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長足的進步，但不同地區、降雨系統的雨滴粒徑譜變異大，使

用當地發展的演算式來反演粒徑分布或是降雨率有其必要

性。本計畫書提出「垂直指向雷達資料進行雙偏極化雷達技術

產品在地化調校技術分析研究」構想，結合降雨觀測實驗收集

之雙偏極化雷達、垂直指向雷達、雨滴粒徑譜儀等資料，瞭解

梅雨季及颱風季期間之垂直降雨結構特徵，嘗試建立豪大雨系

統生命期間之物理特徵以及發展機制，進一步調整、改進雙偏

極化雷達技術產品。由於垂直指向雷達期初正進行檢校，本計

畫先行進行都會區豪雨個案以及颱風個例的雙偏極化雷達資

料分析，讓學生助理先行了解資料品質，作為後續研徑校準的

基礎。 

研究成果 前期研究顯示五分山雷達資料具有一定可信度(周仲島等

2015)。本期計劃繼續針對午後雷雨個案深入分析。分析 2015

年 6 月 14 日午後雷雨偏極化雷達及地面測站(每 10 分鐘)資料。
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初步分析結果顯示 10 分鐘地面資料配合雷達風場回波場資料

對於豪雨型午後雷暴卻實可提供寶貴資訊值得進一步深入分

析。 

    本計畫也分析 2015 侵台颱風蘇迪勒雙偏極化觀測。從雷

達回波圖中可清晰看見五個雨帶，各自有不同的生命期和不同

的結構。由雙偏極化參數變化可得知雨帶登陸後受到地形影響

降雨增加，水象粒子數量變多、粒徑分布範圍變廣，不均勻性

增加。雨帶 3 和雨帶 4 皆受颱風北側東南風的影響，有明顯輻

合輻散分佈。但雨帶 3 底層為輻散，高層為輻合，已達其成熟

期；雨帶 4 則底層為輻合，高層為輻散，是正在發展中的雨帶。

此為初步分析工作，蘇迪勒颱風為五分山雷達被颱風吹壞前為

一觀測到的颱風資料，資料寶貴，本研究特別進行雨帶分析，

希望對登陸颱風雨帶的降雨過程特徵有所認識。 

垂直指向雷達觀測回波有顯著減弱，且伴隨垂直運動速度

的異常。經雷達檢整，評估發射機目前的工作狀態有顯著的頻

率漂移以及能量衰減，可能因老化而無法勝任工作，且此型發

射機無法調整工作頻率。建議應更換發射機，並特別注意發射

機之定期檢校與維護，以確保觀測品質。 

具體落實應用

情形 

1. 藉由豪大雨系統之地面測站觀測以及回波風場之相關資

料，深入了解豪大雨發生的原因，並建立豪大雨系統生命

期包括形成、發展、維持以及消散過程之物理特徵以及機

制。 

2. 改進雷達定量降雨估計技術，增進其在臺灣梅雨季之適用

性，增強即時預報概念模式，並改善數值預報模式中對降

雨模擬過程之不確定性。 
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第一章、前言 

本報告主要討論雙偏極化雷達在豪大雨天氣系統: 包括颱風蘇

迪勒 2015.8.7 和劇烈午後雷暴系統 2015.6.14 的觀測特徵以及對於即

時預報可能提供的資訊。S 波段垂直指向雷達因資料異常，正在進行

檢整，預定本年度下半年加入觀測。 

本期中成果報告第一章為前言。第二章為大臺北都會區豪雨型午

後雷暴降雨特性分析，尤其是雙偏極化雷達觀測特徵。第三章為雙偏

極化雷達在登陸颱風蘇迪勒(2015)的觀測分析，尤其是針對外為雨帶

的特徵進行分析討論。第四章簡要說明現階段 S 波段垂直指向降雨雷

達檢整進度。第五章為結論與建議。 

台灣地區發生的豪雨，可以簡單區分成颱風豪雨和非颱風豪雨兩

類。一般颱風豪雨的發生可以是颱風近中心環流所造成，譬如桃芝

(2001)、龍王(2005)、蘇力(2012)等，主要災害發生在近颱風中心內核

區。此種類型颱風豪雨，正確的路徑和強度預報對於豪大雨發生時間

和地點至為重要。同時近中心環流因為受到地形影響產生變化，對於

豪大雨的預報造成很大的不確定性 (Wu and Kuo 1999 )。 除此之外，

颱風豪雨也可以是颱風環流和環境交互作用所產生，譬如東北季風共

伴(Wu et al. 2009)或是西南季風共伴(Fang et al. 2011; Wu et al. 2011)

所造成的豪雨。這種豪雨發生位置可以離颱風中心甚遠，有時又稱颱

風的遠距豪雨(distant heavy rain) (Wang et al. 2009; Schumacher et al. 

2011)。此時除了颱風路徑和強度外，綜觀環境特徵的掌握扮演重要

關鍵 (Bao et al. 2015)。 

至於非颱風所造成的豪雨，情況較為複雜，主要以中尺度對流系

統以及類型複雜的中尺度過程為主(Kuo and Chen 1990；Jou et al. 

2011)。簡單來說可以分成下面三類: (一)鋒面豪雨，每年五六月為主，

又稱梅雨季豪雨，秋天偶也有之；(二)熱帶低壓豪雨，也可以稱之西

南氣流豪雨，一般發生在七~九月，與季風槽關係密切；(三)午後雷
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暴豪雨，一般從六月下旬開始，可以持續至九月初。這三種豪雨的差

異，可以用綜觀天氣條件的顯著性來區隔，前兩者可以稱之為強綜觀

環境豪雨，而第三類為弱綜觀環境豪雨。 

非颱風豪雨三者的特徵與差異可以大致說明如下。(一)鋒面豪雨: 

與鋒面帶所在位置息息相關，鋒前、鋒上、鋒後都有可能發生，持續

時間一般超過 6 小時，長者可以數天，視鋒面的動態而定，譬如鋒面

移動速度、冷空氣強度、鋒面北退更會拉長時間，鋒後冷空氣的行為

至為重要。(二)熱帶低壓豪雨: 與熱帶低壓擾動位置和移動很有關係，

一般當低壓所在位置於大陸華南沿岸，台灣西南方威脅特別大， 通

常和西南季風(西南氣流)一起，持續時間可以超過 2-3 天，經常伴隨

顯著中尺度對流系統，中尺度過程顯著。(三)午後雷暴豪雨: 一般發

生在午後太陽加熱之不穩定大氣環境下產生，生命期一般不超過 6 小

時，持續時間短，局部地區地形和區域環流的影響顯著，一般無法通

案處理，數值預報能力差，對模式模擬的要求甚高 (Jou et al. 2011)。 

依據龔楚媖等(2015)有關台灣地區極端降雨事件的統計資料

(1992-2013)，颱風豪雨約佔 60%，非颱風豪雨佔 40%。在非颱風豪

雨部分，鋒面豪雨發生的次數最多，約 50%；而熱帶低壓豪雨 (包括

西南氣流) 次之，約 45%。至於午後雷暴豪雨由於降雨延時短，總累

積雨量無法進入到前面排名，因此沒有個案被收錄。現階段數值預報

模式對前兩者豪雨都有一定的掌握(Wang 2014)， 但是對於午後雷暴

豪雨的掌握能力非常有限。現有都會地區人口密集，對於集中式極短

期強降雨的韌度非常有限，又缺乏準確的事前預警方法，無法有效防

禦，很容易造成民怨。 

有關臺灣午後雷暴的發生和發展，在有利環境場分析以及雷暴發

展特徵已經有不錯的基礎(Chen (CS) et al. 1991; Chen (CS) and Chen 

(YL) 2003; Johnson and Bresch 1991; Jou (1994); Lin et al. 2011; 

Ruppert Jr. et al. 2013; Wang et al. 2010; 洪景山等 林熺閔等，林品芳
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等 2012)，甚至也已經有午後雷暴是否發生的雛形預報系統 (Lin et al. 

2012; 林品芳等 2012)。然而現階段最大的問題在於，此種預報系統

無法事前區分一般型午後雷暴和豪雨型午後雷暴。這方面不僅僅是相

關的數值模式預報準確度低，對於造成豪雨型午後雷暴個案的分析，

也非常有限。從災害角度來定義造成局部地區積淹水之豪雨型午後雷

暴個案是較簡易且實用的。但是要注意的是，都會區每次積淹水的原

因不一而足，有些個例並不一定和降雨強弱成正比，因此必須將此狀

況予以考慮在內。 

依據現行中央氣象局有關豪大雨分級的定義(中央氣象局 2015年

5 月新修訂)， 分別為: 1 小時雨量大於 40mm 或 24 小時雨量大於

80mm 稱之大雨；3 小時累積降雨大於 100mm 或 24 小時雨量大於

200mm 稱之豪雨。至於大豪雨  (350mm /24 小時 ) 或超大豪雨 

(600mm /24 小時) ，就只針對 24 小時累積雨量進行分級。然而對於

都會區短延時強降雨造成的積淹水災害，24 小時累積雨量或傳統整

點時雨量並無法提供防災所需要的資訊，採用更短時距的雨量資料是

必要的手段。在本研究中採取10分鐘雨量超過20mm 連續發生2次，

或是 60 分鐘累積雨量超過 80mm 連續發生 3 次，就稱之為都會區豪

雨。這個定義的選取主要在凸顯短延時強降雨特徵 (充分利用 10 分

鐘雨量觀測值)。這個定義的選取，主要考量都市排水系統設計背景

以及都市防災最佳應用，因此不同都會區可以應需要採用不同的閾

值。 

利用雙偏極化雷達觀測參數的特殊訊號進行劇烈天氣的辨識，包

括雷雨系統是否下雹、雹暴粒子的大小、龍捲是否觸地、以及結冰層

所在高度等，都是過去未使用雙偏極化雷達前很難確切獲得的資訊。

台灣雖然從本世紀開始就已經擁有研究用雙偏極化雷達，並在定量降

雨估計和資料同化技術方面進行一系列研究(陳台琦等；廖宇慶等) 

但是在針對劇烈天氣偵測與辨識方面的工作至今仍付之闕如。 
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2014 年 3 月中央氣象局五分山雷達升級為雙偏極化雷達，對於

區分一般型午後雷暴和豪雨型午後雷暴提供了關鍵的資訊。本研究將

針對這個課題，利用五分山雷達所觀測到的台北都會區午後雷暴個例

提出一些分析結果。五分山雙偏極化雷達為台灣唯一一部 WSR-88D

升級之雷達，其規格包括 750 千瓦 Klystron 發射機，8.35 公尺大型天

線，升級為雙偏極化雷達是採用雙偏極化電磁波同時發射同時接收技

術 (周等 2015；Doviak et al. 2001)，此一方法和雙偏極化交替式發射

接收技術相當大的不同，最主要有兩個部分。(1) 發射能量減半，接

受的能量也減半，對於一些較弱回波將無法有效探測，譬如晴空積雲

回波。 (2) 對於一些跨極(cross-polar)參數無法接收處理，譬如線退

比(LDR linear depolarization ratio)，由於同時發射接收僅能對共極

(co-polar)部分進行接收，因此對於跨極部分將無法像交替式雷達進行

反散射回波的接收與處理。一般情形在純水或是純冰狀態，LDR 都

是很大的負值，大約在 -25~-35dB，也就是反散射跨極能量遠小於反

散射共極能量。但是在混合態降水情況下，如雨雹粒子或是雨霰粒子，

LDR 特別敏感，會產生異常大值。 

五分山雙偏極化雷達主要觀測參數有 ZHH 水平(極化)反射率，

ZDR 為差異反射率(=ZHH/ZVV，其中 ZVV 為垂直反射率)，RHV 跨

極相關係數，PDP 總相位差異，以及 KDP 為比相位差異，是總相位

差異對距離的微分項。本文將著重討論當豪雨型午後雷暴發生時，這

些參數的分布與變化特徵。 

另外蘇迪勒颱風於 2015 年 8 月 7 至 8 日影響台灣，在短時間內帶

來強降水並導致北台灣有嚴重土石流情況發生。為五分山雷達升級成

S-band 及雙偏極參數後第一個觀測到的登陸颱風。在颱風登陸幾小時

之後，五分山雷達受強勁陣風影響導致損壞。此報告第二部分著重分

析颱風雨帶的動力結構、亮帶特徵以及雨帶特性。 
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第二章、雙偏極化雷達在台北都會區豪雨型午後雷暴研究 

 

2.1 五分山雷達降雨回波分析 

本節特別針對 2015 年 6 月 14 日 1400-1500 LST 特大降雨伴隨之

雷達回波變化進行中尺度分析，分析內容包括胞合併回波分析，伴隨

之都卜勒風場分析，以及地面測站變化分析。 

圖 2.1 為 2015 年 6 月 14 日 1353-1521 LST 平均間隔約每 6~12

分鐘一張五分山雷達 0.5
0仰角平面位置顯示 (Plan Position Indicator, 

PPI)回波分布。在 1411LST，多個雷暴在台北市新北市以及桃園市同

時獨立發展，到 1422-1435 LST (圖 2.1b-2.1c) ，台北(A 胞)和新北(B

胞)發展較為強烈，到 1446 LST(圖 2.1d) A 和 B 胞合併，此時桃園新

竹交界之對流胞持續發展，但是和 AB 胞合併並無關係。 

胞合併最明顯之回波特徵有強回波(大於 50dBZ)區的出現，且強

度和範圍可以維持達 30 分鐘。從 1446-1503 LST 也就是公館雨量站

量測到連續兩個 10 分鐘雨量大於 30mm 時間，這一段時間強回波區

並沒有明顯的移動跡象，一直到 1509 LST 強回波區稍減弱後，才明

顯往西北西方向移動。原本降雨不強外流風場也不強，此時外流風場

主要在舉升暖濕空氣維持對流。等合併後，降雨顯著增強，外流風場

也顯著增強，可能是造成降雨系統顯著移動的原因。 

圖 2.2為相同時間五分山雷達觀測回波沿圖 2.1之C1垂直剖面。

在這一系列圖中，A 胞和 B 胞之合併被清楚呈現 (圖 2.2b 和 2.2c)。

合併前後回波顯著增強範圍增大，大回波區(>40dBZ)也由原本 4-5 公

里高度直衝 7-8 公里。令人好奇的是此種回波變化似乎並無法由前期

回波結構予以預期，是否每一個回波合併後都有類似增大增強結果，

還是在特定環境條件下才成立，這是下一步要分析探討的。 
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2.2 台北市區地面測站風場和氣溫分析 

圖 2.3 為大台北地區地面測站 1200 和 1400LST 風場、溫度場、

以及水平輻合輻散場分布。1200 LST 溫度場分布顯示 (圖 2.3a)，北

市區大部分氣溫高達 34℃，以中正萬華等區最熱。地面風場則以西

北風(淡水河流域)或東北風(基隆河流域)為主， 顯示此時是由海上往

台北盆地的氣流。圖 2.3b 為利用地面風場資料內插網格計算之水平

輻散場，顯示台北地區在 1200LST 有大範圍微弱風場輻合。此風場

輻合在台北西南區特別明顯。到了午後 (1400 LST 圖 2.3c 和 2.3d) ，

台北市南區溫度由 34℃驟降至 26℃，造成盆地溫度分布一分為二，

北區仍有 31~32℃，而南區僅有 26~28℃。伴隨此降溫，盆地南區風

場由北風換成南風，在盆地中心和北區北風交會，形成帶狀大強度之

輻合區，此種顯著集中的近地面水平風場輻合結構在當天早些是沒有

被觀測到的。此強化之風場輻合區主要集中在氣溫 30℃前緣，輻合

強度是原本的 2~3 倍。 

個別測站資料有些有趣的特徵，以台北測站為例 (見表 2.1)，在

日出前氣溫大約在 26-27℃之間，日出後(0600LST) 氣溫快速增加，

到中午達到當天最高溫 33.5℃，之後開始減弱。首先是微降，但在

1400-1600LST，由 33℃快速降溫至 26℃，溫差超過 7℃，之後變化

才再趨於平緩。相較於氣溫，露點溫度的變化要平緩許多，從清晨到

早晨 0900LST，露點大約增加 2℃ (23.2 到 25.4℃)。 

 

2.3 五分山雷達都卜勒風場分析 

圖 2.4 為五分山雷達觀測之 0.5 度 PPI 都卜勒風場分布，我們特

別選取 A 和 B 胞合併前(2.4a 為 1435 LST)、合併後(2.4b 為 1452 LST)

之低層風場進行分析。在胞合併前，遠離雷達風和接近雷達風在 25
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公里處交會，沿著雷達波束方向風速兩者大約都在 8 m/s 以下。胞合

併後，遠離雷達風迅速增強至 11~12m/s，甚至有接近 15 m/s 風速，

這種風速快速增大情形，持續最少有 30 分鐘以上。這種伴隨著胞合

併所造成的短暫時間內風速快速增強現象，顯示大氣有劇烈之動量交

換，而伴隨強烈的對流尺度上下衝流是一種可能的過程 (Arkins et al. 

1995)。圖 2.5 為相同時間通過胞合併區都卜勒風場的垂直剖面。胞合

併前，大風速區主要在近地面；胞合併後，強風速區可以延伸達 7~8

公里高度，主要輻合區往西南延伸至 34~35 公里處。在此特別說明，

由於作業雷達守視掃描上下層觀測時間大約有 2~3 分鐘差異，因此容

易造成垂直剖面製圖時上下層虛假的傾斜現象。由於本文的目的之一

是想提供讀者觀測資料所獲得的資訊有深刻印象，並沒有要進行仔細

的定量計算，因此我們並沒有進行不同層資料在時間空間上的調整。 

    雙都卜勒風場合成資料處理：五分山雷達選取 1418LST 至

1447LST 每六分鐘的體掃描資料，利用 soloii 軟體，將跨極相關係數

小於 0.8 的部分、以及回波小於 15dBZ(第一至第六層仰角)，小於 10 

dBZ (第七至第九層仰角)的部分消除；手動選取台北盆地內及雪山山

脈北麓的雜訊消除。民航局雷達部分，使用其較 high-PRF 的時間：

1405,1420,1435,1450LST，手動將雜波的部分濾除，並進行徑向風場

反折錯處理。之後兩顆雷達利用 REORDER 軟體轉換至迪卡兒座標，

網格解析度為 0.5 公里，自 0.5 公里高延伸至 12 公里高，影響半徑為

1 公里，利用 Cressman 函數作網格內插；之後利用 CEDRIC 軟體，

以五分山雷達資料為主，與相近時間的民航局雷達資料作雙都卜勒風

場合成。垂直速度計算是設底部在 0.5 公里高，速度為 0m/s，利用向

上積分來計算。雷暴北半部大多位於基線內，在北緯 25.03 度以南的

風場與地面風場有一致性，推測有其代表性(在 2.5.1 節會討論到)。

但尚未對不同層做時間修訂，因此目前仍為初步分析結果。 

圖 2.6 中為五分山與民航局雷達反演雙都卜勒風場，在 1435LST
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雷暴剛開始合併時，在 1 公里高的 CAPPI 回波場中可以看到 45dBZ

的回波相連，在這個區域內有 3 個大於 50dBZ 的回波區，東北方那

個是圖 2.1c 中提到的 A 胞，西南邊的是 B 胞，胞合併的位置發生在

中間，在此稱為 C。大於 45dBZ 的區域由北側的北風、東側的東南

風轉東北風以及西側的西南轉西風會合成輻合區；輻散區位於此區域

東南側以及西北側。在 2 公里高，大於 45dBZ 回波區域以西為西南

西轉西北風，南側為西南風與南風，輻合區為在此區域南側(由西南

風與南風會合)與北側(西北側西北風與東側西南風會合)兩個區域，都

是胞合併的區域。3 公里高，胞合併的區域出現大於 5dBZ 以上的回

波，在此區域轉為西風分量，與其餘區域的西南風輻合。4 公里高以

上，風場大致上是西南風，在胞合併區域開始轉為輻散場。5 公里高

以上有 50dBZ 以上區域的僅有 2 塊，分別對應到 1 公里高的 B 胞與

C 胞，A 胞的 5 公里高以上稍弱，為 45~50dBZ。隨時間變化的情況

於 2.5.1 討論。 

    

2.4 五分山雷達雙偏極化參數特徵 

圖 2.7 為 2015 年 6 月 14 日 1435 LST 五分山雷達所觀測之雙偏

極化參數垂直剖面，其中(a)為回波反射率(Zhh)、(b)為跨極相關係數

(Rhv)、(c)為差異反射率(Zdr)、以及(d)為比相位差異(Kdp)。在 1435LST 

離雷達西南方 25-30 km 距離處，第七層仰角 Zhh 資料顯示有回波反

射率超過 60 dBZ 存在於高度約 5.5-7.5 公里處。而同一位置大於 55 

dBZ 回波則從近地面發展至 9 公里高度。在相同位置有較小的 Rhv 

(<0.95)，顯示有非純水(雨滴)或純冰(冰晶或雪花)混合水象粒子存在。

此一高度大約在融解層(5.3 公里)上方 1-3 公里，符合冰水混合物存在

環境。在相同位置 Zdr 數值較鄰近稍大 1.5~2 dB 左右，但是有相當大

比相位差異存在，其值可達 2.75-3 deg./km，範圍超過 5 公里寬。 
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在相同位置(25-30 公里處)較低仰角所觀測之特徵有很大不同，

在第四、五、六層仰角 Zdr 有極大值(4~5dB)呈柱狀，顯示粒子扁平

度大，伴隨大回波(大於 55 dBZ)，此時 Kdp 也有 2.25~1.25 deg./km。

在近地面雖然有大於 55 dBZ 之回波值，但是 Zdr 僅有 3 dB 且 Kdp

沒有超過 2.0 deg./km。低層Kdp分布和降雨強度有很好相關，從 22~30

公里，Kdp 大於 1.0 deg./km，是地面主要降雨位置。 

圖 2.8 與圖 2.7 相同，但時間為 17 分鐘後(1452 LST)。此時近地

面 Kdp 大於 1.0 deg./km 範圍已經由 22 公里往南往西延伸至接近 40

公里處，是原先同一降雨強度大約兩倍範圍。前節提到胞合併的一個

重要特徵就是降雨區變大且降雨強度變強，這個現象不僅僅在地面雨

量站被測到，在雙偏極化雷達參數 Kdp 也被清楚觀測到。在 1435LST

時，近地面 Kdp 沒有超過 1.75 deg./km 數值存在。然而胞合併後，

Kdp 大於 2.0 deg./km 的範圍接近 4 公里寬度 (23~26 km)。此時臺灣

大學觀測坪撞擊式雨量計 (Vasalla-WST520)測得雨量強度達 106 

mm/h。另外值得注意的，原本存在高層的大 Kdp 已經不復存在，有

往較低高度移動情形，原本存在 Zdr 柱狀分布也不復存在，Zdr 僅有

0.5-2dB，Rhv 接近於 1，顯示純降雨特徵。 

    圖 2.9 為 3.5 公里高的差異反射率，這邊主要著重在描寫胞合併

區域的變化。在 1418LST，大於 2dB 的部分僅出現在西南及西北，

到了 1424LST 開始減弱。然而，到了 1429LST，在原來北邊大於 2dB

的胞(C 的位置)附近，ZDR 開始增大到 3.5dB 以上；到了 1435LST，

ZDR 的值稍微下降到 3~3.5dB，但回波開始增強到 50~55dBZ，到了

1441LST，回波繼續增強到 55~60dBZ，ZDR 大於 2dB 的面積持續擴

張，最大值也持續維持在 3.5~4dB，之後持續往北移動。在這時段可

以發現 ZDR 大於 dB 的區域一直都在位在地面輻合的入流區(西北側)，

回波值約 20~55dBZ 之間。在此個案中，胞合併區域的 3.5 公里高的

差異反射率增大的時間較回波增大為早，因此高層的差異反射率增大，
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也就是出現較大的雨滴，可視為胞的增強前兆。另外，1 公里高 CAPPI

的差異反射率在 1429~1441LST，差異反射率最大值也有從 2.5~3dB

增加到 3~3.5dB，但增加的時間較 3.5 公里高為晚。此個案中最大的

差異反射率都出現在融解層之下，其上的差異反射率最大值大約在

2~2.5dB，區域很小不到 10 個格點(約 1 平方公里)。 

   KDP 最大值出現在差異反射率的大值區南方與東邊(圖 2.10)，但

回波強度差不多的情況下，可以推測出，西北側是產生大粒子區域，

而東南側是雨滴沒那麼大，但雨滴濃度較大的區域。比較各層的 KDP

值，KDP最大值都先出現在 6或 9.9度仰角，最大值可超過 3 deg./km，

6~12 分鐘之後 1.5 度仰角才出現，最大值為 2.5~3deg./km。從 1435LST

開始，KDP 從 1.5~2 deg./km 增加到 2.5~3deg./km。 

    在五分山雷達第八層仰角 PPI(圖 2.11)，大約 6 公里高左右，在 C

處融解層之上，也能看到 ZDR 大於 2 dB 的訊號，這顯示有 ZDR 柱

的形成；另外，KDP 也有 0.75deg./km，亦有 KDP 柱的訊號。 

 

    2.4.1 KDP 計算方法討論 

    在周等(2015)中提到，使用三次 25 點波束上滑動平均，再進行

數值微分算出 KDP。這邊討論在滑動平均之後做出的平滑效果。 

    首先，這邊測試使用三次 25 點波束上滑動平均，發現在有資料

的外側仍然有些雜波，因此想要嘗試將他濾除。之後發現總相位傳播

偏移差(1)用跨極相關係數小於 0.9 濾除，(2)做出波束上相鄰 9 點的總

相位傳播偏移差之標準差(3)對於已做出 KDP 的資料亦進行波束上相

鄰 9 點的比相位傳播偏移差之標準差。如此可將資料外側的雜波濾除。

其次，圖 2.12 可以看到做一次至三次濾波的不同，上圖中利用比較

簡單的三點外插法，因此原來邊緣的起伏往外延伸，未來尚有改進空

間，但邊緣地帶不是今天所討論的重點；其次，可以看到濾波一次的

紅色曲線的總相位偏移差有些部分還是遞減的，而做二次濾波(紫色
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曲線)的除了頭尾兩端的資料都是遞增的，做三次濾波也是類似的情

況。下圖比相位偏移差，可以看到做一次濾波(紅色)的極值有到 2 

deg/km,部分資料的 KDP 為負值，但都在-0.5deg/km，做二次濾波(紫

色)後，極值已經降至 1.5 deg/km，仍有小於 0 的值出現，做三次濾波

效果與做二次濾波效果類似，極值降至 1.4 deg/km。主要的問題是，

多做濾波的效果，仍然有負值的部分，但是極值降了 25%，濾波效果

沒有達到去除負值的效果。最後，KDP 在做一與三次 25 點濾波前後

於水平面上呈現的結果(圖 2.13)，可以看到僅做一次 25 點滑動平均

之 PHIDP，所算出之 KDP 極值在局部地區較大，做三次 25 點滑動平

均之 KDP 值較平滑而極值變小，未來仍需拿兩種 KDP 值來與地面雨

量站做分析。下段討論之 KDP 為做二次 25 點滑動平均之結果。 

 

    2.4.2 雙偏極化參數在豪雨型雷暴中的分布 

    更仔細來看雷達中各參數，這裡發現 9.9 度仰角的 ZDR 與 KDP

參數在雷暴合併前後有劇烈的變化(圖 2.14)，1425LST 時高層沒有

ZDR 大於 2dB與 KDP大於 1deg/km的部分(圖未附)，到了 1433LST，

在台北市南區合併區開始出現 KDP 大於 1deg/km 與 ZDR 大於 2dB

的部分。到了 1439 LST，KDP 大於 1dB 的部分範圍擴大，在東邊有

大於 50dBZ 的回波，之後進到四獸山區域移速變慢，西邊中永和的

回波往東移動靠近東邊的回波，在中間的回波加強。至 1445LST 與

1451LST 近內湖與四獸山的 ZDR 增強，且西南邊中和的回波往東北

併入，使得 KDP 大於 1deg/km 的範圍自內湖到中和都相連起來，自

1456LST 後，大 KDP 區域內之 ZDR 減弱，而高層強回波延續至

1510LST。 

2.4 度仰角(圖 2.15)可以看到 1~2 公里高的 ZDR 自 1431LST 大於

2dB 的部分都在大回波區域的西北側，KDP 大於 1deg/km 的部分尚

未相連，至 1437LST 於公館西南側相連。之後 ZDR 大於 3dB 的部分
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都在 50dBZ 西北側，但高層都沒有強回波，這邊是入流區的淺層新

生回波較大雨滴；之前提到對流合併的南側區域，則是接近山區有部

分增強到 2dB 的較大雨滴。KDP 則持續維持在 1~2deg/km 之間。 

 

    2.4.3 水象粒子分布特徵 

    這邊使用 NCAR 水象粒子鑑別(Vivekanandan et al. 1999)，使用

幾種參數: 回波、差分反射率、跨極相關係數、溫度與差分反射率、

速度、總相位偏移差的波束上相鄰 9 點標準差，利用 2008 年實驗期

間後修訂的 membership function 進行模糊邏輯運算，反演出最有可能

的水象粒子。和原來的資料相比，少了 LDR 與 KDP 兩個參數來進行

初步計算，但之前有比較過 SPOL 在西南氣流實驗期間的個案，拿掉

LDR 與 KDP 之參數，對於水象粒子反演結果差異不大，在此先以此

版本做討論。 

    從圖 2.16 看到，在 1427LST 胞合併之前，多為霰雨混合與霰小

雹混合；到了胞合併後，1441LST 加強至雹雨混合，甚至 14.6 度仰

角還有一條冰雹為主的訊號。2 度仰角以下的水象粒子則呈現胞合併

前為大雨為主，胞合併後則以雹雨混合為主。而各種水象粒子的主要

雙偏極化參數分布值請參照表 2.6。 

2.5 結果討論 

本報告分析 2015 年 6 月 14 日台北都會區豪雨型午後雷暴的觀測

特徵，主要強調兩個概念：(1)對流胞的合併以及有利胞合併之環境

條件，以及(2)發生豪雨型午後雷暴雙偏極化雷達參數特徵和變化。

針對胞合併，主要強調和強化的水平輻合場有關，有利對流上衝流的

建立與發展，而本個案中強化的水平輻合場形成原因值得進一步分析

討論。至於雙偏極化參數的變化特徵，本節中也將討論。最後針對豪

雨型午後雷暴的可預測度問題予以說明。 
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2.5.1 局地強化近地面水平輻合場的形成原因 

圖 2.17a 為 2015 年 6 月 14 日台北市區 1200-1400 LST 兩小時累

積降雨圖，主要降雨區仍在台北市-新北市交界處，累積降雨量不超

過 20 mm。降雨區往東往北延伸佔據台北市東區和南區。圖 2.17b 為

1400LST 台北市區溫度分布，以台大校園測站為例，溫度由 1200LST

的 33.5℃降到此時的 27.1℃ (請見表 2.2)。此一降溫伴隨著相對溼度

的增加，氣壓的微幅上升，風向的快速轉變，以及風速的增強，這些

現象都符合文獻中常提到的降雨蒸發所產生的冷池-外流邊界(cold 

pool-outflow boundary)現象。在冷池的前緣常與環境形成一個類似鋒

面的界面(溫度、濕度、風向、風速等氣象參數的改變都符合)，此一

界面由於有顯著風速風向的改變，因此也伴隨著強化的氣流輻合現象。

台北市南區地形呈現南高北低的地勢分布，在斜坡形成的冷池沿著地

形往市區流動延伸，由冷池通過時間可計算其移動速度，也和理論計

算數值相當。另外，冷池移動方向除了和降雨系統移動方向有關外，

也和地形斜坡方向有關。 

另一個值得討論的是海風環流可能扮演的角色。表 2.1 為中央氣

象局台北測站 2015年 6月 14日 0800-1900LST每小時水平風速風向、

陣風風速風向、氣溫、露點、相對濕度、降雨、以及氣壓等氣象變數

一覽表。這個表有幾個值得注意的地方： (1)風速風向的變化，

1100-1200LST 風向由 190 轉為 330 度。板橋探空地面風向在 0800LST

為 190。淡水站在 0900 由 170 轉 270 度至 300~310 度 1000LST 以後

持續吹 300-310 風向，與淡水河口呈平行。台北測站在 1200-1300LST

都是吹 330-350 風向，但是在 1400LST 風向快速轉為 80 度，風速從

原本微弱(0.5~2m/s)增強為 4m/s，此一較強東風持續至 1600LST 之後

減弱。在此期間陣風也有類似的變化，從原本 330 度/5.6m/s 轉為

90~100/8.6~11.6m/s。（2）氣溫也快速變化從 33.5-33.0-28.6-26.0-25.6

短短幾個小時溫度驟降接近 8℃，露點溫度變化較為緩和，原本大約
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24-25℃，但是在 1100-1200LST 上升至 26.5℃，有趣的是 1300LST

之後露點溫度不升反降，到 1600LST 已經由 26.5℃降到 23.3℃。參

考周和修(2015)由地面測站溫度和露點溫度的變化，以及風向風速的

轉變來辨識海風鋒面通過測站時間。從上述資料可以理解在

1100-1200LST 海風鋒面通過台北測站，風向順轉，風速微升，陣風

加大，溫度微降，露點升高，沒有降雨，這些都是海風鋒面通過時的

特徵。台北測站在 1300-1400LST 又經歷一次風向風速的較大變化，

風向由西北風轉成東風，陣風幾乎加倍，伴隨顯著降溫以及顯著降雨

這是降雨蒸發冷池通過的訊號。此處值得一提的是當時降雨並不強烈，

但是已經有顯著降溫，應該是原本大氣乾燥，對於微弱降雨有非常顯

示的蒸發效應。 

經由上述分析可見，圖 2.3d 中冷池前緣與西北風產生輻合，主

要是海風鋒面和陣風鋒面相遇所造成，而類似的現象在世界其他許多

地方都有發生（美國佛州,日本關東,以及以色列等）。這種輻合帶的產

生和降雨冷池有關，冷池的形成強度主要和對流下衝流強度、降雨強

度、以及邊界層乾燥度有關。 

圖 2.18 顯示 1418LST 時於 1 公里高，在台北盆地西南側由西側

的西南風與西風、北側的北風會合形成 4 個輻合區，輻合區位置大多

與 45dBZ 一致，輻散區則在其西北側與東南側。在 1429LST，不僅

原來的輻合區逐漸整併，其間沒有輻散區，且東南方轉為東南風，使

得輻合區增強，在 1435LST 連成一塊，新的回波也在此區域加強。

在 1441LST 後，輻合區東側的東風增強，輻合區稍往西移動。最後，

在 1447LST 北風分量北退，在徑向風場或雙都合成風場上都看到東

風增強，北風消退的情況，此時強回波區持續往西北移動。 

和圖 2.3c 的地面測站比較，北風的部分與淡水河谷的海風是一

致的，東風分量的部分在與地面測站的東風分量一致，大致分布到文

山區，在 1429LST 後往西南延伸至永和；西南風與大漢溪河谷的西
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風分量一致。1 公里高的北風與西風，與東風之輻合區較地面為東南

推進，而東風勢力較地面東退，配合地面溫度，推測西、北兩股風是

暖空氣上升，東風為降雨後冷空氣下沉的結果。 

2.5.2 雙偏極化參數分布變化與豪雨 

Kumjian and Ryzhkov (2008)在超級胞中重複觀測到一些雙偏極

化參數特徵 這些包括”龍捲著地訊號” (tornadic debris signature, TDS)，

伴隨龍捲落地；低層觀測到的”差異反射率弧” (Zdr arc)；風暴低層內

流區以及上衝流區觀測到低跨極相關係數區；延伸至融解層之上的”

差異反射率柱”和”比相位偏移差柱” (Zdr and Kdp columns)；以及中層

強化的 (減弱的) 差異反射率 (跨極相關係數) 環 (Zdr ring and Rhv 

ring)。其中伴隨雷暴上衝流所觀測到的 Zdr 柱，可以說是最早出現在

文獻中的 (Caylor and Illingworth 1987; Meischner et al. 1991; Conway 

and Zrnic 1993; Brandes et al. 1995; Kennedy et al. 2001; Loney et al. 

2002)。Zdr 柱是由混合態降雨粒子所組成，是一個由近地面往上穿過

融解層再向上延伸大約 2~3 公里的垂直 Zdr 分布，其位置幾乎和上衝

流位置相同，稍微往下風切處傾斜。研究中指出 Zdr 柱主要是由數目

不多的大雨滴粒子以及外部包覆水的冰雹粒子所組成，這些粒子的來

源有人認為是經由暖雲過程的碰撞與聚合過程形成，伴隨著對流上衝

流的邊緣，由於上衝流速度夠大，可以讓少部分大粒子懸浮雲中不致

掉落。也有人認為主要是由砧狀雲落下的融化冰晶或是融化中的霰，

在風暴周圍被帶入，由上衝流再次往上循環所造成，是一種濕成長過

程的結果。 

Hubbert et al. (1998)在一些例子注意到，發展中的對流雲和加強

中的 Zdr 有不錯的相關，或許可以做為預報員用來區分發展中或是減

弱中的對流胞。但是由於掃描策略的緣故，現有作業雷達並不容易追

蹤這種訊號 (Kumjian and Ryzhkov 2008)。 

利用雙偏極化雷達參數 Kdp（比相位偏移差）來定量估計降雨是
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重要的應用 (Ryzhkov et al. 2005；Wang et al. 2013)。依據周(2015)利

用台灣地區觀測之雨滴譜所計算，Kdp 和雨量站測得降雨強度經由線

性回歸所求得的回歸方程為 R=59ｘKdp
0.8，這也就是說當 Kdp=1 

deg./km 時，降雨強度為 59mm/h，依此可以類推。圖 2.19a 為五分山

雷達所觀測 2015 年 6 月 14 日 1452 LST 最低仰角 Kdp 空間分布，

由公館測站的每分鐘降雨強度觀測（見表 2.3）可知，在 1443~1458 LST

有多次分鐘降雨強度大於 100mm/h，超過 110mm/h 強度的分別發生

在 1443 (113.8 mm/h)，1445 (119.2 mm/h)，1449 (110.0mm/h)，以及

1451 (111.7mm/h) LST。因此可以推斷，對公館站而言，這一段時間

是降雨最強的二十分鐘，最大值發生在 1445 LST。此時雷達觀測之

Kdp 最大值接近 2.3 deg./km，用回歸方程換算成降雨強度大約是 135 

mm/h，這個結果和實際公館測站量測相當接近。不僅如此，Kdp 的

分布也和 1200-1600 LST 累積降雨分布相當接近 (圖 2.19b)，顯示比

相位偏移差異確實是不錯的定量降雨估計參數。 

    表2.4選取北緯24.96~25度，東經121.45~121.55度的區域來做上升

運動、輻合、回波與差異反射率的計算；這區域是自1418LST開始持

續是寬廣的輻合區，之後有回波加強的區域。首先看到在3.5公里高，

回波與差異反射率出現最大值的高度，可以看到自1429LST開始，上

升運動加倍，回波也增加了8dB，ZDR也從小於1增加到了1.3~1.4dB。

在1公里高，輻合強度在1429LST比之前加倍，上升運動也逐漸加強，

回波則在1435LST增強至46dBZ。差異反射率的部分一直維持在1.5dB

左右，而到了1435LST也有增加到接近2dB。由圖2.10也可以看到KDP

自1435LST到1447LST數值有加倍的情況。這顯示了胞合併過程中，

上升運動在高層增加，底層配合輻合增強，使得這兩層回波與差異反

射率都在增加，KDP則顯示了降雨強度也在增加。另外從圖2.14可以

看到在合併後的雷暴，於台北市市區及西南邊融解層之上可以看到有

大於1deg/km之KDP及大於2dB之ZDR，顯示有ZDR柱及KDP柱的出現。自
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圖2.20，可以看到配合上升速度在回波大值西側，且近雷暴中心風速

較弱，此合併後豪雨型雷暴之上升運動最強區域在其上游處(上風切

處)，而之後還有比較小的胞自上游處併入此雷暴中。 

 

2.5.3 豪雨型午後雷暴的可預測度 

臺北盆地人口眾多且密集，所處之地理環境位置，每年春夏午後

對流性雷陣雨帶來局部地區短延時高強度降水之影響，造成都會地區

之局部積淹水災情。依據林品芳等(2012)所提出台北市是否發生午後

雷雨之檢查表，依據淡水、基隆、臺北三個地面觀測站上午 8 時至下

午 13 時之觀測數據與板橋站 0000UTC 探空觀測數據進行評估，若

是項數高過 8 項，表示午後雷暴發生機率很高。本文利用此一方法針

對 2015 年 6 月 14 日進行評估，結果顯示(見表 2.5)符合項目由早上

7~8 項增加至 10~12 項(1200-1300LST) 。當日午後對流影響臺北市時

間大約自 1330LST 至 1800LST，中正、大安、信義及文山區對流發

展較為旺盛，其中大安區影響最為嚴重。很可惜此一方法僅能提供是

否有雷暴會發生，卻無法對雷暴降雨是否為豪雨型提供更多資訊。這

也是本文的重點，特別指出對流胞合併是豪雨型雷暴的重要機制，卻

很難在數小時前由地面測站資料提供訊息，而雙偏極化雷達參數的分

布特徵(如 Kdp)，可以提供降雨強度的估計。 

針對數值預報模式的結果，我們參考日本名古屋發展之 CReSS

模 式  ( 參 考 台 師 大 王 重 傑 教 授 網 頁 ， http://140.122. 

249.147/RUN_5p0km_NTNU/2015/vortex.php) 以及美國發展之 WRF

模 式 （ 參 考 中 央 大 學 林 沛 練 教 授 MEFSEA 網 頁 ，

http://pblap.atm.ncu.edu.tw/mefsea/）預報結果顯示，當天降雨落區主

要在山區，而高解析度模擬結果在平地並沒有降雨訊號，反倒是較低

解析度模式有，但出現時間並不正確且量也太小。這結果表示模式對

於當天是否有午後雷雨，可以提供一部分訊息，但是對於是否會產生
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豪雨型午後雷雨以及相對應位置時間，現階段並沒有很好的表現，有

待進一步的努力。 

 

圖2.1 2015年6月14日五分山雷達觀測回波0.5 PPI，時間分別為: (a) 1411 (b) 

1422 (c) 1435 (d) 1446 (e)1452 (f) 1457 (g) 1503 (h) 1509 以及 (i) 1527 LST。 
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圖 2.2 沿圖 2.1 之 C1 五分山雷達回波垂直剖面: (a) 1417 (b) 1435 (c) 1441 (d) 

1452 (e) 1503 以及 (f) 1521 LST。 

 

 

圖 2.3 2015 年 6 月 14 日台北市區地面測站 1200 LST 溫度場和風場(a)，以及水

平輻散輻合場(b)；(c)和(d)與(a)和(b)同，但為 1400 LST。 
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圖 2.4 2015 年 6 月 14 日五分山雷達(+位置所在)0.5 度 PPI都卜勒風場(a)1435LST

和 (b)1452LST。紅實線分別代表離開雷達 20, 30, 40 公里距離, 暖色系代表遠離

雷達, 冷色系代表接近雷達風場。

 
圖2.5 2015年6月14日五分山雷達觀測方位角 258

0都卜勒風場分布，(a) 1435LST

和(b)1452LST。雷達位置在右下角，三角點代表公館測站位置。 
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圖 2.6  2015 年 6 月 14 日 14 時 35 分，五分山與民航局雷達 1 至 6 公里高雙都

合成風場與輻散場(單位：10
-3

s
-1

)，疊合五分山雷達回波，黑色實線為 25 dBZ(細)、

45 dBZ(粗)，紅色實線為 50dBZ(細)、55 dBZ (粗)。藍色線為地形高度，分別為

100(實線)、500(虛線)、1000(粗實線)公尺高。粉紅色圈所夾的區域為雙雷達分析
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之基線。 

 

 
圖 2.7  2015 年 6 月 14 日 1435LST 五分山雷達觀測沿方位角 258∘之雙偏振參數 

(a)Zhh, (b)Rhv, (c)Zdr, and (d)Kdp。
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圖 2.8 與圖 2.7 同，但為 1452 LST。 
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圖 2.9  2015 年 6 月 14 日 14 時 18 分至 14 時 47 分，3.5 公里高的五分山與民航

局雷達雙都合成風場與五分山差異反射率，疊合五分山雷達回波，線的顏色同圖

2.6。 



25 
 

 

 

 

圖 2.10  2015 年 6 月 14 日 14 時 35、41 及 46 分，五分山雷達 0.5 度仰角的差異

反射率與比相位偏移差。 
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 (a)  (b) 

 

圖 2.11  2015 年 6 月 14 日 14 時 41 分，五分山 14.6 度仰角的 PPI，(a)為差異反

射率，(b)為比相位偏移差。(紫色圈部分為明顯的 ZDR 柱) 

 

 

圖 2.12  6 月 14 日 14點 35 分 0.5 度仰角，257 度方位角波束之總相位偏移差(上

圖)及比相位偏移差(下圖)做 1~3 次 25 點滑動平均之結果。 
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圖2.13 做(a)一次、(b)二次及(c)三次之25點滑動平均之KDP(6月14日1435LST，

0.5 度仰角)。 
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圖 2.14  2015 年 6 月 14 日(a)1433LST (b)1439LST (C)1445LST 之五分山雷達 9.9

度仰角回波疊合 KDP(紅線，細線為 1deg/km,粗線為 2deg/km)與 ZDR(藍線，細

線為 2dB,粗線為 3dB)，圖的上方為西北方，紫色為縣市界，黑色為 100 公尺等

高線，淺藍線為所在高度，由左到右分別為為 8,7,6,5(淺綠線),4,3,2 公里高。 
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圖 2.14 (續) (d)1451LST (b)1456LST (C)1502LST 之五分山雷達 9.9 度仰角回波疊

合 KDP(紅線，細線為 1deg/km,粗線為 2deg/km)與 ZDR。 
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圖 2.15  2015 年 6 月 14 日(a)1431LST (b)1437LST (C)1442LST 之五分山雷達 2.4

度仰角回波疊合 KDP(紅線，細線為 1deg/km,粗線為 2deg/km)與 ZDR(藍線，細

線為 2dB,粗線為 3dB)，圖的上方為西北方，紫色為縣市界，黑色為 100 公尺等

高線，淺藍線為所在高度，由右到左分別為 1、2 公里高。 



31 
 

 

 

 

圖 2.15  2015 年 6 月 14 日(a)1448LST (b)1454LST (C)1500LST。之五分山雷達

2.4 度仰角回波疊合 KDP 與 ZDR。 
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圖 2.16  2015 年 6 月 14 日(a)1427LST (b)1433LST 五分山雷達 9.9 度仰角水象粒

子分類，藍色為縣市界，黑色為 100,500,1000 公尺等高線，紅色為距離雷達遠，

由內到外為 10~50 公里遠，每五公里一圈。 
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圖 2.16 (續) 2015 年 6 月 14 日(c)1439LST (d)1445LST 五分山雷達 9.9 度仰角水象

粒子分類。 
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 (a)  (b) 

 

 

 

圖 2.17  2015年 6月 14日台北市區 (a)1200-1400 LST兩小時累積降雨， (b)1400 

LST 氣溫和風場分布，粗實線為主要輻合區。 
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圖 2.18  2015 年 6 月 14 日 14 時 18 分至 14 時 47 分，五分山與民航局雷達 1 公

里高雙都合成風場與輻散場(單位：10
-3

s
-1

)，疊合五分山雷達回波，線的顏色同

圖 2.6。 
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(a) (b) 

 

 

圖 2.19  2015 年 6 月 14 日 (a)1452 LST 五分山雷達 Kdp 分布; (b)台北市區

1200-1600 LST 降雨分布。 

 
圖 2.20  2015 年 6 月 14 日 1441LST 1 公里高 CAPPI，底圖為回波場疊合風場，

藍色線為-3*10
-3

s
-1 之輻散場(輻合)，紅色線為 3*10

-3
s

-1 之輻散場，白色線為輻散

場為 0*10
-3

s
-1，黑線為等高線，點虛線為 100 公尺高、點線為 500 公尺高，粗線

(惟圖左下角有)為 1000 公尺高。 

 
圖 2.21  2015 年 6 月 14 日 1441LST 3.5 公里高 CAPPI，底圖為回波場疊合風場，

紅色為 10ms
-1 之上升速度，藍色為-5ms

-1 之上升速度，黑線為等高線，點虛線為

100 公尺高、點線為 500 公尺高，粗線(惟圖左下角有)為 1000 公尺高。 
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表 2.1  2015 年 6 月 14 日中央氣象局台北測站每小時水平風向風速、陣風風向

風速、氣溫、露點、相對濕度、降雨、以及氣壓變化。 

Time  

(LST) 

Vd 

(deg.)/ 

Vh 

(m/sec) 

Gd (deg.)/ 

Gh 

(m/sec) 

Temp 

(℃)  

Td 

(℃) 

RH 

(%) 

Hourly 

Rainfall 

(mm) 

Pressure 

(hPa) 

0800 180/0.7 150/2.4 29.5 24.8 76 0 1006.2 

0900 130/0.5 160/2.7 31.4 25.4 71 0 1006.5 

1000 60/0.3 70/3.5 32.6 25.7 67 0 1006.2 

1100 190/0.6 280/3.4 33.3 25.2 63 0 1006.5 

1200 330/0.8 330/5.8 33.5 26.5 67 0 1005.9 

1300 350/1.9 40/5.9 33.0 26.5 69 0 1005.4 

1400 80/4.0 90/8.6 28.6 25.4 83 0.9 1005.3 

1500 100/5.4 100/11.1 26.0 24.0 89 29.8 1006.4 

1600 140/1.7 90/11.6 25.6 23.3 87 29.2 1005.9 

1700 200/0.9 160/4.9 26.2 24.2 89 5.4 1005.8 

1800 110/1.1 150/3.4 26.8 24.8 89 0.5 1006.5 

1900 180/0.9 190/2.3 26.5 24.2 87 0 1007.1 

 

表 2.2  2015 年 6 月 14 日 1400-1510 LST 每 10 分鐘台大公館測站氣壓、氣溫、

相對濕度、以及分鐘降雨強度。 

Time  

(LST) 

Pressure  

(hPa) 

Temperature  

(℃) 

Relative  

humidity (%) 

Rainfall  

intensity (mm/h) 

1400 1007.8 27.1 90.2 24.1 

1410 1007.7 26.5 90.4 56.0 

1420 1007.4 26.3 90.5 48.9 

1430 1007.5 26.2 91.4 84.4 

1440 1007.7 25.8 91.9 91.6 

1450 1009.0 25.8 93.4 109.2 
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1500 1008.7 25.1 92.7 83.4 

1510 1008.6 25.0 94.1 64.8 

 

 

 

表 2.3  2015 年 6 月 14 日自 1440 至 1500 LST 每分鐘之分鐘降雨強度分布 (單

位 mm/h)。 

1440 1441 1442 1443 1444 1445 1446 1447 1448 1449 1450 

91.6 84.6 75.7 113.8 98.2 119.2 101.4 99.4 108.3 110.0 109.2 

1450 1451 1452 1453 1454 1455 1456 1457 1458 1459 1500 

109.2 111.7 106.6 79.2 88.7 108.0 101.6 87.1 107.6 87.9 83.4 

 

 

 

 

 

表 2.4 計算胞合併區域(東經 121.45~121.55 度，北緯 24.96~25 度)在

1418~1441LST，於 3.5 及 1 公里高的輻合、上升運動、回波強度及差異反射率。 

 

3.5 公里高 1418 1424 1429 1435 1441 1447 

差異反射率(dB) 0.8 0.9 1.3 1.4 1.4 1.3 

回波(dBZ) 28.3 31.4 39.4 45.9 48.3 48.0 

輻合(10
-3

s
-1

) -1.3 -0.1 0.8 0.5 0.1 1.8 

上升運動(m/s) 0.5 3.0 7.3 5.0 9.8 4.5 

       
1 公里高 1418 1424 1429 1435 1441 1447 

差異反射率(dB) 1.5 1.4 1.6 1.9 1.8 1.6 

回波(dBZ) 35.1 35.4 39.3 46.0 48.5 49.1 

輻合(10
-3

s
-1

) 0.6 0.9 1.8 1.7 2.8 0.7 

上升運動(m/s) 1.1 1.4 1.9 2.3 3.9 0.1 
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表2.5 臺北市於2015年6月14日是否發生午後雷雨之評估檢查表 (林等 2012)，

使用包括淡水、基隆、臺北三個地面觀測站 0800-1300 LST 之觀測數據及板橋站 

0800 LST 探空觀測數據。 
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表 2.6 影響 6 月 14 日豪雨個案之重要水象粒子之雙偏極化參數主要分布值。 
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第三章、蘇迪勒颱風(2015)雨帶特徵及雙偏極化雷達分析 

 

3.1  前言 

  蘇迪勒颱風於 2015 年 8 月 7 至 8 日影響台灣，在短時間內帶來

強降水並導致北台灣有嚴重土石流情況發生。為五分山雷達升級成

S-band 及雙偏極參數後第一個觀測到的登陸颱風。在颱風登陸幾小時

之後，五分山雷達受強勁陣風影響導致損壞。此部分報告著重分析颱

風雨帶的動力結構、亮帶特徵以及雨帶特性。 

 

3.2  研究方法與資料分析 

    使用五分山雷達(RCWF)雙偏極資料(回波場、速度場、𝜌𝐻𝑉、 𝑍𝐷𝑅  、 

∅𝐷𝑃和𝐾𝐷𝑃)以及花蓮雷達(RCHL)回波場及速度場。 

分析時間：2015 年 8 月 7 日 1931 UTC，如圖 3.1。 

五分山雷達資料以跨極相關係數為 0.8 及 0.975 作為門檻，小於其值

被濾掉。以 RCWF 及 RCHL，利用 NCAR 的 REORDER 以水平解析

度 1 公里、垂直解析度 0.25 公里，水平影響半徑 1.5 公里、垂直影響

半徑 1 公里，Cressman weighting function 進行內插，將網格資料再利

用 CEDRIC 做出的雙都卜勒速度場，範圍如圖 3.2 所示。CEDRIC 之

水平風場的調整利用變分法積分，獲得三維風場資料。 

3.3 分析結果與討論 

 雨帶定義 

從 PPI 圖中可以明顯看到有五條帶狀結構，回波值皆在 40 dBZ

的範圍較具有組織性，故由北往南分別定義為雨帶 1、2、3、4

和 5。(圖 3.3a) 

雨帶 1~4 位在颱風移動方向的第一象限，雨帶 5 位在颱風移動

方向的第 2 象限。 
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 雨帶特徵 

海上雨帶雙偏極參數垂直分布相似，在溶解層以下回波聚集在

30-50 dBZ，𝑍𝐷𝑅約在 0-2dB，在溶解層高度(約五公里)處，𝑍𝐻𝐻 、 

𝑍𝐷𝑅以及跨極相關係數的分布標準差變大，可推測在此層水象

粒子的大小、形狀不均勻，為亮帶特徵。(圖 3.6) 

當雨帶從海上移動到陸地上時，可以明顯看到雨帶與地形的交

互作用。雨帶在陸地上之平均𝑍𝐷𝑅變大，且回波亦增強，但𝑍𝐷𝑅的

最小值卻變小，推測為登陸後受地形影響水象粒子變小、數量

變多，因此雨量亦增加，由𝐾𝐷𝑃可證實雨帶進入陸地後其值增

加 (圖 3.7)。 

 雨帶的垂直結構 

由圖 3.3b 可看到雨帶 1、2、3 和 4 的垂直運動速度與強回波區。

雨帶最強回波處與強上升速度區並沒有很一致。可能是颱風環

流風速大造成平流緣故。 

雨帶 1、2 為消散中的雨帶，為沉降區。雨帶 3、4 為發展中的

雨帶，上升運動較強。 

雨帶 3 強回波 45dBZ 以上可達到五公里，底層上升速度沒有很

大，但往北 10 公里處底層有強上升速度 4(m/s)，且往北傾斜，

為雨帶 3 接下來的移動方向。 

雙都卜勒速度場受分析範圍的限制，可以進一步分析動力結構

的雨帶為雨帶 3 和雨帶 4，如圖 3.4 所示。 

雨帶 3 主要受東南風偏東風的影響，雨帶 4 受到北邊東南風偏

東風以及南邊東南風的影響，故發現雨帶 4 的對流區位於此氣

流輻合處，透過輻散場的計算，也可以看到此現象，同時也可

以發現雨帶 3 為氣流輻散處。(圖 3.5) 

透過雨帶的回波與垂直速度之垂直結構，也可以發現此現象。 

 


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雙偏極化雷達資料的快速檢測 

QVP (quasi-vertical profile)方法是 Ryhzkov et al. (2016)所發展

的一種快速檢測雙偏極化雷達資料品質好壞的方法。圖 3.8 利

用五分山雷達所觀測的蘇迪勒颱風資料(2015/8/8-9)兩天資料所

計算的各參數結果(ZHH, ZDR, RHV, and PDP)，從該圖可以快

速發現資料在 2015/8/9 清晨之後品質變差，沒多久雷達天線就

被颱風所吹壞，因此確實提供一種辨識資料品質好壞的方法。 

3.4 初步結論與未來工作 

 從雷達回波圖中可清晰看見五個雨帶，各自有不同的生命期和

不同的結構。 

 由雙偏極化參數變化可得知雨帶登陸後受到地形影響降雨增加，

水象粒子數量變多、粒徑分布範圍變廣，不均勻性增加。 

 雨帶 3 和雨帶 4 皆受颱風北側東南風的影響，有明顯輻合輻散

分佈。但雨帶 3 底層為輻散，高層為輻合，已達其成熟期；雨

帶 4 則底層為輻合，高層為輻散，是正在發展中的雨帶。 

 此為初步分析工作，蘇迪勒颱風為五分山雷達被颱風吹壞前為

一觀測到的颱風資料，資料寶貴，本研究特別進行雨帶分析，

希望對登陸颱風雨帶的降雨過程特徵有所認識。 
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圖 3.1 五分山 (RCWF) 和花蓮 (RCHL) 第一層仰角合成回波圖。時間為 2015

年 8 月 7 日 1931UTC。 
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圖 3.2 雙都卜勒和成風場計算範圍為圖中紅色虛線所示，圖示為 2015 年 8 月 7

日 1715 -8 日 0315 UTC 之颱風中心路徑。 
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圖 3.3 (a) 黑點為雨帶 1、2、3、4、5 以及陸地取樣範圍的分布位置圖。(b) 距五

分山雷達東邊 35 公里處所做的由南往北的垂直剖面，可對照圖 3.3a 的黑線。底

圖為回波，單位為 dBZ，等值線為垂直運動速度，單位為 m/sec。 

雨帶 1 

雨帶 2 

雨帶 3 

雨帶 4 

雨帶 5 

陸地 
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圖 3.4 雨帶 3(北)和 4(南)高度 2 公里雙都卜勒合成水平風場，底圖為回波最大值 

(利用 RCWF 和 RCHL 重疊範圍取回波最大值)。 
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圖 3.5 高度 2 公里輻散場(單位為10−3𝑠−1)，底圖為回波最大值。  
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圖 3.6 (a) 利用五分山雷達資料取出雨帶 1 的回波值，以跨極相關係數 0.975 作

為門檻。黑色點為實際值，紅色圈為該層平均回波值，綠色線為該層回波分布的

標準差。(b) 方法同上，雨帶 1 的𝑍𝐷𝑅 垂直分布。 
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圖 3.7 (a) 利用五分山雷達資料取出雨帶 1、2、3、4、5 及陸地上的平均回波值。

(b)同上，但為𝐾𝐷𝑃，單位為度每公里。 
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圖 3.8 五分山雷達所做的 Quasi-Vertical Profiles 準垂直剖面(a)回波強度(b)差分

反射率，自 2015 年 8 月 8 日 1600Z 畫到 8 月 9 日 0613Z。 
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圖 3.8 (續)五分山雷達所做的 Quasi-Vertical Profiles 準垂直剖面(c)跨極相關係數 

(d)總相位偏移差，自 2015 年 8 月 8 日 1600Z 畫到 8 月 9 日 0613Z。 
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第四章、S波段垂直指向降雨雷達檢整進度說明 

2013 年下半年垂直指向雷達觀測回波有顯著減弱，且伴隨垂直

運動速度的異常。經與國內外專家之交流，建議立即對雷達進行檢整，

以確認雷達目前的工作狀態，評估是否需更換發射機。未來在進行移

地作業時，也需特別注意發射機之防震。垂直指向雷達於 2015 年 8

月 27 日由臺灣大學觀測坪，搬運至臺灣颱風洪水研究中心中壢棚廠

(位於中央大學)檢修。為方便運送以及後續架設，雷達機體於移機作

業中拆解為兩大部分來搬運，分別為天線部以及機櫃框架部。雷達搬

遷程序由臺灣大學研究團隊及協力廠商共同執行。搬遷程序如下。 

移機前置作業 

移機前先測試系統性能是否正常。導波管兩端分別連接天線部與

機櫃部，須先行拆解並將導波管等電磁波通路外露之部分加以保護或

密封，防止碰撞或潮濕影響觀測精度。天線底座與機櫃框架固定之螺

絲可先行放鬆便於後續工作，但不得抽出。機櫃內各部件需確認固定

妥當，並移出電腦螢幕。卸除固定之鋼纜 

吊掛及運輸作業 

此垂直指向降雨雷達於天線四週有一電磁波吸收遮罩，因拆解組

裝費時，故搬運時仍維持其組合於天線碟盤。由於此遮罩主要結構為

鋁金屬材質，若碰撞或受力則有變形之可能，因此於吊掛時須配合使

用十字型吊架，避免吊帶直接施力於遮罩側面造成變形。當天線部已

吊住時，則可將天線底座(即機櫃框架之頂部)螺絲卸除，將天線部吊

離機櫃框架裝運上車。接著將機櫃部起吊及裝運。 

雷達架設作業 

安置機櫃框架之地面需平整且盡量水平不傾斜，並以木條或水泥

磚墊高，使框架離地約 10 公分便於爾後吊掛作業，也避免機櫃部受

潮。先將機櫃部吊至地面定位，再以吊架將天線底座吊至框架上方，

以螺絲鎖定組合後，才可卸除吊帶。天線部與機櫃部組合後，接上導
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波管並進行天線水平調整，天線座支架間水平傾斜角須小於 0.2 度。 

本期進行之作業在棚廠內，除了檢整階段不安裝天線外，為避免

發射之高能量電磁波在封閉空間內造成不良影響，因此須於發射路徑

中裝置加壓輸出假負載(dummy load)，將是本雷達專用之檢校設備。 

系統檢測及設定 

架設作業完成後，將雷達系統開機、發射以進行檢測，並設定解

析度、觀測距離等參數以及設置遠端控制之網路連線。 

本期進行之檢整作業含：高壓電源供應器調整、發射機組檢修調

校(包括 Filament, Frequency, Transmitter output, Pulse width, PRF)、系

統性能檢測(包括 Receiver MDS, AFC)。主要功能性問題如下： 

 PGEN Servo Computer: Unstable & Appear error 

檢校過程中，發現 PGEN 主機在開機運作一至兩小時後，多次當

機並顯示錯誤訊息“CPU1 DIMM error ,ECC error”，最後一次無法開

啟。經線上連繫 Super Micro Computer Inc. Technical Support 故障檢測

及故障排除，仍無法排除。 

經氣象局同意將主機板送回經原廠檢測後，確認故障並更換故障

元件。更換後將 PGEN 連續開機確認狀態穩定，再裝回雷達機櫃進行

後續檢校，運作順暢。 

 Transmitter status: Operation Turn On Mode Display "Warming " 

檢校初期，符合規格之 dummy load 尚未備便，首先將發射機發

射功率由 3.7 降載為 2.0，而在發射過程中指示燈號有跳動之情況。

發射功率調整回額定值以上後，運作順暢。 

 Uninterrupted Power Supply - Battery 40% invalid 

不斷電系統因電池老化而有顯著容量減低之情形，在情形持續惡

化前，必須特別注意系統電力是否接妥通路，以免突然斷電而導致系

統損傷。 

 Transmitter output poor waveform 
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於 PGEN 不穩定前完成量測(0.4us,0.6us,0.8us,1.0us mode)之 PRF 分

別為(2250Hz,1500Hz,1125Hz,900Hz)及發射功率 2.0 與 3.7Level 瞬間

峰值功率。主要問題包括頻率漂移情況顯著，且調整發射功率高於額

定值，量測 MDS 仍有困難，可能要查看雷達內是哪個儀器故障。 

現階段電腦已經置換，等待新發射機來號即可接上進行觀測。 

 

 

圖 4. 1 利用 PGEN 量測之波型。中央為發射機頻率 3.054GHz，顯見

頻率漂移情形嚴重。 
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雷達零件、降頻器檢測及預計更換零件 

    7 月 20 日與昇品科技公司王晴彥先生至臺灣颱風洪水研究中心

中壢棚廠查看，發現自動不斷電系統電池續航力不足，以及冷氣無法

冷卻雷達內氣溫，常使得機器過熱當機，建議維修。 

   委託良儀科技公司鞠志遠博士，於 8 月 18 日至臺灣颱風洪水研究

中心中壢棚廠查看。推測第二次於 9 月 22 日上午拆卸降頻器及相關

輸出輸入導線。內有: S50VRR 降頻器本體、射頻同軸線、中頻同軸

線、外部低噪放大器、20dB 同軸衰減器、SMA(m-m)連結器。將降頻

器於實驗室中拆解後測試，以下為測試報告。 

降頻器可分為： 

主動元件類 

1.STALO穩定震盪器 

2.中頻放大器 

3.外部低噪放大器 

被動元件類 

4.映像抑制混波器  

5.混波器 

6.功率分配器 

7.可調衰減器 

8.微波射頻限制器 

9.外部衰減器 

 

測試結果: 

    本次測試針對降頻器內所有微波元件與同軸電纜、接頭等進行相

關參數量測，並針對降頻器全機進行整測，藉以確定降頻器工作是否

正常。降頻器內容如圖4.2及圖4.3所示。 
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圖 4.2 原廠降頻器方塊圖。 

 

圖 4.3 實際開啟後的內部擺設圖。 
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圖4.4 接收機元件量測編號圖(數字為元件,英文字為線路) 

將上述測試結果整理如表 4.1，除微波射頻限制器無法作動以及映像

抑制混波器轉換衰減略低於規格 0.07dB 外，其餘元件均在原廠設計

範圍內，建議將微波射頻限制器更換後進行後續工作。 

 

表 4.1 降頻器內各元件檢測表 
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檢測詳圖如下: 

 微波功率限制器:(Limiter) 

    微波功率限制器安置於外部低噪放大器(LNA)前，主要是避免 RF 

ECHO 接收信號過強造成限制器後降頻器相關元件損壞，使用

Advanced Control Component(現 Cobham)之 ACLM-4531-1K 限制器，

其規格如下表 8 所述，操作頻率為 2~4GHz，內部傳輸損耗為 0.5dB，

1K opt 耐受最高輸入峰值功率為 1000W，連續波功率則為 5W。測試

數據如圖 4.5 所示，此限制器連接儀器後輸出信號值趨近雜訊位準，

信號無法傳輸。 

 

表 4.2 ACLM-4531 規格表 

 

圖 4.5 微波功率限制器頻率響應 
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 映像抑制混波器(MX1) 

    降頻器中映像抑制混波器是用來將 RF ECHO 信號降頻為

131.5MHz 的 IF ECHO 中頻信號，採用 Polyphase 出產的

IRM2040B 系列，其規格如表 4.3 所述，工作時 RF 頻率需大於

LO 頻率且 LO 頻率需在 2GHz~4GHz 並提供+13dBm~+16dBm 間

的驅動功率，RF-IF 轉換衰減介於 9.5dB~11.5dB，映像抑制率在

25dB~35 dB 間。 

    混波器量測架構為同時連接兩台信號產生器與一台頻譜分

析儀，並將所使用的連接線進行歸零校正(圖 4.6)。映像抑制混波

器特性為僅輸出 RF-LO>0Hz 的頻率另一 LO-RF 的對稱頻率將被

抑制，圖 4.7 與圖 4.8 為測試中頻 131.5MHz 時標準頻率與抑制頻

率的輸出，標準頻率轉換衰減為 11.57dB 略低於規格，抑制頻率

的功率抑制率則為符合規格的 27dB。 

 

 

表 4.3 IRM2040B 規格表。 
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圖 4.6 為混波器量測接線照片 

 

圖 4.7 映像抑制混波器降頻工作 RF: 3.052GHz LO: 2920.5MHz 

IF:131.5MHz 轉換衰減 11.57dB。 
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圖 4.8 映像抑制混波器降頻工作(抑制頻率)RF: 2.789GHz LO: 

2920.5MHz IF:131.5MHz 抑制率約 27dB。 

 

    目前評估訂製，更換微波功率限制器後，垂直指向雷達之頻率飄

移有機會修復。但因為選購承受 1KW 的 opt 1K 是屬於訂製品，初步

回覆最小出貨量是五顆，總價約在 3000 美金，交貨期 16 週內，訂單

已於 10 月底遞出，預計明年初進行更換，對垂直指向雷達進行更換

及測試，之後同時進行不斷電系統的更新與冷氣檢修。 
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第五章、結論與建議 

本研究針對 2015 年 6 月 14 日台北都會區豪雨型午後雷暴進行觀

測分析與特徵討論，主要發現為(1)豪雨型午後雷暴伴隨顯著對流胞

的合併，胞合併不僅增大對流面積，也顯著增高大回波厚度。(2)有

利胞合併之環境條件主要為強化的低層輻合場。(3)胞合併前後雙偏

極化雷達參數產生顯著變化，包括 Zdr 柱狀結構，其高度往上延伸超

過融解層 2~3 公里；Kdp 也呈現柱狀結構，和回波反射率有很好的相

關。Kdp 低層分布和劇烈降雨有很好的相關，顯示 Kdp 是很好的定

量降雨估計指標。最後本論文也針對豪雨型午後雷暴的可預測度問題

進行討論。 

有利豪雨型午後雷暴發生的綜觀條件，光是太陽加熱顯然是不足

的，必須有足夠強的動力或熱力強迫以維持垂直運動，充分的水氣供

應也是不可或缺的成分。本文中特別討論局部環流（海風環流）和對

流動力（外流邊界）的交互作用，但是地形的角色並未深入討論。另

外在胞合併過程，雙偏極化雷達所觀測到之 Zdr 柱和 Kdp 柱，這些

參數和豪雨型午後雷暴的關係應該進一步予以釐清。 

豪雨型午後雷暴預報上的難題不僅僅是預估是否會有雷雨發生

(包括時間地點)，更重要的是還須預估降雨量要超過某一個門檻值。

現有大範圍暖季降雨預報的表現較之颱風仍有很大改進空間。未來工

作方面，了解水氣供應水氣輸送過程是非常重要的，整合雙偏極化雷

達所觀測的複合式雷暴系統雲與降雨特徵，分析可能之降雨過程，再

結合雲物理動力為主之高解析度模式，進行資料同化模擬實驗，並且

和雙偏極化雷達觀測結果比較校驗是必須努力的方向。閃電特徵和雙

偏極化參數關係也值得進一步探討。都市閃洪雷暴之定量降雨估計和

預報結果應用在積淹水預報，必須盡速建立資料流程與交換平台，達

到有效預警及時應變的目標，這些都必須和水利工程研究人員緊密合

作。淹水模式需要降雨歷線作為模式的輸入值，現有歷線主要使用高
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斯分布（常態分布），然而短延時強降雨的豪雨型午後雷暴其歷線近

似伽瑪分布，前期快速增加，後期慢慢減弱，是相當困難預測的。在

氣象數值模式尚無法有效掌握時期，即時監測是最佳策略，以個案分

析為基礎建立概念模式，據此發展即時預報系統。為達到此目標，強

化對雙偏極化雷達參數訊號的理解與認識，是無可迴避的手段。 

在雷達回波和地面降雨觀測的比對，顯示五分山雷達對公館觀測

所得之降雨好發時間和地面降雨發生頻率峰值相當符合。午後降雨系

統對總雨時和降雨量的貢獻皆大，垂直指向雷達和五分山雷達所測得

的結構與特徵分佈極為相似，而以前者提供了高時空解析度。對於目

前所收集的雷達以及雨滴譜資料，是具有相當之可信度，有效率地進

行資料篩選與品管極為重要。分析 2015 年 6 月 14 日午後雷雨偏極化

雷達及地面雨滴譜儀資料，利用地面雨滴譜儀資料對偏極化參數進行

校驗和比對，顯示兩者具有一定之相關性。 

對於午後雷雨型態之降雨系統，本個案分析顯示(1)除了對流核

心區域的融解層附近可能有混合態粒子，降雨區大部分都屬於均值的

粒子(ρhv 大於 0.95)，(2)在 45dBZ 以上的強回波約略可以對應到大

於 1 的 Kdp，(3)降雨核心區域或是對流前緣都可能出現較高的 Zdr。

以五分山雷達測試水象粒子分類方法，可以看到在胞合併後，高層冰

水混合態粒子，從霰雨混合增強到雹雨混合。 

由蘇迪勒颱風資料的初步分析可以看到，不同降雨型態的垂直結

構有顯著差異，地面無降雨或不同降雨強度之降雨結構是值得繼續進

行討論的議題，更進一步可以檢視降雨事件前後的雷達參數變化情形。

目前對於五分山雷達在近地面觀測的缺乏，在 S 波段垂直指向雷達修

整完成前，建議考慮使用微波降雨雷達，進行資料填補和分析。 

    2013 年下半年垂直指向雷達觀測回波有顯著減弱，且伴隨垂直

運動速度的異常。經雷達檢整，評估發射機目前的工作狀態有顯著的

頻率漂移以及能量衰減，另外冷氣及自動不斷電系統需維修更新，目
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前已經檢測出雷達降頻器內之微波功率限制器與映像抑制混波器，其

功率與當初設計規格不符，已經與國外下訂單購買微波功率限制器，

也將維修冷氣機及不斷電系統。未來也需特別注意發射機之定期檢校

與維護，以確保觀測品質。 
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