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  摘   要 

本研究目的為探討積雲參數法和雲微物理參數法對於對流模擬的影響，實驗包

含單向預測實驗和 Model for Prediction Across Scales (MPAS) 全球模式模擬兩種方

式，著重於分析 Tiedtke 積雲參數法對於季內振盪對流模擬之特性。 

單向預測實驗結果顯示，需同時使用積雲參數法與雲微物理參數法，方能產生

和觀測一致的降雨量。積雲參數法中淺雲扮演將邊界層水氣向上傳送的角色，被積

雲參數法溼化的大氣有利後續雲微物理參數法產生更多降雨；而深對流雲對大氣之

效應則為加熱和變乾，使雲微物理參數法產生較少的降雨。且積雲參數法能合理模

擬出淺雲及深雲在季內振盪乾濕相位中的轉換過程。 

本研究亦利用 MPAS 全球模式，以預設 Tiedtke 積雲參數法、逸入率乘上 1.8

倍、及改變逸出率三組實驗進行模擬。結果顯示，預設 Tiedtke 積雲參數法所模擬

之對流較零散且降雨強度小於觀測，而增加逸入率和改變逸出率兩種方式皆能讓對

流在更溼的大氣中組織發展。逸出率實驗中判斷當積雲參數法的深對流雲中界定次

網格內雲和環境的差異小於特定程度時，將雲內水氣逸出改用大尺度動力和雲微物

理參數法進行調整，讓對流調整在垂直分佈上具有變化。在逸入和逸出實驗中，調

整後之積雲參數法能加強雲微物理降雨的產生，進而使降雨增加到與觀測相同量值、

可降水量最大值增加、模式的大尺度上升速度增強，故積雲參數法與雲微物理參數

法的相互配合對熱帶對流系統之發展亦扮演著重要角色。 

 

關鍵字：積雲參數化、Tiedtke 積雲參數法、逸入率、逸出率、雲微物理參數化、

對流組織 
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一、前言 

季内振盪是熱帶大氣季內尺度中

最主要的擾動之一，自從 Madden and 

Julian (1972)首先在熱帶探空資料中發

現後，多年來許多研究發現季内振盪

能夠與不同尺度的現象，如熱帶氣旋、

季風、聖嬰現象產生交互作用，因此

季内振盪被視為展期天氣、次季節至

季節氣候監測跟預報中重要且複雜的

科學議題。 

在季内振盪的生命週期裡，幾乎

所有雲種都能被觀測到(Benedict and 

Randall 2007)，而雲種所佔的比例會

依照相位的轉變有所不同。當季内振

盪處於對流抑制相位時，自由大氣較

乾，大尺度為下沉運動，此時雲種以

淺雲為主，提供持續穩定的低層水氣

源，而水氣垂直傳送和混合作用也隨

著淺雲的發展向上傳送，淺雲的濕化

效應能幫助後續深對流雲的發展。當

季內振盪處於對流活躍相位時，自由

大氣環境較濕，大尺度為上升運動，

以深對流雲為主。深對流雲的作用為

能量和水氣的消耗、加熱大氣、驅動

環流。在這個相位中對流雲簇如何組

織成季內尺度的系統、對流與大氣波

動交互作用、及大範圍的海氣交互作

用等都是重要的動力過程 (Chen and 

Wang 2019)。 

熱帶大氣系統中淺雲的濕化與深

對流雲的加熱效應，雲與輻射交互作

用等複雜過程(Del Genio et al. 2015)，

讓觀測和模式具有許多不確定性。低

解析度大氣環流模式十分仰賴參數化

的過程，常會有氣候平均場和季內振

盪訊號強度兩者難以兼顧的情況(Ahn 

et al. 2019) ，季內振盪越強時模式的

平均場降雨與觀測的方均根誤差較大。

另外氣候模式還有著日夜週期的時間

點不佳的難題存在。這兩個問題的核

心分別為積雲對流組織和積雲對流發

展，皆與積雲參數法中的物理過程有

密切的相關。 

傳統大尺度模式中積雲參數法主

導熱帶對流的模擬，其概念源自於

Yanai (1973) 所提出的大尺度視熱源

(Q1)與視水氣匯(Q2)的收支，這兩項

分別為溫度和水氣的趨勢項和水平平

流項及垂直平流項的加總。大尺度收

支項在一定大的空間和時間尺度上將

與小尺度的積雲對流達成統計的熱力

平衡。在次網格尺度以對流傳送項和

雲的凝結、蒸發過程代表小尺度積雲

對大尺度的貢獻。其中由 Arakawa 

and Schubert (1974)提出的質量通量型
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方案，以積雲快速調整大氣不穩定度

並維持大尺度穩態假設為基礎，建構

了具有較完整的理論架構的對流模型。 

新一代模式動力過程建構於非靜

力平衡方程式上，其中對流過程的處

理包括次網格積雲參數化和網格尺度

的雲雨過程參數化。模式在粗網格，

動力趨近於靜力平衡時，次網格積雲

效應重要，網格尺度的雲雨過程主要

是飽和凝結凝固；而模式在細網格、

非靜力平衡成為必要動力架構時，模

式可以解析積雲動力過程，網格尺度

雲微物理過程的參數化益顯重要。在

包含兩種參數法的新一代模式裡，空

間解析度被普遍的認為是決定兩個參

數法彼此重要性的關鍵。模式在粗解

析度時，積雲參數法依據物理概念(例

如 Arakawa 2004)，配合雲模式以及計

算調整量的方法，建構了閉合的對流

模型。從網格尺度動力方程和其他參

數法中獲得的環境場變數和強迫項等

已知變數來驅動對流調整，參數化次

網格內未知的積雲效應。很多研究顯

示，積雲參數法往往無法正確的模擬

出降雨日夜週期變化，而模式在細解

析度時，關閉積雲參數法較能模擬出

正確的日夜週期(Guichard et al. 2004)，

但模式更加仰賴雲微物理參數法且缺

少較大尺度(積雲參數法)的制約時，

亦可能導致更多不確定性，使誤差成

長更快。更仔細地說，積雲參數法在

設計上會將逸入率、逸出率、和對流

調整時間這些與大尺度熱力場直接連

結的動力過程變數，放置在參數法的

最外層，並透過這些變數讓積雲尺度

動力和雲微物理過程能有交互作用。

另外，雲微物理參數法則展現更完整

的粒子轉換過程，此時雲動力仰賴大

尺度運動方程，逸入率就變成 Navier-

Stokes 方程中的擴散項，複雜度和自

由度均提高許多，此時要調整單一的

過程進而改進模式結果也變得相對困

難。因此依照解析度適度的調整積雲

參數法和雲微物理參數法的相對比重，

是比較合理的做法(Arakawa and Wu 

2013)。這是目前大家努力的方向，其

中的理論與現實層面還需深入探討。 

積雲參數法在描述次網格內的對

流過程時，通常將次網格分成雲和環

境。空氣塊從環境往雲內的混合作用

稱為逸入過程;相反的，從雲內往環境

的混合作用稱為逸出過程。逸入過程

通常發生於雲底附近，影響著雲內的

水氣和溫度;逸出過程發生於雲頂，使

次網格內的雲水和雲冰能回到大尺度

場以供後續的雲微物理參數法使用。 
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Kuo et al. (2017) 在 Community 

Earth System Model (CESM)模式中測

試了對流和環境水氣之間的關係，當

可降水量超過閾值，對流開始產生降

雨，水氣和對流之間具有良好的相關

性。降雨閾值、降雨極值、可降水量

的大小和機率分布，都與積雲參數法

的逸入率有直接的關聯。當逸入率增

加時，降雨閾值位於更高的可降水量，

降雨極值和可降水量的極大值也增加，

但因小雨減少而使模式中的總降雨減

少。因為逸入率的作用表示次網格內

雲和環境混合作用，控制積雲對流發

展的區域，進而影響熱帶大氣的水氣

分布。增加混合率表示當環境場較乾

時對流不易發展，深對流為大氣中水

氣的消耗項，減少深對流發生的頻率

讓模式容納更多的水氣量。 

Ahn et al. (2019) 提到單方向的增

加逸入率雖使季內振盪訊號變好，但

卻讓氣候平均場變差，還需另外提出

組織對流的參數法，解決此問題。逸

入率增加時 (Zhu and Hendon 2015; 

Chen and Mapes 2018) ，不只積雲參

數法的降雨發生變化，大尺度降雨也

跟著改變，但很難單純藉由兩種降雨

的比例來評估模式的好壞。 

 Yano (2014)的文獻回顧中闡述積

雲參數法發展初期的一段歷史，積雲

參數法以平衡態的氣塊(plume)模型、

積雲統計平衡的特性發展成現今的質

量通量型積雲參數法，但真實的對流

過程隨時間演變的特性，為質量通量

型參數法難以描述的過程，而尋找其

他對流模型是未來可能的研究方向。 

在積雲參數法中，大尺度和積雲

尺度的過程被分為兩部分，概念為積

雲被動配合大尺度反應，驅動對流調

整，積雲依據當下的狀態產生趨勢項

回 饋 給 大 尺 度 場 (Arakawa and 

Schubert  1974) 。在這樣的架構下，

部分大尺度的資訊無法與積雲尺度緊

密配合，例如動力場變數，次網格雲

尺度的上升運動(𝑤𝑐 )和大尺度的上升

運動�̅� ≠ 𝜎𝑤𝑐 + (1 − 𝜎)𝑤𝑒
̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ 兩者並不相

等( ̅為次網格平均 )，在粗網格時，

假定積雲佔網格面積比(𝜎)很小、假設

次網格雲𝑤𝑐和次網格環境𝑤𝑒相互抵銷，

計算出次網格內溫度和水氣傳送項

(𝜔′𝑇′̅̅ ̅̅ ̅̅ 和𝜔′𝑞𝑣′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ )( ′ ′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ 為次網格內的小

擾動的平均)與次網格的凝結和蒸發，

再經由動力方程對積雲產生的對大尺

度熱力效應進行調整，計算出來的�̅� ，

此時雖然模式趨近靜力平衡但網格尺
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度 �̅� 依然不完全等於零。如果模式的

解析度上升到雲解析模式( 𝜎 = 1)，動

力方程就能直接解析雲尺度運動使得

�̅� = 𝑤𝐶̅̅ ̅̅ 。但解析度不夠時必須使用積

雲參數法時，積雲自身的反應(如對流

生命期的成長和消散)和大尺度之間的

直接配合是模式中很難模擬的部分。

為了讓積雲尺度和大尺度動力之間的

關聯更加密切，本研究將藉由逸入率

和逸出率實驗改變模式對深流雲的模

擬策略，以大尺度動力過程和網格尺

度的雲雨過程控制極端深對流，目標

是為了掌握深對流組織的過程，並探

討積雲參數法和雲微物理參數法的角

色。 

質量通量型積雲參數法中，積雲

對流的質量通量隨高度的變化由逸入

與逸出過程控制，故逸入與逸出過程

在積雲降雨的產生和積雲參數法與雲

微物理參數法間之作用扮演重要角色。

故此研究將深入分析 Tiedtke 積雲參數

法 和 WRF Single-Moment 6-class 

(WSM6)雲微物理參數法，研究重點

之一為評估此兩參數法在大尺度環境

中的反應是否合理，並評估其在模式

中對季内振盪模擬的影響；重點之二

為探討 Tiedtke 積雲參數法中逸入與逸

出率的改變對季内振盪對流模擬的影

響。 

本文運用全球模式 Model for 

Prediction Across Scales (MPAS)，對

Tiedtke 積雲參數法逸入與逸出率做調

整，進而探討季内振盪的對流過程模

擬。本文第二章將會介紹 Tiedtke 積

雲參數法及 WSM6 雲微物理及說明如

何調整深對流雲的逸入與逸出過程，

並介紹兩種驗證結果的方法：單向預

測以及 MPAS 模式模擬。第三章介紹

Tiedtke 積雲參數法及 WSM6 雲微物

理單向預測的結果。第四章則分析

MPAS 模式模擬的實驗結果。第五章

為討論與結論。 

二、研究方法 

(一) 對流參數法 

Tiedtke 方案 (Tiedtke 1989) 是歐

洲中長期預報中心 European Centre for 

Medium-Range Weather Forecasts 

(ECMWF)所發展出來的質量通量型積

雲參數法，廣泛使用於現今 ECMWF 

Integrated Forecasting System  

(ECMWF IFS documentation–cy40r1 

Operational implementation 2014) 和

Weather Research and Forecasting 

(WRF)等模式。此參數法最大的特色

是以整體(bulk)的方式來決定模式中每
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個網格內部的對流調整型態，一個網

格只存在一種雲，分為淺雲、深對流

雲與中層對流雲三種，個別對應著不

同的雲底質量通量求取法，且不同的

雲種描述逸入逸出過程的參數化方式

也有所差異。 

Tiedtke 積雲參數化由下面五個方

程式組成，(1.1)到(1.4)分別為積雲影

響大尺度水氣、溫度、雲水、雲冰參

數化的趨勢方程式，(1.5)為降雨。 

(
∂qv

∂t
)cu = g

∂

∂p
[Mup(qvup −

qv̅̅ ̅) +Mdown(qvdown − qv̅̅ ̅)] − (c −

esubcloud  −  edown )            (1.1) 

(
∂S

∂t
)

cu
= g

∂

∂p
[Mup(Sup −

S̅) +Mdown(Sdown − S̅] + L[(c −

esubcloud − edown] + (LS − Lv )(Melt −

Frez)                                      (1.2) 

(
∂qc

∂t
)cu = Dupqcup                (1.3)   

(
∂qi

∂t
)cu =  Dupqiup                (1.4)    

P = ∫ (𝐺 − 𝑒𝑠𝑢𝑏𝑐𝑙𝑜𝑢𝑑 −
𝑠𝑢𝑟𝑓𝑎𝑐𝑒

𝑐𝑙𝑜𝑢𝑑 𝑡𝑜𝑝

𝑒𝑑𝑜𝑤𝑛)dp/g                           (1.5)      

其中 qv 為水氣，S 為乾靜能

（cpT+gz，cp 為定壓比熱，T 為溫度，

g 為重力常數，z 為高度），qc 為雲水，

qi 為雲冰，(
∂

∂t
)

cu
表積雲參數法對各

個大尺度場產生的趨勢項，P 為地表

的降雨和降雪，∫ ()dp/g
𝑠𝑢𝑟𝑓𝑎𝑐𝑒

𝑐𝑙𝑜𝑢𝑑 𝑡𝑜𝑝
 表示

從雲頂積分到地表。c 凝結，e 蒸發，

D 逸 出 率 ，G 雲 雨 轉 換 率 ，L 

冰和水混態的潛熱(依照溫度的 

經驗公式決定)，LS  昇華的潛熱，Lv 

蒸 發 的 潛 熱 ， Melt為雪的融化 Frez

為雲水的凍結，下標 up 表上衝流，下

標 down 表下衝流，下標 subcloud 表

雲底以下。橫槓為環境。Mup為上衝

流的質量通量。 

上述 (方程式 1.1~1.5)以一維雲模式求

取。(方程式 1.1、1.2)的第一項為對流

傳送項，分為上衝流和下衝流，以次

網格內的水氣和乾淨能通量的垂直分

布再對高度微分求取，其中質量通量

(M)隨高度的變化由逸入逸出率(E、

D)控制： ∂M/ ∂Z =E– D。;第二項為

熱力項由凝結蒸發和雲物理過程控制。

(方程式 1.3、1.4)由逸出過程產生大尺

度的雲水雲冰。(方程式 1.5)為地表降

雨。在計算時將模式的網格分為次網

格雲和次網格環境，先以地表可感熱

和潛熱來估算氣塊性質，再由環境往

雲內的組織性逸入率帶動混合，使雲

向上發展，同時質量通量向上增加，

上升過程伴隨著絕熱冷卻使水氣凝結

成雲，後經由簡化的雲物理參數處理
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暖雲和冷雲過程、將雲水(冰)轉換成

具有終端速度的降雨(雪)。並使用雲

內動能方程計算浮力，當雲發展越高

混合進越多環境的乾冷空氣，使浮力

越來越小，而浮力小於零時參數化組

織性逸出率，將雲內質量通量向上減

少，質量通量遞減至零時而決定該高

度為其雲頂。下衝流同樣需使用質量

通量方程，伴隨著蒸發使降雨減少。

降雨過程中假設雨和雪落下所需的時

間遠小於模式時步，雨和雪不會留在

自由大氣中，將所有轉換成降雨和降

雪粒子的總量扣除下衝流和雲底的蒸

發後從雲頂隨高度積分到最低一層，

成為積雲產生的降雨(方程式 1.5)。在

上衝流過程中逸出雲外的雲水雲冰會

成為雲微物理參數化的雲粒子源(方程

式 1.3、1.4)。 詳 細 過 程 請 參 照

ECMWF IFS 的文獻介紹。 

本研究使用 WRF 的雲微物理參

數 化 WRF single moment 6-class 

scheme (WSM6, Hong and Lim 2006)，

包含六種水的形態(水氣、雲水、雲冰、

雨、雪、雹) ，具有暖雨過程和冷雨

過程。輸入參數有溫度、壓力、水氣、

水相及冰相粒子含量，藉由分布斜率

係數(λ)和給定的截距N0(為常數)，計

算不同粒子隨粒徑大小(D)的數量分布

(N=N0𝑒−λ𝑫)，後推算出終端速度再計

算降雨量。過程中不同粒子間的轉換

和終端速度的作用時間小於模式的積

分時間因此須做疊代，算出水相及冰

相粒子在這段時間內的移動和落到地

上形成降雨(雪)的總量。 

(二) 觀測資料與研究個案 

本文採用單向預測和 MPAS 模擬

兩 種 方 式 ， 探 討 積 雲 參 數 法 對

DYNAMO（Dynamics of the MJO）觀

測實驗期間季内振盪對流過程的模擬。

DYNAMO 為 2011 年 10 月到 2012 年

3 月在印度洋進行的季内振盪大型觀

測實驗，包含探空、雷達、船舶、飛

機觀測，有助於觀測診斷分析及模式

表現的評估。觀測期間中 10 月、11

月、12 月三個季内振盪事件訊號較顯

著，每個月的上半個月為印度洋中季

内振盪的對流抑制相位，下半個月為

對流活躍相位。本文使用之觀測資料

包 含 Tropical Rainfall Measuring 

Mission (TRMM)  3b42 降雨網格資料  

(Huffman et al. 2007)、ECMWF 再分

析資料(ERA-Interim, Berrisford et al. 

2011)、National Oceanic and 
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Atmospheric Administration (NOAA) 向

外 長 波 輻 射(Outgoing Longwave 

Radiation , OLR) (Liebmann and Smith 

1996)、DYNAMO 探空資料(由 Xie 

Shaocheng 博士提供)。DYNAMO 探

空 資 料(https://www.arm.gov/ 

news/data/post/34723) 經由變分客觀分

析(variational objective analysis)同化地

面降雨和降雨雷達，保持隨高度做整

層積分的視水氣匯(Q2)和地面降雨及

蒸發的守恆，處理過後此資料可代表

以中印度洋(東經 77 度，北緯 3 度 )為

圓心半徑 550 公里範圍內平均大氣狀

態和大尺度的溫度和水氣的強迫項。

此資料的格式為垂直 40 層，時間解析

度為 3 小時。變數有大氣場資料(水氣、

溫度、相對溼度、風場)，強迫項(Q1、

Q2、海面上的可感熱通量及潛熱通

量)。 

(三) 單向預測實驗設定及使用資料 

單向預測實驗之目的為由大尺度

的熱力場變數和強迫項單方向驅動積

雲參數化及雲微物理參數化，產生對

應此大氣狀態下的積雲跟網格雲雨反

應並進行診斷分析。 

單向預測實驗是隨著每個時間間隔都

在給定的大尺度環境場與溫度、水氣

源匯下，計算參數化模式的反應，其

結果容易診斷。而在完整的模式中，

只有在初始時間給定大尺度場，隨後

大尺度動力過程與參數化積雲過程和

其他物理過程會互相影響，結果難以

診斷。為了診斷評估積雲跟雲微物理

參數化的反應，我們依照 MPAS 模式

計算兩個對流過程的順序跟方式，以

單向預測方式計算 Tiedtke 積雲參數化

及 WSM6 雲微物理參數化對給定觀測

資料的反應。時間步長設定為六分鐘，

積雲參數化的降雨會隨著時步積分而

減小，雲微物理參數化的降雨則時步

積分而增加，積雲參數化進行四個時

步左右降雨降至與觀測達到相同數量

級，將積雲參數化的趨勢項和降雨做

四個時步的平均進行診斷。 

積雲參數法所需使用的大尺度變

數如下。雲種選擇的部分需要使用地

面的可感熱通量和潛熱通量(為了參數

化不同雲種初始時的雲內水氣和溫度)，

而淺雲和深對流雲的雲底質量通量求

取都需使用邊界層內的強迫項 (包含

輻射參數法和邊界層參數法、可感熱

通量和潛熱通量)。淺雲的雲底質量求

取法使用邊界層內濕靜能收支，主要

由強迫項決定量值大小；深對流雲的

雲底質量求取法為對流可用位能(次網
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格雲和次網格環境的虛溫差異，

Convection Available Potential 

Energy ,CAPE)扣除邊界層(Planetary 

Boundary Layer)內 強 迫 項

(CAPE𝑃𝐵𝐿 𝑓𝑜𝑟𝑐𝑖𝑛𝑔 ,)，此法的目的是為

了 改 善 陸 地 上 日 夜 週 期 的 模 擬

(Bechtold et al. 2014)，主要由自由大

氣的環境場來決定量值大小。而中層

對流雲的雲底質量通量求取使用大尺

度上升運動，需由大尺度運動方程獲

得。 

考慮到 Tiedtke 方案一個網格只允

許一種雲種的特性，本分析使用

ECMWF operational analysis 的網格資

料1° × 1°(東經 73 度~80 度，北緯 0 度 

~7 度) 共 64 格，調整 EC 資料使其面

積平均場與探空資料的平均場一致，

每 3 小時的資料內插成每 1 小時，增

加樣本個數和使單向預測實驗能與

DYNAMO 探空資料進行比較。 

藉由本實驗可以了解 Tiedtke 積雲

參數法如何調整網格尺度大氣之溫度

濕度剖面、積雲降雨產生之過程、及

積雲參數法如何進一步與雲微物理參

數法交互作用。 

(四) MPAS 實驗設定及使用資料 

MPAS (Model for Prediction 

Across Scales)模式 4.0 版(Skamarock et 

al. 2012) 。動力核心為完全可壓縮的

非靜力平衡方程，採用全球六角形網

格點以及少數五邊形和七邊形網格，

時間差分使用三階 Runge-Kutta 方案。

參 數 法 在 模 式 積 分 中 的 順 序 同

Advanced Research  WRF (ARW) 

(Skamarock et al. 2008)，先使用相同

時刻的大尺度場計算邊界層、積雲、

輻射參數化、大尺度動力場和熱力場

的趨勢項，最後處理雲微物理參數化

完成模式一個時步的積分，過程如圖

一所示。 

MPAS 模擬 DYNAMO 2011/10/01 

~2011/12/31 期間的季內振盪，分為六

組實驗，每十五天進行一次模擬，以

National Centers for Environmental 

Prediction (NCEP) 

final analysis 的資料當作大氣初始場，

將一天一筆的 Real-time  global  sea 

surface temperature (RTGSST) 

(Reynolds 1988)資料線性內插成六小

時作為輸入的海溫，模式結果設為每

六小時輸出一筆。六組的實驗結果依

照時間先後，以前一組實驗最後一筆

覆蓋下一組實驗第一筆資料的方式連

接成三個月的模擬。 

https://www.ncep.noaa.gov/
https://www.ncep.noaa.gov/
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模式設定為全球近似均勻 60 公里

的水平網格，共有 163842 網格點，垂

直方向上有 41 層，最高一層的高度為

28 公里，時間步長為 6 分鐘，物理參

數化選用為邊界層的參數化 Monin-

Obukhov surface layer 方案 、Yonsei 

University PBL 方案、four-layer Noah 

land surface model ，短波和長波的輻

射參數化為 Rapid Radiative Transfer 

Model for GCM (RRTMG)，積雲參數

化 Tiedtke 方案，雲微物理參數化 

WSM6 方案。 

本研究設計了逸入率和逸出率實

驗。Tiedtke 參數化中深對流雲預設的

逸 入 率 為 E𝑢𝑝 = 𝜀𝑢𝑝𝑀𝑢𝑝�̅�−1(1.3 −

𝑅𝐻)(𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�)/𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�𝑠𝑢𝑟𝑓))3   。 �̅�為 密

度，RH 為相對溼度，𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�)為飽和

水氣量，𝜀𝑢𝑝為逸入率的係數。 �̅�、

𝑅𝐻、𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�)、𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�𝑠𝑢𝑟𝑓)均為網格尺

度變數，前三個變數為高度的函數，

而(𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�)/𝑞𝑠𝑎𝑡(�̅�𝑠𝑢𝑟𝑓)3的物理意義為

相對地表的量值做縮放使逸入率隨高

度遞減。預設實驗的逸入常數為𝜀𝑢𝑝 =

1.75 × 10−3𝑚−1 。增加逸入率實驗就

是將原本的深對流的逸入係數乘上

1.8 ，ε𝑢𝑝
expen 

= 1.8 × ε𝑢𝑝
𝑐𝑡𝑙，1.8 倍為作

者經過測試後，能使實驗結果(以總降

雨強度為依據)較為顯著而決定的一個

任意值。 

解析度對於大尺度動力方程在網

格大小為數公里到 10~100 公里的影響

(遠大於紊流尺度時)，能簡單用連續

方程∂ω/ ∂p + ∇𝑝 ∙ v=0 估計，帶入特

徵尺度將上式改寫成為 W=(𝐻/𝐿)𝑈 ，

當網格解析度越細 L 越小，上升速度

W 越大。Sato et al. (2009) 在日本的全

球 模 式 Nonhydrostatic ICosahedral 

Atmospheric Model (NICAM)中測試網

格大小為 3.5 公里、7 公里、14 公里

之下關閉積雲參數法模擬出來的日夜

週期的的振幅和極值發生的時間點，

結果顯示在粗網格解析度時，振幅越

大且發生時間落後觀測越多 (上升速

度很小的緣故) ，當網格大小下降為

3.5 公里時振幅變小和發生時間也提前，

和觀測最為接近。Jung and Arakawa 

(2004) 在 2 維雲模式中進行不同解析

度測試，結果顯示在粗網格解析度(網

格大小為 32 公里) 時會產生虛假的中

尺度環流，雲水和水氣的垂直分布普

遍落在低層。不像細解析度時，較多

更小的對流雲能被模擬出來而避免了

過強的中尺度環流，而雲水和水氣的

垂直分布在較高層。 
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在高解析度(網格大小小於 10 公

里)中能將積雲參數法關閉，模式中可

容納很強的上升速度，能直接使用雲

微物理參數法來模擬對流過程。而在

MPAS 模式網格大小為 60 公里，如將

積雲參數法關閉，網格尺度的上升速

度不夠使水氣在低層凝結出過多雲水

低層過大的加熱，增強低層上升速度，

形成正回饋，產生過多的降雨，對流

只會集中在模式最濕的地方，產生過

強 的 中 尺 度 環 流(如 同 Jung  and 

Arakawa (2004))，且需要較久的時間

才能將水氣送上高層(如同 Sato et al. 

(2009)的日夜週期的發生的時間點落

後觀測的特徵)。除中尺度環流中心外，

其他的區域水氣幾乎在低層被消耗殆

盡送不上高層，高層大氣偏乾嚴重，

且沒有充足的水氣產生冰相粒子，雲

水和雲冰的比例約為 15:1，模式產生

極大的誤差。Kang et al. (2015) 為解

決此問題，對雲微物理參數法進行修

改，將降雨粒子的終端速度改將為原

本的一半，讓相對溼度大於 75%時水

氣就能凝結成雲，凝結比例從相對溼

度 75%時為零，線性增加到相對溼度

100%為一，使水氣的消耗速率變慢和

對流區域擴大。 

逸出率實驗的原理類似前兩段所

述，假定當氣塊經由逸入過程向上抬

升至下一層時，須與環境混合而帶進

較乾和較冷的空氣，會使原本的浮力

減小。逸出率實驗之操作方法為：如

環境場越濕越暖跟次網格內雲的性質

差異甚小時，為了讓混合後的浮力保

持為正值，強迫逸出所有雲內質量通

量，使𝐷𝑢𝑝=𝑀𝑢𝑝 (逸出率等於上衝流的

質量通量)，讓網格尺度的雲雨過程參

數法去進行調整。上述作為判斷依據

的浮力不同於計算積雲調整量 CAPE

的浮力，完整的積雲參數法過程中會

在計算逸入率後，經由凝結過程使雲

內增溫增加浮力及計算暖雲和冷雲過

程，再抬升至下一層，逸出率的判斷

條件則置於這些過程(凝結和雲粒子轉

換)之前。一般情況下，積雲參數法的

CAPE(已考慮到凝結增溫增加浮力的

過程)越大，對流越強。未考慮當次網

格對流越強時，次網格積雲佔網格面

積(σ)可能越大。如果次網格積雲能大

到與網格尺度相當就與原本很小 σ 的

假設不同(Arakawa and Schubert  1974 ; 

Arakawa and Wu 2013)，和此時環境

場可能會越接近於網格尺度雲微物理

參數法可以控制的區域。σ 很大的情

況可能為網格解析度夠高(單一對流雲
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的大小與網格尺度相當)，也可能為環

境場夠濕但網格解析度沒有太高的時

候(組織對流雲系佔據次網格總面積比

例很大)。而逸出率實驗想要測試的是

後者的情況。 

 

表一 ：MPAS 的三個實驗: 控制組、逸入率 1.8 倍、逸出率實驗的綜合比較。 

實驗 控制組 逸入率1.8倍 逸出率實驗 

對流 組織性差 組織性較好 組織性較好 

六小時平均降雨極

值 (TRMM 資料為

20~35mm hr-1) 

10 mm hr-1  (積雲參

數法的貢獻) 

35 mm hr-1 (雲微物

理參數法的貢獻) 

30 mm hr-1 (雲微物

理參數法的貢獻) 

850百帕大尺度垂直

速度極值 (m s-1) 

0.1 m s-1  0.8 m s-1 0.8 m s-1 

可降水量 (kg m-2) 20~60 kg m-2 21~65 kg m-2 18~70 kg m-2 

可降水量 (PW)和向

外長波輻射(OLR)

散布圖  

極值位於可降水量

高值、向外長波輻

射低值 

極值位於可降水量

高值、向外長波輻

射低值 

機率分布在可降水

量高值時，隨著向

外長波輻射減少而

遞減 

三個月平均降雨場

跟TRMM資料相關

性 (Pattern 

correlation) 

0.926 0.898 0.911 

 

 

圖一：MPAS 模式參數法的積分順序，順序為由左到右。黑色圓圈表示大尺度場環境場(T1 第一個時

步，T1.5 為雲微物理使用的大尺度場已經過中央方框的過程改變，T2 第二個時步)。中央方框

的邊界層(PBL)、積雲(Cumulus)、輻射(Radiation)、大尺度動力方程使用的 T1 時刻的大尺度環

境場，淺灰色方格表示輸入的變數，深灰色方格表示輸出的變數(趨勢項)，圖中只標示積雲參

數法的輸入輸出變數。而以淺黃色為底的部分為單向預測實驗的操作流程。 
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三、 單向預測結果 

單向預測實驗類似於柱模式(single 

column model)，被廣泛應用於物理參

數法的測試，省略水平方向的變化，

也不考慮其他物理交互作用，這些過

程都不會影響單向預測實驗的結果，

易於理解參數法的過程。 

(一)  Tiedtke 積雲參數法單向預測實驗 

 以 2011 年十月觀測資料（參考第

二章第三節）驅動 Tiedtke 積雲法單向

預測實驗所得結果:降雨（圖二）、積雲

影響大尺度水氣、溫度場的趨勢變化

（圖三、圖四）顯示單向預測實驗中

深雲淺雲的雲種轉換表現合理。十月

前半個月為對流抑制相位，單向預測

實驗模擬結果以淺雲為主，加熱量不

大也幾乎沒有降雨，以積雲傳送項

(g ∂[Mup(qvup − qv̅̅ ̅)]/ ∂p) 主導，逸入

率集中在雲底而逸出率出現在雲頂，

將低層水氣往上傳送。此過程在完整

全球模式中能減少近地表水氣，根據

整體公式(bulk formula ，蒸發正比於風

速和近海表與海面水氣差值) 有助於地

表蒸發量再增加(Zhang et al. 2015)，同

時有少部分淺雲的總水量趨勢項(方程

式 1.1+1.3+1.4)，故能將整層大氣濕化

(圖三，十月 3 到 15 日)。十月後半個

月為對流活躍相位，以深對流雲為主，

積雲熱力效應為凝結消耗水氣同時加

熱大氣（圖三、四，十月 17 日後），

深對流雲降雨和觀測一致性良好，此

為深對流雲的對流準平衡的特色，在

給定調整時間時間內積雲對流快速消

耗 掉 自 由 大 氣 的 對 流 可 用 位 能

(𝐶𝐴𝑃𝐸/ 𝜏)，將能量轉換為降雨（圖二），

其概念由 Betts (1997)提出，定義為重

力波在調整時間(𝜏)內要傳出一個網格

外，但𝜏很難在觀測中求得，不同參數

法的表示方式也不盡相同。Tiedtke 深

對流雲的調整時間為τ ∝
H

ωup̅̅ ̅̅ ̅̅
 dx ，H  為

雲的深度，ωup̅̅ ̅̅ ̅為上衝流的上升速度對

雲的深度做平均，dx 為網格大小 。(詳

見 ECMWF IFS documentation–cy40r1 

Operational implementation 2014)。單向

預測實驗中 CAPE 的量值從 0 到

650Jm-3，𝜏的量值從 720s 到 10800s，

兩者大致呈現正相關。隨著時步積分

CAPE 逐漸消耗，降雨約在第四個時步

與觀測一致。27 日到 29 日 TRMM 降

雨和診斷降雨有較大的偏差，積雲參

數法中邊界層內如果已達穩定，深對

流雲不會被激發，在此時被判斷為中

層 雲 而 產 生 較 小 的 降 雨 。 對 比
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DYNAMO 探空的觀測資料的 Q2(圖五)，

Q2 ≡ −L𝑉(𝜕�̅�/𝜕𝑡 + �̅� ∙ 𝛻�̅� + �̅� ∙

𝜕�̅�/𝜕𝑃) = L𝑉𝜕(𝜔′𝑞′̅̅ ̅̅ ̅̅ )/𝜕𝑃 + L𝑉(𝑐̅ − �̅�) ，

�̅�、�̅�、�̅�為空間平均後的大尺度水氣、

水平風場、垂直速度。𝑐̅、�̅�為積雲尺

度的凝結和蒸發。𝜔′𝑞′̅̅ ̅̅ ̅̅ 為次網格積雲

的垂直傳送項 。大尺度水氣的收支項

大致在 15 日之前為濕化大氣，大尺度

濕化較積雲參數法的淺雲顯著。單向

測試中淺雲以垂直傳送主導著水氣的

上下分配，無關整層濕化，凝結項和

蒸發項會影響整層的水氣量趨勢項(方

程式 1.1)，逸出的雲水雲冰成為雲水雲

冰趨勢項。圖三中十月十日的淺雲為

發展最高和強度最強的，凝結項消耗

水氣較多，使大氣變乾。強度較弱的

淺雲，蒸發大於凝結使水氣量具有溼

化的效果(如圖三中日期軸的紅圓點)，

加入逸出的雲水雲冰會讓總水量趨勢

項(方程式 1.1+1.3+1.4)具有溼化的時間

增加(粉紅方點)。即使加入雲水雲冰趨

勢項後，總水量趨勢項具有溼化的時

間依然較 Q2 短，推測 Q2 方程式中僅

考 慮 垂 直 的 紊 流 傳 送 而 忽 略 了

∇ℎ(𝑣′𝑞𝑣′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅)水平的水氣紊流混合作用，

此項在淺雲區的貢獻較大，為大尺度

的濕化效應無法被參數法的淺雲 

(∇𝑣(𝜔′𝑞𝑣′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ) + e − c )所解釋的可能原因

(例如 Zermeño-Díaz et al. 2015)。而 20

日之後大尺度的收支項為變乾大氣，

與積雲參數法的深對流雲的對大尺度

趨勢項數量級相當。 

(二) WSM6 雲微物參數法單向預測實

驗 

將積雲單向操作中逸出的雲水雲

冰再接由雲微物理進行後續計算。雲

微物理單向操作中的計算時間設定為

六分鐘(等同 MPAS 積分時步)，各種雲

粒子間轉換過程和雨和雪終端速度在

計算時間內多次疊代。 

比較圖二和圖六，雲微物理降雨

(4mm day-1)大約為積雲降雨(30mm day-

1)的十分之一。圖六中將積雲對大氣場

的水氣和溫度的貢獻加入討論，淺雲

濕化大氣使雲微物理降雨增加，如圖

六中十月 1 日到十月 16 日藍線(加入積

雲反應)的值大於灰線(未加入積雲反應)

的值，表示淺雲有利於後續的對流過

程。而十月 20 日到十月 31 日期間，深

對流雲加熱與變乾大氣，釋放不穩定

度，使得雲微物理參數法降雨減少，

藍線的值小於灰線的值，表示積雲參

數法的深對流雲的發生會抑制後續的

雲微物理的對流過程。 
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雲微物理參數法在操作上的時間

設定會導致單向預測實驗產生不同的

結果，圖六實驗的時間設定為六分鐘，

雲微物理自行凝結成雲產生雲水冰的

量值會比從積雲參數法獲得逸出的雲

水和雲冰來的小很多，然而一旦積分

時間增長使雲微物理產生出的雲水冰

增加，且讓降雨粒子有充足的時間下

降到地表，雲微物理的降雨能增加到

積雲降雨相當的數量級 (大於 10mm 

day-1)或甚至超過部分積雲降雨。操作

上的時間設定與雲微物理過程各種粒

子間的轉換速率和終端速度的大小有

密切的關聯。 

積 雲 參 數 法 的 對 流 可 用 位 能

(𝐶𝐴𝑃𝐸/ 𝜏)產生降雨和雲微物理參數法

的降雨都對時間常數相當敏感。而如

何選定這些係數，需進行更細部的研

究。 

積雲參數法對於雲微物理參數法

的影響有熱力的反應和雲水粒子的提

供，以深對流為例，積雲加熱和變乾

將不利雲微物理的雲粒子成長，而逸

出過程能提供雲粒子，積雲的熱力項

為抑制後續對流，積雲的雲水雲冰趨

勢項為增進後續對流發展(如圖六)。而

兩者的淨效應為何，也還需做更進一

步研究探討。 

此部分的單向測試可能無法包含

空間解析度的概念在其中，因為積雲

和雲微物理參數法都是針對當下的水

氣和溫度剖面進行調整，此部分選用

解析度1° × 1°的 ECMWF operational 

analysis 資料，解析度遠大於雲尺度，

則網格面積平均的環境場水氣(g kg−1)

和溫度(K)能假設已達平衡，經過網格

面積平均後的熱力學變數可能只具有

較小的解析度的相關性。當解析度上

升到雲尺度，能觀測到雲內不平衡的

小尺度擾動，水氣和溫度能產生巨大

的變異。此外單向測試跟雲解析模式

的操作方式有所不同，雲解析模式需

要使用整層大氣的 Q1 與 Q2 當作強迫

項(Li et al. 2018)，Q1 與 Q2 計算與網

格大小較有關連。而積雲參數法中深

對流雲的強迫項只使用邊界層內的大

尺度強迫項 Q1 與 Q2，深對流雲的對

流調整及降雨強度還是由自由大氣的

CAPE(水氣和溫度的效應)決定，作法

依照 Bechtold et al. (2014)，研究指出

自由大氣的準平衡建立時間尺度約為

一天，但邊界層的強迫項的反應時間

更快，在 closure 部分需扣除邊界層內

http://journals.ametsoc.org/author/Bechtold%2C+Peter
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的影響使得陸地上的日夜週期的時間

點得到改善，此法類似淺/深對流雲的

雲種選擇時需將邊界層內溫度和水氣

做適當的垂直混合，以避免近地表的

熱力學變數的量值過大。當白天太陽

一加熱的地表就直接驅動深對流會使

模式中降雨的發生時間過早。 

單向測試和完整模式的差別在於

全球模式為依照初始條件和邊界條件

進行數值積分，除了各個參數法間的

交互作用，大尺度的動力場隨著對流

尺度熱力場的變化所產生的反饋作用

(如對流加熱引發波動或底層水氣輻合)

也需要考慮。而對流過程與大尺度動

力的配合由下章接續討論。 

 

圖二：Tiedtke單向預測實驗模擬出的降雨（紅線）跟TRMM觀測降雨（藍線），單位為(mm day
-1
)。 

 

圖三：Tiedtke單向預測實驗模擬出的大尺度水氣場的趨勢項，單位是(g kg-1 day-1)，紅色等值線為正

表示溼化，虛線值[0.1] 實線值[2 4 6] ;藍色為負表示變乾，虛線值[-0.1] 實線值[-2 -4 -6] 。在日

期軸的紅圓點表示水氣的趨勢項整層積分為增溼，粉紅方點表示總水量(水氣加雲水雲冰)的趨

勢項整層積分為增溼。 
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圖四：Tiedtke 單向預測實驗模擬出的大尺度溫度場的趨勢項，單位是(k day-1)，紅色等值線為正表示

加熱，虛線值[0.1] 實線值[5 10 15] ;藍色為負表示變冷，虛線值[-0.1] 實線值[-5 -10 -15] 。 

 

 

 

 

圖五：DYNAMO 探空資料十月的Q2。上圖隨高度做整層積分成為下圖，上圖的單位為水氣變化量(g 

kg-1 day-1) ，下圖的單位為能量(W m-2 )。紅色為正表示濕化，藍色為負表示變乾。 
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圖六：將Tiedtke 單向預測實驗模擬積雲的雲水雲冰逸出給WSM6再進行雲微物理的單向預測實驗計算

後所得到的降雨。灰線雲微物理WSM6 單向預測實驗所使用大氣初始場的溫度和水氣不加入積

雲反應後求得的降雨，藍線雲微物理WSM6單向預測實驗 使用積雲調整後大氣溫度和水氣剖面

計算出來的降雨，單位為(mm day-1)。 

 

四、MPAS預測實驗模擬 

(一) 利用預設 Tiedtke 積雲參數法模擬季内振盪對流 

初步測試MPAS預設積雲參數法的表現如圖七 b，季內振盪模擬的掌握能力不甚

理想且降雨強度偏弱與部分研究結果顯示不同模式中的積雲參數法易於產生大面積

的小雨一致。Lin et al. (2017) 在 CMIP5實驗中發現模式普遍有偏乾偏暖且降雨偏小

的誤差存在，Kang et al. (2015) 指出經由雲微物理參數法對冰雲中的霰 (graupel) 和冰

雹 (hail) 更完善的處理能讓全球模式達到高強度的降雨，此過程在積雲參數法中較為

簡化而無法完全描述冷雲的過程，降雨強度偏弱。現行的積雲參數法具有上述缺點，

但將 MPAS模式的解析度從 60公里下降到較細的解析度，積雲參數法也可能無法產

生更大的降雨，如同中央氣象局 Global Forecast System (GFS)模式在 25公里運行時降

雨依然偏小(Su et al. 2019)。Tiedtke和 simplified Arakawa–Schubert(GFS模式中使用)

積雲參數法的降雨的能量來自 CAPE，為熱力場變數，能量建立的過程為由底層大氣

的濕化效應和高層大氣的變冷效應產生 CAPE，在模式中與大尺度和其他參數法過程

有密切的相關，而這些過程隨著解析度的改變為何，還須深入探討。 
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本研究以第一章所提及的研究為

背景，調整 Tiedtke 積雲參數法的逸入

率和逸出過程試圖改善在 60 公里粗網

格下的進行對流過程模擬。質量通量(M)

隨高度變化的方程式為 ∂M/ ∂Z = ((逸

入率) – D(逸出率)。質量通量方程中逸

入率表示將環境的空氣性質帶入雲內

混合，同時增加質量通量；雲能發展多

高，則是靠著逸入逸出測試熱力條件，

檢驗雲內濕氣塊能抵抗乾空氣向上發

展所到的高度，一旦喪失浮力，雲頂位

置即被決定。調整逸入率能控制積雲參

數化中，雲的發生，雲頂的高度，對應

的就是積雲參數化對大尺度水氣和溫

度趨勢項的剖面分布。另一方面，亦有

研究修改雲底質量通量求取(closure)以

決定積雲調整量的大小，雖能部分掌握

陸地上的日夜週期的時間點(Bechtold et 

al. 2014)，但沒有修改逸入逸出描述積

雲垂直上發展來的直觀。最後選用逸入

逸出率作調整的原因也是希望對於深

對流雲對環境場的敏感性及積雲發展

的過程作討論。 

(二)  逸入率乘上 1.8倍實驗 

逸入率乘上 1.8 倍實驗如第二章第

五節所述，此實驗所模擬之 2011 年十

月到十二月，三個月間熱帶地區降雨如

圖七 c 所示。比對 TRMM 觀測降雨率

(圖七 a)與預設積雲參數法模擬(圖七 b)，

逸入率實驗能夠模擬出較大的降雨率，

季内振盪對流組織較好且系統向東傳

遞。增強逸入率表示增加積雲對環境水

氣的敏感性，當大氣水氣偏乾時積雲較

難發展，能先抑制住較零散的對流，不

讓深對流雲消耗水氣，有利於累積環境

的水氣，使對流雲的生長偏向較濕的區

域，可助於積雲對流組織。圖八(a)與圖

九(1-a)顯示，相對於預設實驗，增加逸

入率讓可降水量的極值從原本的 60 kg 

m-2增加到 75 kg m-2，而 850 百帕大尺

度上升速度從 0.1 m s-1變成 0.8 m s-1，

表示能夠組織出更強的對流系統。另外，

逸入率實驗中積雲降雨不會隨著可降

水量和上升速度和增加而一直變大，而

有一定上界，其降雨極值發生在可降水

量 65 kg m-2時(圖九 1-a)， 850 百帕上

升速度為 0.2 m s-1時(圖九 1-b)，在過此

上界後積雲降雨有逐漸變小的趨勢。而

雲微物理降雨逐漸增加，到達最大上升

速度 0.8 m s-1時，雲微物理降雨遠大於

積雲降雨(圖九 1-c)。 

雲微物理參數法所接收到積雲逸

出的雲水雲冰都位於雲頂的位置，雲微

物理降雨常被稱為層狀降雨，如預設實

驗中 850 百帕下沉區域所產生之雲微
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物理參數法降雨(圖八 a)。另外雲微物理

參數法在積分過程中放置於最後以確

保模式穩定，當積雲參數法計算不到或

沒有算完的時候(如圖二，單向預測實驗

時 27號到 29號被積雲參數判定為中層

雲，降雨較觀測小很多，此時與原本

Tiedtke 參數法假定深對流雲為熱帶降

雨雲系，中層雲為中緯度暖鋒鋒面雲系，

有些許差異。Tiedtke 參數法的深對流

的雲種選擇可能有改進空間)，就會由雲

微物理參數法進行凝結和降雨的計算。

Chen and Mapes (2018) 修改逸入率和

Mishra (2011)修改對流調整時間的實驗

都改變了積雲參數法的效率，結果顯示

當積雲參數法深對流雲的效率較低時，

雲微物理參數法的效率就會提高。積雲

參數法依照熱力學的角度設計，雲和環

境差異產生的CAP(作為能量來估算積

雲調整量，達到降雨和觀測一致的結果 

(單向預測診斷結果) ，當能量消耗殆盡

的時候基本上對流就會消散。圖十為逸

入率實驗中 10月下旬的一個氣旋系統。

氣旋中心位於 60°(13°N的位置。在這個

對流系統中，高層的∂θ/ ∂z 在氣旋中心

位置大於外部雨區，低層的∂θ𝑒/ ∂z  在

氣旋中心位置小於外部雨區，不穩定度

均是外部雨區較大，不穩定度在氣旋中

心位置幾乎已經消失(圖十 a)，網格能解

析的對流中心已經飽和後，區分不出雲

和環境，在此時要繼續維持對流系統的

話，需靠外界的能量補充，如在模式中

以大尺度動力強迫出來的對流系統(颱

風、有組織的對流系統)的中心，建立可

觀上升速度時會是以雲微物理參數法

主導降雨(如圖九 1-b和 1-c及圖 10 b)。

底層強輻合將水氣送入對流中心，提供

對流生命中後期的能量維持。此為在粗

解析度時雲微物理降雨依然不全為層

狀降雨的一個例子，但這類情況也會依

照各個積雲參數法有所差異。 

(三)  逸出率實驗 

與直接解析對流過程不同，積雲參

數法中的質量通量方程為∂M/ ∂Z = ( – 

D，質量通量隨高度的變化由逸入逸出

率決定。藉由環境場的熱力條件決定雲

頂高度，而不是以上升速度乘上時間來

表示距離(𝑤𝑐 dt)，如果模式時步( dt )小

到能夠容許積雲從雲底至雲頂發展的

過程不在一個時步內被完成，積雲參數

法產生的加熱剖面的高度會被高估。當

深對流雲發生時，網格尺度的上升速度

的極值總是位於對流層頂。 

自由大氣濕時對流容易發展，開關

積雲參數法皆如此。故本實驗採取在環

境場較有利強烈深對流發展的地方進
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行物理過程的改變，如 Jung  and 

Arakawa (2004)實驗中，粗解析度關閉

積雲參數法會產生虛假的中尺度環流，

無法將水氣分配給周圍較乾的區域，對

流的範圍被限縮，而無法模擬出正確的

對流過程。調整逸出率實驗是讓積雲參

數法的深對流雲對環境場做選擇，將粗

解析度下只靠雲微物理參數法就能模

擬出的中尺度環流中心留給雲微物理

和網格尺度的上升運動進行對流調整，

周圍較乾的區域由原本的積雲參數法

的深對流雲進行對流調整。使模式在深

對流雲區的模擬，能夠部分利用大尺度

上升運動做對流調整以避免過高的積

雲加熱(請參見第二章第五節逸出率實

驗的描述)。逸出率實驗的方法為以深對

流雲的逸入逸出過程診斷次網格內環

境跟雲混合過程，逸入過程會因為帶進

環境較乾會讓雲內浮力消失，浮力無法

消失的情況將此時定義為環境和雲的

特性差距不大，此時深對流達到一定的

強度，環境場也夠濕。這種情況下，參

數化逸出率使積雲參數法的深對流雲

將次網格中的雲全部逸出，並藉由雲微

物理過程進行調整。使用雲微物理操作

垂直水氣平流隨時間向上推移的漸進

發展將隨時間變化的凝結加熱分布貢

獻給大尺度場，中低層的加熱直接誘發

輻合，網格尺度上升速度增強，同時大

尺度建立輻合中心。 
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圖七：2011年 10至 12三個月期間，降雨於南北緯 5度間範圍內之降雨率(mm h-1) Hovmöller diagram：

(a)TRMM觀測資料、(b)控制組實驗(CTL) 模擬、(c)逸入率實驗模擬、(d)逸出率實驗模擬。 
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圖八：控制組實驗模擬之(a)可降水量(kg m-2)－積雲降雨(mm h-1) 散布圖、(b) 850百帕上升運動(m s-

1)－積雲降雨(mm h-1) 散布圖、及(c) 850百帕上升運動(m s-1)－雲微物理降雨(mm h-1) 散布圖。

圖為 10月 15日到 31日的實驗結果，時間解析度為六小時，選取的範圍為 15°S~15°N，50°E~100°E。 

 

 

 

 

圖九：類似圖八，但左圖為逸入率實驗模擬結果、右圖為逸出率實驗模擬結果。 
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逸出率實驗模擬的三個月降雨

Hovmöller diagram為圖七(d)，可以看到

與逸入率實驗相似的結果，降雨的強度

均大於預設實驗，由圖九(2-c)可知降雨

極值主要由雲微物理貢獻，逸出率是讓

積雲參數法的深對流雲停止作用，此時

深對流的加熱和變乾(抑制對流)、逸出

雲外的粒子(增進對流發展)均停止作用，

雲微物理使用未被積雲調整過後的溫

度濕度剖面進行計算，經由逸出率實驗

結果可知在全球模式完整的動力架構

下，不靠積雲參數法，雲微物理依然可

以產生可觀的降雨。此實驗能對比第三

章第二節及圖六的結果，單向測試結果

如同模式預設實驗(圖七 b 和圖八)，預

設的積雲參數法有效地抑制雲微物理

參數法，讓雲微物理為高層雲的層狀降

雨。圖七(b、c、d)顯示季內振盪在對流

活躍相位時系統要是強度不夠，系統組

織和東傳的訊號會較差，而圖七(c、d)顯

示降雨強度增加為雲微物理貢獻，扮演

著系統增強的角色(如圖九 1-c和 2-c使

850百帕上升速度增強為 0.8m s-1)。 

(二) 實驗綜合討論 

Del Genio et al. (2015) 分 析

DYNAMO 觀測資料並和某質量通量型

積雲參數法的模式模擬結果做比較，結

果顯示模式和觀測中環境場的可降水

量與雲頂高度之間的關係呈現相反的

趨勢 。觀測(圖十三)在水氣多的時候低

中高雲都有且雲頂越高機率分布越少，

但模式中則幾乎全以雲頂最高的深對

流雲為主。使用與 Del Genio et al. (2015)

類似之分析方式，繪製本研究MPAS實

驗及觀測資料之可降水量(PW)和向外

長波輻射(OLR)的機率分布散布圖(如

圖十一所示)。 

EC-interim的水氣和NOAA OLR機

率分布(圖九 a)顯示在 PW 適中時有極

值且隨 OLR降低有遞減的趨勢，和 Del 

Genio et al. (2015)雷達觀測到的結果較

為相似，且與 Yano (2014) 提出真實的

對流過程隨時間演變的暫態特性一致。

和使用積雲參數法的過程不同，真實的

對流過程中就算是能發展到對流層頂

的深對流雲(當 PW極大值時)，雲底(邊

界層)和雲頂(對流層頂)的距離也不會

像質量通量方程式中在一個時步中被

完成，積雲參數法已經假設對流過程達

到當下的平衡態，故無法描述暫態過程。 

開關積雲參數法時，模式則有截然

不同的表現：圖十一 b和圖十一 c、d、

e顯示，關閉積雲參數法(圖十一 b)後兩

變數的表現為太集中於 OLR 大值的區

域顯示在粗解析度時深對流雲發展較

https://en.wikipedia.org/wiki/Hovm%C3%B6ller_diagram
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困難。使用積雲參數法時(圖十一 d、e)

機率分布的大值會位於PW最大值OLR

最小值，顯示水氣多時深對流雲太容易

生長且過高。逸出率實驗(圖十一 c)當

PW 大值時機率分布為隨 OLR 減少而

遞減和觀測較為相似，表示在模式中對

流的發展過程被部分掌握以及減少過

高的雲頂分布(如第四章第三節的敘述)。 

 

 

 

 

圖十：逸入率實驗中 10 月 29 日印度洋中產生的氣旋系統。(a)圖為取北緯 8°N 到 15°N 的範圍平均的

位溫𝜃(實線)和相當位溫𝜃𝑒(虛線)的隨氣壓座標的垂直分布圖，黑線為東經 60度區域和紅線為東

經 65度區域。(b)圖為水平分布圖， x軸為東經 50度~70度，y軸為北緯 1度~20度，等值線為

積雲降雨(mm h-1)，色塊為雲微物理降雨(mm h-1) 
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圖十一：將 DYNAMO三個月每六小時一筆，10°S~10°N，50°E~100°E，所有樣本的可降水量(PW)和向

外長波輻射(OLR)兩個變數之間的關係畫成對數(log)機率分布圖，將變數分成 100個等間距的

區間(bin)，以 PWbin 與 OLRbin做為座標。(a)圖為 NOAA OLR 和 ECinterim 水氣當成對照

組，(b)圖為關閉積雲參數法，(c)圖為逸出率實驗，(d)圖為控制組實驗(CTL) ，(e)圖為逸入率

實驗。 
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圖十二：MPAS實驗示意圖，(a) 預設 Tiedtke實驗，可降水量為藍橢圓色調向右漸增，上方紅色箭頭

表示積雲參數法的深對流雲。(b) 逸入率 1.8倍實驗，對流往溼區集中，最左方紅色箭頭被黑

色覆蓋表示水氣少處不利對流發展。水氣最多處為大尺度輻合區和雲微物理降雨(綠色箭頭)。

(c) 逸出率實驗，在較強的深對流雲區改以網格雲雨和大尺度動力模擬深對流。 

 

 

 

圖十三：引用自(Del Genio et al. 2015圖四)，DYNAMO實驗期間於 Gan島上，KAZR 雷達觀測到的

雲頂高度和大尺度資料中整層水氣量的對數機率分布圖。 

 

五、結論 

本篇論文藉由單向預測診斷分析

和MPAS模擬探討積雲參數法中逸入與

逸出過程對季內振盪對流模擬之影響。

單向預測診斷使用 DYNAMO 探空資

料作為環境強迫，單方向的診斷積雲導

出量並與雲微物理做連接。而MPAS模

擬部分則著重分析積雲參數法和雲微

物理參數化在粗網格解析度下（網格大

小為 60公里）的交互作用。在粗解析度

的情況下，無論何種做法都不是為了直 
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接解析個別的對流雲單體，而是探

討對流加熱的整體效應及其對大尺度

環流間的反饋。如果要研究更細部的雲

動力與對流組織過程，將網格解析度下

降依然是必須的。 

本研究中在粗網格解析度下使用

預設 Tiedtke 積雲參數法的實驗結果顯

示積雲參數法幾乎主導了熱帶的深對

流的降雨但是強度小於觀測，而雲微物

理為層狀降雨且強度顯著小於積雲參

數法降雨(圖八)。 

在逸入率實驗中，積雲參數法的對

流會在釋放完穩定度後消失並由雲微

物理主導對流，由消耗次網格內自由大

氣的能量轉換成運用大尺度垂直水氣

平流直接降雨。雲微物理讓降雨強度增

強許多(圖九 1)。 

逸出過程實驗則顯示讓雲微物理

提前控制對流降雨，也能使降雨強度增

加(圖九 2)，且避免過高的雲頂(低 OLR)

機率分布(圖十一 c)。另外，測試逸出實

驗對陸地日夜週期(積雲發展相關議題)

的影響為未來可深入探討的方向之一。 

全球模式的架構中，包含有積雲參

數法的淺雲和深對流雲、雲微物理的大

尺度降雨，依照模式計算各種參數法的

先後順序，積雲對流降雨和雲微物理降

雨的強度和空間分布大致上是互補的，

積雲和雲微物理參數法的對流調整均

為了釋放掉大氣場具有的總能量，如同

雲微物理單向預測操作時如將積雲的

深對流雲對大氣的加熱和變乾效應加

入其中雲微物理操作的降雨會變少。積

雲參數法所使用的CAPE為自由大氣的

能量，雲微物理的降雨機制為−�̅� ∙

(∂qv̅̅ ̅/ ∂p)  = L𝑉(𝑐̅ − �̅�)  ，靠著網格尺

度的垂直水氣平流進行網格尺度雲雨

過程的飽和凝結凝固計算，網格尺度的

上升速度�̅�對於積雲參數法為外部動力，

在操作積雲時不被考慮。雖然在粗網格

時�̅�很小，但可能在系統增強時相對重

要(如同逸入逸出實驗結果)。MPAS 預

設實驗和單向預測實驗的結果為普遍

認知的積雲參數法連結雲微物理參數

法的方式，而在不同解析度下的作用為

何，和積雲參數法所需的 CAPE能量建

立和消耗的時間尺度對組織對流的物

理過程的影響也還需更細部的研究來

探討。 

Mishra (2011) 研究在 Community 

Atmosphere Model version 3 (CAM3) 模

式中積雲參數法的對流調整時間對對

流模擬的影響，以調整時間一小時和八

小時兩組實驗做對比，八小時實驗中積

雲參數法深對流雲降雨較小，積雲參數

法淺對流雲和大尺度降雨較大，凱爾文
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波較慢，季內振盪訊號較強。跟本文實

驗中雲微物理降雨較強時的結果也有

相似之處。而且Mishra (2011)所使用的

網格大小為2.8o，與本文實驗的 60公里，

均為粗網格解析度。更深入研究雲微物

理降雨與季內振盪的關係為未來可行

的研究方向之一。 

網格尺度動力和雲微物理參數法

常用於細解析度模擬，網格解析度增加

的同時模式時步也跟著下降，在短時步

中直接解析對流過程對於積雲發展的

掌握能力較好。而模式的網格大小接近

10公里時被稱為灰色地帶(grey zone)，

開關積雲參數法都有著使用的原因與

考量。以積雲參數法的角度，積雲參數

法的雲種選擇和質量通量方程仍需保

留否則會對模式造成誤差。這樣的解析

度下依然需要對雲種進行判斷，因為淺

雲的模擬需要更高的解析度(網格大小

小於 1公里) 。積雲參數法深對流雲的

加熱和變乾避免掉過強的網格雲雨，讓

總降雨不至於較觀測偏強，如 Han and 

Pan(2011)讓積雲參數法有效抑制掉網

格雲雨過程，使 850百帕與 200百帕重

力位誤差縮小。 

在不同的解析度之下積雲和雲微

物理參數法之間的作用是否會改變還

有待未來進行更多研究探討。目前由

Arakawa and Wu (2013)提出的依照解析

度適度的調整積雲參數法和雲微物理

參數法的相對比重的整合型參數法方

案，被廣泛應用在各個模式之中，為熱

門的研究議題。比較本研究和 Arakawa 

and Wu (2013)的方法彼此之間的關係和

解析度的效應為另一個未來可行的研

究方向。 
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Abstract 

This study focuses on the influence of entrainment and detrainment rates on the 

interaction between the cumulus scheme and the cloud microphysics scheme. Offline 

analysis and the Model for Prediction Across Scales (MPAS) model simulations were 

conducted to examine the role of Tiedtke cumulus scheme on the simulation of 

convection associated with intraseasonal oscillation. 

The offline analysis shows that shallow convection transports moisture from the 

boundary layer to lower troposphere and provides a favorable environment for deep 

convection. After adjusting atmosphere temperature and moisture profiles by the 

cumulus scheme, the cloud microphysics scheme generates more precipitation in 

shallow convective region and generates less precipitation in the deep-convective 

region. Total precipitation in deep convection region is consistent with TRMM 

observation. Cumulus parameterization could simulate reasonable shallow-to-deep 

cloud transition in different phases of intraseaonal oscillation. 

We also conducted three sets of MPAS experiments: default Tiedtke scheme (control 

experiment), Tiedtke scheme with 1.8 times entrainment rate, and Tiedtke scheme with 

modified detrainment rate. The higher-entrainment-rate experiment simulates more 

organized convection than that in the control experiment because convections are 

inhibited in the dry region and tend to aggregate in the moist region. Traditional 

cumulus parameterization in the framework of mass-flux is usually difficult to simulate 

convection development and to produce high cloud top. In the detrainment experiment, 

the model with a modified cumulus scheme detrains the precipitation and switches to 

cloud microphysics scheme to produce rainfall when the difference between subgrid-

cloud and subgrid-environment is smaller than a certain threshold. In both entrainment 

and detrainment experiments, column water vapor and large-scale vertical velocity 

could be increased with a cloud microphysics scheme that produces enhanced rainfall 
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comparable with observation. A cloud microphysics scheme interacting with cumulus 

parameterization seems to be important to convective organization and development. 

 

Keyword: cumulus parameterization, Tiedtke scheme, entrainment rate, 

detrainment rate, cloud microphysics, convective organization,  
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