morrison

參數化方案中，強回波區域比其他三

者強上許多。未經過資料同化的模擬

具有時間和空間上的誤差，在天氣系

統的掌握度也有待改善(圖未示)。圖

3(b)–(e)是四個微物理參數化方案實

驗經過資料同化後之分析場，比對回

波的表現，同化結果皆能夠掌握颮線

系統強降水區域之特徵。而資料同化

後之實驗組明顯提升風場與回波場空

間分布與觀測相近，而將各微物理方

案之分析場風場投影至以七股雷達為

中心的極座標後，各分析場之徑向風

場結構與觀測相當接近，且各方案間

之風場差異甚少(圖未示)。圖 4 是圖 3(a)

中沿黑色實線之東西向剖面，該剖面

在觀測(圖 4a)中，經過強回波區域，以

檢視模式與觀測的垂直結構，觀測資

料已內插至模式網格點位置。GCE、

WSM6 與 Morrison 方案在 120°N 附近

的系統結構與觀測較相似，皆呈現劇

烈降水發生於此區域，而 WDM6 方案

在 3 公里高度左右的回波強度也較其

他三者弱且分散，以及層狀區不明顯。

圖 5 與圖 6 分別為同化窗區分析場
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1000 UTC 至 1100 UTC 之水象粒子混

和比、總體粒子個數濃度區域平均值

隨高度變化之時序圖。區域選取範圍

則是將 SPOL 雷達投影至模式位置後，

選取 50 公里內資料進行平均。GCE、

WSM6 方案兩者在雨水分布與數量較

為相近，且 WDM6 約在 4 公里處達到

峰值，Morrison 方案在是在四個微物理

方案中，雨水混和比含量最低。WSM6

與 WDM6 在冰象粒子中處理方式一樣，

兩者的量級與分布差異不大，冰象粒

子在四個方案中約在 8 公里處達到峰

值。GCE 方案的軟雹、雪混和比量值較

其他三者多，使得在圖 4 (b)中，高層回

波較其餘三者強的原因。圖 6 中，單矩

量方案實驗之總體粒子個數濃度則是

利用(26)式推估而來。在雨水總體粒子

個數濃度中，Morrison 方案最少，而

WDM6 方案較其他三者高出一個數量

級，對應 Morrison 剖面回波值較強，此

為雨水總體粒子個數濃度低，可推知

為較大的雨滴，使得回波值高。WDM6

方案中，雨水總體粒子個數濃度極高，

峰值集中在 1-3 公里，使得在剖面中回

波值偏弱的原因。WSM6 與 WDM6 方

案中，由於雪的截距參數與溫度有關，

溫度越低，截距參數將會越大，使得在

雪總體粒子個數濃度上，越往高空，量

值越大。藉由混和比與總體粒子個數

濃度的垂直分布，便可對應回波分佈

的特徵，以及各個微物理方案中微物

理變數分布特徵。 

由上述結果顯示，四個微物理方

案在回波分析場，雖都能夠掌握颮線

位置與強度，但單矩量微物理參數化

的 GCE 和 WSM6 方案，在此個案之強

度與結構都更為接近觀測，而雙矩量

的 WDM6 與 Morrison 方案的掌握度反

而沒有單矩量方案來得理想。推測其

主要原因為：雙矩量微物理參數化方

案中，總體粒子個數濃度亦為預報變

數之一，在僅同化回波與徑向風的資

訊下，雷達觀測並沒有提供完整的資

訊調整水象粒子混合比與總體粒子個

數濃度，使得兩變數之改善程度有限。

此外，此天氣系統包含強對流區以及

廣泛之層狀區，不同區域的微物理特

性，是否有效地透過系集同化系統之

交相關來改變混合比與總體粒子個數

濃度，亦是值得探討的議題。 

圖 7 是觀測累積雨量與系集平均

預報雨量，在不同雨量門檻值的表現，

預報累積 1-5 小時的雨量公正預兆得

分(equitable threat score, ETS)校驗結果。

雨量資料為中央氣象局自動站和局屬

測站小時累積雨量結果，所使用的站

點為以 SPOL 半徑 150 公里之雷達覆

蓋範圍內之測站。圖 7 中虛線代表

NoDA 實驗預報結果，ETS 都相當低，

表示 NoDA 模擬無法掌握降雨的位置
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以及強度的準確預報。在圖 7 (a)-(b)中，

前三小時的累積雨量表現為 WSM6 方

案較佳，其次為 GCE、Morrison 與

WDM6。WDM6 在進行預報後經剖面檢

視，只有明顯的強對流區域，而層狀區

域強度過低。利用高門檻值累積雨量

進行 ETS 校驗後，可比較不同微物理

方案經過同化後，對於劇烈降雨的掌

握度。圖 7 (c-d)為門檻值 10mm 與 20mm

的 ETS 折線圖，可以發現到 WSM6 的

表現仍是最高，而 WDM6、GCE 的表

現次之，Morrison 方案在強降雨的掌握

度差。WSM6 與 WDM6 在掌握強降雨

區域較為準確，其雨量分布較深入內

陸，和觀測較為接近。GCE 方案在進行

預報時，系統多在海岸邊生成，使得在

海岸周邊地區之累積雨量偏高，系統

進入內陸就開始減弱和消散。Morrison

方案則是在開始預報後，系統快速向

內陸移動，且整體回波強度偏強，層狀

範圍偏廣，使得累積降雨偏高，因此在

ETS 分數校驗後在高、低雨量門檻值表

現皆不佳(水平回波分佈圖未展示)。 
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圖 3   6 月 14 日 1100 UTC S-POL 雷達觀測與同化後分析場在 1.1 度仰角上之比較。(a) S-POL

觀測；(b)GCE; (c)WSM6; (d)WDM6; (e)Morrison。(a)中黑色虛線為圖 4 觀測與模式之剖面

線。紅色方框範圍為後續觀測及模式 CFAD 比較所選取之區域。 
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圖 4  同圖 3，但為不同微物理方案分析場結果之回波剖面圖。 
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圖 5 同化窗區分析場之水象粒子混和比區域平均值隨高度變化時序圖。藍色系底色表示雪，

橘色系底色表示雨水，綠色等值線代表軟雹。(a) GCE 方案; (b)WSM6 方案; (c)WDM6 方

案; (d)Morrison 方案。 

 

 

(b) 

(c) (d) 

(a) 
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圖 6  同化窗區分析場之水象粒子總體粒子個數區域平均值隨高度變化時序圖。藍色系底色表示

雪，橘色系底色表示雨水，綠色等值線代表軟雹。特別注意 WDM6 雨水色階與其他三者

不同。(a) GCE 方案; (b)WSM6 方案; (c)WDM6 方案; (d)Morrison 方案。 

 

 

(b) 

(c) (d) 

(a) 
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(a) (b) 

(c) (d) 

圖 7  四種微物理參數化方案實驗，自 1100UTC 開始預報之 1 至 5 小時累積雨量 ETS 折線圖。

虛線代表背景場(NoDA 模擬)，實線則是同化後的系集平均預報。紅色線表示 GCE、綠色

線─WSM6、藍色線─WDM6、黑色線─Morrison 方案。(a)門檻值為 0.5 mm;(b)門檻值為 5 

mm;(c)門檻值為 10 mm;(d)門檻值為 20 mm。 

 

表格 4 繪製 CFAD 的各變數資料區間與組間間隔 

 

雷達變數 回波 差異反射率 比差異相位差 

資料選取範圍 -1~66 dBZ -0.6~4.6 dB -0.01~1.01° ��⁄  

各組間距 1 dBZ 0.05dB 0.01 ° ��⁄  
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(二)、CFAD 分布結果 

    本 小 節 將 利 用 CFAD (contoured 

frequency by altitude diagram)進行 S-POL

雷達與分析場之表現，藉以檢視同化

後，分析場對於垂直、水平方面的微物

理參數的調整程度。CFAD 為將一定範

圍內資料分成數個等高面後，再將各

個等高面的資料，依照數值大小分成

若干組，每個高度層皆重複相同的分

組，藉此了解檢視範圍內資料在垂直

層上的分布狀況。CFAD 的選取範圍，

在觀測資料與模式的選取範圍如圖 3(a)

紅色範圍所示，且將 S-POL 雷達為中

心 135 公里以外的資料捨去不用。觀測

與模式資料均處理成相同解析度：水

平解析度為 3 公里，垂直範圍取高度 1

公里至 15 公里，每 0.25 公里為一間隔。

本文中將使用回波、差異反射率與比

差異相位差的 CFAD 進行後續的討論，

三種變數的分組資訊如表 4 所示。圖 8

是 S-POL 觀測資料之 CFAD，(a)-(c)依

序表示 6 月 14 日 1100 UTC 的回波、

差異反射率以及比差異相位差 CFAD。

(d)則是 1100-1200UTC，時間區間內比

差異相位差之 CFAD，採用不同時間資

料是為了增加資料樣本數。CFAD 中的

黑線參考 Min et al.(2015)，黑線代表

25%、50 %以及 75%的累積機率線，類

似於四分位數，藉以檢視資料的離散

程度。另外，在本研究中，參考 Steiner 

et al. (1995)提出的分類方法，以 3 公里

高回波大於 40dBZ 者為對流區；介於

10-30dBZ 者為層狀區。將颮線系統分

為層狀與對流區域後，可強調��	的變

化趨勢。由於在觀測算符轉換結果中，

雪和雹之水平與垂直背向散射振幅公

式的次方項設定為 3，使得在高層���

和��	參數差異極小。再者，由於中高

層冷雲過程觀測的不確定性，微小的

雲冰可能使得��	參數有所變化。因此

本研究只針對暖雨的部分進行��� 和

��	參數的討論，而 6 公里以上的模式

與觀測資料暫不比較。 

    圖 8(a)為 6 月 14 日 SPOL 觀測回

波 CFAD，從回波機率分布可判斷，融

化層高度約在 5 公里高。5 公里以下之

回波中位數值落在 26dBZ 左右，回波

分布也較高層離散，25%與 75%累積機

率線約是 20 與 35dBZ。高於 5 公里處

回波中位數越往高層越低，且分布較

為集中，回波值約在 10 至 20dBZ 之間。

圖 8(b)則是 SPOL 觀測差異反射率

CFAD，低層的��� 中位數值約落在

0.5dB，25%-75%的資料落在 0.2-0.8dB

之間，顯示中小雨滴偏多、形狀多接近

正球體的狀況。而在強對流區，25%至

75%累積機率線於 0.8-1.2dB 之間，即

使在強對流區域，大雨滴出現機率並
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不高(圖未示)。圖 8(c)則是比差異相位

差 CFAD，由於��	對於雨水含量較低

的區域不敏感，在層狀、弱降水之區域，

��	多在 0.1° ��⁄ 之下。因此，檢視預

報 表 現 時 ， 將 會 利 用 對 流 區 之 ��	 

CFAD 進行比較。圖 8(d)則是累積一小

時之 S-POL ��	對流區 CFAD，強降水

區域多對應到高��	，25%-75%累積機

率線介於 0.2-0.6 ° ��⁄ 之間，將劇烈降

水區域分開檢視，將有助於模式校驗

的判斷。 

  圖 9 是 NoDA 模擬中 6 月 14 日

1100UTC 的 CFAD，(a)-(d)分別表示

GCE、WSM6、WDM6 與 Morrison 方案

的回波 CFAD。在 NoDA 模擬中，在 5

公里以下，中位數線幾乎都偏低，四個

方案 GCE、WSM6、WDM6、Morrison

之中位數值約 23、20、15、24 dBZ。

WDM6 在 5 公里以下的回波值比其他

三 者 分 布 更 低 ， 研 判 原 因 來 自 於

WDM6 中，雨水粒子個數偏多，雨滴偏

小，使得回波值較低。在高層部分，與

觀測結果比較後，回波機率分布較不

集中且偏弱。 

  圖 10 為經過資料同化的系集平均

分析場結果，(a)-(d)分別是 GCE、WSM6、

WDM6 與 Morrison 方案。結果發現，

四個方案在經過資料同化後，五公里

以上的回波分布趨近於觀測。GCE、

WSM6、Morrison 五公里以下的回波中

位數線大致落在 25 dBZ 左右，和觀測

較為接近。而 WDM6 的回波中位數落

在 20 dBZ 左右，稍微低估了一些。高

度 6-9 公里之較低回波值，經過資料同

化修正後，回波值分布高值出現機率

增加。顯示資料同化過後，成功將觀測

資訊傳遞至模式當中。此外，在 GCE

和 WSM6 實驗中，一樣都是單矩量的

微物理方案，約 8 公里上空高層的

CFAD 也有些微的不同。先前章節提到，

由於 WSM6 在雪的截距參數設定，

WSM6 在高層的雪粒子偏多，導致回波

出現機率分布多數介於 0 至 5 dBZ 之

間。在圖 9 與圖 10，WSM6 與 WDM6

方案在高層回波分布狀況類似，原因

是兩方案在冰相粒子的處理方式完全

相同。低層分布有所差異，則是 WDM6

在雲水與雨水以雙矩量處理有關，總

體粒子個數濃度也影響回波計算。整

體而言，WDM6 回波值在累積機率線

值皆偏小，可藉由圖 5 與圖 6 中得知

WSM6 與 WDM6 在總體粒子個數濃度

差距一個數量級，顯示 WDM6 中模擬

出之總體粒子個數濃度偏高，在混和

比差異不大之下，較多的粒子個數顯

示平均粒徑偏小，使得回波值偏小。 

  本研究在同化雷達回波與徑向風

之下，藉由系集同化系統之變數間交

相關關係(cross-correlation)，以改變水

象粒子的分佈狀況，了解雙偏極化雷
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達參數在同化前後的變化，分析各微

物理方案的特性。圖 11 是 1100 UTC 

NoDA 模擬之��� CFAD，(a)-(d)分別是

GCE、WSM6、WDM6 與 Morrison 方案。

GCE 和 WSM6 方案的四分位線的分布

情形與 SPOL 觀測類似，���中位數值

較 S-POL 觀測場高。WDM6 方案��� 

CFAD 分布隨著高度遞減，量值呈現先

下降，再慢慢上升的狀況。造成此現象

推測是由於雪和雹都是單矩量的設定，

在經過融化層相態的轉化後，使得大

量的雪、雹粒子轉化成雨水粒子，使得

雨水粒子大量增加。轉換成雨水後，再

因碰撞結合的作用，使得 WDM6 在近

地表的���的增加。最後則是 Morrison

的分布，有隨著明顯高度降低而���值

升高的狀況。在雨水以單矩量處理的

GCE、WSM6 與雙矩量之 WDM6、

Morrison，單、雙矩量參數化方案在���

的垂直分布上有很大的不同，單矩量

方案之��� 隨著高度增減不會有太大

的差異，而雙矩量方案���則都有隨高

度變化的現象。造成 CFAD 結構表現

不同的原因則是，在單矩量參數化方

案中，由於截距參數固定，只有斜率參

數能自由變動，而雙矩量參數化方案

之截距參數、形狀參數皆可變動，故兩

者相比下，雙矩量參數化方案的自由

度較高。且雙矩量微物理參數化中，由

於碰撞結合作用能夠改變整體粒子個

數濃度(�)，模擬實際微物理過程，減

少直徑小的粒子，使大粒子增加，因此

可以看到雙矩量微物理方案在地表附

近看到���的高值。WDM6 擁有最多的

�，使得其粒子的平均直徑偏小，因此

在計算���時，便計算出較小的���值。

Morrison 則是和 WDM6 相反，�偏少，

使得���較大。 

  圖 12 則是 1100UTC 系集平均分析

場差異反射率 CFAD 的結果。兩個單

矩 量 參 數 化 方 案 GCE( 圖 12a) 和

WSM6(圖 12b)方案的���中位數、25%

與 75%累績機率線皆上升，使得同化後

結果���增大。WDM6 中，則是出現過

多���負值，原因是過多雨滴粒子所造

成。Morrison 之���值在同化後也有上

升的現象。認為造成同化結果差異不

明顯的原因是系集平均的結果，在圖 9

中，四個方案回波值之 NoDA 模擬

CFAD 分布皆偏低，  �� 值皆不超過

35dBZ，由於將系集成員平均後，較強

的訊號便會被削弱，而在同化後，��值

很明顯地跟著被提高。由於 GCE 與

WSM6 中，��與���的皆是混和比的函

數，使得資料同化系統在改變水象粒

子混合比後，便能夠很直接的影響到

���的表現。而在 Morrison 與 WDM6 中，

��� 是利用混和比與總體粒子個數濃
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度求得，因此，若沒有提供額外的雙偏

極化參數同化，僅利用��與模式變數

的交相關關係進行修正，可能沒辦法

提供正確且有效的訊息給模式變數進

行修正。另外，本研究所使用的雙偏極

化雷達資料觀測算符中所使用的雨水

軸比關係，是北美地區觀測結果，雨滴

顆粒偏大。因此，將算符直接套用於臺

灣個案使用時，造成���的高估。 

  圖 13(a-d)為四個微物理方案在

1100UTC 的 NoDA 模擬比差異相位差

結果，四者��	分布多出現於 0.01° ��⁄
以下，或接近於 0，只有少部分的數值

在 0.1° ��⁄ 左右，顯示 NoDA 模擬中的

水含量值遠遠被低估。圖 14 則是

1100UTC 系集平均分析場比差異相位

差 CFAD。(a)-(d)代表 GCE、WSM6、

WDM6 與 Morrison 方案。四者在��	值

以及機率分布皆提高，表示資料同化

對於��	的改善有一定的程度，但整體

而言��	的量值仍是低估。在 SPOL 觀

測中，中位數和 75%機率累積線，約是

0.1 和 0.25° ��⁄ 左右，而四個微物理方

案分布皆在 0.1° ��⁄ 以下，低估的狀況

很明顯。Putnam et al.(2017)指出無論單

矩量或雙矩量微物理參數化方案皆傾

於低估液態水含量，而本研究的分析

結果與其論點相似，從 CFAD 中可看

到液態水含量的低估。 

  先前的比較與分析皆利用雙偏極

化參數與同化後之分析場作比較，接

下來檢視極短期天氣預報之表現。將

系集平均後之分析場進行 0-1 小時即

短期預報，並著重在強對流區之結果

分析。圖 15 (a)-(d)是四個微物理方案預

報之��	 其 CFAD 分布。區分出對流

區的好處是可以將��	 訊號反應不敏

感的區域剔除，更容易比較模式間差

異。此外，為考慮系統在空間與時間上

之相位誤差(phase error)以及增加統計

樣本，採用模式 0-1 小時以內每 15 分

鐘一筆模式輸出，共 4 個時段的整合

結果來進行分析驗證。結果顯示: GCE

與 WSM6 在分布和累積機率線與觀測

較為接近。而 GCE、WSM6、Morrison

在 0.2-0.3° ��⁄ 間出現的機率較 WDM6

高，表示經過資料同化後，對於強對流

區域的掌握度較佳。而四個方案在一

小時預報後，S-POL 雙偏極化觀測與四

種不同微物理方案比對皆有相當差異

(未圖示)，顯示模式誤差(model error)此

時已經主導模式之表現。  

綜合以上分析結果顯示，同化徑

向風與回波，對於雙偏極化雷達參數

的修正有一定程度的幫助，例如��	值

的表現。不過，僅同化回波能夠提供的

資訊有限，對於���值修正仍有所侷限。

本研究認為，若要使用雙矩量為物理

參數化方案，則需要額外的雙偏極化

雷達資料提供額外的資訊改善微物理
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變數的分佈，也說明雙偏極化雷達參 數同化之必要性。 

 

 

(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 8  2008 年 6 月 14 日 S-POL 雷達觀測之: (a)回波; (b)差異反射率; (c)比差異相位差其 CFAD 分

布; (d)為 1100 至 1200 UTC 一小時內對流區之比差異相位差 CFAD 分布。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 9  NoDA 對照組在 2008 年 6 月 14 日 1100UTC 之回波 CFAD 分布:(a) GCE; 

(b) WSM6; (c) WDM6; (d) Morrison。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 10 同圖 9，但為同化雷達資料後由系集平均獲得之分析場其回波 CFAD 分布。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 11 同圖 9，但為 NoDA 對照組之差異反射率 CFAD 分布。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 12  同圖 10，但為同化雷達資料後由系集平均獲得之分析場其差異反射率 CFAD 分布。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 13  同圖 9，但為 NoDA 對照組之比差異相位差 CFAD 分布。 

 

 

 

 

 

 



33                                     大氣科學                         第四十八期  
 

 

 

 

 

 

 

 

(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 14 同圖 10，但為同化雷達資料後由系集平均獲得之分析場其比差異相位差 CFAD 分布。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 15   2008 年 6 月 14 日 1100UTC-1200UTC 預報一小時之對流區比差異相位差 CFAD 分布: (a) 

GCE; (b) WSM6; (c) WDM6; (d) Morrison。 

 

(三)、敏感度測試 

    由於觀測算符中，考慮到融化層

相態改變中的水象粒子，因此要決定

將多少比例的液態與固態水象粒子混

和比轉換至混相粒子混和比是一個值

得討論的重點，而將影響到資料同化

與模式模擬的表現。本小節將對於觀

測算符進行敏感度測試，目的於找到

適合臺灣環境的混相比例。 

  圖 16 是粒子之最大轉換比例

(UV��)之測試，以 CFAD 進行比較。圖

16 (a)表示 SPOL 雷達觀測結果，(b)是

未考慮混相水象粒子之結果，而可以

看到機率分布非常連續且平滑，但無

法分辨何處是融化層，難以判斷其高

度。(c)則是使用觀測算符之預設值，可

以看到其機率分布很明顯的向外突出，
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產生一個不連續、斷面的亮帶結構，而

此結果與過往的觀測結果，顯得些許

不自然。而(d)則是將最大轉換比例減

半後的結果，可以發現將最大轉換比

例減半後對於不連續帶的改善沒有很

明顯的助益，反而在融化層之回波值

有明顯被加強的狀態。而經過檢驗後，

造成不連續帶明顯的原因為雙矩量實

驗中，混相粒子之總體粒子個數濃度

計算結果。認為是在融化層處理時，由

於雙矩量實驗中多一項預報變數�，

使得計算轉換比例時也需要考慮�的

轉換數量。假設在融化層中，具有一定

質量之混相粒子，在�過低的狀態下，

即類似大直徑的混相粒子，使得回波

過大，因此，在進行雙矩量觀測算符在

處理混相粒子之�值時，需要進行門

檻值限制，以剔除過低的�值。圖 17

為�進行調整後的敏感度測試結果，

(a)-(c) 則 是 將 � 低 於 10 # �(⁄ 、

100# �(⁄ 、1000# �(⁄  (#：個數)門檻值

以下，便不進行混相粒子轉換之測試。

圖 17(a)在濾除後，不連續的情況仍是

很明顯，而在圖 17(c)中，亮帶結構較

不明顯，濾除掉太多粒子。圖 17(b)則

出現亮帶結構，且機率分布上較為平

滑，100# �(⁄ 應是較合理的門檻值。 
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 16 最大轉換比例之敏感度測試，以 Morrison 單一預報在 6 月 14 日 1100 UTC 為例: (a) S-pol

雷達觀測; (b) 考慮無混和態粒子; (c) J08a 預設值; (d) 最大轉換比例減半。 
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(a) (b) 

  
 (c) 

 

 
圖 17 混相粒子之總體個數濃度限制，以 Morrison 單一預報在 6 月 14 日 1100 UTC 為例。(a) 

�少於 10 # �(⁄ 則不轉換。(b) �少於 100 # �(⁄ 則不轉換。(c) �少於 1000 # �(⁄ 則

不轉換。 

 

六、 結論 

    本文利用雙偏極化雷達資料觀測

算符將模式變數轉換為雙偏極化雷達

參數後，與觀測之雙偏極化雷達參數

進行比較，藉此進行模式的校驗，了解

模式的雲物理過程的表現，並使用

GCE、WSM6、WDM6 與 Morrison 不同

之微物理方案進行模擬。接著透過

WRF-LETKF 資料同化系統同化雷達回

波與徑向風，確保模式的雲動力場與

真實場相近，再進行短期預報。藉由時

間序列與回波剖面檢視同化後的分析

場特性，並分析微物理方案間的差異。

在 ETS 的校驗中，除了雨量門檻值為
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0.5mm 的校驗折線圖顯示 WSM6 的表

現不佳外，門檻值較高的每小時折線

圖皆顯示 WSM6 有較好的表現。而

WDM6 在小雨量的校驗表現不佳，認

為與前人研究提到的抑制層狀降水的

表現有關。而 Morrison 在高門檻累積

雨量的校驗上，表現相對不理想。 

  利用模擬之雙偏極化雷達參數進

行比較，能夠了解各微物理參數化方

案間的差異，進而評估較適合臺灣的

微物理參數化方案。結果顯示單矩量

微物理方案的 WSM6 擁有較好的模式

降雨結果與雙偏極化雷達參數模擬。

且同化後，發現到單矩量微物理參數

化方案在整體而言，對於回波、差異反

射率、比差異相位差的表現都較其他

兩個雙矩量微物理參數化方案佳。此

結果與 Jung et al.(2012)中同化回波與徑

向風之實驗，結論為雙矩量微物理方

案在偏極化參數模擬的表現較為理想

有所不同。其原因如下：一、Jung et al. 

(2012)之研究個案為局地之超級胞個

案，而本研究之天氣系統包含強對流

區與廣泛之層狀區，因此使得雙偏極

化參數模擬結果與分布特性(如偏極化

特徵��� arc)有所差異，此部分未來可

利用不同天氣系統作進一步研究與檢

視。二、模式解析度與初始及邊界條件

問題，該篇論文中使用 1km 水平解析

度，且在粗解析度(3 公里)模擬範圍中

同化探空和地面站等傳統觀測資料，

藉以改善綜觀與中尺度之氣象場，並

且於 1km 模擬範圍中擾動系集成員和

進行五分鐘一次，共一小時之密集的

系集資料同化。此實驗過程與本研究

實驗流程有著差異，本研究於 D01 便

進行擾動。此外，Morrison 方案中高估

回波與差異反射率的狀況較其他三者

強，此現象是源於 Morrison 方案本身

設定，Morrison 方案允許較大雨滴的出

現，而此現象和臺灣的觀測特性不同，

因此若採用此微物理方案研究臺灣天

氣個案時，需要對參數化方案進行調

整。另外，資料同化系統可將回波以及

比差異相位差進行修正，但效果有所

侷限。如在差異反射率的調整則不明

顯，認為雷達回波提供之資訊不足，使

得變數的修正程度低。因此，顯示雙偏

極化雷達資料的同化有其必要性。此

外，比差異相位差由於其觀測特性(對

於高液態水含量區域敏感)，使得在對

流區的改善較為明顯。因此將同化結

果分離出層狀或對流區域來校驗，結

果顯示分析場結果與觀測場結果相似

度很高，但是對於層狀區域的低估具

有改善的空間。 

    鑒於雙偏極化雷達的設置，觀測

資料趨於豐富下，能夠進行模式校驗

以及資料同化用途。目前雙偏極化算

符除了本研究敏感度測試混相比例以
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及粒子數量濃度之外，其設定皆參考

J08a 之設定，如美國之雨水軸比關係以

及平均氣溫，預計未來能夠採用臺灣

之雨水軸比關係式與平均氣溫，再利

用 T-matrix 方法重新擬合雷達波傳遞

的背向散射振幅(S 波段、C 波段與 X

波段)，使得雙偏極化雷達資料與觀測

算符更加廣泛應用。例如使用 PID 技

術進一步區別融化層之水象粒子分布

狀況，藉此改善觀測算符，使之更吻合

臺灣之觀測特性。另外，延續本研究，

進一步同化雙偏極化雷達參數在鋒面

系統之表現，為目前正在進行的分析

研究。 
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Abstract 

  The Taiwan Meteorological Radar Network is gradually upgrading into 

polarization radar, which enables the use of radar data in different aspects. In this study, 

a polarimetric radar observation operator, which provides a connection between model 

and observational variables, was established for high resolution model verification. This 

study used the National Center for Atmospheric Sciences (NCAR) S-band dual 

polarized radar which deployed in southwestern Taiwan during Southwest Monsoon 

Experiment (SoWMEX). A squall line case occurred on June 14, 2008 (IOP #8) was 

selected. To ensure the analysis of dynamics and thermodynamic are close to reality in 

this event, the ensemble-based data assimilation system is used to assimilate radar 

reflectivity and radial wind. First, it is confirmed that the simulator can successfully 

convert the model variables into radar echoes, the differential reflectivity and specific 

deferential phase. Second, contour frequency by altitude diagrams (CFADs) are used to 

compare the polarimetric radar observations and the analysis obtained from data 

assimilation system. The precipitation system is further partitioned into convection and 

stratiform areas and the characteristics of the numerical model in different regions are 

evaluated. The results show that the simulations of the radar reflectivity are close to the 

observed structure. Besides, the specific differential phase are closer to the observation 

in the convection area while GCE and WSM6 are utilized. However, the differential 

reflectivity is overestimated both in convective and stratiform regions, especially when 

double-moment microphysical schemes such as WDM6 and Morrison are used. In 

addition, the short-tern forecasts using analysis ensemble mean demonstrated that the 

GCE and WSM6 perform better by evaluating the rainfall and CFADs of radar 

parameters. Furthermore, sensitivity tests of different coefficients are investigated to 

explore the variations of reflectivity and bright band structure by changing the 

parameter settings of operator. Based on this research, a set of dual-polarization radar 

parameter observation operators suitable for the Taiwan area was established to 

facilitate the subsequent statistical validation of the numerical model. 

Key Words: dual-polarimetric radar observation operator, dual-polarimetric 

observation, model verification. doi: 10.3966/025400022020104801001 


