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中央氣象局全球預報系統的現況與未來 

陳建河 1  陳雯美 2  沈彥志 2  曾建翰 2  汪鳳如 2  馮欽賜 1 

1：中央氣象局氣象資訊中心 

    2：中央氣象局氣象科技研究中心 

 

摘   要 

目前中央氣象局全球預報模式（簡稱 CWBGFS）為 T319L40（水平解析度度約 0.375

度經緯度，垂直解析度 40 層，sigma 坐標），隨著超級電腦的升級，將於 2013 年提升至

T512L60（水平解析度度約 0.234 度經緯度，垂直解析度 60 層，sigma-pressure hybrid 

坐標，簡稱 T319L60），模式的頂層將由原來的 1mb 提高至 0.1mb。除了模式解析度的提

高之外，還做了一些模式動力、物理及植入虛擬颱風資料模組的調整，包括水平擴散

(horizontal diffusion）模組、模式頂層的牛頓冷卻（Newtonian cooling）模組、地形重力波

拖曳(orographic gravity wave drag)模組、行星邊界層模組等。未來(2014 年)也將加入非地形

重力波拖曳(non-orographic gravity wave drag)模組。最終(2015 年)將模式的動力架構改變為

semi-lagrangian，而分析模組也將改為 gsi-ensembel hybrid 分析系統，同時將納入更多未始

使用的衛星資料。 

目前已完成 T319L60sp 的平行測試，該模式於分析資料品質較佳之 post run 環境下，

經過 2011 年 2 月至 5 月共 3 個月的平行測試，整體 CWBGFS T319L60sp 的執行成效相當

良好，從第 5 天預報的垂直各層高度距平相關(anomal correlation)得分顯示比作業模式高。

至於 semi-lagrangian 模式的發展，目前也已完成鋼體旋轉(solid-body rotation)及淺水方模式

測試，而 gsi-ensembel hybrid 分析系統也完成單點資料的測試。 

 關鍵詞: 中央氣象局全球預報系統 

 

一、 前言 
目前中央氣象局作業中的全球預報作業系統（簡稱

CWBGFS），該系統的資料同化方法於 2010 年 7 月之前

使用 3-D VAR 分析方法，之後便改為 GSI 分析方法。而

預報模式的動力架構為三角形截斷波譜模式，於 2011

年至今，其水平解析度為 T320（0.5 度經緯網格），垂

直採用 座標，解析度有 40 層，使用半隱式時間積分

及跳蛙法，時間積分間距為 225 秒，為使模式積分穩定

分別採用 8 階水平擴散係數及 Robert 時間過濾方法，而

模式所使用的物理參數化方法計有（1）地表通量參數

化：參考 Businger et al.（1971），以相似理論經驗式估

算地表通量，（2）土壤模式：參考 Mahrt and Pan（1984）

發展之二層土壤模式，預報二層土壤溫度及單位體積含

水量，同時預報植物表面承水量，（3）大氣垂直紊流

混合參數化：考慮非局部（nonlocal）紊流通量之一階閉

合邊界層參數法(Troen and Mahrt 1986)，（4）淺積雲對

流參數化：採用 Li （1994）提出之方案，詳細說明及

測試可參考 Li and Wang（2000），（5）積雲對流參數

化：Pan and Wu（1995）的簡化 A-S 積雲對流參數法

（Simplified Arakawa- Schubert scheme），（6）網格尺度

降水參數化：採用 Zhao and Frederick(1997)提出之預報方

案，預報雲水（雲冰），並透過雲物理過程決定降水，

（7）重力波拖曳參數化：依據 Palmer el al.（1986）提

出的概念為基礎，（8）輻射參數化：短波及長波輻射

模式均建立在二向式(two-stream)之計算結構，但長波方

面使用 Fu et al.（1997）的二向\四向混合法以提高其精

確性。關於大氣氣體吸收係數與雲光學特性的參數化乃

參考 Fu an Liou（1992；1993）。 

本文共分三節，第一節為前言，第二節為模式現

況，介紹作業中的預報模式 T319L40(垂直為 sigma 坐

標共 40 層)與改進後的預報模式 T319L60(垂直為

sigma-pressure hybrid 坐標共 60 層)的模擬結果及比

較，第三節則敘述 CWBGFS 系統的未來發展。 

 

二、 CWBGFS 之現況 
在前言已簡單敘述作業中的 CWBGFS T319L40 之

現況，相較於世界其他國家作業中心的作業模式(表一)

相對落後很多，為加強 CWBGFS 的競爭力，該系統於

2012 年進行相當多的改進，本文綜合整理該預報系統於

最近的改進，包括：（1）加入減少緯度圈之東西向網

格點數目（reduce Gaussian grid）選項，（2）提升預報

模式的解析度，由原來的 T319L40 提高至 T319L60，垂

直坐標由 座標改為 -P 的 hybrid 坐標，垂直層數也

由 40 層提升至 60 層，模式層頂由 1mb 提高至 0.1mb，

（3）將水平擴散(horizontal diffusion)由 8 階(4-order)改為

4 階(8-order)，（4）將模式第一層的牛頓冷卻(Newtonian 

cooling)由 4 階(2-order)改為 2 階，（5）調整物理過程中

的重力參數化，(6)增加 GSI 模組中同化衛星資料的種

類。GFS T319L60 -P 模式在 postrun 的環境下，經過

數個月的平行測試，顯示整個 GFS 系統的執行相當穩

定，且成效優於現行的作業模式 T320L40，圖 1 及圖 2
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分別顯示 2012 年 7 月份兩個模式的北半球 500MB 與海

平面氣壓的第 4、5 天距平相關(AC)得分。 

圖 3 則是 2012 年 10 個颱風個案的路徑誤差比較，

大致上 T319L60 於前 72 小時的路徑誤差小於 T319L60，

但之後的 96 及 120 小時預報誤差則大於 T319L60。 

三、 GFS 未來的發展 

相關的研發改進工作正在配合新超級電腦的建置

而積極地展開中，在第一期新超級電腦建置完成的第 2

年 (2013 年 ) ， 預 報 模 式 將 提 升 其 水 平 解 析 度 至

T512L60(水平解析度度約 0.234 度經緯度)，同時物理參

數模組中的土壤模式及 Raylei friction 模組也將被 Noah 

地 表 模 式 及 Nonorographic gravity wave drag 

parameterization 所取代。另外 GSI 分析模組也會新增同

化 2 個新的衛星資料(AIRS(AQUA),  IASI(METOP-A))。 

其次，GFS 小組也正積極引進美國 NCEP 新一代的

GSI 分析模組，該模組具有結合分析與系集預報的功

能，被認為對於提升預報準確有極明確的貢獻，目前該

模組已經成功地引進並完成單點資料的測試，希望能夠

在 2014 年上線作業。另外有關模式的動力架構，也將

由原來的波譜方法改為 semi-lagrangian 方法，該數值方

法的發展是採自行發展的方式進行，在原有 CWBGFS

預 報 模 式 的 架 構 下 去 變 更 ， 目 前 已 完 成 鋼 體 旋 轉

(solid-body rotation)及淺水方模式測試，該預報模式希望

能夠在 2015 年上線作業。 
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圖 1: 2012 年 7 月預報模式 T319L60 與

T319L40 之北半球 500mb 高度場距平(AC)
於第 4 天及第 5 天的得分 

圖 2: 2012 年 7 月預報模式 T319L60 與

T319L40 之北半球 500mb 高度場距平(AC)
於第 4 天及第 5 天的得分 

圖 3:預報模式 T319L60 與 T319L40 於

2012 年 10 個颱風個案之路徑預報誤差值 
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摘    要 

       衛星觀測資料具備時間的連續性與空間的全球性，已成為數值天氣預報系統資料同化的重要觀測資料來

源，根據世界主要數值預報中心的經驗，其中的新一代微波探空儀 A( AMSU-A)的亮度溫度觀測是衛星觀測資

料中對全球數值預報模式的預報成效有最顯著的貢獻者。本文將探討 AMSU-A 亮度溫度觀測資料的同化及其

對中央氣象局作業之全球數值預報系統分析及預報的影響，研擬其同化策略以提升預報成效。結果顯示對目前

作業系統而言，AMSU-A 平流層頻道及窗區頻道的同化率較對流層頻道低，且與背景場的平均誤差也較大；增

加 AMSU-A 的同化對分析場的影響以 100hPa 以上的平流層最為明顯，對流層的部分南半球較北半球的影響明

顯，以南極地區最明顯；以探空資料檢視分析場顯示上對流層至平流層有較大的誤差，且 AMSU-A 資料的同

化強化了近地層冬半球偏暖、夏半球偏冷的偏差。以 NCEP 分析場檢視分析場顯示在傳統探空資料較匱乏的南

半球地區，風場東西分量的平均誤差時間序列呈現由平流層向下傳遞至對流層的異常誤差分布型態，這主要是

平流層頻道資料的同化所造成；對預報的影響則新增 AMSU-A 的同化對北半球的預報成效為持平，南半球則

略偏負效應；取消平流層 AMSU-A 頻道的同化對南、北半球的預報成效均略有提升。 

關鍵字：AMSU-A 衛星觀測資料，資料同化，全球數值天氣預報 

 

一、 前言 

數值天氣預報模式根據大氣運動與物理原理由

數值資料同化提供的初始分析場來進行未來大氣狀

況的預報，因此要提升數值預報的預報成效除了加強

數值預報的動力及物理之外，初始分析場品質的提升

也是非常重要的。初始分析場的品質決定於分析的方

法以及觀測資料，自 1950 年代數值天氣預報開始發

展以來，分析方法與觀測資料也不斷的改善。分析方

法從逐次修正分析法、最佳客觀分析法、變分分析法

到目前世界各主要數值預報中心均積極發展的系集

卡爾曼濾波器(Ensemble Kalman Filter)資料同化法及

其與變分分析合成的混合分析法(Hybrid 

Variational-Ensemble Data Assimilation) ，不斷改善精進。

觀測資料也由早期以傳統探空、高空風、地面、船舶

等等觀測資料為主，進展到飛機、衛星導出風，到衛

星輻射觀測資料以及 GPSRO 掩星觀測資料，觀測技

術日益進步，資料量不斷增加。對資料同化而言如何

妥善運用各類觀測資料以提升初始分析場的品質，提

高數值預報模式的預報成效是最重要的課題。 

衛星由太空觀測地球系統各個地區的輻射，可以

不分日夜、不侷限於地形、國界，定時進行觀測，因

此衛星觀測資料具備時間連續性與空間全球性的特

質，在數值資料同化進入變分分析法後，可以直接同

化各類衛星觀測資料之後，近年來已成為數值天氣預

報資料同化重要的觀測資料來源，尤其對傳統觀測資

料分布匱乏的沙漠、高山及廣大洋面而言，衛星觀測

資料更是扮演重要的角色。新一代的微波探空儀

A(AMSU-A；Advanced Microwave Sounding Unit-A)最早

搭載於美國 1998 年 5 月發射的 NOAA15 繞極衛星，

目前搭載此儀器且觀測資料仍可用的衛星尚有

NOAA18、NOAA19、AQUA 以及歐洲的 METOP-A 衛

星。AMSU-A 儀器的設計目的是探測大氣溫度的垂直

結構，藉由數值同化變分分析可以直接同化此觀測資

料，在世界主要數值預報中心如歐洲中期預報中心、

美國海軍等的作業應用上均顯示 AMSU-A 觀測是各

類衛星資料中對提升數值預報成效最為顯著的。 

中央氣象局作業全球數值預報系統的資料同化

系統採用自美國環境預報中心(National Centers for 

Environmental Predition；NCEP)的三維變分分析系

統 –格點統計內插分析系統(GSI；Grid Statistic 

Interpolation system，Wu et al. 2002)，目前同化的資料

以傳統觀測資料為主，衛星資料的部分僅同化衛星反

演風、GPS-RO 掩星以及 NOAA15 衛星 AMSU-A 亮度

溫度觀測資料(陳等，2000)，因此加強衛星觀測資料

的同化以提升數值預報的成效是目前系統發展的重

要課題。 

本文的目的在探討 AMSU-A 衛星觀測資料的同

化對中央氣象局全球數值預報系統的影響，以擬定作

業的同化策略。第二部分為 AMSU-A 觀測資料的同化

實驗，第三部分為 AMSU-A 平流層頻道資料的敏感性

測試，最後為結論與討論。 

二、 AMSU-A 觀測資料的同化實驗 

(一) 全球數值預報系統 

本研究使用中央氣象局作業的全球數值預報系

統進行各項測試，預報模式為解析度 t320l40 的波譜
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模式，水平解析度約 42 公里，垂直 40 層採用 σ 座

標(陳等，2011)，模式頂為 1hPa。資料同化部分採用

自 NCEP 引進的三維變分分析系統 – 格點統計內插

分析系統。作業為 6 小時同化更新，也就是進行同化

分析時採用前 6 小時的 6 小時預報作為分析的初始猜

測場，觀測資料部分目前同化的資料包括探空、高空

風、飛機、ECMWF 格點資料及颱風期間颱風虛擬資

料，衛星資料的部分則包括衛星反演風、GPS-RO 掩

星以及 NOAA15 衛星 AMSU-A 觀測資料(陳等，

2000)。 

(二) AMSU-A 觀測資料 

AMSU-A 現為美國航空及大氣總署(NASA)繞極

衛星 NOAA15-19 及歐洲氣象衛星發展組織

(EUMETSAT)繞極衛星 METOP-A 搭載的微波探空儀。

繞極衛星在離地表 800 公里左右的高度繞地球運行，

繞地球一圈約需 90 至 120 分鐘，因此一天對同一地

區可以有兩次的觀測；觀測方式為垂直衛星運行方向

進行掃描，形成寬幅為 1650 公里的帶狀觀測，而由

於地球由西向東的自轉，衛星每繞地球一圈帶狀觀測

區會向左偏移經度 20 度左右，因此觀測資料的分布

如圖一(a)所示，其中不同的顏色代表以小時為單位不

同時間的觀測。 

AMSU-A 所觀測的不同於一般觀測溫度、風、溼

度等氣象要素，而是所謂的亮度溫度，同化的方式必

須借助變分分析法中的觀測運算子，藉由輻射傳遞方

程轉換背景場微量度溫度，以得到背景場與觀測亮度

溫度的差值，來同化不同於分析變數的衛星亮度溫度

觀測資料。AMSU-A 共有 15 個觀測頻道，水平解析度

約為 50公里。各頻道權重函數(weighting function)

如圖二所示，表一列出各頻道的觀測中心頻率、權重

函數峯值所在垂直位置，依各頻道權重函數峯值

(peak)位置可將其分成三組：頻道 1-4 及 15 峯值接

近地表，為窗區頻道，AMSU-A 偵測到的輻射主要來

自近地層大氣及地表的輻射，受地表特性的影響很大；

頻道 5-8 的峯值位於對流層，輻射主要來自對流層大

氣，為對流層頻道；頻道 9-14 峯值在平流層，輻射

主要為平流層大氣的貢獻，歸類為平流層頻道。根據

歐美及日本各數值預報中心的經驗，同化窗區頻道及

平流層頻道分別因對地表特性了解有限及平流層預

報偏差較大，困難度較高。 

以作業版系統做為控制組實驗，藉由個案來了解

同化各別衛星的 AMSU-A 觀測資料對分析的影響。個

案為 2009 年 12 月 1 日 12Z，分別進行增加 NOAA18、

METOP-A 及 AQUA 衛星的觀測資料的實驗。圖一(a)(b)

分別為作業版所同化的AMSU-A及新增的AMSU-A觀測

資料的水平分布。同一時間不同衛星的資料分布是錯

開的，新增 AMSU-A 觀測資料可以彌補原本觀測資料

分布稀疏地區的大氣狀況。 

圖三為σ=0.3847、接近 400hPa，約為頻道 6(表

一)權重函數峯值所在高度層，各實驗與控制組分析

場的差值分布。基本上分析差植的分布與圖一(a)各

衛星觀測資料的分布一致，比較不同實驗的分析差值，

在資料位置重疊地區，觀測資料對分析的影響是一致

的，例如衛星 METOP-A 及 AQUA 在西經 120-180 度間

帶狀觀測區分析差值的正負配置、衛星 NOAA18 與

METOP-A、AQUA 在澳洲東方及東南方一帶的資料重疊

的正負配置為一致，代表各衛星觀測資料對分析場影

響是一致的，顯示資料的可信度，且對觀測資料較缺

乏的廣大洋面的分析有一定程度的影響，差值介於

-1.3 到 1∘間，對中、高緯度地區的影響較低緯地

區明顯。 

(三) 平行測試 

初步的實驗設計是以目前的作業做為控制組實

驗(實驗 pcntl)。同化實驗則是參考 NCEP 目前同化

AMSU-A 觀測資料的策略，包括同化的頻道及觀測誤

差，增加上述三衛星 AMSU-A 觀測的同化(實驗

p3amua)。各衛星頻道的使用如表二。測試時間為北

半球的冬季 2009年 12月 1日至 2010年 1月 15日，

以 12月 16日至 2010年 1月 15日的結果進行預報成

效的校驗。 

圖四為 2009 年 12 月 16 日至 2010 年 1 月 15 日

平均實驗 pamua 與 pctl 溫度及風東西分量分析場差

值的緯向平均垂直剖面圖。溫度差異顯示主要的差異

出現在 100hPa 以上的平流層以及高緯度地區，高緯

度地區對流層也有明顯的差異，南極地區的差異最為

明顯，南半球中緯度的對流層亦有一些差異，相對而

言北半球中緯度地區的差異就較不明顯，無法顯示在

平均圖中，可能原因是北半球有較完整的傳統探空觀

測資料。AMSU-A 亮度溫度觀測主要影響的是溫度場

的分析，風場的影響主要來自分析系統中背景場誤差

所提供的質量場與風場間平衡關係調節而來，因此圖

(b)風場東西分量的差異同樣顯示 100hPa 以上的差

異最為明顯，且範圍低至 200hPa，且南半球

300-500hPa 間的對流層也存在風場的差異。圖五為

探空觀測資料與分析場北、南半球垂直各層溫度及風

場東西分量觀測資料與分析場的平均偏差及均方根

誤差。溫度的部分，南北半球的偏差均顯示分析場在

對流層頂附近有明顯的偏暖，近地層則正逢冬季的北

半球偏暖，逢夏季的南半球偏冷，AMSU-A 觀測資料

的同化強化此偏差；溫度最明顯的偏差出現在平流層，

AMSU-A 觀測資料對此下平流層嚴重偏暖情形略有

改善。溫度均方根誤差則顯示 250hPa 以上各層誤差

有較大的差異，300-700hPa 間的均方根誤差變大，南

半球尤其明顯。風場的部分與溫度場呼應，150hPa 以

上各層均方根誤差變大。因此，AMSU-A 資料的同化

使得上對流層至平流層的分析與傳統觀測資料有較

大的差異。圖六是南半球分析風東西分量場與 NCEP

的分析場平均誤差的時間序列，實驗 pctl 的分析與

NCEP 的分析差異在上對流層及平流層較明顯，實驗

pamua 的偏差明顯更大且呈現隨時間由上往下傳的誤

差分布異常情形，北半球並無此情形(圖為示)。 

上層大氣分析場的差異對預報的影響並不明顯，

由圖七南、北半球 500hPa 高度場以 NCEP 分析場為校

驗場，1 到 5 天預報的平均距平相關顯示北半球實驗

pamua 與 pctl 的幾乎一致，但南半球的 5 天預報實驗

pamua 較 pctl 略差，顯示增加觀測資料的同化反而降
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低了預報成效。 

三、 平流層頻道的敏感性測試 

衛星儀器由外太空向下偵測地球輻射，觀測到的

輻射是地面及整層大氣輻射的積分結果，資料本身具

有明顯的偏差，必須做偏差的修訂(bias correction)。模

式預報系統性誤差明顯的平流層，往往增加偏差修訂

的困難度，而影響資料同化的效果，因此不同的數值

預報系統必須仔細分析並調整其同化策略。相較於傳

統觀測資料，衛星觀測資料的同化較為複雜，如果同

化的方式不恰當，大量衛星觀測資料的同化不但對數

值預報成效沒有幫助，可能影響模式的預報成效。 

圖八(a)是 NOAA18 平均各頻道的觀測與背景場

亮度溫度差的平均偏差，尚未偏差校的平均偏差(黑

點)顯示各頻道均有一定的偏差值，其中又以權重函

數峯值近地面的頻道 1、2 及平流層頻道 12 的最大，

尤其頻道 12 偏差值將近 7°，違背變分分析中觀測誤

差及背景場資料為無偏差的基本假設。事實上，平均

偏差所呈現的系統性誤差來源可能是觀測本身的誤

差、背景場以及觀測運算子中輻射傳遞方程的簡化造

成背景場轉換成亮度溫度過程中引進的誤差，必須做

偏差修正才能有效的發揮衛星觀測資料的功能。GSI

對衛星觀測資料偏差修定的方法分為兩部分，一為掃

描角偏差修訂，一為氣團偏差修訂，主要是做觀測資

料及觀測運算子的偏差，修訂過的偏差如圖八(b)符號

X 所示，所有頻道的平均偏差均非常接近 0，代表修

訂後幾乎沒有偏差，但當背景場也有明顯偏差時，可

能被視為觀測資料及觀測運算子的偏差來修訂，使觀

測資料無法發揮其功能。圖八(b)為各頻道的平均同化

率，同樣顯示相對於多數對流層頻道同化率接近

100%而言，窗區頻道(1-4及15)之同化率介於60-70%，

對流層頻道 5 之同化率也是較低的，約為 70%，平流

層頻道的同化率頻道 10、11 約為 90%，頻道 12 則約

為 50%，而權重函數峯值接近模式頂(表一)的頻道 13

則幾乎完全被排除。因此，窗區頻道及平流層頻道的

同化可能較為困難。 

前一節所討論的同化 AMSU-A 觀測後，分析風

場與探空觀測結果較不一致，且相對於 NCEP 的分析

場的時間序列顯示的異常情形，是否與平流層頻道的

同化有關，又是否影響預報的成效，為此進行了實驗

poff9to13，即關閉所有平流層 9-13 頻道的同化實驗。

圖六(c)是實驗 poff9to13 南半球分析風東西分量場與

NCEP 的分析場平均誤差的時間序列，實驗 pamua 在

上對流層及平流層的偏差明顯更大且呈現隨時間由

上往下傳的異常情形(圖六(b))在關閉頻道 9-13 後不再

存在，顯示該異常誤差分布為平流層頻道資料造成。

圖 五 以 探 空 觀 測 檢 視 分 析 場 的 結 果 也 顯 示 實 驗

poff9to13 均方根誤差(綠線)變得比實驗 pamua 小，與

控制組接近，也就是與探空資料較一致。圖七 500hPa

高度場的平均距平相關顯示南北半球在關閉頻道

9-13 後都有較佳的預報表現，北半球 5 天預報略有改

善，南半球則由原來的持平偏負效果變為持平偏正的

效果。因此，就目前的系統而言，關閉平流層頻道的

同化是較佳的同化策略。根據 ECMWF、加拿大數值

預報的經驗，對平流層大氣又較好的掌握對對流層的

預報是有幫助的（C. Martin et al,2012），因此如何有效

發揮平流層頻道觀測資料的效能以提升預報的成效

是值得進一步探討的。 

四、 結論與討論 

數值天氣預報中資料同化的角色為提供預報模

式所需的初始分析場，而善用每一種觀測資料以提升

預報模式的預報成效則是資料同化的主要任務。衛星

觀測資料已成為目前數值天氣預報重要的觀測資料

來源，對中央氣象局全球資料同化系統而言，目前同

化的種類有限，因此加強衛星觀測資料的同化以提升

數值預報的成效是目前系統發展的重要課題。 

本研究以目前中央氣象局作業的全球數值天氣

預報系統為基礎，探討新增同化 NOAA18、METOP-A

及 AQUA 三顆衛星的 AMSUA 觀測資料的影響。實驗

結果發現 

(1)個別衛星AMSUA觀測資料對分析場的影響在資料

位置重疊區是一致的，影響的程度以中高緯度較大，

對觀測資料較缺乏的廣大洋面的分析有一定程度的

影響。 

(2)窗區頻道與平流層頻道觀測與背景場有較大的平

均偏差，同化率也較對流層低，同化的困難度較低。 

(3)AMSU-A 對分析的影響以 100hPa 以上的平流層較

顯著；對流層的部分以南半球較為明顯，南極地區有

最顯著的影響；南半球的中緯度地區的影響較北半球

的明顯，可能原因是北半球有較完整的傳統探空觀測

資料。 

(4)AMSU-A 觀測的同化造成上對流層至下平流層間

分析場較偏離探空觀測，南半球尤其明顯。此現象主

要來自平流層頻道資料的同化。同時也強化了近地層

冬半球偏暖、夏半球偏冷的偏差 

(5)對預報成效的影響部分，同化所有 AMSU-A 觀測

對預報的影響在北半球為持平偏正，南半球維持平偏

負的影響；關閉平流層頻道的實驗則北半球有較為明

顯的正效應，南半球也有持平偏正的影響。 

就目前的系統而言，關閉平流層頻道的同化是較

佳的同化策略，可能原因是目前預報系統在平流層的

解析度不夠且模式頂高度不夠高，以致影響權重函數

同時涵蓋對流層與平流層或平流層以及接近模式頂

的資料的同化效能，如何有效同化平流層頻道的觀測

以提高預報成效是一個值得進一步研究探討的課

題。 
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表一:AMSU-A 個頻道觀測中心頻率、權重函數峯值所在垂直位置 

AMSU-A 頻道 中心頻率(GHz) 權重函數峯值

所在位置 

AMSU-A 頻道 中心頻率(GHz) 權重函數峯值

所在位置 

1 23.8 地表 9 57.290 90hPa 

2 31.4 地表 10 57.290 ± 0.217 50hPa 

3 50.3 地表 11 57.290 ± 0.3222 ± 0.048 25hPa 

4 52.8 900hPa 12 57.290 ± 0.3222 ± 0.022 10hPa 

5 53.596  ± 0.115 600hPa 13 57.290 ± 0.3222 ± 0.010 5hPa 

6 54.4 400hPa 14 57.290 ± 0.3222 ± 0.0045 2.5hPa 

7 54.94 250hPa 15 89.0 地表 

8 55.5 150hPa    

表一:各衛星同化之 AMSUA 頻道。 

衛星 同化的頻道 

NOAA15 1-10,12 

NOAA18 1-8,10-13,15 

METOP-A 1-6,7-13,15 

AQUA 6,8-13 

 

(a)                             (b) 

      
圖一：(a) NOAA15 衛星 AMSU-A 觀測資料分布。顏色代表以小時為單位，觀測與分析時間的差值。(b) NOAA18、 

METOP-A 及 AQUA 衛星的 AMSU-A 觀測資料分布，依序為紅、綠、藍色。 
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圖二:AMSU‐A 各頻道的權重函數。(a)頻道 3‐15 (b)頻道 1 及 2。(http://amsu.cira.colostate.edu/) 

(a)                                               (b) 

 

 

 

 

圖三：為σ=0.3847 各實驗與控制組分析場的差值分

布。新增同化(a) NOAA18 AMSU-A 觀測(b)METOP-A 

AMSU-A 觀測。(c)AQUA AMSU-A 觀測。藍色為負值，

紅線為正值。

 

 

圖四：2009 年 12 月 16 日至 1 月

15 日平均增加同化所有 AMSU-A

觀測之實驗 pamua 與控制組實驗

分析場差的緯向平均垂直剖面(a)

溫度(b)風場東西分量。 

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

 

圖五：北、南半球垂直各層溫度及風場東西分量探空觀測資料與分析場的平均偏差及均方根誤差。(a)北半球溫

度 (b)北半球風東西分量 (c)南半球溫度 (d)南半球風東西分量。黑、紅、綠線分別為實驗 pctl、pamua 及

poff9to13。 

(b) 

(a)  (b)  

(c)  

(a)  
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(a)                                   (b) 

 

(c)

 

 

 

 

圖六：南半球各實驗分析風東西分量場與 NCEP 分析

平均誤差時間序列，實驗 (a) pct l(b) amua (c) poff9-13 

   

圖七：2009.12.15 至 2010.1.15 500hPa 高度場以 NCEP 分析場為校驗場，1 到 5 天預報的平均距平相關 (a)北半球 

(b)南半球。黑、紅、綠線分別為實驗 pctl、pamua 及 poff9to13。 

(a)                                (b) 

 

圖八：10010100-10011512 NOAA18 各頻道(a)平均觀測與背景場亮度溫度差的平均偏差，黑․為偏差修訂前，紅

x 為修訂後。(b)平均同化率。橫軸為頻道。 

 

(a)  (b) 
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Noah 地表模式於中央氣象局全球預報系統的調整測試 

 

汪鳳如        馮欽賜   

中央氣象局科技中心        中央氣象局資訊中心 

摘    要 

 

本研究針對中央氣象局全球預報系統去年引進之 Noah 地表模式進行調整測試，根據去年初步評估測試結

果，Noah 地表模式對於模式低層大氣有普遍增溫的影響，此影響雖然減緩了冬季原有的冷偏差，但對於夏季原

本已過暖的低層大氣，則有加強其暖偏差的負面影響。為進一步瞭解導致模式低層大氣暖偏差的原因，參考

EC-interim 重分析資料對 2010 年七月之模式地表能量收支進行診斷，發現地表對太陽短波輻射淨吸收量過大，

同時地表傳至大氣的平均可感熱與潛熱比值偏大。這些均為導致低層大氣趨暖的原因，但前者為地表模式更新

前即潛在之問題，後者才和更新 Noah 地表模式直接相關，因此本研究以二個方向之調整測試，試圖調降可感熱

與潛熱之比值，進而改善低層大氣之暖偏差現象。 

關鍵字： 地表模式，可感熱，地表能量收支 

 

 

一､前言 

在地球大氣系統中，為維持整個系統的能量平衡，

地表與大氣的能量交換扮演了的重要角色。藉由地表

可感熱和潛熱的傳遞，地表和低層大氣進行能量交換，

直接影響低層大氣的溫度和濕度，再經由對流和平流

過程將影響傳至整層大氣，透過大氣環流將能量重新

作分配。因此正確的估算地表可感熱與潛熱，不僅有

助於低層大氣溫度與濕度的預報，同時能增進全球大

氣環流的合理運行。所以近一、二十年來，有關地表

過程對大氣影響的相關議題，日漸受到重視。GEWEX

（Global Energy and Water Experiment）為一全球性的能

量及水資源問題研究實驗，亦將地表模式之研究、發

展及應用列於規劃內，Noah 地表模式（Noah LSM）（Ek 

et al. 2003）為此實驗計畫支持下的一個發展項目，此

模式在有關地表模式評估的研究計畫 GSWP（Global 

Soil Wetness Project）中，與眾模式評比下亦得到不錯

的評價（Dirmeyer et al 2006）。 

中央氣象局現行全球作業模式使用之 OSU 地表

模式（Mahrt and Pan 1984）為 Noah 地表模式的前身，

二者之架構極為相似，因此若要進行模組更新，其過

程相對較為簡單。而就物理考量而言，Noah 地表模式

特別針對冰及雪的處理作了加強（Koren et al 1999），

另外在蒸發量各分量的計算也有細部調整，所以中央

氣象局全球預報系統已於去年將 Noah 版本引進，希

望能藉此增進模式對地表過程的掌握，進而改善模式

的預報能力。 

針對 Noah 地表模式的引進，去年已進行了冬夏

季節各一個月的評估測試，測試結果發現，較完整的

冰雪處理對亞洲大陸的冬季冷偏差有顯著的改進。但

是蒸發量計算的調整，間接影響了可感熱；蒸發量普

遍減弱使得可感熱顯著加強，此影響在夏季尤其明顯。

為進一步瞭解模式對可感熱與潛熱之模擬狀況，於是

參考 EC-interim 重分析資料，對 2010 年七月之地表能

量收支進行診斷，發現模式中地表的太陽短波輻射淨

吸收量有偏多的趨勢，此偏差是導致低層大氣偏暖的

原因之一，為氣象局全球模式長期潛在的問題，亦為

模式研究關注重點之一。除此之外，北半球陸面的能

量收支同時顯示了可感熱過強及潛熱過少的分配比例，

此為更新 Noah 版本地表模式之後特別凸顯的問題，

因此本研究針對此問題進行二個方向的調整測試。一

個方向是熱力粗糙長度（thermal roughenss）的導入，

此調整直接影響可感熱的計算；另一個方向則是針對

影響植物蒸散量的植物最小阻尼係數作調整，此調整
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直接影響總蒸發量，透過地表能量收支平衡假設，對

可感熱的傳送亦會產生間接影響。 

本論文第二節將針對此次調整測試項目作進一

步說明，包含引進的熱力粗糙長度（thermal roughenss）

計算方式及植物最小阻尼係數（minimum stomatal 

resistence）的新舊設定差異，第三節為為導入熱力粗

糙長度及調整植物最小阻尼係數的測試結果，第四節

為診斷分析。 

 

二､調整項目說明 

（一） 熱力粗糙長度（thermal roughness） 

 

在模式的地表可感熱計算式中，有一個重要的關

鍵參數為粗糙長度，此粗糙長度決定了部分的傳送效

率，粗糙長度值愈大其傳送效率愈高，在原模式中採

用了下邊界計算動量傳遞（消散）所參考的粗糙物高

度為其設定值。但是下邊界的動量傳遞主要和風場遇

粗糙物引起之壓力場擾動相關，而熱量傳送則主要決

定於分子擴散運動，二者傳遞過程的核心機制大不相

同（Wei and Zheng et al. 2010），因此下邊界熱量與動

量的通量計算不宜使用相同的粗糙長度，有研究指出

於沙漠區之可感熱計算，若考慮與動量傳遞不同的熱

力粗糙長度，甚可導致地表溫度增加 10 度的差異

（Zeng and Dickinson 1998）。 

本研究的調整測試中採用了 Zeng and Dickinson

（1998）提出適用於有部份植物覆蓋地上的有效粗糙

長度（Zoe）概念： 

 

 lnሺZoeሻ ൌ ሺ1 െ σ୴ሻଶlnሺZogሻ  

    ሾሺ1 െ ሺ1 െ σ୴ሻଶሻሿlnሺZofሻ       （1） 

並以此有效粗糙長度計算地表動量通量，（1）式中 Zog

和 Zof 分別表示裸地和植物覆蓋地的粗糙長度，σ୴為

植物覆蓋率。另外同時引用了 Wei and Zheng et al.（2009）

所提出的有效粗糙長度（Zoe）和熱力粗糙長度（Zot）

關係式，  

ln ቀ୭ୣ
୭୲
ቁ ൌ ሺ1 െ σ୴ሻଶC୧୪k ቀ

୳∗୭

୴
ቁ
.ହ

   （2） 

透過此關係式計算出熱力粗糙長度（Zot），（2）式中u∗

為地表摩擦速度，k 為 Von Karmant 常數（0.4），v 為

空氣運動黏滯係數（1.5 ൈ 10ିହ m
ଶ
sൗ ），C୧୪係數為 0.8。 

 

（二） 植物最小阻尼（minimum stomatal resistence） 

 

在 Noah 地表模式中，地表蒸發（蒸發之水氣凝

結後釋放之熱量即為潛熱）的計算包含了三個部分，

分別是裸地上的直接蒸發、植物葉面承接之雨水的再

蒸發，以及透過植物根部吸收的土壤水分再經由植物

莖部傳輸至葉面的蒸散（Et, transpiration）。在植物覆

蓋率（σ୴）高的格點，蒸散所佔比例會相對提高，蒸

散量的計算也就更形重要，而蒸散過程的實際運作相

當複雜，在 Noah 地表模式是以參數化方式來模擬蒸

散： 

Et ൌ σ୴E୮Bୡ ቂ1 െ ቀ
ౙ

ୗ
ቁ
୬
ቃ  （3） 

其中主要概念是以飽和狀態的潛在蒸發量（E୮）為最

大蒸散量，再考慮植物覆蓋率（σ୴）及阻尼效應（Bୡ）

等因素產生的減緩作用，另外（3）式括弧內的ሺWୡ S⁄ ሻ୬

是以葉面承接之雨水（Wୡ）與最大可承接容量（S）

之比值來區劃出植物覆蓋區中葉面再蒸發與蒸散的權

重。若葉面承接的水達最大容量（S），則植物覆蓋區

的蒸發全部為葉面再蒸發，蒸散量則為零；相反的，

如果葉面上無任何水，則植物覆蓋區的蒸發全由植物

莖部傳輸至葉面的蒸散主導。 

    蒸散作用在蒸發總量的三個組成項目中，具有一

個不同於其他二項的特性，在其蒸散計算中必須考慮

阻尼效應（Bୡ），而阻尼效應的減緩作用將蒸散過程的

時間尺度拉長。所以大雨過後，植物覆蓋區的土壤水

分可以保持數個禮拜甚至更久，而不會像裸土在短時

內即被蒸乾。Noah 地表模式的阻尼效應是參考 Ek and 

Mahrt （1991）及 Jacquemin and Noilhan（1990）的參

數式，考慮了植物最小阻尼（minimum stomatal 

resistence）、太陽輻射、空氣溫度、水氣壓力差及土壤

含水量之飽和度等因子，其中植物最小阻尼在模式中

是依植物種類給一固定值，此值的大小直接影響蒸散

量及總蒸發，在植物覆蓋率高的區域尤為明顯。當植

物最小阻尼係數值愈大，產生的阻尼效果愈強，最後

表現於阻尼效應（Bୡ）的值因此會愈小，使得蒸散也

減小。但植物最小阻尼係數為一個表示物理特性的參

數，其值大小潛藏很大的不確定性，也因此增加了此
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參數的調整空間。 

此次研究的第二項調整測試，便是針對植物最小

阻尼係數進行調整，十三種植物的的最小阻尼係數調

整前後對照如表一。 

 

表一 植物最小阻尼係數調整對照表 

植物種類（vegetation type） 
植物最小阻尼係數

調整前 調整後

1 Tropical forest 300 300 

2 Broadleave-deciduous trees 175 175 

3 Mixed forest 175 175 

4 Needleleave-evergreen trees 300 300 

5 Needleleave-deciduous trees 300 70 

6 Broadleave trees with ground 

cover 

70 70 

7 Ground cover 45 20 

8 Broadleave shrubs with perenial 

ground cover 

225 70 

9 Broadleave shrubs with bare soil 225 70 

10 Dwarf trees and shrubs with 

ground cover 

225 70 

11 Bare soil 400 70 

12 Cultivations 45 20 

13 Glacial 150 70 

 

三､測試結果 

（一）實驗設計 

本研究測試採用 2011年上線作業的中央氣象局

全球預報模式，此版本解析度為 T320L40，為一典型

波譜模式，垂直為 sigma（    topsfctop p-pp-p ）

座標，模式預報變數包含渦度場、幅散場、虛位溫、

比濕、雲水及地面氣壓。模式的物理模組包含多層土

壤模式（Mahrt and Pan 1984），相似理論地表通量參

數法（Businger 1971），非局部邊界層參數法（Troen and 

Mahrt 1986），淺積雲參數法（Li 1994），Simplified AS

積雲參數法（Pan and Wu 1995），雲水預報決定網格

尺度降水參數法（Zhao and Frederick 1997），重力波拖

曳參數法（Palmer et al 1986）及輻射參數法（Fu 

1997 ;Fu and Liou1992;1993）。模式之客觀分析採用 3

維變分方法，此方法源自 NCEP‐GSI版本(Wu et al. 

2002)。 

此次調整測試目的是為改善夏季低層大氣之暖

偏差，因此測試規劃選取了 2010年 7月，進行夏季

時段的一個月擬作業程序測試。所謂擬作業程序亦即

模擬實際作業的程序，每天進行四次（00 UTC，06 UTC  ，

12 UTC，18 UTC  ）資料同化分析及預報，除了於 12 UTC

和 00 UTC進行 120小時預報，其餘二個分析時間（06 

UTC ,18 UTC）則僅預報 6小時，每一次 6小時預報場

並提供為下一次（6小時之後）觀測資料同化分析之

猜測場。此測試架構設計，可將預報的影響藉由 6小

時預測場帶入下一次分析，以此累積模式調整產生的

影響，最後再以整個測試期的平均預報得分進行評比，

其結果將較單一個案具代表性。   

本研究測試的控制組（noah）為作業版模式加上

Noah地表模式，調整測試分二階段進行，第一階段於

控制組導入熱力粗糙長度（noah_zt），第二階段再加

上植物最小阻尼係數的調整（noah_ztrsm），其餘則維

持與控制組相同。 

 

（二）實驗結果 

1 熱力粗糙長度測試 

階段一（noah_zt）的調整項目為導入熱力粗糙

長度，此調整版本進行一個月的積分測試後，將第五

天預報結果的月平均和控制組相減作比較，圖（1a）

圖 1 熱力粗糙長度測試（noah_zt）與控制組於 2010

年七月的五天預報平均差值，（a）為地表可感熱

（ W/m2）（b）為 850hPa 溫度場（K）。 
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為地表可感熱的差異分佈，可以清楚看到美洲西岸的

沙漠區，北非的撒哈拉沙漠區，阿拉伯半島以及沿著

北緯 30度南北二側從東經 60度一直延伸到 110度的

裸土區，可感熱均顯著減少，呈現‐10 W/m2至‐40 W/m2

的差異，從陸面整體平均數值來看，可感熱從控制組

（noah）的 58.49 W/m2降為 53.31 W/m2。850hpa溫度

場差異分佈（圖 1b）則呈現可感熱減少對溫度場的影

響，對應於可感熱減少區域，其 850hPa溫度場亦呈現

明顯的降溫。 

此階段測試結果顯示，熱力粗糙長度的引進顯

然對裸土及沙漠區的可感熱計算有特別顯著調降作用，

同時也對此區低層大氣產生一定的降溫作用。 

 

2. 植物最小阻尼係數測試 

第二階段測試（noah_ztrsm）調整是架構於階段

一的測試（noah_zt）版本之上，因此將此階段調整之

模式積分一個月的結果與第一階段測試結果作比較，

其差異即來自植物最小阻尼係數的調整。 

圖（2a）的可感熱差異分佈和階段一測試完全

不同，其主要差異分佈於亞洲大陸的北緯 60 度以北，

此區域同時涵蓋二個重要條件，其一為植物覆蓋率大

於 0.6，其二為植物(type=5)最小阻尼係數減少比例達

300/70。因為蒸散作用發生於植物覆蓋區，所以必須

有較大植物覆蓋率才能看到調整的效果，在其餘幾個

阻尼係數調整比例相當的植物種類分佈區，因為植物

覆蓋率偏小，所以並未呈現明顯的反應。溫度場的反

應顯示於圖（2b），配合可感熱的減少，於相同區域的

850hPa 溫度場亦呈現明顯的降溫。 

此階段測試顯示植物最小阻尼係數的調降，透

過潛熱增加，間接有效地調降了地面至大氣的可感熱

傳送，但其主要影響範圍在植物覆蓋率較高的區域。 

 

圖 3 北半球（20N-80N）第五天預報（a）距平相關

（b）溫度場平均偏差（c）溫度場均方根誤差。實

線為作業版，空心圓線為控制版，實心圓線為調整

版。 

 

接著進一步從預報得分（score）的結果進行比

較評估，圖（3a）為北半球（20N-80N）第五天預報距

平相關（anomaly correlation），以目前作業版本為參考

標準（實線），則控制版（空心圓線）的預報得分和作

業版不分軒輊，但低層稍微落後，而二個調整版（實

心圓線）的表現非常相近，均較控制版顯著進步，低

層也超越了作業版。 

圖（3b）為溫度場平均偏差（mean error），作業

版（實線）的溫度場平均偏差在北半球整體平均為冷

偏差，雖然陸面上為暖偏差，但海面上為冷偏差，所

以平均之後在 850 hPa 有大約 0.25 度的冷偏差，但是

更新 Noah 版本地表模式之後，控制版本（空心圓線）

的陸面增暖，使得北半球 700hPa 以下轉為暖偏差，850 

hPa 的暖偏差將近 0.35 度。經過二階段的調整後（實

心圓線），暖偏差明顯減少，最後溫度平均偏差減為

0.15 度。 

 

圖 2 植物最小阻尼測試（noah_ztrsm）與階段一測試

（noah_zt）於 2010 年七月的第五天預報平均差值，

（a）為地表可感熱（W/m2）（b）為 850hPa 溫度場

（K）。 
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圖（3c）為溫度場均方根絕對誤差（root mean 

square error），可以看到控制版（空心圓線）更新 Noah

版本地表模式後，誤差較作業版（實線）顯著的增加，

850hPa 的絕對誤差值從作業版的 2.65 度，增加至 2.9

度。但經過二階段調整後，850hPa 的絕對誤差降為 2.7

度，已非常趨近作業版，而中高層誤差亦同時減弱，

其值甚至小於作業版。 

所以從整體預報得分而言，本研究二個階段的

調整對預報為正面影響，且整體預報得分是可以和作

業版模式相抗衡的。 

四､診斷分析 

為對可感熱通量的變化作一較客觀的評估，以

歐洲預報中心（ECMWF）的 ERA-Interim 重分析計畫

（Reanalysis project）所提供之 1.5 度資料為參考，針

對與本實驗相同測試月份的地表可感熱作估算，估算

方式是先以每日 00Z 及 12Z 的 12 小時預報累積量相加

作平均得到日平均，再以 31 天平均計算得到月平均。 

 ERA-Interim 資料估算 2010 年 7 月的全球陸面平

均可感熱為 33.5W/m2，以此為標準則發現控制組模式

第一天預報的平均可感熱，幾乎在全部陸面都顯著較

高（圖 4a），整個陸面平均高出 36.0 W/m2，經過熱力

粗糙長度及植物最小阻尼的調整後，可感熱雖仍然偏

高，但差值降為 19.3 W/m2（圖 4b）。 

圖 5 第二階段測試組（noah_ztrsm）於 2010 年七月第

一天預報之（a）潛熱月平均及（b）地表吸收太陽短

波月平均與 ERA‐Interim 計畫提供資料的全球差異

（CWB ‐ ERA_Interim）。單位為 W/m2。 

 

若進一步比較潛熱（圖 5a）的分佈可發現，於

亞洲及北美陸塊上的潛熱仍明顯偏少，若以參數

Bowen ratio（可感熱/潛熱）作參考指標，ERA-interim

資料估算陸面上的 Bowen ratio（＝33.5/56.2）約為 0.6，

本研究經二階段調整後版本的 Bowen ratio（＝52/55）

約為 0.9，表示可感熱所佔比例仍然偏高，潛熱所佔比

例偏少，因此將潛熱提高為一值得繼續努力的方向。 

另外太陽短波輻射（圖 5b）普遍過高也是造成

可感熱偏大的另一不可忽視問題。因此有關雲與輻射

的調整將是改進模式的另一重點方向。 
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區域系集預報系統強化之初步研究 

李志昕、洪景山 

中央氣象局氣象資訊中心 

摘   要 

中央氣象局建立了一套以 WRF 區域模式為基礎之系集預報系統，此系統使用 WRF 三維變

分資料同化技術製造初始場擾動，再搭配邊界擾動和物理參數法擾動，產生系集預報成員，期望

能涵蓋最大之預報不確定性。然而此系統之離散度稍嫌不足，因此系統強化之工作仍需持續進

行。WRFV3.3 版中，新增了隨機動能後向散射法（Stochastic Kinetic Energy Backscatter 

scheme，SKEBs）之功能，此法能描述由於次網格尺度所造成之模式預報不確定性，因此能產

生旋轉風場和位溫場之相關擾動。本研究於區域系集預報系統中，新增使用 SKEBs，以了解此

法對於系統之影響，並期望能改善系統之預報離散度。 

 

本研究進行 2011 年 6 月，為期兩週之預報實驗。實驗結果指出，使用隨機動能後向散射法

確實能增加預報離散度，但呈現離散過度之情形。此外，在 500 hPa 高度場和海平面氣壓場之

校驗顯示，其系集平均之預報誤差較大。未來欲透過 SKEBs 之參數調整，以減小其產生之擾動

程度，找出最佳之離散度表現之設定，用以強化區域系集預報系統。 

 

一、 前言 

數值天氣預報系統中存在著許多不確定

性，包含初始資料的誤差或是模式物理參數法

的不足，可能造成模式預報結果的不確定性。

系集預報的發展藉由多個不同的系集成員預

報，期望能包含模式預報的不確定性，並且將

不確定性量化，以提供未來的預報機率。現今

國際各主要的數值天氣預報中心，不論就全球

模式或區域模式，莫不極力發展系集預報系

統。 

中央氣象局亦致力於區域系集預報之發

展，李等人（2011）針對模式物理參數法擾動，

進行實驗和校驗分析。經過研究和發展，中央

氣象局建立了一套以 WRF 區域模式為基礎之

系集預報系統，此系統使用 WRF 三維變分資

料同化技術製造初始場擾動，再搭配邊界擾動

和物理參數法擾動，產生系集預報成員，期望

能涵蓋最大之預報不確定性。然而此一系統之

離散度表現仍有改善空間，因此，系統強化仍

需持續進行。 

WRF 區域模式 3.3 版中新增了隨機動能

後向散射法（ Stochastic Kinetic Energy 

Backscatter scheme，SKEBs）之功能，此法

能描述由於次網格尺度所造成之模式預報不

確定性，能產生旋轉風場和位溫場之相關擾

動。本研究將新增使用隨機動能後向散射法進

行測試實驗，欲了解此法對於區域系集預報的

影響，也期望能改善系統之預報離散度不足之

問題。 

二、 實驗設計 

本研究使用中央氣象局區域系集預報系

統為基礎進行研究，此系統是以 WRF 區域模

式為基礎所建立之系集預報系統，使用之

WRF、WPS 和 WRFDA 版本皆為 3.3.1 版。

103



使用三層巢狀網格，而模式範圍如圖 1 所示，

水平解析度設定為 45/15/5 km，垂直解析度設

定為 45 層，模式頂層為 30 hPa。 

本研究進行了三組預報實驗，預報實驗期

間為 2011 年 6 月 1 日 00 UTC 至 2011 年 6

月 14 日 12 UTC，共 28 個預報個案。三組實

驗皆使用初始場擾動、邊界條件擾動和模式擾

動產生系集預報成員。初始擾動使用 NCEP 

GFS 資料，透過 WRF 三維變分法加入隨機亂

數，產生 20 組擾動初始場；邊界擾動是由

NCEP 全球系集預報系統（NCEP GEFS）獲

得擾動邊界條件；模式擾動則依據跟組實驗有

所不同。 

第一組實驗使用不同的物理參數法，產生

模式擾動，物理參數法之設定如表一，此實驗

以下簡稱 CTR 實驗；第二組實驗使用 SKEBs

法，產生模式擾動，物理參數法僅使用一組，

土壤模式使用 Noah Land-Surface Model，微

物 理 參 數 法 使 用 Goddard Cumulus 

Ensemble Model，邊界層參數法使用 Yonsei 

University (YSU) PBL，積雲參數法使用

Kain-Fritsch scheme。此實驗以下簡稱 SKEB

實驗；第三組實驗之設計大致和 SKEB 實驗一

致，但調整 SKEBs 於旋轉風場和溫度場之擾

動振幅參數，調整至原本的一半，此實驗以下

簡稱 SKEB.5 實驗。 

三、 預報結果與分析 

本研究使用 NCEP GFS 資料作為校驗真

值，並進行三組實驗之預報結果分析。 

圖 2(A)~(C)為 CTR 和 SKEB 實驗之離散

度校驗結果。圖 2 中顯示，SKEB 實驗於三個

層場之 SPRD 值皆大於 RMSE，表示過度離

散；而 CTR 實驗則是 SPRD 值小於 RMSE，

表示離散不足。此外，若比較兩組實驗系集平

均之 RMSE，在 500 hPa 高度場和海平面氣

壓場，以 SKEB 實驗之 RMSE 值較大。 

圖 3(A)、(B)分別為 CTR 和 SKEB 實驗於

500 hPa 高度場之 Rank Histogram 校驗結

果。結果指出，SKEB 實驗之圖形為 A 型，表

示其預報離散度過大，和 SPRD 校驗結果一

致。此外，CTR 和 SKEB 實驗之圖形皆有偏

左的情形，真值落在較大預報值之頻率很低，

表示兩組實驗皆有預報過大的情形；圖 2(C)、

(D)為 850 hPa 溫度場之校驗結果，圖形顯示

CTR 實驗略呈現 U 型，而 SKEB 實驗之結果

呈現 A 型，表示 CTR 實驗之離散度不足，而

SKEB 實驗之離散度過大；圖 2(E)、(F)為海

平面氣壓場之校驗結果，分析結果和 850 hPa

溫度場一致。 

校驗結果顯示，使用 SKEBs 法，確實能

提高系集預報之預報離散度，但是其產生之預

報離散度過大，此外，其預報誤差也較 CTR

實驗大。為了改善 SKEB 實驗預報離散度過大

之情形，將調整 SKEBs 法之於旋轉風場和溫

度場之擾動振幅參數，調整至原本的一半，期

望能產生較為合適之預報離散度。 

圖 4(A)~(C)為 CTR 和 SKEB.5 實驗之離

散度校驗結果。圖中顯示，SKEB.5 實驗之

SPRD 大於 RMSE，為過渡離散，但是和圖 2

相比，SPRD 和 RMSE 之差異減小，表示調

整擾動振幅參數確實能降低 SKEBs 法所產生

之預報離散度。然而在 500 hPa 高度場和海

平面氣壓場，SKEB.5 實驗之 RMSE 值仍較

CTR 實驗之 RMSE 大，但較 SKEB 實驗小。 

 

 

四、 結論與未來展望 

本研究使用 WRF V3.3 新增之隨機動能

後向散射法（SKEBs）進行區域系集預報系統

強化之測試實驗，期望能改善區域系集預報系

統之預報離散度不足的問題。 

實驗結果顯示，使用 SKEBs 法確實能增

加預報離散度，但是卻呈現離散度過大的情

形，此外，預報誤差也較大。為了了解 SKEBs
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設定參數的影響，且期望能改善過度離散，因

此縮小 SKEBs 法中之擾動振幅參數，並進行

測試。結果顯示，當縮小擾動振幅，能有效的

減小預報離散度，使離散度能較為合適。 

未來將持續進行 SKEBs 擾動振幅參數之

調整測試，期望能找到最佳的參數設定，以產

生離散度和預報表現最佳的系集預報系統。 
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圖 1、模式的預報範圍。 

 

 

           
圖 2、(A)至(C)分別為 500 hPa 重力位高度場、850 hPa 溫度場、海平面氣壓場的 

RMSE 和 SPRD 的比較圖。黑色實線為 CTR 實驗之 RMSE 值，黑色虛線為 CTR 實驗之 SPRD 值，紅色

實線為 SKEB 實驗之 RMSE 值，紅色虛線為 SKEB 實驗之 SPRD 值。 

 

         

 

圖 3、CTR 和 SKEB 實驗之 Rank Histogram 分析圖。(A)、(B)分別為 CTR 和 SKEB 實驗於 500 hPa

高度場之分析圖；(C)、(D)分別為 CTR 和 SKEB 實驗於 850 hPa 溫度場之分析圖；(E)、(F)

分別為 CTR 和 SKEB 實驗於海平面氣壓場之分析圖。 

(A) (B) (C) 

(A) (B) (C) (D) 

(E) (F) 
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圖 4、(A)至(C)分別為 500 hPa 重力位高度場、850 hPa 溫度場、海平面氣壓場的 

RMSE 和 SPRD 的比較圖。黑色實線為 CTR 實驗之 RMSE 值，黑色虛線為 CTR 實驗之 SPRD 值，紅色

實線為 SKEB.5 實驗之 RMSE 值，紅色虛線為 SKEB.5 實驗之 SPRD 值。 

 

表一、CTR 實驗之物理參數法設定 

組別 1 2 3 4 5 6 

積雲參數

法 

Betts-Miller Grell  New KF Tiedtke Old SAS New SAS 

邊界層參

數法 

YSU YSU YSU YSU YSU YSU 

組別 7 8 9 10 11 12 

積雲參數

法 

Betts-Miller Grell  New KF Tiedtke Old SAS New SAS 

邊界層參

數法 

MYJ MYJ MYJ MYJ MYJ MYJ 

組別 13 14 15 16 17 18 

積雲參數

法 

Betts-Miller Grell  New KF Tiedtke Old SAS New SAS 

邊界層參

數法 

MYNN2 MYNN2 MYNN2 MYNN2 MYNN2 MYNN2 

組別 19 20 21 22 23 24 

積雲參數

法 

Betts-Miller Grell  New KF Tiedtke Old SAS New SAS 

邊界層參

數法 

ACM2 ACM2 ACM2 ACM2 ACM2 ACM2 

 

(A) (B) (C) 
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高解析土壤資料同化系統之效能評估 

洪于珺 1、洪景山 1、蔡佳玲 1、Michael Barlage2、Fei Chen2 

1中央氣象局資訊中心 

2National Center for Atmospheric Research 

摘   要 

大氣與海洋、陸地之交互作用在數值天氣預報中扮演了重要的角色。大氣與陸地之交互作用過程複雜，

土壤會影響大氣，如土壤溫度、溼度及植被會影響地表可感熱、潛熱通量，進而影響大氣邊界層之能量、高

度，以及局部環流的發展；而大氣亦會透過太陽輻射、地面溫度、溼度、風及降水等影響土壤溫度、土壤溼

度。中央氣象局引進美國國家大氣研究中心（National Center for Atmospheric Research，NCAR）所發展之高

解析土壤資料同化系統（High Resolution Land Data Assimilation System，HRLDAS），嘗試同化觀測之降水以

及地面的大氣溫度、溼度、風場和輻射等，以期得到較好的土壤溫度和土壤溼度。 

 

本研究分析 2008 年 1 月 1 日至 2011 年 4 月 30 日 HRLDAS 每日每小時之土壤溫度和土壤溼度分析場，

並與台灣地區之土壤溫度觀測值作比較，評估 HRLDAS 之效能。評估結果顯示，經過三年的模式起轉（spin 

up），土壤模式已與大氣之迫使資料（Forcing data）達能量平衡；HRLDAS 土壤溫度分析場和觀測相當接近，

相較之下，作業模式之土壤溫度分析場則有顯著的暖偏差。未來將進行 HRLDAS 與 WRF 區域模式之偶合測

試，將 HRLDAS 之土壤溫度、溼度分析場取代 WRF 初始場中進行預報，並評估置換土壤資訊後對 WRF 模

式地面預報效能之改進。 

 

一、前言 

前人研究指出，大氣與陸地之交互作用是短期

天氣預報及區域氣候變遷的重要因素之一（Chen et 

al. 2001）。大氣給予陸地降水、輻射等迫使資料

（Forcing Data）給予陸地水氣及能量來源，在土壤

中則藉由擴散作用將能量往下傳遞；陸地再藉由表

面之可感熱、潛熱通量或植物蒸散作用等過程，與

大氣交換水氣及能量，這樣的過程便會影響大氣局

部環流的發展。而 Betts et al. (1997)的研究亦指出，

地表特性及初始土壤分析場對模式短期預報之邊界

層發展、雲、降水等之表現息息相關。 

現行中央氣象局作業模式使用之土壤分析場來

自美國國家環境預報中心（National Centers for 

Environmental Prediction，NCEP）之全球模式（Global 

Forecast System，GFS），其解析度較區域模式低。為

了得到高解析度之土壤分析場，中央氣象局引進美

國國家大氣研究中心（NCAR）所發展之高解析資料

同化系統（HRLDAS），以期得到較好的土壤溫度、

土壤溼度分析場。本研究將評估 HRLDAS 之土壤溫

度分析場之效能，未來將持續研究 HRLDAS-WRF

偶合後，對模式預報之改善。 

二、研究方法 

（一）高解析資料同化系統 

中央氣象局與美國國家大氣研究中心（NCAR）
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合作，引進其所發展之高解析資料同化系統

（HRLDAS），HRLDAS 是一個以 NOAH（四個字首

分別代表 N：National Centers for Environmental 

Prediction，O：Oregon State University，A：Air Force，

H：Hydrologic Research Lab - NWS）土壤模式為核

心的土壤資料同化系統。 

由於目前土壤觀測有限，直接同化觀測資料不

易，然而，土壤模式的上邊界就是大氣模式的下邊

界，因此在無法取得足夠的觀測資料進行土壤資料

同化的情況下，HRLDAS 利用近地面的大氣資料，

包括溫度、水氣、風、壓力、輻射、降水等資料，

藉由土壤模式之物理過程，由上邊界的大氣觀測資

訊，透過長時間的積分使資料逐步影響至深層土

壤，進而調整土壤溫度與土壤溼度。 

HRLDAS 使用與現行中央氣象局作業模式

（WRF）相同的土壤模式和網格設定、土地利用資

訊、土質資料、反照率……等，因此在預報模式中

使用 HRLDAS 的土壤分析場會比使用一般全球模式

提供的土壤分析資料要來的有一致性。目前中央氣

象局已完成 HRLDAS 於 5 公里網格之準平行作業

（網格設定如圖 1），每日進行四次土壤溫度、土壤

溼度之分析。而 HRLDAS 所需之溫度、水氣、風、

壓力、輻射等資料，來自氣象局之作業模式 7 至 12

小時預報場，而降水資料使用 QPESUMS 雷達估計

降水觀測資料。 

 

（二）實驗設計 

本研究進行兩組實驗：(1) 中央氣象局 WRF 作

業模式每日 00、06、12、18 時之土壤溫度分析場（以

下簡稱 WRF），在此選取模式網格最接近觀測站之格

點的四層（深度：5、25、70、150 公分）土壤溫度。

(2) HRLDAS 每日逐時之土壤溫度分析場（以下簡稱

HRLDAS），其土壤分層與 WRF 模式相同，格點的

選取方式亦與 WRF 模式相同，本研究使用之

HRLDAS 資料經 3 年模式起轉，再取其逐時之土壤

溫度分析場。 

研究中，將評估此二實驗於 2008 年 1 月 1 日至

2011 年 4 月 30 日土壤溫度分析場之效能。進行評估

時所使用的觀測資料為台灣地區台中測站每日人工

及自動觀測之土壤溫度，並將觀測值內插至模式四

層土壤深度。其中，人工觀測於每日當地時間 5、14、

21 時觀測淺層土壤溫度（0、5、10、20、30 公分），

而 9 時觀測深層土壤溫度（50、100、200、300、500

公分）；自動觀測則為各層逐時之資料。 

三、分析與討論 

圖 2 為 2009 年 HRLDAS 於台北地區第二層（25

公分）之土壤溫度分析場，其中，紅線為 HRLDAS

自 2008 年起開始模式起轉（spin up），黑線為自 2009

年開始起轉。圖中顯示，約在 2009 年 11 月之後紅線

與黑線幾乎貼近，這顯示土壤模式是一長時間積分

後之結果，故模式需要一段時間才可與大氣之迫使

資料（Forcing Data）達到能量平衡。根據 Chen et. al. 

(2006) 指出，此調整之時間長短與土壤種類有關，

實驗結果顯示，要使 HRLDAS 與迫使資料達能量平

衡，至少需要經過 6 個月以上的模式起轉。 

由於研究中使用兩種不同的觀測資料，故首先

須了解自動觀測及人工觀測之差異。圖 3 為台中站

於當地時間 5、9、14 及 21 時兩種觀測之溫度差異。

結果指出，兩種觀測之溫度差約在±2°C 之間，自動

觀測值較人工觀測值冷，且溫度於 14 時差異最大。 

圖 4 為台中站四層土壤溫度隨時間序列圖。圖

中顯示，WRF（紅線）較人工觀測值（藍點）高，

而 HRLDAS（黑線）則較為貼近人工觀測值。由此

時間序列圖，亦可看出 HRLDAS 可將土壤溫度之年

變化完整呈現出來，且此年變化隨著土壤深度有相

位延遲之情況。WRF 土壤溫度分析場有不連續之現

象，此為中央氣象局作業模式版本更替所導致，尤

其在 2011年 4月底WRF模式之同化策略由 full cycle

改為 partial cycle 後，土壤溫度下降約 3 度左右。若

每日只取當地時間 14 時來看（如圖 5），HRLDAS

之土壤溫度分析場與自動觀測值十分接近，而 WRF

土壤溫度分析場，在 2011 年 4 月底前，土壤溫度分

析場較自動觀測值暖。WRF 使用 partial cycle 後，是

否使土壤溫度大幅下降，未來仍須持續分析與評估。 

為評估 HRLDAS 之效能，在此將 HRLDAS 與
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WRF 土壤溫度分析場做月平均絕對差值之計算（如

圖 6）。結果顯示，HRLDAS 於淺層（5、25 公分）

之表現較 WRF 土壤溫度分析場好；於深層（70、150

公分）則兩者之表現差不多。 

四、總結與未來展望 

本研究使用美國國家大氣研究中心（NCAR）所

發展之高解析資料同化系統（HRLDAS），分析 2008

年 1 月 1 日至 2011 年 4 月 30 日台灣地區之土壤溫

度，並與台中站之人工、自動土壤溫度觀測值做比

較。結果顯示，HRLDAS 經過三年模式起轉後，已

與大氣迫使資料達能量平衡，並且其土壤溫度分析

場表現良好，相較之下 WRF 土壤溫度分析場於 full 

cycle 的同化策略下，則有偏暖的情形。 

由於目前土壤溫度觀測仍然有限，且土壤溼度

尚未有觀測值，因此未來將進行 HRLDAS-WRF 模

式之偶合測試，將 HRLDAS 土壤分析場取代 WRF

模式之初始場，希望藉由模式預報表現之結果，間

接評估 HRLDAS 在台灣地區土壤分析場之效能，也

期待 HRLDAS 對模式預報能有正面的效應。 
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圖 1、HRLDAS 之模式範圍，網格解析度為 5 公里，

色階為地形高度。

 

圖 2、2009 年 1 月 1 日至 2009 年 12 月 31 日台北地

區第二層（25 公分）土壤逐時溫度隨時間序列

圖。紅線為 HRLDAS 由 2008 年開始模式起轉，

黑線為 2009 年開始起轉，藍點為 NCEP GFS 之

土壤分析場。 
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圖 3、2010 年 5 月 1 日至 2011 年 4 月 30 日台中站於每日當地時間(A) 05 時，(B) 09 時，(C) 14 時，(D) 21 時

自動觀測與人工觀測之土壤溫度差異（自動減去人工）。其中，(A)、(C)、(D)由上自下分別為第一層（5 公分）、

第二層（25 公分）；(B)則為第三層（70 公分）、第四層（150 公分）。 

 

 

 

 

 

圖 4、2008 年 1 月 1 日至 2011 年 4 月 30 日台中站土壤深度(A) 5 公分，(B) 25 公分，(C) 70 公分，(D) 150 公

分之逐時土壤溫度隨時間序列圖。其中，黑線為 HRLDAS 土壤溫度分析場，紅線為 WRF 土壤溫度分析

場，藍點為當地 5、14、21 時之人工觀測值。 

(A) 

(B) 

(C) 

(D) 

May   Jun   Jul  Aug  Sep   Oct  Nov  Dec  Jan   Feb  Mar  Apr May  Jun   Jul  Aug   Sep  Oct  Nov  Dec   Jan  Feb  Mar  Apr May   Jun  Jul  Aug   Sep  Oct  Nov  Dec  Jan   Feb  Mar   Apr May   Jun   Jul  Aug  Sep  Oct  Nov  Dec  Jan   Feb  Mar  Apr 

(A) (B) (C) (D) 
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圖 5、2010 年 5 月 1 日至 2011 年 4 月 30 日台中站土壤深度(A) 5 公分，(B) 25 公分，(C) 70 公分，(D) 150 公

分於當地時間 14 時土壤溫度隨時間序列圖。其中，黑線為 HRLDAS 土壤溫度分析場，紅線為 WRF 土

壤溫度分析場，藍點自動觀測值。 

May    Jun    Jul    Aug    Sep    Oct    Nov   Dec    Jan    Feb    Mar   Apr 

2010                                                      2011 

(A) 

(B) 

(C) 

(D) 
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圖 6、2010 年 5 月 1 日至 2011 年 4 月 30 日台中站土壤深度(A) 5 公分，(B) 25 公分，(C) 70 公分，(D) 150 公

分當於地時間 14 時，HRLDAS（灰色）與 WRF（紅色）土壤溫度分析場與自動觀測值之絕對差值。 

(A) (B) 

(C) (D) 
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全球分析資料初始化為 WRF 初始場之過程探討 

魏士偉  洪景山 

氣象資訊中心 

中央氣象局 

 

摘   要 

 

NCEP GFS 的全球分析場初始化為 WRF 模式初始場後，其重力位高度以及溫度場

在高層便與 NCEP GFS 分析場有著明顯的差異。本研究著重於分析與探討 WRF 模式初

始化過程的誤差來源，並嘗試改善此過程以降低偏差。 

初步研究顯示初始化過程的誤差主要是來自於垂直內插的過程，垂直解析度與垂

直內插方法均會影響偏差量。因此，我們進一步改變模式的垂直解析度以及內插方法測

試在實際個案中的影響。從實驗結果得知，提高模式的垂直解析度以及使用二次方程式

進行垂直內插均能有效地降低模式高層的誤差。 

 

 

一、前言 

WRF（Weather Research and Forcasting）模式是

現在被廣泛使用在研究及作業領域的有限區域模式，

但是 NCEP GFS 全球分析場初始化成為 WRF 模式初

始場後，其高度場以及溫度場在高層便與全球分析資

料有著明顯的差距。因此，我們想透過本研究了解

WRF 模式將全球分析資料經過初始化產生模式初始

場的過程中產生的誤差，並且尋求降低誤差的改善方

法。 

WRF 模式將全球分析資料初始化為模式初始場

的流程如圖（一）簡示，WRF 前處理系統（WPS）中

的 ungrib 將 GRIB2 格式的全球分析資料解碼後，透過

metgrid 水平內插至模式層的水平網格上，接著使用

real 進一步將氣壓層（Pressure Level）的資料垂直內

插到模式層（Eta Level），便能得到 WRF 模式的初始

場與邊界條件，即可進行模式的積分運算。在這當中

會產生誤差的主要是在 metgrid 的水平內插與 real 的

垂直內插中，本篇研究便是著重於 real 的探討。 

在 real 的過程中，許多不會隨時間變化的變數並

不會被 Real 所改變，但是垂直方向上分佈的參數，如

U、V、T、Q 及 P 都會被 Real 垂直內插轉換到模式層

上，Real 的詳細流程如圖（二）所示。 

 為了進行垂直內插，我們需要知道兩個座標，其

中一個是全球分析資料的原始等壓層座標，另外一個

則是模式 Eta 層的目標座標。為了得到這兩個座標，

Real 先透過等壓層的高度、地形高度與海平面氣壓計

算得到模式的地面氣壓（Psfc, Surface Pressure），並用

氣壓層上的相對溼度計算得到混合比換算等壓面上的

水氣壓，進而算出每個等壓層的乾空氣壓（Pd）與乾

空氣柱質量（μd=Psfc-Ptop-累積水氣壓）。接下來，透過

μd與給定的 Eta（η= (Pd-Ptop)/μd）值計算得到模式 Eta

層上的乾空氣氣壓 Pd |η（Pd |η=μd*η+ Ptop）。至此，Real

擁有了原始全球分析資料的所處的乾空氣氣壓（Pd）

與模式 Eta 層的乾空氣氣壓（Pd |η），接著便可以開始

進行各項參數的垂直內插。其中重力位高度場（H）

內插至 Full Eta Level，溫度場（T or θ）、相對溼度

（RH）、氣壓（P）、風場（U&V）則是內插至 Half Eta 

Level。最後 Real 會再處理土壤與地表資料，並且減

去基本狀態場（base state）得到氣象參數的擾動場

（perturbation term）。 

 從 Real 的流程簡述中，我們可以了解到垂直內
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插會是造成 WRF 模式初始場與全球分析資料有差異

的主因，所以我們必須先了解 Real 的垂直內插內容，

並且透過理想化的實驗探討垂直內插造成的誤差，才

能設計改善 WRF 初始化誤差的方法。因此第二部分

我們針對 Real 中的垂直內插進行了解，並設計簡單實

驗進行誤差來源的探討。第三部分則是根據的第二段

的實驗結果，設計新的垂直分層與使用不同的垂直內

插方法應用在實際個案上以期望能實際改善模式在高

層的誤差。最後一部分是總結此研究的結果並思考其

他未來的改善方案。 

 

二、垂直內插誤差探討 

 Real 的垂直內插方法是使用 Lagrange Polynom 

-ial Interpolation，以下為此方法的計算式： 

 

P(x)為內插得到的數值，可以透過兩點(x1,y1)、(x2,y2)

做線性內插或者三個點做二次式內插，甚至是更多點

做更高次的內插。不過在 WRF 的預設中，至多做到

二次式內插，更高次方的內插必須改寫 Real 程式。 

 為了了解以上方法在進行內插時造成的誤差，我

們利用原始探空資料做出高度與溫度隨 X=ln(P)變化

的近似方程式 Yt(Xt)作為真實場（Truth），取 NCEP

全球分析資料 26 層等壓層（Xori）及數值（Yori），內

插至 Xnew得到代表模式 Eta 層的新座標之數值（Ynew）

後與 Yt(Xnew)相減，即可得到從氣壓層內插至模式層

後造成的誤差。為了探討誤差來源與尋找降低誤差的

方法，因此設計了不同的 Xnew、不同垂直層數的三組

新座標，並且搭配四種垂直內插方法以了解垂直內插

造成的誤差會受到哪些因素影響，其實驗設計如圖

（三）所示，其中 mid25 代表的是 Xnew位在於兩層

Xori的中間，350 則是在兩層 Xori之間三分之一與三分

之二的位子上，1050 的意思是 Xnew分佈在兩層 Xori

間十分之一與十分之九的地方。另外，Wee 等人（2012）

的文章指出 WRF 在初始化過程中將分析資料的溫度

場轉為位溫後進行內插，再轉回溫度，此一過程會在

溫度場的內插過程中產生誤差，為了減少誤差的來

源，此處我們直接使用溫度場進行垂直內插的測試。 

 首先我們透過 Lmid25、L350、L1050 三組線性

內插的實驗分析垂直層數不同造成的差異，雖然 L350

與 L1050 有著相同的垂直層數，但是 L1050 的新座標

位置較 L350 更為靠近原始資料的等壓層，從圖（四）

中可以明顯的看見層數自 25層的Lmid25變為兩倍 50

層的 L350，內插結果與真實場的差異的確有所下降，

但是如果是模式 Eta 層較為接近原始分析資料的氣壓

層實驗 L1050 的誤差又更小。因此，垂直解析度越高

也就是模式分層越多的確有助於解析大氣的垂直結

構，但是除了垂直解析度，模式 Eta 層與原始氣壓層

的距離也是影響內插誤差的因素之一。 

搭配原始探空資料比較就可以觀察誤差是出現

在哪個高度。由於高度場隨 ln(P)的變化較為接近直

線，因此我們改以斜率的方式，也就是高度場函數一

次微分
)ln(Pd

dH 的結果呈現，當 ln(P)增加高度是逐

漸下降，所以圖中的數值皆為負值，但可從斜率的變

化得知在 ln(P)小於 4.5，斜率是越變越大表示下降幅

度越來越小，所以高度場隨 ln(P)變化是一上開的曲

線，而 ln(P)大於 4.5 的部分則是一下開曲線，此一曲

線形式有點類似於 x 介於 0 到 π之間的 cot(x)。因此，

高度場的線性內插結果在 ln(P)小於 4.5 會有正偏差，

大於 4.5 是負偏差。 

 由於溫度場的轉折相當明顯，因此溫度場直接使

用原始探空資料繪製，可以發現溫度在 ln(P)約等於4.5

時，溫度達到最低點，這在大氣的垂直分層裡是對流

層頂的特徵。而誤差最大的地方正好也出現在 ln(P)

約 4.5 的地方，而在更高的地方 ln(P)約 3.6 也有較大

的誤差，在溫度的分布中也能看到在此附近溫度曲線

有彎曲的情況（斜率改變）。從高度場及溫度場垂直內

插結果與真實場的比較，我們便可以了解到在進行線

性垂直內插時，誤差主要會出現在參數場隨高度的變

化出現轉折之處，也就是斜率發生改變的地方。 

 根據第一部分的測試，在三種解析度中與真實場

誤差最小的是 1050 這種垂直分層，因此以此為基準，

我們使用Real內建的一次方至三次方的Lagrange poly 

-nomial 內插法，以及 Cubic Spline 內插法，四個實驗

代號分別為 L、Q、3、S，測試使用不同垂直內插方

115



 

  

法的差別。測試結果如圖（五），高度場及溫度場的結

果相當類似，誤差最小的實驗都是 S1050，其次是

31050 接著是 Q1050，誤差最大的是 L1050。從此處

測試可以知道 Cubic Spline 的垂直內插效果最好，能

比 Lagrange polynomial 更為接近真實場，但是此處的

真實場是一近似曲線，或許 Cubic Spline 因此能有較

小的誤差。所以我們直接從原始的探空資料中取出 16

層標準層的溫度與高度資料，使用這四種垂直內插方

法得到模式Eta層的值後再將其內插回 16層的標準層

上比較其誤差。 

 圖（六）為高度以及溫度場資料經三種垂直內插

方法內插到模式層後，再以線性內插回到標準氣壓層

上與原始資料相比的誤差結果。同樣地可以發現使用

Cubic Spline 內插至模式層的結果誤差最小，比使用

Lagrange polynomial 一次、二次內插的結果還要小了

許多。另外，我們也測試了使用二次方程式內插回氣

壓層，此結果比線性內插的誤差更小，如圖（六）所

示。 

 由於校驗對象是在等壓層上的全球分析資料，因

此要將模式層上的資料內插回全球分析資料的等壓層

上才能進行校驗，那麼除了從全球分析資料經過第一

次垂直內插成為模式初始場後，還需經過一次垂直內

插回等壓層，與全球分析資料相減才是我們所見之誤

差。在這裡我們利用 mid25 與 1050 兩組垂直分層及

線性與二次方程式兩種內插方式來觀察誤差主要是來

自於哪個階段的垂直內插。由於高度場與溫度場所得

結論相似，所以此處僅討論溫度場。 

圖（八）中，在解析度足夠且模式層與等壓層距

離夠小的 1050 分層實驗下，不論是用線性（L1050）

或者是二次方程式（Q1050）內插的結果顯示第一階

段的內插（等壓層內插至模式層）是誤差的主要來源，

第二階段透過線性或者二次方程式內插回等壓層就不

會增加太多的誤差。但是如果模式層的解析度較低且

與等壓層距離過遠的 mid25 實驗，這時第一階段使用

線性內插造成的誤差依然是主要來源，但是使用二次

方程式內插的 Qmid25 的誤差來源則是第二階段的內

插，從圖中即可發現若是使用線性內插誤差會增大許

多，使用二次方程式內插造成誤差就不會增加太多。 

 透過此理想化的實驗探討我們得知垂直內插過

程的誤差主要發生在參數隨高度的函數其斜率改變的

地方。而影響誤差大小的因素是由模式層與全球分析

資料等壓層之間的距離以及垂直內插方法所決定，距

離越小以及使用越高次方的內插方法得到的誤差越

小，反之越大。另外，在解析度足夠且模式層距離等

壓層夠近的情況下，使用線性內插或者二次方程式內

插回等壓層上的誤差，兩者之間的差異很小。 

 

三、實際個案測試結果 

 在前述的理想化測試中可以發現垂直解析度、模

式 Eta 層與全球分析資料等壓層間的距離以及垂直內

插方法都會影響誤差的大小。由於在一個廣大的積分

區域內每個格點上的 Psfc都不一樣，導致每一點上的

Eta 層與等壓層的分佈關係也不同，因此無法固定模

式 Eta 層與全球分析資料等壓層之間的距離，所以此

處的實驗設計只改變垂直解析度以及垂直內插方法進

行討論。 

以增加垂直解析度為目標，我們設計了一個垂直

上有 55 層的新垂直分層，此分層以氣象局現行作業模

式 45 層模式分層為基礎，將模式層頂提高至 10 百帕，

並且在 300 百帕至 10 百帕之間新增 10 層以提高高層

的垂直解析度，300 百帕以下則保持與原始 45 層的模

式分層相同。接著我們使用這兩種模式分層進行個案

測試不同垂直解析度與垂直內插的方法對於初始場及

預報的影響。 

 

四、結論 

 在本篇研究中我們對於 WRF 初始化全球分析資

料的過程中會造成明顯誤差的垂直內插深入了解，並

且進行誤差來源的探討以及加入新的垂直內插方法以

期改善垂直內插帶來的誤差。 

 不論使用哪一種垂直內插的方法，只要在參數隨

著高度變化出現明顯的轉折時（例如：溫度場接近對

流層頂處），便會出現明顯的誤差，內插方法中尤以線

性內插的誤差為大。但是增加垂直解析度與減少模式

分層與分析資料的等壓層之間的距離，都有助於降低

內插造成的誤差。不過在實際個案中，由於 WRF 模
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式是設定 Eta 層的數值得到每個格點上模式層的垂直

位置，因此我們並不能直接減少模式層與等壓層的距

離，只能透過增加模式的垂直解析度以達到降低與等

壓層間的距離。另外，我們測試的四種垂直內插方法

中，以 Cubic Spline 內插法進行垂直內插的誤差最小。

而透過內插回等壓層上的比較，我們可以了解到在足

夠的垂直解析度以及模式層與等壓層距離不會太遠的

情形下，使用線性或者二次方程式內插回等壓層不會

增加太多誤差，但是在解析度不足又距離等壓層太遠

的垂直分層使用線性內插就會造成更多的誤差，而二

次方程式內插誤差增長的幅度就小了許多。 
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圖（一）全球分析資料轉換成 WRF 模式初始場流程

圖。 

 

 

 

 

 

 

圖（二）WRF 模式初始化程序 Real 細部流程。 
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圖（三）探討垂直內插誤差來源的理想化實驗設計。 

 

圖（四）左上：原始探空資料高度場隨 ln(P)變化的函

數一次微分曲線。右上：mid25、350、1050 三組實驗

高度場經線性內插（L）的垂直誤差分布。左下：原

始探空資料溫度場隨 ln(P)變化的分布。右下：同右上

三組實驗，溫度場經線性內插（L）的垂直誤差分布。 
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圖（五）實驗分層 1050 經四種垂直內插方法的垂直誤

差分布，L：線性內插，Q：二次式內插，3：三次式

內插，S：Cubic Spline 內插。上圖：高度場，下圖：

溫度場。 

 
圖（六）取原始探空 16 層標準層的資料，在實驗分層

1050 的情況下，分別進行 L、Q、S 三種內插方法，

再內插回標準層上的誤差分布。左側：高度場（上）

與溫度場（下）用線性內插回標準層的誤差分布。右

側：高度場（上）與溫度場（下）用二次方程式內插

回標準層的誤差分布。 

 

 

 

 

圖（七）溫度場在實驗分層 1050（左側）與 mid25（右

側）經過線性內插（上方）與二次式內插（下方）至

模式分層後，再以兩種內插法（線性、二次式）內插

回等壓層之誤差比較。 
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高解析度統計降尺度預報方法研究 
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1中央氣象局氣象預報中心 
2多釆科技 

 

 

摘    要
 

 

本局於民國 99 年至100 年所執行的「發展鄉鎮逐時天氣預報」(FIFOW)計畫中，為了先架構起統計預報系統雛型並

提供初步指引的產製，先採用「理想模式預測法」(PP)的統計降尺度預報策略。相較於另一種使用動力數值天氣預報模式

(NWP)預報資料來建模的「模式輸出統計法」(MOS)策略，PP 的設計並不處理 NWP 模式的預報誤差，但因通常可使用

較長期的觀測或分析資料進行經驗模型的建置，理論上可獲得較為穩健的關係式。本報告說明目前使用PP 的情形及可能

問題，並提出未來改善做法。另外，針對所需高解析度格點統計預報，本文比較了先內插再預報推估以及先預報再內插2

種方法的校驗結果，初步分析顯示差異不大，表示以測站點預報配合適當的內插工具可以是取得高解析度格點預報值的替

選方法。 

 

一、前言 

天氣預報乃依賴於準確的動力數值預報模式(Numerical 

Weather Prediction；NWP)，而所謂統計降尺度預報是對於動

力數值天氣預報模式的產出值以統計方法進行後處理，使其

轉換至一般所被關心的地面天氣預報，例如特定地點的地表

氣溫、溼度、雲量、降水等，並且經由此種後處理的調校，

亦能在原本動力模式具有的預報力上再加值，進一步提高準

確度。根據取用 NWP 資料的方式，這種統計後處理有 2 種

常見做法，第一種稱為「理想模式預測法」(Perfect-Prog；PP)，

乃以實測資料或動力模式分析場建立大氣與地面天氣關係，

再將動力模式所預測的大氣狀況套入該關係式，求得未來幾

天的地面天氣預報值，也就是完全相信動力模式的預測，不

考慮其可能誤差。另一種是「模式輸出統計法」(Model Output 

Statistic；MOS)，其詮釋過程參照了模式預報能力的特性，

被認為可改進 PP 的缺點，做法是分別就動力模式每個預報

時距(tau)的產出和所對應的地面天氣建立統計關係，如此將

能處理動力模式在各預報時距的系統性誤差。 

使用 MOS 的代價是需建置及運算的方程式較多，增加

維運的繁複性。但對於是否採用MOS，最讓人遲疑的原因是

必須要有特性穩定的動力模式並且還要有已累積足夠長時間

資料才能發揮這種設計的長處。如果動力模式更新，因為物

理參數化或資料同化等方式改變使得模式的特性改變，此時

就必須以新資料重新產製 MOS 統計後處理關係式。若是因

此想要求有長時間的凍結模式以發展 MOS 降尺度預報系

統，可說是不太實際的想法，因為動力模式必須不斷從提高

解析度或改善模擬物理過程等等方面改進其預報能力，而且

只有動力模式進步，統計後處理也才能跟著有顯著的進步。 

即便如此，在沒有發展系集預報之前，MOS 仍是比 PP

更被擁護的統計降尺度方法。通常只要有累積2 年長度的模

式資料，即可被接受用來發展 MOS 預報。而且在過去還沒

有發展地面高解析天氣預報之前，模式統計後處理只針對測

站點建立預報方程，而所面對的測站數量往往是只有幾百或

至多數千個，因此雖然每個預報時距皆需分別處理，處理量

也還不致成為太大問題。 

不過，近年包含系集預報的一些發展，使統計後處理方

法開發者有一些新的思考與做法。加拿大對系集預報結果進

行降尺度預報(Bertrand and Verret，2004)，認為使用PP 方式

應比 MOS 更為合適。由於系集預報的精神是模擬出各種可

能性的預報成員，使能含蓋最後真正實現值的範圍，每一個

預報成員應被視為都有發生的可能,性，而不會因為與實現值

不符而失去其價值，因此並不一定適合以 MOS 的概念來進

行動力模式的統計後處理。反之，PP 方式只根據已實現的模

式分析場與地面天氣建立統計關係，並據以對各個系集成員

的預報資訊轉換成地面天氣預報，可以較完整保留系集預報

對預報目標所預測的可能分布區間及機率資訊。 

本局於民國 99 年至100 年執行「發展鄉鎮逐時天氣預

報」(FIFOW)計畫，其中一項工作目標是希望以 2 年時間架

構起統計預報系統雛型並提供地面高解析格點預報初步指引

的產製。在該計畫我們採用較為經濟的 PP 統計降尺度預報

策略，雖然當時動力模式資料累積時間仍太短的確限制了採

用MOS的可行性，但決定選擇PP策略並非只為了暫代MOS
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或是簡化系統以滿足時程要求，而是真正想藉由 PP 的長處

來幫助鄉鎮逐時天氣預報流程的建立。在 FIFOW 計畫的設

計中，希望統計降尺度後處理能忠實反應動力模式的預測資

訊，其用意與前面所提為何採用 PP 來處理系集模式是相同

的。如此，不論是多模式或是某一特定模式的多系集成員，

皆只根據分析場與觀測值的關係來對預報資訊進行轉換。當

預報人員以主觀或藉由智慧辨識等客觀方式判定出一特定最

佳參考模式或系集成員時，即可直接由該對應的統計後處理

值決定地面天氣預報。透過 2 年的 FIFOW 計畫，我們使用

水平解析度為0.5度的歐洲中心模式與網格水平距離約15公

里的本局NFS模式的分析場資料來分別建立未來3天逐3小

時預報及未來7 天逐12 小時預報的PP 方程，完成對本局預

報作業經常參考的幾個模式的統計降尺度預報系統，這些模

式包含本局區域及全球天氣預報模式及日本、美國、歐洲等

國外模式。本文的目的之一，是在FIFOW 的PP 統計預報系

統建置完成之後，想說明目前對此應用的一些檢討及未來改

進方向。 

不論是採用PP 或是MOS，氣象上對NWP 進行統計後

處理已具有數十年經驗，是相當成熟的技術(陳，2000)，雖

然近幾年我們仍對於如何更優化統計模型及詮釋資料間的關

係持續做了一些努力(陳等，2009；王與陳，2009；2010；

2011)，但FIFOW 所真正面臨的統計降尺度新挑戰是預報目

標要細緻至 2.5 公里的高解析度網格地面預報。這首先需要

有足夠好的 NWP 預報模式，同時也要有足夠細緻的地面觀

測資料作為預報基礎。對於後者的實現，在FIFOW 計畫中，

已另外規劃並執行發展高解析度網格地面分析技術，重製最

近至少 5 年以上的高解析度網格地面分析值(Ground Truth, 

簡稱 GT)。如此一來，統計預報的發展可根據 GT 值直接在

高解析度格點上建立方程，不過，考慮效率及二次估計等問

題，我們另外也嘗試透過測站統計預報值以客觀分析方法內

插求得格點預報值，為了對這2 種製作高解析度網格統計預

報方法的成效有所了解，本文也將以2012 年1 月至6 月的實

作資料來說明分析結果。上述過程中使用的客觀分析工具是

克利金方法(李，2009)，此法的長處及其與其他氣象上常用

工具的比較，在本研討會有另一報告給予介紹(馮等，2012)。 

二、資料及方法 

本文建立單一 PP 模型的發展資料乃使用取自

TIGGE(THORPEX Interactive Grand Global Ensemble)的歐洲

中心模式資料(本文簡稱 ECTIGGE 或 ECT)，這是在執行

FIFOW 計畫期間，根據將以PP 策略建置模式大氣分析場與

地面天氣觀測值關係的需求，考慮需要有分析品質夠好、解

析度夠細、資料量夠長的模式資料而尋找並決定的。當時適

逄 TIGGE 資料釋出，可在其服務網站取得 2006 年 10 月以

來的EC 資料。我們以2007 至2009 年共3 年資料建立統計

模型，2010 年以後的資料則用來作為預報校驗。本文建模使

用的大氣變數僅為基本層場，包含925 百帕、850 百帕、700

百帕、500 百帕、200 百帕的高度、溫度、風場及溼度(H、T、

U、V、Q)等共25 種。 

本文所討論上線預報作業模式包含日本(JMA)、美國

(NCEP)、歐洲高解析(ECA1)模式及本局 NFS 區域模式共 4

種。其中JMA 及NCEP 的水平解析度約50 公里，歐洲高解

析模式約為12.5 公里，NFS 用的是15 公里版本。由各模式

各別發展PP 模型時，受限於資料長度，乃使用2008 年起的

3 年資料，其中近年新接收的ECA1 則只用2011 年的1 年資

料建模。本文建模及預報計算皆使用已完成的 FIFOW 統計

預報發展系統，本系統建模的預報因子選取方法可選用

Forward(陳等，2009)或LASSO(王與陳，2009)，亦可因應資

料型態選擇邏輯斯迴歸與線性迴歸。本文主要以氣溫預報為

例來做說明，在此是選用Forward 方法建立多元線性迴歸式。 

對於評估氣溫這種連續型變數的預報成效，本文使用 3

種校驗指標做為代表，(1) 相關係數，本文記為COR：用以

觀察預報值對實際變化趨勢的掌握度。(2) 平均偏誤，本文

記為 Mean Bias：乃預報值相對於實測值的誤差平均值。(3)

均方根誤差(RMSE)與預報對象的氣候標準變異量(YSD)的

比值，本文記為 RMSE/YSD。與直接使用 RMSE 相比，改

用此比值的好處是可以利用各預報目標的變異度來對照，了

解預報誤差值是否過大，是納入一個標準化的概念，幫助對

於不同氣候特性預報點的比較(陳等，2009)。RMSE/YSD 比

值愈小表示預報愈好，當比值為1 是指預報誤差已大到與氣

候標準變異量相當，本文認為比值在 0.5 以下已可算是不錯

的預報，0.8 以上則不理想，應列為日後優先調校目標。 

三、理想預報法的預報表現與檢討 

如前所述，本局預報作業常用模式包含國外模式及本局

模式，FIFOW 計畫希望能對這些模式都進行統計預報的後處

理。FIFOW 在民國99 年(2010 年)建置統計預報雛型系統後，

當年即使用ECTIGGE 2007 至2009 年共3 年長度的資料完

成單一模型理想預報方程組，對所有模式以同樣的 PP 預報

方程轉出各模式的地面測站預報值，並接續在隔年(2011 年)

完成高解析度格點預報值。由於建置上線系統的時間緊迫，

工作多以資料處理、系統流程設計、建置為主，預報優化則

是在系統完成後才得以逐步開展，而其首要之務即是藉由產

製的預報數值觀察 PP 的預報表現。本系統預報的地面天氣
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包含氣溫、日間高溫、夜間低溫、溼度、降水機率、雲量,、

風向、風速等，需觀察的資料眾多，先簡單以一些校驗經驗

來說，大致上可見降尺度的結果能抓住天氣變化趨勢，但各

模式在定量數值的預測上則各有誤差。以下主要想探討 PP

應用的問題，說明將以氣溫預報為例。 

3.1.使用單一模型理想預報法的潛在問題 
讓我們先來觀察 PP 在發展模式與套用模式相同下的預

報表現，亦即同樣使用 ECTIGGE 資料來套用統計預報方

程。以對台北2012 年1 月份早上8 點正點氣溫的預報為例，

從不含NWP 預報誤差的 tau=0 模式輸出來看，PP 預報值與

實測值的相關高達0.95，RMSE/YSD 的比值只有0.39，圖1

上方所示2 組資料的散布圖與時間序列都顯示吻合程度相當

高。其中時間序列圖同時標列直接使用 ECTIGGE 模式地面

2 公尺預報資料對相同地點的溫度預報內插值，顯示直接使

用動力模式輸出的預報數值偏冷，而 PP 的統計後處理的確

做了很有效的調整，同時也間接驗證本系統所建置統計預報

系統的可靠性。另外對於提前3 天的預報，PP 的掌握也很好

(未附圖)，預報值與實測值的相關係數分別為 0.93、0.93、

0.92，RMS 與YSD 的比值也都仍維持在0.5 以下。倘若以平

均偏誤值來看，ECTIGGE 對於 2012 年1 月份的 PP 預報有

0.54 度的冷偏誤，這可能是因為預報時期的資料特性與建模

時期不同有關，此點將在3.3 小節再做討論。 

從上面我們證實了 PP 預報方法的可參考性，接下來將

繼續說明此單一模型 PP 預報對於其他 4 家動力模式的應用

效果。圖1 的中下圖分別表示對於 tau=0 及 tau=72 小時的各

模式預報校驗指標比較情形。以不含動力預報誤差的 tau=0

來看，包含 JMA,NCEP 及NFS 等 3 個模式所得校驗相關值

都有0.9 以上，表示各模式套用此PP 方程確實能抓住氣溫變

化起伏趨勢，同時RMSE/YSD 比值亦在0.5 以下，不過在平

均偏誤方面，各模式則各有不同，JMA 為零偏誤，NCEP 及

NFS 則有0.5 度以上的正偏誤，說明模式之間是存在差異的。

這在ECA1 可以看的更清楚，ECA1 的平均偏誤高達8 度以

上，這個結果提醒我們，如果 PP 的基準發展模式與套用模

式所模擬的大氣資料有不同的特性，PP 的運用必須留意合適

性的問題。例如套用模式的平均背景如果較溼或較冷，或是

因為模式的地形不一樣，而影響近地面層的變數值，皆可能

引入一些系統性或甚至是非系統的誤差。在此例中，ECA1

出現明顯高誤差，我們判斷可能是因為模式地形不一樣造成

的影響。當應用至預報時距較遠的資料時，PP 在各模式的差

異還包含了預報能力的誤差，參考圖1 下所示 tau=72 小時的

比較圖，PP 的基準模式ECTIGGE 表現最好，NFS 表現最差，

其相關已下降至0.8 以下。而 JMA、NCEP 的平均偏誤也放

大，其中 NCEP 3 天預報的平均偏誤相對於 tau=0 已成長 1

倍以上，RMSE/YSD 比值也超過了0.8。 

由以上分析，我們透過使用ECTIGGE 模式對未來3 天

的預報實例，知道 PP 的後處理的確可以成功修正模式的直

接預報，給予相當不錯的地面預報準度。而且在目前模式對

3 天內預報有高掌握度的情形下，利用PP 統計法可以進行相

當好的轉換。不過，使用單一 PP 模式套用至其他模式，似

乎應考慮模式之間的可能差異性。我們認為可以有3 種因應

方式：(1)可直接套用單一 PP 模式，但需對套用結果去除系

統性誤差，不過此系統性誤差顯然需要經過累積一段時間來

獲得，並且亦需要有可辨認的穩定性系統誤差。(2)可嘗試將

各模式先對PP 基準模式做相關校準，再套入該PP 方程。(3)

改以各模式來進行 PP 的建置。上述第 1 種作法可能比較經

濟，但並不確定能掌握問題。比較簡單有效的方式是以第 3

種作法來進行改善。以各模式來建置符合自家特性 PP 方程

的做法已有 MOS 的概念，差別在於各個預報時距仍皆套用

分析場的關係式。客製化的前提是每個動力模式皆需要有足

夠的資料，最好至少要有2 年的樣本。FIFOW 自民國99 年

經過 3 年的發展，目前各動力模式資料的累積量也有所增

長，JMA 與NCEP 的0.5 度模式資料已有4 年，ECA1 高解

析模式也逐漸接近2 年。FIFOW 在計畫啟動後第3 年的統計

預報系統建置工作中，開始加入了 MOS 的發展設計，除了

可真正進行MOS 方法外，對於所需PP 策略，亦可藉由此系

統將其改為以客製化各模式PP 模型來進行。以下3.2 節將對

單一模型 PP、客製化各模式 PP 及 MOS 方法的應用情形，

給予一些範例式的比較。 

3.2. 理想預報法與模式輸出統計法的比

較 
本節繼續以 1 月份的預報實例來觀察並說明單一 PP 模

型(PP_ECT)及改用對各模式客製化 PP(PP by model)的結果

差異，並且我們也同時比較真正引用 MOS 的結果。首先從

不含動力模式誤差的 tau=0 資料套用來看，圖2 上表現使用4

家作業模式客製化 PP 的預報情形，可與圖 1 下的 PP_ECT

來對照，將可見PP by model 明顯解決了原本單一PP 模式的

問題。不過注意到 ECA1 在套用客製化 PP 後雖使統計結果

得到改善，但其校驗相關仍不夠佳，這表示仍需再從其他層

面去了解該模式的資料特性，例如不使用內插點，而改以臨

近最佳相關點等方式來個別調校統計關係式等等探究各種改

進模型的可能。 

再來我們比較含有動力模式預報誤差的時距，以 tau=72

小時為例，PP by model 同樣比PP_ECT 略佳(圖略)。至於PP 

by model 與MOS 的比較，可參考圖2 中、下圖的校驗數據，
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可見 MOS 的平均偏誤如預期略有縮小，顯示能除去一些屬

於系統性的誤差。由 PP by model 的結果看來，4 個模式在

tau=72 的預報皆偏暖，透過 MOS 則可修正一些回來。為了

更整體性的比較 PP 與 MOS 的差異，我們另外以 NCEP 為

例，觀察未來 7 天預報的比對。圖 3 可見不論是使用 PP 或

MOS 方法，平均偏誤皆隨 tau 增加，再一次顯示NCEP 模式

對2012 年1 月份有預報偏暖的情形。如果使用MOS 則可以

有修正作用，但也並不表示能完全去除平均偏誤。值得留意

的是，從RMSE/YSD 來看，在5 天預報(120 小時)以內2 個

方法並沒有太大差異，尤其是在 tau=72~120 小時，此時模式

其實已出現較大的平均偏誤，改用 MOS 卻並沒有特別優於

PP，甚至以預報校驗相關值來看，PP 在此段時間的表現反而

優於MOS！表示以此個案來說，PP 的預報並不比MOS 差。

經過檢查更多預報實例的時間序列圖，我們注意到有一些例

子是 PP 能很好反應天氣系統的起伏變化，也常能精準掌握

定量的數值，不過在特定的系統，例如大陸冷氣團影響時，

可能氣溫預測不夠低而增加了平均偏誤的正值，在這種情況

下，如果以 MOS 給予系統性的預報調校，雖可能校正偏暖

預報的日子，但也可能會將原本準確預報的天氣下拉為過冷

的預報。MOS 的方法因為傾向朝平均值靠攏，尤其對預報力

較差的長預報時距而言，統計處理的預報值會傾向氣候平均

值，而較不能真實反應動力模式的預測資訊。雖然對於根據

長時間樣本校驗的統計預報競賽，MOS 常可得到相對較佳的

成績，使得被認為是好策略。不過，如果降尺度的目的是希

望保留動力模式的預測資訊，PP 不只較能勝任，並且也不見

得比MOS 差。 

由3.1 及3.2 節，我們以1 月份的例子說明PP 確實是一

個可採納的做法，但建議需將現行的單一模型 PP 改為對各

作業預報動力模式的客製化 PP 模型。若以單純提供直接指

引而言，MOS 的方法亦具價值，但如果統計後處理的目的是

希望提供預報人員對 NWP 所做預報的降尺度資訊，則 PP

也許會較為合適。 

3.3. 理想預報法對台灣氣溫預報的表現 
以上說明皆使用台北站為例，乃因主要目的是要強調出

統計資料使用策略的差別，所以選取具高預報度的代表站來

說明，以避免掉統計關係本來就不好的問題。但事實上並不

是每個站點都能如此順利得到好的統計關係來進行對未來時

間的預報關連。在 FIFOW 統計發展過程，在設定好 PP 或

MOS 的策略、開發合適的建模工具之後，是否能有好的預報

應用仍受多項因素影響，例如，可靠的關係式是否存在就是

關鍵問題。對於是否存在可取得的有效預報因子，目前只從

現有動力模式的產出內容來尋找，但一些地區或是特定天氣

可能還是會有非 NWP 能正確詮釋的控制因子，這些都將限

制統計預報的能力。以2012 年1 月為例，不考慮動力模式的

預報能力，使用 ECTIGGE 模式 tau=0 的統計預報來觀察，

我們從圖 4 可見台灣以北部的預報效果較好，許多測站

RMSE/YSD 的比值多在0.4 以下，而中南部則相對較差，這

是因為冬季時期北部天氣與大氣綜觀系統關連性高，而影響

中南部天氣的因子則相對較不單純。另外，從個別站來看，

以阿里山為例，1 月份的預報非常不錯，但在 3 次寒冷天氣

系統影響期間，卻出現較大的誤差，也拉低了校驗統計成績，

在統計預報過程中想改善預報，上述範例說明需特別再去了

解天氣個案對局地的影響。 

詮釋統計預報成效的不容易還可能表現在預報期與校驗

期的背景場有明顯差異的例子，以 2012 年的平均偏誤來看

(圖略)，西部有冷偏差，東部則為暖偏差，這個情形也出現

在2011 年。簡單從動力模式近地面大氣溫度與實測地面溫度

關係式來檢查，2011 年及 2012 年的截距項調整量與建模所

用的2007 至2009 年果然有顯著性的差異。以上說明要針對

統計預報成效進行分析，需有許多面向來了解問題。目前

FIFOW 的作法，暫時是先採集體製作方式建模，再逐步針對

預報成效較差的站點來進行問題診斷，如何更好更快地進行

優化調校，仍需思考有效途徑。 

四、高解析度格點預報方法結果比較 

對於高解析格點統計降尺度預報的產製，FIFOW 計畫的

設計是先利用高解析格點分析技術得到地面網格分析值，再

使用此分析資料與 NWP 模式建立統計後處理關係式，然後

依各格點預報方程逐一計算預報值，這種先內插再推估的方

式在此先簡稱為Gridded PP。考慮效率及避免估計誤差等問

題，我們另外也嘗試先推估再內插的方式，亦即只對測站進

行統計後處理，先預報測站點的天氣再根據其值對高解析網

格點進行內插估計，此法在此簡稱為PP-Gridded。 

目前上述2 個方法所需要的內插工具皆使用相同的克利

金方法，假設不考慮內插數值處理的誤差，對於2 者的比較，

PP-Gridded 的好處雖然是可以大量減少資料處理量，但因為

高解析網格點預報決定於範圍內所有觀測點的預報值，因此

對每一個測站的建模品質與預報成效的把關就變得非常重

要。為了避免影響內插面化的合理性，應先剔除預報力不佳

或預報明顯有誤的測站參考點。至於先內插再推估的

Gridded-PP 方法，因為每一個格點為獨立計算預報值，並不

受其他點預報品質的影響，對希望提供一特定區域的預報資

訊而言，大量的格點統計後處理有類似增加預報系集成員的

效果，也少了因為僅依賴少數特定參考點預報資訊而可能錯
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估的風險。不過Gridded-PP 方法的重要前提是需要有可靠的

GT 分析場，另外，面對大量格點的統計後處理，也需注意

處理效率問題。再者，對於眾多高解析格點方程(本島格點約

6 千點)的調校工作，可說實屬不易。 

在完成預報系統建置後，我們也透過實例逐步觀察上述

2 種方法的表現，在此仍以氣溫預報為例，說明比較結果。

基本上來說，2 種方法在空間上的型態是差不多的，也都能

清楚反應出天氣系統冷暖的變化。為了進一步以量化的方式

來觀察差異性，我們從高解析格點預報取出台灣368 個鄉鎮

預報值做為參考點，分析預報校驗所得 RMSE/YSD 指標值

的差異(圖5)，結果顯示2 者的數值在大多數地區差異不大，

多在 0.1 之間，不過正值差異略多於負值差異，亦即

Gridded-PP 的預報誤差大於PP_Gridded，其中在中部山區，

RMSE/YSD 差值甚至達到0.3 以上，檢查實際數值可注意到

此區預報能力較差，Gridded-PP 的比值很多超過 1，亦即預

報變異比標準偏差還大。從更多範例來看，仍類似上述結果，

2012 年 2 月至 6 月的分析(圖 6)都顯示 2 個方法的校驗值差

異大多在 0.1 以內，但正值偏差多於負值，顯示 Gridded-PP

的預報誤差大於PP_Gridded。 

以上的分析說明為了減少維運成本，使用PP_Gridded 來

替代Gridded_PP 進行預報也許是可行的，雖然如此，Gridded 

PP 的發展仍有其必要性，我們仍將持續進行更多範例觀察2

者差異的穩定度。 

五、未來方向 

經過 3 年的工作，我們已逐步建置好統計預報作業環

境，繼之起步的重要任務是優化及調校統計模型以提供具參

考意義的預報指引。如同以上所分析及檢討，我們計劃自民

國 102 年起改為使用客製化 PP 來建置各作業模式的降尺度

預報方程，以使能夠,更正確地表現各模式所模擬大氣與地面

天氣的關係。選擇 PP 策略是因為本計畫設定的目標是要忠

實反應動力模式的預測資訊，使預報人員以主觀或藉由智慧

辨識系統等客觀方式判定出一特定最佳參考模式或系集成員

時，即可直接由該對應的統計後處理值決定地面天氣預報。

雖然如此，我們也將同時提供MOS 預報，除了作為對PP 的

評估比較，也能具體再提供一個經過預報力調校的客觀指

引。在資源有效運用的考慮下，目前規劃將只在測站點上建

置 MOS 方程，再由測站所作的預報值透過內插面化得出高

解析格點預報值。由各種方法產出的預報指引很多，統計預

報下一個挑戰是如何整理這些資訊，我們目前正在探索貝氏

方法等工具對結合各種方法的可應用性，初步認為有發展價

值。例如我們可用多年的資料建立 PP 模型，將得到的參數

估計值作為近2 年MOS 模型的先驗資料，如此來結合PP 及

MOS 的優點。另外，對於各種方法產生的指引，亦可用貝氏

平均模型方式，得出類似系集預報的概念，整合各預報結果。

每種指引或預報方法皆有其特性及估計誤差，如何善用及有

系統地歸納這些眾多資訊，去蕪存菁，是我們接下來需面對

的挑戰。 

五、參考文獻 

Bertrand, D., and R. Verret, 2004: Toward a new 

Canadian medium-range Perfect-Prog temperature 

forecast system. 17th Conference on Probability 

and Statistics in Atmospheric Sciences. The 84th 

American Meteorological Society Annual 

Meeting, Seattle, WA. 

Glahn, B., K. Gilbert, R. Cosgrove, D. P. Ruth, and K. 

Sheets, 2009a: The gridding of MOS. Wea. 

Forecasting, 24, 520–529. 

王政忠、陳雲蘭，2009：最小絕對壓縮挑選機制(LASSO)於

天氣分析迴歸預報的應用。天氣分析與預報研討會論

文彙編，中央氣象局，314-319。 

王政忠、陳雲蘭，2010：邏輯斯迴歸(Logistic Regression)模型

輔以最小絕對壓縮挑選機制(LASSO)於降水機率預報

之應用。天氣分析與預報研討會論文彙編，中央氣象

局，236-241。 

王政忠、陳雲蘭，2011：「發展鄉鎮逐時天氣預報」計畫之

高解析度統計預報技術研究(2) --引用順序型邏輯斯迴

歸模型進行雲量多類別預報試驗。天氣分析與預報研

討會論文彙編，中央氣象局。 

李天浩，2009：應用克利金法建立高解析度網格點氣象數據

之研究。交通部中央氣象局委託研究計畫成果報告。 

陳雲蘭、王政忠與張琬玉，2009：統計迴歸模式季內時間取

樣差異測試。中央氣象局自行研發計畫成果報告第

CWB98-1A-03 號，16 頁。 

陳重功、羅存文、王惠民與賀介圭，2000：中央氣象局統計

預報系統的發展。氣象學報，41，p18-33。 

馮智勇、劉家豪、陳雲蘭，2012：客觀分析法地面溫度案例

分析。天氣分析與預報研討會論文彙編，中央氣象局。 

123



 

  

 

圖 1：使用 ECTIGGE 資料發展單一模型 PP 法，以台北 2012

年 1 月份早上 8 點正點氣溫的預報為例，圖示校驗數據及成

效。(上)：左圖為 PP 預報值與實測值的散布圖，右圖為時間

序列圖，並加入動力模式直接輸出值以與統計後處理值比

較。(中)5 個動力模式套用此單一模型的校驗數據比較圖，

tau=0。(下)同中圖，但為 tau=72 小時。 

 

圖 2：以台北 2012 年 1 月份早上 8 點正點氣溫的預報為例，

圖示 4 個預報作業模式的統計預報校驗比較圖。(上)使用對

各模式客製化 PP 法，tau=0。(中)同上圖，但為 tau=72 小時。

(下)使用 MOS 法，tau=72 小時。 

 

圖 3：使用客製化 PP 法與 MOS 法的校驗比較圖。以 NCEP

模式對台北 2012 年 1 月份早上 8 點正點氣溫的未來 7 天預

報為例。 

 

圖 4：單一模型 PP 法對台灣 151 個代表站的氣溫預

報 RMSE/YSD 校驗分布圖。以 ECTIGGE 模式對 2012

年 1 月份早上 8 點正點氣溫的預報為例，tau=0。 

 

圖 5：Gridded-PP(Ygrid)與 PP_Gridded(Ys2g)高解析

網格降尺度方法氣溫預報 RMSE/YSD 校驗差異分布

圖。以 ECTIGGE 模式對 2012 年 1 月份早上 8 點正

點氣溫的預報為例，tau=0。 

圖 6：Gridded-PP 與 PP_Gridded 高解析網格降尺度

方法氣溫預報 RMSE/YSD 校驗差異分布直方圖。預

報範例由上而下，分別為 2012 年 1 月至 6 月。 
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WRF雷達資料同化對颱風短時定量降雨預報之效益評估 
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摘    要 

    多樣的氣象觀測資料同化已經廣泛的被使用於改善數值天氣預報的準

確性，其中雷達觀測資料擁有高時間與空間解析度特性，可以隨時將所觀測

的雷達資料用於修正模式的初始場或預報場，並重新預報一組更新的結果，

透過這樣的方式，將可隨時修正預報誤差，以獲得更準確的即時天氣預報結

果。 

    本研究針對2011年侵台的南瑪都颱風進行雷達資料同化對短時降雨預

報的評估實驗。資料同化使用WRF資料同化系統WRFDA(WRF Data 

Assimilation system) 中的三維變分資料同化方法(3D-VAR)，並同化雷達徑

向風資料。透過此颱風個案的研究，企圖了解WRF 3D-VAR的雷達資料同化

對背景場調整的影響，以及初步評估經由雷達資料同化後對颱風短時間定量

降雨預報的效益。 
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摘  要 

本研究將簡介 NCEP 颶風模式(Hurricane WRF)，包含：模式設定與颱風渦旋初始化過程，並評估 Hurricane 

WRF 於 2012 年西北太平洋颱風之預報能力。評估個案為 2012 年珊瑚、瑪娃、谷超、泰利與杜蘇芮颱風。 

關鍵字：Hurricane WRF 

一、前言 

台灣颱風洪水研究中心於 2010 年起進行定量降

雨系集預報實驗，實驗期間每日 4 次，每次進行 20

組預報。20 組預報實驗設計中，包含：MM5、WRF

與 Cress等模式。為朝向多模式系集預報之實驗架構，

台灣颱風洪水研究中心、中央氣象局與美國 ESRL(Earth 

System  Research  Laboratory)  / NOAA(National Oceanic 

and  Atmospheric  Administration) 合 作 引 進

HWRF(Hurricane Weather Research and Forecast system)

並測試評估 HWRF 預報西北太平洋颱風之能力。 

二、模式介紹 

HWRF  為美國 National Centers for Environmental 

Prediction  (NCEP) 下 轄 的 研 究 單 位 Environmental 

Modeling Center (EMC)負責研究發展與改進，HWRF 模

式之物理過程改進，由 EMC 與 NOAA 下轄研究單位

ESRL(Earth System Research Laboratory)共同合作。 

HWRF 系統包含三大部分，第一部分為大氣預報

模式，大氣預報模式由 WRF‐NMM  V3.3、WPS、渦漩

初始化與 GSI 資料同化系統；第二部分為 POM‐TC 海

洋預報模式;第三部分為 EMC/NCEP所發展的大氣海洋

耦合交換器，耦合交換器中海洋模式將海溫資料傳送

至大氣預報模式，大氣預報模式則回饋地表通量(包含：

潛熱、可感熱與短波輻射)至海洋預報模式。詳細的

HWRF 介紹可參考 Community  HWRF  USER’  GUIDE 

V3.3a(Bao et al. 2011)。 

三、實驗設計 

本篇研究中針對 HWRF 設計 2 組實驗，其中一組

實驗為類似 EMC/NCEP HWRF 之作業版本，3 層巢狀移

動網格，網格解析度分別為 27、9 與 3 公里，模式垂

直層數為 43 層，模式頂 50hPa。為產生台灣地區的定

量降雨預報資料，供本中心定量降雨系集預報實驗 

(Taiwan  Cooperative  Precipitation  Ensemble  Forecast 

Experiment, TAPEX)  使用，第二組實驗 HWRF_T 為固定

3 層巢狀網格，網格解析度為 45、15 與 5 公里，模式

範圍仿照現行中央氣象局作業之設定。兩組 HWRF 實

驗進行預報時未使用海洋模式進行耦合。詳細 HWRF

實驗設計請參考表一。 

分析HWRF兩組實驗之颱風路徑與強度預報時，

將 同 時 比 較 定 量 降 雨 系 集 預 報 實 驗 中 MEM11、

MEM18 與系集平均(Ensemble MEAN)作為參考。 

本篇研究中，針對2012年颱風進行作業化預報，

分析之颱風個案，包含：珊瑚(SANVU)、瑪娃(MAWAR)、

谷超(GUCHOL)、泰利(TALIM)與杜蘇芮(DOKSURI)。 

四、實驗結果與討論 

(一)  颱風路徑預報結果 

珊 瑚 颱 風 生 命 期 間 (2012052200‐2012052712Z) 

共進行 24 次預報(圖一)。HWRF、HWRF_T、MEM11

與 MEM18  預報路徑誤差統計結果顯示(表二)，預報

第 24、48 與 72 小時以 HWRF 表現最佳(69/105/176

公 里 ) ， MEM18 路 徑 預 報 表 現 與 HWRF 相 當

(78/134/215 公里)，固定網格的 HWRF_T 路徑誤差則

最大(144/354/450 公里)。 

瑪娃颱風(2012060106‐2012060600Z)共進行 20

次預報(圖二)，第 72 小時路徑預報 HWRF 仍表現最佳

(62/156/172 公 里 )。 第 24 與 48 小 時 ，MEM18 

(50/109/299 公里)則優於 HWRF。HWRF_T 實驗在瑪娃
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颱風個案路徑誤差仍最大(130/341/598 公里)，並發現

固定網格之 HWRF_T，當颱風經過 domain2 的邊界時

颱風路徑會有不連續的狀況(圖二(b))，亦造成較大的

路徑預報誤差。 

谷超颱風(2012061206‐2012061918Z)共進行 31

次預報(圖三)，表四可見 MEM11(100/174/260 公里)

與 MEM18(77/164/264公里)在谷超颱風期間的路徑預

報表現相近。HWRF_T 表現同樣為四個實驗中較差，

HWRF_T 在此個案與瑪娃颱風類似，當颱風通過

domain2 的邊界時產生不連續造成誤差擴大。HWRF

在此個案表現較差(圖三(a))，主要因當颱風強度在模

式中預報過強時，低於 900hPa，模式將產生不穩定，

造成颱風後期路徑誤差增大。 

泰利颱風(2012061718‐2012062018Z)進行 13 次

預 報 ( 圖 四 ) ， HWRF(133/120/114 公 里 ) 、

MEM11(79/96/169 公里)與 MEM18(120/148/150 公里)

路徑預報表現相當(表五)。HWRF_T 因前述颱風個案發

生 domain2 邊界不連續之颱風路徑後，泰利颱風個案

從 2 way 修改為  1 way 進行預報，已無明顯之邊界問

題(圖四(b))。 

杜蘇芮颱風(2012062612‐2012062918Z)進行 14

次 預 報 ( 圖 五 ) ， HWRF(188/277/418 公 里 ) 、

MEM11(209/283/457公里)與MEM18(95/253/371公里)

路徑預報表現仍相當。HWRF_T 的預報路徑仍較其他

三個實驗較為發散，誤差亦較大(表六)。 

(二)  總結 

  統計 2012 年五個颱風的路徑預報結果顯示，

HWRF 與現行 ARW‐WRF(MEM11 或 MEM18)之路徑預

報能力相當。若扣除谷超颱風個案因模式颱風強度預

報過強造成的不穩定，HWRF 在西北太平洋之颱風路

徑預報表現相當好，部分個案亦優於系集平均或

ARW‐WRF 之表現。HWRF 之預報路徑改善，推測部分

原因來自於模式解析度不同，造成颱風的強度不同而

影響颱風行進路線。未來將進一步分析各實驗對於颱

風強度之預報結果。 

  HWRF_T 之 實 驗 設 計 ， 在 颱 風 季 前 為 了 使

domain1 之颱風強度增強而採用 2way，實際作業後發

現颱風在 domain2 邊界時，受到異常梯度阻擋路徑產

生不連續。雖然將 HWRF_T 修改為 1way，但其颱風路

徑預報仍未有顯著改善，未來將測試 GSI 資料同化與

HWRF 之應用，以期能改善固定網格之 HWRF_T。 

五、參考文獻 

Shaowu Bao, Richard Yablonsky, Don Stark and Ligia 

Bernardet,  2011:  Community  HWRF  USERS’ 

GUIDE  V3.3a.  The  Developmental  Testbed 

Center. 

 

 

表一、HWRF  實驗設計表 

Experiment 
cold/warm 
start 

analysis  bogus Cumulus
scheme 

Microphysics 
scheme 

Boundary 
Layer Note 

HWRF  cold start  NODA 
HWRF
bogus 

SAS  Ferrier 
NCEP
  GFS 

43levels ;model top 50hPa; 
2 way 

HWRF_T  cold start  NODA  no bogus SAS  Ferrier 
NCEP
  GFS 

43levels; model top 50hPa; 
1 way* 

MEM18  partial cycle  NODA  no bogus KF  WSM5  YSU  28levels; 2way; d03 with Cu.

MEM11  cold start 
WRF3DAVR 
(CV5+OL3) 

CWB   
bogus 

new 

KF 
Goddard  YSU 

45levels; model top 30hPa; 
1way 

*HWRF_T change to 1 way start from typhoon TALIM.
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表二、珊瑚颱風生命期間路徑預報誤差統計(網格解析度:45km) 

Experiment  0 fhr(24)*  24fhr  48fhr  72fhr 

HWRF  57  69  105  176 
HWRF_T  39  144  354  450 
MEM18  39  78  134  215 
MEM11  16  96  204  322 
MEAN  20  107  187  267 

*fhr 為預報小時；括號內為個案數。 

 

表三、瑪娃颱風生命期間路徑預報誤差統計(網格解析度:45km) 

Experiment  0 fhr(20)*  24fhr  48fhr  72fhr 

HWRF  74  62  156  171 
HWRF_T  42  130  341  598 

MEM18  40  50  109  299 
MEM11  40  90  228  410 
MEAN  17  60  203  437 

 

表四、谷超颱風生命期間路徑預報誤差統計(網格解析度:45km) 

Experiment  0 fhr(31)*  24fhr  48fhr  72fhr 

HWRF  52  114  332  378 
HWRF_T  20  153  462  953 

MEM18  26  77  164  264 
MEM11  47  100  174  260 
MEAN  19  77  132  186 

 

表五、泰利颱風生命期間路徑預報誤差統計(網格解析度:45km) 

Experiment  0 fhr(13)*  24fhr  48fhr  72fhr 

HWRF  89  133  120  114 
HWRF_T  65  210  358  223 

MEM18  68  120  148  150 
MEM11  33  79  96  169 
MEAN  30  50  52  45 

 

表六、杜蘇芮颱風生命期間路徑預報誤差統計(網格解析度:45km) 

Experiment  0 fhr(14)*  24fhr  48fhr  72fhr 

HWRF  76  188  277  418 
HWRF_T  77  209  379  636 

MEM18  108  95  253  371 
MEM11  50  209  283  457 
MEAN  54  149  279  469 
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圖  1：(a)珊瑚颱風生命期間，HWRF 路徑預報表現。 圖  1：(c)珊瑚颱風生命期間，MEM11 路徑預報表現。

圖  1：(b)珊瑚颱風生命期間，HWRF_T 路徑預報表現。 圖  1：(d)珊瑚颱風生命期間，MEM18 路徑預報表現。
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圖  2：(a)瑪娃颱風生命期間，HWRF 路徑預報表現。 圖  2：(c)瑪娃颱風生命期間，MEM11 路徑預報表現。

圖  2：(b)瑪娃颱風生命期間，HWRF_T 路徑預報表現。 圖  2：(d)瑪娃颱風生命期間，MEM18 路徑預報表現。

圖  3：(a)谷超颱風生命期間，HWRF 路徑預報表現。 圖  3：(c)谷超颱風生命期間，MEM11 路徑預報表現。

圖  3：(c)谷超颱風生命期間，HWRF_T 路徑預報表現。 圖  3：(d)谷超颱風生命期間，MEM18 路徑預報表現。
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圖  4：(a)泰利颱風生命期間，HWRF 路徑預報表現。 圖  4：(c)泰利颱風生命期間，MEM11 路徑預報表現。

圖  4：(b)泰利颱風生命期間，HWRF_T 路徑預報表現。 圖  4：(d)泰利颱風生命期間，MEM18 路徑預報表現。

圖  5：(a)杜蘇芮颱風生命期間，HWRF 路徑預報表現。 圖  5：(c)杜蘇芮颱風生命期間，MEM11 路徑預報表現。

圖  5：(b)杜蘇芮颱風生命期間，HWRF_T 路徑預報表現。  圖  5：(d)杜蘇芮颱風生命期間，MEM18 路徑預報表現。 
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WRF-Var資料同化系統之GPS掩星折射率資料處理 
對颱風路徑預報之影響 

 

謝銘恩
1      

張龍耀
1      

蕭玲鳳
1      

李清勝
1      

Ted Iwabuchi
 2      

郭英華
2      

張昕
2
 

台灣颱風洪水研究中心
1     

University Corporation for Atmospheric Research 
2 

 

摘    要 

    本研究參考NCEP GSI同化系統中之品質檢定架構，嘗試改進WRF-Var資料同化系統中之

GPS (Global Positioning System) 掩星折射率資料計算與資料品質檢定方法；並利用Forecast 
Sensitivity to Observation (FSO) 診斷工具，針對有無同化GPS掩星資料進行效益評估，探討

GPS掩星資料對於颱風路徑預報之影響。 

關鍵字：GPS 掩星資料、資料同化。 
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HYBRID 資料同化系統對颱風預報之初步分析 

王潔如 1  蕭玲鳳 1  Zhiquan Liu2  Hui Liu2    李清勝 1 

台灣颱風洪水研究中心 1  National Center for Atmospheric Research2 

摘    要 

本研究利用美國國家大氣研究中心 (National Center for Atmospheric Research ; NCAR)發展

的一種混合(HYBRID)分析方法，結合系集調整卡爾曼濾波(Ensemble Adjustment Kalman Filter; 

EAKF)及三維變分同化法(three-dimensional variational analysis, 3D-Var)，該方法以三維變分同化

的框架下與觀測資料進行調整，而給出最佳的分析場。本研究首先利用單點測試透過資料同化系

統產生的分析增量，了解背景誤差協方差如何影響初始分析場。並選取2010年梅姬(MEGI)颱風，

比較WRF3DVAR與HYBRID EAKF-WRF 3D-VAR資料同化系統對颱風個案的影響。 

 

一、 前言     

 

背景誤差協方差(B)是變分同化中一個重

要的部分，將決定加入觀測資料後背景場將如

何調整，影響同化系統輸出的分析場，準確描

述背景誤差協方差是做好變分資料同化的一

個 關 鍵 問 題 。 系 集 卡 爾 曼 濾 波 (Ensemble 

Kalman Filter; EnKF)與3D-VAR資料同化最大

差 異 在 於 背 景 場 誤 差 (Background Error) 更

新，現有3D-VAR資料同化系統採用一組固定

的背景場誤差進行調整。EnKF的背景場誤差

會隨時間變動，係利用新的觀測資料進來更新

背 景 場 誤 差 ， EnKF 背 景 誤 差 協 方 差 具 有

flow-dependent的特性，而3D-Var的背景誤差

協方差則具有等同向性及不受背景流場影響

的特性。 

近年來混合系集卡爾曼濾波與變分同化

方 法 被 提 出 (e.g., Hamill and Snyder 2000; 

Lorenc 2003)，並發展應用在數值天氣預報模

式中 (Wang et al. 2008a )。混合分析方法

(Hybrid Analysis Scheme)結合系集卡爾曼濾波

及三維變分同化法，根據現有的變分同化的框

架有效地结合具有flow-dependent特性的系集

背景誤差，決定最佳的分析場。 

 

二、 研究方法 

 

本 研 究 所 使 用 混 合 分 析 方 法 (Hybrid 

Analysis Scheme) ， 為 NCAR 發 展 之 WRF 

3D-Var系統架構上納入系集調整卡爾曼濾波

背景誤差協方差的估計，最小化代價函數（cost 

function）定義如下(Lorenc, 2003) 

 

 

 

 

為第 i 個成員的擾動場， 為控制變量，

為相關係數矩陣， 與 可以調整 3D-Var 與

EAKF 的背景誤差協方差權重 。 

  

三、 分析與討論 

    

為說明HYBRID EAKF-WRF 3D-VAR資

133



料 同 化 方 法 的 特 點 ， 本 研 究 先 進 行 WRF 

3D-VAR和HYBRID EAKF-WRF 3D-VAR的

單點觀測實驗（single observation test），單點

觀測實驗透過資料同化系統產生的分析增

量，可以檢視背景誤差協方差矩陣作用，亦可

了解此分析系統的結構特徵。單點觀測實驗以

2010年梅姬（Megi）颱風為例，其背景場是初

始時間10月10日0000UTC開始full cycle至10

月17日0000UTC。在750hPa上，東經128.721

度、北緯17.603度的位置給定1K的溫度增量進

行單點觀測實驗。 

以下將顯示背景與分析的位溫差異做為

單點觀測實驗溫度增量的依據，由圖 1a 很明

顯看出 3D-Var(static)的背景誤差協方差具有

等同向性，分析增量呈現較均勻對稱和同心圓

的結構特徵。而 EAKF(ensemble)的結果(圖略)

則 是 可 看 出 背 景 誤 差 協 方 差 具 有

flow-dependent 的特性。Hybrid 設定 static 與

ensemble 的背景誤差協方差權重各 50% (圖

1b)，分析增量的特性較非對稱且為拉伸的圓

形，外圍有明顯的颱風環流結構，這表示觀測

訊息將有效地呈現在觀測時間與位置，更能適

當地呈現觀測資料隨時間的變化。當改變協方

差 權 重 ， ensemble 為 90% 時 ( 圖 1c) ，

flow-dependent 的特性更為明顯， 但 static 的

背景誤差協方差權為 90%時(1d)，溫度增量結

構特徵則會變得均勻，接近 3D-Var 的結果。

因此給定不同的權重比例會影響同化觀測資

料調整分析場。在 Megi 颱風路徑預報(圖 2)，

前期 HYBRID 資料同化系統移速與方向比

WRF 3D-Var 接近觀測，但後期仍是 WRF 

3D-Var 的路徑預報較佳，因此還要進一步實

驗，找到一組適合颱風預報的設定。 

 

四、 參考文獻 

T. M. Hamill and C. Snyder, 2000: A hybrid 

ensemble Kalman filter-3D variational 

analysis scheme. Mon. Wea. Rev., 128, 

2905–2919. 

Lorenc, A. C., 2003: The potential of the 

ensemble Kalman filter for NWP—A 

comparison with 4D-VAR. Quart. J. Roy. 

Me teor. Soc., 129, 3183–3203. 

Wang, X., D. Barker, C. Snyder, T. M. Hamill, 

2008: A hybrid ETKF-3DVAR data 

assimilation scheme for the WRF model. 

Part I: observing system simulation 

experiment. Mon. Wea. Rev., 136, 

5116-5131. 
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圖 1 2010 年梅姬（Megi）颱風個案(a)WRF 3D-VAR，(b)HYBRID 設定 3D-Var(static) 與

EAKF(ensemble) 的背景誤差協方差權重各 50%，(c)同(b)但設定 static 為 10% 與 ensemble 90% 

的背景誤差協方差權重，(d) 同(b) 但設定 static 為 90% 與 ensemble 10% 的背景誤差協方差權

重之 750hPa 溫度分析增量圖，等值線為重力位高度場。 

 

 

 

(a) (b)

(c) (d)
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圖 2 2010年梅姬（Megi）颱風個案模擬期間(a)初始時間2010年10月14日12Z及(b)初始時間2010

年10月15日12Z之預報路徑結果，颱風符號為中央氣象局官方路徑，X符號為HYBRID資料同化

系統，圓為DART資料同化系統，線條為WRF 3D-Var資料同化系統。 

(a) (b) 
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客觀分析法地面溫度案例分析 

馮智勇1、劉家豪1、陳雲蘭2 

多采科技1、中央氣象局預報中心2 

摘    要 

本研究介紹LST法、BCDG法及UK法等客觀分析方法，探討各種方法對於地面溫度面化結果。除了比較各

在原理上的差異及特性外，並期望能透過案例分析，了解各方法的優缺點。 

在LST法、BCDG法及UK法的地面溫度面化個案分析中，2012年1月1日14時南部地區回暖的現象，以LST

法及UK法面化結果皆能表現出南部出現較高溫的狀況，而BCDG則無明顯表現此現象。由2012年2月8日20時個

案可知，在冷天氣系統中，LST法在北部地區有較佳的估計結果，在嘉南地區會有高估的現象。由2012年5月1

日14時的個案可知，在熱天氣系統中，LST法在東部沿岸有高估的情況，而BCDG法及UK法則有低估的現象。

整體來說，以LST法和UK法的面化結果較佳，但LST法面化結果在高山會有低估的情況出現，且LST法需有測

站氣壓資料，相較於僅需測站溫度資料即可計算的UK法，其可用於面化計算的測站數較多。 

關鍵字：客觀分析法、LST、BCDG、Kriging  

一、前言 

為瞭解各種面化方法估計原理不同可能造成之面化差

異，本研究先針對逐次修正法(successive correction)及克利金

法等面化方法作介紹，再對LST(Land Surface temperature)

法、BCDG法及通用克利金(Universal Kriging，以下簡稱UK)

法等客觀分析法做介紹，並蒐集2012年地面溫度場呈現北低

南高之特色個案，利用面化結果分析不同客觀分析法造成之

整體性差異，亦進一步以遮蔽測站實驗探討不同方法在估計

誤差上的表現。 

二、面化方法介紹與比較 

(一) 逐次修正法 

1. Cressman 權重計算式 

Cressman 權重計算式(以下簡稱 Cressman 權重式)為一

種逐次修正法，其推導過程如下： 

(1) 假設對於估計場中所有網格點，已知各網格點的背景場

或第 1 次的猜測值1，則對於各測站所在位置，取測站

四周網格點猜測值，應用雙線性內插計算測站的分析值，

然後將分析結果與測站實際觀測值比較，計算差異量。圖

1 所示為內插示意圖，假設測站k 周圍四周網格點編號分

別為1, 2, 3, 4，圖中A 點和B 點的̂ 值各由3, 4 和1, 2 兩

點的變數值線性內插計算，測站 k 點的分析值 )1(ˆ k
再由

A 點和B 點的值作線性內插計算： 

                                                 
1
若 01  ，且沒有背景場或初始猜測值，最簡單的替代方案，

是以所有測站觀測值的算術平均當成所有網格的首次猜測值。 
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 (1) 

x 和 y 分別代表x 和y 方向的網格距（grid interval），

長度a 和b 的定義如圖1。
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圖1 利用雙線性內插法由網格點值計算測站值示意圖 

(2) 利用Cressman 權重式的權重係數函數(2)式，由影響範

圍R 內的所有測站的差異值，權重平均計算各網格點的

第 次修正值： 
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其中， kr 為測站k 至網格點的距離； )1()1( ˆ     kkkD

為第k 測站的差異值； )1( 
ijC 為網格ij 的修正值。計算某ij 網

格點更新值的方法，是將(3)式ij 網格點的修正值，代入(4)

式，計算網格ij 的更新值。 
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)1()1(ˆˆ     ijijij C               (4) 

(3) 重覆步驟(1)和(2)，直到得到最終分析場。  j
ˆ 為格點ij 上

第 次迭代後的分析值， )1(ˆ  j
為ij 格點上第 1 次迭

代後的分析值。 

本研究在逐次修正方面採用(175km, 125km, 85km, 

45km)為影響半徑組合進行4 次逐次修正。 

2. Barnes 權重計算式 

Barnes 權重計算式(以下簡稱 Barnes 權重式)其算式與

Cressman權重式的逐次修正法相同，唯一的不同處，是Barnes
權重式的權重係數函數為高斯(Gauss)函數： 

22 Rr
k

kew                         (5) 

其中， kr 為測站k 至網格點的距離。R 為相當於低通濾波的

參數(low-pass filtering parameter)，單位和 kr 相同；選擇很小

的R 值，則分析場容許短距離內變數變化梯度大的「短波」

訊號存在；若R 值很大，則會將短波濾掉，客觀分析場相對

而言會比較平滑。 

3. 距離平方倒數權重計算式 

距離平方倒數權重計算式(Inverse distance，以下簡稱 ID
權重式)的算式與 Cressman 權重式的逐次修正法相同，唯一

不同處，是ID 權重式的權重係數函數為距離平方倒數： 

 2/1 kk rw                            (6) 

其中， kr 為測站k 至網格點的距離。 

(二) 克利金法 

克利金法(Kriging technique)又名地質統計法(Geostatistics 

technique)是根據資料在空間中分佈的統計特性，決定線性內

插係數的一種技術(Bras and Rodriguez-Iturbe, 1985)。在不同的

趨勢條件假設下，又可分為數學上不包含「不偏估條件」的

「簡單克利金法」(Simple Kriging)；包含「平均值為常數」

假設的「普通克利金法」(Ordinary Kriging)；以及包含平均值

為某種空間趨勢函數假設的「通用克利金法」。克利金法估計

的步驟可分為二部份： 

1. 結構分析(structural analysis)－由歷史資料，迴歸統計協變

異數(covariance)隨距離變化的情形，決定「變異圖」或「半

變異圖」(variogram or semi-variogram)的函數。 

2. 最佳線性不偏估估計(Best Linear Unbiased Estimation)假設

估計值為已知值的線性權重平均，根據不偏估和最小估計

誤差變異數兩項原則，根據變異圖或半變異圖導出權重係

數值。 

「變異圖」或「半變異圖」是觀測樣本資料的協變異數

隨距離變化情形。令  yxu  ,u 為空間位置座標， )(uZ 為空

間 隨 機 變 數 ， 則 變 異 圖 函 數 定 義 為 ：

  2)()()(2 jiij ZZEd uu  ，即距離等於
ijd 的兩兩組合變

數差異平方的「期望值」。  ijd 稱為半變異圖函數。圖2 所

示為一半變異圖的範例，其中，○中空圓形符號為觀測樣本

資料的原始半變異數； 三角形所示為實驗半變異數；實線

所示為以實驗半變異數所套配的半變異圖函數。如圖所示，

等距離的原始半變異數在不同的時空點可能會有很大的差

異。因此在進行迴歸之前，通常會將距離軸分為幾個區間，

然後將同區間內距離相近半變異數取平均求得實驗半變異

數，由實驗半變異數就可以看到在排除了局部干擾的因素

下，兩測站的相關性隨距離變化的情形，並且可以用一簡單

的函數來描述這種關係。  

 
圖2 半變異圖示意圖 

若隨機場為定常性，則半變異圖 )( ijd 和協變異數

)()( ijji dcovcov  uu 為互補函數， 2)()(   ijij dcovd ，

其中， 2 為定常性空間變數 )(uZ 的變異數，基於定常性假

設乃為常數。 

Cressman 權重式、Barnes 權重式及 ID 權重式面化結果

皆會受到影響半徑範圍的影響，而克利金法則因為直接以內

插點和測站距離繪製半變異圖，故無需設定影響半徑。使用

逐次修正的方法，皆會依造逐次修正而嘗試減少估計誤差，

進而得到最終的面化結果。三種逐次修正法中，ID 權重式權

重係數函數受測站和網格點間的距離影響較大，圖3 為在影

響半徑範圍為 175km 時，三權重計算式權重係數( kw )隨測

站及網格點距離( kr )的影響。可知 ID 權重式在測站和網格

點距離約在5 公里內時有較大的權重係數，當超過約20 公里

後，權重係數就趨近於0。Cressman 權重式和Barnes 權重式

則在 60 公里以內的距離，其權重係數變化不大。Cressman

權重式在 kr 達到約 150 公里後權重係數就趨近於 0，但

Barnes 權重式仍給予該測站一定比例的權重，即Barnes 權重

式為三權重式中權重係數隨距離增加的遞減率較小。 

 
圖3 ID、Cressman 及Barnes 權重式 kw 隨 kr 變化示意 
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三、溫度客觀分析方法原理介紹 

針對溫度的客觀分析方法，包含 LST 法、BCDG 法及

UK 法，茲說明如下。 

(一) LST 法 

LST 法採用乾絕熱 Poisson 方程式計算位溫，計算位溫

必須先有壓力值後才能進行估算，然而台灣地形格網上沒有

壓力值且部分測站缺少壓力之觀測，所以需要知道高度與壓

力間的關係，藉以估計某高度上之壓力，進而求取位溫。為

了探討壓力與測站高度關係，取一例將各氣象站空間位置與

氣壓觀測值及對應之探空氣球高度及壓力之關係繪於圖 4

中。圖中顯示，由氣象站之觀測資料排除離群值後（壓力異

常偏高或偏低之測站），獲得之高度和壓力之關係與探空資料

大致相同，因此在沒有探空資料的情況下，可以使用氣象站

高程及壓力觀測值進行迴歸分析， 

H

z

p
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0

ln                        (7) 

其中，P 為高度z 上之壓力；
0P 為海平面上之壓力（ 0Z ）；

H 為海拔高。然後利用迴歸分析獲得之關係曲線來推估格點

和氣象站上之氣壓值。求得氣壓與高程之關係後，以乾絕熱

Poisson 公式計算位溫， 
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1000                         (8) 

其中， 為位溫(絕對溫度)，T 為絕對溫度，P 為壓力(毫
巴)，

dR 為乾空氣氣體常數( Cgcal o/10875.6 2 )，
pC 為

乾空氣之定壓比熱( Cgcal o/24.0 )。以相同之方程式將面化

之位溫反算回地表溫度。為了解假設條件與實際現象之差

異，茲將測站、板橋探空氣球以及乾絕熱條件下以 Poisson

方程式推估溫度與高度之關係繪於圖 5，圖中紅色曲線是

Poisson 方程式，藍色曲線是板橋探空資料，當高度超過1,500 

m 時兩曲線已無法契合。 

 
 (a)                  (b) 
圖4  (a)各氣象站空間位置與氣壓觀測值及(b)對應之探空氣

球高度及壓力之關係(下)(以2009 年4 月9 日8 時資料為例) 

 
圖5 測站、探空氣球及乾絕熱Poisson 方程式所推估之溫度

與高度關係比較 

LST 法在計算測站位溫後，將位溫以前述之ID 權重式、

Cressman 權重式及Barnes 權重式進行面化後，再將面化之網

格位溫轉換回地面溫度以下。以2012 年1 月1 日14 時為例，

說明以 LST 法配合此三權重式面化地面溫度之結果(見圖

6)。結果以Cressman 權重式和Barnes 權重式結果較相似，也

說明了圖3 所述此兩式在權重係數變化趨勢較相近。不過三

者在高山地區皆出現面化結果溫度較低的狀況，由圖7 的遮

蔽測站結果亦可說明此狀況。以LST 法估計高山測站時皆會

有低估的情況(藍色點表示估計誤差低於-1 度，紅色點表示估

計誤差高於1 度，綠色則表示誤差在正負1 度以內)，說明了

圖 5 所述可能使用 LST 法估計 1500m 以上高山時會有較大

的估計誤差。整體來說，以 ID 權重式在整體面化誤差表現

上較好，其面化結果也和氣象局官方公布之地面溫度分布圖

較相似，故之後的LST 法、BCDG 法及UK 法的案例比較，

LST 法部分將以 ID 權重式作為主要比較之權重計算式。 

(二) BCDG 客觀分析法 

BCDG 法係Glahn等人 (Glahn et. al, 2009) 改良BCD 法

以發展網格化模式輸出統計技術 (Model Output Statistic) 而

來，現階段廣為美國氣象作業單位使用。BCD 法為 

Bergthorssen 與 Doos (Bergthorssen and Doos, 1955)所提出，隨

後由 Cressman (Cressman, 1959)實作逐次修正步驟迭代修正

之面化方法。BCDG 法主要特色在於透過計算溫度隨高度變

化率 (Vertical Change with Elevation，以下簡稱VCE)的方式，

無須進行高度轉換即可應用於地表溫度場面化作業。 

 
(a) 

 
(b) 

 
(c) 

圖6 (a)ID 權重式、(b)Cressman 權重式及(c)Barnes 權重式面

化溫度場結果(以2012/01/01 14 時為例) 
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(a) 

 
(b) (c) 

圖7 (a)ID 權重式、(b)Cressman 權重式及(c)Barnes 權重

式溫度場遮蔽測站實驗結果(以2012/01/01 14 時為例) 

VCE 的計算方式首先以各測站為中心，計算鄰近測站對

於該中心測站之溫度隨高程變化率。舉例來說，第k 站觀測

值為θk、以座標原點為基準的水平位置為uk(x,y)、高程為hk；

在測站k 影響半徑RVCE內，與hk高程差大於ΔhVCE之鄰近測

站，觀測值為θkl、以座標原點為基準水平位置為ukl(x,y)、高

程為hkl，則鄰近測站須滿足以下條件： 








VCEkkl

VCEkkl

hhh

Ruu
                     (9) 

此時鄰近測站對測站k 之VCE 值定義如下： 
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BCDG 法的逐次修正方式與 Cressman 權重式相同，唯

一不同處，是BCDG 法在第k 測站估計誤差值 )1( 
kD 有加入

計算VCEk： 

    















)(ˆˆˆ

0or    0    ,ˆ

)1()1()1(

)1(

)1(

kijkijkVCEkk

kijkkk

k
hhVCE

hhVCE
D









 (11) 

其中，hij為估計網格點 ij 之高程，hk為第k 測站之高程，
VCE

為調整係數。權重 kw 及網格修正值 )1( 
ijC 計算方式同(3)

式，而網格更新值計算式同(4)式。 

(三) UK 法 

本研究分析臺灣地表溫度特性，認為地表溫度是緯度和

海拔高度的線性趨勢函數，去除此二趨勢後的溫度殘差值的

二階統計函數（即協變異圖）具有定常性。於是融合Bras 和

Rodriguez-Iturbe (1985)的通用協變異函數，和Kitanidis (1993)
建議的UK 法，再導出UK 法。 

使用這種方法的主要理念是臺灣山區地表溫度隨海拔高

度變化的趨勢為主控因子，必須去除半變異圖中的趨勢函

數，才能突顯真實的地表溫度協變異圖。若要避免迭代求取

協變異圖過程中，趨勢函數係數值可能偏估的問題，且直接

使用測站溫度觀測值權重估計，乃使用 Kitanidis (1993)要求

權重係數使各個趨勢函數係數乘的座標值權重組合為不偏估

條件設計。 

根據上述理念，UK 法線性估計方程式為： 





n

i
ii zz

1
0 )()(ˆ uu 

                           

(12) 

假設地表溫度 )(uZ 的趨勢函數如下，其中，y 為緯度，

h 為海拔高度，
0 、

y 和
h 是未知的趨勢係數。 

  hymZE hy   0)()( uu           
(13) 

不偏估條件要求： 
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Kitanidis (1993)要求權重係數使各個趨勢函數係數乘的

座標值權重組合都符合不偏估條件設計為： 
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(15) 

利用Lagrange multiplier結合最小估計誤差變異數條件的

n 個方程式（n 為測站數）與此3 個不偏估條件式，得到n+3
組聯立方程式，解n+3 個未知數 1 1 2 3, , , , ,n      
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四、溫度客觀分析方法比較 

LST法、BCDG法與UK法之間的差異主要可分為四點： 

(一) 定義測站觀測資料和估計點未知變數值之關係 

所有面化方法皆具備測站觀測資料和估計點未知變數值

關係之定義，LST 法及BCDG 法是定義在影響半徑範圍內，

權重係數其核心函數為距離倒數。UK 法則是以不同測站之

間觀測資料隨距離變化的數據，迴歸決定核心函數參數，通

用化的推廣應用。由觀測資料決定關係選擇核心函數、並決

定參數的方式，比使用者任意決定核心函數的方式合理。 

(二) 定義測站觀測資料間之關係 

測站觀測資料間關係的定義，可以反應各測站彼此是相

互獨立或相依，而LST 法及BCDG 法沒有針對此項做定義，

UK 法則有，說明其計算方式如下。 
單獨利用UK 法估計誤差變異數最小化原則，建立估計

權重係數矩陣。定義「測站觀測資料」和「測站觀測資料」

間關係的協變矩陣，即(16)式之 )cov( ijd ；定義「測站觀測資
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料」和「估計點未知變數值」間關係的協變向量，即(16)式
之 )cov( 0id 。若估計點與測站1 及測站2 距離相同，則可得

到 5.01  和 5.032   的結果。 

利用上述測站2 與測站3 共點、變數觀測值相同的範例

顯示，具有「測站之間觀測資料」關係定義的UK 法，即使

增加測站3 並不會影響測站1 的權重係數，測站2、3 的權重

係數總和也未增加。反觀 LST 法及 BCDG 法因無「測站之

間觀測資料」關係的統計結構，因此當只有測站 1 與測站 2
時，兩站變數的權重係數皆為0.5；一旦增加為3 站後，則權

重係數將變為1/3(參考式(3))。 

(三) 趨勢函數比較 

LST 法的權重計算僅以測站與網格間的距離關係計算

得到，距離越近的測站則給予較大的權重，此方法並未加入

趨勢函數的概念。BCDG 法則加入了 VCE 作為趨勢函數，

UK 法則式加入了全部測站在溫度對於高度及緯度變化的趨

勢平均函數，相較於LST 法，BCDG 法及UK 法有對山區的

溫度估計做了較佳的修正。 

(四) UK 法與BCDG 法比較 

各種客觀分析法，都包含權重係數總和等於1 的不偏估

條件，但是只有UK 法，還可再增加諸如溫度直減率等不偏

估條件，並可整合兩種不同性質觀測，或是整合多變數迴歸

方程式與空間內插的聯合克利金法。為了呈現 BCDG 法與

UK 法於面化地面溫度場應用的差異，以 2012 年 1 月19 日

14 時為例，繪製兩種方法之地面溫度場面化結果如圖 8 所

示。由圖可觀察到BCDG 法的面化結果呈現之地面溫度場與

使用UK 法者吻合，但更為平滑而無法更細膩描述測站溫度

差異對於局部地區造成的影響(例如圖中臺灣西南區域或東

南區域溫度較暖的現象)。 

彙整前述原理上與應用上的差異點，BCDG 法可能存在

影響空間內插的因素，包括(1)兩相鄰測站代表單一訊息，權

重卻加倍的問題，(2)權重函數僅隨距離變化的差異影響，以

及(3)無法確保測站處之估計值等於觀測值等等問題，應用於

臺灣時應較為適合於面化動力數值模式各種所需天氣要素之

初始場，而克利金法則值得推廣為臺灣發展高解析度統計降

尺度預報技術與建立地面真實氣象場的核心技術。 

(a)  (b)  
圖8 2012/01/19 (a)BCDG法與(b)UK法之溫度場面化比較 

 
 

五、案例分析 

(一) 2012年1月1日14時 

圖9為2012年1月1日14時以LST法、BCDG法及UK法面

化結果及遮蔽測站實驗結果。該日在南部地區有出現較高溫

的狀況，由面化結果可知，LST法及UK法皆反應出此天氣狀

況，由遮蔽測站結果來看整體面化表現，LST法在北部表現

較好，但在中部山區及中央山脈測站出現低估的現象；BCDG

法則在北部地區估計較差，東北部地區吉東南沿海也有較多

測站誤差較大，但中央山脈無出現普遍低估的現象；UK法則

在中部山區有高估情況。整體來說，LST法在北部測站表現

較好，可能由於其權重係數特性為距離較近的測站權重較

大，而北部測站又比較密集。大於絕對值1度的誤差數量(紅

點及藍點總和)以LST法較少，其次為UK法，不過均方根差

(RMSE)及平均絕對誤差(MAE)以UK法較佳，其次為LST

法。說明了雖然UK法大於絕對值1度的測站數雖然較LST法

多，但其絕對誤差值可能僅些微超過1度，極端誤差出現的狀

況則較LST法少。 

 

(a) 
 

(b) (c) 
圖9 2012/01/01 (a)LST法、(b)BCDG法及(c)UK法之溫度場面

化及遮蔽測站結果 

(二) 2012年2月8日20時 

圖10為以2012年2月8日20時冷鋒過境為個案的面化結

果。由圖可知，BCDG法和UK法的面化結果很相似，而LST

法除了在台中以南嘉義以北及花蓮臺東地區沿海表現溫度較

另二方法高外，而中央山脈面化結果較BCDG法和UK法低。

由遮蔽測站實驗檢視，在臺東花蓮沿海測站表現，LST法有

較高估的情況，而BCDG則有低估情況，UK表現則較平均，

高山地區LST則有低估的表現。冷天氣系統中，LST在北部
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測站估計誤差表現較另外二方法好，其次為UK法。誤差較大

的測站個數(紅點和藍點總和)，以UK法稍微較另二方法好，

而RMSE及MAE表現也以UK表現較佳。 

  

 
(a) 

 
(b) (c) 

圖10 2012/02/08 (a)LST法、(b)BCDG法及(c)UK法之溫度場面

化及遮蔽測站結果 

(三) 2012年5月1日14時 

圖11為以2012年5月1日14時熱天氣系統為個案的面化

結果。由圖可知，和2/8個案相似，BCDG法和UK法的面化

結果很相似，LST法除了在台中以南嘉義以北及花蓮臺東地

區沿海表現溫度較另二方法高外，在中央山脈面化結果較

BCDG法和UK法低。由遮蔽測站實驗檢視，在臺東花蓮沿海

測站表現，LST法有較高估的情況，而BCDG則有低估情況，

UK表現則較平均，高山地區LST則有低估的表現。熱天氣系

統中，北部地區則較看不出哪個方法表現較佳。臺東花蓮沿

海地區表現上，LST法有高估的現象，接近東部山區測站又

出現低估現象，而UK和BCDG法剛好呈現相反的結果。誤差

較大的測站個數(紅點和藍點總和)，以UK法稍微較另二方法

好，而RMSE及MAE表現也以UK表現較佳。 

  

(a) 
 

(b) (c) 
圖11 2012/05/01 (a)LST法、(b)BCDG法及(c)UK法之溫

度場面化及遮蔽測站結果 

六、結論 

從本研究分析結果，可歸納幾點結果： 

(一) LST在高山有低估的現象，可能是由於乾絕熱計算公式

在對於1,500m以上之高山估計會產生較大誤差。而BCDG
法包含VCE概念，UK也加入緯度及高度的趨勢平均，故

此二方法在高山測站估計較LST方法佳。 

(二) 1月1日與2月8日案例(冷天氣系統)中，LST法在北部地區

有較佳的估計，但在嘉南地區會有高估的現象。可能由於

北部地區測站較密集，ID法對於測站較密集的地區能有較

佳的估計，但在測站較稀疏的嘉南區域，則表現較差。 

(三) 5月1日案例(熱天氣系統)中，LST方法在臺東花蓮沿海有

高估的現象，而BCDG法和UK法則有低估現象。 

(四) BCDG法雖然包含了VCE的方法估計溫度，但其使用了

和Cressman法相同的權重係數，而在面化表現上有較平滑

的現象，而無法更細膩描述測站溫度差異對於局部地區造

成的影響。 

(五) 整體遮蔽測站結果，UK在RMSE和MAE表現稍優於

LST及UK法。且UK法僅需測站溫度即可進行面化計算，

相較於LST法，UK法可用於面化的測站數較多。 
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系集預報系統在氣象局鄉鎮精緻化預報之應用 

黃椿喜 1 呂國臣 1 洪景山 2 

中央氣象局預報中心 1 中央氣象局資訊中心 2 

 

摘  要 

鄉鎮天氣預報自 101 年起正式推出，天氣預報由傳統的逐日單點預報演變為逐時的 2.5 公

里網格預報，因此網格化的數值天氣預報產品在精緻化天氣預報上扮演更重要的角色。而整合眾

多模式的系集天氣預報工具能進一步降低單一數值模式的預報誤差。 

傳統上，天氣預報作業常使用本局全球模式、區域模式，及各國的全球模式進行綜觀天氣

分析及校驗，透預報員的主觀判斷以進行天氣預報。但在精緻化的天氣預報架構下，這類的主觀

天氣預報已經不足以應付數萬個網格的面預報系統，因此需透過眾多的數值天氣預報的產品進行

預報員的主觀預報加值。另外一方面，為了因應精緻化天氣預報的需求，本局自 100 年中起正式

啟用基於 WRF 模式，高達 5 公里解析的 WRF 系集天氣預報系統。在這個架構下，本局在網格

化天氣預報系統中建立可整合各類全球模式、區域模式及 WRF 系集預報系統的系集天氣預報應

用工具，目前已可以使用俗稱窮人系集的多模式系集預報、延時系集預報及高效能的多系集系統

預報，並可透過這個工具計算各種不同的決定性或機率預報。 

 

一、 前言 

數值天氣預報在過去數十年近有長足的

發展，模式解析度也不斷增加，氣象局自 1976

年以來引進氣象自動化作業系統，並開始發展

自己的數值預報模式。目前作業使用的全球模

式最高解析度已接近 10 公里。而氣象局作業

使用的區域數值模式也已有 4 或 5 公里的高解

析度。 

然而截至去年(100)年為止，傳統的預報

作業流程，大致仍是由預報員吸收各種預報指

引後，由自身的主觀經驗針對縣市為主的單點

預報。而在今(101)年鄉鎮天氣預報上線後，這

樣的主觀預報技術已經不能因應 368 個鄉鎮

或更多預報點的預報。面對大量的單點預報服

務，必須建立新的預報技術及實用的預報指引，

新的預報技術是基於圖形面化的預報。而由點

變成面的預報，最重要的技術是如何建立網格

的面化預報指引。因此，自今(101)年起氣象局

正式推出的鄉鎮天氣預報服務已改為基於

GFE (Graphical Forecast editor，圖型化預報編

輯系統)系統所做的預報，這個系統包含台灣

地區及澎湖、金門、馬祖的 2.5x2.5 公里網格

點預報，所有的網格共 67500 點，其中在台灣

的陸地上共有 5727 個網格點。 

目前氣象局常使用的數值預報模式解析

度皆低於 GFE 的 2.5x2.5 公里網格，例如低解

析的全球模式解析度約為 0.5 個經緯度(約 50

公里)、高解析的區域模式則約 5 公里。另外，

各個數值模式的地形也與 GFE 的地形不一致。

由這些低解析的數值模式所建立的指引須透

過重新面化及降尺度技術來校正，針對溫度等

熱力參數通常可由數值模式與 GFE 地形差異，

利用靜力關係或溫高函數進行熱力場的降尺

度預報。另外，也可以使用統計方法針對不同

的預報參數進行降尺度分析。而 GFE 系統亦

提供 BOIVerify 校驗模組，使用誤差訂正方法，

由過去 15 天的數值模式預報及地面真值的誤
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差特性校正預報的因子。目前利用地形、統計

及誤差校正降尺度方法仍大多使用在高低溫

及露點等熱力參數的預報上。對於更容易致災

的雨量相關的預報，則仍未有可靠的統計或降

尺度方法來校正，降雨或降雨機率的預報目前

是以系集預報為主。 

美國科學家 Lorenz 在 1993 年的文章中指

出，因大氣高度的非線性混沌性質導致預報的

真值會有數種可能性，因此完整的預報除了最

可能的答案以外，須定量描述預報不確定性的

分布範圍，因此，沒有定量估計不確定性的預

報是不完整的預報。基於系集的預報可解決部

分預報不確定的問題，這類產品至少包含，系

集平均(ensemble mean)或最可能的答案、預報

變 異 數 (variance) 或 散 度 (spread) 、 機 率

(probability)或分布(distribution)等。其中最可

能的答案對應的是傳統的決定性預報，可以是

單一模式的結果，也可以是多模式的系集平均、

中位數、眾數、或是進階的機率擬合平均

(Probability-matched mean)等；預報變異數或

散度代表的是預報的信心度及可靠度，或是預

報不確定性可能的範圍；機率預報主要是應用

在降雨機率預報之上，也可用在定量降雨機率

預報、高溫發生頻率、或者強風機率等。 

二、 資料及使用方法 

數值預報產品是目前主觀預報上最重的

指引，目前可供使用在 GFE 上的數值預報產

品可分為全球預報模式、區域預報模式及系集

預報系統。其中低解析的全球數值模式包括本

局的全球預報模式 (Global Forecast System; 

GFS)美國的 NCEP 全球預報模式 (National 

Centers for Environmental Prediction-Global 

Forecast System; NCEP-GFS)、歐洲中期天氣預

報 中 心 全 球 模 式 (European Centre for 

Medium-Range Weather Forecasts; ECMWF)、

日本全球模式(Japan Meteorological Agency; 

JMA)、英國全球預報模式(UK Met Office; 

UKMO) 等 ； 高 解 析 區 域 模 式 則 有 本 局 的

NFS(Nonhydrostatic Forecast System)模式(NFS

及 NFS-NCEP)及 WRF(Weather Research and 

Forecasting Model) 模 式 (WRF00, WRF01, 

WRF02, WRF03)等；而 WRF 系集預報系統

(WRF-Ensemble Prediction System)則是氣象局

針對鄉鎮天氣所建立的第一套 5 公里的高解

析區域系集預報系統。 

GFE 系統提供的模式擬合工具計算簡單

的統計平均，但此工具不能完成大多數的系集

預報方法。為了整合上述的數 10 組數值預報

產品，本研究依據模式擬合工具為基礎，發展

一個可整合大多系集預報概念的系集預報工

具。這個工具可針對高溫、低溫、雨量、降雨

機率、雲量等參數進行各種的系集運算。包括

使用各種模式算術平均，俗稱窮人系集預報的

多模式系集預報；可以針對同一模式不同的時

間延遲預報結果的延時系集預報；使用完整設

計的 WRF 系集預報系統預報；以及結合不同

系集預報系統的混合系集預報。除了簡單的算

術平均之外，亦可計算各種統計參數如中位數、

標準差、前 30%平均，或更高階的進階的機率

擬合平均(Probability-matched mean)等。 

三、 結論 

由系集預報工具導出的高低溫預報已進

入每日的 BOIVerifiy 校驗系統，由較驗結果來

看，系集的高低溫預報常優於單一模式的高低

溫預報，也明顯優於目前官方的高低溫預測。

雨量方面常使用系集平均的雨量，針對 2012

年 6 月 9 日至 12 日美 12 小時的 QPF 校驗結

果發現(圖 2)，WRF 系集預報系統對於強綜觀

影響下的 QPF 有良好的掌握能力，在 24 小時

前可以掌握到劇烈降雨的特徵，尤其是由西南

風與地形所鎖定的降雨分布，但其強度仍有低

估，且 QPF 比實際降雨更靠近山區。檢視 WRF

系集預報系統的單一成員可發現，其極值大致

與實際降雨相當，但分布略有不同。使用系集
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平均會無法掌握劇烈降雨的極值，若改為機率

擬合平均(Probability-matched mean)等方法，

可避免 QPF 低估降雨的趨勢。但檢視其他事

件亦可發現，在若綜觀的條件下，WRF 系集

系統的 QPF 在山區及東半部的迎風面有明顯

高估。比較 ECMWF 的 QPF(圖 3)，亦可發現

全球模式對於 48 小時以後的預測有更好的持

續性，對於綜觀系統的掌握也優於區域模式，

惟其 QPF 會有明顯低估，雖然定性上的大區

域分布大致符合概念模式，但在地形上的分布

因解析度及其地形影響，其降雨強度及分布仍

有一定的落差。 

GFE 系統上線以來，預報員編輯天氣預

報的工作上遭遇了很大的挑戰，傳統的點預報

概念應用在經過 1 年多的訓練及轉換之後，仍

有很大的進步空間。在某些預報的經驗上，基

於點預報的概念主觀調整一個大區域的預報

經驗仍然常被應用在網格點的面預報之上。這

樣的預報過程與物理直觀存在相當的衝突，但

有時候卻仍是不可避免的編修方式。通常出現

在缺乏良好的指引的天氣系統，或是預報指引

有明顯偏差的情形，因此如何改善預報指引的

偏差，是未來改善鄉鎮預報精確度的重要工作。

關於這個問題，一方面需由數值模式本身的物

理過過程著手，包括模式的資料同化過程、物

理參數化過程以及系集系統的設計過程；另外

一方面則是利用數值模式的統計特性，訂正其

偏差。期待的預報工作是建立在客觀方法上的

主觀預報。 
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圖 1、GFE 系統的定量降水預報系集工具(QPF Ensemble Tool)。 
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圖 2、雨量觀測與 WRF 系集預報系統定量降水預報校驗。

 

圖 3、雨量觀測與 ECMWF 系統定量降水預報校驗。 
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鄉鎮天氣預報初步校驗 
 

蔡宜珊
                 

呂國臣
 

中央氣象局預報中心
 

中央氣象局 
 

摘   要 

    中央氣象局自2012年1月起正式發布鄉鎮天氣預報，本文以格點面化資料(Ground Truth)為基準，校

驗2012年1-6月368鄉鎮市區氣溫、風速、相對濕度3要素。初步結果顯示，日最高溫有高估，日最低溫則

有低估情形，其中高溫7日內偏差約 0.41 ~ 1.06 °C，低溫偏差約 - 0.64 ~ - 0.84°C；平均絕對誤則分別為

1.79~2.45°C和1.46~1.85°C；此外，風速和相對濕度皆有高估情形。空間分布而言，日最高溫和日最低溫

預報的平均絕對誤差臺灣北部大於南部，東部低於西部；風速方面，預報誤差本島低於離島，相對濕度

預報則離島低於本島。逐時預報偏差方面，溫度預報白天有偏暖誤差，夜間有偏冷誤差；另外，中午前

後之風速預報有較大之偏差和平均絕對誤差，較小值則出現在夜間；相對濕度方面，中午前後有較大平

均偏差和平均絕對誤差，最小值則出現在清晨。 

 

關鍵字：鄉鎮天氣預報、校驗 

 

一、 前言 

    台灣山脈起伏大，地形造成區域間天氣差異明顯，

以縣市為單位之天氣預報常無法描述每日發生的天氣

型態，中央氣象局2012年起強化預報分區精細度，正

式啟動全國368鄉鎮天氣預報作業。傳統預報流程為由

預報人員分析數值模式的預報指引後製作出純文字的

預報產品，而鄉鎮天氣預報以數位化網格點為基礎，

氣象局在預報流程上做了很大的變革，其中引進美國

氣象局(National Weather Service)線上預報作業使用之

互動式預報編輯系統(Interactive Forecast Preparation 

System，IFPS)是一個重要的關鍵，IFPS以數值天氣預

報為基礎，透過預報人員篩選判斷，以動力及統計將

尺度方法，縮小空間解析度，使能夠充分呈現數公里

尺度的天氣預報資訊(Boyer and Ruth, 2002)。選擇IFPS

幾個理由，一)數值天氣預報已可有效掌握綜觀尺度天

氣系統的變化，傳統的預報人力無法全面詮釋天氣變

化時空細節，IFPS可以粹取數值模式的預報，根據降

尺度技術將時間尺度縮小為逐時預報。二)在有限人力

下，無法負荷小區預高解析度的天氣描述，IFPS有文

辭產生器，可以自動組合客製化天氣描述。三)系集預

報模式長期表現優於單一模式預報，但龐大的系集預

報資料，在有限的預報準備時間內，IFPS可高效率的

整合系統，協助預報資訊的決策。氣象局在適度的將

IFPS本土化調整後，初步以368個鄉鎮市區呈現全國天

氣預報，且將一天的預報，分成八個時段，也增加了

風與相對濕度的預測，預報數據產量較原先22縣市預

報增加百倍以上。 

    為有效評估預報流程中，預報產品的穩定與可用

度，以期能回饋給預報員及預報產品使用者，本文將

進行初步的誤差統計。第二節將簡單介紹現行鄉鎮天

氣預報作業及流程；第三節將說明校驗資料種類及來

源；第四節將呈現初步校驗結果；第五節則對較驗結

果作一簡單結論。 

 

二、 預報作業簡介 

    目前中央氣象局每日於05:00(台灣時間)、11:00、

17:00、23:00發布四次鄉鎮天氣預報，針對全台灣368

鄉鎮格點，預報未來3天逐3小時(00:00、03:00、06:00、

09:00、12:00、15:00、18:00、21:00)及未來7天逐12小時
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溫度、相對濕度、風速風向、天氣狀況、降雨機率等

氣象要素。 

    中央氣象局採用與NOAA研發之GFE (Graphic 

Forecast Editor)編輯系統，將各類客觀預報指引，包含

數值模式預報、統計預報、系集預報等導入GFE，內

插至2.5 x2.5公里大小之水平網格，提供預報人員編修

之參考，預報人員可藉之產製鄉鎮天氣預報所需之各

類氣象要素。以氣溫預報為例，最高溫和最低溫係採

用各客觀預報資料總整而得，如WRF之20個系集模式

成員之的地面氣溫預報平均或最高（/最低）氣溫之前

30%平均，逐時溫度則是在預測完最高溫和最低溫之

後，日溫度變化曲線（以台中氣象站過去20年各月平

均之溫度曲線為參考基準）內插出逐時的溫度。目前

發布之鄉鎮天氣預報資料係取自單一網格點之氣象資

料，代表該鄉鎮之天氣，網格點位置以人口匯集之各

鄉鎮市區公所所在之網格點為代表。 

 

三、 校驗資料說明 

    由於觀測資料的限制，無法涵蓋所有 368 個鄉鎮

市區天氣，因此，驗證鄉鎮預報仍需要倚賴合理的內

插技術，作為校驗為基準。 

    中央氣象局自 99 年開始建立高解析度網格點

（2.5x2.5 公里）氣象分析系統，針對不同氣象觀測要

素，採用不同客觀分析方法(通用克利金法、聯合克利

金法)和資料同化客觀分析方法(STMAS-2D)，將有限

且不規則分布的點觀測資料轉化為能最接近真實大氣

情況的圖面化 6.25 平方公里解析度網格資料，目前已

有每小時產出的地面溫度、最高溫、最低溫、相對濕

度、風場、雲量、降水量等的真值(Ground Truth，簡

稱 GT)分析場(顧等，2011)。本文取用這些真值分析場

作為校驗之依據，其中地面溫度，相對濕度、風場為

每整點小時有一筆資料，而最高溫為取 08:00 至 20:00

地面逐時溫度之最大值，最低溫為取 20:00 至隔日

08:00 地面逐時溫度之最小值，一天各有一筆資料。 

    因為處理 GT 之資料庫尚在建置中，本文僅針對

部分資料發布時間之氣溫、風速以及相對濕度等要素

進行校驗。本文蒐集之各類資料樣本說明如表一。例

如：溫度是取用 1~6 月 05：00 發布之 368 鄉鎮所在網

格點未來 168 小時之逐 3 小時溫度預報值。 

 

表一 各預報要素的預報網格資料之說明 

要素
資料

節錄

時間

資料發

布時間

預報有

效時段 
資料間隔 涵蓋格點

溫度 1~6 月 05:00
168 小時 

(7 天) 

逐 3 小時    

(08:00、11:00…) 

368 鄉鎮所

在格點 

RH 4~6 月 11:00
76 小時 

(3 天) 

逐 3 小時    

(12:00、15:00…) 

368 鄉鎮所

在格點 

風速 4~6 月 11:00
76 小時 

(7 天) 

逐 3 小時    

(12:00、15:00…) 

368 鄉鎮所

在格點 

 

四、 初步校驗結果 

(一)、溫度 

就 368 鄉鎮總的溫度預報平均偏差而言，在日最

高氣溫及最低氣溫預報方面，1~6 月 368 個鄉鎮市區

總的的日最高溫有偏暖誤差，而日最低溫有偏冷誤差

(表二 a、c)，7 日內高溫偏差約 0.41 ~ 1.06 °C，低溫偏

差約 - 0.64 ~ - 0.84°C，即高溫有高估，低溫有低估之

現象。特別值得一提的是，本文校驗基準係採整點觀

測資料推估的溫度 GT，與實際測站觀測非整點出現之

日最高（最低）氣溫不同，使得 GT 之最高溫常有低

估於實際最高溫，GT 之最低溫有高估於實際最低溫之

情形，而預報員預報時會追求可能發生的最高溫和最

低溫，故推論此是造成最高溫高估、最低溫低估的可

能原因之一。另外，日最高溫的預報平均絕對誤差

(MAE，Mean Absolute Error)明顯大於日最低溫的預報

平均絕對誤差(兩者差值約 0.3~0.6°C)，顯示對於最高

溫的掌握較最低溫差。 

隨著預報時段接近(第七天至第一天)，最高溫的

預報偏暖誤差愈來愈大，而最低溫的偏冷誤差愈來愈

小，即整體溫度預報有隨著預報時段接近而逐漸偏暖

的現象；另外，就平均絕對誤差而言，最高溫和最低

溫的預報平均絕對誤差隨預報時段接近分別為

2.45~1.79°C 和 1.85~1.46°C，都有逐漸減小的趨勢，第

七天至第一天減小分別約為 26%和 21%，顯示最高溫

和最低溫的掌握程度有隨著預報時段接近而有改善的
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現象，資料同時顯示，最高溫的改善程度較最低溫多。 

 

表二(a)  1~6 月 368 鄉鎮平均及各特徵點逐日日最高溫的平

均偏差。單位為°C。 

  

第一

天 

第二

天 

第三

天 

第四

天 

第五

天 

第六

天 

第七

天 

368 

鄉鎮 1.06  0.87  0.71  0.59  0.56  0.46 0.41 

台北 0.95  0.58  0.49  0.35  0.31  0.09 -0.03 

台中 1.08  0.97  0.73  0.58  0.55  0.43 0.43 

高雄 1.20  0.84  0.57  0.46  0.43  0.35 0.29 

宜蘭 1.32  0.82  0.75  0.67  0.68  0.49 0.45 

花蓮 1.72  1.50  1.48  1.43  1.44  1.35 1.30 

台東 1.48  1.19  1.06  0.95  0.86  0.78 0.74 

綠島 0.11  -0.07  -0.13  -0.14  -0.16  -0.18 -0.17 

蘭嶼 0.46  0.26  0.21  0.27  0.30  0.30 0.33 

澎湖 1.13  0.92  0.80  0.69  0.65  0.62 0.57 

金門 0.31  -0.02  -0.19  -0.27  -0.41  -0.61 -0.70 

馬祖 -0.39  -0.74  -0.82  -0.96  -0.98  -1.07 -1.08 

附註：此處特徵點定義為，台北指台北市中正區格點，台中

指台中市西屯區格點，高雄指高雄市苓雅區格點，宜蘭指宜

蘭縣宜蘭市格點，花蓮指花蓮縣花蓮市格點，台東指台東縣

台東市格點，綠島指綠島鄉格點，蘭嶼指蘭嶼鄉格點，澎湖

為澎湖縣六個鄉之格點的平均，金門指金門縣六個鄉格點之

平均，馬祖指連江縣四個鄉之格點的平均。 

 

表二(b) 說明如表二(a)，惟，日最高溫的平均絕對誤差 

  

第一

天 

第二

天 

第三

天 

第四

天 

第五

天 

第六

天 

第七

天 

368 

鄉鎮 1.79  2.07  2.19  2.28  2.38  2.42 2.45 

台北 1.53  1.95  2.21  2.31  2.45  2.57 2.71 

台中 1.56  1.89  2.08  2.18  2.32  2.38 2.39 

高雄 1.59  1.75  1.81  1.86  1.92  1.85 1.82 

宜蘭 1.71  1.70  1.91  1.97  2.10  2.21 2.29 

花蓮 1.92  1.94  2.05  2.06  2.07  2.05 2.11 

台東 1.85  2.02  2.09  2.04  2.06  2.05 2.13 

綠島 1.64  1.83  1.85  1.89  1.95  1.91 1.99 

蘭嶼 1.52  1.58  1.69  1.72  1.75  1.72 1.81 

澎湖 1.62  1.77  1.76  1.79  1.81  1.84 1.84 

金門 1.52  1.99  2.15  2.25  2.36  2.33 2.40 

馬祖 1.54  2.09  2.21  2.31  2.42  2.49 2.60 

 

以各不同分區而言(表二 a~d)，本島各區(包含台

北、台中、高雄、宜蘭、花蓮、台東，分區定義如表

二說明)日最高溫都有高估，最低溫有低估的情形，且

對最高溫的掌握都較最低溫差。最高溫部分，東半部

和西半部都是在中部有較大偏暖誤差，北部有較小偏

暖誤差，而預報平均絕對誤差在西半部有由北往南遞

減的現象，在東半部則南北差異不明顯；最低溫部分，

東半部和西半部都有由北往南而偏冷誤差和平均絕對

誤差變小的趨勢。若比較東西半部，最高溫西半部偏

暖誤差較東半部小，但平均絕對誤差較大，最低溫則

西半部的偏冷誤差和平均絕對誤差都較東半部大。此

外， 離島部分以綠島、金門、馬祖與本島誤差性質較

不同，尤以最高溫和最低溫部分都有偏冷情形，最低

溫平均絕對誤差明顯大於最高溫，資料同時顯示這三

個離島地區其最低溫之平均絕對誤差較大於本島。 

 

表二(c) 說明如表二(a)，惟，日最低溫的平均偏差 

第一

天 

第二

天 

第三

天 

第四

天 

第五

天 

第六

天 

第七

天 

368 
鄉鎮 -0.64 -0.74 -0.82  -0.82  -0.79  -0.84 -0.81 

台北 -1.26 -1.39 -1.46  -1.48  -1.47  -1.56 -1.60 

台中 -0.95 -1.02 -1.16  -1.18  -1.19  -1.26 -1.32 

高雄 -0.81 -1.01 -1.10  -1.12  -1.02  -1.12 -1.09 

宜蘭 -0.74 -0.80 -0.87  -0.86  -0.84  -0.93 -1.00 

花蓮 -0.69 -0.83 -0.90  -0.86  -0.86  -0.93 -0.72 

台東 -0.40 -0.48 -0.54  -0.54  -0.50  -0.54 -0.63 

綠島 -2.17 -2.31 -2.35  -2.30  -2.23  -2.23 -1.96 

蘭嶼 -1.64 -1.80 -1.82  -1.78  -1.70  -1.74 -1.37 

澎湖 -0.95 -1.03 -1.17  -1.18  -1.13  -1.13 -0.98 

金門 -1.87 -2.07 -2.15  -2.13  -2.13  -2.16 -1.93 

馬祖 -2.36 -2.65 -2.77  -2.74  -2.70  -2.67 -2.49 

 

表二(d) 說明如表二(a)，惟，日最低溫的平均絕對誤差 

第一

天 

第二

天 

第三

天 

第四

天 

第五

天 

第六

天 

第七

天 

368 
鄉鎮 1.46 1.62 1.72  1.77  1.78  1.83 1.85 

台北 1.64 1.94 2.03  2.06  2.04  2.12 2.35 

台中 1.50 1.70 1.90  1.95  2.01  2.04 2.04 

高雄 1.51 1.73 1.85  1.89  1.88  1.90 1.88 

宜蘭 1.35 1.52 1.63  1.67  1.68  1.73 1.86 

花蓮 1.33 1.46 1.51  1.53  1.52  1.52 1.51 

台東 1.28 1.37 1.41  1.43  1.42  1.45 1.58 

綠島 2.37 2.48 2.50  2.46  2.41  2.40 2.34 

蘭嶼 1.97 2.07 2.10  2.07  1.99  1.97 2.01 

澎湖 1.45 1.55 1.64  1.65  1.66  1.67 1.64 

金門 2.09 2.31 2.38  2.41  2.43  2.48 2.40 

馬祖 2.48 2.76 2.91  2.93  2.93  2.93 2.99 
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圖一  1 至 6 月逐月 368 鄉鎮 7 天內日最高溫和最低溫的平

均偏差(直條圖)和平均絕對誤差(點實線條) 分布圖。黑色為

最高溫，灰色最低溫。 

 

    就月份的角度而言，日最高溫的預報平均絕對誤

差在五、六月較小(圖一)，最小為 1.87°C，二、三月較

大，最大可達 2.6°C；日最低溫的預報平均絕對誤差在

三、四月較大，最大為 2.2°C，一、六月較小，最小為

1.27°C。至於偏差部分，日最低溫之最大偏冷誤差出現

在四月，日最高溫之最大偏暖誤差出現在二月。 

 

 

圖二  1~6 月 368 鄉鎮格點三天內逐 3 小時平均預報溫度（虛

線）、平均溫度預報偏差(直條圖)、溫度預報平均絕對誤差

(點實線條)分布圖。橫軸為時間軸，每日有 8 個時間點，起

始點為 08:00，並以 3 小時為間隔往後推其他點(即第二點為

11:00，第三點為 14:00，以此類推) 

 

    就逐時誤差的角度而言，一天中每三小時之平均

預報溫度偏差和當時之預報平均絕對誤差也有顯著日

夜變化(圖二)，白天時段有偏暖誤差，夜間有偏冷誤

差，最大偏暖誤差與每日預報最高溫出現在同一時間

（每日 14:00），最大偏冷誤差亦出現於每日預報最低

溫時段（每日 05:00），偏差最小則介於每日 20:00 或

23:00。另外，平均絕對誤差在每日 14:00 有最大值，

在每日 20:00 或 23:00 有最小值。其中最大平均絕對誤

差出現在日高溫時段。 

 

(二)、風速 

表三為 4~6 月 368 鄉鎮預報 3 天內總的風速預報

平均，結果顯示風速預報有高估的現象，且隨著預報

時段接近，風速高估越明顯，同時平均絕對誤差亦逐

漸增大(隨預報時段接近從 1.54m/s 增加至 1.63 m/s)，

即隨著預報時段接近，第三天與第一天之 MAE 增大

約 6%，相較於最高溫和最低溫在 3 天內的變動程度(分

別為 18%和 15%)，風速在 3 天內的預報較為穩定。 

 

表三  4-6 月 368 鄉鎮平均及各區特徵點預測 3 天內每日風

速的平均偏差(左)和平均絕對誤差(右)，單位為 m/s。特徵點

說明如表二。 

 
第一

天 

第二

天 

第三

天  
  

第一

天 

第二

天 

第三

天 

368

鄉鎮
0.81 0.69 0.55

 

368

鄉鎮 
1.63 1.60 1.54

台北 0.77 0.75 0.55 台北 1.34 1.35 1.23

台中 1.49 1.29 1.13 台中 1.64 1.46 1.37

高雄 1.04 0.92 0.83 高雄 1.48 1.46 1.46

宜蘭 0.49 0.44 0.15 宜蘭 1.32 1.36 1.16

花蓮 0.90 0.77 0.64 花蓮 1.72 1.63 1.60

台東 1.89 1.69 1.39 台東 2.04 1.91 1.68

綠島 2.34 2.22 2.16 綠島 2.93 3.03 2.91

蘭嶼 0.59 0.69 0.67 蘭嶼 2.37 2.56 2.59

澎湖 1.64 1.47 1.47 澎湖 2.25 2.27 2.44

金門 2.65 2.70 2.71 金門 3.05 3.19 3.24

馬祖 2.23 2.26 2.10 馬祖 2.65 2.77 2.67

     

    就不同分區而言(表三)，本島以東南部和東部之

風速預報平均絕對誤差較大，而離島之平均絕對誤差

又較本島大；隨著預報時段接近，本島平均絕對誤差

大致有變大，而離島有變小的情形，即本島風速預報

隨預報時段接近變差，而離島反而有改善。 
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圖三  4-6 月 368 鄉鎮格點三天內逐 3 小時平均預報風速（長

虛線）、風速平均預報偏差(直條圖)、平均絕對誤差(點實線)

分布圖。另點虛線為 4-6 月風速的平均真值(GT)。橫軸為時

間軸，每日有 8 個時間點，起始點為 12:00，並以 3 小時為

間隔往後推其他點(即第二點為 15:00，第三點為 18:00，以

此類推) 

 

    就逐時誤差的角度而言，一天中每三小時之風速

預報平均偏差和平均絕對誤差亦有日變化(圖三)，中

午前後有最大值，晚上出現最小值，包括 GT 也出現

相同的分布，但平均偏差最大值介於每日 09:00，平均

絕對誤差最大值則出現在 12:00，GT 最大值出現在每

日 15:00，由各曲線分布相位差異顯示，預報偏差、平

均絕對誤差、GT 等三條曲線有隨時間落後的現象，此

現象是否為資料取樣造成的差異，值得進一步研究。 

 

(三)、相對濕度 

表四顯示，整體 368 鄉鎮而言，濕度預報平均偏

差皆為正值，即有預報偏濕的現象，且隨著預報時段

接近，相對濕度高估越明顯，而預報平均絕對誤差卻

略微減小(隨預報時段接近從 7.99%減小至 7.88 %)，的

三天與第一天之MAE減小約1%，相較於溫度和風速，

相對濕度在 3 天內的預報有極為穩定的偏差。 

就不同分區而言，除了蘭嶼有偏乾誤差以外，大

致上皆有偏濕誤差。本島平均絕對誤差較離島大，其

中又以北部和中部最大。所有地區皆有隨預報時段接

近而平均絕對誤差呈現穩定僅略微減小的現象。 

就逐時誤差的角度而言，一天中每三小時之相對溼

度預報平均偏差和平均絕對誤差亦有明顯日變化(圖

四)，平均預報偏差大致上皆為正值，即相對濕度在所

有時間的預報皆有偏濕情形。平均偏差和平均絕對誤

差在一日內的變化大致上相同，最大值介於每日

12:00~15:00，最小值介於每日 06:00，顯示在一天中相

對濕度較小的時間點其預報偏濕的情形較相對濕度較

大的時間點來的明顯。 

 

表四  說明如表三，惟，相對濕度，平均偏差(左)和平均絕

對誤差(右)，單位為% 

 
第一

天 

第二

天 

第三

天  
  

第一

天 

第二

天 
第三天

368

鄉鎮
5.12 5.02 4.99 

 

368

鄉鎮 
7.88  7.96 7.99 

台北 10.10 10.15 10.38 台北 11.25 11.79 11.80

台中 8.12 8.51 8.76 台中 10.12 10.66 10.49 

高雄 5.88 6.19 6.14 高雄 7.11  7.54 7.67 

宜蘭 5.03 5.36 5.81 宜蘭 6.27  6.90 7.53 

花蓮 7.11 7.64 7.92 花蓮 8.75  9.06 9.53 

台東 6.20 6.61 6.64 台東 9.06  9.56 9.58 

綠島 1.40 1.98 2.02 綠島 5.48  5.75 5.78 

蘭嶼 -1.14 -0.56 -0.53 蘭嶼 5.15  5.31 5.79 

澎湖 3.37 3.74 3.61 澎湖 5.73  6.05 6.15 

金門 1.74 2.56 2.53 金門 5.71  6.12 6.07 

馬祖 4.96 5.47 5.58 馬祖 6.52  7.01 7.34 

      

 

圖四  說明如圖三，惟，相對濕度，平均偏差(左)和平均絕

對誤差(右)，單位為% 

     

四、 結論 
    由溫度預報校驗結果顯示，1-6月368鄉鎮市區日

最高溫有高估，日最低溫有低估情形，且對於日最高

溫的掌握較日最低溫差，兩者都有隨預報時段接近而

改善的現象。本島之日最高溫和日最低溫預報大致都

有南，優於北，東優於西的情形，而離島中綠島、金

門和馬祖有在日最高溫和日最低溫都有低估情形，且

日最低溫預報較本島差。逐時溫度預報誤差顯示偏差

有日夜變化，白天時段有偏暖誤差，夜間有偏冷誤差。 
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    風速預報校驗結果顯示4-6月368鄉鎮市區風速有

高估情形，且隨著預報時段接近而平均絕對誤差略微

增大。不同分區中，離島的平均絕對誤差較本島大，

而本島中以東南部和東部之平均絕對誤差較大。逐時

風速預報誤差顯示平均偏差、平均絕對誤差和GT在中

午前後有最大值，晚上有最小值，但彼此間有相位差。 

相對濕度預報校驗結果顯示4-6月368鄉鎮市區

相對濕度有高估情形，且隨著預報時段接近而平均絕

對誤差幾乎不變，是3個氣象要素中偏差最為穩定的。

不同分區中，本島平均絕對誤差較離島大，又以北部

和中部為最大。逐時相對濕度預報誤差顯示平均偏差

和平均絕對誤差最大值皆出現在一天中相對濕度較低

的正午，而最小值出現在一天中相對濕度較大的清

晨。 

    鄉鎮預報作業期間尚未滿一年，目前僅對溫度、

風速、相對濕度做初步校驗，校驗的資料數量及方法

仍有多方未能考慮周延，未臻完善的地方，或有遺漏

部份，還請不吝惠予指教。 
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應用 ARMOR 方法於台灣強降雨事件定量降水預報之研究 

蔡禹明  陳姿瑾  呂國臣  黃椿喜 

中央氣象局氣象預報中心 

摘  要 

本研究利用中央氣象局 20 個 WRF (Weather Research and Forecasting model) 系集預報成

員，以及觀測的雷達回波，測試 ARMOR (Adjustment of Rain from MOdels with Radar) 方法對

於台灣 2012 年 5 月 2 日及 6 月 11 日，二強降雨事件，定量降水預報之表現。 

ARMOR 方法利用即時觀測到的雷達回波，透過型態辨識 (pattern recognition) 的技術，

挑選出和觀測的雷達回波，較相近的 WRF 模擬系集預報成員，以被挑選出成員的預報，作為

數小時後的定量降水預報。此法可大幅增加模式對於即時降雨型態的掌握，進一步藉由模式優

於外延法的預報能力，提供未來數小時的定量降水預報。 

初步研究結果顯示，經由 ARMOR 方法挑選出的系集成員之預報，降雨分布及量值，均

優於系集平均的預報，且能掌握較小尺度的降水現象；對於 5 月 2 日的個案來說，ARMOR 方

法優於氣象局 WRFD (WRF deterministic run) 之預報結果。未來將研究更多不同系統的個案，

並進一步發展客觀自動化的型態辨識技術。 

關鍵字: ARMOR、定量降水預報、型態辨識

一、前言 

 對於短期 (0-12 小時) 的定量降水預報，目前主

要有二種方法: 一種是以數值模式作預報；另一種是

以觀測到的雷達回波以外延作預報。這二種方法各有

優點，數值模式對於大氣現象的物理過程有較佳的掌

握；外延法則較能掌握即時的降雨分布及量值。圖 1

為預報技術和預報時間關係的示意，顯示外延法對於

極短期 (0-2 hr) 的定量降水預報有很好的技術，然而

隨著預報時間的增加，預報能力急劇降低；另一方面，

數值模式由於一開始對於即時的降雨分布無法完全掌

握 (因為要有前置執行 (pre-run)，使模式處於一個平

衡穩定的狀態)，因此技術較差，但模式擁有較佳的物

理過程，因此其預報技術要經過一段時間後才有明顯

的下降。 

 McGill University 發展出一套新的短期定量降

水預報的方法 ARMOR (DuFran et al. 2009)，此方法

整合系集預報的數值模式，和即時觀測的雷達回波二

者的資訊。本研究探討台灣 2012 年 5 月 2 日及 6 月

11 日二強降雨事件，使用 ARMOR 方法預報之表現。

初步研究結果顯示，使用 ARMOR 方法的預報結果，

無論降雨分布及量值，均優於系集平均的預報，且能

掌握較小尺度的降水現象。 

二、ARMOR 方法及實驗設計 

ARMOR 方法 (DuFran et al. 2009) 利用即時觀

測到的雷達回波，透過型態辨識的技術，挑選出和觀

測雷達回波較相近的模擬系集預報成員，以被挑選出

之成員的預報，作為數小時後的定量降水預報。此法

利用觀測的雷達回波，挑選降雨型態較相近的系集預

報成員，可大幅增加模式對於即時降雨型態的掌握；

進一步藉由模式優於外延法的預報能力，提供未來數

小時的定量降水預報。 
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圖 2 顯示 WRF 以及 ARMOR 預報方法之降雨

率，與觀測雷達回波的比較。結果顯示，相較於 WRF

模式的預報，ARMOR 有較佳的降雨率分布與極值掌

握；同時，ARMOR也減少了誤報 (False Alarm, FA) 發

生的機率。 

 本研究利用 CWB EPS (Ensemble Prediction 

System) 20 個 WRF 系集預報模擬，搭配人為主觀的型

態辨識，挑選出和觀測雷達回波較相近的模擬系集預

報成員，以被挑選出成員的預報，作數小時後的定量

降水預報。WRF 模式作業版本為 WPS V3.2、WRF 

VAR V3.2 和 WRF V3.1.1。模式網格間距為 45/15/5 公

里，本研究探討最內層網格 (5km) 的模擬結果。第一

層巢狀網格之模式初始場來自 NCEP GFS 全球預報系

統之前六小時預報場，第二層和第三層巢狀網格之模

式初始場由第一層巢狀網格內插。模式所需的邊界條

件來自 NCEP GEFS 全球系集預報系統之預報場。 

 20 個系集預報成員產生的方式來自三種不同的

擾動。1. 模式擾動: CWB EPS 使用不同之模式物理參

數法 (積雲參數法、邊界層、微物理和土壤模式) 產

生擾動，採用 3 種積雲參數法，包含 Betts-Miller 

scheme、 Grell-3 scheme、Kain-Fritsch scheme；兩種

邊界層參數法，包含 Yonsei University scheme 和

Mellor-Yamada-Janjic scheme；三種雲微物理參數法，

包 括 WSM3 、  WSM5 、 NASA Goddard 5-class 

scheme；兩種土壤模式，包含 NOAH Land-Surface 

Model、Pleim-Xiu LSM。由此物理參數法進行搭配組

合，共使用 6 組不同之模式物理參數法設定。輻射參

數法的部分，採用 RRTM 長波輻射參數法、Goddard

短波輻射參數法。模式擾動部分的詳細內容及表現可

參考李和洪 (2011)。2. 初始場擾動: 使用 NCEP GFS

全球預報系統之前六小時預報場資料，透過 WRF 三

維變分法加入隨機亂數，產生第一層巢狀網格之初始

場擾動。而第二層和第三層巢狀網格之模式初始場擾

動，由第一層巢狀網格內插而來。3. 邊界條件擾動: 由

NCEP 全球系集預報系統 (NCEP GEFS) 取得 10 組模

式預報場，透過 WRF 前置處理作業，產生 10 組模式

邊界條件，每 2 個系集成員搭配使用一種邊界條件，

產生邊界條件擾動。關於 CWB EPS 之詳細參數設定

請參考 http://hong.cwb.gov.tw/rrV/rainfall.htm。 

 WRFD 為氣象局 WRF deterministic run，模式作

業版本為 WPS V3.1、WRF VAR V3.1 和 WRF V3.1。

關 於 WRFD 之 詳 細 參 數 設 定 請 參 考

http://hong.cwb.gov.tw/wrf/wrfop.htm。 

三、個案探討 

 本研究利用 2012 年 5 月 2 日的鋒面個案，探討

ARMOR 方法之表現。選定 5 月 2 日 07Z，透過人工

型態辨識，我們選出第 15 個成員，認為和 QPESUMS

合成雷達回波最相像，如圖 3 所示。3 小時後 (10Z)，

顯示 CWB EPS 對於位於台灣北部東北方的系統，雷

達回波有低估的情況，嘉義外海的雷達回波為 FA。關

於降雨的型態，模式有掌握到台灣北部降雨的現象，

但量值有低估的情形。圖 4 第 2 及第 4 列為 WRFD 之

模擬結果，與圖 3 相比，雷達回波與降雨分布較為破

碎，量值也都較觀測有低估的情形。圖 5 第 2 及第 4

列為 CWB EPS 系集平均之模擬結果，雷達回波分布

型態與觀測相似，唯量值有嚴重低估的情況。 

 本研究探討的第 2 個個案為 2012 年 6 月 11 日的

梅雨鋒面與西南氣流個案。選定 6 月 11 日 12Z，透過

人工型態辨識，我們選出第 20 個成員，和 QPESUMS

合成雷達回波最相像，如圖 6 所示。6 小時後 (18Z)，

影響北台灣之雷達回波有落後並低估的情形；9 小時

後，模式有掌握到台南外海有新的回波接近。圖 7 為

WRFD 之模擬結果，結果顯示 WRFD 之模擬雷達回波

不論型態分布，以及量值，主觀來看都較 CWB EPS 的

所有成員來得好；未來在使用 ARMOR 方法時，將加

入 WRFD 於 20 個 CWB EPS 成員中一併使用。圖 8

為 CWB EPS 系集平均之模擬結果，雷達回波分布型

態與觀測相似，唯量值有嚴重低估的情況；降雨的部

分則有低估且偏北分布的情況。 

四、討論與結論 

 本研究探討 ARMOR 方法對於台灣強降雨事件

之表現。初步研究結果顯示，ARMOR 方法所預報出

之降雨，能掌握較小尺度的降雨型態，不論降雨分布
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與量值，皆優於系集平均的結果。使用 WRFD 之結果

顯示，WRFD 有時優於所選出的 CWB EPS 之成員，

因此，將來執行 ARMOR 時，可將 WRFD 加入到可

選擇的成員當中。未來除將研究更多不同系統 (如: 

颱風) 的個案外，將進一步參考 Solomon and Breckon 

(2011) 之方法，發展自動化型態辨識的技術。型態辨

識可分為  supervised 和  unsupervised 兩大類；

supervised 是指可由過去的資料建立一個資料庫，當

有新的資料時可將新資料和過去的資料庫進行比對，

進行型態辨識；而 unsupervised 則是指無法由過去資

料建立型態辨識的資料庫。天氣系統的結構、強度千

變萬化，因此 ARMOR 方法所需要的型態辨識技術

應是屬於 unsupervised。 

本研究目前使用的 WRF 系集模擬輸出時間間

距，受限於電腦計算資源，兩個案分別為 1 小時及 3

小時；未來希望能使用 15 分鐘的模式輸出，並探討更

多的個案，對短期定量降雨預報，做進一步的測試。 

 

致謝: 本研究感謝中央氣象局氣象資訊中心洪景山技

正團隊，提供 WRF 之模擬結果；感謝氣象局科技中

心曾建翰技正，提供型態辨識技術的參考資料。 
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六、附圖 

 
圖 1: 預報技術和預報時間關係之示意圖。實線代表可

預報度理論上的限制；虛線和點線分別代表數

值模式和外延法之預報技術。(摘自  Golding 

1998) 

 

 
圖 2: 1230 UTC 7 July 2009，WRF、ARMOR 以及

MAPLE，3 種預報方法之降雨率，與觀測雷達

回波的比較。(摘自 DuFran et al. 2009) 
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圖 3: 2012 年 5 月 2 日鋒面個案。第 1 列及第 3 列分別為 QPESUMS 合成雷達回波 (CV) 以及 1 小時累積降水；

第 2 列及第 4 列分別為 CWB EPS，第 15 個成員之合成雷達回波 (CV) 以及 1 小時累積降水，第 4 列中並

疊上模式模擬出的風場。 

 

圖 4: 說明同圖 3，唯第 2 及第 4 列為 CWB WRFD 之模擬結果。 
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圖 5: 說明同圖 3，唯第 2 及第 4 列為 CWB EPS 系集平均之模擬結果。 

 

圖 6: 2012 年 6 月 11 日梅雨鋒面與西南氣流個案。第 1 列及第 3 列分別為 QPESUMS 合成雷達回波 (CV) 以及 

3 小時累積降水；第 2 列及第 4 列分別為 CWB EPS，第 20 個成員之合成雷達回波 (CV) 以及 3 小時累積

降水，第 4 列中並疊上模式模擬出的風場。 
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圖 7: 說明同圖 3，唯第 2 及第 4 列為 CWB WRFD 之模擬結果。 

 

圖 8: 說明同圖 6，唯第 2 及第 4 列為 CWB EPS 系集平均之模擬結果。 
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    中央氣象局1993～2011年降雨機率預報之校驗 
 

        葉世瑄
                

呂國臣
 

        中央氣象局預報中心
 

       中央氣象局 

 

摘    要 

    本文主要在分析預報人員的降雨機率預報的整體表現情況，利用可靠度分析及技術得分方

式探討各地區之降雨機率預報特性，並針對不同月份、不同地區發布的預報結果進行校驗分析，

以了解在不同條件下，降雨機率預報之整體表現情形。分析校驗 1993 至 2011 年中央氣象局降雨

機率預報，結果發現在逐年的降雨機率預報技術得分方面，在 2003 年之前有逐年提高之趨勢，

顯示氣象局對台灣地區之降雨機率預報之預報技術逐年提升，但在 2003 年之後表現持平。在台

灣各分區之技術得分方面，有北高南低，西高東低，冬季較夏季高的現象，且離台北越遠的地區

預報技術改善程度越高；另外相較於各地區之降雨機率預報的誤差特性也顯示，台灣東半部地區

有明顯之預報偏濕現象。在各季節的技術得分方面，發現冬季系統性降雨的預報技術比夏季對流

性降雨改善的多，1993 至 2011 年平均下來於三月、五月及十二月之整體技術得分最高，而颱風

季節(八月)與秋冬轉換的月分(11 月)預報技術則最低。

一、前言  

  許多國家發布降雨機率預報已經行之多年，例如

美國及日本分別在 1960 及 1982 年起發布實施 

(Winkler and Murphy 1976; Schaefer and Livigston 

1990; 立平良三 1990)。中央氣象局從 1993 年起發布

降雨機率預報(Probability of Precipitation，簡稱 POP)，

正式走進機率預報時代，降雨預報由降雨與否之二分

法定性預報增加定量的降雨機率預報，林(1993)、呂

和吳(1995)、呂和吳(2001)亦曾對於中央氣象局發布

之降雨機率預報進行分析，惟當時校驗資料年限較少，

代表性稍嫌不足。本文利用 19 年(1993 至 2011)之預

報資料，由不同角度探討預報準確度及預報技術得分，

以期能回饋降雨機率預報使用者及預報員預報降雨

機率時之參考。 

  由於台灣地區位於亞熱帶，冬天有鋒面降雨，春

天有春雨，春夏間有梅雨，夏天即使沒有颱風也常有

午後雷陣雨，一年四季各有截然不同的降雨型態。此

外，受到中央山脈特殊地形影響下，各地區降雨分布

更有明顯差異，深深影響到降雨機率之時空分布。本

文第二節將敘述降雨機率預報實施現況及校驗方法；

第三節則描述台灣各地區降雨頻率、降雨機率預報值

與預報技術得分；第四節主要計算全台降雨頻率、降

雨機率預報值與預報技術得分，藉此可以判斷預報的

可信度，最後則是對於全文內容做個總結。 

二、資料收集與分析方法  

(一)、資料來源 

  天氣預報校驗的基本資料，因校驗之預報內容不

同而有不同之需求。以降雨機率預報而言，須要收集

預報期間的降雨資料，以判斷有沒有下雨事件發生，

另一方面則須要發布之降雨機率預報值以茲校驗，資

料類型及來源如下： 

  1.降雨資料：氣象局降雨機率預報以 12 小時為一

時段，以清晨或晚上八點為起始時間，時段內累積雨

量達 0.1 公厘以上者判定為有雨，否則為無雨(包含雨

跡)。本文取自氣象局 1993 至 2011 年期間，氣象局氣

象站時雨量資料轉換之降雨事件資料。 

  2.降雨機率預報值：1993 至 2011 年間，氣象局共

發布 13900 次降雨機率預報，每次包含十六個預報區

域發布未來三個時段的降雨機率預報值，每個預報區

域包含一個或兩個氣象觀測站，由於本文採用單點校
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驗方式，也就是針對氣象站之降雨機率做校驗，所收

集的降雨機率預報值視為各氣象站之預報機率。預報

機率以百分之 10 為單位，由 0 到 100 共 11 個等級機

率。氣象局發布之降雨機率預報主要取自各值班預報

員之預報平均值。 

  3.月氣候持續降雨頻率：使用 1961 至 1990 年間

氣象局各氣象站時雨量資料，計算各氣象站月持續降

雨頻率值及持續不降雨頻率值，並考慮月氣候降雨頻

率值之日夜差異。例如預報當時之時段已經發生降雨

(或未降雨)，取樣其未來 3 個時段(每時段 12 小時)發

生降雨之頻率為當月氣候持續降雨頻率。 

  本文採用單點校驗方式，對各氣象站做降雨機率

預報值校驗，且僅對氣象局所屬之 19 個氣象站做校

驗分析。 

（二）、分析方法 

  為了解各地區降雨機率預報值的分布特性，將分

別討論非條件機率分布和條件機率分布。而在校驗降

雨機率預報準確度方面，採用均方差代表機率預報準

確度，或者稱為白氏計分(Brier Score, 簡稱 BS，但此

篇不討論)。然而預報準確度高，也未必就是有預報

技術，例如在沙漠中 100 天之中，僅有 1 天降雨，即

使從來不預報降雨，也有 99%的預報準確度，但是，

準確度未必可以代表具有預報技術。所以是否有預報

技術，必須從氣候條件的相對性來比較，所以相對誤

差校驗是必須的。換言之，比較預報機率值與氣候降

雨機率(或某客觀資料)，計算其預報之技術得分，才

能判斷預報的好壞。以下簡要介紹本文分析的方法： 

  1.機率預報值非條件及條件分布：非條件分布

P(ｆ)及 P(ｘ)表示預報機率值及降雨頻率的出現機率，

其中ｆ及ｘ分別代表降雨機率預報值及有雨(ｘ＝1)

或無雨(ｘ＝0)實際發生之事件(Event)，機率預報值的

非條件分布代表各地區分區的預報特性(為討論方便，

下文中 P0、P10...P100，分別代表 POP 值為 0%、

10%...100%)。而本文在分析降雨機率值條件分布中，

分 P(ｆ｜ｘ)及 P(ｘ｜ｆ)兩種，其中 P(ｘ｜ｆ)表示降

雨機率值ｆ(0～100%)出現時，有雨或無雨的出現機

率代表可靠度分布，P(ｆ｜ｘ)同理得之，代表對有雨

或無雨事件中，各降雨機率預報值之預報分布比例。 

  2.絕對誤差：本文採取白氏計分方式表示預報準

確度，計算方式如下： 

          ̅̅̅̅  (   ) ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ 

其中 P 為機率預報值(0%~100%)，Ｅ為實際觀測值(有

雨為 1，無雨為 0)。BS 是一種絕對誤差值，其值介於

0 與 1 之間，預報準確度愈高其值愈低。 

  3.相對誤差：採用技術得分(Skill Score，後面皆簡

稱 SK)，公式如下：  

    
        

   ̅̅ ̅̅̅

̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅
 

其中 BSr 及 BSf 分別代表客觀降雨機率及降雨機率預

報值之白氏計分，本文採用之客觀機率預報值為氣候 

持續機率。技術得分表示機率預報與客觀機率之比較，

SK 大於 0 表示預報較客觀機率好。 

 

三、分區降雨機率頻率分布與相對誤

差   

  台灣地區受中央山脈影響，地區性氣候降雨頻率

的分布差異甚大，對各地區發布之降雨機率值的分布

情形亦有明顯不同，如圖 1 發現，台灣北部及東北部

地區平均年降雨頻率較大，其中以基隆及蘇澳 42%最

高，中部、南部及外島地區降雨頻率較低，東吉島 12%

最低，降雨頻率高低分布有北高南低和東高西低之特

徵。技術得分從圖 1 可知基隆全台最高，而東部、東

南部為全台最低。以下將分析各地區降雨機率預報值

之頻率分布與技術得分情形。 

   圖 1、全台各站之降水頻率(實線)與 SK(虛線)，其中

白色直條為日間降雨頻率，灰色直條為夜間降雨頻率 

（一）北部地區 

  從圖 1 可看出北部年降雨頻率以台北最高達 32%，

其他皆在 20%~30%之間。北部較沒有明顯的乾季，每

月降雨頻率較平均，以台北氣象站為例(圖 2)，夏半
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季時日間降雨頻率大於夜間；冬季與春季則是夜間降

雨頻率大於日間，但沒有夏季明顯。POP 值分布情形

北部地區表現雷同，以台北為代表(圖 3)，平均 POP

值分布皆以 P10 最多(約 16%)，P20 次之(約 13%)，P20

之後則隨 f 值增加而緩慢遞減。有雨個案中 POP 值分

布較平均，在 P30~P90 間皆佔有 10%左右，其中以

P30(約 13%)最多。無雨個案以 P10 所佔比例最多（約

26%），P0 次之(約 20%)，P10 以上隨 f 值緩慢遞減。

就技術得分而言，從圖 1 北部地區平均約為 27，其中

淡水最高為 28，其次為台北 26，新竹 25。季節變化

上表現類似，從圖 2 中可發現在冬季到梅雨季預報較

好，夏、秋季較差。 

 

 

 

 

 

圖 2、台北降水頻率月平均，分別代表日間降雨頻率（白色

直條），夜間降雨頻率（灰色直條）與總降雨頻率（實線）

以及台北的技術得分（虛線） 

 

 

 

 

 

 

圖 3、台北有雨 x=1（實線），無雨 x=0（虛線）和平均（點

線）之各 POP 值佔其預報總數之百分比 P (ｘ｜ｆ)分布圖 

（三）南部地區 

  從圖 1 看出南部年降雨頻率除恆春達 20%以外，

其他皆在 15%左右。南部季節降雨特徵類似，以高雄

氣象站(圖 4)為例，夏半季較冬半季降雨頻率大，且

夏半季時日間降雨頻率稍比夜間大；另外特別注意恆

春全年夜間降雨機率皆比日間大(無附圖)。POP 值分

布情形南部表現雷同，除恆春有些差異。以高雄為代

表(圖 5a)，平均 POP 值分布以 P0 最多(約 27%)，P10

次之(約 16%)；但恆春(圖 5b)則是P10所佔比例最多(約

27%)，其次為 P20 與 P0(皆約 12%)；P20 之後皆隨 f

值增加而遞減，其中 P40 以上皆在 10%以下。有雨個

案 POP 值分布較平均，兩者在 P10~P80 間皆佔有 10%

以上，其中以 P30(約 15%)最多。無雨個案高雄以 PO

所佔比例最多(約 50%)，P10 次之(約 23%)；恆春則以

P10 最多(約 41%)，P0 次之(約 22%)；兩者 P10 以上皆

隨 f 值增加而迅速遞減。就技術得分而言，從圖 1 南

部地區平均約為 18，其中台南最高為 21，其次為高

雄 17，恆春 15。季節變化表現上，台南與高雄雷同，

從圖 4 中發現預報最好的月份為五月和十月(梅雨和

颱風季節)，最差的月份為二月份(不超過 10)。恆春(無

附圖)則在夏季表現最好(接近 20)，最差為冬季與春季，

尤其二至三月份(不超過 5)。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

   

 

（三）東北部地區 

  從圖 1 看出東北部年降雨頻率約 40%，全台最高。

以宜蘭氣象站(圖 6)為代表，全年降雨頻率皆在 20%

以上，降雨頻率有明顯的冬夏之別，冬半季較夏半季

降雨頻率大；夏半季時日間降雨頻率稍比夜間大，尤

其梅雨季更明顯(五~六月)。POP 值分布情形東北部地

區表現雷同，除基隆有些差異。以宜蘭為例(圖 7b)，

平均 POP 值分布均勻，在 P30 最多(約 14~15%)，但基

隆(圖 7a)則在 P10(約 15%)最多。有雨個案兩者皆以

P80 所占比例最多(約 18%)，向 P0 緩慢遞減。無雨個

案則皆以 P10 所佔比例最多(基隆 25%，宜蘭 20%)，

P20 以上皆隨 f 值增加而緩慢遞減，可知有雨和無雨

時的 POP 值分布有明顯區別，顯示對有雨及無雨的預

報信心度大。就技術得分而言，從圖 1 東北部地區平

均約為 26，其中基隆最高為 29，宜蘭與蘇澳皆為 23。

圖 4、高雄降水頻率月平均與 SK，圖說如圖 2 

 

圖 5、POP 值分布，圖說如圖 3，地點分別為(a)高雄(b)恆春 

 

(a) (b) 
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季節變化表現上，基隆(無附圖)大致上有冬高夏低趨

勢，二至三月有最大值，表現最差七至八月。宜蘭(圖

6)和蘇澳則無明顯趨勢，沒有表現特別優異的月份。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

（五）東部地區 

  從圖 1 可看出東部年降雨頻率約 29%，略少於台

北。以花蓮氣象站（圖 8）為例，全年降雨頻率皆在

15%以上，在七至八月有最小值，其他月份相差不大。

夏半季時日間降雨頻率比夜間大，尤其梅雨季更明顯

(五~六月)。從 POP 值分布情形表現，花蓮(圖 9a)，平

均 POP 值主要分布在 P10~P30 間，其他 POP 值皆佔

10%以下，並以 P20 所佔比例最多(約 22%)，但成功(圖

9b)則在 P30(約 25%)最多。有雨個案兩者皆以 P30 所

占比例最多(約 20%)，並從 P30 兩邊緩慢遞減。無雨

個案則皆以 P20 所佔比例最多(25%)，亦往兩邊遞減，

從有雨和無雨時的 POP 分布曲線差異不大，顯示對有

雨及無雨的預報信心度不高。就技術得分而言，從圖

1 東部地區平均約為 14，其中花蓮為 15，成功為 13。

季節變化表現上，花蓮(圖 8)無明顯趨勢，沒有表現

特別優異的月份。成功(無附圖)則是十二月至四月表

現最差，表現較好為夏季與秋季。  

 

 

 

 

 

（五）東南部地區   

  從圖 1 中可看出東南部年降雨頻率約 23%，略高

於中部。以台東氣象站(圖 10)為例，全年降雨頻率皆

在 15%以上，降雨頻率夏高冬低，梅雨季和九月有最

高值，大致而言各月分降雨頻率相差不算太大。日間

和夜間降雨差異方面，四月至九月日間降雨頻率較大，

其他月分則大多夜間較日間明顯。POP 值分布情形表

現兩氣象站表現類似，以台東為代表(圖 11)，平均 POP

值主要分布在P10~P30間，其他POP值皆佔10%以下，

並以 P20 所佔比例最多(約 30%)。有雨個案兩者皆以

P30所占比例最多(20%)，並往兩邊遞減，但遞減較慢。

無雨個案則皆以 P20 所佔比例最多(35%)，亦向兩邊

遞減，可知有雨和無雨的 POP 分布曲線差異不大，表

對有雨及無雨的預報信心度不大。就技術得分而言，

從圖 1 東南部地區平均約為 13，其中台東 12，大武

14。季節變化上表現類似，從圖 10 可知表現最差為

十二月至四月，表現最好為夏季與秋季。  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

四、全台降雨頻率分布與不同季節(月

份)可靠度誤差特性與技術得分探討 

圖 7、POP 值分布，圖說如圖 3。地點分別為(a)基隆(b)宜蘭 

 

圖 11、台東各 POP 值分布，圖說如圖 3 

圖 10、台東降水頻率月平均與 SK，圖說如圖 2 

 

圖 6、宜蘭降水頻率月平均與 SK，圖說如圖 2 

圖 9、POP 值分布，圖說如圖 3。地點分別為(a)花蓮(b)成功 

 

圖 8、花蓮降水頻率月平均與 SK，圖說如圖 2 

 

(a) (b) 

(a) (b) 
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  整個台灣地區而言，年降雨頻率約 24.9%，由

POP 分布情形(圖 12)發現，P0 及 P10 各佔 20%以上，

P10 以後則隨 f 增加而減少，尤其 P30 以後遞減速率

加快。在有雨和無雨的條件分配上，有雨個案中 P30

與 P80 佔最多約 13%，P20~P80 也皆佔 10％左右，顯

示各 POP 值分布較為均勻。無雨個案上，則是 P0 佔

最多約 30%，之後隨 f 增加而遞減，尤其 P40 以上佔

有率皆不足 10%。可靠度分析方面(表 1)可看到北部

地區可靠度誤差皆不大，中部地區為台中於 P40~P80

間預報偏乾，多數地方 P90~P100 則是預報偏溼。南

部地區則多數在 P100 預報偏溼。東半部地區普遍在

P20~P30 有預報偏溼現象，且 P30 除成功以外幾乎無

例外。澎湖與東吉島也有預報偏溼現象，且東吉島較

澎湖明顯。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

   

 

 

 

 

 

 

   

 

   

  前面已經介紹過全台分區技術得分情形，接著從

圖 13 發現過去 1993 至 2011 年的技術得分以 2003 年

為分水嶺，2003 年之前技術得分逐年增加，2003 年

之後則接近持平；故在此我們取呂和謝(2011)等人所

計算的月平均技術得分(虛線)與 1993~2011 年間月平

均技術得分(實線)做比較，結果如圖 14。由圖 14 可

看到 1993~2011 年間最高點分別為三月(春雨)，五月

(梅雨)與十二月(東北季風與鋒面降雨)；最低點則為

八月(颱風季節)與十一月(秋冬季節轉換期)。另外由

兩條曲線可明顯看到全台整體技術得分皆增加，且秋

冬季增加幅度大於春夏季，顯示對於冬天降雨系統的

掌握明顯進步。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

   

  只是技術得分改善的氣候特性各地相差甚大，故

在此我們取 1994~2002 年與 2003~2011 年兩區段來比

較六個測站四種季節降雨的技術得分表現。四種季節

降雨的月份定義為春雨(2~4 月)，梅雨(5~6 月)，颱風

季(7~9 月)以及東北季風/鋒面降雨(10~1 月)，接著我

們從成長率來量化改善程度，在這裡先定義成長率公

式： 

(2003~2011 之 SK)－(1994~2002 之 SK) 

(1994~2002 之 SK) 

  從表二可看出，北部春雨改善最低，其他降雨類

型則在 15%~30%之間；中部以東北季風/鋒面降雨改

善最明顯，颱風季節則改善最少；南部在春雨和東北

季風/鋒面降雨成長率甚至超過 100%，最低的颱風季

也有 32%；東北部也是東北季風/鋒面降雨改善最多，

圖 12、全台各 POP 值分布，圖說如圖 4    

表 1、各氣象站之降雨機率預報可靠度誤差示意表（○

及●分別表示該 POP 預報偏乾及偏溼 5%以上者） 

 

圖 13、全台 1993 至 2012 年 SK 分布圖(直條)與其趨勢線(實線) 

圖 14、全台灣地區月平均 SK 分布圖，虛線為呂與謝

(2001)1993-1998 年間月平均 SK，實線為 1993-2011

年間月平均 SK 

X100% 
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其他降雨季節則改善程度相似；東部則是颱風季成長

率最高，梅雨季節最低；最後是東南部，除梅雨季節

以外，其他降雨類型都在50%以上；從地區平均來看，

南部成長率最高，北部則最低；從季節平均來看，東

北季風/鋒面降雨改善最顯著，颱風季則改善最小。 

 

 

 

 

 

 

 

 

五、結論 

  台灣各地區區域性的降雨氣候特性差異甚大，

所以各地降雨頻率與誤差特性也不相同；在各地區逐

月的降雨頻率方面，大多數地區皆有日夜變化現象，

尤其夏半季的降雨頻率幾乎皆大於夜間，且越往北此

趨勢會越明顯。 

  由台灣各分區的 POP 分布特性發現，不同地區

有其分部特性，在台灣北部及東北部地區（台北、淡

水、新竹、基隆、宜蘭及蘇澳）較為類似，其 POP

值分配較為均勻；中南部則是另一種特性，P0 佔比

例最高，並隨 f增加而迅速遞減，P50以上皆不到 5%；

東部與東南部雷同，以 P20 與 P30 的比例較多，且向

兩側遞減；恆春的P10特別多，為一較特殊分布型態。

在可靠度分析方面，除台中有預報偏乾情形以外，西

半部地區在 P90 與 P100 多處有預報偏溼的情形；東

半部則大多是預報偏溼，尤其是 P20 與 P30；離島區

域也同樣是預報偏溼的情形。 

  在技術得分方面，西半部地區較東部佳(基隆最

好，東部與東南部最差)，對於南部與東部的降雨特

性還需進一步研究；也由於季節的不同，在台灣地區

受到不同的天氣系統的影響，降雨型態也有不同的變

化，從降雨機率預報的技術得分月份分布發現，在秋

冬轉換的月分（11 月）與颱風季節（8 月）預報技術

得分較低。 

  技術得分改善的部分發現，2003~2011 年間比

1994~2002 年間的整體技術得分要高，顯示整體降雨

預報都有進步，且以東北季風/鋒面降雨成長率最高，

代表冬季降雨的預報技術比夏季對流性降雨的預報

技術改善的多。並且西半部的成長率高於東半部，離

台北越遠的地區預報技術改善越多。  

  目前氣象局發布之降雨機率預報已提供較具預

報能力之客觀降雨機率預報，可望更能提升降雨機率

預報技術。本文對於降雨機率預報之分析，仍有多方

未能深入探討。有未臻完善的地方，或有遺漏部份，

還請不吝惠予指教。 
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即時溫度資料品質檢覈 

鄭安孺 2 李天浩 1 顧欣怡 3  陳怡彣 2 

國立臺灣大學水工試驗所 1 

多采科技有限公司 2 

交通部中央氣象局 3 

摘   要 

 

溫度觀測資料可能因儀器未校正或人為輸入錯誤導致資料異常，因而本研究提出應用高低溫和理性範圍篩

檢、空間分布合理性檢覈以及連續時間溫差合理性檢覈等溫度資料檢覈機制篩選錯誤資料。 

連續時間溫差合理性檢覈是依 2009 年至 2011 年氣象局測站觀測資料分佈，取攝氏-15 度至 45 度做為高、

低溫門檻值，經初步篩選。而考慮溫度受到季節影響，將一年分為五期，分別為 12-2 月、3-4 月、5-6 月、7-9
月以及 10-11 月，逐期建立合理性檢覈標準。空間分布合理性檢覈是對各測站篩選出相關性高的參考站，將參

考站資料利用線性迴歸法估計測站溫度後，以不偏估與最小估計誤差原理，得到測站的權重估計溫度，比較測

站觀測值權重估計溫度的誤差值是否落在信心區間內，決定測站觀測值是否通過檢覈。然而無法篩選到足夠數

量參考站的測站，將利用各站分期前後十天的紀錄，計算其溫差門檻值進行連續時間溫差合理性檢覈。 

以 2009 年至 2011 溫度資料進行分析，研究結果顯示，本研究提出的溫度資料檢覈方法，可有效篩檢出錯

誤溫度觀測資料。 

 

一、前言 

溫度是人類生活的重要指標，正確的溫度觀測對

於氣候變化的統計分析極為重要，由溫度觀測紀錄可

知臺灣地區平均溫度上升、夜間溫度升高等氣候變遷

趨勢。而中央氣象局近期極力推廣生活氣象，是藉由

各種即時觀測資料，預報未來 24 小時的天氣型態，其

中正確的即時溫度資料尤為重要。目前中央氣象局於

臺灣地區已建置超過 500 座溫度測站，可即時回傳溫

度資料。但可能因儀器久未維修校正或人為手動輸入

錯誤造成紀錄錯誤，令使用者對於預報結果造成誤

判。因此有必要發展溫度資料檢覈機制，可於接收到

溫度資料時，即時篩選出錯誤的資料。 
本研究利用氣象局增建的分鐘氣象測站及整點氣

象測站之溫度觀測資料，提出應用高低溫和理性範圍

篩檢、空間分布合理性檢覈以及連續時間溫差合理性

檢覈等檢覈機制建立溫度資料檢覈方法。 
 

二、溫度資料品質檢覈方法 

溫度的合理性檢覈需要通過分布範圍合理性、以

及空間合理性或連續時間溫差合理的檢覈。兹說明檢

覈方法如下： 
(一) 高低溫合理範圍篩檢 

溫度資料檢覈的第一步為高、低溫初步篩選，檢

查資料是否在合理範圍內。圖 1 為 2009 年至 2011 年

氣象局人工站及氣象局自動站分鐘溫度資料筆數分佈

範圍( T 取為 1oC)，橫軸為測站序號，縱軸為溫度，

以不同顏色圖示標示發生次數。圖 1 可觀測得知，測

站溫度大致分佈在-10 度至 40 度間，故取攝氏 45 度

及-15 度為初步篩選的高、低溫門檻。並以人工方式

檢視溫度紀錄高於 40 度或低於 0 度的測站資料，挑選

出其中的異常資料，結果如表 1 和圖 2 所示。表 1 所

列為測站不合理的溫度及紀錄時間，圖 2 所示為不合

理的測站 2009 年至 2011 年溫度時間序列。橫軸為時

間，縱軸為溫度，以紅色圓圈標示主為各站不合理的

資料點，由圖中可明顯看出不合理的資料皆為異常紀

錄。雖然部分的異常值能夠通過高、低溫初步篩選，

但在後續的空間及時間合理性檢覈將會被過濾掉。 

 
圖 1 2009-2011 年氣象局地面測站溫度筆數分布圖 

 
 

表 1 人工篩選不合理測站溫度紀錄列表 

Code Name Date 溫度

466880 板橋 2011/10/27 11:15 -0.1
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Code Name Date 溫度

466940 基隆 2011/06/22 10:15 -0.1

467550 玉山 2009/04/25 11:30 41 
2009/06/09 16:00 41.2

467490 台中 2010/07/25 15:15 -5.5
2011/11/17 15:15 0.3 

467540 大武 2010/07/11 12:30 38.7
C0C570 新屋 2009/02/17 10:45 42.5

467300 東吉島 
2010/03/25 17:00 2.4 
2010/12/10 14:45 -9.8
2010/12/18 14:45 -9.8

C0AC40 大屯山 
2009/08/12 11:30 42.1
2009/08/12 16:30 0 
2009/08/17 16:45 0 

A0G720 彰師大 2009/08/20 14:30 42.1

A0W080 吉貝 
2009/05/25 00:45 -12.4
2009/09/16 16:30 0 
2011/11/02 12:45 38.7

 
 

 

 

 

 

 
圖 2 不合理的測站溫度時間序列 

 
(二) 空間分布合理性檢覈 

考慮到溫度在空間上的分布會受到期節影響，因

此空間的合理性檢覈，將一年分為 5 期，分別為 12-2
月、3-4 月、5-6 月、7-9 月以及 10-11 月，逐期建立

檢覈標準。而為減少連續性檢覈對人為分期交接時節

資料造成的影響，每一年使用前三年歷史觀測資料建

立檢覈門檻，而各期資料選取範圍為加上該期所含月

份前後 10 天的資料。 
溫度資料空間合理性檢覈的方式，是對各測站篩

選出相關性高的參考站，以參考站的資料，利用線性

迴歸法估計測站溫度，然後以不偏估與最小估計誤差

原理，估計參考站的權重係數，得到測站的權重估計

溫度，比較測站觀測值權重估計溫度的誤差值是否落

在信心區間內，以決定是否接受測站觀測值為真。兹

說明詳細作法如下： 
1. 篩選參考站 

以待檢測站為中心，取其周圍 0.75 經緯度內的站

為候選站。若測站與參考站資料差異性大，則可能因

為使用了不相關的參考資訊，反導致正常的資料被剔

除，因此候選站的篩選除考慮距離，還需要考慮相關

性。相關係數的計算公式如下： 

  22 )()())(( yyxxyyxx iiii  (1) 

其中， ix 和 iy 分別代表候選站與測站在 i 時間的

溫度， x 和 y 分別為候選站與測站的平均溫度。相關

係數門檻取得越高，越有機會過濾掉不必要的雜訊，

但若將門檻取的太高，則部分測站可能找到太遠或找

不到足夠的參考站，經測試後取 0.78 為可接受的候選

站相關係數門檻值。 
將候選站依相關係數由大至小排列，再由其中選

擇出 3 至 5 個最相關且有足夠資料數的候選站為參考

站。參考站與測站資料對越多，統計上的可信度也越

高，建議參考站與測站同時間均有資料的筆數至少有

2880 筆以上，如此將可確保有分鐘觀測資料的測站(簡
稱分鐘測站)所篩選到的參考站至少有一個月以上的

資料可用。 
分鐘測站僅選擇分鐘測站做為其參考站，只有整

點觀測資料的測站(簡稱小時測站)可選擇分鐘測站或

是小時測站做為其參考站。 
2. 建立參考站與測站的線性迴歸式 

因為考慮到測站與參考站高度不同，測站與參考

站的相關性雖高，但同時間的觀測資料間可能存在特

定的溫差值。因此以線性迴歸法，建立參考站與測站

的估計式。令線性迴歸式為： 

xbby 10ˆ                        (2) 
由以下公式分別求得斜率 1b 與截距

0b ： 








21 )(

))((

xx

yyxx
b

i

ii ， xbyb 10                (3) 

進行檢覈時，將各參考站觀測資料代入各線性關

係式中，估計的各參考站對測站的估計溫度，再將各

估計溫度依以下的權重估計法得到測站最佳估計溫

度。 
3. 估計權重係數 

假設測站共篩選到 n 個參考站，令權重估計溫度

為： 





n

j
jjnn ywywywywy

1
2211 ....ˆ       (4) 
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其中， jy 與 jw 分別為第 j 個參考站對測站的估計溫

度以及權重係數。由不偏估條件可得到 

1
1




n

j
jw                           (5) 

將式(4)及式(5)帶入估計誤差 L 中，則： 
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2
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根據最小估計誤差原理，L 對各權重係數取偏微

分應為零，即： 
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        (6) 

其中， ijcov 為估計參考站 i 與參考站 j 對測站估計誤

差的協變異數。聯立方程式(6)可以矩陣公式表示為：

A•W=G，其中 A 為等號左側的協變異數矩陣為，W
為權重向量，G 為等號右側的協變異數向量，將等號

兩側同時乘上 A 的反矩陣，可得到權重係數矩陣 W。 
估計誤差變異數 S2為 

ij

n

j
j

n

i
i wws cov

11

2 


         (7) 

4. 求取估計溫度的信賴區 ij

n

j
j

n

i
i wws cov

11

2 


  

假設測站的觀測值為 0y ，參考站 i 的觀測值為

0ix ，則估計值 ŷ 的 (1-  ) 信賴區間理論值為

fsty  20  ，其中， 2/t 為顯著水準為 、自由

度為 2k 的 t 分布值，k 為統計用的歷史資料數， f
為對估計誤差的修正係數， 
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。但由於 k 值夠大(至少

2880 筆)，因此 f 1。 =0.07%， k ，

2/t 3.2，但考慮到溫度變化會到其他未納入統計範

圍因素，例如日照度的影響，因此應取更為寬鬆的信

賴區間，本計畫令信賴區間為 sy  60 ，其中係數 6

為經測試後，認為較合理的係數。 

當估計值是落在信賴區間內時，接受觀測值為

真，否則觀測值為錯誤。由於考慮到如果參考站的觀

測資料有誤時，可能會因為錯誤資料的汙染，反而將

測站正常的觀測資料濾除，因此實際在進行資料檢覈

時，是對所有的站先逐站計算估計誤差比值，令 

s

yy
d

6

ˆ0   

若 1d ，則先將該站標示可能異常站，當所有的站

都測試完畢，比較各異常站中，將其中d 值最大的異

常站剔除，然後再對其他的異常站重新檢覈，再次檢

覈時不會使用被剔除的異常站為參考站，如此重複檢

覈直到異常站數量為 0 為止。 
而測站的有效參考站至少要有 3 站以上，否則因

為沒有把握可以得到合理的空間檢覈成果，故不對該

測站檢覈。 
目前東部與南部分鐘測站，以及高山測站站數稀

少，因此這些地區的測站，例如成功、墾丁、玉山等

站、可能會無法篩選到足夠的參考站，故無法進行空

間檢覈。此外，目前 170 個分鐘測站中，有 65 個站是

2011 年 11 月以後才建立的，這些測站因為資料不足，

因此也無法建立第三期以及第四期的參考資訊。 
 

(三) 時間分布合理性檢覈 
空間合理性檢覈足以篩檢出大多數紀錄錯誤的資

料，然而部分測站由於無法篩選到足夠數量的參考

站，例如玉山站(467550)、合歡山站(C0H9C1)、以及

離島測站，由於距離其他測站均遠，與其他測站的相

關性不高，因此無法選擇到足夠的(至少 3 個)參考站，

對於此類的測站，將不進行空間合理性檢覈，改為進

行連續時間溫差合理性檢覈。此外，氣象局的浮球站

由於站址經常會變更，也不適合進行空間合理性檢覈。 
圖 3 所示為取用 2009 年至 2011 年分鐘測站，逐

站計算連續 15 分鐘之溫差，統計溫差在-20 度至 20
度之間，每 0.1 度一個間隔，各間隔的溫差筆數，然

後繪製各站的溫差筆數所得之溫差分布圖，圖中的橫

軸為測站序號，縱軸為溫差，以不同顏色圖示標示發

生次數。由圖中可以初步觀察到各測站 15 分鐘溫差多

集中在 5 °C 以內，但是有少數的歷史溫度紀錄有錯

誤。如圖中所圈選第 64 站有溫差達到 19.3°C 者，經

查該站為 C0A9C0 天母站，該筆溫差係為天母站 2011
年 04 月 12 日 14 時 30 分的溫度資料被誤記為 0.0°C
所造成。 

由圖 3 可以觀察到，溫差機率分布大致呈現對稱

分布，顯示溫差增、減率並無明顯差異。 
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圖 3 2009-2011 年氣象局地面測站連續 15 分鐘溫差筆

數分布圖 
 

由於各測站溫差分佈範圍不同，因此對每一站各

自制定其溫度門檻值。又資料觀測頻率不同，因此溫

度門檻值依頻率為 15 分鐘及 1 小時兩類分別計算。 
1. 1 小時溫度門檻值 

取各站於分期前後 10 天內的紀錄，計算兩連續整

點時間的溫差，將溫差取絕對值，於 0 度至 40 度之間，

每 0.1 度一個間隔，統計各間隔的溫差筆數，計算累

積機率。以累積機率小於等於 0.05%的溫差為門檻

值，意思為離群值資料每 3 個月出現一次。如果測站

的 歷 史 小 時 溫 差 資 料 筆 數 少 於 2190 筆

(2190=(365/12)x24x3)，則不為該站建立小時溫差門檻

值。 
2. 15 分鐘溫度門檻值 

分鐘測站門檻值篩選的程序與小時測站類似，同

樣取各站於分期前後 10 天內的紀錄，計算兩連續 15
分鐘的溫差，將溫差取絕對值，於 0 度至 20 度之間，

每 0.1 度一個間隔，統計各間隔的溫差筆數，計算累

積機率。以累積機率小於等於 0.012%的溫差為門檻

值，意思同樣是表示離群值資料每 3 個月出現一次。

如果測站的歷史 15 分鐘溫差資料筆數少於 8760 筆

(8760=2190x4)，則不為該站建立 15 分鐘溫差門檻值。 
目前上線模組對於參考測站不足並且也無溫差門

檻值的測站，是使用距離該站 0.3 經緯度內且高程差

少於 200 公尺的鄰近測站之溫差門檻值取平均，做為

該站的溫差門檻值；若無法篩選到條件相符的鄰近

站，則使用由所有測站之溫差所統計得的通用溫差門

檻值，做為該站的溫差門檻值。 
進行資料篩檢時，對於分鐘測站是進行 15 分鐘的

溫差檢覈，僅有整點觀測的測站則是進行小時溫差檢

覈。如果兩連續時間的觀測值溫差超過門檻值則未通

過時間合理性檢覈，若該站前一時間無資料或前一時

間資料未通過檢覈，則取測站上方網格點前一時間內

插 溫 度 ， 經 高 程 差 修 正 後 ( 修 正 溫 度

100/6.0 ht ，其中 h =網格中心點高-測站

高)，以修正內插溫度做為前一時間的比對溫度；若兩

連續時間的溫度差小於溫差門檻，表示通過檢覈。  
由於目前東部與南部分鐘測站，以及高山站站數

稀少，因此在這些區域的網格內插溫度誤差可能大。 

此外，必須注意的是，本計畫研發之溫度資料檢

覈方法，為長期分析台灣測站特殊之環境背景所發展

出來，故只適用於台灣測站的資料檢覈，不建議用來

篩檢其他地區之溫度測站資料。 
 

三、分析結果 

圖 4為 2009-2011 年分鐘觀測資料檢覈結果。2010
年 C0AD30 蘆洲站有 2.68%共 940 筆資料未通過空間

合理性檢覈，其中錯誤資料多集中在 8 月與 9 月。將

2010 年 C0AD30 蘆洲站對參考站 C0A9E0 士林站(以
下稱為第一組 )的溫差分別與 C0A9I1 三重站對

C0A9E0 士林站(以下稱第二組)的溫差、以及 C0A9A0
大直站對C0A9E0士林站(以下稱第三組) 的溫差時間

序列比較，如圖 5 所示，由圖中可發現，第二組和第

三組溫差時間序列相近，但第二組對第一組以及第三

組對第一組在 8 月以及 9 月溫差時間序列有很大的出

入，表示另三座參考站的溫度相近，但與蘆洲站溫差

大，此結果可說明為何蘆洲站在 8 月以及 9 月有多筆

資料無法通過空間合理性檢覈。 

2009 年 

2010 年 
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2011 年 
圖 4 2009-2011 年 15 分鐘雨量資料檢覈結果 
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圖 5 2010 年 C0A9E0 士林站與其 3 組參考站溫差時間

序列比較 
 

2010 年另一未通過空間檢覈比例較高的站為

C0C590 觀音站，其中多筆錯誤資料是發生在 11 月與

12 月，取 2010 年 11 月觀音，以及其參考站 C0C520
中壢、C0C540 埔心、以及 C0D590 新豐等四站觀測溫

度資料，繪製時間序列圖，結果如圖 6 所示。 
由圖 6 觀測得知觀音等四站溫度的分布趨勢，整

體而言，觀音站的溫度會略高於新豐站，並介於中壢

站與埔心站之間，但是在 11 月 5、6、9、28、29 日均

出現觀音站的溫度小於其他三站溫度的情況，因此這

些時間的資料無法通過檢覈，而被認定為錯誤資料。 
根據以上的分析，可推論本計畫所提出之溫度資

料空間檢覈法確實可以篩檢出異常資料。 

觀音
中壢 
埔心 
新豐 

觀音站誤差大的區域 

 
圖 6 2010 年 11 月 C0C590 觀音站及其參考站溫度時

間序列 
 
2009 年以及 2011 年出現較多的錯誤為以內插溫

度做為前一時間的比對溫度，而未通過時間合理性檢

覈的類型。2009 年 466950 彭佳嶼站出現多達 359 次

此類型的錯誤，其中，2009 年 01 月 26 日 20:45 至 01
月 30 日 08:45 共 326 筆連續資料被判定為錯誤資料，

經檢視，發現是 01 月 26 日 20:30 彭佳嶼站無觀測資

料，因此，20:45 是使用上一個時間，也就是 20:30 的

內插估計資料做時間合理性檢覈。但 20:45 所觀測到

的彭佳嶼站溫度與 20:30 內插溫度間的溫差大於溫差

門檻值，因此 20:45 的觀測溫度被篩檢掉。之後，下

一個時間 21:00 也是觀測溫度與前一時間 20:45 內插

溫度溫差過大，因此，21:00 的觀測溫度也被篩檢掉，

往後的時間皆是類似的狀況，因此發生連續時間資料

被篩檢掉的情形。 
圖 7 所示為 2009 年 01 月 26 日 20:45 有無彭佳嶼

站應用通用克利金法內插所得到的溫度場比較，由圖

中可觀察到，兩者在彭佳嶼附近的溫度有明顯的不

同，當不使用彭佳嶼站的資料時，彭佳嶼站附近的內

插溫度約為 9.4oC，但彭佳嶼站的 20:45 觀測溫度為

12.3oC，21:00 的觀測溫度為 12.4oC，溫差可達到將近

4 oC，而彭佳嶼站的溫差門檻值為 2.4 oC，因此 21:00
彭佳嶼站的觀測溫度無法通過檢覈。 

 
未納入彭佳嶼 

納入彭佳嶼 

 
圖 7 2009 年 01 月 26 日 20:45 有無納入 466950 彭佳嶼

站之通用克利金法內插溫度場比較 
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2010年C0H950中寮站在2011年12月27日03:45
無觀測資料，之後也發生連續 19 筆資料被判定為錯誤

資料，錯誤發生的原因與前述彭佳嶼的狀況大致類

似。圖 2-9 所示為 2011 年 12 月 27 日 04:15 有無中寮

站應用通用克利金法內插所得到的溫度場，中寮站的

觀測溫度 9.8 oC，而附近的 C0H960 草屯站觀測溫度

為 12.8 oC，因此當未納入中寮站時，會估計得中寮站

附近內插溫度約為 13.5 oC。04:30 中寮站的觀測溫度

為 9.7 oC，與 04:15 內插溫度溫差達到 3.8 oC。由於中

寮站是 2011 新設測站，故採用附近測站的溫差門檻值

平均 2.7 oC 當做其溫差門檻值，所以無法通過檢覈。 
 

未納入中寮 

納入中寮 

 
圖 8 2011 年 12 月 27 日 04:15 有無納入 C0H950 中寮

站站之通用克利金法內插溫度場比較 
 

以上的分析可以有助於了解為何觀測資料無法通

過檢覈，但是無法證實以內插溫度做為前一時間的比

對溫度，而未通過時間合理性檢覈的檢覈結果是否合

理。整體而言，空間合理性檢覈的效果是優於時間合

理性檢覈的。 
 

四、結論 

2009 年至 2011 年 15 分鐘溫度資料檢覈結果及分

析顯示，空間合理性檢覈的效果優於時間合理性檢覈

的。因此類似中寮等新建測站，待歷史紀錄蒐集較為

完整後，應重新進行參數分析，以建立空間合理性檢

覈機制。整體而言，本研究提出的溫度資料檢覈法可

有效篩檢出異常溫度資料。 
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定量降雨系集預報加值分析-以 2012 年 6 月梅雨鋒面為例 

 

江宙君 1   陳嬿竹 1   吳德榮 1,2   

台灣颱風洪水研究中心 1     國立中央大學 2 

摘   要 

    2012 年 6 月號稱史上第三強日降雨量的梅雨鋒面，單日最高日雨量於 6 月 11 日高雄市小關山測站觀

測值高達 664 mm，6 月 10 日單日最高日雨量則發生於屏東縣達到 592 mm，次於 2006 年 6 月 811.5 mm

以及 1996 年 5 月 713 mm 的梅雨鋒面造成的單日雨量值。此梅雨鋒面帶來豐沛雨量，連續強降雨造成台

灣北部以及南部地區多處淹水災情的發生。本研究利用定量降雨系集實驗模式結果和觀測資料進行全台

2012 年 6 月 9 日至 6 月 12 日雨量加值分析，此外並特別針對台北地區 6 月 11 日晚間至 6 月 12 日晚間豪

雨事件進行分析。 

 

關鍵字：定量降雨預報、系集預報、梅雨、雨量校驗 

 

一、 前言 

每年5、6月是台灣梅雨季節，2012年台灣首

波梅雨鋒面於5月3日報到。而在6月9日開始，台

灣受到梅雨鋒面的影響，6月9日日雨量最大為

143.5mm(屏東縣麟洛測站)(圖1)，12hr最大雨量也

達119 mm(屏東縣麟洛測站)，全台14%測站達大

雨以上標準(圖2)。6月10日24小時最大雨量發生在

屏東縣，雨量值達592 mm，且此超大豪雨造成南

部多處淹水，由圖2可知，全台38%達到大雨以上

等級。6月11日最大24小時降雨發生在高雄地區，

雨量值為664 mm，當日全台50%的測站達到大雨

以上的標準，其中10%達到大豪雨以上，此日雨

量為梅雨季節單日第三大雨量。6月12日高雄24

小時累積降雨高達525 mm，此日83%的測站超過

大雨標準。連續四日台灣均達到豪雨以上標準， 

6月11日晚間七時至九時，從雷達回波圖(圖

3-圖4)中已可分析在台灣西北方有回波朝台灣方

向西進，造成北部開始明顯降雨，台北地區22時

至24時，3小時累積雨量最高達到110.5 mm，瞬時

時雨量達到64.5 mm。 

本研究利用「定量降雨系集預報實驗」20組

成員以及系集平均分析6月9日至6月12日梅雨個

案在全台雨量之模擬結果進行分析校驗與加值分

析校驗。並探討6月11日晚間至6月12日台北地區

豪雨事件，以及系集成員模擬結果。 

 

圖1、2012年6月9日至6月12日日雨量觀測圖 

(星號為全台最大雨量之測站位置，左上角的數

值為全台最大雨量值(採四捨五入至個位數)) 

 

171



 

  

 

 

圖2、6月9日至6月12日全台測站依雨量分級百分比。

圖3、2012年06月11日19時雷達回波圖 

圖4、2012年06月11日21時雷達回波圖 

二、 定量降雨系集預報實驗 

颱洪中心於2010年起進行「颱風定量降雨數

值模式系集預報實驗」，其目的在研發測試定量

降雨預報技術並增加災防單位應變作業時可參考

之資訊，協助提升災害防救效能。本實驗結合學

研界（台灣大學、中央大學、台灣師範大學及文

化大學）與作業單位（中央氣象局）之研發能量，

並結合國家高速網路與計算中心的計算資源及國

家災害防救科技中心的實務經驗。於颱風影響台

灣期間，每日產出4次即時高解析度台灣地區天氣

狀況並利用系集統計方法與機率預報概念，分析

颱風路徑與雨量分布，並提供致災性雨量的機率

預報。 

2012年實驗成員新增至22個系集成員，其模

式 包 含 16 組 WRF 模 式 (Weather Research and 

Forecasting Model)、2組第五代中尺度氣象模式

(The Fifth-Generation NCAR / Penn State 

Mesoscale Model, MM5)，2組雲解析風暴模式

(Cloud-Resolving Storm Simulator, CReSS)以及今

年 新 增 加 的 2 組 HWRF 模 式 (Hurricane Weather 

Research and Forecasting Model)。 

本實驗於今年開始進行全年系集預報實驗，

除可分析颱風降雨表現外亦可瞭解系集預報技術

於梅雨鋒系統之預報表現。本研究由20個系集成

員(去除2個成員颱風時才有的模擬結果)探討6月9

日至6月12日梅雨鋒面事件，並由雨量校驗分析定

量降雨預報實驗對於梅雨鋒面的預報能力進而了

解如何使用定量降雨系集預報的結果 

三、 雨量校驗方法 

本研究雨量校驗時間由模式初始時間6月8日

06Z至6月11日18Z共15個模擬時間，並以模式預

報6小時至30小時之24小時累積雨量，在555個觀

測測站點(圖5)上進行校驗。採用列聯表校驗方法

(表1)，比較觀測與預報是否過雨量門檻值後，計

算預兆得分(Threat Score，TS)、偏倚得分（Bias 

Score，BS）、誤報率 （False Alarm Ratio，FAR）、

可偵測機率（Probability of Detection，POD）和公

正預兆得分(Equitable Threat Score，ETS)。本研究

門檻值採用氣象局雨量分級標準，大雨、豪雨、
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大豪雨以及超大豪雨作為標準，分別為24小時累

積雨量50mm、130mm、200mm、350mm作為本

研究雨量校驗門檻值。 

 

圖5、雨量校驗觀測測站點 

(陰影為高度(單位:公尺)，三角形為測站點) 

表1、雨量校驗條列式列表 

(Observed)
觀測

預報 
(Forecast) 

Yes 
 ≧ 門檻值 

No 
＜ 門檻值 Total 

Yes 
≧ 門檻值 

Hits 
(命中) 

False 
Alarms 

(錯誤預報) 
Forecast Yes

No 
＜ 門檻值 

Misses 
(失誤) 

Correct 
Negatives Forecast No

Total Observed 
Yes 

Observed 
No Total 

 

偏倚得分（Bias Score，BS），定義如下: 

Bias ൌ
hits  false	alarms
hits  misses  

預報雨量過門檻值佔觀測雨量過門檻值的比例，

若BS大於1表示過度預報，小於1表示不足預報。

僅用以描述預報與觀測之間的相對關係，並不能

用以描述預報結果有多接近觀測。最佳值為1。 

可偵測機率（Probability of Detection，POD），定

義如下: 

POD ൌ
hits

hits  misses 

描述的是有多少比例的事件發生被正確的預報。

此數值僅考慮hits而忽略false alarms，對於稀少個

案的預報數值會偏高。使用時建議應同時考慮誤

報率。其最佳值為1。 

誤報率 （False Alarm Ratio，FAR） 

FAR ൌ
false	alarms

hits  false	alarms 

預報雨量高過門檻值中有多少比例的事件是錯誤

的假警報，最佳值為0。 

預兆得分 (Threat Score，TS) 

TS ൌ
hits

hits  misses  false	alarms 

TS又可稱為CSI（Critical success index），此得分

計算排除了觀測與預報降雨皆沒有超過門檻值的

情形，因此可視為描述模式預報的＂正確率＂；

無預報能力時，TS為0。 

公正預兆得分(Equitable Threat Score，ETS) 

ETS ൌ
hits െ hits୰ୟ୬ୢ୭୫

hits  misses  false	alarms െ hits୰ୟ୬ୢ୭୫ 

其中 

hits୰ୟ୬ୢ୭୫

ൌ
ሺhits  missesሻሺhits  false	alarmsሻ

total  

ETS又可稱為GSS（Gilbert skill score），除了原

有TS計算概念外，亦額外排除隨機預報正確的狀

況；利用此得分比較不同區域的預報表現較客

觀。 

四、 結果與分析 

本研究選取模式初始時間6月8日06Z至6月11

日18Z共計15個模擬時間，20組成員進行分析。將

系集成員平均，得到一組系集平均結果，經由雨

量校驗分數，結果如表2。在大雨以及豪雨在TS

與ETS分數約有0.2以上的分數，在豪大雨亦有

0.07~0.08分數，而系集平均在超大豪雨的TS與ETS

雨量校驗分數為0。 

在大雨雨量校驗部份，24 小時累積雨量超過

50 mm 時，TS 分數 0.65 而 ETS 則為 0.42，偏倚得

分則為 1，表示模式預報超過雨量門檻數量與觀測
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超過雨量門檻數量相同，而由可偵測機率與誤報率

可知，其中 79%為可正確偵測，21%則為模式高估

觀測時之誤報率。 

表2、20組成員平均結果之雨量校驗分數 

TS BS FAR POD ETS 

50mm 0.65 1.00 0.21 0.79 0.42 

130mm 0.25 0.28 0.09 0.26 0.19 

200mm 0.08 0.09 0.04 0.09 0.07 

350mm 0 0 NaN 0 0 

定量降雨系集預報實驗成員設計由不同模式、

模式設計、資料同化策略所組成。以資料同化策

略為Cold Start、Partial Cycle以及所有系集成員之

雨量校驗TS值(圖6)分析，本次個案在大雨門檻值，

三個分數均差不多，系集平均略高出Cold Start以

及Partial Cycle。而在豪雨、豪大雨以及超大豪雨，

Cold Start均比Partial Cycle以及成員平均來得

高。 

由不同物理參數設定分析各系集成員對於

此個案雨量的模擬結果校驗得分。系集成員之積

雲參數化分別為Kain-Fritsch (KF)，Grell-Devenyi 

(GD)，Betts-Miller-Janjic (BMJ)以及Grell-3 (G3)。

以本研究個案而言，綜合來說BMJ在各雨量分級

中均有較好的模擬結果(圖7)，TS分數分別為0.59，

0.32，0.13以及0.01。若進一步分析以不同資料同

化策略以及積雲參數化比較分析後發現，在Cold 

Start時，此個案在G3有較好的雨量模擬結果，尤

其在豪雨、豪大雨以及超大豪雨分數分別為0.38，

0.21以及0.05，都較其他積雲參數化來得好(圖8)。

而在Partital Cycle之模擬策略下，KF以及G3的積

雲參數化有較好的模擬結果(圖9)。 

為瞭解模擬雨量與觀測雨量的關係，將觀測

時雨量發生次數與20個模式時雨量發生次數經過

常態化後，由「機率密度函數」(probability density 

function, p.d.f)中可發現(圖10)，在降雨強度較小

時，模式發生次數大於觀測雨量發生次數，隨著

降雨強度的增加，實際上發生降雨次數開始大於

模式雨量發生次數，尤其在降雨強度度大於100 

mm/hr時，觀測次數遠遠大於模式觀測次數。且

模式雨量發生次數隨降雨強度有較平滑的分佈趨

勢，而觀測則不然。此說明定量降雨系集預報實

驗成員中的模式對於短時間的強降雨仍有改進空

間。 

圖6、所有系集成員、Cold Star和Partial Cycle之TS 

圖7、不同積雲參數化之TS 

圖8、Cold Start時，積雲參數不同之TS比較 

圖9、Partial Cycle時，積雲參數不同之TS比較 
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圖10、觀測降雨強度發生次數與模式降雨強度發

生次數之機率密度函數圖 

台北地區6月11日晚間22時至24時(LST)，3小

時累積雨量最高發生在台北稻香測站，雨量值高

達110.5 mm，其測站瞬時時雨量達到64.5 mm。

在台灣時間6月12日早上九點開始雨勢漸緩。分析

6月12日台北市豪雨事件， 由模擬起始時間6月11

日12Z的模擬結果(圖11)中，可看出時雨量在11日

晚間至12日白天於台北市平均系集成員均有下大

雨的機率，而約在12日早上10時(LST)開始，模式

雨量明顯開始減弱且趨於0，系集成員明顯掌握6

月11日台北市晚間至6月12日白天的強降雨以及6

月12日白天降雨減弱的趨勢。由系集平均與觀測

日雨量圖(圖12)中，20個系集成員平均與觀測大

致有相同的雨量分布趨勢，但值相對比較低，原

因可能是由於將各成員平均之後將值拉低，但20

組系集成員平均有掌握到整體趨勢。 

圖11、台北市平均累積雨量及時雨量之模擬結果

(模式初始時間為6月11日12Z) 

  

圖12、6月12日系集平均及觀測日雨量圖 
(模式起始時間為6月11日12Z) 
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觀測資料對中央氣象局WRF模式預報誤差影響之探討 
 

    江晉孝 1    張昕 2       馮欽賜 1  

1中央氣象局氣象資訊中心 

2美國國家大氣科學研究中心 
 

摘    要 

隨著科技日新月異，提供更多元的氣象資訊進入先進的模式分析系統，加強對各種極

端天氣的監測與分析。本研究針對目前中央氣象局三維變分分析(3DVAR)能夠同化的觀測

資料對模式預報誤差之影響做初步的分析與探討。 

    本研究針對冬季(2008 年 6 月)與夏季(2008 年 12 月)各進行為期一個月的預報，並以美

國國家環境預報中心(NCEP)的分析場作為校驗之基準，結果顯示不同的觀測資料對於模式

24 小時預報誤差之貢獻程度皆有差異，而不同的氣象觀測變數對於模式預報誤差之改進也

呈現不同之貢獻。 

關鍵詞 : 資料同化、三維變分分析、伴隨模式、FSO 
 

一、前言 

資料同化為數值天氣預報不可或缺的要素，而

三維變分分析則為現今世界各主要氣象作業中心資

料同化系統中熱門的選項。天氣研究與預報模式

(Weather Research and Forecasting Model; WRF)與

WRF 三 維 變 分 資 料 同 化  (WRF 3 Dimension 

Variational analysis; WRFVar)為中央氣象局目前主

要之區域預報模式與資料分析方法，配合本局高速

電腦運算系統之有限資源，期能提高作業效率與預

報準確度。本研究針對觀測資料對模式預報誤差的

影響做初步評估。 

二、實驗說明 

中央氣象局WRF模式(CWBWRF)已於2007年上

線作業，每年進行兩次的版本更新與程式修正，此

模式為三層巢狀網格區域，最外層的網格解析度為

45公里，中層的網格解析度為15公里，內層的網格

解析度為5公里 ◦本研究實驗模式的版本是WRF 

V3.3.1與WRFVar V3.3.1。本文僅針對最外層45公里

做分析與探討。 
本研究使用美國國家大氣科學研究中心(NCAR)

發展的FSO (Forecast Sensitivity to Observations)套件，可用

來評估觀測系統在預報誤差上之效益。由預報誤差之定義，

分析WRF預報模式之伴隨與WRFVar分析之伴隨可計算出

每一種觀測資料對於預報誤差之敏感度。由此即可得到觀測

資料之於預報誤差之效益。將此工具應用在例行性資料同化

循環上，其結果對於監測觀測作業系統亦非常實用。 

目前中央氣象局區域作業模式中WRFVar已同

化 的 觀 測 資 料 有 地 面 綜 觀 報 (SYNOP) 、 飛 機 報

(AIREP)、機場天氣報(METAR)、船舶報(SHIP)、漂

浮 站 觀 測 報 (BUOY) 、 衛 星 雲 導 風 報 (SATOB 、

GeoAMV)、衛星海面風觀測報(QSCAT)、衛星探空

報(SATEM)、高空風報(PILOT)、探空報(SOUND)、

投落送(DROPSONDE)、GPS掩星(GPSRO)、歐洲天

氣中心分析場 (EC BOGUS)等傳統與遙測資料。 

為了解各種觀測資料對預報誤差之影響，本研

究選擇2008年6月(夏)與12月(冬)，各進行為其一個月

的預報，並以NCEP分析場為校驗基準，來了解和評

估各種觀測資料與氣象變數的貢獻。 
所有實驗均使用NCEP分析場(0.5˚x0.5˚)為初始

猜測場、NCEP預報場為CWBWRF模式的邊界，採

用12小時局部循環( 12 hour partial cycle )，並分別在

00/12Z進行24小時預報，希望能進一步了解觀測資料

對模式預報的效益。 

 

三、FSO說明 
    Langland and Baker(2004)利用美國海軍 (U.S. 

Navy)作業預報系統與資料同化系統之伴隨模式來

評估觀測資料對於模式預報誤差之影響程度，其結

果 顯 示 此 概 念 檢 視 觀 測 資 料 非 常 具 有 效 益 。

Errico(2007)針對Langland(2004)的研究做更深入的

研究並探討其使用非線性近似之優劣，Gelaro (2007)
則著重於探討多階伴隨近似的差異與對模式預報誤

差之影響。 

    由NCAR發展的FSO套件中，其WRF伴隨模式可用來

計算WRF短期預報誤差與初始場之間的伴隨敏感度，而為

了得到伴隨敏感度，我們將預報誤差定義為  

   tfTtf xxCxxe   

上式中 C 為對稱對角的權重矩陣，T為轉置， fx 為非線

性模式從初始場 0x 開始積分所得的預報場， tx 為真實大

氣之狀態亦或是被拿來當做校驗基準之氣象場。 
Gelaro (2007) 依據不同近似方法將預報誤差重新定義成 : 
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 一階近似 

e1  2(xa  xb )T Mb
TC(xa

f  xt )  

 二階近似 

e2  (xa  xb )T [Mb
TC(xa

f  xt ) Ma
TC(xb

f  xt )]  

 三階近似 
e3  (xa  xb )T [Mb

T C(xb
f  xt )  Ma

T C(xa
f  xt )]  

其中 f
bx 為非線性模式從背景場(

bx )開始積分得到的

預報場， f
ax 為非線性模式從分析場(

ax )開始積分得

到的預報場， T
bM 與 T

aM 為WRF伴隨模式矩陣。本

文使用三階近似的伴隨模式，預報誤差計算基準為

全乾靜能(Total Dry Energy)，因此不考慮水氣的物理

過程。 

 

四、結果分析 
(一) 氣象觀測變數 

由2008年夏季與冬季的實驗結果顯示(圖1)，在

各種氣象觀測變數中，風場(U&V)是對預報誤差貢獻

最大的變數，夏季V風場貢獻大於U風場，冬季則反

之。而溫度場與GPS掩星資料對預報誤差之改進亦貢

獻卓著，圖中SATEM資料因貢獻值量級較小因此皆

近零值。從冬夏兩季比較亦發現，在冬季各觀測變

數的貢獻程度均大於夏季，但觀測變數貢獻程度之

趨勢相當一致。 
所有觀測資料幾乎皆有風場此觀測變數 (除

SATEM與GPSRO外)，因此可解釋風場為何是貢獻

最大的氣象變數。 

(二) 氣象觀測資料類型 

(圖2)為各種觀測資料之貢獻程度，SOUND資料 
改善預報誤差最為顯著，其次依序為GeoAMV、EC 

BOGUS、GPSRO、SYNOP。而SATEM資料仍是貢

獻最小的觀測資料，而比較冬夏兩季的結果，我們

發現在冬季，除了AIREP資料外，所有觀測資料之效

益皆大於夏季。 

(三) 時間序列 

    由觀測資料對預報誤差貢獻之量級，我們將其

歸類成三類 ( 610 、 510 、 410 )，其中SOUND、

SYNOP、GeoAMV、AIREP、GPSRO、QSCAT、EC 

BOGUS 因 貢 獻 值 較 高 歸 屬 於 第 一 類 ， PILOT 與

METAR歸屬於第二類，而貢獻值最低的SHIP、

BUOY、METAR則歸屬在第三類。 

    (圖3a)為第一類中的SOUND資料在冬夏兩季的

時間序列圖，結果顯示在冬季的前半個月SOUND資

料大幅改進了預報誤差，而比較冬夏兩季時間序列

發現皆呈現負值且其負的程度夠大，代表SOUND資

料 是 相 當 可 受 信 賴 的 觀 測 資 料 。 在 第 一 類 中

GeoAMV與EC BOGUS資料皆與SOUND有一致的表

現。 

    並非所有觀測資料皆對預報誤差呈現正的貢

獻，(圖3b)為第一類的AIREP資料在冬夏兩季的時間

序列圖，結果顯示在冬季AIREP有四個時間點對預報

誤差呈現負貢獻(正值)，夏季則無此情況，顯示

AIREP資料在冬季之應用上需再做深入研究。 

    第二類的資料(PILOT、METAR)與第一類資料

之特性相似，僅METAR資料在冬季一樣出現負貢獻

的情況，但其出現時間點僅兩次(圖4)。 

第三類資料(SHIP、BUOY、SATEM)雖然貢獻量

級較小但其對預報誤差的影響仍須留意，由(圖5a、

5b)之結果顯示，BUOY與SATEM在冬夏兩季都有多

次時間點呈現負貢獻，冬季之次數則多於夏季， 

BUOY出現負貢獻次數冬夏比為(11:6)，SATEM則為

(20:9)，顯示此兩種觀測資料雖貢獻量級小，卻為模

式預報之改進帶來負效益，必須針對此兩種資料做

更多的探討與研究。 

 
五、結論與討論 
    WRFVar能處理眾多種類傳統觀測資料與先進

的遙測資料，本研究初步探討觀測資料對預報誤差

所造成的影響。由本研究可得到以下結論: (1)風場是

貢獻模式預報誤差最多的氣象變數，其原因應為幾

乎各種觀測資料皆含有此觀測變數；(2)SOUND、

GeoAMV、EC BOGUS為貢獻最大的觀測資料；

(3)BUOY與SATEM在冬夏兩季皆有過多的時刻出現

負的貢獻，對於模式預報的改進效益不大，使用上

需特別小心。 

    觀測資料使用方式與以下幾個因素有著密不可

分的關係: 1.模式地形高度的處裡方式，2.觀測資料

內的氣象要素(風、溫度、壓力、水氣)是否要全部放

入同化系統，3.模式背景場誤差選取與使用設定，4.
觀測誤差的調整。 

    目前FSO中的預報誤差計算並無考慮到水氣的

物理過程，而使用近似法的階數皆會影響到觀測資

料對預報誤差貢獻的公正性，未來將由此處加以著

墨與探討，另外，也將針對不同的短期預報誤差(12
小時)做測試。 

六、致謝 
感謝美國國家大氣研究中心張昕博士提供FSO

相關技術指導。 

七、參考文獻 
Gelaro, R., Y. Zhu, and R. M. Errico, 2007 : Examination of 

various-order adjoint-based approximations of observation 

impact. METZEIT, 16, 685-692. 

Langland, R. and N. Baker, 2004: Estimation of observation 

impact using the nrl atmospheric variational data assimilation 

177



 

  

adjoint system. Tellus, 56A, 189-201. 

 

 

 

   (a)                                             (b) 

圖1 : 各種氣象觀測變數對於24小時預報誤差之效益，(a)2008年6月(b)2008年12月，圖中GPS為GPS掩星 
折射率，ALL Z為00Z與12Z皆納入計算，負值表示改進預報誤差，亦即愈負表示改進程度愈大。 

 

 

  (a)                                            (b) 

 
圖2 : 各種氣象觀測資料對於24小時預報誤差之效益，(a)2008年6月(b)2008年12月，Bogus為ECMWF分析 

場資料。 
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圖3 (a) : SOUND資料對24小時預報誤差在冬夏兩季之時間序列貢獻程度。 

 

 
圖3(b) : AIREP資料對24小時預報誤差在冬夏兩季之時間序列貢獻程度，紅色代表負貢獻。 

 

 
圖4 : METAR資料對24小時預報誤差在冬夏兩季之時間序列貢獻程度，紅色代表負貢獻。 
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圖5a : BUOY資料對24小時預報誤差在冬夏兩季之時間序列貢獻程度，紅色代表負貢獻。 

 

 

 
圖5b : SATEM資料對24小時預報誤差在冬夏兩季之時間序列貢獻程度，紅色代表負貢獻。 
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利用WRF 3DVAR同化雷達徑向風對2011年南瑪都颱風模擬之影響 

陳怡儒
   

林沛練
 

        國立中央大學大氣物理研究所 

        

摘 要 

    在天氣系統的數值模擬過程中，模式的預報能力常受限於初始場的準確性，全球模式提供的初始場空間解

析度不夠高，無法完整描述出中小尺度天氣系統真實大氣的狀態。而雷達觀測具有高時空解析度的優點，常使

用於劇烈天氣的監控與觀測，能夠觀測颱風環流結構的詳細特徵。本研究挑選 2011 年 8 月 28 日至8 月 29 日侵

襲台灣的南瑪都颱風，期望能在颱風到達台灣前，將雷達高時解析度的徑向風資料同化到模式中，以改善初始

場，對中小尺度天氣系統之模擬或預報應該有很大的幫助。 

  本研究使用WRF模式（V3.2.1）和3D-VAR同化系統（WRFDA V3.2.1）進行模擬，使用水平巢狀網格解析度

為15、5公里之設定，初始時間為2011年8月28日0000 UTC；而WRF 3DVAR cycle使用中央氣象局墾丁雷達

（RCKT），同化時間為2011年8月28日0600、0900、1200、1500和1800 UTC，分別進行30、24、 21、18、15和12

小時模擬，探討不同同化次數和調整其水平影響半徑對數值模擬的影響。經由不同組合的實驗發現：（1）較多

的同化循環次數比單一次同化結果好，（2）較大的影響半徑（Ｒ=0.12）也比較小的影響半徑（Ｒ=0.06）佳；以

較多的同化循環再加上較大的影響半徑組合實驗能有效改善數值模擬的準確度，雖然降水仍有高估、颱風移動

速度偏快的現象，但相較於未同化實驗的模擬結果，降水分佈和颱風路徑有更接近觀測的趨勢。 

 

• 關鍵字：南瑪都颱風（NANMADOL），三維變分資料同化（3DVAR） 

 

一、前言 

  台灣地理位置位於熱帶氣旋活耀的西北太平洋地

區，為颱風路徑之要衝，從路徑上來看，台灣正位於颱風

轉向和不轉向之分捩點，因此台灣為觀測和研究颱風之絕

佳地理位置。而颱風是自然界中最具破壞力的天氣系統之

一，每年颱風季中，約有30個颱風生成於西北太平洋地區，

平均約有6個颱風會侵襲台灣，當侵台颱風接近台灣時，

因地形特殊，有高聳呈南北走向的中央山脈，且地形坡度

大，颱風移動路徑與環流因複雜的地形產生很大的變化。 

  雷達具有高時間和空間解析度，尤其對於海上移入台

灣的天氣系統或侵台颱風，能在系統尚未到達台灣之前，

可利用同化雷達資料來修正模式初始場，改善模式預報的

準確性。Zhao and Jin（2008）研究指出雷達資料同化有效改

善颶風登陸時的強度與降雨預報能力；Xiao et al.（2005，

2008）使用三維變分資料同化系統（MM5 3DVAR）同化韓

國都卜勒雷達所觀測的徑向風以修正模式初始場，對鋒面

個案的強降雨預報，在前六小時有不錯的結果，也可以模

擬出較好的雨帶結構。Xiao et al.（2007）利用 WRF 3DVAR 

同化多都卜勒雷達徑風和回波，結果指出多次雷達資料同

化循環（cycle）模擬出更詳細的颮線對流結構，也改善短期

（6 小時）強降雨的定量降水預報。 

  Xiao et al.（2004）利用 MM5 3DVAR 針對颱風 Rusa 

個案進行研究，在颱風路徑的修正上，同化雷達徑向風比

同化雷達回波結果好，此外，只同化雷達徑向風的初始場

修正效果及短時間的降雨預報都比只同化回波資料有較

佳的結果；Lin et al.（2011）對 2004 年艾利颱風以 MM5 

3DVAR 同化都卜勒雷達徑向風資料，成功改善颱風強度

及環流結構。 

二、個案介紹與研究動機 

南瑪都颱風（NANMADOL）於2011年8月23日20時

在菲律賓東方海面生成，編號第11號颱風，於8月25日增強

為中度颱風，強度持續增強，初期往西移動，26日增強為
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強烈颱風，隨後轉為偏西北移動，根據中央氣象局資料指

出，南瑪都颱風近地面最低氣壓為920hPa，近中心最大風

速為53（m/s）；27日其中心通過菲律賓呂宋島東北角邊緣，

強度減弱為中度颱風，轉為偏北北西移動，颱風的外圍環

流開始逐漸的影響台灣。8月28日南瑪都颱風中心位於鵝鑾

鼻南南東方之海面上，仍然以每小時8公里的速度朝北北

西移動， 29日4時20分左右由臺東縣大武附近登陸；颱風

登陸後，強度、結構受到地形的破壞，減弱為輕度颱風，

其中心氣壓從登陸前965hPa到出海時減弱為980hPa；29日

13時左右在臺南附近出

海進入臺灣海峽，以每

小時7公里的速度，緩慢

向西北移動。31日8時於

金 門外海減弱為熱帶

性低氣壓。 

 

 

在天氣系統的數值模擬過程中，常受限於模式初始

場的準確性，因此可利用同化觀測資料來修正模式初始

場；資料同化是將不同型態、不同時間、地點的觀測資料，

加到數值模式中，修正模式背景場以獲得較佳的初始場，

提高預報的準確度。在南瑪都颱風個案中，未經同化的實

驗組在路徑預報上無法準確預測颱風中心位置，因此本研

究希望藉由同化高解析度雷達資料以改善模式初始場，增

加颱風路徑、結構和降水的準確度。 

 

三、研究方法 

 模式設定 

本研究使用 WRF（V3.2.1）和 3DVAR 同化系統

（WRFDA V3.2.1）進行模擬，初始場以及邊界場使用 

NCEP-FNL 資料，網格解析度為 1°× 1°，時間間隔為六小

時一筆。模式採用2層巢狀網格 ，two way nesting 的方法，

水平網格間距 domain 1 為 15 公里，domain 2 為5 公

里，垂直分層為 35 層。網格總數 domain 1 為 

301x253x35 ， domain 2 為 

241x241x35（圖2）。domain 1 

可以涵蓋大範圍天氣現象，

如槽脊線的發展移動，太平

洋高壓的位置或西南氣流的

發展。domain 2 則可以模擬

中尺度的天氣系統，如颱風

的發展增強和移動路徑，以及颱風環流受到台灣地形的影

響等。 

本研究採用的物理參數化設定，微物理參數化選用 

WSM 5-class scheme，積雲參數化選用 Kain-Fritsch（new Eta）

scheme，邊界層參數化設定為 YSU scheme，長波輻射參數

化採用 rrtmg scheme，短波輻射參數化採用 rrtmg scheme，

近地層參數化選用 Monin-Obukhov scheme，地表參數化選

用 Unified Noah land-surface model。 

  3DVAR 的背景場誤差採用與氣象局相同的設定，為

NCEP全球模式所計算出的統計值（CV3），在本研究中此

嘗試改變其水平影響半徑（influence factor of horizontal 

scale），將 CV3 的影響半徑設為 R1=0.06 及 R2=0.12 。 

 單點測試 

  在開始同化實際雷達徑向風之前，要先了解徑向風資

料在不同模式變數中的同化的結果，因此先以人造點資料

做同化影響測試。測試實驗調整背景場誤差（CV3）中的水

平影響半徑，將影響半徑設為 R1=0.06，R2=0.12，以2011

年 08月28日0600 UTC 分析場作為 3DVAR 的初始猜測

場，分別對這兩組水坪影響半徑進行單點徑向風資料同化

分析。 

  人造雷達徑向風使用墾丁、花蓮、七股和五分山四顆

雷達站作為參考雷達（圖3），並以 domain2 在700 hPa 高

度上，取墾丁雷達座標向南 0.5° 

（緯度）、花蓮向東 0.5° （經度）、

七股向西 0.5°（經度）和五分山向

北 0.5°（緯度）四個點的背景徑向

風資料加 2m/s 作為虛擬徑向

風。 

 

  當同化影響半徑設為 0.06 時，四個點的虛擬徑向風值

分別為27.56、-14.55、17.44和7.65 m/s；將這四個值當作觀測

背景場加進 3DVAR 中（圖4），圖中箭號表示同化後的徑

向風差異值，分別為+1.59（29.15）、+1.96（-12.59）、+2.19

（19.26）和+1.91（9.57）m/s；而圖中色階表示經由模式轉

換計算出的水平風差異，分別為+1.31、-1.56、+2.06和+0.91 

m/s。其中，花蓮雷達

站向東 0.5° 的人造觀

測點徑向風為負值（吹

向雷達），加 2m/s 後

會使徑向風減弱，因此

水平風差異變成負值。 圖 2 domain 涵蓋範圍。

圖 1 南瑪都颱風路徑圖。 

 圖 3  CWB 雷達位置。 

圖 4 徑向風和水平風增量。 
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 實驗設計 

  3DVAR 程序中，需要初始猜測場、觀測資料以及背景

場誤差，才能開始資料同化步驟。本研究選取 2011年8月南

瑪都颱風個案，分析時間為 2011年08月28日0000 UTC 至

2011年08月29日0600 UTC。觀測資料使用中央氣象局墾丁雷

達（RCKT）徑向風資料，墾丁雷達是氣象局所屬的四顆雷

達中，在颱風登陸前可以最完整觀測颱風結構。 

  本研究共分為六組實驗（圖5）；CTRL run 的初始時間

為 2011年8月28日0000 UTC，使用 NCEP-FNL 資料做為模

式背景場，此組實驗未同化並進行 30 小時的數值預報。

同化徑向風時間為 2011年8月28日0600、0900、1200、1500

和1800 UTC，分別進行30、24、21、18、15和12小時模擬。  

 

  da1初始時間同樣為28日0000 UTC，並以 CTRL run 模

擬六小時後的預報場作為3DVAR的初始猜測場，於0600 

UTC 進行第一次資料同化，進行 24 小時的數值預報；da2 

接續da1，並以同化一次後模擬三小時的預報場作為3DVAR

的初始猜測場，於0900 UTC 進行第二次同化，模擬 21 小

時；da3 接續 da2，並以同化兩次後模擬三小時的預報場作

為3DVAR的初始猜測場，於 1200 UTC 進行第三次同化，

模擬 18 小時；da4 接續 da3，並以同化三次後模擬三小時

的預報場作為3DVAR的初始猜測場， 於1500 UTC 進行第

四次同化，模擬 15 小時；最後一次同化循環 da5 接續 

da4，並以同化完後模擬三小時的預報場作為3DVAR的初始

猜測場，於 1800 UTC 進行第五次同化，模擬 12 小時。

除了不同同化次數（da1~da5）外，也以不同影響半徑（R1=0.06 

和 R2=0.12），探討不同同化次數和調整其水平影響半徑對

數值模擬的影響。 

四、模擬結果討論 

因每一組實驗的水平影響半徑、初始時間和同化循

環次數皆不相同，所以將兩組影響半徑實驗（R1=0.06，

R2=0.12）與未經雷達資料同化實驗（CTRL run）以及不同

同化循環次數實驗（da1-da5）比較，分析各組實驗在颱風

結構（最大雷達回波和海平面氣壓）、移動路徑和六小時

累積雨量上的模擬結果。 

 颱風結構 

  颱風結構以最大雷達回波的模擬結果做比對，圖6 為

第一次資料同化（8月28日06 UTC）後模擬三小時（09 UTC）

的最大回波圖；CTRL run 模擬出的雨帶偏強且較為對稱，

而同化一次效果雖然沒有非常顯著，但 R1 與 R2 皆在颱

風眼東北方因同化減弱大範圍的雨帶結構。 

 

圖 6 一次同化後模擬三小時（8 月28 日09 UTC）的最大回波

圖。左上為觀測，右上為 CTRL run，左下、右下分別為R1 與R2。 

 

  28 日12 UTC 進行第三次同化，比較其同化後模擬三

小時（15 UTC）的最大回波圖（圖7）；CTRL run 雖然有

模擬出南強北弱的不對稱結構，但颱風南邊雨帶過強且中

心位置偏西；而R1 所模擬出的回波雨帶較完整，但颱風眼

位置一樣有偏西的情形，R2 回波雖然較破碎，但在颱風中

心西南邊的雨帶有被模擬出來。 

圖 7 三次同化後模擬三小時（8 月28 日15 UTC）的最大回波圖。

左圖為觀測，中圖為為R1 右圖為R2。 

 

  圖8 為最後一次同化（8 月28 日18 UTC）後模擬三小時

（21 UTC）的最大回波圖；21 UTC 為颱風剛登陸台東大武

圖 5 六組實驗同化循環設計。 
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地區的時間，CTRL run 模擬出的颱風移速仍就過快，而R1 

在颱風南邊雨帶模擬結果依然較不完整，而 R2 在台灣海

峽上雖然有條過強的雨帶，但在屏東地區和台灣南邊海面

上皆有模擬出較接近觀測的兩條強雨帶區。 

 

圖 8 五次同化後模擬三小時（8 月28 日21 UTC）的最大回波圖。

左圖為觀測，中圖為為R1 右圖為R2。 

 
 颱風路徑 

  由圖9 可看出雖然模擬出的颱風移動速度偏快，但隨

著同化次數越多，其多修正效果越大，越接近best track；

此外，R2在da5的颱風移速上有明顯的改善。而由圖10 可

知R2最後12小時平均誤差（藍色）明顯小於R1，且隨著同

化次數越多，路徑誤差也明顯的下降；而各組實驗在同化

後12小時（紅色）除了可以看出R2誤差量小於R1外，在同

化後12小時的誤差比最後12小時低很多，證明較大的影響

半徑R2做多次同化循環後會改善颱風路徑，但也會隨著模

擬間越長使誤差值越大。 

 

圖 9 時間間隔為三小時的颱風中心連線，左圖為R1，右圖為R2。

紅線為da1，橘線為da2，綠線為da3，藍線為da4，紫線為da5。  

圖 10  R1 和 R2 在各組實驗的路徑誤差平均值；藍色為模擬結果

的最後12 小時（28 日18 UTC 到29 日06 UTC），紅色為各組實驗

同化後的12 小時的路徑誤差平均值。 

 累積雨量驗證 

  由圖11 可以看出 CTRL run 和 R1、R2 同化一次後雨

量模擬結果都偏強，也因這段期間花東地區皆模擬出強回

波雨帶（圖6），使降雨分布位置不正確。 

  在降水預報驗證上（圖12），R1、R2 和CTRL run 在

各個門檻值的表現差不多，其中以中大雨的ETS 得分最

高，而R2 在模擬豪大雨時略有高估的現象。 

 

 

圖 11 8 月28 日06 UTC 至12 UTC 間六小時累積雨量圖，左上為

觀測，右上為CTRL run，左下、右下分別為R1、R2 同化一次後六

小時的累積雨量。 

 

 

圖 12 8 月28 日06 UTC 至12 UTC 的六小時累積降水，在不同降雨

強度的ETS 得分（左圖）和Bias（右圖）。圖中藍、紅、綠色分別

代表R1、R2 和CTRL run2，x 軸為門檻值。 

   

  8月28日12 UTC 至18 UTC 間六小時累積雨量可看出

R1、R2在同化三次後模擬結果高估情形沒有明顯改善（圖

13）。而 R2 雖然在 Bias 上大豪雨有明顯高估（圖14），

但由累積雨量分佈和ETS得分可看出 R1 高估情形比 R2 

明顯，且 R2 在中大雨甚至豪雨都有比 R1 還高的 ETS 
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得分。 

 

圖 13 8 月28 日12 UTC 至18 UTC 間六小時累積雨量圖。左圖為

觀測，中圖為R1，右圖為R2 同化三次後六小時的累積雨量。 

 

 

圖14 8 月28 日12 UTC 至18 UTC 六小時累積降水，在不同降雨強

度的ETS 得分（左圖）和Bias（右圖）。圖中藍色、紅色分別代表

R1、R2，x 軸為門檻值。 

  

  R1、R2 在第五次同化循環實驗中，降雨分佈上還是有

些高估的情形（圖16），而 R1 沒有模擬出台灣南部強降

雨，由（圖15）ETS 得分也可以看出R1 在中雨（門檻值

=5mm）得分較 R2 高，但在豪雨甚至豪大雨的預報上，R2 

顯然有較高的準確度。路徑模擬結果上颱風移速有偏快的

情形，因此若將觀測的累積雨量時間區間加快三小時（從

原先的 28 日18-29 日00UTC （圖16 左上）調整為28 日

21UTC-29 日03UTC）（圖16 右上），明顯看出 R2 強降

雨區的累積雨量分佈位置（屏東山區），幾乎與觀測一致。 

 

 

圖 15  8 月28 日15 UTC 至21 UTC 六小時累積降水，在不同降雨強

度的ETS 得分（左圖）和Bias（右圖）。圖中藍色、紅色分別代表

R1、R2，x 軸為門檻值。 

 

圖 16  8 月28 日15 UTC 至21 UTC 間六小時累積雨量圖。左上為

觀測，右上為觀測時間加快3 小時(28 日18 UTC 至29 日00 UTC)，

左下、右下分別為R1、R2 同化四次後六小時的累積雨量。 

 

  對整體降水分析而言，R1 的 ETS 得分在門檻值設定

為 1 和 5mm 時，偏弱降水（中、小雨）上有較高的得

分，但在檻值為 20、40 和 65mm的強降雨預報上，R2 有

較高的準確度；雖然累積雨量還是有高估的情形，但經由

多次同化循環已明顯修正雨量的高估和強降水區的分布

位置。 

 

五、結論與未來展望 

  颱風模擬初期，因雷達觀測無法完整的掃到颱風環

流，使得CTRL run 模擬出來偏強且對稱的結構在徑向風同

化的修正效果不明顯，而在颱風中心路徑上，前兩次同化

循環都沒有非常明顯的改善，隨著颱風靠近台灣及同化次

數增加後，路徑即被修正。 

  經由不同組合的實驗發現：（1）相較於一次雷達資料同

化，較多的同化循環次數對颱風模擬的改善效果好；（2）較

大的影響半徑（R2=0.12）模擬結果也比較小的影響半徑

（R1=0.06）佳。 因此以較多的同化循環再加上較大的影響

半徑（R2=0.12）組合實驗能有效改善數值模擬結果。 
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  雖然模擬出的降水仍有高估、颱風移動速度偏快的現

象，但相較於未同化實驗的模擬結果，降水分佈和颱風路

徑有更接近觀測的趨勢；即使同化效果有限，但就颱風整

體降雨、結構和移動路徑而言，同化雷達徑向風資料確實

有效的修正模式初始以改善模擬結果的準確度。 

  本研究只同化氣象局所屬的墾丁雷達的徑向風資料，

未來會試著將花蓮、七股和五分山雷達徑向風資料加進

3DVAR 中，希望能藉此使模式初始場修正效果更好，以提

升模擬結果的準確度。 
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雷達資料同化於極短期定量降雨預報之研究 
 

       林忠義
             

劉嘉騏
 

      台灣颱風洪水研究中心
 

 

 

摘    要 

    極短期定量降雨預報(0-6小時)為台灣防災領域中相當重要的一項條件，目

前數值天氣預報模式所提供較為可靠的降雨預報結果為24小時或72小時累積

雨量值，0-6小時的定量降雨預報結果仍屬發展中的階段。氣象雷達觀測具有

高時空解析度的優點，若能透過資料同化的方法，將其快速地同化進數值模式

中以改進模式的初始場，對於模式預報結果應該有不錯的改善。 

本中心利用氣象局五分山、花蓮、七股以及墾丁，四顆作業化雷達資料，

透過WRF模式中的3DVAR資料同化模組，將雷達徑向風及回波資料同化進模

式中，研究其對於模式初始場的改進，並透過模式預報結果，評估其在極短期

定量降雨預報的表現。初步研究以2009年莫拉克颱風為例，模式初始場中的颱

風強度經過雷達資料的調整後有增強的趨勢，中心位置經過雷達徑向風場修正

後也較接近真實觀測颱風中心。在連續幾個6小時的累積降雨預報結果中顯示，

模式預報的累積降雨和實際觀測之累積降雨不論是在數值或是在降雨分佈方

面皆相當接近，表示雷達資料同化有能力改進極短期定量降雨預報。 

關鍵字：雷達資料同化、極短期定量降雨預報 
 

 

一、前言 

 

極短期定量降雨預報(0-6 小時)為防救災科技中

相當重要的一環，於土石流造成的大規模崩塌預警系

統中為重要的輸入條件，而目前 0-6 小時定量降雨預

報的方式主要為利用即時觀測資料來預估未來極短時

的降雨量，但使用觀測資料推估降雨的方法可能有預

警時間不足的問題，一般較可信的時間只有未來 1-2

小時，無法替防救災作業爭取較長的反應時間。數值

天氣模式(NWP)的快速發展使得天氣預報的準確度在

近年來的成長幅度提高許多，除了模式本身的改進之

外，透過資料同化技術及大量的觀測資料，例如：探

空、地面測站以及 GPS 衛星等等來修正模式初始場，

也提供了模式預報結果的改善，對於颱風路徑的預估，

以及未來 24 或 72 小時的累積雨量預報方面皆有明顯

的進步。然而由於觀測資料需要傳輸時間，加上模式

需要的運算時間，預報結果產生的時間約為預報起始

時間 6 小時之後，因此 0-6 小時之間的極短期預報仍

為目前極需發展的一個課題。 

氣象雷達具有高時間、空間解析度的優勢，可提

供即時降雨強度的估計，相對於雨量站僅為點的降雨

資料，雷達回波觀測可以提供接近三維的雨量空間分

佈資訊，利用資料同化技術，將雷達觀測資料同化進

數值模式中以改進模式初始場，可提供較佳的模式預

報結果，由於雷達資料的即時性，有機會改進 0-6 小

時的極短期定量降雨預報，因此近年來已有許多雷達

資料同化技術的相關研究正在發展中。 

本研究利用氣象局五分山、花蓮、七股以及墾丁

四顆作業化雷達觀測資料配合 WRF 模式的三維資料

同化模組將雷達徑向風及回波資料同化進模式中，透

過 WRF 模式進行 24 小時的預報，評估其對極短期定

量降雨預報的影響。 

 

二、模式及資料介紹 

 

本研究使用的數值天氣預報模式為美國大氣研究

中心(National Center for Atmospheric Research , NCAR)

所發展的 WRF 模式，採用三層巢狀網格，水平解析
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度分別為 45、15 及 5 公里，垂直有 45 層，配合 WRF 

3DVAR 的資料同化模組，將可取得的觀測資料皆放

進模式中進行初始場的修正。模式的初始場使用

NCEP 的全球模式，其資料為每六小時一筆，包含一

筆初始時間的分析場及往後 72 小時的預報場。 

本研究的資料同化策略選用 Cold start 方法，Cold 

start 法為在模式起始時間即把所有觀測資料皆同化進

模式中，接著便開始模式的預報演算，其優點為直接

同化最接近的一筆觀測資料可將最新的觀測資訊傳遞

至模式的初始場中，然而其缺點為，若模式初始場與

觀測資料差異較大，則在進行調整的時候可能無法得

到最佳的初始場。 

另外，為了模擬得到真實情況下之極短期定量降

雨預報結果，本研究採用了兩種預報方式，分別比較

其 0-6 小時累積降雨的表現，方法一為在預報起始時

間直接同化雷達資料，不使用其他傳統觀測資料，而

模式所需之初始場，則由 NCEP 前六小時的預報場提

供，模式演算流程如圖 1 所示，其可預報時間為 3-24

小時。 

 

圖 1 方法一模擬真實情況之資料同化演算流程圖 

 

方法二為使用雷達資料，加上其他觀測資料一起

進行資料同化的分析，初始場為 NCEP 全球模式於該

預報起始時間之分析場，由於傳統觀測資料及 NCEP

初始場皆需要傳輸時間，故此方法可預報時間為 6-24

小時，其演算流程示意圖如圖 2 所示。 

 

圖 2 方法二模擬真實情況之資料同化演算流程圖 

 

三、案例分析 

 

本研究的案例為莫拉克颱風個案，莫拉克颱風於

2009 年 8 月侵襲台灣，造成重大災情，包括高雄縣旗

山鄉小林村被滅村等等，計有 673人死亡，26人失蹤，

農損逾 195 億元。莫拉克颱風行進路徑如圖 3 所示。 

 

圖 3 莫拉克颱風行進路徑圖 

 

由於雷達觀測有限範圍約為 200 公里，故可進行

資料同化的時間必須為雷達靠近台灣時才能使用，本

研究選定的預報起始時間為 2009 年 8 月 7 日 12 時 

(UTC)，同時同化雷達徑向風及回波資料，預報時間

長度為 24 小時。首先不考慮模擬真實預報條件之結果，

僅比較有與無資料同化的差異，如圖 4 所示，圖 4 為

沒有經過任何資料同化的模式預報 6 小時累積雨量，

與同時間的觀測累積雨量相比，可發現模式預報雨量

低於真實觀測雨量許多。圖 5 為僅同化雷達觀測資料

後的 6 小時累積雨量預報，圖中顯示，僅同化雷達資

料之模預報降雨，即有明顯增加，與實際觀測累積雨

量相當接近，表示雷達資料同化有能力改進定量降雨
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預報的結果。 

  

圖 4 無資料同化模式預報 6 小時累積降雨（左圖）與

真實觀測降雨量（右圖）之比較 

 

 

圖 5 僅同化雷達資料之模式預報 6 小時累積降雨（左

圖）與真實觀測降雨量（右圖）之比較 

 

接著考慮上小節之兩種模擬真實條件下之資料同

化流程，方法一及方法二的預報回波與真實回波比較

如圖 6 及圖 7 所示，圖中顯示不論方法一或二，在高

雄或屏東地區的預報回波和真實觀測回波較接近，而

台南嘉義一帶的預報回波則明顯較弱。在 6 小時累積

雨量方面，如圖 8 及圖 9 所示，兩個方法的降雨預報

皆與真實觀測相近，顯示兩種方法皆可有效得到降雨

預報的資訊。另外，此兩方法之預兆得分（Threat Score, 

TS）和公正預兆得階（Equitable Threat Score, ETS）

值如表1所示，門檻值分別採用6小時累積雨量達20、

35、50 及 80mm 做比較，由表中可看出方法二的表現

稍優於方法一，其 ETS 在四個不同門檻值皆有 0.3 以

上，表示採用所有觀測資料的同化效果仍優於僅使用

雷達觀測資料，但在真實情況下若要同化所有觀測資

料則必須等待資料傳輸時間，可預報的時間會往後延

6 小時左右，但由上面結果顯示其結果表現仍不差，

故將來可考慮使用此種資料同化策略以得到所需時間

的極短期定量降雨預報。 

 

 

圖 6 方法一連續三小時預報回波值（上排）與觀測回

波（下排）之比較 

 

圖 7 方法二連續三小時預報回波值（上排）與觀測回

波（下排）之比較 

 

圖 8 方法一模式預報 6 小時累積降雨（左圖）與真實

觀測降雨量（右圖）之比較 
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圖 9 方法二模式預報 6 小時累積降雨（左圖）與真實

觀測降雨量（右圖）之比較 

 

  以上述方法二分別預報往後的幾個時間，預報起

始時間為 8 月 7 日 18 時及 8 月 8 日 0 時的結果，如圖

10 和圖 11 所示，預報結果和真實觀測雨量相近，圖

12 為兩種方法在不同預報起始時間之預兆得分的表

現，其中 NoDA 表示皆無同化任何資料的實驗，圖中

可看出此案例中，方法二不論在不同門檻值或是不同

預報時間下表現皆優於方法一及 NoDA，結果顯示雷

達資料同化相較於完全沒有資料同化的條件下，可以

有效的改進定量降雨預報結果。 

 

圖 10 方法二模式預報 6 小時累積降雨（左圖）與真

實觀測降雨量（右圖）之比較，8 月 7 日 18 時 

 

圖 11 方法二模式預報 6 小時累積降雨（左圖）與真

實觀測降雨量（右圖）之比較，8 月 8 日 0 時 

 

 

圖 12 不同預報方法在不同時間及不同門檻值之下的

預兆得分比較圖 

 

表 1 不同方法之六小時定量降雨預報預兆得分(TS)和

公正預兆得分(ETS)表 

6hr accumulated 

rainfall 

20 

mm/6hr 

30 

mm/6hr 

50 

mm/6hr 

80 

mm/6hr 

Method1 
TS 0.56 0.45 0.40 0.28 

ETS 0.31 0.26 0.25 0.19 

Method2 
TS 0.66 0.62 0.57 0.45 

ETS 0.36 0.40 0.39 0.32 

 

四、結論 

 

  本研究顯示雷達資料同化有助於改善短期定量降

190



雨預報，在莫拉克颱風的案例中，使用雷達資料的模

式預報結果比沒有使用雷達資料的結果改進很多，在

同一個颱風案例中的不同預報時間表現皆不錯，未來

將進一步分析其他颱風案例，在不同條件下雷達資料

同化的預報能力，例如颱風有無登陸，或是在登陸前

和登陸後的反應等等。本研究也會繼續分析其他資料

同化策略對於極短期定量降雨預報的表現，嘗試使用

Partial cycling 的方式，或是 EnKF 及 4DVAR 等等方

法來得到較佳且穩定的預報結果。未來台灣會增加幾

顆作業化雷達，本研究也會持續研究把更多雷達觀測

資料放到模式中是否能更有效改進預報結果，或是必

須在過多的資料中做取捨，另外，本中心將於民國 102

年購置一顆可移動式雷達，屆時該雷達資料的運用也

將是本中心一個重要的工作項目之一。 
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台灣地區定量降雨系集預報技術 
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財團法人國家實驗研究院 台灣颱風洪水研究中心 1 

台灣大學大氣科學系 2 

中央大學大氣科學系 3 

 

摘    要 

    台灣年平均雨量約 2,500 毫米，但降雨之時空分布極不均勻，如山區之年雨量常高達 3,000-5,000 毫

米。每逢颱風或豪雨來襲，常引發土石流和崩塌等坡地災害。而由山區匯集而下之洪流，亦易造成下游

地區嚴重水患。因颱風、洪水導致之災害，造成人民生命財產之嚴重損失，因此定量降雨預報技術的發

展是刻不容緩。由於數值天氣模式預報有其極限，加以對流系統有其隨機特性，單一模式預報皆有其不

確定性，無法完全正確預報實際的天氣狀況。本研究將透過分析與研究，選取最佳化之模式組合，發展

定量降雨系集預報技術，以降低預報之不確定性。 

 

關鍵字：定量降雨預報、系集預報 

 

一、 前言 

    台灣位於歐亞大陸與太平洋交界之季風區，

每年5~6月有梅雨，7~10月則有颱風；年平均雨量

約2,500毫米，但降雨之時空分布極不均勻，如山

區之年雨量常高達3,000~5,000毫米。每逢颱風或

豪雨來襲，常引發土石流和崩塌等坡地災害。而

由山區匯集而下之洪流，亦易造成下游地區嚴重

水患。因颱風、洪水導致之災害，在台灣地區幾

乎每年都會發生，造成人民生命財產之嚴重損失。    

因此準確的定量降雨預報技術和災害模擬能力，

是颱洪減災的重要環節。目前台灣的颱風預報和

颱洪災害預警能力已達國際水準，但因台灣地形

複雜且地質不佳、河流短促且坡陡流急，加上降

雨過程之複雜與隨機特性，颱洪災害預警能力仍

有相當提升空間，尤其是局部地區之定量降雨預

報，民國98年8月之莫拉克風災更再次驗證其重要

性。 

    台灣颱風洪水研究中心於民國99年起進行

「颱風定量降雨數值模式系集預報實驗」，其目

的在研發測試定量降雨預報技術並增加災防單位

應變作業時可參考之資訊，協助提升災害防救效

能。本實驗結合學研界（台灣大學、中央大學、

台灣師範大學及文化大學）與作業單位（中央氣

象局）之研發能量，借重國家高速網路與計算中

心的計算資源及國家災害防救科技中心的實務經

驗；於颱風季提供每日4次即時高解析度（5公里）

台灣地區天氣狀況，並利用系集統計方法與機率

預報概念，分析颱風路徑、侵襲機率、定量降雨

預估與雨量空間分布，並提供致災性雨量的機率

預報。 

二、 定量降雨系集預報實驗 

    由於數值天氣模式預報有其極限，加以大氣

的隨機特性，單一模式預報皆有其一定程度之不

確定性，無法完全正確預報實際的天氣狀況。因
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此，需透過分析與研究，選取最佳化之模式組合，

發展系集預報技術，以降低大氣預報之不確定性。    

由於氣象預報本身有其區域性特徵與不確定性，

無法直接移植國外之研究成果，需透過大量之分

析研究，歸納最適用於台灣地區複雜地形之模式

設定。國內學研界亦曾使用MM5與WRF模式模擬

侵台颱風，進行物理參數的系集模擬實驗，結果

顯示選擇適合的物理參數法可模擬出較佳的颱風

路徑及降雨分佈。此外，更進一步使用不同物理

參數法組合，針對個案進行定量降水預報校驗，

評估WRF模式降水預報能力，並找出適合台灣地

區及華南地區梅雨季降水模擬的最佳物理組合。 

    颱洪中心自民國99年參與預報實驗之20個系

集成員，主要依初始場、積雲、微物理、邊界層

參數化以及不同模式而設計；100年持續改進定量

降雨數值模式系集預報技術，並針對99年之實驗

結果，進行個別模式分析和所有系集成員的綜合

分析，重新調整20組系集成員之設計如表1所示，

成員設定除了維持初始場分析方法擾動（包含

cold start與partial cycle）與資料同化策略不同外，

系集成員中仍保有積雲參數化擾動；維持積雲參

數化擾動乃因99年實驗結果在物理參數化（積雲

參數、微物理與邊界層）進行擾動時，以積雲參

數化的擾動在現有模式設計下較能產生颱風路徑

之差異性。此外，本年度系集成員仍維持多模式，

包括WRFV3.1.1、WRFV2.1、MM5與CrESS模式。

期望藉由20組系集成員的差異，能掌握隨機降雨

過程的統計特性，提高對侵台颱風降雨的掌握能

力。 

三、 颱風路徑校驗 

    統計100年太平洋海域形成的21個颱風路徑

預報誤差，系集成員平均路徑之預報誤差，優於

美國海軍之數值模式預報（圖1）。進一步計算全

年度20個颱風各成員路徑預報達前5名之次數統

計，分別針對預報第24、48與72小時之結果進行

統計。結果顯示各成員與平均值接近（圖略），

表示各成員路徑預報表現平均並無極端偏離系集

平均之成員。 

    分析100年侵襲台灣地區之南瑪都颱風

（Nanmadol）之預報路徑誤差（圖2a），結果顯

示系集平均之路徑誤差於24小時約為100公里，72

小時則為400公里。主要原因為在南瑪都生命期初

期環境變化較難掌握，若分析誤差隨時間變化可

發現（圖2b），72小時路徑誤差從生命初期的

500-600公里到後期降低為200-300公里。 

    此外，進一步分析系集成員發散度與系集平

均誤差之比較顯示，系集成員發散度與系集平均

誤差在預報第24小時（圖3a）較為相近，表示系

集成員發散度足夠。預報第48小時（圖3b）與第

72小時（圖略）的系集成員發散度則多小於系集

平均誤差，亦即系集成員在預報後期出現發散度

不足之現象。研究顯示，區域模式在36小時前預

報結果主要受到初始分析場的影響，而36小時後

則由模式邊界條件影響。對照100年的實驗結果，

由於實驗成員的邊界條件多來自NCEP GFS，僅有

一組由中央氣象局全球模式（CWB GFS）提供，

因而造成系集成員預報後期之發散度明顯不足。

未來將致力於利用邊界條件的擾動或使用更多全

球模式的方式產生多組不同之邊界條件，期望能

改善36小時後系集預報成員的發散度，並提升颱

風路徑預報之能力。 

四、 雨量校驗 

    上述路徑校驗結果顯示，利用系集技術可有

效改進颱風路徑預報誤差，較各國官方數值模式

預報結果為佳。但由於颱風影響台灣地區最主要

的致災因子為短時間內之劇烈降雨，與美國以風

力為主要災害之狀況不同；為提供災防單位高時

空解析度之定量降雨預報，本實驗領先全球，發

展適合台灣地區定量降雨預報之系集技術，針對

台灣地區提供空間解析度5公里之定量降雨預

報。 

    南瑪都颱風8月30日（LST）之系集平均雨量

顯示（圖4），系集平均可掌握中南部之強降水特

性，惟中北部所估計之降雨有略微偏高現象。從

三天累積雨量分析比對中（圖5）可明顯發現於系
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集模式於台灣東側預報有顯著降水，且幾乎所有

模式均有此現象，明顯為雨量高估。 

    分析南瑪都颱風針對不同降雨門檻值之校驗

得分之結果（表2）顯示，於預報第一日且降雨門

檻值為130毫米（日雨量達豪雨標準）之TS值高達

有0.51，門檻值為200毫米（日雨量達大豪雨標準）

之TS亦高達0.34。顯示系集平均對於此颱風降雨

預報有不錯表現。而系集預報第二日之結果則分

別降為0.33與0.16，顯示系集模式對於預報25小時

後之雨量掌握較差。而從誤差分析（BS）顯示，

系集模式於預報前兩日均有雨量高估的現象，進

一步分析BS隨預報初始時間變化（圖略），結果

顯示於預報時間8月28日0600 UTC開始出現顯著

雨量高估現象。 

    綜合100年四個侵台颱風（桑達颱風、米雷颱

風、南瑪都颱風與奈格颱風，共32組實驗）雨量

預報表現呈現於表3，平均而言，本年度130毫米

（日雨量達豪雨標準）之TS分數高達0.44，ETS

亦有0.41，BS值為0.83，此結果顯示系集模式僅

略微低估降雨。而誤報率與可偵測率值亦分別為

0.33與0.56，顯示系集模式誤報率不高，可偵測率

則仍有待提升。上述結果相較於各國校驗表現均

為佳，顯示系集模式對於颱風雨量預報有良好掌

握。 

    若進一步比較不同颱風之差異，結果顯示對

於累積雨量較高的颱風，如南瑪都與奈格，整體

雨量預報校驗得分均較高，而在累積雨量較少的

颱風，如桑達與米雷颱風，與上述兩颱風相比時，

於相同雨量門檻值之分數明顯較低，但實際分析

累積雨量分布顯示，桑達與米雷颱風於雨量預報

有較大的分散度，反之南瑪都與奈格颱風各系集

成員雨量預報相似度較高。未來分析此校驗得分

結果時仍須謹慎使用，以避免錯誤分析其所代表

之資訊。綜合上述結果顯示，系集預報技術對於

颱風造成的台灣地區定量降雨有一定的掌握能力，

但仍須加強數值模式對於中尺度對流系統的模擬

能力。 

 

 

五、 結論 

    現今國際各主要數值天氣預報中心（如：歐

洲氣象中心、美國國家環境預報中心、日本氣象

廳等）均極力發展系集模式預報系統。過去傳統

數值天氣預報為單一模式預報，此種決定性預報

無法完全掌握預報過程中之不確定性，尤其是對

流系統常具有相當高的隨機特性。系集模式預報

係利用多組系集模式成員進行預報，透過大量研

究設計最佳的系集組合、以量化呈現模式的不確

定性，並進而掌握對流的統計特性，提供各類機

率預報之產品。然而，先進國家作業中心雖能預

報西北太平洋之颱風路徑，但卻無法提供台灣地

區高時空解析度之定量降雨預報。颱洪中心自民

國99年度起即結合學研界與作業單位之研發能量，

配合國內颱洪災防預警應變需求，發展適合台灣

地區複雜地形之高解析度颱風定量降雨數值模式

系集預報技術。民國99與100年颱風路徑預報校驗

結果與國際各主要數值天氣預報中心並駕齊驅，

且本實驗所特有的雨量系集預報資訊之校驗結果

亦於水準之上，顯示此颱風定量降雨數值模式系

集預報技術已有一定參考價值。 
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表1、100年系集成員設計表 

 
 

表2、南瑪都颱風預報針對不同降雨門檻值之校驗得分。 

(mm) 預報時段 50 130 200 350 

TS 

0～24hr 0.54 0.51 0.34 0.06 

25～48hr  0.43  0.33  0.16  0.00 

49～72hr  0.36  0.12  0.04  0.00 

BS 

0～24hr 1.45 1.13 1.18 1.28 

25～48hr  1.42  0.83  0.66  0.64 

49～72hr  1.33  0.68  0.50  0.17 

FAR 

0～24hr 0.41 0.36 0.53 0.89 

25～48hr  0.48  0.46  0.65  1.00 

49～72hr  0.54  0.74  0.87  1.00 

POD 

0～24hr 0.86 0.72 0.56 0.14 

25～48hr  0.73  0.45  0.23  0.00 

49～72hr  0.62  0.18  0.06  0.00 

ETS 

0～24hr 0.43 0.48 0.33 0.06 

25～48hr  0.32 0.29 0.15 0.00 

49～72hr  0.26 0.09 0.04 0.00 

 

 

表3、100年四個降雨顯著之颱風整體預報針
對不同降雨門檻值之校驗得分。 

(mm) 50 130 200 350 

TS 0.50 0.44 0.33 0.08 

BS 1.02 0.83 0.83 0.56 

FAR 0.34 0.33 0.46 0.80 

POD 0.67 0.56 0.45 0.11 

ETS 0.41 0.41 0.32 0.08 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

195



 

圖1、100年2

之平均路徑預

圖2、2011年

誤差隨預報時

 

圖3、2011年

(a)預報第24

21個西北太平

預報誤差比較

年南瑪都颱風(

時間變化。 

年南瑪都颱風

4小時、(b)預報

0

100

200

300

400

500

T
ra

ck
 E

rr
or

 (
k

m
)

平洋颱風，系

較。 

(a)       

(a)路徑誤差圖

(a)       

風(100年08/23 

報第48小時。

12

72

0 1

  

  

  

系集成員（灰線

           

圖；黑色線為

           

12UTC – 08/3

。 

93

61

140

103

12 24

F

 Members

 MEAN

 NOGAPS

線）、系集平

          

為系集平均結果

          

30 18UTC)，

134

171

0

36

Forecast Hours

平均（黑線）

           

果，其餘色系

           

系集成員發散

180
2

26

216

48 60

及美國海軍數

(b) 

系為各系集成

(b) 

散度與系集平

295

237

316

65

72

 

數值模式（點

員結果。(b) 

平均誤差之比

點線）

 

路徑

 

較，

196



 

 

圖4、南瑪都颱風系集成員（M01~M20）、系集平均（MEAN）與觀測（OBS）日雨量圖（8月29日1600 

UTC～8月30日1600 UTC）。預報初始時間為：1200 UTC 29 Aug.。 

 

圖5、南瑪都颱風系集成員（M01~M20）、系集平均（MEAN）與觀測（OBS）累積雨量圖（8月27日1200 

UTC～8月30日1200 UTC）。預報初始時間為：1200 UTC 27 Aug.。 
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模式地形重建對颱風降雨模擬之影響 
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摘    要 

    台灣陡峭的地形在數值模擬或預報中常會主導或影響天氣系統的發展、消散和移動的

歷程，因此前人研究多會針對模式地形進行敏感度實驗，藉由提高、降低地形高度或者移

除模式中台灣的地形，來了解台灣地形對天氣系統的影響與扮演的角色。然而模式網格解

析度往往會侷限實際地形在模式中的真實呈現狀況，因此為了提升模式中地形真實樣貌，

則需提高模式網格解析度才能獲得與真實地貌較接近的模式網格地形資料，但也因提昇模

式網格解析度，也會導致模式運算資源的急速增加。 
    本研究使用NASA SRTM(Shuttle Radar Topographic Mission) 3秒(約90公尺)地形資料重

建WRF(Weather Research and Forecasting model)模式於網格解析度5公里的地形分布。藉由

地形重建的過程了解WRF模式在一般網格解析度下內插而成的地形分布與實際的差異。並

探討在不同地形解析度(5分和30秒)經由WPS(WRF Preprocessing System)處理成網格解析度

5公里的模式地形與地形重建後的模式地形對台灣降雨的影響。 

關鍵字：NASA SRTM、模式地形 
 

一、前言 

由於台灣狹小的土地面積上有著極其複雜的地

形，再加上山勢地形陡峭、高低起伏非常的大，因

此影響著台灣降雨的分布以及雨量的多寡。為改進

數值天氣模式在台灣降水的準確度，許多學者會針

對台灣的地形效應與天氣系統發展及降雨發生原因

進行影響研究，利用地形敏感度實驗方式，調高或

降低模式地形高度來進行地形效應的探討。Jain和

Wu(2008)即針對2005年海棠颱風登陸前路徑打轉進

行地形影響研究，亦透過降低地形的敏感度實驗討

論地形作用的效應。Wu et al.(2009)則針對1998年芭

比絲颱風與東北季風交互作用的研究，結果顯示降

雨預測的主要影響因素之一為中央山脈的地形效

應，而在移除地形的敏感度實驗中，因為少了地形

對於颱風環流抬升的作用，使得降雨分布不全不同。 

然而在數值天氣模式中，模式網格解析度往往

會侷限實際地形在模式中的真實呈現樣貌，因此為

了提升模式中地形解析能力，往往會透過提高模式

網格解析度的方法來獲得更細緻的模式地形分布特

徵。但也因為提高了模式網格解析度，而導致數值

模式需要耗費更多的電腦運算資源，或者花費更多

的電腦運算時間才能獲得同樣的預報時間產品。但

是對於需要即時預報的作業單位，提高模式解析度

反而會降低數值預報的即時性，尤其是採用系集預

報方法的數值預報系統，更需要耗費大量的電腦運

算資源。因此透過模式地形重建的方式，在不增加

電腦運算資源下，又可以改進模式地形的解析能力

的方法之下，對台灣降雨的預報應會有效的改進其

預報能力。 

WRF(Weather Research and Forecasting model)
數值模式中所使用的地形資料為美國USGS(U.S. 

Geological Survey)所製作，內建地型資料最高解析度

為經緯度30秒的地形資料，在台灣所處緯度相當於

約900公尺左右的水平空間間隔。而在WRF製作成所

使用的網格區域與網格解析度時，使用WPS(WRF 

Preprocessing System)進行內插至所需網格解析度的

動作。然而此經過WPS內插而成的模式網格地形與

真實地形差異多寡鮮少有研究仔細探討，而所用的

網格地形對WRF模式預報上是否能完整表現出真實

的地形效應仍有待仔細驗證。目前全球各國已經有

技術能力產製更高解析度的全球地形高度資料，有

效的使用高解析度地形資料來改進模式地形也是一

種改進數值天氣預報的方法，這對於台灣這種複雜

鈄俏的地勢而言尤其重要。 

因此本研究針對模式地形地勢的解析能力進行

分析，以及利用高解析度地形資料重建模式網格地

形高度，並針對WRF模式中原始地形解析度另外設

計兩組地形高度不同的實驗，進行降雨模擬影響研

究。模擬研究則挑選兩種不同型態的天氣系統進行

降雨模擬，這兩個個案分別是2011年12月1日的局部

性的地形降雨個案，以及強降雨且降雨時間延時長

的2009年侵台莫拉克颱風個案。 
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二、研究方法 

本研究主要目的是使用較高解析度的地形資料

並重新分析模式網格點上的地形高度並取代原經由

WPS處理而得的網格地形資料。在此所使用的高解

析度的全球地形資料為NASA SRTM (Shuttle Radar 

Topographic Mission) 的3秒解析度資料，相當於90
公尺的資料空間間距。 

為比較不同模式地形高度的差異性，實驗中設

計了低地形高度、標準地形高度與地形高度重建三

個部分，針對WRF模式三層巢狀網格的地形高度設

計如下所示： 

T1：低地形高度實驗，全球地形資料採用低於模式

網格解析度的資料進行內插，模式三層網格地形

分別採用10分、10分及5分的全球地形高度經由

WPS內插而成，因此內插出來的地形會較低且

較平滑。 

T2：標準地形高度實驗，全球地形資料採用高於模

式網格間距的資料進行內插，三層網格地形分別

採用10分、2分及30秒的全球地形高度資料，並

經由WPS內插而得。 

T3：地形高度重建實驗，僅最內層網格地形高度使

用SRTM 3秒地形資料重建，而外面兩層仍使用

與T2相同的設定與資料內插而得。 

本研究共挑選了兩個個案，第一個個案為2011
年12月01日東北海岸的小尺度強降雨個案，第二個

個案為2009年的莫拉克颱風。 

2011年12月1日的強降雨個案是盛行東北季風

下在北台灣發生的較強降雨事件，尤其主要的強降

雨發生在台灣東北角地區。模擬實驗僅選用2012年

11月30日12 Z的初始時間的模擬結果進行不同地形

的模擬測試。 

另外，2009年侵台的莫拉克颱風個案，則進行

多次冷啟動(cold start)的模擬實驗，在颱風經歷前後

的2009/08/05至2009/08/10為模擬的初始場時段，每

天00Z、06Z、12Z與18Z進行72小時的模擬，共進行

21場模擬。 

模式設定方面，初始場與邊界場使用NCEP 0.5°

的全球分析場資料，使用三層槽狀網格，網格解析

度分別為45、15及5公里，垂直分層共28層，涵蓋範

圍如圖一所示。其中模式所使用的物理參數化分別

為：WSM 5-class scheme微物理參數化、YSU scheme
邊界層參數化、Kain-Fritsch scheme積雲參數化與

thermal diffusion scheme土壤參數化。 

 
圖一、WRF三層巢狀網格範圍。 

 

三、結果與討論 

(一)、模式地形高度分析 

研究中所使用的模式最內層5公里網格地形高度空間

分布分別：低地形實驗T1為圖二(a)、標準地形實驗為圖

二(b)及重建地形實驗為圖二(c)，圖二(d)為SRTM 3秒
的地形高度圖。 

(a)   (b)  

(c)   (d)  

圖二、(a) 5分地形經WPS內插至5公里網格點、(b) 30秒地形經WPS

內插至5公里網格點、(c) SRTM 3秒地形內插至5公里網格

點、與(d) SRTM 3秒地形分布。 
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在三個實驗地形的最高海拔高度分別為T1的2818公
尺、T2的2972公尺與T3的3338公尺，而SRTM 3秒地形

高度最高為3917公尺，因此地形重建之後的最高地形最為

接近實際最高高度，且比T2高出366公尺。從空間分布比

較，在同樣5公里網格解析度上，T1的地形空間分布最為平

滑，地勢也最低，但大致的地勢與T2類似。相較之下，地

形重建之後的T3地形特徵有較多小尺度的空間分布特性，

以東部海岸山脈為例，T3的海岸山脈地形在沿岸處有較高

的南北走向的山脊分布，也可明顯區分出花東縱谷，但在

T1與T2中，高度高於500公尺的分布僅有一小區塊，因此

較難判別出山脈與縱谷的特性。整體而言，重建之後的T3
地形在2500公尺(紅色色階)以上的區域最多，空間分布的

細緻度也最接近SRTM 3秒的地形特徵。若從海岸山脈最高

點緯度處的東西向地形剖面(圖三)來看，T1(圖3a)地形上

並無明顯的山谷地貌，因此無法解析出花東縱谷，而T2(圖
3b)可以解析出花東縱谷的山谷地形，但相較於T3(圖
3c)，T2縱谷地勢較為平緩，T3則較為陡峭。以此地形剖

面涵蓋空間而言，T1僅能解析出中央山脈的高點，T2則可

反應出中央山脈與海岸山脈的兩個高點。而T3則可以解析

出除了中央山脈與海岸山脈之外兩座山，但相較於SRTM 3
秒地形，則更小空間尺度的山稜則無法解析出來。 

 
圖三、緯度23.15°東西向地形高度剖面，(a) T1、(b) T2、(c) T3 

與(d) SRTM 3秒地形高度。 

 

(二)、降雨模擬結果 

2011/12/01的降水個案主要發生在北台灣的台北市、新

北市、基隆市與宜蘭縣，而最大的降雨區發生在北海岸東北

角的迎風面。從各組實驗的模擬24小時累積雨量與觀測累積

雨量圖比較(圖四)，圖四a、b、c分別為T1、T2與T3的模擬

結果，圖四d則為觀測累積雨量。模擬結果顯示，低地形高

度T1的大雨發生在新北市山區與宜蘭縣南面的迎風面山

區，而東北角實際的大雨區則明顯低估。而標準地形組T2
模擬結果，有改善宜蘭的過度預報降雨的情形，北海岸的降

雨強度也稍微提升的一點，但在新北市南側的降雨雖然強度

稍微減弱，不過仍然是比實際雨量多。在T3地形重建組的

結果中，原本在新北市南側與宜蘭降雨高報的地區有較為明

顯的改善，而在北海岸的主要大雨區域，T3雖然比T1與T2
的降雨稍強，但與實際雨量相比，仍低估許多。因此，對此

個案而言，地形高度差異並不是北海岸的強降雨預報好壞的

主要原因，可能受到模式物理或者環境場模擬差異所影響，

但整體而言，地形高度的修正仍改善了北部降雨的整體降雨

特性分布狀況。 

(a) (b)  

(c) (d)  

圖四、(a) T1、(b) T2、(c) T3 實驗模擬2011/12/01一整天24小時累積

雨量、與(d) 實際累積雨量分布。 

 

(a)  

(b)  

圖五、(a)預報6-30小時、(b)預報06-18小時之ETS降雨預報得分。直

條圖分別為各門檻值的ETS得分，折線圖為實際雨量發生次

數。 

 

由全台降雨的預報得分ETS比較(圖五)，在24小時的預

報得分結果(圖五a)，即模式模擬的第6至30小時的累積雨量

的預報得分，地形重建T3組的結果在降雨門檻值20-40mm
的ETS有較好的得分，但小於15mm與大於45mm的預報得

分，T3反而沒有改善，結果最好的是T2模擬。若從預報6-18
小時的12小時累積雨量ETS得分比較來看，因為12小時的累
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積雨量較24小時少，因此T3降雨預報改善的門檻值落在

15-35 mm,，且改善幅度也較明顯，相對而言，在高於40 mm
的降雨門檻值T2的得分也明顯高於T1與T2，不過由於高雨

量實際發生的點數不到10個測站點，再加上較大降雨強度都

明顯低估，因此在大降雨門檻值得得分統計的代表意義稍微

不足。 

2009年侵台的莫拉克颱風個案在台灣造成長時間連續

多日的降雨，因此，對於整個颱風侵台期間的總累積雨量的

模擬，會因為全部21次72小時模擬的方式，使得總累積雨量

空間分布雨圖製作的困難。因此全時期的模擬累積雨量空間

分布圖採用最佳路徑挑選法，根據氣象局分析實際颱風最佳

路徑所定義出來的颱風中心經緯度，從21次72小時模擬的颱

風中心位置挑選最接近實際颱風中心的模擬，此挑選出的模

擬路徑幾乎與實際路徑相同，並將此挑選出的模擬結果合併

成從2009/08/05 12 UTC至2009/08/10 00 UTC的模擬雨量資

料，並從此段時間中繪製全期的總累積雨量圖。 

 (a)   (b)  

(c)   (d)  

圖六、(a) T1、(b) T2、(c) T3 實驗模擬莫拉克颱風侵台總雨量、與

(d) 實際累積雨量分布。 

圖六(a)、(b)、(c)分別為T1、T2、T3組的模擬總累積雨

量空間分布圖，圖五(d)則是觀測的總累積雨量分布圖。從

累積的最大雨量(大於1500 mm)分布而言，T1在南部山區大

於1500mm的涵蓋範圍最少，相較於觀測雨量強降雨範圍低

估許多，另外在西南部平地區域，也是明顯低估的情形。相

較之下，T2實驗模擬山區強降雨範圍有增加，但在西南平

原地區仍舊屬於低估並沒有改善西南部的降雨模擬。而T3
組實驗南部山區雨量有增強，且在台南市平地區域雨量模擬

也有改善，是南部地區雨量預報最好的一組實驗。而在台灣

其他地區的模擬累積雨量的分布結果，在花蓮到台東的雨量

分布，在海岸山脈東側的降雨T3組實驗有模擬出接近實際

降雨的強度，而在台東市往南延伸到恆春半島東側沿海的降

強降雨強度分布特徵也能大致上的掌握住。相較之下，T1
與T2的實驗模擬在海岸山脈東側沿岸的降雨是全台模擬雨

量最少的區域，而東南部沿海的累積雨量也比實際的少許

多。而在南投以北的降雨情形，在北山區的部分，最大降雨

模擬仍是T3優於T2、T2優於T1的表現，但是在雪山山脈西

側的桃園台北地區，反而T2與T3是高估的情況，尤其是T3，

不僅在桃園平地雨量是三個實驗高估最多，在台灣最北端的

基隆西側靠山的區域也有明顯高估的情況。 

整體而言，以莫拉克颱風警報期間的模擬的總降雨量

空間分布比較，地形重建組T3除了在北部少部分區域累積

雨量高於實際觀測且比其他兩組預報較差之外，整體而言，

T2的累積雨量的空間分布特徵最接近觀測的結果。 

由於在此莫拉克颱風警報實驗期間共有21組72小時的

模擬結果，為了更客觀的比較三組不同地形實驗的降雨結

果，同樣採用ETS降雨預報得分的方式比較，將21組初始模

擬的每12小時的模擬結果進行ETS預報得分統計。圖七(a)-(f)
分別為0-12小時、12-24小時、24-36小時、36-48小時、48-60
小時與60-72小時的ETS得分。由於莫拉克颱風12小時的累

積雨量相當大，因此累積雨量的門檻值選取50-600公厘，每

50公厘設一門檻值間格。在預報前12小時的預報得分結果

(圖七a)，在門檻值小於100公厘的ETS得分T2略高於T1與

T3，但在150-350公厘的門檻雨量則是T3略高於T1與T2，400
公厘以上T3實驗則是明顯有較好的得分。但在12-24 小時的

預報得分(圖七b)中，350公釐以下沒有明顯的哪一組較好，

而在400公厘以上則是T3最佳，T2次之，T3則是最差的結

果。24-36小時的模擬(圖七c)，400公厘以上仍是T3最佳，

T1與T2則沒有明顯差異。在36-48小時預報(圖七d)中，在高

門檻值時，T1與T2的ETS急速降低預報得分，反而T3的ETS
得分仍維持在0.2上下。在48-60小時預報中(圖七e)中的ETS
得分分布也是T1與T2在大於200公厘的門檻雨量快速降

低，而T3仍保有一定的預報得分值。而在60-72小時的預報

得分中，T3不像前24小時預報那樣有明顯的預報改善情

況，但在大於250公厘以上門檻值得得分中，除了在500公厘

的門檻雨量是三者中最差的，大分部仍是比T1與T2預報得

分好。 

整體而言，T3在預報得分上表現相較於T1與T2在強降

雨時有較好的預報能力，在門檻值400公厘以上更為明顯，

而在400公厘以下部分預報時間仍有不錯的表現，由其實當

T1與T2預報能力急速下降的36-60小時，T3仍保有預報的準

確性。而T1與T2的整體比較方面，此兩組實驗在預報得分

則各有消長，並無明顯發現哪組預報得分會較好。 
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(a) (b)  

(c) (d)  

(e) (f)  

圖七、(a) 0-12小時、(b) 12-24小時、(c) 24-36小時、(d) 36-48小時、

(e) 48-60小時及(f) 60-72小時之ETS降雨預報得分。直條圖分

別為T1、T2與T3各門檻值的ETS得分，折線圖為實際雨量發

生次數。 

 

四、結論 

本研究使用NASA SRTM 3秒的地形資料進行模式網

格地形高度重建，並比較重建前後模式地形高度的差異並討

論模式網格地形高度對降雨模擬的影響。相較於原WRF模

式製作出的網格地形高度，透過SRTM 3秒地形資料重建後

的模式5公里解析度網格地形細緻度較接近真實地形起伏，

地形高度也較高且更接近真實高度。另外在海岸山脈的地形

起伏也較明顯，可以分辨出山脈與縱谷的分隔。 

研究選擇兩個不同的天氣型態個案進行模擬比較。在

2011/12/01的北部降水個案模擬結果中，從降雨空間分布顯

示地形重建後的模擬結果可以改進未修改地形模擬降雨高

估的部分。而從ETS降雨預報得分分析，改進降雨門檻值

15-40公厘的雨量預報得分。另外在莫拉克颱風個案的模擬

結果，在颱風警報期間的總累積雨量分布模擬，地形重建實

驗可以改善中部、南部山區的最大累積降雨分布、西南部平

地強降雨，以及東部、東南部沿岸的降雨分布。而從ETS
預報得分統計比較，在72小時內的降雨預報得分中，地形重

建模擬可以改進12小時累積雨量400公厘以上的降雨預報，

尤其在預報36-60小時的預報區間，當原地形模擬得分急速

降低時，地形重建後的模擬結果仍保有一定程度的預報準確

度。 
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摘    要 

    中央氣象局自2000年4月開始測試定量降水預報，並在2005年12月底正式上線，迄今已

超過6年，為了提升定量降水預報的技術，因此吾人針對近10年定量降水預報的發布及校驗

系統進行分析研究(包含測試期間)，從其中發現缺點及改進的方向，供未來使用者參考。 
    統計自氣象局進行定量降水預報的校驗以來，普遍來說整年的6月至11月官方定量降水

預報的較其他月份來的好，吾人認為是因為強降水個案較多的緣故。自2006年開始，100mm
以上Bias較容易被高估，這與定量降水預報2005年12月正式上線有關。從不同的個案分析探

討可發現，梅雨期間，官方預報較不穩定。而梅雨以外的個案，在較低門檻的預報表現都

算不差，但在接近極大值降水門檻的表現上就比較不理想。因此較低的降水門檻，逐年的

校驗分數的表現就與每年的強降水事件多寡有關(特別是颱風引起的降水事件)。 
 

關鍵字：定量降水預報 
 

一、前言 

台灣處於亞洲副熱帶季風區，每年有相當多的降

水，地形上又相當複雜，山坡地的開發又相當頻繁，

造成山坡地水土保持的能力下降，當豪大雨發生時，

若沒有相當的防災措施，極容易發生災害，造成人

民生命財產之安全，因此避免強降水事件造成水災

是台灣一直以來，每年逢梅雨季及颱風季都必須面

臨的一個重大課題，儘管在冬季，仍然有相當可觀

的降水，若無法提早防範，強烈的降水可能造成台

灣各方面上嚴重的損失。因此發展及改善定量降水

預報（Quantitative Precipitation Forecasts； QPF），

提早防範強烈降水所帶來的災害，是非常迫切的。 

    中央氣象局從2000年4月開始測試定量降水預

報，在2005年12月正式上線，迄今已超過12年。蔡

等人(2008)曾針對2000年至2002年氣象局的定量降

水預報進行分析及校驗，因此吾人與針對近10年定

量降水預報的發布及校驗系統進行分析研究，將過

去的資料作整理並統計分析，從其中發現缺點及改

進的方向，以提升定量降水預報的技術，並期望未

來定量降水預報的正式發布可作好先行的預警工作，

減少人民生命財產的損失，提高商業活動更有經濟

效益的運作。 

 

二、資料與分析過程 

    氣象局定量降水預報的校驗資料來源為官方定

量降水預報以及實際發生的降水資料。就校驗之資

料來源與範圍分述如下： 
1. 官方定量降水預報： 

(1) 資料來源： 
自正式發布定量降水預報，預報員根據每日各種

數 值 模 式 的 預 報 資 料 ( 包 括 氣 象 局 的 模 式

NFS-15km、EC-0.125ox0.125o、NCEP-0.5ox0.5o、

JMA-0.5ox0.5o 、 WRFD-5km 、 WRFD-15km 、

WRFM01-5km、WRFM03-4km以及WRFEPS-5km
等模式的預報輸出)及衛星、雷達與各種觀測資料，

加上自己主觀經驗的修正及判斷，於每日00Z、

12Z直接在電腦上台灣地區的陸地作出未來第12
小時至24小時及第24小時至第36小時之定量降

水預報。 

(2) 資料範圍： 
預報員目前使用由氣象局資訊中心發展之FIES 

(Forecast Information Editing System) 系統來編

輯 預 報 降 水 資 料 ， 資 料 輸 出 範 圍 一 致 為

117.55°E~123.92°E，20.79°N~26.66°N，解析度

2.5km。網格數為260x260。 

 

2. 實際降水觀測值 

(1) 資料來源：包括中央氣象局台灣本島的人工觀測

站（離島測站不計在內）及自動雨量站（包含氣

象局及十河局的雨量站），每日兩次（00Z及12Z）

12小時的累積雨量資料。 
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(2) 資料範圍：用克利金（Kriging Method）內差法

來內差到與主觀預報相同的網格點上。 

 

三、校驗方法 
    校驗方法沿用David A. Olson et al. (1995) 校驗

美國國家氣象中心(NMC，現改為NCEP)發布的定量

降水預報所用的預兆得分(TS)的方式，首先必須統計

預報、觀測及預報正確三者的降水面積，分別以以

下代號稱之： 

Af：預報降水面積 

Ao：觀測降水面積 

Ac：正確降水面積(即為Af與Ao聯集之區域) 
在分別以三項統計值進行計算，可推導出以下三種

校驗分數： 

1. 預兆得分(Threat Score；TS) =Ac / (Af + Ao – Ac) 
代表正確預報降水面積和預報與觀測降水面積

聯集之比值，為校驗QPF常用的方法之一，愈接

近1代表預報愈準確。 

2. 偏離率(Bias) = Af / Ao 

Bias為QPF預報是否高估或低估的量測方法，數

值小於1代表預報低估，大於1代表預報高估。 

3. 偵測率(Probability of Detection；POD) = Ac / Af 
為預報正確範圍佔預報範圍的百分比，表示預報

的準確度，愈接近1代表預報愈準確。 

 
本文資料長度計算從2003至2011年，針對官方進

行12-24小時預報和24-36小時預報之校驗，在此定義

12-24小時為第Ⅰ時段，24-36小時為第Ⅱ時段。 

 

四、校驗結果分析 
1.預兆得分(TS) 

2003至2011年12小時定量降水之預兆得分(TS)逐年變

化如圖 1 及 2 所示，整體而言官方對於 QPF 預報並沒有明

顯進步的趨勢，對於第Ⅰ時段和第Ⅱ時段的降水預報技術進

步緩慢。另外對於100mm以上之定量降水預報相對不穩定，

時好時壞。 

以第Ⅰ時段為例，預報5mm 降雨之TS 落在0.25-0.4 之

間，以 2007 年的分數最高，蔡等人(2008)提到侵台個數與

TS 有密切的相關，2007 年侵台颱風有5 個，也是這九年中

最多的一年，應與此年TS 特別高有關；20mm 以上TS 逐年

變化類似5mm 降水，但分數較低，落在0.18-0.28 之間，降

水預報有隨著雨量愈大，TS 愈低的情況，不過在大雨部分

預報呈現較不穩定的現象，尤其是 100mm 以上之定量降水

預報。 

在 100mm 以上的定量降水預報中，兩個時段都表現最

好的是2008 年，表現最差的是2010 年，這兩年的侵台颱風

分別為4 個與3 個，個數相差不大，在 2008 年的4 個颱風

中，官方對於鳳凰以及辛樂克颱風的大雨分布掌握的很好，

而 2010 年 9 月颱風期間的校驗分數表現較差，經發現是由

於資料缺失所致。 

 

圖1. 2003 至2011 年主觀預報第I 時段的結果，四種線條分

別為5mm、20mm、50mm、100mm 降水門檻的TS 分數，

橫軸為年份，縱軸為TS 分數。 

 

圖2. 2003 至2011 年主觀預報第 II 時段的結果，四種線條分

別為5mm、20mm、50mm、100mm 降水門檻的TS 分數，

橫軸為年份，縱軸為TS 分數。 

 

從圖3 可看到，TS 隨預報雨量門檻的變化。對於5mm

之預報為0.32，隨著雨量增大TS 愈低，在30-75mm 的雨量

預報 TS 差不多，介於 0.15-0.2，直到 100mm 預報 TS 明顯

下滑至0.15 以下。 

將預報第Ⅰ、Ⅱ時段的TS 做個比較，對小於20mm 之雨量

兩時段的預報 TS 不會差太多，但 30mm 雨量以上的 QPF

預報，仍是第Ⅰ時段略勝於第Ⅱ時段。 
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圖 3. 自發布定量降水預報開始，全部校驗資料在第 I 時段

及第 II 時段預報的 TS 分數，橫軸為門檻值，縱軸為 TS 分

數。 

 

2 偏離率(Bias) 

 

圖4. 2003 至2011 年主觀預報第I 時段的結果，四種線條分

別為5mm、20mm、50mm、100mm 降水門檻的Bias 分數，

橫軸為年份，縱軸為Bias。 

 

從圖 4、5 可看出，Bias 普遍偏高，吾人認為由於定量降水

預報的難度仍高，因此預報員在預報時通常會將降雨面積報

大一些，因此往往會有高估的現象，從圖中也顯示出這種現

象。 

除此之外，從圖中可見在 2006 年之後的雨量預估有更為高

估的情形，又以20mm 以上的降雨預報較明顯。以第Ⅰ時段

預報為例，5mm 預報在 2006 年前後差異較小較穩定，Bias

約1.5 左右；20mm 預報在2006 年之Bias 約1.5，2006 年以

後則幾乎在2 以上；50mm Bias 也從原本約1.0-1.5 左右升至

2006 年後的2 以上；100mm 也很明顯，從2006 年之前的1

以下升至2006 年之後的1.5 以上。吾人認為Bias 在2006 年

開始高估的原因，應該是氣象局於2005年12月正式上線後，

預報員開始有高估的現象。 

 

圖5. 2003 至2011 年主觀預報第 II 時段的結果，四種線條分

別為5mm、20mm、50mm、100mm 降水門檻的Bias 分數，

橫軸為年份，縱軸為Bias。 

 

圖 6. 自發布定量降水預報開始，全部校驗資料在第 I 時段

及第II 時段預報的Bias 分數，橫軸為門檻值，縱軸為Bias。 

 

圖6 為Bias 隨預報雨量門檻的變化，在100mm 雨量以

下，都呈現預報範圍較實際高估兩倍以上，且第Ⅰ段的預報

較第Ⅱ時段高估。不過對於大於 100mm 的降雨，第Ⅱ時段

的高估情形明顯大於第Ⅰ時段。 

 

3.偵測率(POD) 

如圖 7，大致顯示隨著預報雨量愈大，POD 愈低的情形， 

5mm 預報POD 介於0.31-0.44 之間，20mm 介於0.2-0.35 之

間，50mm 和100mm 則變化較大，50mm 介在0.17-0.47 之

間，100mm 介於0.08-0.59 之間。 

    不過在 2004、2005 年 50mm、100mm 的 POD 值在第
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Ⅰ時段明顯較大，若從圖4 看來，2005 年以前門檻 100mm

的 Bias 大約為 0.5，有低估的情況，若從 POD 的定義我們

可了解到POD只針對官方預報達100mm的區域進行計算，

所以POD 表現會較好。 

 

圖7. 2003 至2011 年主觀預報第I 時段的結果，四種線條分

別為5mm、20mm、50mm、100mm 降水門檻的POD 分數，

橫軸為年份，縱軸為POD。 

 

4.定量降水TS 逐月變化 

    接著進一步分析每個月的QPF，在此以5mm 和50mm

分別代表小雨和大雨，利用TS 來校驗各個月分對於QPF 的

掌握度。 

    從圖8 可見不論是預報第I 時段或第Ⅱ時段，預報較好

的月份皆是6 月到11 月，表示在暖季降雨較多，TS 也較好，

且第Ⅱ時段預報通常較第I 時段差，整體來說，降雨預報能

力在冬季與春季較差，而夏季到秋季則表現較好。 

台灣發生大雨機率較大的月份為 5-10 月，因此針對

這幾個月份做校驗。從圖 9 來看，5、6 月的 TS 較差，

在第 I 時段中分別為 0.13 和 0.14，7-10 月的 TS 則可

在 0.20 以上，顯示在梅雨期間對豪(大)雨的預報能力

較差，相對地在颱風主要侵襲的月份預報能力較好。

第Ⅱ時段的預報趨勢與第 I 時段類似，但 TS 較第 I

時段差，顯示隨著預報時間的增加，不準確率也會提

升。 

 
圖 8. 自發布定量降水預報開始，全部校驗資料在第 I 時段

及第II 時段預報TS 分數隨月份的變化，橫軸為月份，縱軸

為TS。 

 

圖 9. 自發布定量降水預報開始，全部校驗資料在第 I 時段

及第 II 時段預報 TS 分數在 5 月至 10 月的變化，橫軸為月

份，縱軸為TS。 

 

5.個案分析與討論 

    從圖 8 可看出，不同月份的校驗分數有明顯的不

同，每年暖月的分數普遍看來比冷月高一些，而台灣

在不同月份有不同的天氣型態，降水情形也會不同，

吾人認為這是造成校驗分數上不同的原因，因此吾人

針對台灣典型的天氣個案進行降水分析，包括台灣夏

季時的颱風、午後對流以及西南氣流期間的梅雨個

案。 

0

0.1

0.2

0.3

0.4

0.5

0.6

2003 2004 2005 2006 2007 2008 2009 2010 2011

12‐24h(Ⅰ) POD

5 20 50 100

0.00

0.05

0.10

0.15

0.20

0.25

0.30

0.35

0.40

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

5mm TS 隨月份變化

12‐24h(Ⅰ) 24‐36h(Ⅱ)

0.00

0.05

0.10

0.15

0.20

0.25

0.30

0.35

5 6 7 8 9 10

50mm TS隨月份變化

12‐24h(Ⅰ) 24‐36h(Ⅱ)

206



 

 

 

圖 10. 2011 年 08 月 28 日的實際觀測與官方預報的累

積雨量圖，陰影值為累積雨量(mm)。 

     

    如圖 10，此時段為南瑪都颱風侵台期間，颱風

位於巴士海峽，明顯看出實際觀測與官方預報的累積

雨量都集中於東部地區，第 I 時段和第 II 時段的最大

降水量達到 150mm，而吾人發現降水門檻在 75mm

時，TS 仍然有 0.65 的分數，預報 24 小時的 150mm

降水門檻也有 0.58，從降水分布來看，低門檻的預報

降水分布大致上都與實際觀測吻合，但第 I 時段雨量

門檻達 100mm 以上官方預報就沒有掌握到，顯示極

大值預報較差。 

 
    圖 11. 2011 年 08 月 09 日的實際觀測與官方預報

的累積雨量圖，陰影值為累積雨量(mm)。 

 

    圖 11 屬於午後對流降雨個案，從降水的時間及

空間分布來看，較集中於山區，從第 II 時段來看，此

時段的最大降水已達 100mm ，而 20mm 以下降水門

檻的 TS 分數還有 0.48，但高於 20mm 降水門檻的分

數表現就明顯較差，且降水門檻在 75mm 以上的預報

完全沒有掌握到，因此吾人認為官方預報對於午後對

流強降水空間分佈的掌握較差，但降水門檻較低的空

間分部仍有一定的預報技術。 

 

    圖 12. 2011 年 05 月 13 日~14 日的實際觀測與官

方預報的累積雨量圖，陰影值為累積雨量(mm)。 

 

圖 13 為 2011 年 05 月 16 日的實際觀測與官方預報的

累積雨量圖，陰影值為累積雨量(mm)。 

 

    看此期間台灣受到滯留鋒影響，在北部有明顯的

降雨，最大值有達到 100mm，從第 I 時段預報看來，

官方預報與觀測有明顯的出入，而第 II 時段的結果也

不盡理想，從降水分佈看來也有明顯的誤差。從圖

13 來看，明顯發現結果比 13 日還要來的好，吾人認

為梅雨期間的預報結果較容易有不穩定的情況出現，

儘管如此，在極大值的掌握上，降水門檻 50mm 以上

的分佈顯得較差。 
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圖 14 為 2011 年 11 月 09 日的實際觀測與官方預報的

累積雨量圖，陰影值為累積雨量(mm)。 

 

    11 月 9 日至 11 月 11 日受到南方低壓以及東北

季風影響，造成南部地區有豪大雨的現象發生，其中

以 10 日最大，南部測站皆創下該站設站以來 11 月單

日最多雨量紀錄。以 11/09 下午官方預報為例，在第

I 時段預報5mm TS高達0.96，連50mm TS也有0.26，

在第 II 時段預報小雨部分仍有掌握，但對 50mm 明

顯轉差，TS 僅 0.01。但進一步由圖 14 來看，在 24-36h

時段官方預測在北部地區高估，中南部山區低估是造

成 50mm TS 偏差的主因。 

    經分析各種個案後，在校驗分數的表現上，颱風

最佳，其次是午後對流及冬季降水，最差的為梅雨個

案。而除了梅雨個案外，所有個案降水的極大值最難

掌握，但較低降水門檻的校驗分數表現仍有一定的程

度，而颱風時段的降水量最多，如同先前討論的南瑪

都颱風，第 I 時段及第 II 時段降水門檻在 75mm 以下

校驗分數仍有不俗的表現，而午後對流以及冬季降水

在低門檻的表現也不錯，因此吾人認為降水較多或面

積較大的個案，預報員較能掌握到大致上降水的情形，

對於大部分門檻的校驗分數表現也會比較好，只是對

於極大值預報量仍舊較差。 

 

五、結論 
 
1. 統計自氣象局進行定量降水預報的校驗以來，普

遍來說整年的6月至11月官方定量降水預報的較

其他月份來的好，吾人認為是因為強降水個案較

多的緣故。 

 

2. 自2006年開始，100mm以上Bias較容易被高估，

這與定量降水預報2005年12月正式上線有關。 

 

3. 從不同的個案分析探討可發現，梅雨期間，官方

預報較不穩定。而梅雨以外的個案，在較低門檻

的預報表現都算不差，但在接近極大值降水門檻

的表現上就比較不理想。因此較低的降水門檻，

逐年的校驗分數的表現就與每年的強降水事件

多寡有關(特別是颱風引起的降水事件)。 
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2011 年台灣北部區域環流之模擬研究 

廖杞昌  顧凱維 

國防大學理工學院環境資訊及工程學系 

空軍氣象聯隊 

摘  要 

本研究利用 WRF (Weather Research and Forecast model) 數值模式在高解析度模擬上的優勢，模擬

2011 年 1~12 月逐日台灣北部區域的環流結構，並利用測站資料進行比對，了解 WRF 在台灣北部地區

複雜地形下的模擬表現，藉以探討在不同的天氣系統下，局部環流受到地形的特徵。模擬結果顯示，

台灣北部的局部環流會隨著主環流系統而變化，但台北盆地因受地形影響較為顯著，所以冬季及梅雨

季(1~5 月及 9~12 月)均為東風，並不隨主環流而變化；大屯山區東北部迎風面平均風速最弱，西南部

迎風面平均風速最強。宜蘭地區受地形影響最顯著，冬季時無論天氣系統如何變化，蘭陽平原均為西

風，夏季時由於南向氣流受中央山脈地形影響而產生繞流，導致蘭陽平原轉變為東風至東北風。新竹

地區冬季之逐月風向無顯著變化，風向均沿著西半部平原而南下，且平均風速隨著氣流南下而逐漸降

低，夏季時西南氣流風向與西半部平原平行而北上，在靠近中央山脈的山區發生繞流的現象越顯著。 

 

關鍵字：WRF、局部環流 

 

一、前言 

台灣地處亞熱帶地區，四面環海，中央山脈縱貫

南北，地勢高峻陡峭，成為天然屏障，地形的分佈頗

具特色，更增加了局部氣象變化的複雜性。因此隨著

不同的季節變化，局部環流的特徵決定了當地的天氣

型態。臺灣北部是我國經貿及政治重心，透過高解析

的數值模式分析北部地區垂直環境場的特性，藉以深

入瞭解模式對局部環流特徵的掌握程度，提供未來高

解析數值天氣預報之參考。 

Jimenez et al. (2008)研究複雜地形下的風場分

布，透過比較 1992–2005 年觀測資料與 WRF 數值模

式之網格點解析度為 2 公里的結果，驗證了在複雜地

形下，WRF 數值模式動力降尺度的表現，並且說明了

WRF 數值模式較高的時間和空間解析度，可以彌補觀

測時間和觀測範圍的不足，並有利於了解某一區域風

場之變化性與特性。 

本研究利用 WRF 數值模式高解析度的優勢，模

擬 2011 年 1~12 月最接近真實狀況的北部地區大氣狀

況及天氣系統，進行逐日模擬，並將網格點解析度調

整為 1 公里，搭配最適合台灣地區的各項物理參數設

定，以模擬出最接近真實狀況的北部地區局部環流，

期望瞭解主環流在複雜地形的影響之下，局部環流所

具有特徵。 

 

二、研究方法及模式設定 

本研究使用 WRF 3.1.2 版，使用 NCAR 每 6 小時

之 NCEP Global Final Analysis (簡稱 FNL)做為模式的

初始場進行模擬，空間解析度為 1.0°×1.0°；自 2011 年

1 月 1 日起至 3 月 31 日止，進行逐日模擬，一共模擬

90 日，每日積分開始時間為前一日 1800 UTC 起，至

當日 2400 UTC 止。 

網格設定是以 121.7°E、24.7°N 為中心的三層巢狀

網格，Domain 1 (D1)範圍包含 110-135°E、15-35°N，

網格解析度為 25 公里，網格數為 100×90；Domain 2 

(D2)範圍包含 119-122.5°E、21.5-26°N，網格解析度為

5 公里，網格數為 101×101；Domain 3 (D3)範圍包含

120-122.25°E、24-25.5°N，網格解析度為 1 公里。 

洪等(1996)及簡等(1996)進行 WRF 模式之敏感度
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測試中，測試了不同的物理參數化設定對於 WRF 數

值模式結果的影響，指出不同邊界層參數法對模式預

報誤差影響最顯著、積雲參數法次之、微物理參數法

更次之。本研究根據其研究結論，參數設定如下：邊

界 層 參 數 (Planetary Boundary layer) 使 用 Yonsei 

University scheme，微物理參數 (Microphysics)使用

WRF Single-Moment 5-class scheme，以及積雲參數

(Cumulus Parameterization)使用 Kain-Fritsch scheme。 

 

三、測站資料比較 

本文將最高解析度 1 km×1 km 之 WRF 模式輸出

(D3)資料先取月平均之後，再與中央氣象局北部的三

個局屬主要測站實際觀測資料之月平均比對，選取的

測站為臺北(46692)、宜蘭(46708)以及新竹(46757)，所

比對的氣象量場為海平面氣壓值、近地面溫度以及風

速等。 

圖 1 為海平面氣壓值，以冬季(1~3 月以及 9~12

月)的海平面氣壓值而言，3 個測站中除了 2 月臺北、

10 月及 11 月宜蘭之外，WRF 模式對於所有測站的模

擬均較 CWB 觀測值略低，1~3 月平均差值為-0.64 

hPa，9~12 月平均差值為-0.28 hPa，顯示 WRF 模式在

冬季東北季風的天氣型態下，對於海平面氣壓值容易

產生低估的現象；而在梅雨季及夏季(4~8 月)，除了 4、

7 月新竹以及 7 月宜蘭之外，WRF 模擬結果均略高於

CWB 觀測值，其中 4~5 月 WRF 平均高估 0.33 hPa，

6~8 月則高估 1 hPa，顯示 WRF 模式在梅雨季及夏季

的天氣型態下，對於海平面氣壓值容易產生高估的現

象。 

圖 2 為近地面溫度，以冬季的近地面溫度而言，3

個測站中除了 2 月臺北、1 月及 2 月宜蘭之外，WRF

模式對於所有測站的模擬均較 CWB 觀測值略高，平

均差值約為 0.4 ℃，顯示 WRF 模式在冬季東北季風

的天氣型態下，對於近地面溫度容易產生高估的現

象；而在梅雨季及夏季，除了 4 月臺北以及新竹之外，

WRF 模擬結果均略低於 CWB 觀測值，其中 4~5 月

WRF 平均差值為-0.13 ℃，6~9 月平均差值提升為

-0.825 ℃，顯示 WRF 模式在梅雨季及夏季的天氣型

態下，對於近地面容易產生低估的現象，其中又以夏

季低估最多。 

圖 3 為近地面風速，其結果與實際觀測資料比

較，除了 WRF 模擬宜蘭地區的平均風速較接近實際

觀測資料外，臺北及新竹地區差異均較大，冬季 1~3

月及 9~12 月時，WRF 模擬臺北地區平均風速較實際

觀測值高出 3 m/s，新竹地區則是高出 4~6 m/s，夏季

6~8 月時，WRF 模擬臺北地區平均風速較實際觀測值

高出 0.3~0.5 m/s，新竹地區則是高出 1~2 m/s。分析

WRF 平均近地面風速的模擬誤差，其原因除了與中央

氣象局測站的地理位置及附近的環境有關之外，主要

是 WRF 模式對於地表複雜的地物、建築物及植被的

解析較為平滑，無法完全反應出地物、建築物及植被

對近地面實際風速的影響，隨高度增加時，誤差逐漸

降低。 

 

四、區域環流特徵模擬 

從模擬的結果顯示 2011 年臺灣北部地區的區域

環流特徵隨著季節及地形的分布有顯著的變化(圖

4-5)。冬季時(1~3 月及 9~12 月)，地面及 925hPa 均為

東北向氣流，風場的東向分量逐月增加，並以 12 月的

平均風速最大，1 月、10 月及 11 月次之；915 hPa 風

向均較相同時期的地面風向略為偏東，平均風速亦較

地面略增 2 m/s；平均風速以海峽中北部為最高，平均

為 10 m/s 以上。且東北季風接近北部地區時，會由大

屯山區南側繞流，並沿西半部平原持續南下。冬季 850 

hPa 則不受地面天氣系統影響，風場的分布亦不具規

則性，1 月、3 月及 9~12 月均以東向或東南向氣流為

主，2 月則為南向氣流，且平均風速相當微弱，均為

2~4 m/s 以下；700 hPa 則是高空西風帶所控制，1~3

月時均為西風，且平均風速增強至 10~15 m/s 之間；9

月時，由於高空天氣系統位置的不同，導致 700 hPa

轉變為東北風，但平均風速亦是最弱的時期，平均為

5 m/s 以下；而 10~12 月 700 hPa 由西南風逐漸轉變為

西風，平均風速亦由 5 m/s 增強至 10~15 m/s。 

4~5 月臺灣地區正處於季節轉換時期，地面平均

風場轉變為東向氣流，且平均風速僅 2~4 m/s，並於西

半部平原繞流進入中央山脈山區；925 hPa 則為東南向

至南向氣流，平均風速也僅 2~4 m/s；4~5 月 850 hPa
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就開始受到高空西風帶影響，均為西南風；700 hPa

為西風及西南風，但平均風速以較 1~3 月時顯著降低

至 5~10 m/s。 

夏季時(6~8 月)臺灣北部從地面至 700 hPa 的主要

環流均轉變為南向氣流，且平均風速顯著降低，6~7

月地面至 925 hPa 的平均風速為 4~6 m/s，8 月則降低

至 2~4 m/s，是 2011 年平均風速最弱的時期；且地面

至 925 hPa 南向氣流由兩道主要氣流組成，一道沿著

西半部平原北上，另一道由東部外海北上，兩道氣流

並於大屯山區附近匯合，其中由東部外海北上的氣流

在接近蘭陽平原後，會沿著地形繞流進入蘭陽平原，

並轉變為東向氣流。850 hPa 至 700 hPa 則為南向氣

流，850 hPa 平均風速為 2~6 m/s，700 hPa 平均風速則

為 5 m/s 左右。 

 

五、結論 

本研究利用 WRF 模式進行台灣北部地區高解析

局部環流的模擬，結果顯示在使用適當的參數設定

時，WRF 在亞洲區域的模擬表現相當理想，尤其對於

地面天氣系統發生的位置，均能有效掌握。另外對於

較小區域的模擬， WRF 模式所模擬的海平面氣壓值

較中央氣象局觀測值略低，平均誤差約 1~2 hPa，但

在 5、6 及 8 月則相反，且以 8 月差異最大，主要原因

應為 8 月颱風侵襲日數較多；WRF 模式所模擬的地面

2 米溫度，在冬季 1~3 月以及 10~11 月時較中央氣象

局觀測值略高，在夏季 5~9 月時則略低於 CWB 觀測

值，其誤差均為 1~2 °C；而 WRF 平均風速的模擬則

是與實際觀測值差距較大，其原因應與測站的地理位

置及附近的環境有關。 

根據 WRF 模擬的結果，1~3 月以及 9~12 月臺灣

北部地區都是典型的冬季天氣型態，雖然主要的天氣

系統都是大陸冷高壓以及冷高壓所帶來的東北季風，

但逐月之間的風場略有所不同，1~3 月的風向逐月偏

東，9~12 月則是由 9 月的東北東風逐月偏向 12 月的

東北風，平均風速於 12 月時達到最強；而冬季 925 hPa

的風場分布與地面風場類似，相同時期的 925 hPa 風

向均較地面風向略為偏東，但平均風速值則差異不

大。海面上的平均風場顯示，冬季東部外海、北部外

海以及海峽一帶的風場並不受地形影響，仍隨主環流

而變化，但平均風速值以海峽一帶最高，北部外海次

之，東部外海的平均風速最小。850 hPa 的相對微弱風

場顯示，此一高度為上下層不同天氣系統的轉變層，

並沒有任何主宰性的天氣系統分布，所以風向的分布

不具規律性，是屬於弱綜觀的環境，冬季的平均風速

通常為 2 ms^(-1)以下。 

4~5 月正處於季節交替的時期，冬季及夏季天氣

系統交替出現，並且勢均力敵，導致臺灣地區附近風

向變化迅速，因此計算平均風場時，會將不同方向的

風場向量互相抵消，導致低估了真實的平均風速，這

種情形以東部外海較為明顯，若將宜蘭地區附近 4 月

及 5 月的日平均風場分類，可以發現 4 月及 5 月各約

有將近 3 分之 1 的天數日平均風向為北風或東北風，

另外有約 3 分之 1 的天數日平均風向為南風或東南

風，將這些北向風場以及南向風場分開討論，可以發

現這些北向風天數的平均風場具有和 1~3 月冬季東北

季風天氣型態相同的特性，而南向風天數的平均風場

具有和 6~8 月夏季偏南氣流天氣型態時相同的特性。 

6~8 月則是典型的夏季偏南氣流的天氣型態，臺

灣東部外海均以南風為主，海峽一帶則是南南西風，

925 hPa 的風場特性與地面風場類似，且地面風與 925 

hPa 的平均風速並無差異。當臺灣地區附近地面風以

及 925 hPa 為南向風時，東部外海的平均風速較海峽

一帶略高，此現象與冬季東北風時完全相反。 

本研究僅針對臺灣北部地區進行研析，近幾年來

有許多的天然災害都是發生在南部地區，未來將採用

相同的作業方式，並以相同的方法來研究南部地區的

局部環流特性，特別著重在曾經發生過嚴重天然災害

的區域，並期望本研究的成果可以提供數值天氣預報

人員實際作業上的參考。 
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圖 1：2011 年中央氣象局月平均海平面氣壓值(單位 hPa)與 WRF 模擬結果比較 

 

 
圖 2：2011 年中央氣象局月平均近地面溫度(單位℃)與 WRF 模擬結果比較 

 

 

圖 3：2011 年中央氣象局月平均近地面風速(單位 m/s)與 WRF 模擬結果比較 
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圖 4：2011 年 1 月至 6 月(由左至右)地面至高空 700 hPa(由下至上)風場及氣流場示意圖 

 

 

   
      圖 5：2011 年 7 月至 12 月(由左至右)地面至高空 700 hPa(由下至上)風場及氣流場示意圖 
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摘    要 

    西北太平洋地區一年四季均有颱風發生，但侵襲台灣地區的颱風集中在5~12月間，其中以夏季

的數量最多，其次為秋季與春季。夏季時，當颱風接近台灣的過程中，颱風本身的環流，加上環境中的

西南氣流就容易形成共伴效應，這可以說是颱風環流與周圍風場雙重影響的結果。入秋後東北季風盛行，

侵襲台灣的颱風數量較夏季少，但有些個案之外圍環流與東北季風的共伴效應易在台灣北部和東北部局

部地區引發強風、豪雨，其災害不亞於夏季的颱風。2008年卡玫基颱風、2009年莫拉克颱風及芭瑪颱風

為臺灣帶來劇烈之降雨，其共通特性皆受季風影響而加強其降雨。本研究挑選出2000年至2011年間與東

北或西南季風共伴之颱風個案，分別做合成分析，以了解颱風與季風共伴之環境場特性，並選出2008年

卡玫基颱風及2010年梅姬颱風做詳細分析。 

本研究選取自2000年至2011年之間的颱風，與東北季風共伴之颱風選取2000年象神颱風、2001年利

其馬颱風、2004年南瑪都颱風、2009芭瑪颱風及2010年梅姬颱風等5個颱風，與西南季風共伴之颱風選取

2005年海棠颱風、2006年碧利斯颱風、2008年卡玫基颱風、2008年鳳凰颱風及2011年南瑪都颱風等5個颱

風，另外再選取6個無共伴之颱風來做比較，針對此3種類型對其綜觀環境場(q場、q-conv場、q-ne場及t-adv

場)做合成分析，如圖1~4，以其歸納出一客觀方法，用以判斷颱風是否與東北或西南季風共伴之依據。 

初步之結論，在q場分析方面，東北共伴之颱風有著明顯的正負區，而西南共伴之颱風在西南方向量

大，並伴有強風區；在q-ne場分析方面，西南共伴之颱風西南方向有充足之水汽，而無共伴之颱風西南

方向水汽中斷風場較弱；在t-adv場分析方面，東北共伴之颱風則有明顯之溫度平流。進一步的結果及討

論將於研討會中做詳細的報告。 

 
關鍵字：颱風與季風共伴 
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圖1 與東北共伴、西南共伴及無共伴颱風之q場合成之比較圖 

 
圖2 與東北共伴、西南共伴及無共伴颱風之q-conv場合成之比較圖 

 
圖3 與東北共伴、西南共伴及無共伴颱風之q-ne合成場之比較圖 

 
圖4 與東北共伴、西南共伴及無共伴颱風之t-adv合成場之比較圖 
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Abstract 
 
     This study reviewed the characteristics of background error covariance option 3 (CV3 BE) and 
option 5 (CV5 BE) in WRFDA (Weather Research and Forecasting model data assimilation system), and 
analyzed their balance/unbalance part. 

Background error covariance has univariate and multivariate structure, in terms of variance and 
correlations, the basic statistical parameters of analysis control variables are variances, regression 
coefficient and length-scale. An accurate quantification of background error statistics is needed for the 
success of the assimilation process. Thus background error covariance should be tuned to adjust the 
forecast error distribution of each model. In WRFDA, regression coefficients of multivariables are fixed 
in background error covariance, but variances and length-scales could be tuned through tuning factors in 
the namelist. However, tuning has its limitation. 

It’s believed that the atmosphere is in a state of hydrostatic and geostrophic balance. Background 
error covariance must contain a near-balanced property. The balance part of a background error 
covariance refers to processes associated with correlated variables through the determined regression 
coefficients, and the remaining is unbalance part, independent between every variables. The limitation 
comes from the determined balance part. It’s important to know the weight of balance and unbalance part 
when tuning factors are applied. This study analyzed balance/unbalance part of background error 
covariance option 3 and option 5, and the related problems. 
 
 

 
1. Introduction 
 

Data assimilation is a key point to produce quality 
forecasts in a numerical weather prediction system. The 
purpose of data assimilation is to assimilate observations 
and modify the first guess (background), make it close to 
real atmosphere. A lot of observations are available for 
data assimilation, but it won’t work without a priori 
(background) state, a state that provides information 
otherwise missing from observations, and provides 
information about realistic reference state, about the 
nature of model. A good estimation of the background 
error statistics is needed for the success of the 
assimilation process. 

This study is aimed to review the characteristics of 
two types of background error covariance option 3 (CV3 
BE) and option 5 (CV5 BE) in WRFDA (Weather 
Research and Forecasting model data assimilation 
system). The focus is to analyze the balance/unbalance 
part of analysis increments corresponding to these two 
background error options. 
 
 
2. Characteristics of background error 
covariance 
 
     In WRFDA, the function to be minimized is  

J = 1/2 [xT B-1 x + (Hx-y)T R-1 (Hx-y )] Where x is a 
vector of analysis increments, B is the background error 
covariance matrix, Y is a vector of the observational 
residuals, y=yobs - Hxguess , R is the observational and 
representativeness error covariance matrix, H is a 
transformation operator from the analysis variable to the 
form of the observation vector.  

Background Error Covariance is the covariance of 
forecast minus truth for analysis control variables. It can 
be written as B = UUT , with   U = UPUvUh, means 
transform in physical, vertical, and horizontal. Horizontal 
transformation (Uh) is via recursive filters for regional 
model, and power spectrum for global model. Vertical 
transformation (Uv) is via recursive filters for CV3, and 
EOF for CV5. Physical transformation (UP) depends 
upon the choice of the Analysis Control Variables. 

In WRFDA, the analysis control variables are : 
stream function (ψ); unbalanced part of velocity potential 
(χ_u); unbalanced part of temperature (T_u); unbalanced 
part of surface pressure (Ps_u); and pseudo relative 
humidity (q). Size of B is reduced by designing the 
analysis control variables in this way that cross 
covariance between these variables are minimized. With 
this choice of analysis control variables, off-diagonal 
elements of B are assumed to be negligible. 

Background error covariance contains the 
univariate and multivariate structure. The basic statistical 
parameters of analysis control variables are variances, 
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regression coefficient and length-scale. Background error 
covariance may be tuned to adjust the final spread of 
analysis increments, as desired. In WRFDA, regression 
coefficients of different analysis variables are used, as 
such. However the variances and length-scales of the 
control variables could be tuned through tuning factors in 
the namelist file. 

It’s believed that the atmosphere is in a state of 
hydrostatic and geostrophic balance. Background error 
covariance must contain some kinds of statistical balance 
property. Typically, WRFDA scheme analyzes the 
“unbalanced” part of analysis increments while the 
balanced part is determined by the regression coefficients. 
The balanced part of the velocity potential increment is 

defined as b
'  c'

. The balanced part of the 
temperature increment is defined as 
Tb

' (k)  G(k,k1) ' (k1)
k1


. The balanced part of the surface 

pressure increment is defined as 
psb

'  W ( k ) ' ( k )
k


. 

 
3. Balance/unbalance part of WRFDA 
analysis increments corresponding to 
background error covariance option 3 and 
option 5 
 
a. CV3 and generate CV5 
 

CV3 here is from NCEP (National Centers for 
Environmental Prediction) derived from NMC method. 
CV5 here is from CWB (Central Weather Bureau). The 
forecast data of June 2008 is used here to generate CV5. 
 
b. Pseudo single observation test 
 

Pseudo single observation test can be used to 
demonstrate the impact of the background error, 
including the multivariate correlations. Here, a pseudo 
single observation test of temperature was carried out. 
The location is in the middle of CWB domain, around 
850hPa. The innovation of temperature is 1°C, and 
observation error is 1. All the tuning factors are the same 
as CWB operational setting. 

 
c. Analysis increments 
  

Analysis increments are divided into balance and 
unbalance parts. Figure 1 shows a comparison of 
balance/unbalance part of CV3/CV5 analysis increments. 
Balance part occurs in temperature, wind, and pressure 
field. Unbalance part only occurs in temperature field. 
This explains the univariate and multivariate structure of 
background error covariance. 

 
The behavior of CV3 and CV5 is quite different. 

For balance part, CV3 is stronger than CV5, but cross 
sections show that the vertical scale of wind structure of 
CV5 is bigger. For Unbalance part, CV5 is stronger than 
CV3, and the vertical scale of temperature increment of 
CV5 is bigger.(Fig.1) 

 
CV3 CV5

Balance Part 

 
(a) 

 
(b) 

(c)  (d)  
Unbalance Part 

(e) (f)

(g)  (h)  
Figure1. Temperature analysis increment of  
CV3(left panel(a)(c)(e)(g))/CV5(right panel (b)(d)(f)(h)) 
balance((upper panel(a)~(d))/unbalance(lower panel(e)~(h)) part.  
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For CV3, temperature increments of balance and 
unbalance part is in the same order, but balance part 
exhibits a bigger spatial scale.(Fig.2) For CV5, 
temperature increments of balance part is weaker than 
unbalance part, but balance part exhibits a bigger spatial 
scale.(Fig.2) The strong unbalance part of CV5 may 
cause unlike thermal wind balance structure in the 
analysis field. Experience in CWB shows that when 
bogus typhoon with CV5, may get a noisy analysis field. 
In this situation, digital filter initialization will be needed. 
This is the strategy used in CWB for typhoon cases. 
 

Balance Part Unbalance Part
CV3

(a)  (b)
CV5

(c)  (d)
Figure2. Temperature analysis increment of  CV3((a)(b))/CV5((c)(d))
balance((a)(c))/unbalance(b)(d) part.  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

4. Summary 
 

Though the observation data are wealthy for data 
assimilation, a proper background error convariance still 
be needed for successful data assimilation. A background 
error convariance spreads information both univariately 
and multivariately, contains some kinds of statistical 
balance property. It’s important to know how balance 
and unbalance it may induce in analysis field. After 
analyzing the balance/unbalance part of analysis 
increments corresponding to CV3 and CV5, it’s clear to 
see the behavior of each background error convariance. 
The related measures could be done. 

 
 

REFERENCES 
 

Wu W.-S., and R. J. Purser, 2002: Three-Dimensional 
Variational Analysis with Spatially Inhomogeneous 
Covariances. Mon. Wea. Rev., 130, 2905-2916. 

Bannister R.N., 2008: A review of forecast error 
covariance statistics in atmospheric variational data 
assimilation. I: Characteristics and measurements of 
forecast error convariances. Q.J.R. Meteorol. Soc., 
134, 1951-1970. 

Bannister R.N., 2008: A review of forecast error 
covariance statistics in atmospheric variational data 
assimilation. II: Modelling the forecast error 
convariance statistics. Q.J.R. Meteorol. Soc., 134, 
1971-1996 

218



活躍於臺灣近海與山脈的熱帶氣旋波動波變特徵—— 
複合、分裂與角動量守恆 

劉明禮 

中央氣象局退休人員 

摘   要 
活躍於臺灣及近海的熱帶氣旋波動，因為複合、分裂與角動量守恆等動力機制，再

加上山脈地形效應發生波變，造成顯性的天候現象﹔本研究著重於從學理上，來探討圓形

型態與橢圓形型態熱帶氣旋波動波變，這兩種渦旋流柱體都具有角動守恆特徵，但後者則

是相對的不穩定。    

盛夏季節，當活躍於臺灣的複合型橢圓形熱帶氣旋波動，位居臺灣北部的波動中心向 

西北移行，則在西南部地區的顯性擾波相對地面緩行，加上山區地形效應與西南風擾波的 

助長，帶來臺灣西南部持續與劇烈的天氣現象。秋冬的強而冷的氣團以及盛夏至仲秋的臺 

灣山脈北段的地形效應，都是造成活躍於臺灣近海的熱帶氣旋波動，分裂波變的主要外力 

。前者冷氣團注入臺灣南方海域的熱帶氣旋波動，造成氣旋波動向心力失衡，螺旋體較外 

圍部份急速上升，離心半徑增加，通常在臺灣東部發生小區域、突發性、持續且劇烈的天 

候現象；相似的狀況，發生在臺灣南端落山風強勁時，當時恰有熱帶氣旋波動通過臺灣南 

方近海，則增強了落山風強度。後者發生於強烈熱帶氣旋波動，橫越臺灣山脈北段時，因 
為山區的地形作用，對氣旋波動產生繞射與遮蔽效應，造成氣旋波動分裂的波變現象，包 

含波動中心的暴風區，則在山脈東岸做繞圈子運動。 

            關鍵詞﹕橢圓形不穩定（elliptic instability）﹔波變（wave deformation）﹔圓形型態 

（circular mode）﹔橢圓形型態（elliptic mode）﹔聚合(convergence)；發散 

（divergence）；渦旋流圓柱體（vortex tube） 

 

一、基本觀念 
      兩個低壓的氣旋波動靠近時幅合相吸，並且

以反時針走向相互繞行運動（圖一)；兩個高低氣

壓或氣旋波動與反氣旋波動靠近時發散相斥（圖

二)，兩個相斥的氣旋與反氣旋波動走向通常各自

發展，這在流體力學（Batchlor.,1970）及氣象天氣

學領域裡並不少見。 

臺灣近海的熱帶氣旋波動，在盛夏季節裡，通

常熱帶氣旋波動複合，給臺灣帶來了充沛的雨量，

但持續性的劇烈降水卻也造成嚴重的災難（劉明

禮；2010）；海洋上，兩個靠近的熱帶氣旋波動，

從實際的衛星資料裡顯現的互動，確認此一現象，

但是構成複合互繞作用的條件仍值得研討。 
秋冬季節，西行而來的熱帶氣旋波動，觸及大

陸冷氣團邊緣，從數學模式推導或渦旋流體流線結

構，兩者之間為發散互斥；唯當熱帶氣旋波動遭遇

到強烈冷氣團，氣旋波動的向心力被破壞，造成氣

旋波動渦流結構向外擴張離散、這是本研究的主題

之一。 

作者將研究的主題訂為【熱帶氣旋波動發生複

合、分裂與角動量守恆等波變現象的動力架構】。

基本理論著力於探討冷熱屬性迥異且強勁的大

氣，各別從高層而下，以及從低層而上，所發生的

大氣擾波特徵；另外也探討當高聳的臺灣山脈地形

效應外加於熱帶氣旋波動的作用下，所造成的波變

結構特徵。 

                                                

二、基本理論與天候特徵                                                        

〈一〉圓軌跡與橢圓軌跡的等速率運動 

從天文學家 Tycho Brahe(1546-1601)對於火星 
運行軌道的精確觀測設計與詳盡記錄，以及他的傳   
承者 Johannes Kepler (1571-1630)持續的觀測記錄

與整理歸納，發現︰行星運行的軌道並非圓周軌跡

的線性等速率運動，卻是相同時間內，行星與恆星

連線所掃過面積相等或等角動量速率的橢圓形軌

跡運動，恆星則位於其中的一個焦點上。這些的觀

測結果則由 Galileo Galilei（1564 - 1642)所製造的

天文望遠鏡確認，但是【地動】實證所引發的恐慌，

在當時所付出的代價竟然是爾後的終身軟禁。至於

物理力學與數學的推導證明，隨後由 Issac Newton 
(1642-1727)所發表的重力定律而集大成。 
   穩態的、顯著的和具有破壞力的熱帶氣旋波

動，主要的動力機制為：大氣壓力梯度、柯氏力和

維持大氣質量通量平衡的垂直運動。將氣旋波動的

結構分割成許多個接連在一起的小渦旋胞氣柱，以

逆時針方向的螺旋式排列捲入氣旋低壓中心；小渦

旋胞的運動速度，除了本身自轉外，還有它相對於

氣旋波動中心的繞行速度，加上波動中心的速度，

小渦旋胞相對於氣旋波動中心的繞行速度，與行星

或地球繞太陽的重力力學架構相似，都具有前一段

所敘述的等角動量速率或面積等速率的運動特徵。 

〈二〉熱帶氣旋波動的複合、分裂與總角動量守恆 
      1‧複合：當低層大氣裡的兩氣旋波動靠攏，兩個

流向相左的螺旋體邊緣會聚，增強大氣的垂直運

動，助長形成兩氣旋波動匯集通道，兩氣旋波動的

移行順著合成螺旋，以氣旋式相互繞行複合，複合

區水平面速度減弱，構成不穩定的橢圓形波動，此

為氣旋波動複合增強的典型動力機制。在海洋上的

雙熱帶氣旋波動，以及在臺灣南方近海的熱帶氣旋

波動與活躍且富含水氣的中小尺度擾波，兩者之間
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的複合與互動；熱帶氣旋波動橫越臺灣山脈等都是

此一單元重要的課題。 
      2‧分裂：穩態的的熱帶氣旋波動裡，垂直上升運

動維繫著高低層大氣質量通量恆定性，一旦上升的

垂直運動被阻斷或被反向沉降的冷大氣取代，導致

大氣的向心運動破壞失衡，氣旋波動除了被迫向上

舉升外，因為向心力減弱，螺旋型的結構增加離心

半徑，小渦旋體胞擴散、拋出、分裂與聚集，此種

造成螺旋型氣旋波動外圍半徑擴增與剝離，是熱帶

氣旋波動分裂減弱的重要機制之一。另外，強烈的

熱帶氣旋波動，橫越臺灣山脈北段時，因為特別的

地形分佈，對氣旋波動產生繞射與遮蔽效應，造成

氣旋波動分裂為内外圈的波變現象。 
     3‧角動量守恆：在物理的重力運動學裡，氣 

旋波動的波變，不改變氣旋波動的總角動量狀況

下，氣旋波動中心的運動軌跡為圓形或橢圓形，等

面積速率是它們的共同的物理機制；通常，在外力

壓擠作用下，造成圓形氣旋波動變形為橢圓形氣旋

波動，而後釋放波能再波變為圓形氣旋波動。另

外，從整個渦旋流體總體積的觀點，則當渦旋流體

垂直向上伸展、水平面積縮小；或者是水平面積擴

張但垂直伸展度縮短；或者是半徑減少但質通量增

加，而從圓形波動波變為橢圓形波動，都讓整體渦

旋流場維持恆定。 

 

三、討論與結論 
〈一〉討論 

1‧橢圓形軌跡型態與圓形軌跡型態  

對於熱帶氣旋波動的波變型態，作者曾以自由

波與強制波區分氣旋波動複合增強前後的特徵，由

圓形波動變成橢圓形波動、再變回圓形波動。螺旋

體裡小渦旋胞的運動，相對於氣旋波動中心的繞

行，遵循面積等速率運動，則為圓形或橢圓形軌

跡，橢圓柱體型熱帶氣旋波動的小渦旋胞運動為線

性非等速，橢圓形軌跡的小渦旋胞位於距離熱帶氣

旋中心較近處，移行速度快而形成強風區，氣旋波

動中大氣氣塊運動軌跡的水平方向角動量守恆或

等面積速率與垂直方向質通量守恆，維繫著檼定的

週期與向心力、柯氏力的平衡。 

外力作用下所對應的能階應該不同，作者大

範圍的將它們歸類為自由型態波動與強制型態波

動，和古典天文行星及古典的原子電子運動軌跡力

學，具有從基態到激態為跳越式或不連續能階特徵

相似，如何建立起能階的波譜，仍有待努力。圓形

軌跡則不但是角動量恆定或等面積速率，而且兼具

有等線性速率的型態。若將圓形型態（circular 

mode）認定為能階上的基態（basic state），則具有

等角動量或等面積速率，但非等線性速率運動的橢

圓形軌跡型態（elliptic mode）運動屬性較不檼定，

因此將橢圓形型態波動，認定為能階上的激態

（excited state），或橢圓形不穩態（elliptic 

instability）。 

近半個世紀以來的歐美學術界，對於【從較不

穩定的橢圓形波動型態，轉型到相對穩定的圓形波

動型態】的波譜或動力機制的探討，着力頗深，從

觀測、實驗的設計、物理動力學和數值分析，積極

的企圖心令人激賞，但本文並未將參考文獻加以

列舉。值得注意的是：重力波動裡的垂直振盪，

造成動能、位能轉換，應該是大氣紛擾波譜裡的

重要因素。 

2‧複合型或橢圓形型態熱帶氣旋波動的劇烈天候 

特徵 

（1）在熱帶氣旋波動裡，較大且強的氣旋波動，

通常吸引併合較小尺度的擾波而發展增強，作者

稱之為複合型熱帶氣旋波動(2010，劉明禮)，因為

它被認為隱含或存在著頗為活躍的較小尺度擾

波。在本論文第二章所提的兩低壓或氣旋波動併

合，對於盛夏季節的緯向與經向移行侵襲臺灣的

熱帶氣旋波動，與鄰近西南方擾波併合過程的互

動，其中相較於小尺度擾波，中心的路徑震盪影

響很小，通常在複合型或橢圓形型態的熱帶氣旋

中心移行方向的右前方區域，大氣流體被加速而

陣風強勁；位於距離熱帶氣旋中心較遠處的小渦

旋胞體，相對於氣旋中心的移行速度較為緩慢，

而且當熱帶氣旋波動中心，位於臺灣北部又且向

著西北方向移行，此種位居臺灣南部區域的小渦

旋胞體相對中心做反時針方向緩行，相對於地面

位移更為減少或緩行延宕，若又遇到山脈地形強

制性的擠壓推升，增強垂直對流發展，助長渦流

強度，這種常出現在天氣現象裡的低壓波波動複

合的波變現象，較為劇烈的天氣發生在盛夏季節

裡。因為此時活躍於臺灣西南方海域的西南風，

將旺盛而且富含水氣的擾波加入，更加強且延宕

維持複合型的熱帶氣旋波動活躍於此區域，結

果：區域性顯性擾波，在山區迎風面延宕持續的

呈現，造成持續較長的時間且劇烈的降水。 
（2）海洋裏的雙熱帶氣旋波動發生相吸互動的現

象，在流體力學理論、水工實驗以及衛星觀測都有

顯現，爭議部份在於發生複合互動條件缺乏明確的

證據，水工實驗室的結果令人激賞，但與實際大氣

流體的大範圍尺度、力學與立體結構的對應適當程

度，仍然值得再研討。當熱帶氣旋波動橫越山脈

時，因向風面的地形效應而爬升，渦度場或角速度

向著山頂伸展增強；據此，高聳陡峭的山脈面對大

氣流體時，呈現出氣旋波動的相似的特徵。2008

年 9 月下旬活躍於臺灣南方外海且西行的 Hagupit
熱帶氣旋波動，在臺灣山脈中北段的背風面埔里盆

地造成顯性擾波（劉明禮；2011），此一時段裡，

氣旋中心距離北花蓮山區在 520 公里以內，強烈的

焚風顯示氣旋波動在此區域，不但垂直向上對流旺

盛，舉升越過 3000 公尺的高山，降水釋放潛熱，

而且此等翻越山脈的乾熱大氣，更發生聚合的強風

現象。根據日本氣象廳的數據資料，此時大型的強

風（風速＞15m/s）風向為東風，半徑 520 公里。

作者將 Hagupit 熱帶氣旋波動遭遇中北段山脈地形

效應，發生的顯性擾波現象，對應於雙熱帶氣旋波

動發生相吸互動相似現象，認為：【當海洋上出現

靠近的雙熱帶氣旋波動，預測兩者將要重疊的區域

具有 TS（Tropical Storm）的強度；或者重疊區裏的

個別熱帶氣旋波動，都在強風半徑範圍以內（風速

＞15m/s）】，作為雙熱帶氣旋波動複合互相繞行

的準則。 
3‧秋冬季節熱帶氣旋波動分裂波變的天候特徵  
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（1）秋冬季節，副熱帶海洋上的氣旋波動，富含水

氣且發展活躍於菲律賓附近的海域，當活躍於大陸

東南部近海的冷高壓，帶來冷而強勁的東北風，向

著低層且向南伸展及於氣旋波動，當沉降的冷空氣

注入氣旋波動時，阻斷氣旋波動低層部份的上升運

動，氣旋波動向心力失衡減弱，它的北部或東北部

螺旋式的結構外圍部份區塊，繞行結構增加離心半

徑或切線方向速度增強，又冷的大氣侵入取代此區

域的低層大氣，氣旋擾波被迫向上舉升，雙重作用

下，垂直對流雲雨胞活躍增強且線性速度加快，渦

旋流體的結構向外且持續拋出，此區域的熱帶氣旋

波動，在衛星圖像上則呈現擴張分離的熱帶氣旋波

動波變，而快速被舉升且持續拋出的小渦旋體胞，

或小尺度且旺盛的對流雲雨氣塊，則造成最終駐留

小區域的持續又劇烈降水，此為氣旋波動分裂的典

型天候特徵（圖三～圖六)。   
另一狀況是發生在 2007 年 11 月初的恆春地

區，當時的落山風活躍(繞山沉降的東北風)，6 日

琵琶（PEIPAH）熱帶氣旋波動在臺灣南方海域向

西移行，通過恆春南方近海時，向北凸出的小氣旋

氣塊加入恆春落山風（圖七)，從約 7.0m/s 的平均

風速急增至約 10.0m/s(劉明禮﹔2009)。【2007 年，

琵琶（PEIPAH）在 11 月 4 日清晨於馬尼拉之東北

方增強為熱帶風暴，於 11 月 6 日增強為颱風】。 

（2）當強烈的熱帶氣旋波動，翻越高聳陡峭但

縱深短的臺灣山脈的偏北區段和北端時，發生包含

氣旋波動中心的暴風半徑部份，在臺灣山脈的向風

面附近繞圈子，分裂但並不脫離的現象，它的大氣

動力特徵，參考作者所做“盛夏至仲秋臺灣與近海

強烈熱帶氣旋波動的分裂型波變＂，天候特徵則將

在另一專題論述。 

       〈二〉結論 

       1‧激態的橢圓形不穩定：相對於較為穩定的

基態圓形波動而言，橢圓形不穩定在熱帶氣旋波動

裡，因為擠壓、複合而產生顯性擾波的屯積與釋

放，所造成的波變現象，扮演著重要的角色。 

2‧複合：（1）活躍於臺灣的橢圓形型態複合

性熱帶氣旋波動，造成臺灣西南部持續性的劇烈天

氣現象的條件為：當波動中心位居臺灣北部且向著

西北方向移行、臺灣西南部位處橢圓形波動的遠距

離區域、加上位處山區向風面，此時又是盛夏季

節，引進旺盛且富含水氣的西南風，此等各別狀況

皆助長且延宕臺灣南部劇烈的天氣現象。（2）海

洋上，兩個熱帶氣旋波動或雙颱風發生互相繞行的

複合條件為：個別的熱帶氣旋波動，所包含的強風

半徑範圍內的風速大於 15m/s，或兩個熱帶氣旋波

動之間的重疊區域，應有熱帶風暴（Tropical 

Storm）強度。      

3‧分裂：秋天到初冬，冷而且強勁的北風或

東北風向南及向低層大氣發展，侵入臺灣南方海

域的熱帶氣旋波動，氣旋波動的低層大氣，逐漸

且快速的被強且冷的大氣取代，阻斷氣旋波動裡

的外圍部份上升運動，垂直運動與渦旋流體質能

架構失衡，向心力快速減弱，逐漸加大離心半徑，

氣旋波動的螺旋式的結構部份，因為冷的北風侵

入取代而被迫舉升，向外拋出的小渦旋流體胞，

垂直對流加劇、切線方向速度增加，直線移行速

度增快、離心半徑加大，波動的直線排列屬性增

加，增加顯性擾波發展在特定地點的持續性與會

聚性等，通常在臺灣東部發生小區域、突發性、

持續且劇烈的天候現象。    強勁的北風或東北

風發生在臺灣南端時，造成恆春強勁落山風，此

時又恰有活躍於臺灣南方海域的熱帶氣旋波動，

氣旋波動渦旋流體向北凸出，小渦旋流體胞的離

散、分裂與拋出，向著臺灣南端，增強了落山風。 

 

四、感言與誌謝 
          2010 年 11 月，丹麥（Kongeriget 

Danmark）和捷克（Česko）的科學團隊得到布拉

格（Praha）市政府准許，再度檢驗 Tycho Brahe
的遺體；2011 年 10 月，由歐洲太空局發射的高精

密度民用衛星，以 Galileo Galilei 命名；科學界的

先進先賢所帶給人類的視野與幸福，深深地影響我

們的生活。 
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圖一：兩個低壓的氣旋波動：幅合相吸兩個相吸，       圖二：兩個高低壓靠近時的波動：發散互斥， 
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氣旋波動間的互動，以反時針走向互相繞行             左邊冷高壓，右邊熱帶氣旋波            
                   

 
圖三：沉降的東北風侵入熱帶氣旋波動→強冷大氣取代氣旋波動低層→氣旋波動被舉升＋向心力失衡示

弱或離心半徑增加→小區域、持續、劇烈的對流雲雨胞 

            
圖四：芭瑪(PARMA)2009-10-04-14:30     圖五：芭瑪(PARMA)2009-10-04-20:30 

衛星雲圖                                      衛星雲圖 

                    
圖六：芭瑪(PARMA)2009-10-05-14:30          圖七：琵琶（PEIPAH）與 11 月 6 日 00Z 

衛星雲圖                                           區域地面天氣圖 
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盛夏至仲秋臺灣與近海強烈熱帶氣旋波動的分裂型波變 
劉明禮   中央氣象局退休人員 

摘要 
2005 年夏天的 Haitang 和 Talim、2007 年仲秋的 Crosa 等強烈熱帶氣旋波動，在橫越綿延

高聳的臺灣山脈時，氣旋渦流柱體垂直向上伸展，加上前者遇及臺灣山脈中北段，後者遇及

臺灣山脈北端，各別在山脈地形的單狹縫繞射效應(劉明禮:2011)與邊緣繞射效應作用下，助

長氣旋波動翻越山脈；此外，當波動中心緯向移行，而且加速靠近臺灣山脈，遵循角動量守

恆原理和遮蔽效應，造成波動裡直徑約一百多公里，涵蓋中心的氣旋波動內層部份，隔離分

裂，波動中心沿臺灣山脈向風面邊緣，發生全反射現象，走向轉為沿著 121.6°E～121.7°E 南

移後，以反時針走向繞圈子。 

臺灣山脈對強烈熱帶氣旋波動的擠壓、推升、繞射效應、遮蔽效應、全反射和角動量守

恆等作用，造成氣旋波動分裂為內外層。從質通量的觀點，山脈擠壓加速，氣旋波動從圓形

型態波變為橢圓形型態，波動重心背離山區偏移，產生向心力和遵循角動量守恆原理，對應

於童玩用繩子抽打旋轉中的陀螺時的向心力分量，造成繞行運動的重力學原理相同。氣旋波

動分裂後，内層部份裏的波動中心，以氣旋走向做繞行的現象顯示：在合成前或分裂後的兩

氣旋波動之間，都具有以氣旋方向互繞的特徵。 

關鍵詞：遮蔽效應 (sheltering effect)；陀螺儀（gyro）；長軸(major axis) ； 

        質量通量(mass flux)；大氣氣塊（air parcel）；小氣旋胞(cells) 

 

一、基本觀念 
當波能的傳遞方向或傳播遇及變異介面時，發

生折射或全反射等現象﹔以及波能傳播遇及障礙

物的缺口或邊緣處，發生干涉或繞射現象，在日常

生活中，聲波的繞射是最常遇到的。作者近年來的

一系列研究裡，著力於將大氣擾波波動遇及山脈地

形作用所造成的反應，對應到古典的物理波動學，

探討山脈作用效應後所呈現的顯性擾波現象；其中

在隆冬季節，強的東北風伸展至臺灣南端，發生劇

烈的繞山沉降運動，造成強勁的落山風，橫行於恆

春及鄰近區域﹝劉明禮；2008,2009﹞，是典型的

邊緣繞射現象。另外，位於臺灣山脈的南二段，從

卑南主山後到北大武山山區的凹陷山區，和位處臺

灣山脈的中北段，從奇萊山區以南到卓社山區，它

的東西向縱深短，當旺盛或強烈的大氣擾波波長在

近百公里，橫越臺灣山脈，遇到此等特殊的山區分

佈時，容易發生類似於波動學裡的單狹縫繞射或干

涉現象，造成背風面乾熱且顯性的焚風﹝劉明禮；

2010,2011﹞。 
作者所做關於 2004 年活躍於臺灣近海的

Mindulle，當它的波動中心沿著約 121.6°E～121.8°

E 北移(21.8°N~22.8°N)，與奇萊山區相距在 150 公

里～250 公里時，在背風面的中臺灣，發生顯性的

焚風現象，但與奇萊山區相距少於 150 公里以後，

則焚風現象消失或不明顯，此種現象明確的顯示：

在臺灣近海經向移行的熱帶氣旋波動，包括中心且

直徑約 150 公里以內的氣旋波動，將被臺灣山脈所

遮蔽，難以翻越。作者將這種現象或作用稱為遮蔽

效應。本研究所擷取的三個強烈熱帶氣旋波動，夏

天的 Haitang 和 Talim 的波動中心約在 23.9°N、122.6

°E 附近、加速向西移行，隨後都在 122.0°E 附近，

向西南再轉向南或經向移行；仲秋的 Crosa 的波動

中心約在 24.3°N、123.2°E 附近，加速向西移行，隨

後在 24.6°N 122.1°E 附近，向西南再轉向南或經向

移行，此一段時間的氣旋波動，恰好位於地形上的

繞射效應與遮蔽效應區域，導致氣旋波動內外層分

裂：此等夏天與仲秋的強烈熱帶氣旋波動橫越山脈

時，它們的外層部份，前者與物理波動學的單狹縫 

繞射相似、後者與邊緣繞射現象相似；內層的直徑 
約一百多公里左右，包括氣旋波動中心部份，則因 

為山脈遮蔽效應作用，都是沿著臺灣山脈，在向風 
面發生擠壓、全反射與繞圈子現象。從臺灣山脈對 

氣旋波動外作用力的顯性存在，到減弱為不顯著的 

過程裡，波動型態則從圓形波動轉變為橢圓形波動 
型態，再從橢圓形波動型態轉變回圓形波動型態。 

本研究以下所探討的熱帶氣旋波動，當置身於

高聳的臺灣山脈壓擠作用時，波動中心都維持著

925cb 的強度，顯現了角動量不變的特徵，隨後波

動中心的運動軌跡近似橢圓形(圖十四、圖十五)。 

二、熱帶氣旋波動中心在臺灣山脈東

北部近岸繞圈子的波變特徵 
（一）從圓形波動波變為橢圓形波動： 本研究裡

的強烈熱帶氣旋波動，Haitang 在 2005 年 7 月 18

日 5 點～13 點，Talim 在 8 月 31 日 23 點～9 月 1

日 4 點，Crosa 在 2007 年 10 月 6 日 13 點～22 點，

波動中心發生繞圈子運動，從臺灣東部近海，向著

臺灣山脈接近時的中心氣壓都是 925cb，氣旋波動

的 10 級風暴風半徑約在一個經度左右(表一；圖一

～圖三)。熱帶氣旋波動中心的移行，向著山脈氣

壓梯度增強區域，移行速率加快都是在較大的轉向

後的時段：氣旋波動中心向西偏轉和發生全反射

後；以 Haitang 為例，分別為 18 日的 4 點～5 點、

7 點～8 點（圖一)。氣旋波動在臺灣東北部外海，

以西北〈Haitang、Crosa〉或西北西〈Talim〉的方

向移行靠近臺灣山脈後，圓形波動在高聳的山脈地

形擠壓下，迎向山區部份的氣壓梯度逐漸增強，偏

西移行分量加速。此一時段裡，熱帶氣旋波動的内

層部份，在臺灣山脈高聳的地形擠壓作用下，由圓

形氣旋波動變形為橢圓形氣旋波動。                         

（二）全反射特徵：三個強烈的熱帶氣旋波動，在

分裂後的内層氣旋中心走向，由西北轉偏西之後，

被山脈擠壓作用逐漸加劇，貼近山脈的區域被擠

壓，氣壓梯度加深，波動中心移行走向轉為與山脈

分佈平行、或與氣壓梯度垂直。此時，氣旋波動中

心與山脈距離最小，氣旋波動強度維持不變狀況              
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下，中心則幾乎沿著等壓線，向著氣壓梯度最強的

區域移行，由西向轉為西南向，再轉為經向或南向

時，靠近山區部份的風速、氣壓梯度及質量密度達

到最大值。隨後，氣旋波動被山脈彈射出去，中心

向東南方偏移，中心強度則一直都維持 925cb 不

變，因遠離山脈擠壓作用，強的氣壓梯度隨著氣旋

中心向東南移行，舒張減弱。橢圓型波的主軸方向

隨時間轉動，時間與對應角以 Talim 為例，從 8 月

31 日 21 時到 9 月 1 日 00 時為止（圖四～圖八）：

20 時［90°］、21 時［30°］、22 時［330°］、23 時［270
°］、00 時［330°］，其中 20 時～23 時的旋轉角速度

為 330°/小時，則在 9 月 1 日 00 時的方位角並非 
210°，這個方位角恰好是 330°的影像角，明確地表

示熱帶氣旋波動發生全反射現象（圖九)。 

（三）反時針方向的繞圈子現象：熱帶氣旋波動發

生全反射後，波動中心繞圈子，軌跡近似橢圓形，

而且熱帶氣旋波動也發生了由圓形波變成橢圓形

波，再由橢圓形波變回圓形波。波動中心的橢圓形

繞圈子週期：時速較快的 Talim，週期約 4 小時、

Haitang 與 Crosa 約 8～9 小時。最靠近山區時的經

度約在 121.6°E~121.7°E 附近，Haitang、Talim 與

Crosa 最南分別到達 23.3°N、 23.5°N、與 23.8°N。

隨後向北且向東偏移。整個繞圈子過程裡，盛夏季

節的 Haitang 中心強度不變，秋天的 Talim 與 Crosa

在移行到最南端的轉向處，中心強度各別減弱為

955cb 與 940cb（表一）。橢圓形波在全反射後的形

狀為 ，長軸呈東南到西北方向（圖十）；在最南

端的形狀為  ，長軸呈南到北方向（圖十一）；中

心向東北移出後，橢圓形波的形狀為 ，長軸呈

西南到東北方向(圖十二)。熱帶氣旋波動中心移行

完成繞圈子軌跡後，不再重蹈原來路徑，Haitang、 

Talim 和 Crosa 與原來走向夾角約為 90°、90°、60°

順時針方向的移出(圖一、圖二、圖三)。 

 

三、討論與結論 
（一）討論 

（1）分裂：強烈的熱帶氣旋波動，向著高聳的臺

灣山脈移行時，波動邊緣逐漸被擠壓造成波變：氣

旋波動半徑縮小，若此時的波動中心強度不變，則

整個渦旋流柱體向上伸展，或者是氣壓梯度增大，

大氣的流速增強，維持質通量和角動量的恆定。 前

者在山區向風面大氣上升造成低壓發展，後者在必

須做反時針走向運動狀況下，建構成有利於氣旋波

動向山區移行的趨勢。 
2005 年，Haitang 在 7 月 18 日的 4~5 點，Talim 

在 8 月 31 日的 22~23 點，從 23.9°N/122.6°E 附近，

各自向西加速，它們的中心速度都約為 45 公里/
小時；2007 年的 Crosa 在 10 月 6 日 10~11 點，從

24.3°N/123.2°E 附近向西加速，中心速度約為 55 公

里/小時；山脈向風面與熱帶氣旋波動相互吸引作

用明顯。熱帶氣旋波動緯向加速，而且幾乎以大於

一般速度的兩倍侵襲臺灣，對於整個熱帶氣旋波動

而言，角動量守恆機制極為重要。此時的強烈的熱

帶氣旋波動又都位於臺灣山脈的遮蔽效應作用區

域裏，雙重的影響導致氣旋波動中心在 122°E 附

近，偏轉為橢圓形軌跡走向。  

（2）全反射與繞圈子運動：本研究的内外層分裂

型氣旋波動，以本論文的第二章第二節的 Talim 為

例，敘述氣旋波動分裂後的內層氣旋波動發生全反

射現象，隨後此等包含波動中心的內圍部份，整個

做氣旋走向的繞圈子運動，對應於當兩個氣旋波動

複合時，相互之間以氣旋走向相吸繞行合併的現

象，則複合前或分裂後的兩個氣旋波動之間，都同

樣具有氣旋走向的互繞特徵。   

走向與山脈平行的熱帶氣旋波動，除了波動邊

緣經由繞射或干涉效應，否則不會翻越山脈；當強

烈的熱帶氣旋波動，以近乎緯向快速衝向近乎經向

分佈的臺灣山脈時，在維持角動量的恆定狀況下，

氣旋波動偏轉角度急增加大，波動中心的橢圓軌

跡，與山脈走向夾帶角小，或近乎並行，構成波動

的全反射現象(圖十四、圖十五)。在全反射期最貼

近山脈的 Talim 和 Crosa，波動中心在通過全反射區

後，移到最南端時，氣壓梯度向北舒展減弱，中心

強度減弱。回復期的繞行軌跡，橢圓形波動中心，

由東南逐漸轉東，轉為東北走向，再轉為西北走

向，此時的山脈地形擠壓作用變得微弱，繞行現象

不再顯著，氣旋波動再從不穩定的橢圓形型態返回

穩態的圓形型態(圖四、圖八、圖十三)。 
（3）質量通量守恆與重心偏移：臺灣山脈地形的

壓擠作用，造成熱帶氣旋波動近山區氣壓梯度逐漸

增強，由 Bernoulli 的能量守恆原理，以及質量通量

守恆原理公式，得知：整個氣旋波動在山脈地形的

壓擠地區，波動半徑逐漸減縮，氣壓梯度逐漸加

深，導引氣旋波動中心逐漸轉向而移行到此一區

域，而且大氣流速在此一區域逐漸增強，大氣質量

密度增加。整個過程的中心氣壓強度不變，熱帶氣

旋波動從圓形波變成橢圓形波。 

           常見的童玩，用繩子抽打旋轉中的圓柱形陀

螺，除了讓陀螺轉速加快外，通常也造成陀螺傾

斜，重心偏離而出現向心力繞圈子的現象。熱帶氣

旋波動被山脈地形的壓擠部份半徑減縮、密度增

強，整個氣旋波動的質心向背離山區的方向偏離，

造成氣旋波動中心繞圈子。當外力施予旋轉運動的

物體時，整個運動機制維持角動量守恆，旋轉軸做

橢圓形或圓形運動。所以，重心偏移時產生向心力

或角動量守恆，都是構成氣旋波動軸心軌跡繞圈子

的大氣動力學機制。 

（二）結論                                

（1）強烈熱帶氣旋波動現象與特徵：2005 年盛夏

的 Haitang 和夏末的 Talim，2007 年仲秋的 Crosa，   
三個       強烈熱帶氣旋波動在臺灣東北方近海時，                    

Haitang 和 Crosa 以西北走向、Talim 以西北西走向

分別逼近臺灣山脈偏北區段；夏天的 Haitang 和

Talim 約在 23.9°N/122.6°E，仲秋的 Crosa 約在 24.3°

N/123.2°E 附近時，氣旋波動中心轉為緯向後加快

速度，一小時內各以約 45 公里及 55 公里的速度衝

向臺灣，並且都約在 122.0°E~122.1°E 附近，波動中

心發生向西南偏轉的現象，強烈熱帶氣旋波動則明

顯的分裂為内外層。外層翻越過臺灣山脈偏北區

段，被遮蔽的内層部份，直徑一百多公里且包含中

心的氣旋波動擾波，隨後沿著臺灣山脈向風面做氣

旋走向的繞圈子現象。 

（2）大氣動力學機制：夏天的 Haitang 和 Talim， 
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仲秋的 Crosa 圓形波動，在高聳的山脈地形擠壓

下，維持或遵循角動量守恆原理，氣旋波動半徑

縮小，整個渦旋流柱體向上伸展，氣旋波動遇及

臺灣山脈的中北段與北端時，波動外圍擾波因為

單狹縫繞射、邊緣繞射效應而翻越，促成氣旋波

動中心緯向加速移近臺灣山脈，角動量守恆的動

力機制，加上迎向山區部份的氣壓梯度快速增

強，有利於氣旋波動做橢圓形軌跡運動，當氣旋

波動的內圍部份，位處遮蔽效應區域，走向轉向

西南，而沿著臺灣山脈向風面發生全反射的現

象，再轉為沿著 121.6°E～121.7°E 向南移。  

從重力運動學的觀點，遵循角動量守恆機制

的物體，軌跡為等面積速率的圓形或橢圓形；從質

通量的觀點，山脈擠壓加速，造成氣旋波動的重

心，向著背離山脈方向偏移，對應於童玩用繩子抽

打旋轉中的陀螺時，產生的向心力分量，所造成旋

轉軸繞圈子運動的重力學架構相同。   

分裂後的内層擾波做反時針方向的繞行運

動，與兩個氣旋波動複合時互相繞行運動相同，即

合成前或分裂後的兩個氣旋波動之間，都具有以氣

旋方向互繞的特徵。 

 

四、感言與誌謝 
抗壓與抗震的偵測與應變時效性，從高科技的

精密儀器設計到日常生活使用的電子用品維護與

穩定、陸地運輸、海空航安、建築物防震研發，至

今已有相當重大的成果；本研究裡的氣壓分佈，將 

 

等壓線分佈變化，當成作用力造成彈簧體的形變 

與回穩過程，尋求讓不穩定的能量呈現時，得以 

快速感應、反應跳脫、建立轉換和傳輸消散的機 

制，俾能回歸穩定，並且要求整個機制架構，所 

造成的誤差損壞減低到最少，是另一種值得思考 

運用的主題。本研究的熱帶氣旋波動資料，來自 

“中央氣象局全球資訊網 
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    表一：Haitang、Talim 和 Crosa 三個強烈熱帶氣旋波動中心橢圓形軌跡特徵 
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             圖一： Haitang                      圖二：Talim                           圖三：Crosa  

說明：強烈熱帶氣旋波動中心橢圓形軌跡，從左到右—— Haitang(2005 年 7 月 18 日，03h-14h)、Talim(2005 年 8 月 31 日 

20h～9 月 1 日 04h)、Crosa(2007 年 10 月 6 日，11h-22h) 
 
 

                         
              圖四：2005-08-31-20 /90°（23.8°N/122.8°E）圖五：2005-08-31-21/30°（23.9°N/122.6°E）圖六：2005-08-31-22/330°（24.0°N/122.2°E）               

         

   
圖七：2005-8-31-23/270°（24.0°N/122.0°E）圖八：2005-9-01-00/330°（23.9°N/121.6°E）    圖九：圖四～圖八長軸方向對照，黑實 
說明：圖七～圖十一為強烈熱帶氣旋波動 Talim 的雷達回波圖，                      線、黑斷線斷線各表反射波與它的影像 
圖下方分別為年-月-日-時及長軸方向角，氣旋波動中心當時的（緯度/經度） 
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圖十：2005-9-01-01(925cb)             圖十一：2005--01-02(955cb)              圖十二：2005--9 -01-03(955cb)  

                說明：圖十、圖十一、圖十二為強烈熱帶氣旋波動 Talim9 月 1 日 01 時～03 時的雷達回波圖，圖下方標示月-日-時、中心 
（氣壓強度）、核心部份的橢圓形波動分佈特徵 
 
 
 

                
           圖十三：2005-9-01-06 強烈熱帶氣旋波動       圖十四：強烈熱帶氣旋波動中心          圖十五：2005-盛夏強烈熱帶氣旋波動 

Talim 的雷達回波圖                         在臺灣東部近岸繞圈子現象               Haitang 路徑圖 
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利用GPS反演大氣可降水及年變化分析 
 
 

葉大綱1、王傳盛1、蕭棟元2、洪景山3、蔡雅婷3 
國立台北大學 不動產與城鄉環境學系1 

醒吾科技大學 資訊科技系2 
中央氣象局 氣象資訊中心3 

  

摘    要 

台灣近年來因季節或颱風等因素而帶來大量雨水，形成某些區域發生土石流或水災等

天然災害，不僅造成某些區域人員傷亡，進而影響經濟層面上的重大損失。西太平洋國家

如台灣、日本以及中國大陸等，每年約5~6月期間是梅雨發生的時段，經常形成連續的降雨。

而雨水來自大氣對流層中之水氣，其屬於一種不穩定的狀態，於氣候上的變遷，更扮演一

種能量傳遞角色，形成真實降雨量也有延遲的可能性，本文採用中央氣象局提供的觀測資

料，討論大氣中之可降水量（Precipitable Water Vapor, PWV）與實際降雨量的趨勢分析。

因全球定位系統（Global Positioning System, GPS）觀測站與雨量站彼此不共站，故以95個
衛星追蹤站找出和氣象局的最短距離的測站，共有92個雨量站，藉此縮小環境誤差影響，

且利用GPS訊號以Bernese 5.0求解對流層濕延遲量及反演可降水量資料與真實降雨量互相

做比對，表現出台灣各區在2006-2011年期間之年週期變化趨勢，且真實反映對流層延遲變

化情形。成果顯示，各區可降水量的年週期呈現一致的趨勢，因對流層水氣含量屬於範圍

性籠罩台灣上空，其每年數據之線性關係有上升趨勢，年增量介於0.67-0.83 mm之間，但

卻與實際降雨量不一致。實際降雨量較高的情況下，通常即有氣流影響或颱風事件因素，

使累積雨量增加，吾人藉由數據的統計分析得知6年期間的實際降雨量變化之情形與天氣事

件較為相關。 
 

關鍵字：全球定位系統、大氣可降水、對流層濕延遲、降雨量、年變化。 
 

一、前言 

GPS 源自美國 1970 年的導航衛星定位應用，而

後因許多誤差來源之影響，逐漸發展成差分定位技術

（Differential GPS, DGPS），此原理為使用兩台或兩

台以上的接收儀同時觀測，將觀測方程式作線性運算

後，能有效減少誤差影響，此技術在許多工程領域中

成為有一定的必要性。除了工程領域另外，在氣象科

學上的應用也逐見獲得肯定，主要目的是利用 GPS

訊號傳至地表接收儀時，通過大氣層使訊號產生延遲

效應，應用地球大氣折射原理，去反推算大氣中原來

之延遲訊息，進而提供氣象學或大氣科學相關學術領

域之發展。 

水氣含量在大氣中所佔的比例最多只達大氣總

容積量的 4%，於地表垂直向上起算 4 公里範圍內有

75%集中量，再細分時於地表向上 2 公里範圍內有

50%集中量，大部分水氣還是停留在對流層中，其含

量約有 99%（Wikipedia, 2008）。水氣也是唯一能夠

以三種型態出現在自然界的變動氣體，此三種型態分

別為蒸發與凝結、融化與凝固、吸收與釋放，並藉由

這三態相位能量的相互改變，可衍生出各種天氣現象

（謝瀚德，2006）。水氣的相位改變皆附有極大的能

量變化，這些能量的傳遞都會影響大氣結構的現況及

型態，特別是像雷雨、颱風等劇烈天氣變化。對於氣

象監測或天氣預報來說，水氣更是扮演著重要的指

標，因此藉由觀測水氣的分佈，有助於了解和評估天

氣系統的變化，因此偵測大氣中的延遲量之變化，對

於掌握特定天氣現象具有相當大的幫助，也顯示延遲

量的估計是具有其重要性。 

GPS觀測資料經 Bernese5.0軟體計算以載波相位

二次差分方式求解，以最小二乘法消除週波未定值就
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可得到各站的對流層天頂總延遲量（Zenith Total 

Delay, ZTD），最後再配合 Saastamoinen 估計模式及

Niell 映射函數，計算對流層的乾延遲部份，只要將總

延遲量減掉乾延遲量就可獲得天頂向的對流層濕延

遲量。若要求得大氣中的濕延遲量與可降水量之關

係，則再乘上一轉換因子Π，其經驗值約 0.158-0.167

之間，可將此延遲量轉化為可降水量（PWV），其單

位為 mm，與實際降雨量可做年週期趨勢分析，藉此

了解實際降雨量是否與大氣中的水氣有所關係。 

 

二、資料處理 

首先選擇研究的時段，從 2006 年 1 月至 2011 年

12 月，共 6 年期間內收集觀測資料，所使用的資料分

為兩種，分別為 GPS 連續觀測資料及降雨量資料，這

兩種資料分別有不同的處理方式，再將台灣區分為五

個區域做資料整合，分別為北部、中部、南部、東部

及山區等五區。 

2-1  氣象資料 

本研究雨量站之降雨量資料是由中央氣象局所

提供，一天有 24 筆的逐時資料，其資料時間為 2006

年至 2011 年，由於 GPS 資料時間與降雨量資料時間

相差 8 小時，於整理時需統一時間，本論文研究中僅

使用自動觀測站逐時雨量資料的部分。台灣區域共有

490 個氣象雨量站的分布，如板橋、淡水、蘇澳、臺

中、高雄、恆春、墾丁、阿里山及新竹等氣象雨量站。

因雨量站與 GPS 測站彼此不共站，雨量站的選站方式

由 GPS 測站的位置而決定，採用空間距離的計算方

式，找出彼此間最近距離之雨量站資料作為本研究數

據，故總共選出 92 個雨量站。 

2-2  GPS連續觀測資料 

GPS 衛星資料是由內政部地政司衛星測量中心

與中央氣象局所提供，其資料時間為 2006 年至 2011

年，而地面接收儀每 30 秒取得一筆 GPS 數據，經由

Bernese 5.0 計算之後，取得逐時資料作月平均數據分

析其趨勢。以台灣概略分為五區作為呈現方式，分為

北部、中部、南部、東部及山部地區，共有 95 個衛

星追蹤站，如 LTUN、SLNP、SANJ、CHIN、LUKN、

MITO、FUNY、SGUN、HNSN 及 SALU 等測站，其

分佈如圖 1 所示。而北部地區的平均高度為 171.9 公

尺，中部地區的平均高度為 189.8 公尺，南部地區的

平均高度為 90.2 公尺，東部地區的平均高度為 116.1

公尺，山區的平均高度為 1094.8 公尺。其座標與所搭

配的雨量站最短距離，所有雨量站與 GPS 測站平均距

離為 3.27 公里，最遠距離為 8.16 公里，盡量使環境

因素相同為目的。 

 

圖1  GPS衛星追蹤站位置分布圖 

2-3  彙整GPS各站及氣象資料 

將台灣區分為北部、中部、南部、東部及山區共

五區，依照 95 個 GPS 測站地理位置填入該五區中，

如圖 2 所示。再依照站名、日期、GPS 資料及降雨量

資料，整理複製貼上至 Excel，當中可能有缺少資料

的情況，則採用月平均值方式計算 2006 年至 2011 年

的資料。最後依照各測站，計算五區的 PWV 與降雨

量之月平均值，降雨量資料是逐時資料，一個小時一

筆資料量，需乘上 24 小時再乘上 30 天，即可得到月

降雨量值。 
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圖2  台灣五區之GPS測站位置 

2-4  調和分析方法 

在過去 200 年的研究中，調和分析已被廣泛應用

在許多領域中，主要涉及極大函數方法、位勢理論及

調和函數理論等。基本波形的疊加的函數或是信號表

示的數學分支皆是此方法的研究範疇。調和分析又稱

為傅立葉分析，是將一個函數以傅立葉級數展開，而

本文以調和分析將可降水量和實際降雨量做傅立葉

級數展開成連續規律值，公式如下： 

 

 

其中， 為平均量，  為振幅， 

為角頻率， 為相位角。此分析

方法對於某時某地的資料記錄情形能推求其振幅及相位角，

亦可決定資料特性與推算未來的數值狀況（陳宥珊，2011）。 

 

三、計算成果與分析 

3-1  可降水量於2006-2011年期間趨勢 

本研究將台灣區分成五區來做說明，分別為北部

地區、中部地區、南部地區、東部地區及山區等，來

探討 GPS 所計算的 PWV 值與降雨量之年期間趨勢分

析。由圖 3 中，X 座標為月份，時間從 2006 年 1 月

至 2011 年 12 月，Y 座標為可降水量，藍色的線代表

GPS 所計算的 PWV 值，紅色的線代表調和分析之數

據，紫色的線代表 GPS 之 PWV 的線性趨勢。圖中紅

線的振幅為 12.10 mm，表示乾季與濕季之間的最大差

異量有 24.20 mm 之多，其相位量為 203.87 度，經由

計算後得知，北部地區每年的平均最大水氣含量在

6.75 月份（7 月 23 日），以 2006、2007 年來看，雨

季來臨的時間可能比較早，在 2008、2009 年的期間，

雨季來臨的時間可能比較晚，由其斜率值得知平均每

年上升 0.68 mm，6 年期間 PWV 總共上升了 4.08 

mm，此值與 6 年平均值之差異比率達到 10.26%。 

 

圖3  北部地區PWV趨勢圖 

由圖 4 發現紅線的振幅為 13.10 mm，表示乾季與

濕季之間的最大差異量有 26.20 mm，其相位量為

201.29 度，經由計算後得知，中部地區每年的平均最

大水氣含量在 6.71 月份（7 月 22 日），在 2006、2007

年期間，雨季可能來的比較早，而在 2008、2009 年

期間，雨季可能會來的比較晚，由其斜率值得知平均

每年上升 0.83 mm，6 年期間 PWV 總共上升了 4.98 

mm，此值與 6 年平均值之差異比率達到 12.48 %。 
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圖4  中部地區PWV趨勢圖 

由圖 5 發現紅線的振幅為 12.88 mm，表示乾季與

濕季之間的最大差異量有 25.76 mm，其相位量為

204.99 度，經由計算後得知，南部地區每年的平均最

大水氣含量在 6.83 月份（7 月 25 日），由其斜率值

得知平均每年上升 0.71 mm，6 年期間 PWV 總共上升

了 4.26 mm，此值與 6 年平均值之差異比率達到 9.92 

%。 

 

圖5  南部地區PWV趨勢圖 

由圖 6 發現紅線的振幅為 11.53 mm，表示乾季與

濕季之間的最大差異量有 23.06 mm，其相位量為

207.68 度，經由計算後得知，東部地區每年的平均最

大水氣含量在 6.92 月份（7 月 28 日），在 2006、2007

年期間，雨季可能來的比較早，而在 2008、2009 年

期間，雨季可能會來的比較晚，由其斜率值得知平均

每年上升 0.67 mm，6 年期間 PWV 總共上升了 4.02 

mm，此值與 6 年平均值之差異比率達到 9.45 %。 

 

圖6  東部連續6年GPS趨勢圖 

由圖 7 發現紅線的振幅為 10.98 mm，表示乾季與

濕季之間的最大差異量有 21.96 mm，其相位量為

203.17 度，經由計算後得知，山區每年的平均最大水

氣含量在 6.77 月份（7 月 23 日），在 2006、2007 年

期間，雨季可能會來的比較早，而在 2008、2009 年

期間，雨季可能會來的比較晚，由其斜率值得知平均

每年上升 0.74 mm，6 年期間 PWV 總共上升了 4.44 

mm，此值與 6 年平均值之差異比率達到 13.40 %。 

 

圖7  山區連續6年GPS趨勢圖 

3-2  降雨量於2006-2011年期間趨勢 

如圖 8 所示，X 座標為月份，時間從 2006 年 1

月至 2011 年 12 月，Y 座標為降雨量，藍色的線代表

實際降雨量，紅色的線代表調和分析之數據，紫色的

線代表降雨量的線性趨勢。此區的降雨量較無週期性

的明顯變化，因此不容易顯示出乾、濕季之區別，由

圖中得知 2007 年 6 月累積雨量約有 650 mm，2008
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年 9 月累積雨量約有 900 mm，這兩月份比較高的累

積雨量可能因颱風所導致，藉由套入調和分析的連續

變動值，得知北部地區振幅為 43.14 mm，其相位量為

265.58 度，經由計算後得知，北部地區每年最大累積

降雨量在 8.85 月份（9 月 26 日），由其斜率值得知

平均每年下降 3.55 mm，6 年期間降雨量總共減少了

21.30 mm。 

 

圖8  北部地區降雨量折線圖 

由圖 9 所示，此區的降雨量有週期性的變化，從

2006 年至 2009 年來看，累積雨量皆有達到 500 mm

以上，可能為梅雨期間及西南氣流之影響所導致，但

從 2010 年 8 月就開始下降，至 2011 年累積雨量皆無

超過 250 mm，藉由套入調和分析的連續變動值，得

知中部地區振幅為 139.72 mm，其相位量為 193.09

度，經由計算後得知，中部地區每年的最大累積雨量

在 6.43 月份（7 月 13 日），由其斜率值得知平均每

年下降 16.15 mm，6 年期間降雨量總共減少了 96.90 

mm。 

 

圖9  中部地區降雨量折線圖 

由圖 10 所示，此區的降雨量有週期性的變化，

累積雨量皆有達到 800 mm 以上，可能為梅雨期間及

西南氣流之影響所導致，藉由套入調和分析的連續變

動值，得知南部地區振幅為 287.77 mm，其相位量為

206.41 度，經由計算後得知，南部地區每年的最大累

積雨量在 6.88 月份（7 月 27 日），由其斜率值得知

平均每年下降 7.27 mm，6 年期間降雨量總共減少了

43.62 mm。 

 

圖 10  南部地區降雨量折線圖 

由圖 11 所示，此區雖有週期性的變化，但是在

2006 年期間累積雨量無超過 400 mm，與其他地區相

異，藉由套入調和分析的連續變動值，得知東部地區

振幅為 157.21 mm，其相位量為 253.44 度，經由計算

後得知，東部地區每年的最大累積雨量在 8.44 月份（9

月 13 日），由其斜率值得知平均每年下降 7.95 mm，

6 年期間降雨量總共減少了 47.70 mm。 

 

圖 11  東部地區降雨量折線圖 
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由圖 12 所示，在 2006 年 6 月、2008 年 9 月及

2009 年 8 月期間的累積雨量皆超過 1000 mm，推測可

能有發生颱風事件而導致，藉由套入調和分析的連續

變動值，得知山區振幅為 229.27 mm，其相位量為

207.13 度，經由計算後得知，山區每年的最大累積雨

量在 6.90 月份（7 月 28 日），由其斜率值得知平均

每年下降 17.44 mm，6 年期間降雨量總共減少了

104.64 mm。 

 

圖 12  山區部分降雨量折線圖 

四、結論與建議 

(1) GPS 所計算出之可降水量，以中部地區之振幅為

最高，達到 13.10 mm，由此可知中區每年的乾、

濕季之差距最大。南部與東部地區在 6 年期間的

平均可降水量皆有 42.50 mm 以上，北部與中部地

區的平均可降水量約有 39.75 mm 左右，山區的平

均可降水量為 33.12 mm。 

(2) GPS 所計算出之可降水量的波鋒關係，得知中部

地區的雨季來臨最快，約在 7 月 22 日，而東部地

區的雨季來的最慢，約在 7 月 28 日，以整個台灣

地區來看，雨季大概出現在 7 月底。 

(3) GPS 所計算出之可降水量的年增量以中部地區為

最高，其值為 0.83 mm/yr，但其他區域的年增量

值也不容忽視，皆有達到 0.67 mm/yr 以上，表示

目前台灣各區上空的水氣含量是每年逐漸增加，

對流層可能也在慢慢的累積能量當中，若在有利

的降雨條件下，將可能降下豪大雨，故不能輕視

之。 

(4) 降雨量以南部地區之振幅最大，其值為 287.77 

mm，表示乾、濕季明顯，而北區之振幅最小，其

值為 43.14 mm，表示乾、濕季較不明顯。6 年期

間的平均降雨量以北部地區及山區最多，達到

2800 mm以上，其次為南部與東部地區，約有2400 

mm 以上，中部地區最少，約 1700 mm 左右。其

中以台灣平均年降雨量來看，在 2006 年至 2008

年期間較多，而 2009 年至 2011 年期間較少，降

雨量有減少的現象。 

(5) 降雨量的波峰之關係，中部、南部及山區的雨季

來的比較早，約在 7 月份期間，此期間正好是梅

雨季節，而北部與東部地區的雨季則來的比較

晚，約在 9 月份期間，此期間大多是颱風季節，

此現象也驗證了因梅雨季節所帶來的西南氣流容

易造成中部、南部及山區降雨的情況，而北部及

東部受到颱風影響而降雨。 

(6) 降雨量經過連續 6 年資料統計之後，只有東部區

域的年平均值是逐年上升，其上升值為 7.95 

mm/yr，只佔年平均總累積雨量的 0.3%，此增加

量非常小，表示目前台灣的降雨量並沒有太大的

改變。  
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摘    要 

本研究主要是利用簡單的成本損失分析 (cost-loss analysis) 評估局地分析與預報系統 (Local Analysis and Prediction 

System, LAPS) 之系集降水機率預報相對於氣候預報的經濟價值 (economic value)，並且和單一預報的經濟價值進行比較。

進行成本損失分析的動機是讓不同的使用者可以根據已知或估計的成本損失比選擇不同的標準(機率值)來決定是否採取

防護行動，使經濟價值達到最大。最終目的在於讓天氣預報員專職預報，而將政策決定留給決策者。 

成本損失分析結果顯示：針對颱風個案，LAPS 6 小時定量降水機率預報 (probabilistic quantitative precipitation forecasts, 

PQPFs) 具有相當的經濟價值。要注意的是，因 LAPS 預報系統具有明顯的濕偏差，若直接採用未校正的降水機率預報，

會因過度警戒而減損可以達到的最大經濟價值，此現象隨著降水門檻的提高而愈加顯著。此外，本研究亦比較系集預報和

單一預報的經濟價值。結果顯示：系集機率預報相對於單一預報可使較多(成本損失比範圍較廣)的使用者從中獲益，且提

供較大的經濟價值。這是因為系集預報具有濾除非線性誤差的能力，且可提供事件相關 (case-dependent) 的預報不確定性

訊息。 

關鍵字：系集機率預報、成本損失分析 
 

一、前言 

近年來由於電腦資源之增加以及了解大氣可預

報度之重要性，系集預報逐漸受到各天氣作業單位之

重視。透過系集方式產生的機率預報，可用以評估因

初始條件誤差和模式誤差所導致的預報不確定性。 

中央氣象局局地分析與預報系統 (Local Analysis and 

Prediction System, LAPS) 之系集降水機率預報自2008年5

月起已正式上線作業，提供每3小時一報的0-6小時定

量降水機率預報 (probabilistic quantitative precipitation forecasts, 

PQPFs)。LAPS系集預報系統(ensemble prediction system, 

EPS) 利用時間延遲之多組模式系集組成（time-lagged 

multimodel ensemble configuration）方式，建立12個成員的系

集預報。校驗結果顯示LAPS EPS具有良好的系集離散度 - 

預報能力關係 (spread-skill relationship) 以及相當的區辨能力 

(discrimination ability)，因此可得知為一品質良好且具有預報

能力的EPS (Chang et al. 2012)。 

使用者對於降水機率預報感到困擾之處在於不知道該採

用多大的機率值做為採取防護行動的門檻值。是否預報員能

提供一個最佳的機率門檻值，當降水機率超過此門檻時，使

用者就必須要採取防護行動 (例如：封路、搭建遮雨棚或停

止上班上課) 呢? 這樣的問題牽涉到使用者所考量的成本與

損失，與社會經濟相關，即所謂的經濟價值。相較於單單參

考氣候資訊 (亦即只參考天氣事件過往的平均發生頻率)，如

果採用某預報系統的資訊可以幫助使用者降低成本花費或減

少財產損失，則表示此預報系統對使用者而言是有經濟價值

的。事實上，對不同的使用者 (例如，防災單位與農業單位) 

而言，成本與損失考量會有差異，因此所關心的經濟價值會

對應至不同的機率門檻值需求。使用者可以選擇一個可以達

到最大經濟價值的機率門檻值，做為決策之參考。 

本研究主要是利用簡單的成本損失分析 (cost-loss 

analysis, Richardson 2000) 評估LAPS系集降水機率預報相對

於氣候平均是否提供某種程度的經濟價值，並且和單一預報

的經濟價值進行比較，以了解系集降水機率預報相對於單一

預報的優勢。成本損失分析背後的動機在於讓不同的使用者

可以根據已知或估計的成本損失比例，選擇不同的標準 (機

率門檻值)來決定是否採取防護行動，使經濟價值達到最大。

當然，並非所有的價值都能以金錢來表示，例如人民的生命，

但是以成本損失比來表示的經濟價值分析確實可適用於大部

分的狀況。而經濟價值分析的目的在於讓天氣預報員專職預

報，而將政策決定留給決策者。 

本文結構如下：第二部份將簡單介紹LAPS EPS和個案資

料，第三部分介紹成本損失分析，第四部分是結果與討論，

包括LAPS系集機率預報的經濟價值分析、偏差校正對經濟價
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值分析之影響以及系集機率預報和單一預報之比較。第五部

分是經濟價值之應用實例，最後一部分是結論與展望。 

二、LAPS EPS及個案資料 

LAPS短時預報系統最大的特色在於採用非絕熱

資料同化建立模式初始場，因此可有效減輕傳統模式

在積分初期的調整問題(spin-up problem)，因而大大提

升短時（0-12小時）降水預報之能力。而LAPS EPS主

要是利用不同背景場 (包括NECP GFS模式以及CWB 

NFS模式的預報場)建立兩組分析場，再利用兩個不同

中尺度模式 (MM5和WRF/ARW) 產生四組基本系集

成員。此外在時間延遲的架構下 (每個中尺度模式每3小時

初始化一次) ，將此四組基本系集拓展為總共12個成員的時

間延遲之多模式系集預報 (如圖1所示)，並以此系集預報產

生降水機率預報。舉例說明，針對10mm/6h此降水門檻，如

果12個系集成員中有9個成員所預報的6小時累積降水超過

10mm，則降水機率為75%  (= 9 / 12)。 本研究用以評估經

濟價值的個案包括2008 - 2009年8個颱風個案的0-6小時 

PQPFs (表2，共148 個 0 - 6小時PQPFs)。LAPS的模式範圍

及做為雨量觀測的雷達降水估計範圍如圖2所示。 

長期的統計校驗顯示LAPS EPS具有明顯的濕偏差，因

此我們利用線性迴歸 (linear regression, LR) 方法 (Yuan et al. 

2008) 針對PQPF進行校正 (偏差修正)，結果顯示此校正可明

顯提升PQPFs的預報能力。在本研究中我們同時也比較有無

校正之0-6小時PQPFs的經濟價值差異。 

二、成本損失分析 

一個預報系統的經濟價值定義如下: 

V = 
ாೌିாೝೌೞ
ாೌିாೝ

    (1) 

其中ܧ௧  是僅參考氣候資訊來決定是否採取防

護行動狀況下的費用期望值，E୭୰ୣୡୟୱ୲是以預報系統

資訊做為決策參考的費用期望值，而E୮ୣ୰ୣୡ୲是假設

有一完美的預報系統可以對天氣事件的發生與否提

供永遠正確的預報，當使用者以此完美預報系統的

資訊做為決策參考時可以得到的最小費用期望值。

Ｖ的值域從負無限大到 1，採用完美的預報系統可得

到最大的經濟價值 (V=1)，當預報系統的預期費用等

於(或大於)只採用氣候資訊的預期費用時，經濟價值

為 0 (或負值)。簡言之，負的經濟價值代表參考預報

系統的資訊將負擔多於參考氣候資訊的費用。要避

免這樣的情況發生，則必須透過經濟價值評估使決

策達到最佳化。 

假定一個決策者是否採取防護行動，全然根據

某個預報系統的天氣預報資訊而定。那麼根據長期

的預報結果，我們可以使用一個 2×2 的列聯表 (表

1) 來評估究竟使用者能否從此預報系統獲益。當天

氣事件沒有發生且使用者也無採取防護行動 (correct 

rejection) 時，使用者沒有任何成本損失 (N=0)。若事

件發生而使用者未採取行動 (miss)，則使用者將承受

損失 (L = L୮+L୳，其中L୮是可預防的損失，L୳是採

取行動也無可避免的損失)。當事件沒有發生卻採取

行動 (false alarm) 時，使用者將負擔防護行動的成本

(C)。要說明的是，C 必須要小於 L (C < L)，才有採

取行動的必要。最後一種狀況是當事件發生而使用

者也採取行動 (hit)，此時除了負擔防護行動的成本 C

外，還必須承受採取行動也無可避免的損失ܮ௨  (C ≦ 

C+L୳ < L)。 

根據過去長期的預報校驗結果，我們可以求出

表 1 中四種狀況的相對頻率 (h、m、f 和 c )。此外，

由統計的觀點，我們也可以求出： 

ܮ) f C + m + (௨ܮ + C) ௦௧= hܧ  ௨)   (2)ܮ + 

௧ܧ  (3)    (௨ܮ + C) ̅ = 

௧ܧ  = min [ o	ഥ(ܮ  ]   (4)	௨ܮ ௨), C + oതܮ + 

其中̅是事件的氣候頻率 (climatological frequency)。

倘若氣候資訊外別無其他預報資訊可參考，則使用

者只有兩種選擇，一則總是採取防護行動 (費用期望

值為 C + oത ܮ௨)，另一則是永不採取行動 (費用期望

值為 o	ഥ(	ܮ ௨))。唯有使用者參考預報系統資訊的ܮ + 

費用期望值低於參考氣候資訊的費用期望值時，使

用者才會選擇使用此預報系統。 

    將方程式(2)-(4)代入(1)，此外，h+m = ̅且 f+c = 

 則可得到，̅-1

V = 
ெൣത൧ିሺାሻି

ெൣത,൧ିത
     (5) 

成本損失比 (cost-loss ratio) 的定義為γ = C /	ܮ，代

入方程式 (5) 即可得到 

V = 
ெሾത,ሿିሺାሻି

ெሾത,ሿିത
      (6) 

由上式可知，經濟價值關乎預報系統的模式表現 (h, 

f 和 m) 外，同時也與事件的氣候頻率	oത，以及使用

者的成本損失比γ有關。 
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四、結果與分析 

LAPS EPS 具有12 個系集成員，因此使用者在決定是

否採取天氣相關之防護行動時，有 12 種不同的機率門檻值

Pt (threshold probability) 可供選擇。亦即，使用者可選擇當12, 

11, 10,  …, 或只要 1 個系集成員預報有天氣事件發生，就

採取防護行動。 

事實上，每一個機率門檻值 (或決策標準) 都對應到

一個不同的經濟價值。使用者可以根據自身的成本損失比，

選擇提供最大經濟價值的機率門檻值，此即為 EPS 相對於

單一預報的優勢所在 ，因為單一預報只有一種機率門檻值 

(100 %) 可供選擇。過去的研究證明，針對完全可信的預報 

(perfectly reliable forecasts)，可以得到最大經濟價值的最佳機

率門檻值恰好等於使用者的成本損益比γ (Murphy 1977)。

當預報系統有預報偏差時，必須先進行偏差修正，或是根據

歷史個案之統計結果選擇適宜的機率門檻值來補償預報預

差，以達到最大經濟價值。 

（一）LAPS 系集機率預報的經濟價值分析 

圖3 顯示校正過的LAPS 0-6 小時PQPFs 在10mm / 6h

的降水門檻下，採取不同降水機率預報值做為機率門檻 Pt 

的經濟價值分佈圖。此圖說明機率門檻值的選擇對於可達到

的經濟價值大小有決定性的影響。舉例說明，針對成本損失

比γ= 0.25 的決策者而言，如果以降水機率0.25 ( = 3 / 12 )做

為機率門檻Pt而採取防護行動，則可達到50 %的經濟價值；

如果選擇較嚴格的Pt = 8 / 12，只能達到9%的經濟價值；但

如果降水機率超過0.75 ( = 9 / 12) 還不採取防護行動，則無

法利用此預報系統獲得任何經濟價值。此圖還顯示，在

10mm / 6h 此降水門檻下，成本損失比介於0.025 到0.8 之間

的使用者均可因參考LAPS PQPFs 進行決策而獲益 (亦即，

得到大於僅參考氣候平均值的經濟價值)。此外，就所有使

用者而言，成本損失比γ= 0.27 的使用者可以得到整體最大

的經濟價值 (V = 0.53)，0.27 恰好就是6 小時累積降水達到

10mm 此事件的氣候頻率 oത。研究指出，對於γ等於天氣事

件之氣候頻率oത 的使用者，可得到最大的經濟價值 

(Richardson 2000)。 

(二) 系集成員數目多寡對經濟價值之影響 

如前所述，LAPS EPS 共有12 個成員，因此可提供1/12, 

2/12, …12/12 共12 種不同的降水機率值。但針對γ= 0.05 (小

於1 / 12) 的使用者，在採用校正後的PQPFs 時，若依照理

論選擇 Pt = 0.05 可得到最大的經濟價值，但因所使用的系

集數目，所能獲得的最佳狀況僅能選擇Pt = 1 / 12。事實上，

成本 C 遠小於ܮ௨的使用者其γ相對很小，這些使用者在參

考只有12 個成員的LAPS PQPFs 來進行決策時，很可惜的

都會因為系集成員數目不足而減損了經濟價值。再者，LAPS 

PQPFs 的機率間隔 dPt = 1 / 12，因此γ介於1 / 12 的兩個整

數倍之間的使用者也會同樣出現機率解析度不足的問題，例

如 γ= 0.7 的使用者，若依照理論選擇 Pt = 0.7 可得到最大

的經濟價值，但因LAPS PQPFs無法提供0.7此降水機率值，

使用者必須退而求其次，改採8 / 12 (~ 0.66) 或9 / 12 (= 0.75) 

做為最佳機率門檻值，這也會減損經濟價值的評估。 

此外，針對氣候頻率oത小於 1/12 的降水事件，使用者

也會遭遇到同樣的問題。圖4 是以本研究共8 個颱風個案作

為氣候樣本，統計得到颱風天氣系統在不同降水門檻下的氣

候頻率 	oഥ。可以發現：針對降水門檻大於35mm / 6h 的事件 

(oത = 0.0848)，使用者都會因為LAPS EPS 無法解析到像氣

候頻率oത如此小的降水機率而無法從此EPS中獲得足夠的經

濟價值。倘若要完全解析極端降水事件，LAPS EPS 的成員

數勢必要增加。舉例說明，若要解析70mm / 6h 此降水事件 

(oത ~ 0.025= 1/40)，LAPS 大約需要擴增到40 個成員；而

要解析140mm / 6h 此降水事件 (oത ~ 0.005 = 1/200)，大約

需要擴增到 200 個成員。因此系集成員數在 EPS 經濟價值

上扮演著解析極端事件的重要角色。 

 (三)偏差校正對經濟價值分析之影響 

長期統計的預報校驗 (Chang et al. 2012) 顯示 LAPS 

EPS 有明顯的濕偏差，且隨著降水門檻的提高，濕偏差也愈

明顯。圖5 比較有無偏差校正的 LAPS 0-6 小時 PQPFs 在不

同降水門檻下 (1, 10 和20 mm / 6 h) 可達到的最大經濟價值，

以及達到此最大經濟價值時的最佳機率門檻值 (Pt) 分佈。

此圖顯示：如果能夠選擇適宜的系集預報機率做為機率門檻

值，則有無偏差校正均可達到相同的最大經濟價值。此最大

經濟價值即是LAPS EPS在某一降水門檻可以達到的最大極

限，也就是所謂的潛在經濟價值 (potential economic value)。 

此外，可以發現未經偏差校正的機率門檻值Pt 會高於

理論的機率門檻值 (Pt =γ)，且隨降水門檻的提高，實際Pt

高於理論Pt 的程度愈大。這是因為具有濕偏差的LAPS EPS

所預報的降水機率高於實際發生的降水機率所導致。舉例說

明，成本損失比γ= 0.5 的決策者在10mm / 6 h 此降水門檻下，

若根據理論會以Pt = 0.5 做為採取防護行動的依據，但實際

上當Pt = 0.75 時才需要採取行動。過度的採取防護行動雖不

至於增加損失，但卻會因為浪費成本而降低經濟價值。此時

必須根據長期統計的經濟價值分佈，選擇最佳的機率門檻值，
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才能得到最大的經濟價值。 

(四）系集機率預報和單一預報之比較 

此部分用以進行經濟價值比較的單一預報是指未採用

時間延遲 (亦即未經初始擾動) 的4個系集成員，分別是以

NCEP的GFS預報場為背景場的LAPS-WRF-ARW : GFS和

LAPS-MM5:GFS模式以及以CWB的NFS預報場為背景場的

LAPS-WRF-ARW:NFS和LAPS-MM5:NFS模式。 

圖 6 比較系集機率預報和單一預報在不同降水門檻下 

(1, 10 和30 mm / 6h) 的最大(或整體)經濟價值。可以發現系

集機率預報相對於單一預報可使較多 (亦即，成本損失比範

圍所涵蓋的V > 0 較廣) 的使用者從中獲益，且提供較大的

經濟價值。此優勢隨著降水門檻的提高而愈加顯著。而高降

水門檻值亦對應於具有高度非線性動力發展的強對流事件。

而相較於單一預報而言，系集預報具有濾除非線性誤差，且

可提供事件相關 (case-dependent) 之預報不確定性訊息的優

勢 (亦即，透過系集散度或不同的機率預報值來提供與事件

相關的不確定性估計)。 

五、經濟價值之應用實例 

在同一地區有兩位種植不同作物的農夫，發生降水超

過30 mm / 6h的天氣事件時，兩農夫的作物都會受影響而必

須採取防護行動 (例如搭建防雨設施)。假設農夫甲和乙採

取防護行動的成本 ( C ) 均相同，但因作物價值的不同使得

兩者可避免的損失 (ܮ ) 有顯著差異，其中農夫甲的ܮ遠

小於農夫乙的ܮ。假定農夫甲的成本損失比 γ = C /	ܮ = 

0.9，而農夫乙的γ = 0.1。那麼，當降水機率超過90%時，

農夫甲才需要採取防護行動，但只要降水機率超過 10%，

農夫乙就必須採取防護行動。這個例子說明使用者可以根據

自身的成本損失比，採用不同的降水機率做為機率門檻值，

將機率預報轉換為採取行動或不採取行動的決定。 

假如有一個傳統預報只提供降水量多寡，長期校驗發

現針對30 mm / 6h 此事件的命中率 ( h / (h+f) ) 為70%，錯

失率 ( m / (m+c ) ) 為30%。由經濟價值分析可以得知：這樣

的預報僅對 0.3 < γ < 0.7 的使用者具有經濟價值。因此，

這樣的單一預報對農夫甲和乙而言，是沒有任何用處的，所

已兩個農夫會轉而採用氣候資訊來決定是否採取行動。假定

從長期統計得知某降水事件在降水門檻值 > 30 mm / 6h 的

氣候頻率	0.2 = ̅ (例如當颱風由台灣東岸登陸時，宜

蘭地區發生 6 小時累積降水> 30mm的平均頻率是

20%)。當此降水事件發生時農夫甲(γ > ̅) 根據此

資訊將永遠不需要採取防護行動，但農夫乙 (γ < 

ഥ	  ) 卻總是要採取防護行動。若要提供使兩位農夫

均有經濟價值的預報，則必須考慮包含 0.1 和 0.9 此

二降水機率值的機率預報。這樣的機率預報可輕易

的由系集預報所提供，但卻可以很實際的幫助農夫

甲(或乙)適時的採取(或放棄)防護行動以節省花費。

亦即，農夫甲必須在降水機率 > 0.9 時採取行動，而

農夫乙只需要在降水機率 > 0.1 時才需要採取行

動。 

六、結論及展望 

本研究主要是利用簡單的成本損失分析評估 LAPS 0-6

小時PQPFs 相對於氣候預報的經濟價值，並且和單一預報的

經濟價值進行比較。研究動機在於讓不同的使用者可以根據

自身的成本損失比選擇不同的機率門檻值來決定是否採取防

護行動，使經濟價值達到最大。同時，讓天氣預報員專職預

報，而將決策權留給使用者。 

研究結果顯示：針對颱風個案，LAPS 0-6 小時 PQPFs

可以提供一定範圍的使用者相當程度的經濟價值。要注意的

是，因 LAPS 預報系統具有明顯的濕偏差，若直接採用未校

正的降水機率預報，並根據理論的機率門檻值來決定是否採

取防護行動，會因為過度警戒而減損可以達到的最大經濟價

值。此時，必須根據長期統計的經濟價值分佈，選擇最佳的

機率門檻值，才能補償因為濕偏差所減損的經濟價值。 

此外，我們也比較系集預報和單一預報的經濟價值差異。

可以發現：系集機率預報相較於單一預報可使較多 (亦即，

成本損失比範圍較廣) 的使用者獲得經濟價值，且提供較大

的經濟價值。這是因為系集預報具有濾除非線性誤差的能力，

且可提供事件相關 (case-dependent) 的預報不確定性訊息。 

唯一的缺憾是，LAPS系集成員的數目 (12 個) 有限，

造成機率解析度不足，因而無法解析某些降水事件 (特別是

極端降水事件) 或是無法提供成本損失比 < 1/12 的使用者

最佳的機率門檻值，無形中減損了經濟價值。如何有效的增

加系集成員將是未來的發展方向。 
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表1、預報和觀測的統計列聯表。 

 

表2、2008 和2009 年颱風個案。 

 

 

圖1、LAPS時間延遲之多模式系集組成示意圖。 

 

圖2、LAPS短時預報系統之模式範圍以及做為觀測的雷達

降水估計範圍。 

 

圖3、LAPS校正後的0-6 小時降水機率預報在10mm / 

6h 此降水門檻下的經濟價值分佈圖。虛線代表採用不

同機率門檻值所對應的經濟價值，實線則是LAPS EPS

整體的經濟價值，亦即使用者選擇最佳機率門檻值的

狀況下可以達到的最大經濟價值。紅色垂直虛線顯示

10 mm / 6h 此事件的氣候頻率。 

 

 

圖4、以本研究共8 個颱風個案作為氣候樣本，統計得到颱

風天氣系統在不同降水門檻下的氣候發生頻率oത。上圖是針

對1 ~ 100 mm / 6h 的降水事件，下圖是100 ~ 200 mm / 6h的

降水事件。 
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圖5、LAPS EPS 0-6小時降水機率預報在不同降水門檻 (1, 10

和 20 mm / 6h) 下的經濟價值分佈圖，虛線和實線分別是有、

無進行校正的結果。三角形和空心圓分別標出採用有、無校

正之降水機率預報的各使用者，若要達到最大經濟價值所必

須採用的最佳機率門檻值 (Pt)。 

 

圖6、LAPS EPS 0-6 小時降水機率預報以及4 個單一模式之

0-6 小時降水預報在不同降水門檻 (1, 10 和 30 mm / 6h)下

的經濟價值分佈圖。橘色垂直虛線標示颱風天氣系統在不同

降水門檻下的氣候頻率oത。 
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A comparison of two heavy rain events during the Terrain-influenced Monsoon Rainfall 
Experiment (TiMREX) 2008 
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Chuan-Chi Tu 涂絹琪,Yi-Leng Chen 陳宇能 
Department of Meteorology, University of Hawaii at Manoa, Honolulu, Hawaii  

Ching-Sen Chen 陳景森, Pay-Liam Lin 林沛練 

Institute of Atmospheric Physics, National Central University, Chung-Li, Taiwan  
and 

Po-Hsiung Lin 林博雄 

Department of Atmospheric Sciences, National Taiwan University, Taipei, Taiwan  

 
Abstract 

 
Two heavy rainfall events during Taiwan’s Mei-Yu season with daily rainfall maximums along the windward mountain range (31 May 2008) 

(> 110 mm day-1) and the coast (16 June 2008) (> 200 mm day-1) were studied and compared. For both cases, the existence of a moisture tongue from 
the tropics provided moisture source for pronounced latent heat release associated with the Mei-Yu system, which led to PV generation and 
intensification of a Mei-Yu mesocyclone. 

During the daytime of 31 May, after the shallow surface front (< 1 km) originated from north of Taiwan passed central Taiwan, the 850-hPa 
Mei-Yu mesocyclone moved toward western Taiwan. The orographic lifting of the prevailing warm, moist west-southwesterly flow aloft with a large 
westerly wind component ahead of the mesocyclone combined with sea breezes-upslope flow at the surface, provided the localized lifting needed for 
the development of heavy precipitation over the southwestern windward slopes. 

On 16 June, pronounced orographic blocking of the warm, moist south/southwesterly flow by the terrain under the presence of relavitely cold 
air at low levels due to a combination of nocturnal and rain evaporative cooling was important for the intensification of convective systems as they 
drifted inland and interacted with the land breezes. Furthermore, with a mountain-paralleling flow aloft, orogrpahic lifting aloft was absent. As a 
result, convective cells diminished as they moved in land. Over northern Taiwan, sea breeze/onshore flow developed over a leeside convergence zone 
in the afternoon hours resulting in heavy thunder showers (> 110 mm day-1). 

 
Keywords: heavy rainfall, moisture tongue, latent heat release, PV, Mei-Yu mesocyclone, orographic, land/sea breezes  

關鍵字: 劇烈降水, 溼舌, 潛熱釋放, 位渦, 梅雨中尺度氣旋, 地形的, 海陸風 
  

1. Introduction 
 

The precipitation and airflow over Taiwan during the early 
summer monsoon rainfall season are significantly modulated by the 
diurnal heating cycle (Johnson and Bresch 1991; Yeh and Chen 1998; 
Kerns et al. 2010). Along the western and southwestern windward 
coasts, the hourly rainfall frequencies have a very weak early 
morning maximum under the southwesterly monsoon flow (Yeh and 
Chen 1998; Kerns et al. 2010).  From the principal component 
analysis (PCA) of surface variables during the Taiwan Area 
Mesoscale Experiment 1987 (TAMEX) (Kuo and Chen 1990), Chen 
and Li (1995) show that under the southwest monsoon flow, island 
blocking (Li and Chen 1998) exhibits diurnal variations which are 
most significant before sunrise.  Linear convective lines along the 
land-breeze front off the northwestern coast were also observed from 
radar data in the early morning during the TAMEX Intensive 
Observing Period (IOP) #13 (Li et al. 1997).  Recent statistics of 
heavy rainfall events show that most of the heavy rainfall events over 
southwestern Taiwan originated from pre-existing convective 
showers or mesoscale convective systems (MCSs) that drifted inland 
and interacted with the terrain and local winds (C.-S. Chen et al., 
2007; 2008). The weak early morning rainfall maximum along the 
western and southwestern windward coasts occurs only under the 
southwesterly monsoon flow during the warm season and is likely 
caused by the convergence between the offshore flow and the 
incoming, decelerating southwesterly flow when the land surface is 
the coldest (Kerns et al. 2010). Along the southwestern coast, the 
occurrence of rain rates > 15 mm h-1 also has a weak early morning 
(0600-0700 LT) maximum (C.-S. Chen et al. 2007).  In some cases, 
the rainfall maximum along the southwestern coast may occur during 
the daytime because of orographic blocking as the deflected flow 
turns into a southerly flow parallel to the orientation of the CMR (C.-
S. Chen et al. 2005).  

In this study, we use high resolution data collected during 
TiMREX (2008) to compare the mechanisms of two contrasting 
heavy rainfall events along the windward mountain range (>1 km) 
(31 May during IOP#3) and over the southwestern coast of Taiwan 
(16 June during IOP#8)(Fig. 1) through the case study approach. 
First of all, we would like to study the large-scale settings for the 
development of these two heavy precipitation events, including the 
role played by moisture tongues (embedded within the southwesterly 
monsoon flow) in deepening the Mei-Yu trough and enhancing 

mesocyclones over southeastern China, the northern South China Sea, 
and the Taiwan area.  

 
Fig. 1. Daily (0000-2400 Local Time) rainfall accumulation (mm) on 
(a) 31 May and (b) 16 June. . (c) Terrain height for Taiwan (m). 
Banciao (121.43oE, 25oN), Penghu (119.63oE, 23.56oN), Tainan 
(Yongkang; Cigu Radar, 120.23oE, 23.04oN), Kaohisung (120.31oE, 
22.57oN), Hengchun (120.74oE, 22.01oN), and South Ship (118.36oE, 
21.46oN) stations are located at B, P, T, K, H and S, respectively. 
Red “o” marks rawinsonde site. Purple “+” marks Doppler radar site. 

 
The main reasons that account for the differences in the 

timing and location of heavy rainfall between these two cases are 
examined in this study. For 16 June case (IOP#8), Xu et al. (2012) 
viewed the initiation and maintenance of the long-lived heavy-
precipitation MCSs upstream of southwestern Taiwan through the 
“back-building/quasi-stationary” process.  The convection developed 
continuously near the boundary of (1) the warm, moist unstable air 
mass associated with a LLJ over the upstream ocean and (2) a 
remnant cold pool generated by prior precipitation and orographic 
effects over southwestern Taiwan and the adjacent oceans. They also 
found that the coastal rainfall maxima were produced primarily by 
stratiform precipitation evolving from the upstream convection under 
relatively cold (near surface) and calm conditions over the island. 
Davis and Lee (2012) also suggested that the offshore warm moist 
LLJ lifted by a quasi-steady shallow frontal boundary caused by rain 
evaporative cooling over southwestern Taiwan is important for the 
initiation and intensification of convective cells as they drifted inland. 
In this study, the impinging angle of prevailing flow over 
southwesteren Taiwan, and the land-sea thermal contrast between 
these two cases will be compared, with a focus on the physical 
processes leading to the heavy convective rainfall over the 
mountainous interior (IOP#3) and the stratiform rainfall along the 
coast (IOP#8). In particular, we wish to address the following 
questions: How do the terrain, diurnally driven local winds and rain 
evaporative cooling from pre-existing convection affect the 
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mesoscale convective systems embedded in the southwesterly 
monsoon flow as they drift inland? Why is the localized heavy 
rainfall concentrated over the southwestern coast of Taiwan with 
decreasing rainfall inland for the IOP#8 case? In addition, we also 
would like to study the mechanisms for the development of localized 
afternoon heavy rainfall associated with thunderstorm activity over 
northern Taiwan (Fig. 1b). 

 
2. Data and Methodology 
 

Radar reflectivities at Cigu (Fig. 1c) operational Doppler 
radar station are used to analyze the evolution of coastal MCSs over 
southwestern Taiwan during IOP#8. Daily rainfall accumulation 
maps were generated from 429 rainfall stations, which comprised 
conventional weather stations and Automatic Rainfall and 
Meteorological Telemetry System (ARMTS) (Kerns et al. 2010). The 
surface wind and temperature data from conventional surface 
weather stations are used to study the island-induced airflow (e.g. 
blocking of airflow and the diurnally driven flow) under disturbed 
Mei-Yu conditions. Time series of surface air temperature over 
southwestern Taiwan and the South Ship (Stations P, T, K, H and S in 
Figure 1c) will also be used to delineate low-level thermodynamic 
structure resulting from nocturnal and evaporative cooling during 
IOP#8. We use the temperature at the lowest level of shipboard 
soundings launched every 6 h as the surface air temperature at the 
South Ship. Note that during 14-16 June, the location of the South 
Ship is not stationary. Its path was shown in Davis and Lee (2012).  

To address the challenge of tropical convection, World 
Climate Research Programme (WCRP) and World Weather Research 
Programme/The Observing System Research and Predictability 
Experiment (WWRP/THORPEX) conduct a framework of 
coordinated observing, modeling and forecasting of organized 
tropical convection, known as Year of Tropical Convection (YOTC) 
(Waliser et al. 2012). In this study, we will use the YOTC model 
analysis wind, pressure, moisture, and thermodynamic fields with 
0.125o x 0.125o resolution data (http://data-
portal.ecmwf.int/data/d/yotc_rd) provided by the joint project of the 
WWRP/THORPEX and WCRP to study the airflow and 
thermodynamic fields in two heavy rainfall cases during TiMREX. 
 

 
Fig. 2. The three domains for WRF model simulation with horizontal 
resolution of 27km, 9km, and 3km, respectively. 
 

The WRF-ARW model (Skamarock et al. 2008) is used to 
simulate the events and assess the impact of latent heat (LH) release 
on the deepening and intensifying of the low-level Mei-Yu frontal 
mesocyclone (IOP#3) and an upper-level mesocyclone (IOP#8) 
within the prefrontal moisture tongue through modeling sensitivity 
test. PV and circulation associated with Mei-Yu mesocyclones 
simulated in the domain 2 (9 km resolution) (Fig. 2) will be 
compared between the control run (CTRL) and without LH relsease 
run (WOLH). The CTRL run is setup as described below. There are 
38 sigma levels1 from the surface to the 50-hPa level. The Rapid 
Radiative Transfer Model (RRTM) (Mlawer et al. 1997), Dudhia 
(1989) radiation schemes, Noah land-surface model (LSM) (Chen 
and Dudhia 2001) and Yonsei University (YSU) planetary boundary 
layer scheme (Hong et al. 2006) are used. The Ferrier microphysics 
scheme (Rogers et al. 2001; Ferrier et al. 2002) with diagnostic 

                                                 
1 The full sigma levels are 1.000, 0.994, 0.983, 0.968, 0.950, 0.930, 
0.908, 0.882, 0.853, 0.821, 0.788, 0.752, 0.715, 0.677, 0.637, 0.597, 
0.557, 0.517, 0.477, 0.438, 0.401, 0.365, 0.332, 0.302, 0.274, 0.248, 
0.224, 0.201, 0.179, 0.158, 0.138, 0.118, 0.098, 0.078, 0.058, 0.038, 
0.018, 0.000 

mixed-phase processes is employed. The Ferrier grid-scale cloud and 
precipitation scheme predicts variations of six species of water 
substances (cloud water, cloud ice/small ice crystals, rain, snow, 
graupel and sleet). The Betts-Miller-Janjic (BMJ) cumulus 
parameterization scheme (Janjic 1994, 2000), a column moist 
adjustment scheme relaxing towards a well-mixed profile 
(Skamarock et al. 2008), is chosen for simulation of deep convection 
within the Mei-Yu system that contributed to heavy rainfall. The 
cumulus parameterization is not applied in the 3 km resolution 
domain (domain 3). The National Centers for Environmental 
Prediction Final Analysis (NCEP FNL) data, with an one-degree 
horizontal resolution, provide the initial and boundary conditions for 
the model simulation. A 0.5o daily, real-time, global, sea surface 
temperature (RTG_SST) analysis developed at the National Centers 
for Environmental Prediction/Marine Modeling and Analysis Branch 
(NCEP/MMAB) are used to force the low boundary (Gemmill et al. 
2007). Removing the latent heating effect of microphysics was 
accomplished by setting only the temperature tendency terms in the 
microphysics module equal to zero in the WOLH simulation. 
Additionally, BMJ cumulus scheme was turned off.  

The low-level winds, land-sea thermal contrast, radar 
reflectivities simulated from 3 km resolution domain (domain 3) help 
to understand interactions between the regional monsoonal flow and 
local circulations in producing heavy rainfall during IOP#3 and 
IOP#8. The model is initialized at 0000 UTC 30 May and runs 
through 0600 UTC 31 May for IOP#3 case (30 h). It is initialized at 
1200 UTC 15 June and runs through 0600 UTC 16 June for IOP#8 
case (18 h).  
 

3. Intensive Observation Period #3 
a. Low-level Mei-Yu cyclonegenesis along the frontal 
boundary within the moisture tongue 
 

From 1200 UTC 29 May to 0600 UTC 30 May 2008, as an 
upper-level trough originated in the leeside of the Yun-Gue Plateau 
over southern China and moved eastward over the moisture tongue 
over the southeastern China (Fig. 3), a Mei-Yu mesocyclone 
deepened (Fig. 4) within the moisture tongue (Fig. 3d). From the 
model sensitivity test, the mesocyclone intensified due to LH release 
associated with the Mei-Yu system over southeastern China was 
evident (Fig. 4). At 1200 UTC 30 May, LH release associated with 
Mei-Yu frontal rainband (Fig. 4b) deepened the Mei-Yu trough and 
generated significant PV at low-levels (Fig. 4a), which led to genesis 
of a Mei-Yu frontal mesocyclone over southeast coast of China with 
a strengthened cyclonic flow (Fig. 4b). Without LH release, relative 
weak cyclonic flow associated with Mei-Yu trough laid across 
Taiwan (Fig. 4d). 

 
Fig. 3. YOTC (a) 500-hPa geopotential height (gpm) and (b) total 
precipitable water (mm) at 1200 UTC 29 May 2008. (c) 500-hPa 
geopotential height (gpm) and (d) total precipitable water (mm) at 
0600 UTC 30 May.  

 

b. Rainfall maximum along the windward slope of the 
southwestern Taiwan 
 

On 31 May, the frontal mesocyclone moved southeastward 
over the Taiwan area (Fig. 5). At 0000 UTC (0800 LT) 31 May 2008, 
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at the 925-hPa level, the low-level westerly/southwesterly flow 
ahead of the mesoscale cyclone was deflected by the Central 
Mountain Range with southerly flow paralleling to the CMR over 
western Taiwan (Fig. 5a). The southwesterly flow and the deflected 
southerly flow converged with the postfrontal northeasterly flow (Fig. 
5a) and land breezes (not shown) at the central western Taiwan coast 
resulted in the development of deep convection along the frontal 
boundary at the coast (Fig. 5a). At 0600 UTC (1400 LT), above the 
shallow postfrontal northeasterlies (~1 km) (Fig. 5c), the warm and 
moist westerlies (Fig. 5b) impinged on the CMR during the day. 
Thus, during the passage of the upper-level shortwave trough (not 
shown), deep convection could possibly develop over the windward 
mountain slopes and mountain interior of central Taiwan (Fig. 5b) 
behind the surface front (Fig. 5c). The development of this broad 
area convective system in the afternoon (Fig. 5b) was related to 
orographic lifting of the pre-existing convective cell along the frontal 
boundary that propagated inland (Figs. 5 and 6). In addition, the 
warm, moist southwesterly flow ahead of the frontal mesolow 
combined with sea breezes-upslope flow provided the low-level 
lifting on the windward slopes during the passage of the upper-level 
short-wave trough. 

 

 
Fig. 4. WRF simulated 925-hPa (a) PV (PVU), (b) geopotential 
height (gpm, contoured), winds (1 barb= 10 m s-1) and maximum 
reflectivity (dBZ, shaded) at1200 UTC (2000 LT) 30 May in control 
(CTRL) run. (c) and (d): without latent heat release (WOLH) run 
(model is initialized at 0000 UTC 30 May) (Domain 2, 9km 
resolution). 
 

4. Intensive Observation Period #8 
a. Intensification of an upper-level mesocyclone over 
the prefrontal moisture tongue  
 

At 1800 UTC 15 June (0200 LT 16 June), a broad upper-
level low/trough laid over Taiwan and northern South China Sea (Fig. 
7a) within the prefrontal moisture tongue (Fig. 7c). A 500-hPa 
vorticity maximum (Fig. 7b) was associated with the upper-level low 
over Taiwan (Fig. 7a). From the model sensitivity test, latent heat 
release associated with MCSs (Fig. 8) within the moisture tongue 
(Fig. 7c) is important for the intensification of the upper-level 
mesocyclone over the Taiwan and northern South China Sea (Fig. 8). 
Without LH release, weak upper-level mesocyclone laid over west of 
Taiwan (Fig. 8b). It is evident that the condensation heating 
associated with the convective clouds and anvils within MCSs led to 
PV generation at upper levels and intensification of the upper-level 
mesocyclone (Fig. 8).   
 

b. Rainfall maximum along the coast of southwestern 
Taiwan 
 

At 1800 UTC 15 June (0200 LT 16 June), a high equivalent potential 
temperature (Өe) axis at the 850-hPa level (Fig. 7c), corresponding 
to the moist tongue discussed earlier, was also evident. It is apparent 
that the moist tongue, rooted in the deep tropics, contributed to the 
convective instability over the South China Sea and Taiwan. In 
addition, the 500-hPa vorticity maximum associated with the 
mesolow over Taiwan was advected southwestward by the thermal 
wind (Figs. 7a and 7b) which was favorable for the development of 
convective activity off southwest coast of Taiwan (Fig. 9a).  

 

 

 
Fig. 5. WRF simulated (a) 925-hPa geopotential height (gpm, 
contoured), winds (1 barb= 10 m s-1) and maximum reflectivity (dBZ, 
shaded) at 0000 UTC (0800 LT) and (b) 850-hPa geopotential height 
(gpm, contoured), winds (1 barb= 10 m s-1) and maximum 
reflectivity (dBZ, shaded)  at 0600 UTC (1400 LT) 31 May. (c) 10-m 
winds (1 full bar= 5m s-1) and 2-m temperature (oC) at 0600 UTC 
(1400 LT) 31 May (model is initialized at 0000 UTC 30 May) 
(Domain 3, 3km resolution). 
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Fig. 6. (a) Mosaic radar reflectivities (dBZ) at 0800 LT (0000 UTC) 
and (b) 1400 LT (0600 UTC). (Courtesy of CWB). 

 
Fig. 7. WRF simulated (a) 500-hPa geopotential height (gpm) and 
winds (m s-1), (b) 500-hPa absolute vorticity (10-4 s-1) and 400-700-
hPa thickness (gpm) and (c) total precipitable water (mm, shaded) 
and equivalent potential temperature (K, contoured) at 1800 UTC 15 
June (0200 LT 16 June) (model is initialized at 1200 UTC 15 June) 
(Domain 2, 9km resolution). 

 
Fig. 8. WRF simulated (a) 500-hPa PV (PVU) and winds (1 barb= 10 
m s-1) in CTRL and (b) WOLH run at 1800 UTC 15 June (model is 
initialized at 1200 UTC 15 June) (Domain 2, 9km resolution). 
 

 
Fig. 9. Composite radar reflectivities (dBZ) at (a) 1806 UTC 15 June 
(0206 LT 16 June), (b) 0006 UTC (0806 LT) 16 June, (c) 0606 UTC 
(1406 LT) 16 June, and (d) 1806 UTC 16 June (0206 LT 17 June). 
 

The local circulation also contributed to the development of 
the intense offshore convective line (Fig. 9a). On the early morning 
of 16 June (0200 LT) (15 June 1800 UTC), the broad southwesterly 
flow between the Mei-Yu trough over southeastern China and the 

Western Pacific High east of Taiwan prevailed upstream of the 
southwestern Taiwan with a relative strong southwesterly wind axis 
east of Taiwan at low levels (Fig. 10a). The southwesterly flow with 
a relatively small westerly component was blocked and deflected by 
the CMR (Fig. 10a). With a weak westerly wind component and cold, 
dry katabatic flow over the windward southwestern slope of CMR 
(Fig. 10a), no rain showers developed over the southwestern slopes 
of Taiwan (Fig. 9a). The convergence between the decelerating 
southwesterly flow (orographic blocking) and  land breezes/off shore 
flow (Figs. 10a and 10b) was evident and was favorable for the 
intensification of convective activity as they moved toward the island 
(Fig. 9a).  

Time series of air temperature at three coastal stations 
(Staion K, T and H in Figure 1c) showed the cool air over 
southwestern Taiwan due to rain evaporative cooling (Fig. 11) in 
agreement with Xu et al. (2012). Due to the combination of nocturnal 
and evaporative cooling over the southwestern coast region, 
orographic blocking was significant in the early morning. The results 
from this study are consistent with previous studies that noctural and 
evaporative cooling over the coastal region strengthens and deepends 
the cold katabatic/offshore flow on windward side of the island of 
Hawaii (Wang and Chen 1995; Carbone et al. 1998; Frye and Chen 
2001; Feng and Chen 2001) and a recent modeling study over the 
southwestern Taiwan (C.-S. Chen et al. 2011).  

 
Fig. 10. (a) YOTC surface winds (Full barb represents 5 m s-1) and 
sea surface temperature (oC, contoured) and station surface winds 
(Full barb represents 5 m s-1) and temperature (oC) (thick), and (b) 
1000-hPa divergence (10-5 s-1) at 1800 UTC 15 June (0200 LT 16 
June) 2008. (c) Surface winds (Full barb represents 5 m s-1) and sea 
surface temperature (oC, contoured) and station surface winds (Full 
barb represents 5 m s-1) and temperature (oC) (thick), and (d) 1000-
hPa divergence (10-5 s-1) at 0600 UTC (1400 LT) 16 June 2008. 

 
At 1400 LT 16 June, the strong south-southwesterly axis 

(wind speed > 10 m s-1) shifted westward across the southwestern 
and southern Taiwan (Fig. 10c). The south-southwesterly winds were 
blocked and deflected by the southern part of the CMR with low-
level winds paralleling the CMR downstream (Fig. 10c). The 
splitting of the southerly flow took place over the southern tip of 
Taiwan (Fig. 10c). Over the southwesetern coast of Taiwan, the 
upstream southwesterly flow converged with the splitted southerly 
flow (Figs. 10c and 10d) resulting in favorable conditions for the 
intensification of convective activity (Fig. 9c). A similar scenario 
was recently simulated by C.S. Chen et al. (2010). With rain 
evaporation over southwestern Taiwan and relatively warm SST 
offshore (Fig. 10c), the daytime sea breezes-upslope flow was absent 
over the southwestern Taiwan (Fig. 10c). Therefore, no rainfall 
maximum over the mountain range due to absent of orographic 
lifting of airflow there. 

 
c. Afternoon heavy rainfall associated with 
thunderstorm activity over northern Taiwan 
 

Chen and Chan (1994) simulated the formation of 
orographic clouds and precipitation over leeside convergence zone 
(northern Taiwan) under a prevailing southerly monsoon flow during 
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a non-Mei-Yu case (20 June 1987). In their model, the moist airflow 
coming form the south was diverted near the southern tip of Taiwan, 
followed along the edges of CMR, and coverged near the northern tip. 
The upward motion assocaited with the clouds and precipitation in 
the presence of afternoon surface heating could further help the 
development of this northern convergence.  
 

 
Fig. 11.  Time series of surface temperature (oC) during 14-16 June 
(LT) at 3 coastal stations, Kaohisung, Tainan and Hengchun (Station 
K, T and H in Figure 1c), and the air temperature (oC) at the lowest 
level of shipboard soundings lunched every 6 h at South Ship.  
 

In this Mei-Yu case, the northern tip of Taiwan in the 
afternoon hours of 16 June 2008 was also in the leeside wake 
zone/convergence zone with flow splitting over the southern tip of 
Taiwan (Fig. 10c), but the convergence was week (Fig. 10d). With 
relatively weak convergence in the wake zone, relatively cold SSTs 
offshore, and afternoon solar heating, the pronounced sea breezes 
circulations and onshore/upslope flows were well development over 
northern Taiwan (Fig. 10c), resulting in the development of 
cloud/rain systems and leading to heavy rainfall over this region (Fig. 
9c).  

 
5. Summary and Discussion 

Two distinct heavy rainfall events during Mei-Yu season 
with rainfall maximum along the windward mountain range (31 May 
2008 during TiMREX IOP#3) and the coast (16 June 2008 during 
IOP#8) over southwestern Taiwan were studied. For both cases, the 
existence of a moisture tongue rooted in the tropics provided 
moisture source for the pronounced latent heat release associated 
with the frontal rainband or the prefrontal MCSs, which led to PV 
generation and intensification of a Mei-Yu frontal mesocyclone at 
low levels (IOP#3) or an upper-level mesocyclone (IOP#8). 

Two mesocyclones approaching Taiwan provided favorable 
large-scale conditions for the development of heavy rainfall over 
southwestern Taiwan. At 0000 UTC (0800 LT) 31 May (IOP#3), the 
strengthened southwesterly flow ahead of the Mei-Yu frontal 
mesocyclone approaching western Taiwan and blocked southerly 
flow along the CMR converged with the post-frontal northeasterly 
flow and land breezes which resulted in the formation of an intense 
coastal convective cell along the frontal boundary at central western 
coast of Taiwan. At 0600 UTC (1400 LT) 31 May, the development 
of the broad area convective system over the windward mountain 
slopes and mountain interior of central and southwestern Taiwan 
after the passage of surface front was contributed by orographic 
lifting of (1) the pre-existing convective cell along the frontal 
boundary that propagated inland and (2) strengthened warm, moist 
southwesterly flow ahead of the mesocyclone combined with sea 
breezes-upslope flow on the windward slopes during the passage of 
the upper-level short-wave trough.  

At 1800 UTC 15 June (0200 LT 16 June) (IOP#8), a 500-
hPa vorticity maximum was associated with the upper-level 
mesocyclone over Taiwan. Pronounced southeastward vorticity 
advection by thermal wind contributed to the development of 
convection off the southwest coast of Taiwan. In addition, the local 
circulation also played a role in triggering the offshore convective 

line. The convergence between the decelerating southwesterly flow 
(orographic blocking enhanced by nocturnal and rain evaporative 
cooling) and  land breezes/off shore flow was evident and was 
favorable for the intensification of convective activity as they moved 
toward the island. During the day, the rain evaporative cooling 
associated with MCSs over the coastal region of southwestern 
Taiwan induced significant blocking of southwesterly flow and 
turning of southwesterly flow to southerly mountin-paralleling flow 
over the blocked region. Due to the warm SST underneath, the air 
temperature near the surface over the ocean off the southwestern 
coast was warmmer than over coastal land. As a result, sea beezes 
were not possible to develop. In addition, the orographic lifting of 
the moist monsoon flow over the soutwestern windward slopes of 
CMR was absent due to the prevailing of the mountain-paralleling 
flow aloft. Thus, no rainfall maximum developed in the mountain 
interior on 16 June. Over northern Taiwan, with relatively weak 
convergence in the wake zone, relatively cold SSTs offshore, and 
afternoon solar heating over land, the pronounced sea breezes 
circulations and onshore/upslope flows were well development over 
northern Taiwan, resulting in heavy rainfall associated with 
thunderstorm activity during IOP#8.  
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預報成員選取對貝氏模型平均法預報的影響 
  
  

                                    張語軒、張庭槐、吳蕙如
 

                                                  中央氣象局 
  
  

摘    要 

貝氏模型平均（Bayesian model averaging，簡稱BMA）是利用統計方法將多組模式的

預報及觀測資料進行後製處理，建立符合真實天氣狀況的預測機率密度函數（probability 
density function，簡稱PDF）。 

學者研究顯示，利用BMA方法預報產生的系集產品，在臺灣地區測站溫度之機率預報

上能有效掌握其變化的不確定性，建模過程採用分區域資料分別建立各區域BMA模型的預

報能力明顯優於採用全區資料所建立的統一模型。本文將深入探討不同預報成員的選取對

BMA預報的影響，進而探討如何挑選預報成員可使BMA預報的表現最佳。 

關鍵字：貝氏模型平均、機率密度函數、系集預報 

 

一、前言 
 

我們永遠無法得知未來真正的天氣狀態，天

氣的演變充滿著許多不確定的因素，要得到一個

完全準確的決定性預報，是不可能達成的事情，

因此我們期望能藉由系集預報的方法呈現數值模

式預報之不確定性。然而，如何透過預報的結果

將不確定性表達出來，是一個困難卻又重要的問

題。若能從預報系統中建構出預測值的機率分

佈，是探究不確定性很好的一個方式，透過此機

率分佈可以很清楚地了解到未來觀測值所有可能

發生的範圍及其機率，進而能預測出更精確的氣

象預報。 

Hoeting等人﹙Hoeting et al.，1999﹚提出的貝

氏模型平均﹙Bayesian Model Averaging，簡稱

BMA﹚法，可應用在氣象預報上，將多組模式的

預報及觀測資料進行後製處理，建立出各項天氣

變數的預測機率分布。例如Reftery et al.﹙2005﹚

將BMA應用在美國西南部地面氣溫48小時預報的

資料，而在張等人（2012）也將此方法應用在臺

灣地區的溫度機率預報上，研究結果顯示BMA能

有效掌握模式預報的不確定性。 
在BMA模型下預測PDF的公式為 

1 2
1

( | , , , ) ( | )
K

K k k k
k

p y f f f w g y f


  ，   ﹙1﹚ 

其中 y 為預測的天氣變數，而
1 2, , , Kf f f 為K

個預報成員，wk 為第  k 個成員的後驗機率

﹙posteriori probability﹚，代表在 K 個預報成員中，

第  k 個 成 員 預 報 最 佳 的 機 率 ， 其 滿 足

1

1
K

k
k

w


 。而 ( | )k kg y f 為條件PDF，代表在第k

個成員預報最佳且其預報值為
kf 的條件下，y 的

PDF。當預報變數為溫度時， ( | )k kg y f 假設為常

態分布，期望值為 ak+bkfk、標準差為 σ，其中 ak 

和 bk 是對預報值進行偏差調整時採用的參數。若

用機率符號表示則是 

    | ky f ～ 2( , )k k kN a b f  。  

關於BMA模型中參數的估計方式，ak 和 bk 使用

最 小 平 方 法 ， 而 wk 和 σ 則 使 用 EM 
（expectation-maximization）演算法，參數估計的

詳細方法可參考Reftery et al.（2005）。 

由於BMA是對
1 2, , , Kf f f 共 K 個預報

成員做後製處理，因此預報成員的挑選會影響到

BMA的預報能力，而本文的主要目的是希望比較

不同預報成員下BMA模型的預報能力表現。由於

在張等人（2012）中提到分區BMA模型在台灣地

區的預報能力明顯優於全區BMA，因此本文皆採

用分區BMA模型來做比較。 

 

二、預報模式介紹 
 

本文使用的資料為臺灣地區16個綜觀測站的

地面溫度觀測值及本局區域模式內插至觀測點上

的第24小時預報值，初始時間為每天00Z，測站包

含淡水、台北、竹子湖、基隆、花蓮、澎湖、台

南、高雄、嘉義、台中、阿里山、玉山、新竹、

蘭嶼、日月潭、台東，採用資料的期間為2011年

07月11日到2012年04月17日，使用的區域模式預
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報資料包含2組非靜力預報系統（NFS，

Non-hydrostatic Forecast System），分別命名為

NFS_M00及NFS_M02、8組天氣研究與預報模式

（WRF，Weather Research & Forecast model），共

10組預報成員。其中8組WRF中有2組屬於中央氣

象局WRF資料同化系統主作業成員，分別命名為

WRF_M00及WRF_M02，另外6組為WEPS（WRF 

ensemble prediction system，區域系集預報系統）

20組的預報中較具代表性的成員，依序命名為

WEPS_E01~ WEPS_E06。WEPS是以WRF為基礎

並搭配邊界擾動、初始場擾動和物理參數法擾動

所建立之區域系集預報系統（李等人，2011）。 

 

三、BMA模型比較 
 

本文比較的準則，主要採用continuous ranked 

probability score （CRPS）與平均絕對誤差（mean 

absolute error，簡稱MAE）兩種校驗方法來做比

較。CRPS（Hersbash，2000）是用來校驗預測CDF 

(cumulative distribution function)，計算方法是使用

布賴爾評分（Brier score）對所有門檻值積分，CRPS
的公式為 

 
2

CRPS ( ) ( )P x O x dx



  ，      （3） 

其中 P(x) 為預測CDF，而 
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1 ,  
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O x
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， 

xo 為觀測值。CRPS可視為預測CDF準確性的得

分，其值愈低代表預測CDF越準確。而MAE是用

來校驗決定性預報（本文中採用BMA預報的中位

數作為決定性預報）與觀測值之間的誤差，不同

於CRPS校驗的對象為預測機率分布。MAE的公式

為 

1

1 n

di i
i

f y
n 

 ， 

其中 fd 為決定性預報而 y 為觀測值，其值越低越

好，關於校驗方法可參考張等人（2012）更詳細

的說明。 
首先，我們利用全部10組預報成員資料來建

立BMA預報模型（第一組BMA模型），並依照張

等人（2012）的挑選方式進行評估後決定訓練期

為25天。在此模型下預報能力的校驗結果如表一

所示，此數據將在之後與其他組BMA模型比較。

除了觀察BMA模型的預報能力，我們還可以觀察

每一個預報成員在BMA模型中的重要性。在BMA
模型參數中，wk 代表的是第 k 個預報成員預報最

佳的機率，亦是第 k 個預報成員在模型中的權

重，因此我們可藉由觀察 wk 來分析每一個預報

成員的重要性。表二為 wk 的統計分析結果，表

中列出每一個預報成員其 wk 的第一四分位數

（Q1）、中位數（Q2）、第三四分位數（Q3）及平

均值（mean），藉由這些數字來了解 wk 的分佈情

形。若比較 wk 的Q3及平均值，可發現WEPS成員

的權重明顯低於另外4組成員，表示WEPS成員在

此BMA模型中的重要性相對較低。 

 

 CRPS MAE 

第一組BMA模型 0.7221 0.9969 

表一：第一組BMA模型的校驗結果。 

 

第一組

BMA模型

預報成員 

 

Q1 

 

Q2 

 

Q3 

 

mean 

NFS_M00 0.0000 0.0000 0.2398 0.1440 

NFS_M02 0.0000 0.0000 0.2340 0.1409 

WRF_M00 0.0000 0.0000 0.1755 0.1283 

WRF_M02 0.0000 0.0532 0.3679 0.2061 

WEPS_E01 0.0000 0.0000 0.0012 0.0619 

WEPS_E02 0.0000 0.0000 0.0094 0.0654 

WEPS_E03 0.0000 0.0000 0.0000 0.0621 

WEPS_E04 0.0000 0.0000 0.0001 0.0683 

WEPS_E05 0.0000 0.0000 0.0000 0.0568 

WEPS_E01 0.0000 0.0000 0.0390 0.0663 

表二：第一組BMA模型中各預報成員的 wk 參數

統計數據。表中包含了第一四分位數（Q1）、

中位數（Q2）、第三四分位數（Q3）及平均

值（mean）。 

 
根據上述的分析，接著我們試圖將WEPS從預

報成員中刪除，使用剩下的4組預報成員建立BMA
模型（第二組BMA模型），第二組BMA模型所採

用的訓練期同樣為25天。第二組BMA模型的校驗

結果如表三所示，將表三與表一比較，顯示出兩

組BMA的校驗結果非常接近，差距微小，表示兩

組BMA模型的預報能力差異不大。表四為第二組

BMA模型中 wk 的統計分析結果，相對於第一組

BMA，第二組BMA模型中每一個成員的 wk 彼此

之間較接近，表示在第二組BMA模型中每一個預

報成員都具有相當的重要性。 

 

 CRPS MAE 

第二組BMA模型 0.7235 1.0036 

表三：第二組BMA模型的校驗結果。 

 

第二組     
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BMA模型

預報成員 

Q1 Q2 Q3 mean 

NFS_M00 0.0000 0.0280 0.3643 0.2013 

NFS_M02 0.0000 0.0417 0.3799 0.2108 

WRF_M00 0.0000 0.1611 0.4997 0.2754 

WRF_M02 0.0000 0.2366 0.5465 0.3125 

表四：第二組BMA模型中各預報成員的 wk 參數

統計數據。 

 
分析結果顯示，儘管第二組BMA模型比第一

組少了6組預報成員，但其預報能力與第一組不相

上下。這樣的現象，主要歸因於這6組WEPS預報

成員在第一組BMA模型中的權重（wk）都相當低，

因此把WEPS除去對BMA預報能力的影響不大。至

於為何WEPS的權重會顯得較低，我們可藉由簡單

的統計分析來尋找可能原因。 

 首先我們觀察每一個預報成員各自的預報能

力。表五為各個預報成員經過偏差調整後的預報

值與觀測值之MAE，偏差調整的方式與BMA相

同，使用 ak 和 bk 作線性調整。比較MAE後我們

可以發現WEPS的預報誤差均高於其他4組預報成

員，這應是導致WEPS在第一組BMA模型中權重較

低的可能原因之一。 
由於BMA模型中權重參數 wk 反映出的是

該預報成員相對於其他成員的重要性，因此 wk 
不僅隱含著該成員的預報能力，還有該成員與其

他成員之間的相關性。表六為將所有預報成員經

過偏差調整後，利用其與觀測值之間的誤差所計

算出來的相關係數矩陣。表中我們可以觀察到

WRF_M01與WEPS成員間彼此的相關係數都較

高，因此在已經擁用WRF_M01預報資訊的情況

下，WEPS預報資訊的重要性就會降低，這也是造

成WEPS權重較低的可能原因。 

在表五中顯示NFS_M00、NFS_M02、

WRF_M00這三組預報模式的準確度差異不大，但

在表二中WRF_M00的權重低於NFS_M00、

NFS_M02，因為在第一組BMA模型中，預報成員

包含了WEPS，而WEPS與WRF_M00的相關性很

高，因此造成了WRF_M00的相對重要性降低而具

有較低的權重。但若比較第二組BMA模型的權

重，表四中WRF_M00卻高於NFS_M00、

NFS_M02，因為在第二組BMA模型刪去了WEPS
預報成員，使得WRF_M00相對重要性增加。相反

地，由於在第二組BMA模型下，四組成員中

NFS_M00、NFS_M02彼此之間的相關性最高，使

這兩者各別的重要性降低而具有相對較低的權

重。不論在第一組或第二組BMA模型中，

WRF_M02皆具有最高的權重，這是因為

WRF_M02有最高的準確度（見表五），且與其他

成員的相關性較低（見表六）。 

 

 MAE 

NFS_M00 1.094438  

NFS_M02 1.095907 

WRF_M00 1.098542 

WRF_M02 1.057189 

WEPS_E01 1.147145 

WEPS_E02 1.142319 

WEPS_E03 1.161016 

WEPS_E04 1.143561 

WEPS_E05 1.163553 

WEPS_E01 1.117129 

表五：各個成員預報值（經過偏差調整後）的

MAE。

 

表六： 各個成員預報誤差（將偏差調整後的預報值與觀測值相減）的相關係數矩陣。 

 NFS 

M00 

NFS 

M02 

WRF 

M00 

WRF 

M02 

WEPS 

E01 

WEPS 

E02 

WEPS 

E03 

WEPS 

E04 

WEPS 

E05 

WEPS 

E06 

NFS_M00 1.0000 0.9419 0.7221 0.7357 0.7171 0.7246 0.7133 0.7135 0.6995 0.7205 

NFS_M02 0.9419 1.0000 0.7193 0.7308 0.7181 0.7252 0.7134 0.7151 0.6993 0.7234 

WRF_M00 0.7221 0.7193 1.0000 0.8294 0.8729 0.8559 0.8765 0.8591 0.8636 0.8621 

WRF_M02 0.7357 0.7308 0.8294 1.0000 0.7604 0.7556 0.7703 0.7605 0.7578 0.7554 

WEPS_E01 0.7171 0.7181 0.8729 0.7604 1.0000 0.8861 0.8848 0.8824 0.8695 0.8694 

WEPS_E02 0.7246 0.7252 0.8559 0.7556 0.8861 1.0000 0.8709 0.8940 0.8507 0.8719 

WEPS_E03 0.7133 0.7134 0.8765 0.7703 0.8848 0.8709 1.0000 0.8819 0.8622 0.8756 

WEPS_E04 0.7135 0.7151 0.8591 0.7605 0.8824 0.8940 0.8819 1.0000 0.8595 0.8887 

WEPS_E05 0.6995 0.6993 0.8636 0.7578 0.8695 0.8507 0.8622 0.8595 1.0000 0.8672 

WEPS_E01 0.7205 0.7234 0.8621 0.7554 0.8694 0.8719 0.8756 0.8887 0.8672 1.0000 
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四、模擬實驗 
 

第三章中關於預報成員對BMA模型的影響，皆

是利用歷史資料所進行的推測，由於歷史資料有限，

而且真實資料往往會受到外在因素(例如模式改版)
影響到觀察結果。因此在這一章中，我們希望藉由數

值模擬來證實第三章中的推測。 
為了單純探討預報成員的相關性和準確度對

BMA模型的影響，因此在數值模擬中我們不考慮溫

度的季節變換以及預報模式系統性偏差等等的問

題。在不失一般性下，我們假設觀測值與各成員預報

值皆來自期望值為0及標準差為1的標準常態分布

（Standardized Normal Distribution），而彼此之間的

關係可以用多變量常態分布（multivariate normal 

distribution）來描述： 
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其中 y0 代表觀測值，y1、y2、y3 分別代表3組預報成

員的預報值，而
ij 代表的是 yi 與 yj 之間的相關係

數。我們可以利用
ij 值的調整來設計預報成員的準

確度以及預報成員之間的相關性。 
接續將針對四個主題做不同的數值模擬實驗，每

一組實驗都會透過設計好的多變量常態分布生成105

筆數據，代表同一地點未來105天的觀測值與成員預

報值，再以25天為訓練期建立每一天的BMA預報模

型。 

 
（一）預報成員準確度對BMA模型權重的影響 

在第一組實驗中，我們設計的觀測值與預報成

員之間的關係為： 
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在此設計中，3組預報成員彼此之間的相關係數皆為

0.9，代表相關性都相同，但與觀測值之間的相關係

數分別為0.8、0.7、0.6，代表 y1、y2、y3 這3組預報

成員的準確度是由高到低。 

而這組實驗中預報成員的MAE如表七所示。表

中顯示這3組預報成員實際的準確度也是由高到低，

而在這樣的條件下，我們觀察它們在BMA模型中的

權重。表八為成員權重的統計分析，表八顯示成員的

權重大小排列與表七中的準確度完全一致。因此證明

了在預報成員相關性相同的條件下，BMA模型中的

權重可以確實反映出預報成員的準確度。 

 

 MAE 

y1 0.5042 

y2 0.6195 

y3 0.7155 

表七：第一組實驗中各預報成員的MAE。 

 

 Q1 Q2 Q3 mean 

y1 0.9283 1.0000 1.0000 0.9175 

y2 0.0000 0.0000 0.0680 0.0816 

y3 0.0000 0.0000 0.0000 0.0010 

表八：第一組實驗中各預報成員的 wk 參數統計數

據。 

 
（二）預報成員相關性對BMA模型權重的影響 

在第二組實驗中，我們設計的觀測值與預報成

員之間的關係為： 
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這3組預報成員的準確度都相同，而 y1 與 y2 之間有

很強的相關性， y3 則與其他兩組的相關性較低。 
這組實驗中各成員的準確度幾乎沒有差異，如

表九所示。儘管3組成員的準確度沒有差異，但在表

十中，我們可以看到 y3 的權重較高，表示 y3 在

BMA模型中的相對重要性高於其他兩者，而 y1 與 

y2 因為彼此之間的相關性較高而降低了本身的相對

重要性。此實驗證明儘管預報成員各自的準確度相

同，彼此之間的相關性還是會影響成員本身的相對重

要性。 

 

 

 

 MAE 

y1 0.6178 

y2 0.6188 

y3 0.6169 

表九：第二組實驗中各預報成員的MAE。 
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 Q1 Q2 Q3 mean 

y1 0.0000 0.2389 0.4876 0.2846 

y2 0.0000 0.2213 0.4813 0.2769 

y3 0.2535 0.4387 0.6167 0.4385 

表十：第二組實驗中各預報成員的 wk 參數統計數

據。 

 
（三）預報成員相關性對BMA預報能力的影響 

關於預報成員相關性對BMA預報能力的影響，

我們設計了兩組實驗來比較BMA模型的預報能力。

第三組實驗中，觀測值與預報成員之間的關係設定

為： 
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而第四組實驗中，觀測值與預報成員之間的關係設定

為： 
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在這兩組實驗的設定中，每個預報成員的準確度都相

同，但第三組實驗中預報成員彼此之間的相關性都很

高，而第四組實驗中預報成員彼此之間的相關性較

低。 
表十一顯示這兩組實驗中BMA模型的預報能

力。雖然兩組實驗中，預報成員的預報能力都相同，

但表中顯示第四組實驗下BMA模型的預報能力略優

於第三組，因此預報成員之間的相關性會影響到

BMA的預報能力，相關性越高則預報能力越差。另

外我們再比較這兩組實驗下BMA模型的權重參數 

wk，如表十二及表十三所示。由於在任一組實驗中，

每個成員都具有相同的設定，因此估計出來的 wk 都

很接近1/3，但若比較兩組實驗 wk 的變異程度，表

中顯示第三組實驗的變異較大（可比較Q1與Q3的差

距），這是由於第三組實驗中，成員間彼此的相關性

太強，導致使用EM演算法估計 wk 參數時較難達到

收斂，因此估計出來參數的變異程度較大，也使得建

立BMA模型時需要花更多的時間估計參數。 

 

 

 

 CRPS MAE 

第三組實驗 0.4697 0.6584 

第四組實驗 0.4555 0.6372 

表十一：第三組實驗與第四組實驗中BMA模型的校

驗結果。 

 

 Q1 Q2 Q3 mean 

y1 0.0000 0.1964 0.6383 0.3353 

y2 0.0000 0.1861 0.6236 0.3289 

y3 0.0000 0.2007 0.6369 0.3358 

表十二：第三組實驗中各預報成員的 wk 參數統計數

據。 

 

 Q1 Q2 Q3 mean 

y1 0.0016 0.2871 0.5524 0.3308 

y2 0.0005 0.2852 0.5547 0.3296 

y3 0.0043 0.3036 0.5640 0.3396 

表十三：第四組實驗中各預報成員的 wk 參數統計數

據。 

 
（四）預報成員多寡對BMA預報能力的影響 

 關於預報成員多寡對BMA預報能力的影響，我

們同樣設計了兩組實驗來做對照，第五組實驗的設計

為： 
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而第六組實驗的設計為： 
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這兩組實驗設計中，都有設定相同的 y1、y2、y3 成

員，與觀測值之間的相關係數皆為0.6，彼此之間的

相關性皆為0.7，不同的地方在於第六組實驗多了 

y4、y5、y6、y7 這4組成員，其中 y4 與 y5 準確度較

低（相關係數0.5），但彼此之間與 y1 有很強的相關

性（相關係數0.9）。同樣地， y6 與 y7 準確度也較
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低，但彼此之間與 y2 有很強的相關性。這樣設計的

目的，是為了產生3群預報成員，每一群皆以不同的

模式為基礎，因此不同群的預報成員彼此之間相關性

較低（相關係數0.7），而同一群內成員彼此相關性高

（相關係數0.9），但同一群中只有一個成員的準確度

較高（相關係數0.6），其他成員的準確度較低（相關

係數0.5）。對照實際數據，同一群成員的關係與

WRF_M00、WEPS之間的關係類似，而不同群的關

係就像是NFS、WRF之間的關係。 
而這兩組實驗中，BMA模型的校驗結果如表十

四所示。表中可以觀察到，雖然第六組實驗具有較多

成員的預報資訊，但BMA模型的預報能力反而較

差，這樣的現象主要是因為過度配適(overfitting)所造

成。當我們在建立任何的統計預測模型時，若加入過

多不重要的參數，反而會使得模型過度配適導致預測

能力降低。所以，在建立BMA模型時，並非預報成

員越多越好。 
為了避免形成過度配適的現象，在實際預報作

業中，我們不建議加入WEPS為BMA模型的預報成

員。雖然在我們第三章實際數據的校驗中，尚未看到

過度配適的證據出現，但這並不表示沒有過度配適的

可能。 

 

 CRPS MAE 

第五組實驗 0.4555 0.6372 

第六組實驗 0.4614 0.6457 

表十四：第五組實驗與第六組實驗中BMA模型的校

驗結果。 

 

五、結論 
 

在第三章的比較中，我們發現第一組（10組預

報成員）與第二組（4組預報成員）BMA模型的預報

表現差異不大。但由於BMA方法在計算模型參數 wk 
時，使用EM演算法需要花較多的時間，若加入越多

的預報成員會使得計算成本大幅增加，例如第一組

BMA模型建模所花的時間大約是第二組的三倍。另

外，還有模型因參數過多而導致過度配適的潛在可

能。因此在預報能力差異不大的情況下，我們會偏好

使用成員較少的第二組BMA預報模型來進行預報作

業。 
而關於BMA模型中的預報成員挑選方法，可以

根據模型中的參數 wk 來做挑選，wk 代表的是第 k 
個預報成員在所有成員中預報最佳的機率，也是第 k 
個預報成員相對於其他成員的重要性指標。而本文利

用觀察歷史資料和數值模擬兩種方法，證明影響 wk 
值大小的包含該成員的預報準確度以及與其他成員

之間的相關性，而且成員彼此之間的相關性若太強，

甚至還可能會降低了BMA模型的預報能力。因此在

建立BMA模型時，預報成員的挑選不僅要考量成員

的預報能力，還需要考量成員彼此之間的相關性。 
在本文的測試中，由於WRF_M00、WRF_M02

以及WEPS都是屬於相同的模式，彼此之間有很強的

相關性，而WRF_M00與WEPS預報是採用更多相同

的條件，若將全部的預報成員加入BMA模型中不會

有更佳的預報能力反而增加了計算成本，因此從中取

一些較具代表性的即可。然而，若能加入與原有預報

成員相關性低且具有相當預報能力的新成員，或許能

提升BMA模型的預報能力。因此，未來希望能加入

與NFS或WRF差異性較大的模式來做測試，期待

BMA模型會有更好的預報表現。 
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2012年5月12日宜蘭地區超豪大雨事件個案模擬分析 
張培臣 林裕豐 張大燿 顧凱維 

空軍氣象中心 

摘  要 

    2012年5月12日宜蘭地區出現日累積雨量達507毫米超大豪雨，由於該降雨時段集

中於12小時之內，且最大時雨量高達92毫米，瞬時雨量造成當地嚴重災情。雖然，每

年5~6月梅雨季宜蘭偶有豪(大)雨發生，但是類似此次個案之強降水事件並不常見。 
    本研究利用高解析度之數值模擬，除控制實驗外，另設計三組對照組實驗分別為

1.臺灣地形減低一半;2.移除臺灣地形，地表仍為陸地;3.移除臺灣地形，地表為水體，藉

由不同之模式設計模擬探討本次超大豪雨事件發生機制及演變過程。模擬結果顯示，

此期間臺灣東部海域大氣環境存在一有利對流之條件，太平洋高壓南側之東南氣流夾

帶充沛水氣與中央山脈北段地形產生之抬升作用，為造成劇烈水事件之主要原因。另

外，由地形敏感度模擬測試結果顯示，當臺灣地形高度減低一半時，模擬最大之降雨

位置略為南移，但強度略為增強；移除地形之模擬不但降水減弱，且發生位置與控制

實驗模擬完全不同，顯示環境氣流與地形之相互作用對降水之強度與位置扮演關鍵之

角色。 
關鍵字：WRF、超大豪雨 

 

一、前言 

臺灣地區每年5～6月間之梅雨季，不穩定之大

氣環境提供適合對流發展之有利條件，並常造成局

部地區之豪(大)雨發生。2012年5月12日宜蘭地區出

現日累積雨量達507毫米超大豪雨，由於該降雨時

段集中於12小時之內(1200 LST至2400 LST時)，且

最大時雨量高達92毫米，瞬時雨量造成當地嚴重災

情。雖然，梅雨季宜蘭偶有豪(大)雨發生，但類似

此個案之強降水事件並不常見。過去有關梅雨季之

劇烈降水文獻多集中在討探臺灣西半部地區之研

究，針對宜蘭地區豪(大)雨之研究甚少。Yeh and 

Chen（1998）分析TAMEX 期間弱綜觀強迫下東北

與東部地區降水特徵，發現東北部山區因上坡風發

展午後1600 LST有降水之最大值；陳等(2010) 研究

顯示，臺灣東部地區梅雨季之局部環流發展顯著並

與降雨密切關連，宜蘭地區在海風發展後，降雨強

度於午後內陸高山區顯著增強，複雜地形使海風與

谷風結合而產生之中尺度氣旋式渦旋擾動，為梅雨

季午後對流激發與調控降雨強度之機制；張等

（1995）分析1985～1994 年十年來宜蘭發生豪雨

的個案，歸納出造成宜蘭地區豪雨的可能原因為：

1.暖平流輸入；2.地形效應；3.東北風和東南風在此

區域合流；及4.中尺度對流系統的影響。由上述研

究顯示，地形與局部環流對於宜蘭地區強降水形成

之重要性。本研究將利用WRF高解析度之數值模

擬，藉由不同的實驗設計，討探5月12日宜蘭地區

出現超大豪雨事件之制機。 

二、個案分析與介紹 

由地面天氣圖顯示(圖1)，2012年5月12日0800 

LST高壓中心位於日本海，鋒面位於華中一帶，臺

灣地區風場為東風氣流，13日0800 LST位於日本海

之高壓中心略為向東移動，而位於華中之鋒面系統

東移至華南沿海一帶，臺灣位鋒面前緣，環境風場

轉為偏南氣流，臺灣地區為一鋒前之弱綜觀大氣環

境。 

 

 

 
圖1 2012年5月(a)12日及(b)13日0800 LST地面天氣

圖(資料來源：香港天文台)。 

 
由紅外線衛星雲圖顯示(圖2)，5月12日1800 

LST至2400 LST期間，鋒面系統持續由大陸華中移

出至沿海一帶，此時鋒面系統發展之對流雲系並未

影響臺灣地區，反而是位於臺灣東北部及臺灣東部
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近海對流雲系明顯被激發，並隨時間卻有發展增強

之現象。透過整合雷達回波時間序列(圖3)，更可以

清楚看見宜蘭地區及其外海之強回波發展情況，最

強回波發生在宜蘭南方，其回波值達55dBz以上。

該對流發展時段集中午(1200 LST)後至半夜(2400 

LST)12小時，並造成宜蘭地區最大累積雨量達507
毫米(圖4)。 

 

 

 
圖2 2012年5月12日1800 LST至2400 LST 紅外線

衛星雲圖。 

 

 
圖3 2012年5月12日1400 LST至2400 LST MOSAIC

整合雷達回波圖(資料來源：中央氣象局)。 

 
圖4 2012年5月12日臺灣地區累積雨量圖(雨量單

位：mm)。 

三、資料來源與研究方法 

(一)模式介紹及資料來源 
本研究使用中尺度模式WRF V3.3.1 版本進行

模擬，模擬時間為2012年5月11日2000 LST至2012
年5月13日2000 LST共48小時，模式初始場和側邊

界條件採用NCEP-FNL全球再分析資料，空間解析

度為1°x 1°，時間間隔為6 小時一筆。模式中所使用

的物理参數化設定選用雲物理參數法為Kessler 

scheme，此參數法包含水氣、雨、雲水過程，屬於

暖雲過程;積雲參數法是使用Kain-Fritsch scheme；

邊界層參數法採用YSU PBL scheme邊界層參數

法；長波輻射參數法採用 RRTM scheme。  

(二)實驗設計 
模式模擬之網格設定為三層巢狀網格(圖5)，三

層巢狀水平網格解析分別為27 Km、9 Km及3 Km。

除控制組（CTRL RUN）實驗外，另外設計三組對

照組實驗分別為1.臺灣地形減一半;2.移除臺灣地

形，地表仍為陸地;3.移除臺灣地形，地表為水體，

針對不同地形狀況下之模擬結果與控制組實驗做

比較，藉由不同之模式設計模擬探討本次超大豪雨

事件發生機制、演變過程及地形扮演之角色。 

 

 
圖5 模式模擬之三層巢狀網格，水平網格解析分別

為D1：27 Km、D2：9 Km及D3：3 Km。 
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四、模擬結果分析 

(一)模擬控制組校驗與分析 
由D1(第一層網巢)模擬12小時(5月12日0800 

LST)之結果顯示(圖6)，地面高壓中心位於韓國半

島，其勢力向東南伸展至日本南方海面，臺灣地區

風場為偏東至東南風；850 hPa臺灣東部海域仍受高

壓環流影響，以東南風場為主，此時大陸華中存在

一鋒面之低壓系統；500 hPa高壓環流中心位於南海

地區，臺灣地區風場為西至西北風。模擬36小時(5
月13日0800 LST)後，位於華中之鋒面系統東移至

大陸沿海附近，臺灣位於鋒前之大氣環境，低層南

風明顯增強，500 hPa仍為西風氣流(圖7)。相較於

觀測結果顯示，模擬結果已掌握鋒面系統及臺灣周

邊之大氣環境變化情況。 

 

 

 

 
圖6 模式模擬2012年5月12日0800 LST (a)1000 hPa

風場(風速單位KT)及海平面氣壓(單位hPa)；(b) 

850 hPa風場及高度場(單位HGT)及(c)500 hPa
風場及高度場(單位HGT)。 

 

 

 

 
圖7 模式模擬2012年5月13日0800 LST (a)1000 hPa

風場(風速單位KT)及海平面氣壓(單位hPa)；(b) 

850 hPa風場及高度場(單位HGT)及(c)500 hPa
風場及高度場(單位HGT)。 

 
由D3(第三層網巢)模擬最大雷達回波顯示(圖

8)，5月12日午後1400 LST位於臺灣中央山脈周邊

山區對流有開始發展，隨著時間該對流雲系持續增

強，尤其位於東北部山區，對流發展最為旺盛，且

持續時間長，至2400 LST仍可見位於宜蘭地區超過

50dBz之強回波；除陸地上之對流發展外，亦可發

現位於東部近海對流發展也相當旺盛，且多呈線狀

分佈，對於東部近海之線狀對流Yu and Jou (2005)
及Alpers et al. (2010)研究均顯示局部環流與地形效

應，是造成該對流線生成重要原因之一，然而該對

流系統發展過程並非本文探討之重點，在此不多贅

述。由圖9模擬5月12日0800LST至13日0800LST 期

間24小時累積降水顯示，陸地上最大降水位置與觀

測相同，最大累積降為量約為425毫米，略小於觀

測值，整體降水分佈模擬表現相當接近觀測情況。 

254



 

 

 
圖8 模式模擬2012年5月12日1400 LST至2400LST

最大雷達回波(dBz)分佈時間序列。 

 

 
圖9 D3模式模擬2012年5月12日0800LST至13日

0800LST累積降水量(mm)。 

 

(二)強降水機制分析 
由於模式正確模擬出各項大氣環境要素(包含

鋒面系統、風場及降水分佈等)，因此，可藉由分

析各量場以探討宜蘭地區強降水過程與形成機

制。圖10為5月12日1600 LST及2000 LST 925hPa臺

灣周邊風場及輻散場分佈，此時宜蘭地區之對流發

展相當旺盛，由風場可見東部近海風場以東南風為

主，當氣流接近陸地時，受地形影響風場有為轉偏

北之現象，並與環境之東南風形成局部之輻合，在

宜蘭地區向岸風相當明顯，該風場有利將海面上之

水氣帶往陸地。由圖11相同時間700hPa風場則顯

示，該高度層以仍以西風氣流為主，因陸地及東部

近海之局部對流發展，導致氣流呈現擾動情況，並

形成局部輻合，有利對流發展。 

 
圖10 模式模擬2012年5月12日925 hPa (a)1600 LST 

及(b) 2000 LST風場(風速單位KT)及輻散場

(色階，單位1e-4 m2s-1)。 

 

圖11 模式模擬2012年5月12日700 hPa (a)1600 LST 
及(b) 2000 LST風場(風速單位KT)及輻散場

(色階，單位1e-4 m2s-1)。 

 
由雷達回波、相對濕度及風場高度剖面圖顯示

(圖12)，5月12日1600 LST低層約在850hPa以下東部

海上偏東氣流之風量相當明顯，該偏東氣流帶來相

當充足之水氣(低層相對濕度均接近100%)，該氣流

進入地形後被地形舉升；而此同時，山脈西部氣流

均為偏西氣流，部份氣流越過山脈後，在背風區(山

脈東側)形成下沉作用，該下沉之氣流與山脈東側

受地形舉升之氣流形成局部之輻合作用，加深空氣

塊舉升之能力，形成對流發展之重要激發機制。由

圖12中可以發現最強之對流發生在山脈東側之斜

坡上，至夜間(圖12b)該舉升機制仍然存在，故對流

發展仍為活躍，惟強度有略為減弱。除了上述存在

之舉升機制外，對流之發展仍必須提供適當之大氣

環境，使其可持續發展。由圖13(a)相當位溫分佈顯

示，受風場傳送由低緯地區帶來暖濕空氣，東部近

海均有較高之相當位溫，在宜蘭近海之相當位溫值

仍高達350°K，其高相當位分佈軸線由東南部海域

向東北部近海延伸，呈現東南-西北走向，形成一

低層暖濕之大氣條件；此時，由模擬之CAPE值(圖
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13(b))亦有相似分佈，宜蘭周邊之CAPE值高達1000 

J/kg以上，為對流發展提供最有利之環境。 

 

 
圖12 2012年5月12日 (a)1600 LST及(b)2000 LST之

模擬雷達回波(色階)、相對濕度(等值線)及風

場高度剖面圖(橫切面為北緯24.6度，東經

120.5至123度)。 

 

圖13 2012年5月12日1600 LST (a)1000 hPa相當位

溫(色階，單位°K)與風場(風速單位KT)及(b) 

CAPE(單位J/kg)分佈。 

五、地形敏感度分析 

(一)臺灣地形高度減半之模擬 

   由模擬之最大雷達回波圖顯示(圖14)，雖然地形

高度降低一半，但午後陸地上對流發展仍相當明

顯，尤其在5月12日2000 LST時，花蓮北部地區亦

有出現高達55dBz之強回波，該地區之降水更高達

642毫米(圖15)，高於控制實驗之最大值425毫米，

但位置不同。由925 hPa風場及輻散量場分佈可以發

現，因地形高度改變，造成環境風場與地形產生之

輻合位置略為向南移動，最大降水即發生在該最大

輻合區，顯現環境風場與地形之間作用對產生激發

對流之重要性。 

 

 
圖14 1/2地形之模擬2012年5月12日(a)1400 LST及

(b)2000 LST最大雷達回波(dBz)分佈。 

 

 
圖15 模2012年5月12日0800LST至13日0800LST 

臺灣地形減半模擬之累積降水量(mm)。 

 

 
圖16 1/2地形之模擬2012年5月12日925 hPa (a)1800 

LST 及(b) 2000 LST風場(風速單位KT)及輻

散場(色階，單位1e-4 m2s-1)。 

 

(二)移除臺灣地形之模擬 
由圖17(a)移除臺灣地形(地表仍為陸地)模擬顯

示，無高山地形時，午後對流發展仍相當旺盛，且

該對流發生位置多集中在陸地中央，原因為午後熱

力作用造成海風向陸地中央移動，並在陸地中央形

成輻合(圖略)，形成動力舉升，進而形成對流。而

移除臺灣地形，並將該移除地形範圍設為水體，則

地表之熱力機制不存在，故對流並未發生 (圖

17(b))。由雨量累積亦可顯示，當有地表存在時，

對流產生之降水仍可達263毫米(圖18(a))，但完全為

水表面時，僅有局部地區為風場輻合產生之零星降

水(圖18(b))。 
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圖17 移除地形 (a)平坦地表及 (b)平坦水面模擬

2012年5月12日1800 LST 最大雷達回波(dBz) 
分佈。 

 
圖18 移除地形(a)平坦地表及(b)平坦水面之模擬

累積降水量(mm)，時間為2012年5月12日

0800LST至13日0800LST。 

 
由上述地形實驗模擬可以發現，環境風場與地

形之間作用在本個案中扮演相當重要的角色，由於

環境存在適合對流發展之有利條件，此時只要有局

部輻合之激發作用，就可以誘發強對流的生成。在

本個案模擬中，偏東至東南氣流與宜蘭地區地形間

之相互作用正好滿足此一條件，進而造成宜蘭地區

之強降水事件發生；倘若地形改變或風場進入角度

不同，則對流發生位置就會隨之調整。 

六、結論 

梅雨季期間，不穩定之大氣環境提供對流發展

有利條件，並常造成局部地區之豪(大)雨發生。2012
年5月12日宜蘭地區出現日累積雨量達507毫米超

大豪雨，瞬時雨量造成當地嚴重災情。本研究利用

WRF高解析度之數值模擬，除控制實驗外，另設計

三組對照組實驗分別為1.臺灣地形減一半;2.移除臺

灣地形，地表仍為陸地;3.移除臺灣地形，地表為水

體等三組，針對不同地形狀況下之模擬結果與控制

組實驗比較，並藉由不同之模式設計模擬探討本次

超大豪雨事件發生機制、演變過程及地形扮演之角

色。 
模擬結果顯示，東南風場傳送低緯之暖濕空

氣，使得東部近海有較高之相當位溫，在宜蘭近海

之相當位溫值高達350°K，其分佈軸線由東南部海

域向東北部近海延伸，呈現東南-西北走向，形成

一低層暖濕之大氣條件，且該區CAPE值相當高，

為有利對流發展之環境；當東部海域偏東南氣流帶

來相當充足之水氣，該氣流進入地形後被地形舉

升；同時，山脈西部氣流偏西氣流越過山脈後，在

背風區形成下沉氣流與山脈東側受地形舉升之氣

流形成局部之輻合作用，加深空氣塊舉升之能力，

形成對流發展之重要激發機制。另外，由地形敏感

度模擬測試結果顯示，當臺灣地形高度減低一半

時，模擬最大之降雨位置略為南移，但強度略為增

強；而移除臺灣地形(地表仍為陸地)時，午後對流

發展仍相當旺盛，且該對流發生位置多集中在陸地

中央，原因為午後熱力造成海風向陸地中央移動，

在陸地中央形成輻合形成動力舉升，進而形成對

流。當移除地形範圍設為水表面時，地表之熱力機

制不存在，故對流並未發生。綜合上述分析顯示，

環境風場與地形之間作用在本個案中扮演相當重

要的角色，由於環境存在適合對流發展之有利條

件，此時只要有局部輻合之激發作用，即可以誘發

強對流的生成。在本個案模擬中，偏東至東南氣流

與宜蘭地區之地形正好滿足此一條件，進而造成宜

蘭地區之強降水事件發生。 
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運用 WRF 模擬臺灣中北部地區低能見度及低雲幕現象之個案研究 
 

任亦偉、王信富、陳文倩 
 

空軍氣象聯隊 
 

摘   要 
 

本研究利用 WRF 數值模式(the Advanced Research WRF, ARW)模擬 2012 年 02 月 28 日出現於臺灣中北部地

區之低能見度及低雲幕個案，並探討此低能見度及低雲幕個案對臺灣中北部地區及機場天氣之影響。 
分析當時綜觀大氣環境顯示，2 月 27、28 日台灣地區為東北季風天氣型態，2 月 28 日 08 時於臺灣東部外

海生成一道鋒面，之後於 20 時持續加深向東移動；分析桃園、中壢(中央大學)、新竹、清泉崗等測站觀測資料

顯示，自 2 月 28 日 08 時鋒面自臺灣東部外海生成後，各測站之溫度原先受東北季風影響持續下降，但自中午

11 時起，各測站溫度陸續出現短暫回升情形，幅度約 2-3℃，之後又開始下降，氣壓則呈現升-降-升，而風向則

出現北-南-北風向之不連續現象；另依據中壢地區民眾實際拍攝資料顯示，當日下午中壢地區 13 至 14 時曾出現

類似滾軸雲(roll cloud)之天氣現象，持續時間約 1~2 小時，因此研判 2 月 28 日自中午 12 時至下午 17 時臺灣中北

部地區大氣出現短暫之不連續現象，應由密度流(density current)現象所造成，而中壢地區出現之滾軸雲，研判應

為密度流所引發之大氣邊界層不穩定或擾動現象。分析各測站實際觀測能見度及雲幕高資料顯示，密度流於 2

月 28 日中午起移入各測站後，桃園、新竹等海拔高度較低測站(桃園約為 33 公尺，新竹約為 8 公尺)，能見度及

雲幕高度無明顯變化，但中壢(中央大學)、清泉崗等海拔高度較高測站(中央大學約為 150 公尺，清泉崗約為 200

公尺)，能見度及雲幕高度皆明顯下降，顯示本次個案密度流所引發之大氣邊界層不穩定或擾動現象自密度流高

度一半(約 150 公尺)左右開始往上發展，對於近底層(<100 公尺)之大氣則無明顯影響，此與過去之相關研究結果

一致。 
分析 WRF 數值模式位溫剖面資料顯示，模擬之密度流其厚度約為 300 公尺，移速約為 20-25m/s，此與本次

個案實際測站觀測資料評估之數據近似，分析模式相當位溫剖面資料顯示，2 月 28 日中午 12 時至下午 17 時臺

灣中北部地區出現相當位溫不連續現象，研判此應為密度流之空氣秉性與環境不同所造成；分析模式二維風場

擾動及擾動動能(TKE)剖面資料顯示，二維風場擾動及擾動動能持續由北往南傳遞，顯示密度流所引發之大氣邊

界層不穩定或擾動現象以波動方式傳遞能量形成滾軸雲，持續造成海拔高度較高測站(中壢、清泉崗)之能見度及

雲幕高度不佳，由此顯示 WRF 數值模式對於此密度流之個案有不錯之掌握能力。 

 
關鍵字：密度流、滾軸雲、WRF 數值模式、低能見度與低雲幕 
 

一、前言 
    密度流(density current)為一種發生於大氣邊

界層之天氣現象，對於東亞及台灣地區而言，密度流

較容易出現於冬春二季，原因在於密度流發生主因之

ㄧ為近地表有冷空氣逸入於暖空氣下方，而冬春二季

之東北季風天氣型態正好為密度流提供冷空氣來源。

滾軸雲(roll cloud)常伴隨於密度流生成時，其生成原因

主要為當密度流往下游傳遞時，在其前緣之上半部由

於 Kelvin-Helmholtz 不穩定機制，導致大氣之邊界層

有擾動及不穩定現象，因有雲系生成。本研究利用

WRF 數值模式(the Advanced Research WRF, ARW)模
擬 2012 年 02 月 28 日出現於臺灣中北部地區之低能見

度及低雲幕個案，並探討此低能見度及低雲幕個案對

臺灣中北部地區及機場天氣之影響。 
 

二、研究工具及方法 
    WRF 數 值 模 式 是 由 美 國 國 家 大 氣 研 究 中 心

(National Center of Atmosphere Research, NCAR)及美國

國 家 環 境 預 測 中 心 (National Center of Environment 

Prediction, NCEP)等氣象單位共同研發之數值模式，為

一完全可壓縮以及非靜力模式，採用 F90 語言編寫。

水平方向採用 Arakawa C 網格點，垂直方向則採用地

勢追隨座標(σ)，在時間積分方面採用三階或者四階

的 Runge-Kutta 演算法。WRF 模式不僅適合進行理想

性模擬，亦可應用於真實天氣的個案模擬及探討。本

研究將 WRF 設定為四層巢狀網格，水平解析度分別

為 27、9、3 及 1 公里，垂直解析度為 45 層，初始場

及邊界條件使用 NCEP GFS 全球模式，其水平解析度

為 0.5°×0.5°，模式預報時間為 24 小時，相關模式細部

設定請參閱表一。 
為研究此密度流個案對臺灣中北部地區及機場之

影響，針對桃園(RCGM)、新竹(RCPO)、及清泉崗

(RCMQ)三機場 101 年 02 月 28 日 08 至 20 時之逐時觀

測資料作分析，機場資料由空軍氣象聯隊提供，另從

中央大學「大氣邊界層暨空氣污染實驗室」網頁攫取

101 年 02 月 28 日 10 米自動氣象觀測塔資料，各機場

相關地理位置及測站海拔高度如圖 1 所示。 

 

三、觀測資料分析 
（一）綜觀環境分析 
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分析 NCEP GFS 1.0°×1.0°網格點資料顯

示，101 年 2 月 27 日 12Z 臺灣地區為東北季風

天氣形態，2 月 28 日 00Z 時一風場輻合帶於臺

灣東部外海生成，此輻合帶於生成後中心氣壓

持續下降，於 2 月 28 日 12Z 時形成一鋒面帶向

東移動，此時臺灣地區依舊為東北季風天氣型

態（圖 2.a-c）。925hPa 風場、溫度場、重力位

高度、相對溼度、及輻合輻散場顯示，101 年 2

月 27 日 12Z 時臺灣地區風場以東北向風為主，

相對濕度偏高，風場無明顯輻合輻散；101 年 2

月 28 日 00Z 時一風場輻合帶自琉球群島一帶向

西南延伸經臺灣地區至南海一帶，臺灣地區附

近相對濕度偏高，風場輻合輻散現象較 2 月 27

日 12Z 明顯（圖 3.a-d）。850hPa 風場、溫度場、

重力位高度、相對溼度、及輻合輻散場顯示，

101 年 2 月 27 日 12Z 時臺灣地區風場以東南向

風為主，相對濕度偏高，大陸東南沿海一帶風

場輻合較明顯；101 年 2 月 28 日 00Z 時東南風

速較 2 月 27 日 12Z 強，且大陸東南沿海一帶風

場 輻 合 帶 向 東 移 動 至 臺 灣 海 峽 一 帶 （ 圖

4.a-d）。500hPa 風場、溫度場、重力位高度、及

渦度場顯示，101 年 2 月 27 日 12Z 時臺灣地區

位於正渦度為主，101 年 2 月 28 日 00Z 時有一

槽線位於華南一帶，向東移動，至 101 年 2 月

28 日 12Z 時槽線通過臺灣地區，臺灣地區由正

渦度轉為負渦度（圖 5.a-c）。 

（二）各測站觀測資料分析 
圖 6 及圖 7.a-d 分別為桃園機場(RCGM)及

新竹機場(RCPO)101 年 02 月 28 日 08 時至 20
時各氣象要素變化，二機場之海拔高度分別為

33 及 8 公尺。圖中顯示，桃園、新竹機場 02
月 28 日晨間風場以北向風為主，能見度約為

2000 至 3000 公尺，雲幕高約 400 至 600 英呎，

溫度持續下降，而氣壓持續上升，二場皆有降

雨現象；桃園機場約自 1130 時起、新竹機場自

1100 時起天氣開始變化，風場由北向風開始轉

為南向風，風速亦較晨間為弱；氣溫原本開始

回升，最高至 15℃，回升幅度達 2℃，但於 1330
時又開始下降，另相對溼度原開始下降，最低

降至 91％，但約於 1310 時則又開始上升；能

見度及雲幕高則開始回升，最高分別至 5000
公尺及 1600 英呎，之後桃園、新竹機場分別於

1400 時及 1330 時後風場又轉回北向風，風速

亦逐漸增強，能見度及雲幕高亦逐漸下降。分

析風場資料顯示，受東北季風天氣系統影響，

桃園與新竹機場原以北向風場為主，但自 1100
時起至 1400 時止，風場轉為南向風場，1400
時之後又轉回北向風場；再分析二機場之溫

度、相對濕度資料顯示，1100 時前二機場溫度

皆持續下降，但自 1100 時至 1400 時，二機場

溫度呈現短暫性回升又下降，相對溼度先下降

後上升，二者相位為 180 度，1400 時之後溫度

及相對濕度則同時下降。依據上述資料顯示，

約 1100 時，臺灣地區由於轉南風，空氣變較為

溫暖，因此測站溫度上升，濕度下降，至 1400
時，後方一股冷空氣快速逸入，因此，風場又

轉為北風，溫度下降，濕度上升，如此劇烈之

冷暖空氣交會造成了大氣邊界層極易出現不穩

定帶，研判此不穩定帶即與密度流 (density 
current)現象有關。 

圖 8.a-d 為清泉崗機場(RCMQ)101 年 02 月

28 日 08 時至 20 時各氣象要素變化，圖中顯

示，清泉崗機場 02 月 28 日晨間風場亦以北向

風為主，能見度約為 2000 至 3000 公尺，雲幕

高約 200 英呎，而氣壓持續上升，亦有降雨現

象；約自 1200 時起，天氣開始變化，風場由北

向風開始轉為南向風，風速亦較晨間為弱；氣

溫剛開始為回升，最高至 14℃，回升幅度達 2~3
℃，但約於 1450 時又下降，而相對溼度則並未

如桃園、新竹機場有明顯變化，此為其值得特

別討論之處；能見度一開始先回升，最高至

5000 公尺，約於 1300 時開始明顯下降，於 1450
時達最差，僅 100 公尺，雲幕高亦於 1430 時達

最差，僅 50 至 100 英呎，於晚間 1800 時雲幕

及能見度始緩慢回升。 
圖 9 為中央大學 101 年 02 月 28 日 10 米自

動氣象觀測塔資料(攫取自中央大學「大氣邊界

層暨空氣污染實驗室」網頁)，圖中顯示，晨間

風場以北向風場為主，溫度持續下降，而氣壓

持續上升，有降雨現象；約自 1130 時起天氣開

始變化，風場由北向風開始轉為南向風，風速

亦較晨間為弱；氣溫開始回升，最高至 15℃，

回升幅度達 2℃，另相對溼度原開始下降，最

低降至 91％，但約於 1310 時則又開始上升，

氣溫原本開始回升，最高至 14~15℃，回升幅

度達 2~3℃，但約於 1330 時開始劇烈下降，最

低達 10~11℃，下降幅度達 4~5℃，但相對溼度

不同於桃園、新竹機場，反而近似於清泉崗機

場無明顯變化，約為 98％；之後約於 1400 時

及 1330 時後風場又轉回北向風，風速亦逐漸增

強。 
依相關研究顯示，若大氣近地面層存在逆

溫層，則適合密度流存在並會往下游傳遞，圖

10(a-d)分別為 101 年 02 月 27 日 12Z 及 02 月

28 日 00Z 板橋(46692)、馬公(46734)之探空資

料，圖中顯示，101 年 02 月 27 日 12Z 時板橋

測站 1.5km 以下無逆溫層，約 1.5 至 2.0km 存

在一逆溫層，101 年 02 月 28 日 00Z 時板橋測

站從地面至 3.0km 皆為逆溫層，顯示逆溫層有

加厚趨勢；馬公測站則顯示逆溫層皆存在於 0.5
至 1.5km 之高度，依以上資料分析顯示，中北

部地區近地面層皆存在一逆溫層，適合密度流

存在並會往下游傳遞。 
依據上述各氣象要素分析，此次密度流個

案抵達新竹、桃園、清泉崗機場時間分別約為

1330、1350、及 1430 時，依此速度推算，此次
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密度流個案約以 20~25m/s 之速度朝東南東方

向移動。 
 

四、數值模式模擬結果 

（一）模式模擬綜觀環境分析 

圖 11(a-d)為模式模擬之 2km 以下位溫(θ)

及風場垂直剖面圖，模式網格解析度為 1km，

其中垂直方向風場(w)放大 10 倍，圖中以各測

站之經緯度為參考點，切南北方向剖面，圖左

側為南方，圖右側為北方，時間則選擇密度流

大約抵達各測站時間，新竹機場(RCPO)約為

101 年 02 月 28 日 1330 時，桃園機場(RCGM)

及中壢地區約為 1350 時，清泉崗機場(RCMQ)

則約為 1430 時。圖中顯示，模式模擬當密度流

抵達新竹、桃園機場及中壢地區時，當地位溫

約為 288 至 290K，密度流抵達清泉崗機場時，

當地位溫約為 290 至 292K，且由新竹、桃園機

場及中壢地區之垂直剖面圖中(圖 10a-c)，發現

模式已模擬出密度流現象之部份特徵，包括密

度流前方之頭部(head)有突出現象，經分析模擬

之密度流其厚度約為 300 公尺，移速約為

20-25m/s，此與本次個案實際測站觀測資料評

估之數據近似。 

圖 12(a-d)為模式模擬之 2km 以下相當位溫

(θe)及風場時間序列圖，模式網格解析度為

1km，其中垂直方向風場(w)放大 10 倍，時間自

101 年 02 月 28 日 00Z 至 12Z，各圖以各測站之

經緯度為參考點，其中(a)參考點為桃園機場

(RCGM)(b)參考點為中壢(c)參考點為新竹機場

(RCPO)(d)參考點為清泉崗機場(RCMQ)。圖中

顯示，自各測站實際天氣開始變化時間（桃園

機場、中壢約自 1130 時，新竹機場約自 1100
時，清泉崗機場約自 1200 時）起，相當位溫數

值持續增加，顯示大氣中水氣含量增加，此與

各機場所觀測到之溫度回升現象一致，而待密

度流通過後，另一波較乾冷空氣抵達各測站

時，各機場溫度及氣壓持續上升，模式模擬之

相當位溫變化亦與觀測相符。 
（二）模式模擬 TKE 資料分析 

密度流特徵之ㄧ為大氣邊界層擾動動能

(disturbance kinetic energy, TKE)將明顯增加，原

因為冷空氣逸入暖空氣下方，舉昇冷空氣，大

氣邊界層出現垂直運動，因此密度流出現時，

亦將伴隨大氣垂直速度震盪現象。圖 13(a-d)為

模式模擬之 2km 以下擾動動能(J/kg)及風場垂

直剖面圖，模式網格解析度為 1km，其中垂直

方向風場(w)放大 10 倍，時間自 101 年 02 月 28

日 00Z 至 12Z，各圖以各測站之經緯度為參考

點，其中(a)參考點為桃園機場(RCGM)(b)參考

點為中壢(c)參考點為新竹機場(RCPO)(d)參考

點為清泉崗機場(RCMQ)。圖中顯示，密度流抵

達各測站之時間前後，垂直速度風場及擾動動

能皆出現震盪現象，顯示密度流所引發之大氣

邊界層不穩定或擾動現象以波動方式傳遞能量

形成滾軸雲，持續造成海拔高度較高測站(中

壢、清泉崗)之能見度及雲幕高度不佳，由此顯

示 WRF 數值模式對於此密度流之個案有不錯

之掌握能力。 

 

五、結論 

本 研 究 利 用 WRF 數 值 模 式 (the Advanced 
Research WRF, ARW)模擬 2012 年 02 月 28 日出現於

臺灣中北部地區之低能見度及低雲幕個案，並探討此

低能見度及低雲幕個案對臺灣中北部地區及機場天氣

之影響。 
分析當時綜觀大氣環境顯示，2 月 27、28 日台灣

地區為東北季風天氣型態，2 月 28 日 08 時於臺灣東

部外海生成一道鋒面，之後於 20 時持續加深向東移

動；分析桃園、中壢(中央大學)、新竹、清泉崗等測

站觀測資料顯示，自 2 月 28 日 08 時鋒面自臺灣東部

外海生成後，各測站之溫度原先受東北季風影響持續

下降，但自中午 11 時起，各測站溫度陸續出現短暫回

升情形，幅度約 2-3℃，之後又開始下降，氣壓則呈現

升-降-升，而風向則出現北-南-北風向之不連續現象；

另依據中壢地區民眾實際拍攝資料顯示，當日下午中

壢地區 13 至 14 時曾出現類似滾軸雲(roll cloud)之天氣

現象，持續時間約 1~2 小時，因此研判 2 月 28 日自中

午 12 時至下午 17 時臺灣中北部地區大氣出現短暫之

不連續現象，應由密度流(density current)現象所造成，

而中壢地區出現之滾軸雲，研判應為密度流所引發之

大氣邊界層不穩定或擾動現象。分析各測站實際觀測

能見度及雲幕高資料顯示，密度流於 2 月 28 日中午起

移入各測站後，桃園、新竹等海拔高度較低測站(桃園

約為 33 公尺，新竹約為 8 公尺)，能見度及雲幕高度

無明顯變化，但中壢(中央大學)、清泉崗等海拔高度

較高測站(中央大學約為 150 公尺，清泉崗約為 200 公

尺)，能見度及雲幕高度皆明顯下降，顯示本次個案密

度流所引發之大氣邊界層不穩定或擾動現象自密度流

高度一半(約 150 公尺)左右開始往上發展，對於近底

層(<100 公尺)之大氣則無明顯影響，此與過去之相關

研究結果一致。 
    分析 WRF 數值模式位溫剖面資料顯示，模擬之

密度流其厚度約為 300 公尺，移速約為 20-25m/s，此

與本次個案實際測站觀測資料評估之數據近似，分析

模式相當位溫剖面資料顯示，2 月 28 日中午 12 時至

下午 17 時臺灣中北部地區出現相當位溫不連續現

象，研判此應為密度流之空氣秉性與環境不同所造

成；分析模式二維風場擾動及擾動動能(TKE)剖面資料

顯示，二維風場擾動及擾動動能持續由北往南傳遞，

顯示密度流所引發之大氣邊界層不穩定或擾動現象以

波動方式傳遞能量形成滾軸雲，持續造成海拔高度較

高測站(中壢、清泉崗)之能見度及雲幕高度不佳，由

此顯示 WRF 數值模式對於此密度流之個案有不錯之

掌握能力。 
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表一 相關模式細部設定 

 
 

 
圖 1. 各機場相關地理位置及測站海拔高度。 

 

 

           
      
圖 2. NCEP GFS 地面網格點資料，其中著色區及黑實

線為海平面氣壓場(hPa)，紅實線為溫度場(℃)，

箭頭為風標，時間分別為(a)2 月 27 日 1200UTC(b)2

月 28 日 0000UTC(c)2 月 28 日 1200UTC。 
 

 
             
圖 3. 925hPa 風場、溫度場、相對溼度、及輻合輻散場，

其中左圖著色區為相對濕度、紅實線為溫度場、

黑實線為重力位高度、箭頭為風標，右圖著色區

為輻合輻散場，暖色系為輻合，冷色系為輻散，

(a)與(b)時間為 101 年 2 月 27 日 12Z 時，(c)與(d) 時

間為 101 年 2 月 28 日 00Z 時。 
 

(a) (b) 

(c) 

(a) (b) 
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圖 3. (續) 
 

 

 
             

圖 4. 同圖 3，但為 850hPa。 
 

 

            
        
圖 5. 500hPa 風場、溫度場、重力位高度、及渦度場，

其中著色區為相對渦度，暖色系為正渦度，冷色

系為負渦度、紅實線為溫度場、黑實線為重力位

高度、箭頭為風標，右圖著色區為輻合輻散場，

時間分別為(a)101 年 2 月 27 日 12Z 時(b)101 年 2

月 28 日 00Z 時(c)101 年 2 月 28 日 12Z 時。 

 
圖 6. 桃園機場(RCGM)101 年 02 月 28 日 08 時至 20

時各氣象要素變化，其中(a)紅線表示風向(°)、
藍線表示風速(kts)(b)紅線表示能見度(m)、藍線

表示雲幕高(ft)(c)紅線表示溫度(℃)、藍線表示相

對溼度(％)(d)藍線表示氣壓(hPa)。圖中藍色區段

時間為 1340 至 1400 時，研判約為密度流抵達該

地區時間。 
 

 
圖 7. 同圖 6，但為新竹機場(RCPO)資料，圖中藍色區

段時間為 1320 至 1340 時，研判約為密度流抵達

該地區時間。 
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圖 8. 同圖 6，但為清泉崗機場(RCMQ)資料，圖中藍

色區段時間為 1420 至 1440 時，研判為密度流通

過該地區時間。 
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圖 9. 中央大學 101 年 02 月 28 日 10 米自動氣象觀測

塔資料(攫取自中央大學「大氣邊界層暨空氣污

染實驗室」網頁)。 
 

 
圖 10. 板橋(46692)、馬公(46734)之探空資料，其中

(a)、(c)為 101 年 02 月 27 日 12Z，(b)、(d)為 02
月 28 日 00Z。 

 

 
圖 11. 模式模擬之 2km 以下位溫(θ)及風場垂直剖面

圖，模式網格解析度為 1km，其中垂直方向風

場(w)放大 10 倍，各圖以各測站之經緯度為參考

點，切南北方向剖面，圖左側為南方，圖右側

為北方，時間則選擇密度流大約抵達各測站時

間，各圖中紅色三角形即代表各參考點位置，

其中(a)參考點為桃園機場(RCGM)、時間為 1350

時(b)參考點為中壢、時間為 1350 時(c)參考點為

新竹機場(RCPO)、時間為 1330 時(d)參考點為清

泉崗機場(RCMQ)、時間為 1430 時。 
 

 
圖 12. 模式模擬之 2km 以下相當位溫(θe)及風場時間

序列圖，模式網格解析度為 1km，其中垂直方

向風場(w)放大 10 倍，時間自 101 年 02 月 28 日

00Z 至 12Z，各圖以各測站之經緯度為參考點，

其中(a)參考點為桃園機場(RCGM)(b)參考點為

中壢(c)參考點為新竹機場(RCPO)(d)參考點為清

泉崗機場(RCMQ)。 

 

 
圖 13. 同圖 12，但為模式模擬之 2km 以下擾動動能

(TKE)及風場時間序列圖。 

(a) (b) 

(c) (d) 

(a) (b) 

(c) (d) 

(a) (b) 

(c) (d) 

(a) (b) 

(c) (d) 

263


	組合目錄天氣
	組合 天氣
	18-中央氣象局全球預報系統的現況與未來--陳建河_3.pdf
	19-全球數值預報系統AMSUA觀測資料之同化研究--陳雯美_6
	20-Noah地表模式於中央氣象局全球預報系統的調整測試--汪鳳如_6
	21-區域系集預報系統強化之初步研究_李志昕_5
	22-高解析土壤資料同化系統之效能評估_洪于珺_6
	23-全球分析資料初始化為WRF 初始場之過程探討--魏士偉_5
	24-高解析度統計降尺度預報方法研究_陳雲蘭_6
	25-WRF雷達資料同化對颱風短時定量降雨預報之效益評估_林欣弘_1
	26--Hurricane WRF模式於西北太平洋颱風預報之初步測試研究_蔡金成_6
	27-WRF-Var資料同化系統之GPS掩星折射率資料處理-謝銘恩_1
	28-HYBRID資料同化系統對颱風預報之初步分析--王潔如_4
	29-客觀分析法地面溫度案例分析--馮智勇_6
	30-系集預報系統在氣象局鄉鎮精緻化預報之應用--黃椿喜_4
	31-鄉鎮天氣預報初步校驗--蔡宜珊_6
	32-應用ARMOR方法於台灣強降雨事件定量降水預報之研究-蔡禹明_6
	33-中央氣象局1993～2011期間降雨預報之校驗--葉世瑄 _6
	34-即時溫度資料品質檢覈--鄭安孺_6
	35-定量降雨系集預報加值分析-以2012年6月梅雨鋒面為例--江宙君_5
	36-觀測資料對中央氣象局WRF模式預報誤差影響之探討_江晉孝_5
	37-利用WRF 3DVAR同化雷達徑向風對2011年南瑪都颱風模擬之影響_陳怡儒_6
	38-雷達資料同化於極短期定量降雨預報之研究--林忠義_5
	39-台灣地區定量降雨系集預報技術--陳嬿竹_6
	40-模式地形重建對颱風降雨模擬之影響_林欣弘_5
	41-中央氣象局2003~2011年官方定量降水預報之分析與探討--郭閔超_6
	42-2011年台灣北部區域環流之模擬研究--廖杞昌_5
	43-颱風與季風共伴之環境場研究-艾寧靜_2
	44-Analysis of BalanceUnbalance Parts of Background Error Covariance Option 3 and Option 5_陳美心_3
	45-活躍於臺灣近海與山脈的熱帶氣旋波動波變特徵——複合、分裂與角動量守恆_--劉明禮_4
	46-盛夏至仲秋臺灣與近海強烈熱帶氣旋波動的分裂型波變--劉明禮_5
	47-利用GPS反演大氣可降水及年變化分析--葉大綱_6
	48-LAPS系集降水機率預報之經濟價值評估_張惠玲_6
	49-2008 地形影響季風降雨實驗期間兩劇烈降水事件的比較--涂絹琪  陳宇能_6
	50-預報成員選取對貝氏模型平均法預報的影響_張語軒_6
	51-2012年5月12日宜蘭地區超豪大雨事件個案模擬分析--張培臣_6
	52-運用WRF模擬臺灣中北部地區低能見度及低雲幕現象之個案研究-任亦偉_6




