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 利用 2016年 TASSE實驗期間 X-band雷達資料反演及

分析雨滴粒徑分布特性 

曾昭誠*  林沛練  陳台琦  鍾高陞 

國立中央大學大氣科學系 

(中華民國 112 年 3 月 1 日收稿；中華民國 112 年 6 月 30 日定稿) 

摘  要 

  雨滴粒徑分布(DSD)可呈現降雨過程中碰撞、結合及分裂的微物理特徵，近地表的DSD

可由雨滴譜儀觀測獲得，空間中搭配雙偏極化雷達高時空解析度的觀測，使用相關公式即

可反演三維的 DSD 參數。DSD 參數反演可使用由形狀參數(𝜇)、斜率參數(𝜆)及截距參數

(𝑁0)組成的 Gamma DSD；雙偏極化雷達參數亦可由撞擊式雨滴譜儀(JWD)觀測的 Gamma 

DSD 模擬，兩者需由𝜇 − λ約束關係做連結。以往使用長期統計之 DSD，但 DSD 的特徵

因時、空、降雨類型不同而改變，測試不同 DSD 觀測有助於改善雷達反演 DSD 參數的成

效。 

本研究使用 2016 雙北都會區夏季暴雨觀測預報實驗(TASSE)期間，佈署於五股的移

動式 X 波段雙偏極化都卜勒雷達(TEAM-R)及新店、翡翠水庫的 JWD。反演所需的𝜇 − 𝜆

約束關係使用本個案於翡翠水庫 JWD 的觀測資料及 Brandes (2003)的統計；另測試直接擬

合以 JWD 計算之 DSD 參數、雙偏極化雷達參數的關係式，討論三種方法反演對流胞 DSD

三維結構的成效，結果以𝜇 − 𝜆約束關係的反演結果較佳，直接擬合式無法表現合理約束

關係。反演結果在淺對流有較窄的 DSD 及較小的均值粒徑(𝐷𝑚)、較低的雨滴濃度(𝑁𝑤)；

深對流有較寬的 DSD、較淺對流高數百至數千倍的𝐷𝑚、 𝑁𝑤；層狀降雨有偏窄的 DSD、

介於深對流及淺對流間的𝑁𝑤、 𝐷𝑚。使用𝜇 − 𝜆約束關係得到雲物理特徵一致，且使用實驗

期間的地面 DSD 觀測能得到更好的結果。 
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一、前言 

短延時強降雨的劇烈天氣系統日益常

見，台灣夏季好發午後雷陣雨，常有一小

時內累積雨量達四十毫米以上或三小時累

積一百毫米以上的大雨、豪雨事件，發生

在都會區易導致排水不及而致災，故分析

雷雨胞發展的物理過程對日後強降雨前的

即時監測有極大幫助。了解雨滴粒徑分佈

(DSD)的變異性將有助於改善雷達估計

DSD 參數的能力。本研究使用 2016 雙北

都會區夏季暴雨觀測預報實驗(TASSE)資

料，探討單一個案的觀測資料在使用前人

𝜇 − 𝜆約束關係反演 DSD 參數的成效及限

制。並以此反演法分析 2016 年 TASSE 實

驗中觀測到的雷雨胞，探討雷雨胞的雨滴

粒徑分布及雲物理特性。結果將可提供雲

物理模式校驗及參考。 

雨滴粒徑分布由 Ulbrich (1983)提出

了使用 Gamma 函數描述的 DSD，表示為 

𝑁(𝐷) (
#

𝑚𝑚 ∙ 𝑚3
) = 𝑁0𝐷

𝜇𝑒−𝜆𝐷 (1) 

𝜇為形狀參數、𝜆為斜率參數、𝑁0為截距參

數，與 Marshall and Palmer (1948)的指數型

函數不同，新增形狀參數(𝜇)能描述小雨滴

的特性，三參數形式的 DSD 比指數分布更

接近真實的觀測。偏極化參數能探討降水

過程的微物理特徵，Seliga and Bringi 

(1976, 1978)使用水平極化回波反射率

(𝑍ℎ)、差異相位差(𝜙𝑑𝑝)搭配差異反射率

(𝑍𝑑𝑟)反演𝑁0、中值粒徑(𝐷0)計算指數型

DSD；但討論 DSD 時𝑁0會受到其單位中

的𝜇值影響導致難以比較，故 Testud et al. 

(2001)提出標準化的雨滴濃度𝑁𝑤，統一單

位使雨滴濃度更容易被討論。Zhang et al. 

(2001)、Brandes et al. (2003)利用 Gamma 

DSD 中的𝜇 − 𝜆約束關係配合 Gamma 

DSD 形式的𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟 反求 Gamma DSD。 

前人應用以上方法研究降雨估計與物

理過程，張(2002)、林(2004)、紀(2005)、

呂(2006)將五分山雷達及中大 C-pol 雷達、

雨滴譜儀應用在雷達降雨估計、DSD 分析

及反演皆有不錯的成果；劉(2002)利用南

海季風實驗(SCSMEX)的 C-pol 雷達觀測

進行降水之雲物理特性分析；黃(2012)使

用 TEAM-R 雷達與 JWD 討論凡那比颱風

的雲微物理變化；Chang et al. (2009)使用

2DVD 討論納莉颱風的 DSD 特徵。研究也

指出 DSD 在不同季節、不同氣候區及不同

降雨類型都會有不同的特徵(吳, 2006)，因

此探討不同 DSD 特徵在物理過程的差異

亦為重要課題。 
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本文第二章介紹 TEAM-R 雷達及雨

滴譜儀的觀測資料及資料處理；第三章介

紹本研究使用的三種 DSD 反演方法。第四

章將三種反演方式帶進雷達觀測，比較反

演 DSD 的特性差異與優缺點。最後使用以

上方法分析 2016 年 TASSE 期間觀測到的

雷雨胞。第五章為結論與未來展望。 

二、資料來源與處理 

本研究使用 2016/9/5 至 9/10 在台北盆

地實施之「雙北都會區夏季暴雨觀測預報

實驗  (TAipei Summer Storm Experiment, 

TASSE)」，本實驗目的為探討雙北地區豪

雨型午後雷暴的環境特性、雲動力與微物

理特性等。使用的觀測儀器包含部署在五

股河岸的移動式 X-band 雙偏極化都卜勒

雷達 (TEAM-R)，掃描範圍大致涵蓋大台

北都會區；撞擊式雨滴譜儀(JWD)分別架

設於五股、新店檢校中心及翡翠水庫，儀

器配置圖如圖 1 所示。 

2016 TASSE 實驗期間 9/5 到 9/7 台灣

處於強勁西南風的環境，多為由海上移入

的對流系統。山區熱對流事件集中在 9/8

到 9/10 間，本篇研究主要討論 9/9 下午發

生的熱對流。圖 2 9/9 00Z 地面天氣圖顯示

滯留鋒在台灣北部海面，台灣處於鋒面 

圖 1  2016 雙北暴雨實驗中實驗儀器位置圖 
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圖 2  2017/09/09 00Z 日本氣象廳地面天氣圖 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 3 09/09 06Z 國防大學探空圖，藍線表示氣溫、紅線表示露點溫度
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前西南風不穩定的環境。在 9/9 00Z、03Z、

06Z、09Z、12Z 在國防大學施放加密探空

觀測，圖 3 的 06Z 的探空資料顯示整層皆

潮濕，低層至中層大多吹西南風及西風，

融解層約在 550hPa、4.8 公里、氣溫 0℃左

右的高度。 

（一）觀測儀器介紹 

移動式 X-band 雙偏極化都卜勒雷達

(TEAM-R) ： TEAM-R 全 名 為 Taiwan 

Experimental Atmospheric Mobile Radar，由

當時的行政院國家科學委員會在 2006年 9

月核准，由國立中央大學大氣科學系負責

執行，於 2008 年 3 月成功建置國內第一

部以實驗為主的移動式氣象雷達，同年投

入西南氣流實驗 (Taiwan's Southwesterly 

Monsoon Experiment-2008, SoWMEX-08)。

TEAM-R 為 X-band 雙偏極化都卜勒雷達，

波長為 3.12 公分。本次實驗 TEAM-R 掃

描範圍大致涵蓋大台北都會區。雷達掃描

策略分為水平掃描(PPI)及垂直掃描(RHI)，

本實驗掃描策略由二至三個方位角的 RHI

掃描與八個仰角的 PPI 掃描組合成一組掃

描。PPI 掃描範圍為方位角 35°~185°，如

圖 4。PPI 掃描仰角有 0.5°、1.0°、2.0°、

3.5°、5.5°、8.5°、13.5°、18.5°，RHI 有 141°、 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 4 2016 TASSE TEAM-R PPI 掃瞄範圍，點虛線為 RHI 方位角 
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151°、157°三個方位角，本次觀測有規律的

PPI 及 RHI 掃描間格，有利於研究雷雨胞

的生命週期，完成一次體積掃描需時7.5分

鐘，RHI 掃描約占一分二十八秒；PPI 掃

描約占五分四十七秒。 

撞 擊 式 雨 滴 譜 儀 (Joss-Waldvogel 

disdrometer, JWD)：利用雨滴撞擊感測器

的力量推算雨滴粒徑大小。JWD 能量測

0.359mm~5.373mm 的雨滴大小，並將雨滴

粒徑分為不等間距的二十組，小於

0.359mm 的雨滴無法被觀測，大於

5.373mm 的雨滴全部歸類於 5.373mm，故

JWD 在小雨滴的觀測誤差可能影響後續

的參數計算。本研究使用的雨滴譜儀資料

以翡翠水庫的 JWD 為主，該站點觀測到

的總降雨時間較長，取得樣本數也是五股、

翡翠、新店三站中最多的一個。 

（二）參數介紹 

除了前述的雙偏極化雷達參數𝑍ℎ、

𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝 (比差異相位差)及 Gamma DSD

參數𝜇、𝜆、𝑁0，  本研究也使用質量權重

平均粒徑(𝐷𝑚)及標準化(normalized)的截

距參數(𝑁𝑤)討論雨滴的大小與濃度特性。

𝐷𝑚亦稱均值粒徑，為雨滴以質量作為權重

計算的平均粒徑，計算方式如(2)式所示。 

𝐷𝑚 =
∫ 𝐷4𝑁(𝐷) 𝑑𝐷
𝐷𝑚𝑎𝑥
0

∫ 𝐷3𝑁(𝐷) 𝑑𝐷
𝐷𝑚𝑎𝑥

0

   (𝐷𝑚,  𝑚𝑚) (2) 

𝑁0可提供 DSD 的雨滴濃度資訊，但

𝑁0 (
1

𝑚𝑚1+𝜇𝑚3 
)和𝑁(𝐷) (

#

𝑚𝑚∙𝑚3)的單位並

不相同，𝑁0的單位中含有𝜇，因此在不同降

水情境的𝜇值將導致𝑁0難以互相比較，因

此𝑁0需被標準化為𝑁𝑤，將𝑁0單位中的𝜇移

除即可得到𝑁𝑤，(3)式的𝑁𝑤與𝑁(𝐷)單位皆

為單位體積內、單位粒徑大小的雨滴濃度，

可直接以𝑁𝑤討論雨滴濃度。 

𝑁𝑤 =
(4.0)4

𝜋𝜌𝑤
(
103𝑊

𝐷𝑚
4 ) (

#

𝑚𝑚 ∙ 𝑚3
)       (3) 

（三）資料品管 

進行反演前需依序修正 JWD 的 DSD

觀測、TEAM-R的𝑍𝑑𝑟、𝑍ℎ衰減及系統性偏

差，JWD 每筆資料的取樣間隔為 6 分鐘。

為了避免單一樣本雨滴數量過少造成計算

的錯誤，先將降雨強度小於 1mm/hr 的資

料去除再做後續計算，篩選後共 138 筆。 

雷達資料方面，本研究使用本次實驗

期間翡翠水庫 JWD 計算衰減修正係數，

用於修正𝑍𝑑𝑟、𝑍ℎ在空間中的能量衰減，

JWD 包含實驗中所有降雨事件的資料，所

以本衰減修正係數適用於實驗期間的所有

降雨型態。 
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  𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟完成衰減修正後，𝑍𝑑𝑟的系統

偏差值使用 Gorgucci et al. (1999)提出的垂

直掃描法修正，理論上層狀降雨的雨滴形

狀應近似於正圓的圓盤狀，因此對層狀降

雨進行垂直掃描時𝑍𝑑𝑟平均值應等於 0，如

有盈虧即視為系統偏差量，本次個案計算

的𝑍𝑑𝑟系統偏移量為+0.02，使用𝑍𝑑𝑟時需先

減去 0.02，在此完成𝑍𝑑𝑟的衰減修正及系統

偏移修正。 

  𝑍ℎ系統偏移修正需使用𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟、

𝐾𝑑𝑝約束關係求取理論的𝑍ℎ值，如(4)式。將

前面已修正完成的𝐾𝑑𝑝、𝑍𝑑𝑟代入此式即

可依此約束關係求出理論的𝑍ℎ值，再將衰

減修正後的𝑍ℎ減去理論𝑍ℎ值計算誤差。因

𝐾𝑑𝑝在強降雨區有較好的品質，故設定當

𝐾𝑑𝑝 > 1時才取用該點資料做計算，另外亦

將𝑍ℎ > 40及𝑍𝑑𝑟 > 0.5加入篩選門檻，確

保代進(4)式不受弱降雨的微小值影響。因

𝑍𝑑𝑟值太小時資料品質可能不理想，故

𝑍𝑑𝑟 < 0.5時改用(5)式求取𝑍ℎ理論值。 

𝐾𝑑𝑝 = 6.744 × 10
−5𝑍ℎ𝑍𝑑𝑟

−1.112 (4) 

𝐾𝑑𝑝 = 0.001587 𝑍ℎ
0.6715            (5) 

統計得𝑍ℎ  bias 為-2.2，使用𝑍ℎ前需加上

2.2，至此雷達資料修正完成，但修正過後

仍發現 0.5 度及 1 度仰角的雷達資料出現

𝑍ℎ偏低、𝑍𝑑𝑟偏高的狀況，故本文僅討論 2

度仰角以上的雷達資料。本研究主要討論

及統計液態的水象粒子，每個案皆依 9/9 

06Z 探空資料 0℃發生的高度去除 4.8 公

里以上的雷達資料，在統計上能有效排除

冰相粒子的回波資訊。 

三、DSD 反演方法討論 

（一）使用𝒁𝒉、𝒁𝒅𝒓、𝑲𝒅𝒑與𝝁 − 𝝀約束關

係反演雨滴粒徑分布 

  Zhang et al. (2001)使用𝜇、 𝜆間的約束

關係與 Gamma DSD 形式的𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝

計算 Gamma DSD 三個參數與偏極化參數

的關係。由(6)、(7)式得知𝑍ℎℎ、𝑍𝑣𝑣、𝐾𝑑𝑝為

𝑁0、𝜇、𝜆的函數，其中的常數不在此贅述；

(8)式表示𝑍𝑑𝑟可由𝑍ℎℎ、𝑍𝑣𝑣的商求得，因

此(8)式顯示𝑍𝑑𝑟僅為𝜇、𝜆的函數。再取得一

組𝜇 − 𝜆約束關係，即可由(8)式和(9)式的

𝜇 − 𝜆約束關係組成的一元二次方程組求

解𝜇、𝜆。 

{
 
 

 
 𝑍ℎℎ = ∫ 𝐷𝑒𝑞

6 𝜎𝐻𝑁0𝐷𝑒𝑞
𝜇
𝑒−𝜆𝐷

𝐷𝑚𝑎𝑥

0

𝑑𝐷 = 𝑁0𝑓(𝜇, 𝜆)

𝑍𝑣𝑣 = ∫ 𝐷𝑒𝑞
6 𝜎𝑉𝑁0𝐷𝑒𝑞

𝜇
𝑒−𝜆𝐷

𝐷𝑚𝑎𝑥

0

𝑑𝐷 = 𝑁0𝑔(𝜇, 𝜆)

 

                                                                                             (6) 
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𝐾𝑑𝑝

=
𝑘0𝜋

12
{∫𝐷3𝑁(𝐷) [

𝜖𝑟 − 1

1 +
1
2
(1 − 𝜆𝑧)(𝜖𝑟 − 1)

−
𝜖𝑟 − 1

1 + 𝜆𝑧(𝜖𝑟 − 1)
] 𝑑𝐷} = 𝑁0𝐼(μ, 𝜆)   (7) 

𝑍𝑑𝑟 = 10 log
𝑍ℎℎ
𝑍𝑣𝑣

= ℎ(μ, 𝜆)             (8) 

𝜆 = a + b𝜇 + c𝜇2                              (9) 

  將(9)式代入𝑍𝑑𝑟的定義(8)式將𝑍𝑑𝑟簡

化為𝜇的函數，得到一元二次方程組，再將

已知的𝑍𝑑𝑟觀測值代入解出𝜇值；再把得到

的𝜇代回𝜇 − 𝜆約束關係求得λ。 

  同樣使用簡化的𝑍𝑑𝑟 − 𝜇的函數帶進

𝑍ℎℎ 與𝐾𝑑𝑝 的定義：(7)、(8)式，得到 10 ×

log
𝑍ℎ

𝑁0
、10 × log

𝐾𝑑𝑝

𝑁0
− μ為𝜇的函數。顧慮到

𝑍ℎ在大雨區有較嚴重的衰減，而𝐾𝑑𝑝在小

雨區離散度過大。於是在計算𝑁0時使用紀

(2005)年提出的門檻，當 𝑍ℎ < 30dBZ且 

𝐾𝑑𝑝 < 0.1時使用 10 × log
𝑍ℎ

𝑁0
− μ關係；其

餘使用 10 × log
𝐾𝑑𝑝

𝑁0
− μ關係。 

 但此方法在太小或太大𝑍𝑑𝑟值計算出

的𝜇、𝜆會有很大的不確定性，因此不同

𝜇 − 𝜆約束關係有不同的可反演區間，反演

的範圍亦被侷限在特定𝑍𝑑𝑟值之間，詳細範

圍將在下節說明。 

（二）DSD 反演方法比較 

  本小節測試三種反演方法，方法一、

方法二皆採用上節說明的 Zhang et al. 

(2001)反演法，並測試兩種不同𝜇 − 𝜆約束

關係的反演效果；但因降雨率門檻及資料

採樣長度不同有上節提到的𝑍𝑑𝑟反演區間

限制，因此另外嘗試方法三直接擬合各參

數，測試適用任意數的反演效果，表 1 為

三種方法可反演的𝑍𝑑𝑟值範圍。以下為三個

不同反演方法的設定： 

表 1.  三種反演方法的可反演的𝑍𝑑𝑟範圍 

 方法一 方法二 方法三 

可反演的𝑍𝑑𝑟範圍 0.06𝑑𝐵~3.72𝑑𝐵 0.5𝑑𝐵~5.6𝑑𝐵 任意實數 

 

方法一使用 Zhang et al. (2001)的 DSD 

反演法，套用 Brandes et al. (2003)提出的

𝜇 − 𝜆約束關係，此約束關係為於對流降雨

及層狀降雨擬合的結果，且條件為每分鐘

大於 1000 個雨滴粒子與降雨率 5mm/hr 以

上，如(10)式： 



一一二年十月 曾昭誠等人 66 

Brandes, 2003 𝜆 = 0.0365𝜇2 +

                                   0.735𝜇 + 1.935   (10)

方法二同方法一使用 Zhang et al. (2001)的

方法，唯𝜇 − 𝜆約束關係套用 TASSE 實驗

中 9/8 到 9/10 的翡翠水庫 JWD 觀測的

𝜇、𝜆，使用最小平方法計算𝜇 − 𝜆約束關係

如(11)式： 

9/8 − 9/10, 𝜆

= −0.010335𝜇2

+ 1.0365𝜇

+ 0.96268            (11) 

方法三使用 JWD 計算之𝑁0、𝜇、𝜆與 T-

Matrix 方法(Vivekanandan et al. 1991)模擬

𝑍ℎ、 𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝，使用指數型函數擬合出

𝜇 − 𝑍𝑑𝑟、𝜆 − 𝑍𝑑𝑟關係，如(12)式、(13)式；

使 用 二 次 多 項 式 擬 合 10 × log
𝑍ℎ

𝑁0
−

𝜇、10 × log
𝐾𝑑𝑝

𝑁0
− 𝜇關係，如(14)式、(15)

式。 

𝜇 = 7.647𝑒−2.503𝑍𝑑𝑟

+ 4.698𝑒−0.0387𝑍𝑑𝑟(12) 

𝜆

= 14.46𝑒−4.947𝑍𝑑𝑟

+ 7.498𝑒−0.3779𝑍𝑑𝑟                       (13) 

log10 (
𝐾𝑑𝑝

𝑁0
) = 0.0095835𝜇2

− 1.5646𝜇

− 4.0275             (14) 

log10 (
𝑍ℎ
𝑁0
) = 0.01301𝜇2 − 1.5748𝜇

− 2.0505            (15) 

  圖 5 為方法一與方法二使用的𝜇 − 𝜆

約束關係比較，明顯發現兩者有相當的差

異。圖 6 至圖 9 比較以上三種方法反演之 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 5 方法一、方法二使用的μ-λ約束關係與 JWD 觀測比較 
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DSD 與雷達參數關係與 JWD 計算之 DSD

參數與雷達參數散布圖做比較，虛線為使

用方法一、黑色實線為方法二、點虛線為

方法三的結果。方法一可反演的𝑍𝑑𝑟區間為

0.06𝑑𝐵~3.72𝑑𝐵；方法二𝑍𝑑𝑟反演區間為

0.5𝑑𝐵~5.6𝑑𝐵，可以觀察到使用方法二的

𝑍𝑑𝑟最小可反演值遠高於方法一。在對流降

雨中雷達可觀測到的𝑍𝑑𝑟值約 0 到 5dB，方

法二有最低可反演的𝑍𝑑𝑟過高及可反演數

值範圍過小的狀況，方法一可反演的𝑍𝑑𝑟值

上限，可用的𝑍𝑑𝑟反演區間對 DSD 參數反

演的效果有一定的影響。 

  從圖 6、圖 7 中可以看出三種方法所

求得的𝜇 − 𝑍𝑑𝑟、𝜆 − 𝑍𝑑𝑟關係與 JWD實際

觀測的比較。總體而言，方法三最貼近真

實的觀測結果；約在𝑍𝑑𝑟 > 1時，方法一、

方法二結果中的𝜇,、 𝜆值皆低估，方法一

比方法二的結果更偏離 JWD 實際觀測，

而方法二的結果比較接近 JWD 的實際觀

測。但須留意 JWD 觀測在此個案中幾乎

沒有 2.2 以上之𝑍𝑑𝑟值被 JWD 計算出來，

三種方法在大於此𝑍𝑑𝑟值時都無法討論與

JWD 實際觀測的相關性。 

  若將此三種方法分別使用在 DSD 參

數反演，在𝑍𝑑𝑟相同時，使用方法一計算出

的𝜇、𝜆值皆低於方法二的結果，表示在相

同的雷達觀測下，方法一的計算結果會有

較多的大雨滴跟小雨滴，雨滴分布也會比

較寬廣；在𝑍𝑑𝑟約大於 1.5 時，使用方法一

的結果會出現𝜇 < 0的情況；𝑍𝑑𝑟值接近 3

時𝜆會趨近於 0，這結果會呈現出小雨滴濃

度急遽增加、大雨滴的分布向非常大的粒

徑延伸，呈現出不符自然條件的分布。而

方法二的結果則可以在𝑍𝑑𝑟較大時，𝜇、𝜆

值仍維持在 0 以上。此結果比較適用於常

有高𝑍𝑑𝑟值出現的午後雷陣雨，在 JWD 觀

測中鮮少出現𝜇、𝜆 < 0的狀況。由此可推

論針對個案、區域統計的方法二與長期統

計相比能有更貼近實際觀測的效果，但兩

者與觀測還是有一定程度的偏差。 

  計算𝑁𝑤時，使用方法一及方法二的反

演結果在高回波區的值較周圍低，對應到

同點的𝐷𝑚也較周圍高，表示在均值粒徑越

大時所含的雨滴顆數越少，反之亦然。使

用方法三的𝑁𝑤反演結果卻顯示𝑁𝑤增加、

𝐷𝑚也隨著增加，意義上等同於該區有極高

的含水量，這在物理意義上是不合理的。

回到圖 6～圖 9，探討原因為使用方法三

時，忠實反映觀測的只在 JWD 有觀測的

部分，約在𝑍𝑑𝑟 > 2.2部分對雨滴譜儀是未

知的，不同於使用𝜇 − 𝜆約束關係的反演

法，此方法是分別擬合參數，沒有以𝑁0 
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圖 6 三種方法反演的𝜇 − 𝑍𝑑𝑟關係與 JWD 觀測比較 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 7 三種方法反演的𝜆 − 𝑍𝑑𝑟關係與 JWD 觀測比較 

、𝜇、𝜆為定義的𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝為基礎，所

以當雷達觀測𝑍𝑑𝑟 > 2.2時使用方法三進

一步計算含有𝑁0的參數會出現不合理的

值。 

   

方法三

方法二

方法一

方法三

方法二

方法一
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圖 8 三種方法反演的𝜇 − 10 × log
𝑍ℎ

𝑁0
關係與 JWD 觀測比較 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 9 三種方法反演的𝜇 − 10 × log
𝑍ℎ

𝑁0
關係與 JWD 觀測比較 

方法三
方法二
方法一

方法三
方法二
方法一
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綜合以上分析，使用方法三的反演結

果最接近地面雨滴譜儀觀測，但須注意當

雷達觀測到的𝑍𝑑𝑟大於 JWD 觀測到的𝑍𝑑𝑟

最大值時，會出現不符合物理意義的反演

結果，肇因為 JWD 觀測擬合式缺乏高𝑍𝑑𝑟

的描述；方法一、方法二較方法三偏離觀

測值，但在高𝑍𝑑𝑟區域的 DSD 特性能合理

的遵守以𝑁0、𝜇、𝜆定義的𝑍𝑑𝑟、𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝，

且使用方法二的結果較方法一接近觀測

值，可反演的𝑍𝑑𝑟最大值較高，適合在本次

強對流的雷達觀測。第四部份選用方法二

的反演結果做對流發展的討論，該結果可

反演的最高𝑍𝑑𝑟值較高，且方法一、方法二

在定性上的物理特性描述一致。本次雷達

觀測觀測到許多大於 4 的𝑍𝑑𝑟值，若使用方

法一將無法反演本實驗中部分雷雨胞高

𝑍𝑑𝑟值的區域，方便討論雷雨胞中的雲物理

特徵。 

四、對流個案討論 

  9/9 下午對流在雙北地區頻繁發展，在

許多時間皆存在不同發展階段的對流。本

研究分析取 0500 UTC 到 1300 UTC 的

TEAM-R 觀測，由雷達觀測資料大致可分

為兩階段，0500 UTC ~ 1025 UTC 多為台

北盆地區域許多各別的對流發展、1052 

UTC~1300 UTC 受西部山麓發展的大範圍

對流移入台北地區，以下分別對這段期間

雷達觀測到的對流胞之淺對流、深對流、

層狀降雨做討論。 

（一）淺對流 0757UTC： 

  圖 10 為 141 度方位角 RHI 掃描可以

清楚看見對流的垂直結構，圖 11 為𝜇、𝜆、

𝐷𝑚、𝑁𝑤垂直分布。在此將圖中距雷達 5公

里的對流胞稱為對流 A；距雷達 8~10 公

里的稱為對流 B。A、B 兩個淺對流發展高

度都未超過 4 公里，低於台灣北部區域的

融解層(0℃)高度，對流內的雲物理過程仍

為暖雲過程，𝑍ℎ大約都在 30~40dBZ 且 A

對流較 B 對流弱，可能是 B 對流發展時間

比 A 長。比較對流 A、B，對流 A 整體的

𝜇、 𝜆值比 B 大，因為 A 的發展時間較 B

短，對流 A 應屬於降雨過程中凝結成雨滴

的階段，粒子的組成為較小且較相似的粒

徑，所以對流 A 呈現出高𝜇、 𝜆的窄 DSD

分布型態；對流 B 右側則出現較低的𝜇、

 𝜆值，可見該處已出現明顯的降雨，雨滴在

向下落的過程中會碰撞結合及破碎，過程

中會產生更大的雨滴或破碎成小雨滴，增

加的大雨滴及小雨滴使雨滴譜變寬，故在

對流 B 呈現較小的𝜇、 𝜆值，比較𝐷𝑚顯示 
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圖 10  9/9 0757 UTC 141 度方位角 RHI 掃描𝑍ℎ(左)、𝑍𝑑𝑟(中)、𝐾𝑑𝑝(右)分布 

 

 

 

圖 11  9/9 0757 UTC 141 度方位角 RHI 掃描距雷達 0 ～ 15 公里 𝜇(左上)、𝜆(右上)、

𝐷𝑚(左下)、𝑁𝑤(右下)分布 

對流 B 的𝐷𝑚較大，同樣由增加的大雨滴造

成。A、B 兩者𝑁𝑤也呈現不同特徵，對流 

A 較高𝑁𝑤值出現在約 1 至 3 公里高，顯示

此處為凝結發生最有效率的部分，而對流
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B 則是均勻分布在對流整體，推測已經有

明顯降雨所以雨滴已被帶往低層。 

（二）深對流 0623UTC： 

  圖 12 為 141.1 度 RHI 掃描，離雷達

約 12 公里處通過一個發展中對流胞，該處

𝑍ℎ接近 60dBZ，顯示有強回波、強降雨帶。

由垂直結構可以看見對流發展到 10 公里

以上；圖 13 為𝜇、𝜆、𝐷𝑚、𝑁𝑤垂直分布。

此對流發展高度已經高於融解層，已有冷

雲過程的降水發生，在低於 0 度的環境水

像粒子可以冰晶或過冷水的形態存在，故

在探討發展高度高的對流時須特別留意偏

極化雷達參數及 DSD 參數已經不同於前

述液態水的特性，須以冰相討論，且低層

的降雨因為冷雲過程使降水 DSD 的討論

比前述的暖雲降水複雜許多。本研究中

DSD 特徵由地面 JWD 蒐集雨滴而成，故

參數的討論僅限於雨滴狀態的 DSD，對流

高層的 DSD 反演數值無討論的依據，除非

日後有針對冷雲的 DSD 觀測，高層的偏極

化參數才有足夠的反演依據。 

  在對流下半部𝑍ℎ > 50、𝑍𝑑𝑟 > 2、

𝐾𝑑𝑝 > 3，表示此高度含有大雨滴、總含水

量高，顯示已有顯著降雨現象，在對流上

半部𝜇、𝜆值接近 10，比下半部低的𝜇、𝜆值

高很多。 

（三）層狀降雨 1126UTC： 

  臺北盆地被層狀回波覆蓋，東南側山

區有具對流性的回波，在 141 度 RHI 掃描

中觀察到此系統發展高度高於 10 公里，層

狀降雨在前人研究中為對流旁下沉的區

域，降雨強度較低。而受一旁強對流上升

運動形成的冰相粒子可藉由高空風吹往下

風處的層狀區，再由層狀區的上空向下落

形成降雨。 

 

 

圖 12  9/9 0623 UTC 141 度方位角 RHI 掃描𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝分布 
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圖 13  9/9 0623 UTC 141 度方位角 RHI 掃描𝜇(左上)、𝜆(右上)、𝐷𝑚(左下)、𝑁𝑤(右下)分布 

 

  圖 14 為 141.1 度 RHI 掃描的𝑍ℎ、

𝑍𝑑𝑟、𝐾𝑑𝑝垂直分布；圖 15 為𝜇、𝜆、𝐷𝑚、

𝑁𝑤垂直分布，圖 15 中可觀察到反演的參

數有許多空白處，原因是方法二無法反演

太小的𝑍𝑑𝑟值，在層狀降水中多數𝑍𝑑𝑟值小，

方法二在 𝑍𝑑𝑟 < 0.5時無法反演，所以在

層狀的 RHI 剖面有許多空白。在約 5 公里

高度能觀察到高𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟值，此處為冰相

粒子通過融解層，造成較強的雷達反射。

雷達資料處理時會使用相關係數𝜌ℎ𝑣做篩

選門檻，當冰相粒子在此高度融解時，空

間中會同時存在冰粒子與水滴使相關係數

下降，使雷達資料在此處會有較多空洞的

部分。距離雷達 25 公里內主要是層狀降水

的區域，五公里以上的𝑍ℎ < 20；約五公里

高的𝑍ℎ急增到 30~40dBZ、𝑍𝑑𝑟也增加到

2~3dB，此即為融解層的特徵，也稱之為亮

帶。在距雷達 25 公里外有觀測到強對流，

可以看見七公里以上𝑍𝑑𝑟值遽增到 2~4 dB，

此處即為冰相粒子的反射特徵。層狀區在

融解層以下，𝑍ℎ約 30 dBZ、𝑍𝑑𝑟約 0.5dB、

𝐾𝑑𝑝值不明顯，且三種偏極化參數都分布 
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圖 14  9/9 1123 UTC 141 度方位角 RHI 掃描𝑍ℎ(左)、𝑍𝑑𝑟(中)、𝐾𝑑𝑝(右)分布 

 

圖 15  9/9 1123 UTC 141 度方位角 RHI 掃描𝜇(左上)、𝜆(右上)、𝐷𝑚(左下)、𝑁𝑤(右下)分布 

的很均勻。整體log(𝑁𝑤)值約 3~4，並不算

少；𝐷𝑚值不大，表示層狀降雨區含有大量

雨滴，且雨滴大小集中在某一粒徑，故𝜇、

𝜆值偏高、雨滴分布窄。 

五、結論與未來展望 

  本研究使用 2016/9/1 到 9/10 雙北都

會區夏季暴雨觀測預報實驗 (TASSE)期

間，五股的移動式 X 波段雙偏極化都卜勒

雷達(TEAM-R)；新店、翡翠水庫撞擊式雨

滴譜儀(JWD)的觀測資料進行研究。本次
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個案中對流主要發生的時間為 9/8到 9/10，

使用翡翠水庫 JWD 在這段期間收集到的

資料計算雷達衰減修正及系統偏移修正所

需的參數，皆可有效的對本次實驗 TEAM-

R 的𝑍ℎ、𝑍𝑑𝑟觀測值做修正。 

  使用三種不同的反演方法比較反演成

效，圖 16 (上)為三種降雨類型的𝜇、𝜆垂直

分布圖，在三個降雨類型中，深對流的

𝜇、𝜆值皆為三者中最小的，其值隨高度下

降降低，表示深對流的雨滴分布最廣、且

隨高度下降 DSD 越寬，顯示出深對流中有

效率地進行碰撞結合及破碎。而相較於深

對流，淺對流及層狀降雨皆為較窄的

DSD，且隨高度變化較小。圖 16 (下)為三

種降雨類型的𝐷𝑚、𝑁𝑤垂直分布圖，明顯

地顯示出深對流具有三者降雨類型中最大 

 

圖 16 使用方法二反演淺對流(實線)、深對流(點虛線)、層狀降雨(虛線)的𝜇(左上)、𝜆(右上)、

𝐷𝑚(左下)、𝑁𝑤(右下)值垂直分布圖 
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的均值粒徑𝐷𝑚，且也因為碰撞結合的進行

𝐷𝑚值隨高度下降而變大，深對流的𝑁𝑤值

也很大，因降雨時碰撞結合及破碎的進行，

𝑁𝑤值隨高度下降有減少的趨勢；淺對流在

垂直分布中擁有較小的𝐷𝑚、𝑁𝑤值且隨高

度變化不大；層狀降雨的𝐷𝑚、𝑁𝑤垂直分

布是三種降雨類型中垂直變化最小的，其

𝐷𝑚值小但𝑁𝑤值接近深對流的𝑁𝑤值，充分

表達了層狀降雨中雨滴小而多的特性。 

  圖 17 同為使用方法一，四個參數垂直

分布的特性皆與方法二相同，唯整體的值

有平移的現象，表示使用𝜇 − 𝜆約束關係所

反演的結果皆可有效的定性描述 DSD 參

數特徵，但反演值與觀測的相近程度仍是 

 

圖 17 使用方法一反演淺對流(實線)、深對流(點虛線)、層狀降雨(虛線)的𝜇(左上)、𝜆(右上)、

𝐷𝑚(左下)、𝑁𝑤(右下)值垂直分布圖 

                 
              

                 
              

                 
              

                 
              



77 大氣科學 第五十一期 

 

以針對本觀測做統計的𝜇 − 𝜆約束關係較

佳。 

  統計各參數的垂直分布，淺對流取

0757UTC 141 度方位角 RHI 掃描距雷達 0

到 15 公里範圍中兩個淺對流胞，圖 18 為

三個個案的𝜇、𝜆反演值直方圖，圖 19 為

三個個案的𝐷𝑚、 𝑁𝑤反演值直方圖；深對

流取 0623 UTC 141 度方位角 RHI 掃描距

雷達 10 到 15 公里範圍內之深對流胞；層

狀對流取 1123UTC 141 度方位角 RHI 掃

描距雷達 0 到 25 公里間的層狀回波區。

搭配表 2 統計各參數的垂直分布，假定各

參數在個案中的數量呈常態分布，將三個

個案在 0 到 4.8 公里以高度計算各參數平

均值與正負兩個標準差的區間。淺對流𝑍ℎ

值約-0.86~ 13.94 dBZ，𝑍𝑑𝑟值約-0.31~0.81，

𝐾𝑑𝑝值-1.43~3.03，𝜇值較大約 2.34~10.74、

𝜆值約 2.5~15.9，呈現窄的 DSD 型態，𝐷𝑚

值 小 約 1.04~1.56 mm ， 𝑁𝑤 值 可 由

0.69~2.49；深對流的特徵為𝑍ℎ約 30.11 ~ 

45.66 dBZ，𝑍𝑑𝑟約 0.64 ~ 2.06 dB，𝐾𝑑𝑝值明

顯偏 大約 0.58 ~ 3.29，𝜇值約 0.63~5.34、

𝜆值在 2.17~9.01 間，為較廣的 DSD 型態，

𝐷𝑚值可達 1.38~2.8，𝑁𝑤3.2~4.18；層狀降

雨區的𝑍ℎ值約 28.92~31.85 dBZ 且分布廣

泛均勻，𝑍𝑑𝑟值 0.2434~0.7310 dB，𝐾𝑑𝑝值

0.064~0.7572 ， 𝜇 值 5.8~8.52 、 𝜆 值 約

8.15~11.55 為偏窄的 DSD 型態，𝐷𝑚值約

1.17~1.43，𝑁𝑤值 3.6~4.0，為粒徑種類集

中、平均粒徑中等且個數多的狀態。 

  2016 TASSE實驗中 9/9觀測到的對流

胞，透過雨滴譜儀及雙偏極化雷達反演

DSD 的三維結構，反演後得到對流胞的

DSD 三維結構能有效的提供對流發展時

的雲微物理資訊，藉此可以更了解雲的物

理過程、降水過程，也可提供模式中雲物

理參數化的參考依據。在自然及模式參數

化中落速對雲物理過程也扮演重要角色， 

Dawson et al. (2010)討論模式中垂直運動

造成的粒徑分選(size sorting)對降雨過程

的影響，Chen et al. (2020)在觀測中亦發現

空中 DSD 與垂直速度明顯相關，因此未來

能加入大氣垂直速度討論降水物理過程。

前人提到撞擊式雨滴譜儀存在較大誤差且

無法觀測到粒徑 0.359 mm 以下及 5.373 

mm 以上的雨滴。會直接的影響到𝜇、𝜆值

的計算。未來使用對小雨滴及大雨滴有較

佳觀測能力的光學式雨滴譜儀(2DVD、

Parsivel)做相同的討論，比較同樣方法在

光學雨滴譜儀與 JWD 間的差異。 

 

 

1 
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圖 18 由上至下依序為淺對流、深對流、層狀降雨𝜇(綠)、𝜆(紅)值分布，直方圖棕色部分為紅色、

綠色重疊結果，無特殊意義 

              ti   
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圖 19 由上至下依序為淺對流、深對流、層狀降雨𝑁𝑤(綠)、𝐷𝑚(紅)值分布，直方圖棕色部分為紅

色、綠色重疊結果，無特殊意義 
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表 2  0757UTC淺對流、0623UTC深對流、1123UTC層狀降雨三個案各參數平均正負兩個標準差

的值區間 
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Abstract 

The microphysical process in precipitation contains collision, coalescence, and break. The 

Polarimetric Radars can obtain the 3-D structure of the precipitation system, and the 

disdrometers obtain the drop size distribution (DSD) characteristic on the ground. The 3-D DSD 

structure could be retrieved through polarimetric variables and DSD statistics data. The 

constrained relation between the shape (𝜇) and slope (𝜆) is necessary to retrieve the Gamma 

DSD from 𝑍𝑑𝑟  and 𝐾𝑑𝑝 . The DSD varies from case to case. Therefore, understanding the 

variety of DSD is helpful to improve the accuracy of DSD retrieved by radar.  

The TEAM-R radar and Impact Disdrometer (JWD) data were collected in 2016 TASSE. 

Two constrain relations were applied: Brandes in 2003, and the JWD statistics during the 

TASSE. A third approach is directly fitting the Gamma DSD with the polarimetric variables to 

retrieve the DSD. Because the lack of constraint, the fitting method is unable to retrieve 

reasonable DSD at large 𝑍𝑑𝑟 . The relatively smaller concentration and drop diameter were 

found in the shallow convections, whereas higher concentrations were found in deep convection 

through the convective core. 

 

Keyword: Drop Size Distribution, Polarimetric Radar, Precipitation Physics. doi: 

10.53106/025400022023105102001 
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