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融解層以下 ZDR 和 KDP 的特徵與粒子濃度和粒徑能有

良好相關性。 

! 雙偏參數ZDR和KDP在溶解層上特徵(柱狀)凸顯強對流

中存在大量冰水混合態粒子，和強降雨關係密切。地面

雨滴譜濃度和雙偏參數有良好關係，或可以做為強降雨

之前置訊號。 

! KDP衰減訂正法和線性關係訂正法皆能有效修正C波段

雷達在回波和 ZDR的衰減。 

具體落實應用

情形 

1. 融解層以上偏極化雷達參數 ZDR 和 KDP 大值在地面強

降雨前就出現，可能發展為暴雨發生之即時預報指標。 

2. 分類強降雨天氣系統，歸納其雙偏極化雷達參數特徵並

建立資料庫，以利增進短期即時預報概念模式，並協助

確認數值預報模式中降雨過程模擬之不確定性。 
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摘  要  

中央氣象局自 2014年開始將五分山作業用 S波段都卜勒天氣雷達升級為具

雙極化(dual-polarization)功能，新建之 C波段雙偏極化防災降雨雷達，亦陸續於

2017 年起投入運作。雙偏極雷達參數應用包括：資料品質控制、水物粒子種類

辨識，進一步增進定量降雨估計之效能。 

本報告將首先討論北台灣大雨事件之氣候統計特徵，作為後續選取分析個案

之基礎。第二章為雙偏極化參數特徵和雨滴粒徑譜的整合分析，分別對於 2015

年 6月 14日之鋒前暖區午後暴雨，以及 2018年 9月 8日季風槽內低壓擾動暴雨

系統進行比較討論。第三章為氣象局五分山 C波段雷達衰減訂正評估，使用 2018

年 8月 17日之個案進行 S波段與 C波段衰減訂正後的結果比較；當日 C波段雷

達特別進行 RHI觀測，提供垂直方向高解析度的觀測資訊。 

本期計畫成果包括： 

! 篩選北台灣大雨事件，為雙偏極化雷達參數特徵分析基礎。融解層以下 ZDR

和 KDP 的特徵與粒子濃度和粒徑能有良好相關性，且與天氣系統的動力條

件和水汽來源密切相關。 

! ZDR柱和 KDP柱的特徵凸顯出強對流中大量冰與液態水混合的特徵，與地

面觀測雨滴粒徑譜的濃度和粒徑參數有良好關係，並容易引發強降雨。從

2015 年 6 月 14 日午後雷雨個案中，發現劇烈降雨達標前 10 分鐘，融解層

以上的偏極化雷達參數 ZDR和 KDP大值在地面強降雨前就出現，可能發展

為暴雨發生之即時預報指標。 

! KDP衰減訂正法和線性關係訂正法皆能有效修正 C波段雷達在回波和 ZDR

的衰減。但仍須對於 RCWF和 RCMD在不同天氣條件下的觀測特徵，做更

深入的分析。 
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第一章  前  言  

中央氣象局(以下簡稱氣象局)自 2014年開始將五分山作業用 S波段都卜勒天氣

雷達升級為具雙極化(dual-polarization)功能，新建之 C波段雙偏極化防災降雨雷達，

亦陸續於 2017年起投入運作（林等 2018）。都卜勒雷達僅處理水平極化的電磁訊號：

包括雷達反射率(降雨回波)、都卜勒風場及都卜勒譜寬三個參數，而雙偏極化雷達則

具備發射和處理水平/垂直雙極化電磁波的效能，雷達參數包括差異反射率  (ZDR)：

水平極化的反射率與垂直極化反射率兩者比值；相關係數  (𝛒HV)：水平極化與垂直

極化反散射波之間的相關係數；比相位差  (KDP)：水平極化反散射波與垂直極化反

散射波單位距離的相位差異。雙偏極雷達參數應用包括：資料品質控制、水物粒子

種類辨識，進一步增進定量降雨估計之效能。 

藉由相關係數(ρHV)較易區分反散射目標物的均一性特徵。例如目標物都是純

雨滴或是雪花及冰晶，相關係數幾乎都高達 0.98。當目標物為冰與水混合粒子，譬

如雨夾雹或是融解中雪花，相關係數就會略為降低。若是目標物為非均勻物體時(非

氣象粒子，如地形雜波或生物、昆蟲)相關係數會更低。因此相關係數對於雙偏極化

雷達資料品管可提供良好的參考依據，尤其是過濾非氣象訊號。 

水平極化波與垂直極化波兩者反射率的差值(ZDR)主要來自目標物水平以及垂

直散射截面積差異。此差異大小和雨滴的形狀和雨滴大小密切關連：小雨滴形狀接

近球形，雨滴愈大則扁平程度愈大。亦即雨滴愈大，雨滴之水平散射截面積和垂直

散射截面積之差值也愈大。 

水平極化波與垂直極化波兩者相位差的產生，其原理也和差異反射率接近；因

目標物形狀或是成分差異影響散射截面積，造成電磁波傳播速度受介質影響產生變

化，就會產生水平和垂直極化波的相位差。相位差的大小和目標物截面積大小有關，

因此也是很好水象粒子大小形狀以及種類的參考參數。 

差異反射率與雷達發射/接收電磁波能量大小具有相當程度之關聯性，因此雷達

硬體設備的日常保養以及校正，對於觀測結果的精確度有很大影響。然而比相位差
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是電磁波經過傳播散射後的相位差，部分能量衰減並不影響結果，因此對於部分雷

達波束被地形遮蔽問題之影響較小，用於雷達波束易受遮之蔽複雜地形地區，定量

降雨估計結果較佳。 

此外，較低頻（長波）雷達在偵測相位差其敏感度較低，不確定性大，但衰減

問題較小，較高頻（短波）雷達則相反。不同波段頻率雷達在監測降雨強度的靈敏

度以及回波衰減問題，對於劇烈天氣監測與定量降雨估計及預報相當重要。氣象局

在五分山雷達站同時建置有 S波段和 C波段兩部雙偏極化雷達，得以針對不同波段

雷達進行系統性資料分析與整理工作。 

本報告將首先討論北台灣大雨事件之氣候統計特徵，作為後續選取分析個案之

基礎。第二章為雙偏極化參數特徵和雨滴粒徑譜的整合分析，分別對於 2015年 6月

14 日之鋒前暖區午後暴雨，以及 2018 年 9 月 8 日季風槽內低壓擾動暴雨系統進行

比較討論。第三章為氣象局五分山 C波段雷達衰減訂正評估，使用 2018年 8月 17

日之個案進行 S 波段與 C 波段衰減訂正後的結果比較；當日 C 波段雷達特別進行

RHI觀測，提供垂直方向高解析度的觀測資訊。 
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1.1 劇烈對流系統的雙偏極化參數特徵  

雙偏極化參數提供了解降雨分布及微物理過程的額外資訊，以及融解層上的

ZDR大值往上延伸與風暴上衝流之相關性。水象粒子時，ZDR會隨著雨滴相當直徑

變大而扁平時增大，而雹在翻滾時，因為旋轉使量測值接近於 0 dB。在冰融化成水

的時候，ZDR值可能超過 3dB。 

在風暴之中，部分攝氏 0 度以上的水氣可能隨著上衝流，往上侵入 0 度線而，

之後再凝結釋放潛熱，形成向上的正浮力，在雲微物理上，液態水在進入融解層之

上的次凍結層，凍結成冰之程序與環境溫度、水滴大小有關。小水滴凍結的快，但

開始凍結的溫度較低，且溫度越低，凍結之速率陡增。在融解層之上的雨滴，部分

是過冷水，可能量測到一些如水滴般大小的 ZDR 值，ZDR column (Kumjiam and 

Ryzhkov 2008)則專指在融解層上方，出現延伸數公里厚、ZDR值相對較大的區域。 

Snyder et al. (2015) 指出經由雙偏極化雷達觀測結果，已知上衝流強度與 ZDR 

column的出現有緊密的空間性關聯，利用數值模擬同時也看出不僅 ZDR column和

上衝流有關係，且 ZDR column 的厚度與上衝流強度相關。由於上衝流造成低層的

垂直渦管增加，增加質量通量可能造成強降雨、雷電及冰雹等劇烈天氣，因此風暴

中上衝流增強的預測，是很重要的參考指標，惟不易直接觀測。發現強上衝流之觀

測，之前是使用弱回波區(Musil et al.,1976)之飛機觀測，以發現高達 50m/s的上升速

度出現來作為指標。因此，和上衝流有關的兩個現象：ZDR column與有界弱回波區

（BWER, Bounded Weak Echo Region）很可能有關係，但亦常有 ZDR column出現

但 BWER卻沒出現的情況發生。 

van Lier-Walqui et al. (2016) 對於 ZDR柱與KDP柱的研究中做了分析（圖 1. 1）

可以看到融解層下 KDP>0.75° 𝑘𝑚!的面積在接近 2200LST時大，而灰線的部分是凸

顯融解層上 KDP>0.75° 𝑘𝑚!.的體積，也是在 2200LST 有明顯得上升，但數量於底

層 KDP面積增加之前就上升了。另外圖 1. 1下之 ZDR大值體積部分較 KDP更早出

現，主要是由於 ZDR變大只需少量的樣本有大粒子出現即可，而需多量的水分才可
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使比相位差 KDP變大。文中主要在描述 KDP較大值的量與 ZDR較大值的量有高度

相關。融解層之上 KDP較大值的體積量增加與地面雨量的增加有顯著關係，也與閃

電頻率的增加有關。 

 

 

  

圖 1. 1引用自 van Lier-Walqui et al.(2016)內圖 4上半部。此為 2011年 5月 23日
分析 S波段 Vance WSR-88D上的偏極化觀測。上圖為在各高度 KDP>0.75° 𝑘𝑚!⁄
度/平方公里之面積（顏色）、高於融解層之 KDP>0.75° 𝑘𝑚!⁄ （灰線）的體積數，

以及融解層（虛線）。 下圖為 ZDR>1.5 dB(如上圖標示)。 
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1.2 北台灣大雨事件的氣候特徵  

上一節中提到 ZDR 與 KDP 在劇烈對流中的特徵，而劇烈對流常引發地面的強

降雨（尤其是短延時強降雨）。總降雨量為降雨強度和降雨延時的乘積，即 P=I*D （e.g. 

Doswell et al. 1996）。本節以北台灣（基隆市、台北市、新北市）的局屬雨量觀測

站，討論 2014-2018 年間的大雨事件統計特性，並進一步在第二章以個案分析其降

雨微物理特徵。 

本文使用的大雨標準，參考氣象局之定義，即 1 小時累積雨量超過 40mm，豪

雨標準為 3小時累積雨量超過 100mm。其他名詞定義如下： 

! 降雨（大雨）事件：單一雨量站，至少 30分鐘累積無降雨後，降雨 0.5毫米以

上且最大之累積時雨量應達大雨等級，以開始降雨的時間為事件起始時間。事

件起始後，降雨為 0持續 30分鐘以上，以最後記錄的降雨時間為事件結束時間。

篩選事件的門檻值，能有效分割一波降雨（降雨強度隨時間分布呈單峰型），

且不會留下過長的微弱降雨時段。 

! 降雨延時：降雨事件起始至結束所經過的時間，單位為小時。 

! 最大降雨強度：降雨事件中，累積時雨量的最大值，單位為 mm/h（至少為

40mm/h）。最大降雨強度的發生時間，不晚於降雨事件結束時間。 

! 降雨個案：對於相近時間發生的降雨事件，應為相同之綜觀環境，歸類為同一

次降雨個案。篩選之標準為，不同降雨事件發生的時間間隔不超過 3 小時。一

次降雨個案中，至少有一個降雨事件。降雨個案的延時、降雨強度，為個案中

所有降雨事件的平均延時和平均最大降雨強度。 

2014-2018年間被標記出的北台灣大雨個案計有 193個。以個案中所有發生大雨

事件的測站，計算平均延時、各站平均最大降雨強度，比較如圖 1. 2。大部份的大

雨個案，延時在 1-3小時，最大降雨強度在 60 mm/h以下，降雨延時與最大降雨強

度，呈現正相關性，不過可以發現降雨個案呈現雙極化分布。(1)降雨延時達 10小

時以上，多為颱風影響期間的降雨（圖上標記颱風名稱），注意延時超過 20 小時
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的橫軸尺標做了調整，因為有兩組冷季降雨個案延時超過一天。(2)最大降雨強度達

70 mm/h以上，普遍而言，延時長、雨強大的個案，空間分布也較廣（測站數量較

多）。達到豪雨等級的個案分布，與前述的雙極分布特徵也相當吻合。這裡選擇了

兩次北台灣（主要台北市）降雨顯著的個案，2015年 6月 14日和 2018年 9月 8日

作細部分析。 

 

圖 1. 3呈現大雨個案季節變化特徵，大雨個案集中發生於 6-9月，以 6月最多。

11、12月仍有大雨個案發生，但個數甚少。4-9月降雨延時的中位數為 1-3小時，（和

圖 1. 2相同），上四分位數亦不超過 5小時。7-9月的颱風個案延時都超過 5小時（如

圖 1. 2），不計入颱風個案則 7月的降雨延時最短，10月後降雨延時顯著增加。 

圖 1. 3顯示，降雨強度的中位數大致位在 45到 55毫米之間，降雨強度的極值

以 6和 8月較高，7月雖然颱風個案多，但最強的降雨強度並非最強。10和 12月的

降雨強度中位數較低，雖然 11 月份降雨強度的統計分佈較寬，但個案數量僅有四

個。  

 討論大雨事件日變化特徵時，去除颱風個案（8/193），845次事件變成 755個。

並以每三小時分組計算，03L意為最大降雨強度發生在地方時 1至 3時，06L意為 4

至 6時，以此類推。圖 1. 4顯示，最大降雨強度發生次數，隨時間逐漸增加，在 13-15

時發生次數顯著提升，而在 16-18時達最高，隨後急遽下降，在 22-24時發生次數最

低。最大降雨延時隨時間的變化，在 06L和 18L出現極值。15L和 18L的降雨延時

分布最廣（20分鐘至 50小時），延時超過 10小時的降雨事件，其最強降雨率也發

生在 13-18時居多，夜間 19時至隔日 3時次之。日間的熱力作用，除了是弱綜觀條

件下的降雨主要 forcing，或許也影響了綜觀尺度的降水系統的最強降雨發生時間。 

圖 1. 5 指出大雨事件發生頻率最高以台北市南側到雪山山脈間（平均每年 5次

以上），次高則包括台北盆地東北、西南的河谷，大屯山區至雪山山脈北段（平均

每年 3 次以上）。統計顯示最大降雨強度的發生時間以 13-18 時最多，且遠高於其
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它時段（圖 1. 4）；為了呈現日變化特徵，計算各站 13-18時發生最強降雨和其他時

間發生最強最強降雨的比值。比值超過 1，表示 13-18時發生最強降雨次數高於其他

時間總和；值越大，表示最強降雨集中發生於 13-18 時。約略以林口台地、台北市

大屯山系、雪山山脈北端（北緯 25度以北）之間連線為分界。以南至雪山山脈脊線，

最強降雨顯著集中於 13-18 時。以北至海岸線，最強降雨則分布於其他時間，其發

生次數顯然也較南部少許多。對於午後強降雨的分布，由發生頻率與好發位置來看，

與過去研究一致（如 Chen et al. 2007、Lin et al. 2011），最高次數在斜坡上（Jou 1994）

或河谷上游，向市區遞減，基隆河淡水河交界似有另一熱區。 

 

 

 
圖 1. 2 北台灣大雨個案的延時和強度分布。橫軸為個案的平均降雨延時，注意 20
小時前後為不等間距。縱軸為個案的平均最大降雨強度。不同顏色和尺寸的點代表

個案中達大雨標準的雨量站數量，見圖例。達豪雨標準的個案會加上圓圈。藍色等

值線為個案數量佔總數量的比例，單位為百分比，間距分別為 1h 及 5mm/h。颱風
個案加註颱風名稱，分析的兩次個案也以日期標示。  
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圖 1. 3大雨個案季節變化特徵。為各月份大雨個案延時（上圖，單位小時）和雨強
（下圖，單位 mm/h）的箱型圖，離群值以紅色十字標記。每月個案數量以灰點和數
字註記。降雨延時的縱坐標以對數表達。 
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圖 1. 4非颱風之大雨事件日變化特徵。為逐三小時大雨事件延時的箱型圖，樣本僅
包含非颱風個案，離群值以紅色十字標記。03L 意為最大降雨強度發生在地方時 1
至 3時，06L意為 4至 6時，以此類推。每三小時事件數量以灰點和數字註記。縱
坐標軸為對數。 

 
圖 1. 5大雨事件發生位置以及頻率分布圖。各站發生頻率（平均次數/年）以圓圈大
小表示。不同填色表示各站 13-18時發生最強降雨和其他時間發生最強最強降雨的
比值，如圖例。  
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第二章  雷暴系統之雙偏極化參數特徵分析  

2.1. 鋒前暖區午後暴雨系統  

周等（2016）分析 2015年 6月 14日一次弱綜觀環境下的臺北地區午後雷雨個

案，其中單站（公館）劇烈降水在三小時內接近 200 毫米，臺北市南區以及臨近的

新北市雨量站多可測得大雨以至豪雨等級的降雨。比較本次降雨個案與過去對於北

臺灣弱綜觀環境下的午後雷雨統計研究（例如 Chen et al. 2007、Lin et al. 2011），顯

示主要降雨發生時間和位置並無二致（如圖 2. 1a），但如何會產生如此劇烈的降雨？

周等（2016）提出對流胞合併（cell merge）過程增加對流系統的面積與發展高度，

與此次劇烈降雨有顯著關聯；而海風環流與早前降雨引發的蒸發冷池邊界交互作用

則有利於胞合併的發生。Jou (1994)亦指出，臺北盆地南側斜坡上發展的降雨引發的

下坡風，有利於盆地內後續對流系統的發展。 

圖 2. 1a與圖 2. 1b的平均回波分布顯示，雪山山脈西側的回波從中午後就持續

發展，桃園、新竹一帶的回波可持續發展至傍晚。由圖 2. 1b，回波有隨盛行西南風

向東北移動發展的趨勢，而在臺北市內呈現近似滯留的情形，這可能與盆地地形有

關。隨後移入盆地的回波則與原先在盆地內的回波合併（約在 14:35後），公館每 10

分鐘雨量在 14:40-15:00這 20分鐘內皆達 30mm以上，凸顯這段降雨加強的過程。

從另外一個角度來看回波的演變，圖 2. 1c 顯示在 14:30 以前，回波主要仍是西南-

東北方向移動，但隨即產生向西北方向的移動分量，而後發展成如圖 2. 1a擴及臺北

市西側與鄰近新北市部分地區的大回波區域。這種垂直於盛行風的對流發展方向，

有幾種因素。首先，當天上午探空資料顯示 500hPa以上有不同於低層盛行西南風的

西南西風甚至西風，產生的西北方向風切，對於發展高度達 6-7 公里高度以上的系

統（如圖 2. 2），就有機會受到影響。其次，降雨蒸發的冷池邊界與淡水河口進入的

海風（西北風）的輻合，有利於對流向西北發展。另外由圖 2.1c可以發現，胞合併

不僅發生在盛行風方向，斜坡上的回波向盆地內移動後（東南往西北方向），亦與原

先在盆地內的對流胞合併，與 Jou（1994）提出的過程類似。 
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在北美洲的觀測研究顯示，伴隨劇烈垂直運動的雷暴系統內，經常有較大的 ZDR

和KDP垂直分布呈柱狀結構（以 S波段雙偏極雷達為例，ZDR≧1dB以及KDP≧0.75

度/公里，如 van Lier-Walqui et al. 2016）。ZDR柱源於大且扁平的過冷雨滴或是液態

水覆蓋的冰(Bringi et al. 1996, 1997; Brandes et al. 1995)，常見於雷暴上衝流區內或邊

緣 (Illingworth et al. 1987; Conway and Zrnić 1993; Kumjian et al. 2014; Hubbert et al. 

2018)。 而深對流上衝流舉升的大量液態水或液態水覆蓋的冰則形成 KDP柱(Bringi 

et al. 1996; Hubbert et al. 1998; Loney et al. 2002)。周等（2016）分析通過公館劇烈降

雨區的雷暴系統剖面（雷達單一方位角），發現在強降雨開始前（14:35）即有 ZDR

柱以及 KDP柱的出現，而在強降雨發生時（14:52）KDP柱的水平範圍增加，而 ZDR

柱的特徵則不明顯。圖 2. 3為胞合併過程中，回波與垂直運動的分佈情形，分別分

析通過上衝流核心且平行/垂直盛行風方向的兩組剖面，分別為東北-西南/東南-西北

方向，如圖 2. 4所示。圖 2. 4a顯示水平方向 15-30公里間，4公里以下的回波區域

已然合併，低層徑向速度輻合處向上延伸，即為垂直運動速度最強的地方（圖 2. 4b）。

但在 4公里高度以上的大回波區與垂直運動速度軸線仍可分辨出兩個區域（圖 2. 4a）：

水平方向 18和 26公里，這顯示在盛行風軸線上胞合併的過程是由下至上的。圖 2. 4c

顯示，在前述的兩處區域，融解層以上都可以發現 ZDR≧1dB的柱狀結構，然而最

大的 ZDR是發生於胞合併的交界處（水平距離 20-25公里），ZDR大於 3dB以上。

較強的 KDP出現於 2公里高度以上，與大 ZDR的分佈約略相同，且隨著上衝流軸

現向東北側延伸。 

由垂直盛行風方向（東南-西北）剖面觀之，上衝流位置（水平距離 15-25公里）

與 50dBZ以上強回波（圖 2. 4e）、徑向風輻合區（圖 2. 4f）的位置相符。對流胞前

緣（水平距離 20-25 公里處）有較弱的回波區（30dBZ 以下）並伴有強上衝流，弱

回波區伴隨強上衝流在北美洲超級胞中是冰雹生成的典型特徵，在臺北市亦曾有類

似個例發生（林等 2003）。但在此個案中地面並沒有冰雹的記錄，由 ZDR值在融解

層上方的分佈（圖 2. 4g）則比較像是霰（軟雹）。對流胞前緣的大ZDR區域（ZDR>2dB，
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圖 2. 4g）應可分為兩類：伴隨弱回波區可能是粒徑淘選（size sorting）的特徵，而

伴隨強回波區則可能為融化的霰和雨滴碰撞合併成長。圖 2. 4h顯示 KDP柱與強回

波值區域約略吻合，而 KDP 柱在融解層上方的發展高度也與 ZDR 柱相符。這些由

雷達所觀測得到的降水粒子特徵，可以推測在落出上衝流區域以後，可以造成地面

的劇烈降雨。 

為討論 ZDR和 KDP垂直分佈特徵的變化，參考 van Lier-Walqui et al. (2016)的

方法，選擇圖 2. 1a中紅色實線方框範圍，計算 ZDR≧1dB以及 KDP≧0.75度/公里

在不同高度層的分佈面積、以及融解層以上的體積，如圖 2. 5所示。在整層的分布

上，ZDR 柱和 KDP 柱出現的時間大致相同，且和地面降雨的時間相似。無論在融

解層以上或以下，大於門檻值出現的時間 ZDR都略早於 KDP數分鐘。ZDR柱在融

解層上方約可發展至 6-7公里，然而 KDP柱則可以發展至 9公里，ZDR柱發展高度

低於 KDP柱的特性，與 van Lier-Walqui et al. (2016)的結果相同。雖然 ZDR≧1dB在

融解層以下的發展面積顯著大於 KDP≧0.75度/公里的面積，但是在融解層以上則是

呈現相反的結果，即 KDP 柱的體積要大於 ZDR 柱，這個結果則與美國中西大平原

的雷暴系統不同（van Lier-Walqui et al. 2016）。在此提出兩種面向的討論：首先，能

停留在空中的水物粒徑大小，應會受到上升運動強弱的影響，上升運動較弱則所能

支持的粒徑亦小（ZDR 小）。另一方面，對於台灣地區雨滴粒徑分布的研究，顯示

對流性降雨較趨向於 Bringi et al. 2003所分類的海洋性對流，也就是相較於大陸性對

流，雨滴粒徑較小但數量較多（e.g. Seela et al. 2018），表現在偏極化參數上，就是

KDP較大，但 ZDR較小。 

參考 Bringi et al. (2003)的方法，使用平均粒徑 Dm和標準化截距參數 Nw，分析

6月 14日 13-17時的公館（台灣大學）雨滴譜觀測，並由雨滴譜計算出相應的 ZDR

與 KDP值，比較如圖 2. 6a與圖 2. 6b。圖 2. 6a指出基於地面觀測雨滴譜資料計算之

Dm與ZDR具有良好的相關性，當Dm越大時ZDR也越大。圖2. 6b比較Nw與KDP，

其相關性就不如圖 2. 6a的表現結果，主要是因為總相位差（即 KDP的距離積分項）
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增加的原因包括粒子濃度和粒徑兩者合成的效果，但基本上當 KDP較大時，Nw也

較大。圖 2. 6c 顯示 ZDR 和回波的關係，及其在不同高度的變化情形：地面和 1-3

公里高度的分布相當接近，ZDR和回波呈正相關；20dBZ以下，ZDR趨近於零，而

在 40dBZ時 ZDR平均約為 1dB，50dBZ以上則 ZDR可達 2dB。融解層以上的 ZDR

隨回波變化情形並不顯著，多在 0-1dB間顯示水物粒子外觀偏圓形，回波 40dBZ以

上 ZDR才有增加的情形。圖 2. 6d顯示 KDP隨回波值增加而增加，但主要的變化是

在回波達 40dBZ以上時才發生，融解層以下或以上都呈現此情形，這也指出 S波段

雷達 KDP參數在較劇烈降水時的適用性。在相同回波值時，1-3公里的 KDP強度要

比地面來的大，具有系統性的偏差（bias），可能是源自於 KDP由總相位差濾波及微

分的過程，但地面和 1-3公里高度的 KDP變化趨勢一致。比較圖 2. 6c和圖 2. 6d，

顯示 KDP 隨回波增加的情形比起 ZDR 要顯著許多，這部分也顯示在此個案中，水

物粒子濃度較粒子大小對降水的影響較大。 

Kumjian and Ryzhkov (2009)指出，ZDR和 KDP柱在空間分佈上經常是互補的

(offset)，而 ZDR 柱和 KDP 柱的出現也並非全然同步或是並列(Loney et al. 2002; 

Kumjian et al. 2014; van Lier-Walqui et al 2016)。但經由整體性的統計方法（指定分析

區域），分析 2015年 6月 14日午後雷雨個案，顯示在劇烈降雨（豪雨等級）達標前

10分鐘，融解層以上的偏極化雷達參數 ZDR和 KDP就顯示出大量冰與液態水混合

的特徵（伴隨強上衝流），這些降水粒子隨即在地面造成強降雨，引發都市暴洪。 
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圖 2. 1 （a）五分山雷達於 2015年 6月 14日 13至 17時的 0.5度仰角觀測平均回波
值，坐標軸以雷達為原點，距離單位為公里，黑色實線為 500 公尺等高線，注意坐
標軸正北方順鐘向旋轉 40 度。（b）如圖（a）中紅色虛線方框內平均回波哈默圖
（Hovmoller diagram），縱軸為小時，橫軸對應圖（a）中橫軸，黑色填色區域為地
形剖面，並以虛線標示 500公尺高度。（c）如圖（a）中紅色實線方框內平均回波哈
默圖，橫軸為小時，縱軸對應圖（a）中縱軸，餘同圖（b）。 
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圖 2. 2回波≧50dBZ面積在不同高度層隨時間的變化與每分鐘閃電發生次數。橫軸
為小時，左側縱軸為高度（公里），右側縱軸為每分鐘閃電發生次數，填色為面積（平

方公里），黑色與藍色實線分別為雲間閃電與雲對地閃電，注意閃電發生次數經過每

五分鐘的平滑處理。 
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圖 2. 3 14:35時 0.5度仰角觀測回波與 3公里高度垂直運動速度。座標軸以雷達為原
點，距離單位為公里，填色為回波值（dBZ），黑線為垂直運動速度（公尺每秒），
實線為正值，虛線為負值，粗實線為 0。 
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圖 2. 4 （a）-（d）如圖 2. 3a中黑色直線剖面，依序為回波、徑向速度、ZDR、KDP，
皆套疊垂直運動速度，縱軸為高度，橫軸為距離（公里），橫軸右側為東北方，虛線

為融解層高度。（e）-（h）如圖 2. 3a中深紅色直線剖面，依序為回波、徑向速度、
ZDR、KDP，皆套疊垂直運動速度，橫軸右側為東南方，餘同（a）。 
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圖 2. 5 （a）ZDR≧1dB面積在不同高度層隨時間的變化（填色）與融解層以上 3
公里內（5-8公里高度）ZDR≧1dB的體積隨時間的變化（灰色實線）。橫軸為小時，
左側縱軸為高度（公里），右側縱軸為體積（立方公里），填色為面積（平方公里），

虛線標示融解層高度。（b）同（a），但分析資料為 KDP≧0.75度/公里，注意右側縱
軸尺標與圖（a）不同。 

 

(a)	

(b)	
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圖 2. 6 （a）雨滴譜儀觀測計算平均粒徑與 ZDR散布圖。（b）雨滴譜儀觀測計算標
準化截距參數 Nw與 KDP散布圖。（c）觀測 ZDR與回波散布圖。黑點為地面雨滴
譜儀觀測計算而得，實線範圍則為雷達在圖 1a中紅色實線方框內的觀測結果，等值
線由外而內分別表示包含 90%、70%、50%之樣本，紅色與藍色實線分別為 1-3公里
與 5-8公里高度之雷達觀測。（d）觀測 KDP與回波散布圖，其餘同（c）。 
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2.2 季風槽內低壓擾動暴雨系統  

2018年 9月 8日於大台北地區發生的豪雨個案，係不穩定大氣環境下熱力與動

力條件共同導致的降雨案例，引起台北市及新北市多個測站 1小時累積雨量超過 100

毫米（圖 2. 7），短沿時強降雨的特性並造成當天大臺北地區多處嚴重淹水情況發

生。臺灣位於強綜觀的動力條件下：巴士海峽的熱帶氣旋及南海大低壓帶的西南風

增強南方暖濕空氣勢力，中層有槽線接近台灣伴隨地面冷鋒面，8 日凌晨至午前此

冷鋒面大致滯留於臺灣北部海面上（地面天氣圖見圖 2. 8a）。探空圖（圖 2. 8b）顯

示北臺灣附近低層吹西南風，大氣環境暖濕無顯著逆溫，不穩定度高。 

由氣象局整合回波（圖 2. 9）可見，中午前後北部海面持續有鋒面雨帶的回波

訊號，當日 1130LST有熱對流胞自新北市與宜蘭交界發展，而在 1200LST已增強為

平行山脈脊線的雨帶並在傍晚前持續消長。北部海面帶狀回波前緣，於 1530LST之

後在新北市萬里發展出較強對流，並持續發展南移。1700LST後 40dBZ以上的強回

波區覆蓋整個台北市區，部分區域最高有超過 55dBZ的回波訊號（圖 2. 10），約至

1900LST之市區內 40dBZ以上的強回波區才逐漸消減，系統逐漸向西南移動。由強

回波位置和雨量站觀測時序（圖 2. 7b），在 1700-1850LST期間，系統是由北而南、

由東向西移動。 

由五分山雷達 0.5度仰角的回波分布（圖 2. 10），在北市南區測到最大 10分鐘

雨量的時段裡（1740-1750LST），信義區至大安區一帶上空皆位於強回波區（雷達反

射率大於 40dBZ）的空間範圍內，公館測站記錄到最大 10 分鐘累積雨量的時間是

1740LST，於 1740-1807LST5之間公館站上空的回波值皆可達 45-55dBZ；同時間公

館至中正一帶的強回波區南端，發展出一條帶狀的回波訊號（圖 2. 11黑色方框範圍

內），此現象從 1720-1840LST時間段內都可以從底層回波資料觀察到（圖 2. 10），

其回波強度都在 35dBZ以上。比與五分山雷達同一時段 0.5度仰角徑向風場資料（圖

2. 11b），此區帶狀回波的南端前緣對應對流系統的低層入流區，帶狀回波以北則是

氣流遠離雷達方向的出流區域。 
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在條帶狀回波邊緣、圍繞系統入流區前緣，有 ZDR值較大的弧狀區域（121.6°E、

25°N處，圖 2. 12a黑色弧形框起範圍），達 3.0-4.5dB；從低層至 5公里高度（雷達

6度仰角）都可以看到有 ZDR極值存在，但弧狀分布特徵在較高位置並不明顯（圖

2. 12a-e）。這樣的特徵隱含入流上衝流在三維空間中的分佈呈現傾斜柱狀結構。在

晚間 1850LST之後強降雨區移出台北市南區，原先的 ZDR極值也不復存在。圖 2. 13

討論 ZDR和 KDP垂直分佈特徵的變化，分析方法同圖 2. 5但選擇台北市範圍內。

整層的 ZDR大值並不多，融解層以上 ZDR≧1dB的分佈更為稀少，僅在 18時前後

顯著出現，與前述 ZDR垂直分析（圖 2. 12）呈現特徵一致。較大範圍 KDP柱出現

時間約為 1730L，略早於地面主要降雨時間，發展高度達融解層以上 1公里。 

北美的超級胞對流系統，具有明顯的渦度和旋轉性質，其對流的中尺度結構包

含了前、後緣陣風鋒面與下衝流區，入流匯合於對流的旋轉中心，可能形成冰雹及

龍捲風。Kumjian and Ryzhkov (2008) 指出超級胞內近地面（低於 1公里高）的入流

位置前緣會出現弧形ZDR的特徵，並伴隨上衝流有向上延伸的柱狀ZDR大值訊號。

本次個案（2018/9/8）降雨範圍大、強度高，由系統移動和徑向風場分析也發現有旋

轉的特徵，但 ZDR柱發展的高度並不高，不同於中緯度超級胞的冷雨過程在中層以

上（~5公里）有顯示降水粒子相態轉變的偏極化訊號。本次個案的動力結構特徵與

其對系統生命期與降雨微物理的影響，會是未來值得討論的議題。 
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圖 2. 7 2018年 9月 8日 16-20時北台灣累積降雨分布與降雨時序。(a)累積降雨分布，
單位為 mm，以數字標記之雨量站，依序為平等、臺北、挹翠，於(b)分別繪製降雨
時序。長條圖為 10分鐘累積雨量，黃色、橙色、藍色線分別為 1小時、3小時和總
累積雨量。 

 

 
圖 2. 8 (a) 2018年 9月 8日 0800LST地面天氣圖；(b) 0800LST板橋探空。（資料來
源：中央氣象局）。 
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圖 2. 9 2018年 9月 8日 1130-1900LST每 30分鐘整合回波（資料來源：中央氣象局）。 

 

 
圖 2. 10 2018年 9月 8日約 1600-1900LST五分山雷達最低仰角回波時序。 
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圖 2. 11 2018年 9月 8日 1750LST之五分山雷達 0.5度仰角回波及徑向風場 PPI。黑
色方框標示帶狀回波與系統入流位置。 

 

 

 
圖 2. 12 (a)-(e)為 2018年 9月 8日五分山雷達 1750LST 0.5-4.4度仰角之 ZDR資料，
與 (f)一小時後強回波移出台北市南區後之 ZDR對照。 
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圖 2. 13 同圖 2. 5，但為 2018/9/8 16-20LST間，台北市內 ZDR與 KDP垂直結構特
徵的變化。 
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2.3 降雨微物理特徵比較  

前述兩例在臺北造成豪雨的個案：鋒前暖區午後暴雨系統（2015年 6月 14日）、

季風槽內低壓擾動暴雨系統（2018 年 9 月 8 日），比較其偏極化參數特徵有相當大

的差異。圖 2. 14比較兩次個案在主要強降雨時間之前的 ZDR和 KDP柱特徵，兩組

個案中的 KDP柱都較 ZDR柱發展高度高約 1公里，但 6月 14日個案不管在參數極

值或柱狀結構發展高度都較大。比較圖 2. 5和圖 2. 13的垂直分佈特徵，可以發現相

較於 6 月 14 日，9 月 8 日幾乎沒有 ZDR 柱的出現（只有在地面大降雨前少量的發

展），而 KDP柱分佈範圍也小很多。由地面雨滴譜觀測（圖 2. 15），可以發現 9月 8

日個案具有比較明顯的層狀降雨特徵；而兩組個案的對流降雨，雖然都介於海洋性

和大陸性之間，但以 6月 14日個案具有比較大的雨滴（平均粒徑超過 2.5 mm），大

雨滴的單位密度也比 9月 8日要高。這些特徵都顯示 6月 14日的降雨系統具有比較

高的對流活躍度（深對流、強上衝流、大粒子），瞬間降雨強度也比較大。 

 

 
圖 2. 14 2015/6/14和 2018/9/8的 ZDR及 KDP分布特徵比較。 
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圖 2. 15 雨滴譜觀測平均粒徑 Dm與標準化截距 Nw散布圖。2015/6/14和 2018/9/8
觀測資料分別來自臺灣大學（公館）和氣象局（臺北），以藍色、紅色表示。實心與

空心圓點分別表示降雨率超過 20mm/h和以下。圖中大陸性、海洋性對流與層狀降
水分布範圍，係依據 Bringi et al. 2003標出。  
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第三章  C波段雷達（RCMD）衰減訂正評估  

自 2016年 7月起，五分山雷達站除了原有的 S波段(RCWF)的雙偏極化雷達之

外，又新增了 C波段(Maintenance Depot，RCMD)雙偏極化雷達加入掃描，以作為接

下來在全臺各地佈設之防災降雨雷達的校驗平臺，平時也可作為 S 波段雷達的備援

系統；因此，將此新設置的 C波段雷達與原有 S波段雷達的觀測結果比較就顯得極

為重要。兩雷達之間水平距離及高度僅相差約 45 及 12 公尺，平時兩者掃描策略一

致，以平面位置掃描(Plan position indicator，PPI)進行 9個仰角的觀測(張等 2017)。 

由於一組 9層仰角 PPI的體積掃描需時約 6分鐘，在時間及空間上的垂直解析

度不足以應付午後雷暴型態的快速演變；藉RCMD可較為靈活調整掃描策略的特性，

於 2018年 8月 17日的午後雷暴個案當中，除了原本進行的 PPI掃描策略之外，在

對流發展後不久，便開始執行方位高度顯示(Range-Height Indicator，RHI)與扇形

(Sector)交錯的掃描策略(始於 14:58LST、終於 17:08LST)。相較於過往由 PPI作成垂

直剖面 (Vertical Cross Section，VCS，或稱為 Pseudo RHI)，RHI掃描垂直解析度高

(0.5°)且時間延遲短(約 10秒)，Sector則可以將 PPI掃描的範圍縮小到對流主要發生

的區域(林等 2017)；結合兩者的特點，除了提高掃描效率，同時也提高對目標物的

解析能力。 

透過本個案相近仰角及時間內RCWF的 PPI及RCMD的 Sector掃描結果比較，

在水平回波反射率(Z!!，圖 3. 1)上兩者強回波區域基本上還滿一致的，但是相較於

RCMD，RCWF 呈現較多弱回波值的雜訊；而差異反射率(Z!"，圖 3. 2，RCWF 同

樣呈現較多的雜訊，且主要是以雪山山脈一帶較為嚴重，但 RCMD則可明顯看到在

強回波區域裡，又有顯著的Z!"極值落在其中，代表的是劇烈上衝流區域從這些明顯

的訊號，可知利用 RCMD更適合用來估計強降水。不過，仔細比較兩者可發現 RCMD

的Z!!值較小，尤其以降水強度大的時候特別明顯，主要是因為 C波段衰減效應較 S

波段顯著的關係。 
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張等（2017）分析 2017年 6月 2日觀測資料，比對掃描時間相差 1分鐘內，RCWF

和 RCMD觀測特徵及差異。本文參考張等（2017）方法制定分析區域：為確保所觀

測到的都是液相降水粒子，因此只有選取仰角 0.5 度、觀測距離在 150km 內的 PPI

資料（圖 3. 3a），配合 RCMD雷達 Sector掃瞄範圍，選取 231.5到 69度方位角來進

行比對（圖 3. 3b），並且濾除相關係數小於 0.8的資料，以確保看到的不是非氣象回

波。分析時間考慮相近時間的 PPI 掃描，兼顧強對流發生的時間，分別為 15:08:01

（RCWF）和 15:06:56（RCMD），時間差稍微多於 1分鐘。 

 

表 3. 1 RCWF與 RCMD觀測參數相關係數與線性關係式。 
個案日期 𝑍!! 𝑍!" 𝜑!" 𝐾!" 

2017/06/02 
（張等 2017） 

0.78 0.33 0.76 0.81 

2018/08/17 0.90 0.73 0.92 0.87 

2018/08/17 
線性關係式 

RCWF= 
0.82*RCMD+

4.40 

RCWF= 
0.89*RCMD+

0.06 

RCWF= 
1.88*RCMD+

8.76 

RCWF= 
1.74*RCMD+

0.26 

 

圖 3. 4是 RCWF與 RCMD的比較結果，相關係數分別列於表 3. 1。比較相關係

數發現，8月 17日的個案比 6月 2日的相關性高很多；由於 8月 17日在分析範圍

內僅有數個對流胞，而 6 月 2 號的鋒面個案則情況較為複雜，回波範圍面積較大，

且除了對流降水之外還包含了大範圍的層狀降水區。所以導致資料分布較為分散。

比較圖 3. 4a和 e（回波反射率），25dBZ以上則 RCWF的值顯著較大，符合我們對

C波段衰減效應影響的預估。圖 3. 4b和 f（差異反射率）資料分布則顯示 RCMD整

體而言皆較 RCWF的觀測值要小，也是受衰減效應的影響。比較圖 3. 4c和 g（相位

差）、圖 3. 4d和 h（比差異相位差），則是因為和波長成反比而斜率較大。 
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由於𝐾!"正比於液態水含量的多寡，但本身不受衰減效應的影響，故利用回波衰

減量與液態水含量成正比的關係(Bringi et al. 1990)，可以從𝐾!"反推實際上回波可能

會受到的衰減量。在這邊定義比衰減(𝛼!)及差異比衰減(𝛼!")，是為單位距離中、對

水平反射率(𝑍!!)及差異反射率(𝑍!")的衰減量： 

α! r = γ!K!" r                         
α!" r = κα! r = γ!"K!" r

 

其中γ!及γ!"為比例係數。 

又實際雷達觀測為總相位差(φ!")，但雷達發射初始相位不為零，且可能隨時間

而變，故我們利用從原始φ!"!計算後之K!"，再沿著波束路徑積分，即得已扣除初始

相位的φ!"： 

φ!"(r) = 2 K!" s ds
!
!!

， 

因此，此參數和水平總衰減量(A!)及差異總衰減量(A!")亦成正比： 

A! r = 2 α! s ds
!

!!
= γ!φ!" r       

A!"(r) = 2 α!! s ds
!

!!
= γ!"φ!"(r)

 

參考 Rico-Ramirez (2012)整理針對 C 波段的衰減參數，以及 Lim and 

Chandrasekar (2016)對雨滴粒徑的模擬，假設氣溫改變對參數影響不顯著，γ!及γ!"之

間大約成一比例，得知： 

γ! = 0.073       
γ!" ≅ 0.2×γ!

 

至此，我們即可約略估計未衰減前的原始量： 

10 log!"[Z!!(r)] = 10 log!" Z!!! r + A!(r)
10 log!"[Z!"(r)] = 10 log!" Z!!" r + A!"(r)

 

當中，Z!!及Z!"為估計值，Z!!!及Z!!"為實際觀測值。 
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圖 3. 5比較分別由線性關係式（表 3. 1）和透過KDP衰減訂正的RCMD與RCWF

參數。圖 3. 5a和 e中，灰色 Scatter的部分是由 C和 S波段關係式換算，由於已經

換算回 S波段為基準的值，所以斜率為 1、相關係數不變（同表 3. 1）；橙色 Scatter

的部分則是透過 Bringi et al. (1990)衰減係數訂正的結果。相較於線性關係的訂正方

法，看到比相位差衰減訂正後，相關係數在𝑍!!和𝑍!"都有提升（分別為0.90 至 0.91，

0.70 至 0.73），但是斜率仍小於 1，代表在高𝑍!!和𝑍!"的衰減訂正可能還不足。另

一方面也可以發現，單由關係式換算的觀測值平均都比由衰減訂正來的值還要來得

大（𝑍!"較不明顯）。 

比較 RCMD和 RCWF的垂直剖面觀測（圖 3. 6至圖 3. 7），注意此處 RCWF使

用 PPI體積掃描在 280.11° 方位角的合成，而 RCMD則使用 RHI掃描資料，故提供

較佳的垂直解析度。圖 3. 6呈現出K!"的大值，但又以 RCMD的訊號較為明顯（因

與雷達波長成反比）。圖 3. 7可以觀察到，透過衰減訂正之後的 C波段觀測值，無論

在Z!!或者Z!"都較原本未受校正的觀測值更接近於 S 波段，尤其是在K!"值較大的

區域有較明顯的改善，有界弱回波區（Bounded Weak Echo Region，BWER）的特徵

也相當清楚（圖 3. 7b）。注意在 BWER前緣（距離雷達 31公里處），RCMD經衰減

訂正後的Z!"比 RCWF高（圖 3. 7e和 f），這可能是由於較大雨滴在 C波段雷達觀測

所表現的共振效應（Resonance Effect）：由於 C波段波長較短，較大粒徑雨滴會進入

米氏散射區（相較於 S波段仍為雷利散射），以至於 ZDR數值有不同的表現。 

目前僅假設簡單比例關係作初步校正，未考慮細部之溫度的變化，在不同環境

下的衰減參數會受到影響，而導致校正結果可能尚有改善空間。深入討論兩波段雷

達間每個相近仰角、時間的波束，比較之間的比例關係和換算的經驗公式，以及直

接由𝛼!及𝛼!"訂正之𝑍!!及𝑍!"會有多少差異，將有利於後續較精準的降雨估計。 
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(a) 

 
(b) 

 
圖 3. 1 2018年 8月 17日之五分山雷達回波圖，左為C波段偏極化雷達RCMD 0.5° 仰
角 PPI資料，右為 S波段偏極化雷達 RCWF 0.6°仰角 PPI資料。 
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(a) 

 
(b) 

 
圖 3. 2 同圖 3. 1，但為(a) RCMD及(b) RCWF的𝑍!"。 
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(a) 

 

(b) 

 
圖 3. 3 RCMD和 RCWF比對分析範圍示意圖。（a）垂直方向：觀測仰角對應高度，
紅色虛線為融解層高度。（b）水平方向：觀測距離和方位角標記於圖上。  
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(a) (b) 

  

(c) (d) 

  

圖 3. 4 RCWF（橫軸）與 RCMD（縱軸）觀測參數比較。圖中紅色線是線性回歸線。
（a）（b）（c）（d）分別為𝑍!!、𝑍!"、𝜑!"與𝐾!"於 2017年 6月 2日觀測（張等 2017）。 
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(e) (f) 

  

(g) (h) 

  
圖 3. 4（續）（e）（f）（g）（h）分別與（a）（b）（c）（d）相同，但為 2018年 8月 17
日觀測。 
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(a) (b) 

  
(c) (d) 

  
圖 3. 5 （a）衰減訂正後的 RCMD回波（縱軸）與 RCWF（橫軸）比較。（b）RCMD
原始觀測回波。（c）由表 3. 1線性關係訂正衰減之回波。（d）由 KDP訂正衰減之回
波。 
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(e) (f) 

  
(g) (h) 

  
圖 3. 5（續）（e）（f）（g）（h）分別與（a）（b）（c）（d）相同，但為差異反射率。 
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(a) 

 
(b) 

 
圖 3. 6 分別為 2018年 8月 17日（a）RCMD的 280.0° RHI及（b）RCWF的 280.11° 
VCS所觀測到的𝐾!"。 
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(a)  (d) 

  
(b) (e) 

  
(c) (f) 

  
圖 3. 7 衰減訂正前後的回波與差異反射率比較。2018年 8月 17日 15點 04分之
RCMD（a）未衰減校正前、（b）校正後的 280.0° RHI，以及（c）15點 02分這組體
掃內 RCWF(右)的 280.11° VCS所觀測到的𝑍!!。 
（d）（e）（f）分別與（a）（b）（c）相同，但為差異反射率。 
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第四章  結論與討論  

本期計畫成果包括： 

! 篩選北台灣大雨事件，為雙偏極化雷達參數特徵分析基礎。融解層以下 ZDR和

KDP的特徵與粒子濃度和粒徑能有良好相關性，且與天氣系統的動力條件和水

汽來源密切相關。 

! ZDR 柱和 KDP 柱的特徵凸顯出強對流中大量冰與液態水混合的特徵，與地面

觀測雨滴粒徑譜的濃度和粒徑參數有良好關係，並容易引發強降雨。從 2015年

6 月 14 日午後雷雨個案中，發現劇烈降雨達標前 10 分鐘，融解層以上的偏極

化雷達參數 ZDR 和 KDP 大值在地面強降雨前就出現，可能發展為暴雨發生之

即時預報指標。 

! KDP 衰減訂正法和線性關係訂正法皆能有效修正 C 波段雷達在回波和 ZDR 的

衰減。但仍須對於 RCWF 和 RCMD 在不同天氣條件下的觀測特徵，做更深入

的分析。 

分類強降雨天氣系統，歸納其雙偏極化雷達參數特徵，已然具備資料庫雛形。

應持續深化今年度工作成果，包括增加不同類型之強降雨個案分析，整合雷達與地

面雨滴譜儀觀測的分析。另一方面，C 波段雷達的衰減特徵與訂正結果，對於後續

應用（如水象粒子分類，參見 Park et al. 2009）的效應，需要進一步研究分析。本研

究仍期待能改進短期即時預報概念模式，並協助確認數值預報模式中降雨過程模擬

之不確定性。 
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