
1 大氣科學 第五十期 
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摘  要 

研究中使用四種微物理參數化方案: Goddard (GCE)、WRF SM 6-category (WSM6)、 WRF 

DM 6-category (WDM6)與 Morrison (MOR)，四種方案皆進行系集預報，欲瞭解不同微物理參數

化方案於系集預報中不確定性之表現。利用 2008 年 6 月 16 日台灣北部熱對流個案，探討在對

流成熟期時，強對流區之系集離散程度與協方差，討論不同微物理參數化方案間之不確定性差

異。 

不同參數化方案模擬結果顯示，GCE 有量值最顯著的冰相混合比，因此回波發展最高；在

低層暖雨過程中，雖然 WDM6 有最大的雨水混合比，但回波卻是最弱的，而 MOR 之雨水混合

比並非特別顯著，但回波強度卻是最大的，其原因為 WDM6 的預報產出大量的粒子數量，而

MOR 的粒子數量則是最少，因此導致上述的回波特徵。此結果顯示使用雙矩量微物理方案時，

不可忽視粒子數量所帶來的影響，而雨滴粒子數量不只影響回波，降雨與蒸發效率也可能因為

不同雨滴大小、數量而有不同。 

以系集法(Ensemble-based method，Houtekamer et al. 1996)估計背景場之不確定性，根據不

同微物理參數化設定，方差分布也有不同的特徵，GCE 之系集預報在高層有較大的系集離散度，

WDM6 的最大系集離散度則在低層，而 MOR 則是出現在融化層附近。研究中發現 GCE 在冰相

有較多不確定性，WDM6 則在暖雨過程離散程度較大，因此在進行系集資料同化時，考慮計算

資源受限的情況，推測使用 GCE 與 WDM6 可在有限的系集個數下，有效地增加系集間的離散

度。研究中亦討論背景場之誤差相關性，在 MOR 的回波自相關中也可以看到粒子數量所帶來

的影響，使得其背景誤差相關性在融化層附近較弱。此外，對流區之垂直風速與潛熱釋放作用

具有高度相關性。  

 

關鍵字：微物理過程、背景誤差協方差、方差、相關係數 
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一 、前言 

台灣充滿許多不同類型的劇烈降雨系

統，如颱風、梅雨、午後雷雨等，經常造

成可觀損失，然而數值模式往往無法完全

掌握此類非線性劇烈降雨系統，因此儘管

困難，如何增進對劇烈天氣系統的預報能

力以減少災害風險依然是許多研究的共同

目標。 

對於數值天氣預報模式來說，其邊界

及初始條件之給定非常重要，如果可以盡

可能地提供較接近真實大氣(誤差較小)的

初始場與邊界條件，將有效提升模式之可

預報度。過去許多研究都在利用資料同化

方法求得較佳的預報初始場，期望增進預

報結果，而常見的資料同化方法有變分同

化、系集同化等。根據前人研究，系集同

化方法，因其流場相依(flow-dependent)的

背景誤差協方差特性，可以較好掌握變化

快速且極非線性的中小尺度天氣特徵

(Dowell et al. 2004; Snyder and Zhang 2003; 

Tong and Xue 2005)，所以大量的被使用在

研究中。 

然而，除了初始場的影響之外，預報

亦受模式本身的誤差影響，其來源很多，

像是解析度不足或是次網格物理過程之參

數化所造成的模式誤差，此類誤差常導至

系集預報結果存在偏差、離散度過小等問

題，進而導致系集資料同化系統過於偏向

模式背景場，無法有效地利用觀測資料，

因此如何減少模式誤差所造成的影響相當

重要。過去的研究中顯示，考慮模式誤差

之後可以改善離散度不足問題、增加資料

同化效益，改善系集同化的分析結果

(Houtekamer et al. 1996)，例如加入不同模

式或參數化方案即為一常見方法，此亦為

本研究欲瞭解不同微物理參數化之誤差特

性重要目的之一。 

隨著電腦計算資源的增加，數值天氣

預報解析度大幅提升，也更能掌握小尺度

的天氣現象，在模擬對流系統時，微物理

參數化決定其雲物理的發展過程，因此微

物理參數化的影響不可忽視。目前常見的

微物理參數化方法多使用總體水物法

(bulk-method)描述微物理過程，其中又分

為單矩量及雙矩量。單矩量參數化僅能預

報質量混合比，而雙矩量參數化可以額外

透過預報截距參數調整粒子濃度，因此在

預報中有更高的自由性，已經有許多研究

提出使用雙矩量微物理參數化後有更佳的

模擬結果且更接近觀測 (Morrison et al. 

2009; Xue et al. 2010)，此外 Morrison et al. 
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(2009)提到雙矩量參數化可以自由預報粒

子數量、大小，而粒子大小又會影響到潛

熱、溫度、浮力和垂直速度等，在動力與

熱力上都有影響。微物理參數化在模擬強

對流系統非常重要，但是在過去研究中顯

示沒有特定一參數化方法被廣泛認為是最

佳的選擇(Fresnay et al. 2012)，其中還存在

了許多不確定性，值得深入研究與探討。 

不同微物理參數化過程有各自不同的

特性與限制，導致不同預報結果，這些差

異也會造成不同誤差結構和偏差，因此對

資料同化成效有所影響。如不考慮參數化

所造成的模式誤差，易低估模式的不確定

性(Tapiador et al. 2012)，增加同化資料困

難。為了盡量減緩上述現象，近來研究常

使用的方法為在系集中使用擾動過的微物

理參數化 (Xue et al. 2010; Yussouf and 

Stensrud 2011)或是使用多種微物理參數化

方法克服低估模式誤差之問題，也有研究

提出在協方差中加入模式誤差的影響，比

起對其進行人工的協方差擴張(Covariance 

inflation) 有更好的預報表現 (Ha et al. 

2015)。 

為了解不同微物理參數化在台灣之表

現以及誤差特性，選擇台灣北部午後熱對

流個案，討論著重在強對流區中各變數之

垂直分布。在繆 (2017)中，探討 2015 年

大台北地區對流個案，結果顯示模式中冷

池強度、發展對流胞合併扮演重要角色，

其文中表示經過測試多種微物理參數化實

驗之後，發現 WDM6 可以較好的模擬出

對流胞合併現象，這表示使用不同微物理

參數化在台灣北部對流系統中對於冷池、

對流系統發展可能會有不同的反應。本研

究集中討論不同微物理參數化特徵，而冷

池、蒸發冷卻與微物理參數化中雨滴數量

及大小有很大的關連性，因此雨滴粒子數

量帶來的影響也是本篇討論重點之一，最

後還會進一步分析不同微物理變數與回波

間交相關性的差異。文章中選用四種參數

化方法(GCE、WSM6、WDM6 與 MOR)，

分別討論各方法之微物理特性，且利用系

集方法估計不確定性和其之間的相關性，

期望提供系集方法之預報與同化之參考依

據。 

二、研究方法 

(一) 背景誤差協方差 

本研究使用系集法 (Ensemble-based 

method，Houtekamer et al. 1996)，採用不同

初始條件且有限成員之系集預報，假設系

集平均為真值，背景誤差協方差由系集成
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員為樣本估計，此方法是系集卡爾曼濾波

器同化系統之核心。基本概念如式(1)，主

要是利用模式之背景誤差協方差(B)與觀

測誤差協方差(R)矩陣所組成之權重矩陣

K(Kalman Gain)，將觀測增量(Innovation , 

y0 − H(Xb) )轉換為分析增量(Increment , 

Xa − Xb)。Xa、Xb與y0分別為分析場、背景

場以及觀測資料。 

   Xa − Xb＝ K[y0 − H(Xb)]                (1) 

   K＝BHT(HBHT＋R)
−1
                         (2) 

   B＝
1

N − 1
∑(Xn − X)(Xn − X)

T
N

n=1

    (3) 

 

從式(2)可知模式背景誤差協方差(B)

在權重(K)中扮演一重要角色，決定其大小

及結構。X為系集平均，N 為不同系集成員

(n=1, 2, ……, N)。 

文章將系集間之協方差分解成方差及

誤差相關係數兩部分來討論，其分別對觀

測 資 料 過 濾 (filter) 以 及 資 訊 傳 遞

(propagation)效益有決定性的影響。方差代

表系集間離散的程度，代表背景場之不確

定性，公式如下式(4)： 

      σX
2＝

1

N − 1
∑(Xn − X)

2
N

n=1

                   (4) 

N 為不同系集成員(n=1, 2, …… , N)。

在資料同化系統中，方差緊密影響分析增

量大小，在方差較大區域，可較有效利用

觀測資料。 

同化資料時，觀測資訊將隨著系集間

不確定性之相關性傳遞(協方差)，公式見

式(5)： 

Corr(X, Y)

=  
∑ (Xn − X̅)(Yn − Y̅)
N
n=1

√∑ (Xn − X̅)
2N

n=1 ∑ (Yn − Y̅)
2N

n=1

        (5) 

 

當 X = Y 時，為自相關(auto correlation)；

當 X≠Y，為交相關(cross correlation)。除

了利用自相關修正模式內與觀測資料相同

之變數，透過交相關可利用現有觀測資料

修正無觀測資料之變數。 

由系集法計算出之背景誤差協方差

(B)，相較於氣候統計之背景誤差協方差更

能代表當下的誤差結構，且可利用氣象變

數間之交相關修正非觀測之變數，上述之

優勢使得系集資料同化被大量運用在對流

尺度的天氣研究中。 

(二) 模式設定 

研究使用區域模式 WRF (Weather 

Research and Forecasting)模式 3.7.1 版本，
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此為可壓縮、非靜力的模式。使用四層單

向的巢狀網格，解析度依序為 27、9、3 和

1公里(圖1)，格點數為181×151、160×151、

190×190 和 151×151，垂直層數為 52 層，

模式層頂高度為 10 hPa。預報時間為 2008

年 6 月 15 日 1800 UTC 至 2008 年 6 月 16

日 0900 UTC，模式輸出時間之解析度為

十五分鐘。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 1  WRF 巢狀網格配置圖，水平解析度 D01 為 27 公里；D02 為 9 公里；D03 為 3 公里，D04

為 1 公里。 

系集初始場來自 Yang et al. (2014)的

區域系集分析場 (D01, 27 km)，其使用

WRF 三維變分同化系統(WRF-VAR)加入

隨機擾動至美國國家預報中心(NCEP)的

FNL 再分析資料(1o × 1o)製作 36 組系集

成員，並利用 WRF-LETKF 系統同化傳統

氣象觀測、大氣運動向量 (atmospheric 

motion vector, AMV)與 GPS-RO 的偏折角

(bending angle)，同化窗區為 2008 年 6 月

13 日 0000 UTC 至 2008 年 6 月 15 日 1800 

UTC，每 6 小時進行資料同化並產出系集

分析場，以及擾動 FNL 再分析資料作為系

集的邊界條件。  D02 至 D04 初始場由

D01 內差而來。本研究使用 6 月 15 日 1800 

UTC 之 36 組系集分析場進行預報，且以

此系集分析場之平均作為決定性預報所使 

用之初始場。 

所使用的參數化設定如下，Rapid  
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Radiative Transfer Model (RRTM)長波輻射

法(Mlawer et al. 1997)、Dudhia 短波輻射法

(Dudhia 1989)、Yonsei University (YSU)邊

界層參數化方法 (Hong et al. 2006b)與

Grell-Freitas 積雲參數化方法 (Grell and 

Freitas 2014)，積雲參數化僅在最外兩層開

啟(D01、D02)。本次實驗共測試四種微物

理參數化方法，包括 Goddard (GCE)、WRF 

SM 6-category (WSM6) 、 WRF DM 6-

category (WDM6)、Morrison (MOR)，微物

理參數化細節在下一章節介紹。 

實驗結果將分為三大部分，第一部分

將討論微物理參數化特性比較，第二部分

討論方差結構，第三部分討論背景誤差之

相關性，每一部分討論皆會比較四種微物

理參數化結果。 

(三) 微物理參數化簡介 

文 章 選 用 四 種 總 體 水 物 法 (bulk 

microphysics scheme, BMP)，兩個單矩量及

兩個雙矩量。BMP 中，各種微物理過程及

粒子粒徑分布多使用 Gamma distribution

描述： 

    Ntx(D) = N0xD
µxe−ΛxDdD                   (6) 

D 表示粒子粒徑、x 是不同水象粒

子、N0截距參數、Λ 斜率參數、µ 形狀 

參數。Λ、N0、Nt公式及關係如下： 

  Λx = [
πρwN0xΓ(µx + 4)

6ρaqx
]

1
µx+4

              (7) 

  Ntx = ∫ N0xD
µxe−ΛxDdD

∞

0

= N0,x
Γ(µx + 1)

Λµx+1
             (8) 

q 為混合比、Nt(total number 

concentration)粒子數量，由此兩變數可推

算出平均粒子粒徑

Dm (drop mean mass diameter)，ρa為空

氣密度、ρw為水的密度： 

                Dmx =  (
6 qx ρa
Ntx π ρw

)

1
3
                  (9) 

單矩量及雙矩量差別在於可預報的變

數不同，單矩量僅可預報質量混合比，其

截距參數為一固定常數，粒子數量由質量

混合比診斷而來；雙矩量除質量混合比還

可預報截距參數，給予模式更高的自由度。 

（a）GCE 

GCE 為單矩量且共有三種選項: 2ICE 

(cloud ice and snow)、 3ICE-graupel (cloud 

ice, snow and graupel)、3ICE-hail (cloud ice, 

snow and hail)。研究中使用 3ICE-graupel，

基於 Lin et al. (1983)及 Rutledge and Hobbs 

(1983)微物理過程，並由 Tao et al. (1989)所

提出之飽和方法，修改凝結、沉降、蒸發 
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和昇華等過程而成。 

根據 Tao et al. (2011)比較 2ICE GCE、

3ICE-graupel GCE、3ICE-hail GCE、Lin、

WSM6 與 Thompson 參數化方法，結果顯

示在 Lin 與 3ICE GCE 高空中會有較大的

潛熱釋放。垂直分布上顯示，這些參數化

差別主要是在高層的冰相過程，而 3ICE-

graupel GCE 產出特別多的雪。 

（b）WSM6 

此方案由 Hong and Lim (2006a)提出，

其在 WSM3 與 WSM5 方案之基礎上，加

入軟雹混合比之預報，軟雹之相關過程是

參考 Lin et al. (1983)及 Rutledge and Hobbs 

(1983)所提出的方法。WSM6 有兩大特色，

(1)冰的截距參數會隨溫度變化，溫度越低

截距參數越大、(2)假設冰晶的數量會隨溫

度改變。Hong and Lim (2006a)中比較

WSM5 與 WSM6 的表現，WSM6 比起

WSM5 有較少的水象粒子且有較多的降

雨量，可能原因為 WSM6 增加了軟雹且其

密度大於雪，因此在粒子下落時，融化過

程中產出更多的雨水。 

（c）WDM6 

基本上設定和 WSM6 相似，Lim and 

Hong (2009)在 WSM6 中加入雨和雲的粒

子數量預報而成，因此 WDM6 在雲和雨

是雙矩量的微物理參數化，且在雨的形狀

參數 µ，WSM6 是 0、WDM6 則是 1，表

示 WDM6 中的雨滴粒子粒徑分布在較小

顆的粒子之數量會有所下修。大致上來說，

WDM6 冰相設定基本上和 WSM6 相同，

差異在暖雨的部分，除了是雙矩量，

WDM6 的 雨 水 自 動 轉 化 過 程 (auto-

conversion)和收集作用 (accretion)是參考

Cohard and Pinty (2000)。相較於 WSM6，

WDM6 小雨較少且融化層附近的亮帶結

構較明顯。WDM6 主要的優點是在使用合

理的運算資源下，透過預報雨滴數量提供

較合理的雨滴大小。 

(d) MOR 

MOR 方案基於 Morrison et al. (2005)

版本，額外加入軟雹混合比、粒子數量的

微物理過程而成，而有關軟雹的為物理過

程為參考 Reisner et al. (1998)之方法。雨

水、軟雹和雲冰的 µ=0，因此粒子之粒徑

呈現 Marshall–Palmer 分布，雲水的部分，

µ 是根據 Martin et al.(1994)中所提出觀測

資料所建立，其值與雲滴粒子數量有關。

絕大多數雙矩量參數化方案只有部分水/

冰相粒子是雙矩量的設定，而 MOR 是一

個較完整的雙矩量微物理參數化，在雲、

冰、雨、軟雹、雪都是雙矩量的設定。 
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三、 個案簡介 

本研究之個案為 2008 年西南氣流觀

測實驗 (Southwest Monsoon Experiment, 

SoWMEX) IOP8 (Intensive Observation 

Period 8) 期間的台灣北部對流個案，密集

觀測實驗期間為 6 月 14 日 0000 UTC 至

17 日 1200 UTC。6 月 15 日 1700 UTC 到

16 日 1700 UTC 期間，台灣西南部之中尺

度對流系統為台灣帶來大量的降雨，24 小

時累積雨量圖可達到 300 毫米以上。而在

2008 年 6 月 16 日台灣北部也有一對流系

統個案生成，當日在新北、桃園山區產生

對流，該日最高累積降雨達到 150 mm 左

右(圖 2)。由五分山雷達觀測可知，系統大

約於 2008 年 6 月 16 日 0300 UTC 出現，

0530 UTC 左右達到成熟期，回波在山區生

成、發展(圖 3)，並在 0700 UTC 後消散。  

此期間內台灣綜觀環境暖濕，分別在

台灣南、北出現不同的對流系統，根據簡

與洪(2010)，圖 4a 為 2008 年 6 月 16 日

0000 UTC 中央氣象局地面天氣圖，鋒面

由海南島西側的華南低壓中心通過台灣北

方延伸至日本東側，台灣位於太平洋高壓

脊與華南低壓之氣流輻合處，風向為南南

西和南風，並產生低層噴流，帶來豐沛的

水氣，整體而言台灣處於較溫暖、潮濕的

區域。850 hPa 天氣圖(圖 4b)可見，華南低

壓隨高度往北傾斜。華南低壓槽從東海 往

東北延伸至日本南端。500 hPa 天氣圖 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 2  6 小時地面觀測累積雨量圖，單位為 mm，時間為 2008 年 06 月 16 日 0200-0800 UTC，黑

點為雨量站位置。 
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圖 3 五分山雷達觀測最大回波合成圖，單位為 dBZ， (a)-(l)時間為 2008 年 06 月 16 日 0238-0803 

UTC，間格約 30 分鐘。 

(圖 4c)中，華北有一割離低壓，在台灣北

方有東西向的低壓槽，槽的北方有一阻塞

高壓(blocking height)使天氣系統受到滯

留。200 hPa 天氣圖(圖 4d)中，台灣位在低

壓槽前，且受南亞高壓影響，高空環境呈

現輻散，綜觀環境足以提供對流系統發展

之條件。 

四、結果與分析 

(一)系集預報之表現 

由於降水區域在空間上為不連續分

布，各個系集成員的極值位置不同，使 

得系集平均(ensemble mean)有可能會平滑

極值，導致降水強度被低估的情形，因此

本 研 究 使 用 機 率 擬 合 系 集 平 均

(Probability-matched ensemble Mean, PM)

方法(見附錄 A)取代系集平均，此方法能

顯現系集預報之降水回波的分布，且能保

存系集成員中出現的極值。 

根據 PM雷達回波(圖 5)，在 0300 UTC

時，桃園與新北山區開始出現 40 dBZ 以

上強回波，隨時間發展，對流系統往北移

動，成熟期約在 0500 UTC 前後。從圖 5 可

知，MOR 在強度及範圍上明顯較強於其他 

(a) (b) (c) (d) 

(e) (f) (g) (h) 

(i) (j) (k) (l) 
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圖 4 (a) 地面 中央氣象局綜觀天氣圖，時間為 2008 年 06 月 16 日 0000 UTC (取自 簡與洪，

2010)。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 4 (b) 850 hPa 中央氣象局綜觀天氣圖，時間為 2008 年 06 月 16 日 0000 UTC (取自 簡與洪，

2010)。 



11 大氣科學 第五十期 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 4 (c) 500 hPa 中央氣象局綜觀天氣圖，時間為 2008 年 06 月 16 日 0000 UTC (取自 簡與洪，

2010)。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 4 (d) 200 hPa 中央氣象局綜觀天氣圖，時間為 2008 年 06 月 16 日 0000 UTC (取自 簡與洪，

2010)。 
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實驗組，分布也較廣，WDM6 則是回波最

弱、分布區域較小。 

利用圖 5 回波模擬結果與五分山雷達

觀測比較(圖 3)，四種方案實驗與雷達觀測

中，桃園與新北山區附近之對流系統生成、

發展位置相差不遠，且皆於 0500 至 0600 

UTC 發展至成熟期，接著開始消散。另外

觀測與模擬中，宜蘭山區也可發現回波生

成，模擬結果皆高估此系統強度。雖然位

置與觀測相似，但在 MOR 實驗中，回波

強度明顯大於觀測，其原因為雨滴大小導

致，此現象將在後續章節詳述。 

接下來分析將集中在強對流區，圖 6

利用盧 (2018)修正 Steiner et al. (1995)所 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 5 機率擬合系集平均(PM)雷達回波圖，單位為 dBZ，時間為 2008 年 06 月 16 日 0300-0700 UTC，

(a)-(e) GCE，(f)-(j) WSM6，(k)-(o) WDM6，(p)-(t) MOR。 
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圖 6  PM 回波的對流與層狀區分類圖，深綠色為層狀區(1-2)、淺綠色為對流區(2-3)、黃色為強

對流區(3)，時間為 2008 年 06 月 16 日 0500 UTC，(a) GCE， (b) WSM6，(c) WDM6，(d) 

MOR。 

提出之方法(見附錄B)定義對流及層狀區，

黃色為強對流區、淺綠為對流區、深綠是

層狀區，MOR 的強對流區、對流區明顯分

布較廣，WSM6 次之，WDM6 和 GCE 則

是較少。接下來討論各參數化在此個案之

強對流區統計平均下的狀態，分析之時間

為 0445 UTC 至 0515 UTC(30 分鐘)，樣本

選取代表對流區之方框內(圖 6)，系集平均

初始場所預報之垂直風速前 10 %的點(共

99 個點)，作為取樣之位置，每個樣本的位

置點向東西方向延伸 51 公里，取其東西方

向之垂直的剖面，並將所有樣本之剖面取

平均，計算強對流中強上升氣流區各變數 

的平均狀態。  

圖 7 為各參數化強對流區回波的平均

狀態剖面，MOR 在中低層回波強、WDM6 

(a) (b) 

(c) (d) 
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圖 7  系集預報中強對流區之平均狀態回波剖面圖，單位為 dBZ，強對流區位置之判定為圖 6 方

框內，系集平均初始場所預報之垂直風速前 10 %的點(共 99 個點)，時間為 2008 年 06 月

16 日 0445-0515 UTC，(a) GCE，(b) WSM6， (c) WDM6，(d) MOR。 

最弱，GCE 發展高度較高。在水(冰)相粒

子質量混合比(圖 8)則是 WDM6 有最多的

雨、MOR 最少的雨，GCE 在高層有最多

的冰象粒子，而這對應到 GCE 高層回波較

強(圖 7a)。 

圖 7 與 8 中，在剖面上雨水混合比的

平均值大小之排序，依序是 WDM6、

WSM6、GCE 與 MOR，回波強度依序為

MOR、WSM6、GCE 與 WDM6，可以發現

到回波最強的 MOR，雨水混合比卻是偏少

的；WDM6 回波最弱，但雨水混合比的量

值最為顯著。為了瞭解原因，需知道回波

與混合比之間的關係。模式中計算雨水貢

獻之回波方法如(式 10)： 
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圖 8 系集預報中強對流區之平均狀態水(冰)相粒子質量混合比剖面圖，單位為g kg−1，雨(橘紅

色)、軟雹(藍色)、雪(綠色線)，(a) GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 

𝑍𝑒,𝑟 = ∫ 𝐷𝑟
6𝑁𝑟(𝐷𝑟)𝑑𝐷𝑟

∞

0
= 𝑁0𝑟

Γ(𝜇𝑟+7)

Λ𝑟
𝜇𝑟+7   (10) 

綜合式(10)與式(7)，可知回波𝑍𝑒,𝑟與混

合比qr成正比、與截距參數N0r成反比，因

此在雙矩量方案中(WDM6, MOR)，截距參

數並非固定常數，故在討論回波特徵時，

除混合比，截距參數之貢獻也不可忽視。 

圖 9 為不同參數化方法之粒子數量Nt

的表現，雨滴數量多寡的排序，依序是

WDM6、WSM6、GCE 與 MOR，由式(8) 

可知，粒子數量與截距參數成正比，單矩

量方案的 GCE 和 WSM6 的雨滴數量因為

截距參數固定，因此粒子數量分布與混合

比類似(圖 8)，雙矩量方案的 WDM6 與 
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圖 9  系集預報中強對流區之平均狀態水(冰)相粒子數量剖面圖，單位為log10(m
−3)，雨(橘紅色)、

軟雹(藍色)、雪(綠色線)，(a) GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 

MOR 之雨滴粒子數量在對流區的表現，

MOR 雨滴數量明顯較 WDM6 少，此結果

造成 MOR 雨水混合比最少而回波最顯

著，WDM6 雨水混合比最多而回波最小的

原因。另外根據 Hong et al. (2004)，WSM6

與 WDM6 雪的截距參數會隨溫度變化，

溫度越低截距參數越大，因此可發現其雪

截距參數明顯隨著高度增加。 

在雨滴粒徑大小(Dmr )的部分，由式(9)可

知，其正比於混合比，反比於截距參數，

因此根據不同微物理參數化的雨水混合比

及截距參數，分別產生不同雨滴粒徑。圖

10c 與 d 中，雙矩量方案之大雨滴多分布

在低層，此分布情形較符合觀測，總體來

說 WDM6 產生最多的雨滴，因此雨滴粒

徑較小，而 MOR 則是相反，最少的雨滴 
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圖 10  系集預報中強對流區平均狀態之雨滴粒子粒徑(Dm)剖面圖，單位為 mm，(a) GCE，(b) 

WSM6，(c) WDM6， (d) MOR。 

數量而粒徑最大。根據 Lee et al. (2019) 研

究，統計中央大學之 10 年期間 Joss-

Waldvogel Disdrometer (JWD)資料，結果顯

示夏季對流系統的平均Dmr為 1.75 mm、標

準差為 0.43 ，平均雨滴濃度為 3.85 

( log(m^(−3) mm^(−1)) )、標準差為 0.48 

(見 Lee et al. 2019 之 Table 5)，而在本研究

中 MOR 的雨滴粒徑大小最接近此觀測統

計結果，在此個案 MOR 強對流區，模式

最低高度之Dmr約為 1.20 mm 左右，而在

雨滴數量 MOR 則是遠低於觀測，WDM6

則較接近觀測統計結果(圖 9c)。 

根據 Rutledge and Hobbs (1983)所提

出計算蒸發作用之方法： 
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PREVP =  
2πN0r(S−1)

A′+ B′
[
0.78

Λr
2 +

0.31
(
a′ρ

μ
)

1
2

Λr
3 Γ(3) (

ρ0

ρ
)
0.2

]                   (11)  

S 為液態水飽和率， A′和B′為與潛熱釋放

有關的熱動力變數，μ 黏滯係數。可知模

式在計算雨水所造成的蒸發冷卻會考慮截

距參數N0r，即N0r越大、雨滴越細小越容

易蒸發，因此雨滴粒徑較小的 WDM6 產

生相對較強的雨蒸發冷卻作用(圖 11 c)。 

(二)系集方差 

在強回波區域表示有劇烈天氣現象，常有

災害性危害出現，因此改善劇烈天氣預報

品質為眾多研究共同目標之一，而回波較

明顯系統發展區域，系統發展快速且為非

線性，如系集間存在微小差異，在此處都 

圖 11 系集預報中強對流區平均狀態之蒸發冷卻溫度變化率(QREVP)剖面圖，單位為10−3 K s−1，

(a) GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 
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容易被放大，導致系集方差較大，又因方

差較大，利於系集資料同化系統有效利用

觀測資料並改善預報品質。綜合前述原因，

本文將討論強對流區系集方差表現。 

期望呈現具有代表強對流區平均狀態之方

差(系集預報之離散度)，選取圖 6 中方框

範圍內，系集平均初始場所預報之垂直風

速前 10 %的點(共 99 個點)，作為取樣之

位置，估計每一剖面其系集間的方差，最

後將 99 個方差剖面取平均。 

將系集預報中強對流區平均狀態的回

波方差剖面進行水平方向之平均(東西方

向各 51 公里)，得到回波方差垂直分布圖

(圖 12)，可以發現不同參數化在不同高度，

模式離散程度特徵都不太一樣，例如低層

WDM6 方差特別大，高層卻是 GCE 較大，

或 MOR 在融化層有較大的不確定性等，

此章節希望可以透過分析降水相關之氣象

變數的方差表現，試圖解釋圖 12 所看到的

特徵。 

強對流區平均狀態之雨水、軟雹、雪

混合比的方差剖面圖(圖 13)顯示，雨水混

較大的不確定性，應是由於 WDM6 的合

比方差最大的是 WDM6，同時 WDM6 有

最多的雨水混合比(圖 8c)，GCE 因為高層

有較多的軟雹存在(圖 8a)，造成高層有較

大的軟雹混合比方差。雪混合比的方差發

展位置較軟雹高，GCE 有最大的雪混合比 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 12 系集預報中強對流區平均狀態之回波方差垂直分布圖，單位為log10(Z
2)。 
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圖 13 系集預報中強對流區平均狀態之水(冰)相粒子質量混合比方差剖面圖，單位為g2 kg−2，雨

(橘紅色)、軟雹(藍色)、雪(綠色線)，(a)GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 

之方差。整體來說，GCE 冰相粒子混合比

在系集間的差異程度略大，而雨水混合比

之方差則是 WDM6 最顯著，因為其有最

多的雨水混合比。比較單矩量的 WSM6 與

雙矩量的 WDM6，WSM6 在軟雹的表現上

系集較為離散，WDM6 在雨有雨水為雙矩

量設定，使得方差較大。 

粒子數量方差如圖 14 中，針對雙矩量

設定之變數計算其粒子數量方差(WDM6：

雨水，MOR : 雨水、雪與軟雹)，方差發展

結構和粒子數量(圖 9c 與 9d)分布類似，在

強對流區 MOR 雨滴粒子數量方差分布較

WDM6高且多集中在融化層附近(圖14b)。

量值方面，因為 WDM6 本身粒子數量就

比其他參數化方案顯著，所以方差也較

MOR 大。 

圖 12 為不同參數化之回波方差垂直

分布。GCE 高層回波發展旺盛，軟雹、雪 
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圖 14 系集預報中強對流區平均狀態之水(冰)相粒子數量方差剖面圖，單位為𝟏𝟎 𝐥𝐨𝐠𝟏𝟎(𝐦
−𝟓)，

雨(橘紅色)、軟雹(藍色)、雪(綠色線)，(a)WDM6，(b) MOR。 

方差較大(圖 13a)，高層回波主要為冰象粒

子組成，因此方差為四組實驗中最大。

WDM6 有最多的雲水與雨水混合比(圖

8c)，以及大量的雨滴數量(圖 9c)，且其在

暖雨過程有很大的不確定性，回波在 5 公

里以下有最大的方差。MOR 在融化層附

近，回波有最大的方差，其雨水混合比方

差並無此特徵(圖 13d)，此現象主要由雨滴

粒子數量之方差貢獻，其方差極值集中在

融化層附近 (圖 14b)。比較 WSM6 與

WDM6，WSM6 雖然在低層雨水的方差小

於雙矩量的 WDM6(圖 13b 與 13c)，但是

由於其垂直上升風速較強，導致在高層有

較大的回波方差產生。 

綜合上述討論，在對流發展區域，大

量水象粒子生成，伴隨著強風、熱能交換

及粒子間的型態變換，大量粒子存在之處

通常有較大的系集離散度，然而回波較為

特殊，當比較單舉量模式與雙舉量模式時，

需考慮雙矩量參數化中，粒子數量造成的

不確定性。 

(三)背景誤差之空間相關性 

系集成員不同氣象變數相對於平均狀

態下之誤差相關性，可由第二章第一節計

算估計。利用 Snyder and Zhang 2003 之類

似研究，本章節主要探討若同化某一點之

回波資訊(參考點為高度 8 公里)，其觀測

資訊對於強對流區不同水象粒子之傳遞效

力。由於回波是雨水、軟雹與雪計算而來，

根據這三種粒子分布高度不同，在不同高

度其影響模式變數的狀況也不同，低層主
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要和雨水相關，中高層則是軟雹與雪，因

此除了探討回波的自相關外，進一步討論

回波和雨水混合比、軟雹混合比、雪混合

比與粒子數量的交相關。 

首先討論參考點回波與其周邊回波的

自相關(圖 15)，在參考點附近，四種參數

化方案之回波都有很高的自相關，但是在

較高層及融化層以下各參數化方法之間就

存在較明顯差異，高度大約 11 公里以上

GCE 的相關性是最高的，融化層以下 GCE

和 WDM6 相關性較弱，尤其 WDM6 相關

性大約只有 0.3 至 0.5，而 MOR 分布較廣，

且在 5 公里附近有一明顯不連續結構，上

述特性將在此小節討論。 

 

圖 15 系集預報中強對流區平均狀態之回波自相關剖面圖，黑點為參考點位置，(a)GCE，(b) 

WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 
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圖 16b 顯示 WSM6 之參考點回波和

雨水有很強的相關性，使得圖 15b 中

WSM6 在低層的相關性大於其他方案，而

相較於 WSM6，WDM6 之回波與雨的誤差

相關性弱許多(圖 16c)，導致其回波自相關

在 5 公里以下小於 WSM6(圖 15c)，推測

可能是低層的雨水源自強風區雲滴碰撞結

合形成，而 WDM6 雲水與雨水為雙矩量

設定，雲滴與雨滴大小會隨著質量混合比

與粒子濃度而改變，因此過程中不確定性

大於單矩量之 WSM6，進而導致相關性降

低，而在圖 16a 中，GCE 回波和雨之交相

關在高層(12 公里以上)有相關性的存在，

原因為 GCE 在高層存在著非常少量的雨 

 

圖 16 系集預報中強對流區平均狀態之回波與雨水混合比之交相關，黑點為回波參考點位置，

(a)GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 
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水，而此現象在其他參數化中並無出現。

圖 17 是參考點回波和軟雹的誤差相關，從

圖 8 得知大約高度 6 至 9 公里以軟雹居

多，因此中高層的回波自相關性(圖 15)與

回波與軟雹的交相關性結構非常類似。

GCE 在高層(11 公里以上區域)有較多的軟

雹(圖 8a )，因此回波及軟雹交相關在高層

有較大的相關性。相較於軟雹(圖 17)，參

考點回波和雪的交相關(圖 18)之分布高度

更上層。可以發現 GCE 的回波和雪的誤差

相關性(圖 18a)最強，因為 GCE 雪混合比

(圖 8a)較其他參數化方案顯著。 

圖 19 分別是 WDM6 與 MOR 回波與

截距參數(N0r)，以及雨滴濃度(Ntr)的交相

關，可以看到 MOR 回波對N0r與Ntr，相較

於 WDM6 皆具有較大的相關性(圖 19b 與 

圖 17 系集預報中強對流區平均狀態之回波與軟雹混合比之交相關，黑點為回波參考點位置，(a) 

GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d) MOR。 
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圖 18 系集預報中強對流區平均狀態之回波和雪混合比之交相關，黑點為回波參考點位置，

(a)GCE，(b) WSM6，(c) WDM6，(d)MOR。 

19d)。在融化層附近，MOR 截距參數和回

波有明顯的正相關(圖 19b)，而回波自相關

(圖 15d)有一特別弱之特徵，原因應為截距

參數上升，增加了粒子數量導致整體粒子

變小、回波減弱，因此 MOR 回波之自相

關在融化層附近呈現負值。圖 20 為 MOR

的 回 波 與 軟 雹 、 雪 粒 子 截 距 參 數

(N0g, N0s )，以及粒子濃度(Ntg, Nts )的交相

關，顯示在強上升風速區，回波和冰相粒

子數量也是呈現正相關的結果。 

五、結論 

本研究比較四種微物理參數化方案之

表現，分別為兩種單矩量(GCE、WSM6)、

兩種雙矩量(WDM6、MOR)，深入討論各

種微物理變數，共分為三大部分，首先第 
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圖 19 系集預報中強對流區平均狀態之回波和雨滴截距參數之交相關(a)WDM6，(b)MOR，(c)與

(d)同(a)與(b)，但其為與雨滴數量之交相關。 

一部分討論微物理變數之分布特徵，第二

部分探討系集方差，第三部分則是系集間

不確定性之相關性。 以下是利用 2008 年

6月 16日單一午後熱對流個案分析短期系

集預報所得到之結論： 

(a)微物理變數之分布特徵 

第一部分先探討強對流區各參數化方

案之特徵，GCE 高層有較多的冰象變數，

尤其是雪和冰，而 WDM6 則是產生較多

的雨水與雲水，且具有最多的雨滴粒子數

量。然而在融化層以下，回波最強的是

MOR、最弱的是 WDM6，此與雨水混合比

結果相反，而透過式(10)可知造成此結果

的原因為粒子個數的差異。GCE 高層回波

較強，此乃由於其在高層有較多軟雹與雪

所造成。雨滴數量除了對回波有影響，對

降雨與蒸發冷卻作用也有影響，MOR 回波 
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圖 20 MOR 的系集預報中強對流區平均狀態之回波和冰相粒子截距參數之交相關，(a)軟雹，(b)

雪，(c)與(d)同(a)與(b)，但其為與冰相粒子數量之交相關。 

最強、雨水混合比最小且雨滴粒徑大小最

大，使其雨水蒸發冷卻作用較小，而

WDM6 則是相反的情況。 

較強的回波不代表會有相應較大的質

量混合比，而粒子數量除了對回波有影響，

對潛熱釋放作用與降雨都有密切關聯。在

看雨滴大小分布時，也可發現到雙矩量之

方案更符合觀測統計結果，此個案之模擬

顯現雙矩量參數化方案對於雨滴表現之優

勢。 

(b)系集方差 

在圖 12 中顯示，不同參數化在不同高

度有不一樣的回波不確定性表現。GCE 在

高層冰象粒子發展旺盛，軟雹、雪方差也

較大，所以導致其回波在高層有最顯著的

方差量值。WDM6 有最多的雲水與雨水混
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合比，加上大量的雨滴數量，造成其在暖

雨過程有很大的不確定性，因此回波在 5

公里以下有最大的方差。MOR 在融化層附

近，回波有最大的方差，原因是因為其在

5 公里左右有大量的雨滴粒子數量造成的

不確定性(圖 14b)。比較 WSM6 與 WDM6

方案，單矩量的 WSM6 雖然在低層雨水的

方差低於雙矩量的 WDM6，但是由於其垂

直上升風速較強，導致在高層有較大的方

差產生。從結果可發現回波較大不一定其

方差就會較顯著，尤其是雙矩量參數化必

須考慮粒子數量造成的不確定性。 

與陳(2018)以不同雲微物理參數化方

法模擬南部的中尺度對流系統的結果比

較，在北部熱對流個案中，同樣發現 MOR

有最強的回波、WDM6 回波較弱，GCE 在

冰相較強，導致其在高層的不確定性較大、

MOR 中冰相粒子的發展高度高於其他方

案，MOR 整體不確定性都較小，不過在本

研究之北部熱對流個案中，MOR 在 5 公

里高度左右有最大的方差，原因可能是因

為在此高度附近有大量的粒子數量存在所

造成。不相同的是在陳(2018) WSM6 與

WDM6 間的比較中，冰相粒子發展是相似

的，但在本篇研究中發現，WSM6 高層冰

相粒子較多，可能是因為熱對流之垂直風

速、凝結加熱率的作用較顯著，造成不確

定性增加。 

(c)系集誤差相關性 

在回波自相關中，高層主要是由回波

與冰相粒子之交相關主導，低層則是和雨

水粒子之交相關有關連。GCE 因為高層冰

相粒子較多，因此其回波自相關或回波和

冰相粒子之交相關性較大。在 WDM6 中，

因為其暖雨過程為雙矩量，不確定性較大，

因此其在低層的相關性較WSM6小。MOR

回波自相關在融化層附近較小(圖 15d)，顯

示假如同化參考點之回波資訊對融化層的

回波修正較小，原因可能是加入回波資訊

後，根據與雨滴粒子數量的交相關 (圖

19b)，5 公里左右的雨滴粒子數量修正隨

之增加，而粒子數量修正變多導致回波修

正變弱。 
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附錄 

A.機率擬合系集平均(Probability Matched mean, PM) 

因為系集預報間存在差異，因此單純的系集預報平均，可能會低估極值，因此文

章中使用 PM 方法(Ebert 2001)來合成回波，此方法不只保存系集平均的結構，也可以

強調系集成員中出現的極值。做法如下: 

假設有 3 個系集成員 

 

 

 

1. 取系集平均將其排序 

 

 

 

 

 

2. 將所有系集中格點排序並分組，範例中因為有三組成員，因此每三個為一組共

9組。取每組中位數代表此組。 

 

 

 

3. 將每組中位數依照大小填入步驟 1 中系集平均中的排序。 

 

 

 

 

系集平均 排序 
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B.對流與層狀降雨分類方法 

層狀降雨： 

層狀降雨是利用 Steiner et al. (1995)所提出的方法所定義，過程如下： 

(1) CAPPI 3 公里高度上，回波大於 40 dBZ   

(2)計算每點與其背景平均回波值(Zbg，以該點為圓心，取半徑 11 公里範圍平均)之差值

(圖 B1a)，滿足下列關係: 

{
 
 

 
    Z −  Zbg  =  10            ，當  Zbg <  0              

Z −  Zbg =  10 −
Zbg
2

180
         ，當 0 ≤   Zbg <  42.43 

 Z − Zbg  =  0          ，當 Zbg   ≥  42.43 

 

(3)符合條件(1)、(2)的區域往外延伸數公里(圖 B1b)。 

將滿足上述所有步驟以外的區域定義為層狀降雨。  

 

圖 B1 (a)背景平均回波取樣示意圖，(b)符合條件(1)、(2)條件區域向外延伸公里數之依據(取自

Steiner et al. 1995)。 

對流降雨： 

對流降雨根據盧 (2018)研究發現，使用 Steiner et al. (1995)的方法定義對流降雨時，

許多弱對流也同時被囊括，因此可能無法明確展現對流降雨特徵，並在其研究中更改 

Steiner et al. (1995)方法，提高條件(1)的門檻，將本來的條件改為： 

(1) CAPPI 3 公里高度上，回波大於 45 dBZ  

(2)符合條件(1)的區域往外延伸 

將滿足以上兩個條件的點定義為對流降雨，以凸顯對流與層狀降雨間之差異。 
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ABSTRACT 

To understand the characteristics of different microphysics schemes and investigate the 

forecast uncertainty structure in very short-term forecast, four microphysics schemes are used 

in the study. They include two single-moment schemes: Goddard (GCE)、WRF SM 6-category 

(WSM6), and two double-moment schemes of  WRF DM 6-category (WDM6) and Morrison 

(MOR). A thunderstorm case in northern Taiwan on June 16, 2008 is selected. 

The results show that GCE has the most ice-related mixing ratio, so the reflectivity 

development is the highest. In the low-level warm rain process, WDM6 (MOR) has the most 

(fewest) rain mixing ratio and the weakest (strongest) reflectivity due to large (small) number 

of rain total number concentration. It is found that when using the double-moment microphysics 

scheme, the influence of the total number concentration cannot be ignored.  

According to different microphysics scheme settings, the variance also has different 

characteristics. With the same ensemble members (36), it is found that GCE (WDM6) has more 

uncertainty in ice-related processes (warm rain processes). Therefore, using combination of 

these two schemes can effectively increase ensemble spread and improve the benefits of data 

assimilation. The error correlation between different variables is also discussed in the study. In 

the convective zone, the vertical wind and the latent heat release are highly correlated. In 

addition, the reflectivity auto-correlation in MOR is greatly affected by the number of particles 

around melting layer. 
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