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摘    要 

    台灣位於太平洋西側、歐亞大陸東側的熱帶與副熱帶季風地區，春夏季轉換時、梅雨鋒

面、夏季的颱風和午後熱對流常常帶來豪大雨，再加上台灣地形陡峭，容易造成水災、土石

流，因此準確預估降水對防災有極大的幫助。雷達回波與降雨率的關係廣泛被用來估計降水

的方法之一，可以用在大範圍降水估計；缺點則是空間上的雨滴粒徑變化太大，相同的回波

值對應的降雨率範圍很廣，兩者並非一對一的關係，因此了解雨滴粒徑分佈的特性將有助於

改善降水估計。不同的地區、不同的降水型態，都有可能造成雨滴粒徑分佈不同，分析比較

降水積分參數有助於了解不同的降水特性。  

 

    本研究使用的資料來源為中央大學Joss-Waldvogel disdrometer(JWD)觀測資料與中央氣象

局(CWB)三維雷達回波合成資料(QPESUMS)，統計的區間為2005年1月至2014年12月間。由標

準化的gamma分佈顯示，平均直徑Dm (Mass-weighted average diameter)於夏季有最高值，而平

均logNw (normalized intercept parameter)最高值則出現在冬季；透過雷達回波在高度上的變化

得知垂直發展影響 RSD (Raindrop size distribution)在不同季節的結果。此外，台灣北部降雨率

多集中於 15 mm/hr以下(層狀性降水)，本篇研究使用雷達回波區分對流性與層狀性降雨，移

除層狀性降水主導的因素。所有季節的層狀降雨皆有相近的RSD分佈結構，但對流降雨的

RSD則是偏向海洋型對流；平均Dm在對流降雨系統有較高值，而平均logNw在層狀系統內有

較高值，透過Contoured frequency by altitude diagrams (CFAD)發現垂直發展主導RSD的變異

性。  

 

    關鍵字：雨滴譜，降雨估計(QPE) 

  

一、 前言 

台灣位處於歐亞大陸與西北太平洋交界之副

熱帶地區，四面環海，擁有豐沛的水氣，並且地勢

陡峭，擁有複雜地形。每當不同天氣系統經過台灣

時，如季風伴隨之鋒面、中尺度對流系統(Mesoscale 

Convective Systems, 簡稱MCS)、以及颱風等，與複

雜的地形產生交互作用，因此台灣的自然災害，在

氣象上以強風及降雨的影響最為明顯。除此之外，

劇烈天氣伴隨之對流系統所產生之強風，亦有可能

造成海、陸、空(如:復興航空2014年澎湖空難事件)

之災難。 

雨滴粒徑分佈(RSD)主要是了解降水的微物

理特徵，然而定量降水估計QPE和模式中的微物理

參數化的改進都必須了解RSD的分佈與變異特性

(Wen et al., 2016；Zhang et al., 2006)。RSD的時空

分佈與變異和氣候區、降雨型態、季節以及地形作

用等密切相關(Ulbrich et al., 1983；Tokay and Short, 

1996；Testud et al., 2001；Zhang et al., 2001；Bringi 

et al., 2003；Rosenfeld and Ulbrich, 2003)，過去RSD

的分析主要集中於特定降水型態，並未針對區域性

降水做氣候上、降雨類型、季節做統計的分析。本

研究將由十年的雨滴譜資料，分析北台灣降水的統

計特徵。 

國內的雨滴粒徑分佈研究有張(2002)利用第

一代2DVD探討納莉颱風個案，林(2004)分析了兩

年的梅雨季及颱風季的雨滴粒徑分佈資料，簡

(2006)討論台灣北部地區的不同季節及不同降水

型態的雨滴粒徑分佈差異；蔣 (2010)探討2009 

SoWMEX期間台灣南部和北部的RSD特徵差異；

陳(2013)探討鋒面強降雨個案；毛(2007) 探討台灣

北部地區層狀與對流降水的雨滴粒徑分佈特性。 

綜合過去多年國內使用雨滴譜之觀測分析主

要著重在個案或短時間降水積分參數和降雨率之

間的變化，但欠缺長期RSD的統計分析以及與雷達

回波垂直分佈長期統計分析與比較，由於中央大學

在台灣北部建立的雨滴譜儀觀測網已持續觀測收



集超過十年的RSD資料，進行地面雨滴粒徑與雷達

回波垂值分佈之統計分析，希望能夠建構不同季節

與不同降雨型態的RSD與雷達回波垂值分佈統計

特性。 

二、 研究方法 

雨滴粒徑分佈計算 

撞擊式雨滴譜儀(JWD)經由儀器取得二十種

雨滴粒徑的數量資料，代入下方公式，其中雨滴的

平均落速及各區間的平均粒徑大小參考。 

           N(Di) =
𝑛𝑖

(F ∗ T ∗ V(Di) ∗ ΔDi)
 

Gamma RSD 之計算雨滴粒徑分佈概念與計

算方法最初是由Marshall and Palmer (1948) 所提出，

但是經過許多觀測實驗比對，發現實測中的雨滴粒

徑分佈變動很大。本研究採用Ulbrich (1983)提出的

Gamma 型態分佈來做計算，假設雨滴粒徑分佈公

式如下所示: 

  N(D) = 𝑁0D𝜇 𝑒𝑥𝑝(−𝛬𝐷) (0 ≤ 𝐷 ≤ 𝐷max)     

其中N0(m-3mm-1-µ)、μ(無因次)和Λ(mm-1)分別為截

距、形狀和斜率參數。 

 

標準化 Gamma RSD 之計算 

雖然透過N0、Λ和μ三個參數可以描述Gamma

雨滴粒徑分佈的分佈情況，但是從N0的單位m-

3mm-1-µ來看，N0值的大小會受到μ值影響。為了能

夠客觀地比較N0的表現，Testud et al. (2001)提出

N0標準化的方法，也就是將Gamma型態的雨滴粒

徑分佈公式改寫成: 
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層狀與對流降水型態分類方法 

過去已有很多方法用於區分層狀降水與對流

降水，Waldvogel(1974)發現當降水系統改變時，𝑁0

會有明顯的變化，這個變化稱為「𝑁0跳躍」。

Gamache and Houze(1982)將回波38dBZ當做門檻

值來區分不同的降水系統，Tokay and Short(1996)

則發現𝑁0−R分佈可能會隨降水系統而改變，並使

用40dBZ來區分不同降水型態。Tokay et al. (1999)

則是設定10mm/hr以上的降雨率即為對流降水。 

Bringi et al.(2003) 則是利用一個標準差的降雨率

小於1.5mm/hr的降水視為層狀降水，反之則為對

流降水。Chang et al. (2009)認為40mm/hr的降雨率

門檻值就可以用來區分降水類型。 

採用Steiner et al. (1995)建立的方法來區分降

水類型。這個降水類型判別技術可以應用在地基

式雷達回波的量測。這個計算是根據以下三個步

驟:  

(a)強度:在高度3公里處的格點內，其回波值超過

40dBZ，則不可能是層狀降水，因此判斷為對

流降水中心。  

(b)峰值:如果這個格點在(a)步驟沒有被判定為對

流降水，但是它的回波超過周圍背景(11公里)所

有格點的回波強度之平均值，則視為對流降水

中心。背景強度是根據非零值的回波做線性平

均計算而得。  

(c)附近地區:根據上面兩個條件被判斷為對流中

心的格點鄰近其他網格，以背景回波的平均值

去做延展，這個範圍則稱為對流區域。 

三、 結果 

在這一章節中，透過統計方法分析北台灣雨

滴粒徑特徵。Chen and Chen (2003)將台灣降水分

類成六季節(冬季、春季、梅雨季、夏季、秋季與

颱風 )。撞擊式雨滴譜儀 (JWD)與氣象局雷達

(QPESUMS)記錄下六個季節的降雨狀況，並由此

分析北台灣降雨特徵。 

從過去文獻可以看到很多研究在Gamma 參

數上(Maki, 2001；Kozu, 2006； Ulbrich, 2007；Islam, 

2012；Tenório, 2012；Chen, 2013；Marzuki, 2013；

Jayalakshmi and reddy, 2014；Krishna et al., 2016)，

但在台灣卻只有少部分的個案分析(Chang, 2002；

Hsu, 2005；Chien, 2006；Wu, 2006；Mao, 2007；

Chang, 2009；Chiang, 2010)。在此研究，因此我們

統計在六個季節下十年Gamma參數上的特徵，並

利用雷達資料分析垂直剖面的結構，其結果說明

如下： 

 

整體的雨滴粒徑分佈 

從Gamma參數了解台灣北部降雨在2005-

2014(十年 )內降雨特徵：平均粒徑為1.16 mm, 

logNw為4.3 mm-1m-3, 參數μ為5.6 和參數λ為9.82，

透過這些參數可以重建RSD，並對過去降雨型態

的了解。從統計資料中，明顯發現參數μ和參數λ的

標準差較，再次顯示不同降雨型態所造成的RSD

分佈有明顯差異，導致在雷達將與估計上有明顯

差異。這樣的統計數據與過去Hong et al., (2014) 

在熱帶地區(馬來西亞)統計十年雨滴譜結果：平均

粒徑為1.23mm, logNw為4.08 mm-1m-3,參數μ為5.54 

和參數λ為7.33。兩者比較之下，雨滴譜的特性：

台灣北部降雨粒徑平均較小，濃度平均較多。 

Bringi et al (2003)根據收集不同區域的雨滴

譜儀觀測資料，透過粒徑(Dm)和濃度(Nw)的分佈，



將降雨特徵分成三類：層狀型降雨，海洋型對流，

大陸型對流。上述的分類方法也被廣泛使用與比

較，在此研究也透過此方式與過去的研究做比對。 

圖1.a 顯示十年雨滴譜記算的Dm和Nw的散佈圖，

台灣北部地區降雨特徵為左上右下走向，與過去

所分類層狀-對流降雨線走向一致，由此顯示北台

灣降雨多數為層狀性降雨，與先前提到的資料相

符合；對流降雨部分也比較趨近海洋性對流。配合

氣象局雷達回波資料(QPESUMS)與探空資料分

析垂直結構(圖1.b)，並於上式公式得知雷達回波

是接近雨滴粒徑的六次方，雨滴粒徑隨高度遞減，

故雷達回波也隨高度遞減。而溶解層附近達到最

大回波，這是因為冰晶在溶化過程包覆著一層水，

使雷達誤認為大雨滴的狀況，也就是過去所稱之

的亮帶(Bright Band)，位置(約4.2km)可以由探空資

料0oＣ線表示。分別對溶解層之下與之上作為討

論：位於溶解層之下(1~4.2 km)的平均回波為27 

dBZ，平均範圍可從10 dBZ~ 37 dBZ；為於溶解層

之上，回波值迅速下降，可表示冰相粒子的粒徑遠

小於水相粒子的粒徑，高層(9~10 km)的平均回波

落在10 dBZ。透過垂直的分析可以了解過去十年

平均的垂直結構的狀態與雨滴譜的特徵，並由此

數據當作標準，討論不同季節的降雨特徵與垂直

結構。 

 

季節變異性的雨滴粒徑分佈 

由Gamma參數指出台灣北部降雨在2005-

2014(十年)內不同季節降雨特徵，這些參數中可以

重新建置平均雨滴譜的特徵：冬季的平均濃度為

4.55mm-1m-3、平均粒徑為0.97 mm；春季的平均濃

度為4.36 mm-1m-3、平均粒徑為1.18 mm；梅雨季的

平均濃度為4.22 mm-1m-3、平均粒徑為1.31 mm；夏

季的平均濃度為3.68 mm-1m-3、平均粒徑為1.5 mm；

颱風季的平均濃度為 4.02 mm-1m-3、平均粒徑為

1.35 mm和秋季的平均濃度為4.43 mm-1m-3、平均

粒徑為1.11 mm。由此可見，冬季有較多的小雨滴

和較少的大雨滴；反之，夏季有較多的大雨滴和較

少的小雨滴，秋季與春季的粒徑與濃度較相近(圖

2.a)。 

根據Thompson et al. (2015)提出概念模式，從

粒徑與濃度變化的概念推敲出微物理的特徵。本

研究將每個季節減掉十年平均的粒徑參數和液態

水含量(圖2.b)，明顯看出每個季節降雨的特徵都

非常不一樣，特別是夏季與冬季降水：夏季平均粒

徑比氣候平均粒徑大0.35mm ； 反之，冬季粒徑

比平均粒徑小0.2mm。另外留意到台灣北部地區

暖季降雨在粒徑與液態水含量表現上都呈現正值，

由此可以大概區分成類別不同降雨的型態，並透

過計算CFAD (圖3)了解垂直發展結構。CFAD顯示

2004~2015年(十年)在不同季節的雷達回波與探空

資料在垂直上的分析和過去氣候平均場做比較，

從垂直結構我們可以將台灣降雨型態分成高垂直 

圖1.(a)log10Nw(mm-1m-3)和Dm(mm)在十年(所有季節)的

分佈。 

 

 
圖 2. (a)不同季節的Dm和logNw散射的平均值。 (b)每

個季節和所有季節之間的質量加權平均直徑(Dm，藍色

條)和液態水含量(LWC，紅色條)的偏差。 

 

 
圖 3. 從CWB的QPESUMS獲得六個季節的雷達反射

率的CFAD(a)冬季，(b)春季，(c)梅雨，(d)夏季，(e)颱

風和(f)秋季。每個季節的一些數據點用括號表示。白

色和紅色的星形虛線分別指六個季節和個別季節的平

均反射率 

 

===================================== 

 

結構(HVS): 梅雨季、夏季與颱風季和低垂直結構

(LVS) :冬季、春季與秋季。 

在HVS情況下，夏季回波為1%的30 dBZ向上

延伸可以到達10km而分佈可以從10-46 dBZ (圖

3.d)，這表示夏季比起其他季節有較多的深對流，

像是梅雨季回波1%的30 dBZ向上延伸可以到達

7km (圖3.c)。雖然颱風季有較深的對流發展，但在

很強的風切狀態下，也會使雨滴變形與破碎，使得

底層量測到的雨滴粒徑較小。在LVS情況下，冬季

回波為1%的30 dBZ向上延伸可以到達4.9km而分

佈可以從9-35 dBZ (圖3.a)，這樣的結果顯示相較

於其他LVS季節，有較淺的對流發生於冬季。值得

一提的是秋季與春季為冬夏交替時期，雨滴粒徑



的分佈也較為相近。根據Chen and Chen (2003)提

出台灣降雨的特徵：春季為季節交替，暖溼的空氣

由西南季風漸增從南海所帶來，這經常遇到青藏

高原背風面的冷鋒，這導致了從冬季的穩定降雨

到春季的對流型降雨的轉變。秋天不是台灣最陰

雨的季節；然而，在此期間颱風和正面系統帶來了

相當大的降雨量。東北季候風開始後，迎風面(台

灣北部和東北部)的降水量大幅增加，而背風側的

降水量則大幅減少Chen and Chen (2003)。在此期

間，降雨模式從對流變為層狀，然而，這兩個季節

都是過渡時期區域，大氣條件從暖到冷(秋天)或從

冷到暖(春天)改變，調節溶化層的高度。春季和秋

季的回波分佈為30 dBZ的1%，最高為5.5km，而分

佈可以從5-39 dBZ。HVS和LVS的結果均與台灣北

部季節性RSD的變化相對應。綜上所述，縱向發展

是RSD的主導因素。在後面的部分中，CFAD用於

檢視每個季節的降雨類型。 

 

降雨型態在不同季節變異性之雨滴粒徑分佈 

RSD受雨水類型的強烈影響這一事實意味著

在分類層狀和對流形式的降水時必須考慮。台灣

北部的大部分降雨都是層狀的，本研究使用

Steiner et. al. (1995)開發的回波分類技術，每個季

節的降雨量可分為層狀或對流。 

 

層狀性降雨 

HVS季節的Dm和μ值超過LVS季節；但是，Nw

和λ的值較低。此外，Dm是夏季最大的，Nw是冬季

最大的。由於定量Gamma參數，RSD可以被

Gamma形式構建。在每個季節，水滴直徑顯示在

0.3 mm和4.2 mm之間，而雨滴濃度為100 -10000 

mm-1m-3，平均降雨量為3.46 mm/hr至7.05 mm/hr 。

此外，在夏季觀察到最寬的RSD，這意味著夏季大

雨滴的比例大於小雨滴。圖4.a顯示了六季中與層

狀降水相關的Nw和Dm的散點圖。從圖中可以看出，

冬季和夏季產生了不同的微物理過程。然而，每個

季節的Dm-Nw值與Bringi (2003)等人定義的層狀線

平行。它的回波(圖4.b)為30 dBZ的1%可以高達5.5 

km，並且在溶化層以下的範圍為8 -35 dBZ。此外，

溶解層附近的斜率為-3.58 dBZ km-1。通常，層狀

的垂直結構比十年平均要弱。 

六季的層狀降水CFAD如圖5所示。層狀性垂

直回波(紅線)的平均反射率分佈在每個HVS季節

(圖5.c，d，e)比每個LVS季節更大(圖5.a，b，f)。

此外，LVS季節在溶化水平附近的傾斜表明各種

微物理特性受到垂直運動的影響，冬季，春季和秋

季分別約為4.65，-4.54和-3.77 dBZ km-1。對於梅

雨，夏季和颱風，HVS季節也可以分別量化為-3.74，

-2.55和-1.44 dBZ km-1。根據Chen and Chen(2003年)

研究，綜觀天氣環境條件使冬季降雨量較少。相比

之下，來自西南季風的大量水氣和入射的太陽輻

射在夏季產生強烈的垂直運動，這往往會加劇微

觀物理過程，導致夏季出現更大的雨滴。 

 

 

圖4. ( a )不同季節的層狀降水中Dm和logNw的平均值。 

(b)0°C(水平虛線)和平均垂直dBZ(*)的層狀平均

CFAD。 

 

 
圖5. (a)冬季，(b)春季，(c)梅雨，(d)夏季，(e)颱風和

(f)秋季的層狀降水CFAD的雷達反射率。每個季節的

數據點數用括號表示。白色和紅色的星形虛線分別表

示六季和個別季節的平均反射率。水平紅色虛線表示

0oC的高度。從無線電探空儀獲得的溶化層高度用水平

白色虛線表示六個季節。 

 

 
圖6. (a)對流降水的不同季節中Dm和logNw的平均值。 

(b)0°C(水平虛線)和平均垂直dBZ(*)的對流總平均

CFAD。 

 

 
圖7. 對流降水的雷達反射率CFAD(a)冬季，(b)春季，

(c)梅雨，(d)夏季，(e)颱風和(f)秋季。每個季節的數據

點數用括號表示。白色和紅色的星形虛線分別是六季

和個別季節的平均反射率。水平紅色虛線表示0oC的高

度。從無線電探空儀獲得的溶解層高度用水平白色虛

線表示六個季節。 

 



 

 

對流性降雨 

圖6a描述了具有類似海洋和類似大陸的慣例

的Nw和Dm分佈(Bringi et. al., 2003)。除冬季和夏季

外，每個季節的Dm和Nw的大多數值都相似， 這表

明了不同的微物理過程。此外，台灣北部的對流類

型非常接近海洋型的對流。根據前一節，垂直結構

(CFAD，圖6b)使我們理解RSD。對流反射率為1 

dBZ，30 dBZ到達6.1 km，溶解層周圍斜率為 -4.36 

dBZ km-1，此外，低於溶解層回波範圍為3-40 

dBZ(如圖6b)。因此，台灣北部的對流RSD大於層

狀型和氣候平均。對流型(紅線)的平均反射率分佈

在每個HVS季節(圖7c，d，e)比每個LVS季節(圖7a，

b，f)更大，這與之前的結果一致。此外，LVS(HVS)

在溶解層附近的傾斜表明各種微物理特性受到垂

直運動的影響，冬季，春季和秋(梅雨，夏天和颱

風)分別約為-4.12，-5.62和-5.26(-4.01，-3.42和-

2.68)dBZ km-1。 

在HVS的夏季(圖7d)，30 dBZ的1%達到10 km

以上，溶解層下的範圍分佈為21-49 dBZ。與其他

季節相比，如梅雨1%，30 dBZ，最高8.2 km，底

層回波在20-47 dBZ之間(圖7c)。因此，在颱風季節

(圖7e)出現了溶解層周圍的最小斜率(-2.68 dBZ 

km-1)和最寬的分佈(3-46 dBZ)，與雨滴的複雜相互

作用往往會降低Dm。一個熱胞是夏季典型的發展

型態，而梅雨季與系統的關聯性較強，對流面積小，

層狀面積廣，雨量大。比較冬季LVS中的CFAD(圖

7a)，30 dBZ的1%延伸到達僅5 km，低於溶化的蔓

延範圍為15-37 dBZ，這是LVS中最弱的對流，但

在每個季節都是如此。兩個過渡時間區域，春秋季

節，具有相似的垂直結構，相同的1% 30 dBZ高度

(6km)，但底層回波分佈分別為17-43 dBZ和3-40 

dBZ。 

 

四、 結論 

台灣是一個亞熱帶島嶼，以山脈為主，從北

到南長達4000多公尺，具有複雜地形的陸地和海

洋分佈，因而提高預測天氣的困難度。這項工作試

圖通過降雨中所表現出的季節性特徵來克服其中

的一些困難，我們使用分佈在國立中央大學的

JWD和雷達回波(QPESUMS)來觀察每個季節的

降雨事件，還計算了積分降雨和Gamma參數，以

確定RSD的因素和微物理過程，並列出平均

Gamma參數來量化每個季節的RSD和降雨類型。

JWD的結果顯示夏季出現大雨滴，小雨滴濃度較

低；另一方面，冬季會發生更多的小雨滴。這現象

可以從綜觀環境及細部的微物理過程討論，首先

從綜觀環境條件來看，台灣北部夏季與冬季的周

圍環境差異，使得RSD明顯不同；而春季和秋季有

著相似的垂直結構，因此RSD差異不明顯。另外從

細部微物理過程來看，颱風季與梅雨季節雖有類

似的綜觀條件，但在兩季節中會出現更強的風切

與上升運動，引發更複雜的微物理過程，導致RSD

明顯不同。 

這個研究完整了解RSD的垂直發展不僅在季

節而且在降雨類型中，在六個季節中，對流系統呈

現出比層狀系統中觀察到的更大的雨滴和更低的

雨滴濃度。由於白吉龍過程的影響，對流系統中更

大的垂直運動傾向於將水氣帶到更高的高度，使

得冰晶的生長比溶解層上方的水滴更快，與層狀

系統相比，溶解層下方的強暖雨過程也是造成對

流系統中較大雨滴形成的原因。本研究從台灣北

部的雷達數據(QPESUMS)，對2005-2014年(十年)

的亞熱帶RSD進行了初步調查。 

 

五、 未來展望 

本研究將透過所收集到的RSD資料進行分析，

持續研究位處於台灣亞熱帶島嶼不同的降水型態，

例如午後熱對流、地形降水與鋒面降雨的特徵分

析。由於，使用來自都普勒雷達的反射率僅適用於

推斷粒徑大小，我們必須將雨滴譜儀資料延伸至

雙偏極化參數，結合雙偏極化雷達空中掃描，例如

雷達回波(Zhh)，差異反射率(Zdr)，比差異相位差

(Kdp)以及水平和垂直波的相關係數(Rhv)，以及配

合模糊邏輯分析就可以幫助粒子識別(PID)。未來

也將透過不同的降雨公式測試季節性、區域性和

降雨特性的特徵，找到最符合台灣的降水公式，提

升定量降水預報在防災上的貢獻。 
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