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摘  要 

本研究利用貝氏方法反演海上颱風降雨率，首先由先驗機率分布(prior probability distribution) π(R)

與條件機率分布(condition probability distribution) f(P|R)獲得後驗降雨機率分布(posterior probability 

distribution) π(R|P)，最後藉由衛星微波觀測值估算海上颱風降雨。其中條件機率分布分別藉由雲模式與

輻射傳送模式（radiative transfer model，RTM）求得，而先驗機率分布則由 PR (Precipitation Radar)標準

降雨產品的近地面降雨強度獲得。 

本研究使用的 RTM 所需各種物理參數的輸入是由天氣研究預報模式(The Weather Research and 

Forecasting, WRF)模式所提供。另外，我們利用 RTM模擬亮度溫度(brightness temperature，Tb)及在降雨

與晴空下的微波頻道極化差資訊轉換為削弱指數 P，這指數具有隨著降雨強度增加而遞減，且不易受降

雨飽和影響的優點。最後，利用 TRMM/TMI 所觀測 Tb 來計算削弱指數，進而利用此削弱指數來估算

海上 RR。 
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本研究使用貝氏方法是估算出降雨強度的機率分布，再利用平均估算式將此機率分布轉換為單一

RR，再以 PR所求得之 RR做驗證，結果顯示兩者相關係數在對流性降雨為 0.68，層狀性降雨為 0.75。

此結果顯示結合數值天氣預報模式及衛星微波資料可有效估算海上颱風降雨。 

關鍵字：貝氏方法、後驗機率分布、輻射傳遞方程 

 

一、前言 

台灣位於西北太平洋颱風活動的主要路徑

上，平均每年約會有 3～5 個颱風會侵襲台灣地

區，颱風所帶來直接或間接的災害，往往會造成

生命及財產上的損失。例如 2009年受莫拉克颱風

及西南氣流共伴的影響，除累積降雨在各地區創

新最高記錄外，也造成土石流等重大災情，據內

政部消防署及行政院農委會統計，共有 673人死

亡，26 人失蹤，農損逾 195 億元。另外，2010

年梅姬颱風及東北季風共伴影響下，連續性的降

雨也造成部分地區土石流及蘇花公路多處坍方等

災情，造成 38人死亡，農損逾 13億元。往昔我

們關注颱風的風力可能對我們造成的傷害，現今

可能要更重視颱風所挾帶雨量對我們的傷害。因

此，若能準確預估颱風的降雨量而提早預警，並

採取適當的預防措施，必定能有效地減少人員的

傷亡及財物的損失。本研究的動機即在於提供海

上颱風即早的降雨估算，以供防颱減災之用。 

颱風在海上生成且其生命期大多也是在洋面

上，傳統觀測只有少數的島嶼測站與船隻觀測，

但這些資訊不足以掌握颱風的動態與變化，唯有

衛星觀測資料才能提供對颱風高時間解析及大範

圍的密集觀測資料。本研究之目的就是使用

TRMM 衛星 TMI 微波觀測資料，先以模式與完

整數學架構的計算方法（貝氏理論）建立微波亮

度溫度(brightness temperature, Tb)轉換的削弱指

數與降雨強度(rainfall rate, RR)的關係，再利用衛

星觀測的 Tb透過此關係估算海上颱風的 RR。 

衛星估算颱風降水早期以可見光及紅外線頻

道為主，但可見光頻道受限於白天使用，而紅外

線頻道則易受雲層影響而無法獲得雲下的海洋資

訊。近年來，隨著儀器的進步以及遙測技術的成

熟，使得兼具全天候與透雲性的被動微波感測

器，已成為開放洋面估算颱風降水的最佳選擇。

王與劉(1998)曾指出，以多頻道衛星微波輻射資

料反演海上的 RR 是遙測技術估算海上 RR 的主

要方法之一。Adler et al. (2001)亦提出衛星被動微

波資料在缺乏觀測資料的廣大洋面上，是一個能

提供具有不被雲層影響，且可廣泛運用於海上降

雨的利器。 

利用衛星微波資料估算海上 RR 最直接的方

法為Wilheit et al. (1980)以衛星觀測的 Tb與地面

觀測站的 RR建立其關係式。Wilheit (1986)指出

當衛星的視場(filed of view)大於或是等於 10 公

里，且視場內的 RR 分布不均勻時，會造成 Tb

與 RR 的關係出現兩種以上的可能結果。Petty 

(1994)曾指出在雨滴發射及散射效應的雙重影響

下，使得 Tb 與 RR 呈現非一對一單調關係

(non-monotonic)，且微物理的改變與背景環境等

因素都會造成 Tb與 RR之間的關係式改變。2000

年代已有許多學者利用地基或星載被動式微波頻

道來估算 RR，例如 Liu et al. (2001)使用地基被動

微波輻射計估算 RR；Chen et al. (2002)使用
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TRMM 衛星上的被動微波資料與同步衛星進行

降雨估算的研究；Kidd et al. (2003)結合了被動微

波資料與紅外線資料來估算降雨，提供每 30分鐘

一筆降雨估算資料，大大提升了時間解析度。當

然，因為不同的微波頻道有不同的物理特性與降

雨反演的極限，所以 Liu et al. (2002)及 Joyce et al. 

(2004)結合多頻道的觀測資料來進行降雨的反

演，主要目的是擷取各頻道的優點以增加降雨反

演的動力範圍（dynamic range）。 

貝氏理論(Bayes’ theorem)是一個嚴謹且具有

完整的理論架構，而不是一種反演法。Evans et al. 

(1995)使用模擬資料來評估各相關參數對降雨反

演精確度的影響，並詳細說明貝氏理論的優點。

而國際上相關的期刊論文，例如 Kummerow et al. 

(1996, 2001)、Bauer et al. (2001)及Marzano et al. 

(2002)等學者的演算法中就引用貝氏理論，並利

用多頻道微波輻射觀測值反演 RR 及其相關特

性。 

二、資料收集及處理 

本研究所使用的資料包含衛星微波資料

TRMM (Tropical Rainfall Measuring Mission) / 

TMI (TRMM Microwave Imager)及星載雷達

TRMM/PR (Precipitation Radar)等觀測資料，The 

Weather Research and Forecasting (WRF)模式模擬

垂直剖面的水象參數，以及輻射傳遞模式

(radiative transfer model, RTM)所計算的 Tb。

(1)TRMM/TMI被動微波資料 

TRMM/TMI 改良自美國  DMSP (Defense 

Meteorology Satellite Program) 衛 星  SSM/I 

(Special Sensor Microwave/Imager) ， 但 增 加

10.7-GHz頻道；並因應熱帶地區降雨特性及水氣

含量較多而使頻道容易飽和，將原 22.23-GHz頻

道改為 21.3-GHz。TMI 的五個微波波段分別為

10.7-、19.4-、21.3-、37-與 85.5-GHz。其中，除

了 21.3-GHz 僅有垂直線性極化頻道外，其餘 4

個波段均包含垂直與水平線性極化頻道。就地表

水平解析度而言，高頻率(85.5-GHz)與低頻率

(37-GHz 以下)可分別達到 4.6 km 與 9.1 km 

(Kummerow et al. 1998)，本研究所使用的為經過

輻射校正與幾何定位後 Level-1B11 資料 

(Simpson et al. 1996)，空間解析度為 10公里。 

(2) TRMM/PR 星載雷達資料 

TRMM衛星上的 PR是第一具搭載於衛星上

的主動式雷達，其具有(1)可提供垂直剖面的降雨

資料；(2)可在陸地或海上進行降雨估算而不受背

景的影響；(3)可用來修補微波資料不足之處及其

準確度等優點。因此，利用 PR 進行降雨觀測，

可以得到完整三維的降雨分布(Ikai et al. 2003)。

PR 所使用的頻率為 13.8-GHz（波長約為 2.2 公

分），最小可量測到的回波強度為 17 dBZ，其降

雨率相當於 0.7 mm h-1 (Okamoto et al. 2005)。PR

的掃描方式為交叉掃描(cross-track)，星下點的水

平解析度為 5公里，刈幅寬為 247公里，垂直解

析度為 250 公尺。方(2005)指出 PR 每條掃描刈

幅，愈往兩側受地形雜波的影響愈大，不論在海

上或是陸地皆是如此，其影響高度可達 2公里。

為避免地形雜波影響 PR-RR的準確度，本研究僅

利用 PR星下點附近 10個掃描格點來做驗證。本

研究使用PR的標準產品為 2A25包含經由回波強

度值與降雨率的關係(Z-R)推導出垂直剖面 RR。

為配合 TMI水平解析度以便進行定量驗證，故將

2A25資料平均至 10公里 x 10公里網格點。 
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(3) WRF模式輸出之各氣象參數 

本研究採用 WRF 來模擬颱風垂直水象分

布。而初始場及邊界值乃採用美國國家環境預報

中 心 （ National Centers for Environmental 

Prediction, NCEP）的最終分析資料（Final Analysis, 

FNL from GFS）。其資料網格解析度為 1°×1°，時

間間距為每 6小時一筆。WRF模式中有數種微物

理法（scheme）、邊界層參數化法及積雲參數化

法。WRF參數化法的設定部分，由林(2009)依據

簡等人(2006)探討各種組合的優劣利弊，包含

WSM6 法在模擬水象粒子混合比部分會得到較

佳結果，使用 YSU 邊界層參數化法可得到較好

的降水模擬結果等，所以本研究建立條件機率分

布所採用的為 WSM6(WRF Single-Moment)微物

理參數法；YSU(Yonsei University)邊界層參數化

法及 KF(Kain-Fritsch)積雲參數化法。 

(4) 輻射傳遞模式輸出之 Tb 

本研究所使用的 RTM 為美國佛羅里達大學

劉國勝教授提供(Liu 1998)，其中 RTM所需要輸

入的各氣象參數，例如雨、雲水、軟雹、降雨量、

雪、冰晶、比濕、溫度、三維風場等，皆由WRF

模擬提供。而 RTM 經過地表放射率、水氣及氧

氣吸收、粒徑大小分布，輻射之發射與散射等效

應考量後，計算出總液態水含量(total integrated 

liquid water)、總冰水含量 (total integrated ice 

water)、水平與垂直線性極化的 Tb。利用 WRF

模式及 RTM模擬 Tb之示意圖如圖 1。 

三、理論基礎 

(1) 被動微波反演降雨之理論基礎 

衛星被動微波輻射計可用來偵測海上降雨，

主要是因為海表面的發射率(emission, 約 0.5)遠

 

圖 1  利用WRF模式及 RTM模式模擬 Tb之示意圖。 
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小於雨滴發射率(約 0.9)。當下雨時，因為雨滴對

海表面的向上輻射吸收後再發射的影響，所以 Tb

隨著 RR 的增強而上升，且兩者之間的變化似乎

呈線性的關係。但是除了發射機制外，當雨滴粒

徑較大時，還會因大粒徑雨滴及冰晶產生的散射

效應(scattering)，反而使 Tb隨著 RR的增強而有

飽和(saturation)後下降的現象。雖然 Tb與 RR並

非一對一的單調函數，但在各頻道 Tb 達到飽和

之前，RR與 Tb呈現近線性的關係，所以使用衛

星被動微波遙測技術估算 RR 的方法，都在各頻

道達到飽和點之前。 

(2) 削弱指數，P值 

Petty et al. (2001)指出微波 Tb與 RR並非一

對一的單調關係，因此如果直接建立兩者間的關

係式，將無法直接應用於降雨反演。Petty (1994)

發表削弱指數(attenuation index)，P值，用以建立

Tb與 RR間的關係，其定義如下： 

, ,

V H

V O H O

T T
P

T T

−
≡

−
 (1) 

其中 TV及 TH分別為垂直極化Tb與水平極化

Tb，TV,O及 TV,H分別表示與上述 TV及 TH相同的

大氣情況下，將雨雲效應去除的 Tb，換句話說，

就是在晴空時的 Tb，其目的為將極化差的 Tb正

規化，Tb與 P值分別與 RR的關係如圖 2 (胡，

2009)。Chiu (2003)表示 P值的範圍介於 0到 1之

間，1 代表衛星觀測視場內沒有任何雲雨，相反

的，0 則表示視場內的光學厚度因為雨雲而變的

相當不透明，這情況也意味著地面有較大的 RR。

在晴空狀況下，衛星觀測自海面的垂直極化及水

平極化的差值較大，即接近(1)式的分母，所以 P

接近 1為晴空。當下雨時，雨滴會吸收海面向上

極化差值較大的輻射，雨滴同時也向上發射至衛

星，由雨滴所發射的垂直極化與水平極化差值較

小，P 值也就變小。所以衛星的視場內的雨滴愈

多，P值就愈小，即降雨強度與 P值呈現負相關。 

Petty et al. (2001)說明使用P值反演降雨的優

點如下，第一、P值與 RR的關係為單調函數，P

值隨著 RR的增強而下降；第二、P值不像 Tb對

背景場敏感，P 值的變化主要為光學厚度的改

變，而對海面風速、海溫等等背景場不敏感；第

三、P值與雨雲之透射率呈指數關係，也就是說，

(a)    (b)  

圖 2  (a)各頻道 Tb（V：垂直極化，H：水平極化），(b)各頻率削弱指數 隨 RR的變化（摘自胡，2009）。 
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P值在某種程度上可以代表雨雲的透射率。 

(3) 貝氏方法估計海上降雨的機率分布 

本研究使用之貝氏方法是利用貝氏理論的完

整架構所建立，而貝氏理論的主要論述為利用事

前先求得某兩個物理參數（例如：RR, P 值）的

關係後，配合欲求物理參數（例如：RR）實驗或

是經驗上的分布，經過上述兩個關係式的計算

後，得到一個由上述兩個物理參數（RR, P 值）

組成的一個機率分布，藉由此機率分布進一步來

得到欲求物理參數(RR)。其數學通式如下： 

( | ) ( | ) ( )R P f P R Rπ π∝ ⋅  (2) 

本研究利用WRF模式與 RTM來建立 P值與

RR間的關係，即條件機率分布 ( | )f P R (condition 

probability distribution)。利用 PR-RR建立先驗機

率分布 ( )Rπ (prior probability distribution)，其功能

為限制 ( | )f P R 的分布落於合理的範圍內。當求

得 ( | )f P R 與 ( )Rπ 後，藉由(2)式將兩者相乘可得

到後驗機率分布 ( | )R Pπ (posterior probability 

distribution)，其物理意義是在已知某 P值的情況

時，可得知 RR的機率分布。 

降雨就是一種機率的問題，例如中央氣象局

降雨預報就是以降雨機率來呈現。而貝氏方法就

是藉由機率發生的分布，進一步獲得所要反演的

物理量(RR)，分析在何種大氣及垂直剖面的結構

下，其水象參數的分布會造成降雨。 

四、研究方法 

Chiu and Petty (2006)提到，貝氏方法反演降

雨實際執行時最主要困難是先驗機率分布與條件

機率分布的建立與取得，主要的挑戰為取得數量

大且不相同的樣本來增加 P 值和 RR 的分布範

圍。本研究的先驗機率分布引用 Chiu and Petty 

(2006)收集 1998年 1、4、7、10月超過 200萬筆

全球的 PR近地面 RR，利用對數常態分布擬合來

求得先驗機率分布 ( )Rπ 。利用實際觀測值來建立

先驗機率分布 ( )Rπ 主要是因為考量條件機率分

布 ( | )f P R 是利用模式所建立，所以需要實際的

降雨分布 ( )Rπ 來限制其範圍，以確保後驗機率密

度函數 ( | )R Pπ 之降雨強度分布落於實際觀測降

雨範圍內。 

條件機率分布的計算，主要是利用條件機率

的概念計算在已知不同降雨率情況下，其 P值所

具有的機率分布值，而有效的統計需要大量的樣

本來建立，故本研究的條件機率分布是利用WRF

模擬各垂直水象的含量及三維風場分布，模擬對

象為 7個於西北太平洋生成之颱風個案（表 1），

並將各氣象參數垂直結構輸入 RTM 得到各頻道

表 1  建立條件機率所選取之颱風個案 

編號 颱風名稱 颱風生命期 (世界時) 強度 

1 聖帕(Sepat) 2007/08/15 1200 ~ 2007/08/17 1200 強烈 

2 柯羅莎(Krosa) 2007/10/04 1200 ~ 2007/10/06 0600 強烈 

3 韋帕(Wipha) 2007/09/17 0600 ~ 2007/09/19 0000 中度 

4 米塔(Mitag) 2007/11/22 0000 ~ 2007/11/26 0000 中度 

5 凱米(Kaemi) 2006/07/21 0600 ~ 2006/07/25 0000 中度 

6 桑美(Saomai) 2006/08/07 0600 ~ 2006/08/10 1200 中度 

7 珊珊(Shanshan) 2006/09/11 1800 ~ 2006/09/17 1800 中度 
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Tb。利用模式可以模擬出 TMI各頻率的水平及垂

直極化的 Tb，而將輸入 RTM的各水象氣象參數

設定為零，就可以模擬出各頻率晴空背景情況下

的水平及垂直極化 Tb，當模擬出實際與晴空背景

下的 Tb就能求出各頻率的 P值。但實際 TMI觀

測並沒有 21-GHz 的水平極化 Tb，加上 85-GHz

的 P值對降雨的反應相對於其它低頻不靈敏，所

以本研究僅使用 10-、19-及 37-GHz 的 P 值來建

立條件機率分布 ( | )f P R ，其具體作用是藉由

WRF與 RTM來建立 P值與 RR之間關係的資料

庫。 

本文引用Chiu and Petty (2006)的先驗機率分

布 ( )Rπ ，加上利用模式所建立之條件機率分布

( | )f P R ，也就滿足了使用貝氏方法所需的條

件。但在實際應用時，TMI 只是觀測到實際的

Tb，而無法觀測到晴空背景下的 Tb，所以本研究

引用 Chiu(2003)所提出計算晴空背景 Tb 的方程

式(3~8) 

T10v,o = 154.1 + 0.076V + 0.24U + 0.47TS (3) 

T10h,o = 73.8 + 0.14V + 0.90U + 0.24TS (4) 

ln(300 ‒ T19v,o)  (5) 

        = 4.89 ‒ 0.0072V ‒ 0.0017U ‒ 0.0025TS 

ln(300 ‒ T19h,o)  (6) 

        = 4.39 ‒ 0.0078V ‒ 0.0063U ‒ 0.0052TS 

ln(300 ‒ T37v,o)  (7) 

        = 4.65 ‒ 0.0058V ‒ 0.00055U ‒ 0.00069TS 

ln(300 ‒ T37h,o)  (8) 

        = 5.22 ‒ 0.0065V ‒ 0.0080U ‒ 0.00031TS 

藉由將總水氣量(V, kg/m2)、海面風速(U, m/s)

及海面溫度(TS, °C)等參數帶入方程式(3)~(8)，即

可得到各頻道晴空背景下的 Tb。而 V、U 及 TS

等參數則引用 Chiu(2003)的迴歸式而得。其中總

水氣量是利用探空資料與 TMI觀測之 Tb得到迴

歸方程式(9)，海面風速是利用海上觀測浮標(buoy)

與 Tb得到迴歸方程式(10)，海面溫度則直接使用

氣候值。 

V = 128.57 + 33.94ln(290 ‒ T19v)  (9) 

               ‒ 72.13ln(290 ‒ T21v) + 10.48ln(290 ‒ T37h) 

U = 130.908 + 0.170T10v + 0.128T10h (10) 

                ‒ 0.034T19v ‒ 0.115T19h ‒ 0.079T21v 

                ‒ 1.121T37v + 0.543T37h 

當TMI掃描觀測得到各頻道Tb，將之帶入(9)

式及(10)式，得到 V及 U，再將 V、U帶入(3)~(8)

式得到各頻道晴空背景的 Tb，將各頻道晴空背景

的 Tb 與 TMI 觀測各頻道的 Tb 帶入(1)式，即可

得到各頻道 P值。 

本研究引用先驗機率分布 ( )Rπ 及建立條件

機率分布 ( | )f P R ，利用 TMI 觀測值來得到 P

值，最後利用(2)式就可以得到後驗機率分布。其

物理意義為在某 P值的情況下，RR的機率分布。

為了與 PR-RR 分析比較，需要利用統計方法從

TMI-RR的機率分布得到單一值的 RR，本研究使

用平均估算器(averaged estimator)，也就是以後驗

機率分布的平均值當作 TMI-RR。 

利用模式建立條件機率分布，加上實際觀測

的先驗機率分布，最後後驗機率分布，在估算降

水中加入模式的優點有二，第一、模式可以模擬

大量且範圍涵蓋各種降雨強度的資料，除了增加

其統計上的可信度外，還可以擴大衛星估算降雨

的範圍及精確度；第二、先期建立 P值與 RR間

的機率分布，使衛星通過所得的微波資料，不須

經過複雜且冗長的計算，可即時性的估算其降雨

強度。 

林(2009)利用 WRF 模擬數個颱風的垂直水
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象分布，其模擬時間由 60小時至 162小時不等，

以模擬的垂直水象輸入 RTM，再由 RTM所計算

之 Tb 與 TMI 觀測的 Tb 差異頗大。因為被動式

微波對於降雨非常敏感，為求輸入 RTM 的垂直

水象可以最接近實際狀況，依據簡等人（2006）

於梅雨季的定量降雨預報校驗中，利用公正預兆

得分 ETS（Equitable Threat Score）驗證WRF模

式模擬降水，在 12至 24 小時有最佳表現。ETS

主要在計算模式正確預測降水的機率，且當模式

與觀測皆無降水並不納入計算，ETS主要功能是

可判斷降水預報的正確性。本研究在與 TMI觀測

Tb分析比較方面，輸入 RTM所需垂直水象的模

擬時間皆控制於 12至 24小時之間。 

本研究針對 2009、2010年對台灣影響甚鉅的

莫拉克颱風及梅姬颱風進行海上降雨估算並驗

證。大部分降雨反演研究的驗證都是利用地面的

雨量筒所測得之 RR，但是因為本研究利用 TMI

所反演之颱風降雨僅適用於海上，而海上較缺乏

實際觀測資料，所以本研究的驗證使用 PR 的近

地面 RR。除了對每個刈幅做 RR驗證外，也利用

PR 所區分的對流性降雨及層狀性降雨分別作驗

證，以探討本研究估算降雨的方法在不同型態降

雨的表現。 

由於本研究使用 TMI 的水平解析度為 10 公

里，與 PR 的水平解析度為 5 公里不同，所以需

要將 PR資料重新平均至 0.1° x 0.1°的網格點上做

分析。研究流程架構參考胡(2009)的貝氏方法進

行衛星微波降雨反演，其中本研究對颱風個案採

用 WRF 模式建立條件機率分布，驗證資料採用

PR 星下點近地面 RR，示意圖如圖 3，其中點虛

線為模式所扮演的角色，長虛線則是衛星觀測資

料處理流程。 

五、結果分析與討論 

本研究降雨驗證選擇 2009、2010年的莫拉克

颱風及梅姬颱風所掃描的三個刈幅，而 Tb 及 P

值的分析比較則因為 TMI 掃描到較完整的颱風

主體為梅姬颱風，且 TRMM 軌道編號 73670 的

觀測時間為 2010年 10月 21日 1401 UTC，與模

擬當日 1400 UTC僅相差 1分鐘，所以在 Tb及 P

 

圖 3  研究流程示意圖，點虛線為模擬部分，長虛線為衛星資料處理流程。 
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值的分析比較部分就以 2010年 10月 21日軌道編

號 73670的梅姬颱風為例。 

(1) Tb分析與討論 

圖 4至圖 10的(a)為模擬 TMI各頻道的 Tb，

(b)為 TMI各頻道實際觀測的 Tb，(c)為涵蓋颱風

範圍（北緯 18.5°至 22.5°，東經 116°至 120°），

即(a)、(b)的點虛線內，各頻道模擬 Tb（深色）

與觀測 Tb（淺色）的直方圖，橫坐標為 Tb，縱

坐標為格點數量，樣本數量為 1359。 

圖 4 為 10-GHz 水平極化 Tb，由圖 4(a)-(b)

可以看出 RTM 所模擬的 10-GHz 的 Tb，在颱風

中心位置並沒有與觀測一致，但整個颱風大致型

態是類似的，模擬晴空部分的 Tb 與觀測相當一

致，模擬颱風雨帶的 Tb與觀測則有明顯的差異。

造成模擬與觀測的差異主要原因有二，第一為

RTM模擬的 Tb完全倚賴WRF的輸入，當WRF

模擬的垂直水象與實際有落差，RTM 所模擬的

Tb就會與實際 Tb有落差；第二，WRF模擬的颱

風路徑與結構與颱風實際路徑與結構並不可能完

全一致。由圖 4(c)比較實際與模擬的差異，在小

於 150 K的晴空部分數量相當，而在 170 K至 210 

K 的雨帶部分，觀測數量大於模擬數量，另外只

有模擬的 Tb 達 220 K 以上，觀測最大值並沒有

超過 220 K。以上差異的可能原因是WRF模擬的

液態降雨較實際多，較多雨滴發射較多的輻射能

量，導致RTM模擬的Tb較實際大。圖 5為 10-GHz

垂直極化 Tb，分析圖 5(a)-(c)，不論是颱風位置

或是結構的分布，晴空及雨帶的 Tb 等等，與圖

4(a)-(c)的狀況相當類似 

圖 6 為 19-GHz 水平極化 Tb，由圖 6(a)-(b)

可以看出 RTM 所模擬的 19-GHz 的 Tb，不論晴

空或雨帶，模擬 Tb與觀測 Tb相當一致，惟模擬

颱風雨帶位置與觀測有些微差距，造成此差異應

該是 WRF 模擬颱風結構與實際有落差。圖 6(c)

比較實際與模擬在數量上的差異，在小於 190 K

的晴空部分數量模擬大於實際，而在 210 K至 250 

K 的颱風外圍部分，觀測數量大於模擬數量。造

成此差異的原因是 WRF 模擬的颱風範圍較實際

小。另外在大於 260 K以上的颱風雨帶，模擬與

實際的 Tb就相當一致。圖 7為 19-GHz垂直極化

Tb，由圖 7(a)-(c)可以看出 RTM所模擬的 19 GHz

的 Tb，與圖 6(a)-(c)相當。 

圖 8 為 21-GHz 垂直極化 Tb，分析圖 8(a)- 

(b)，與 19-GHz Tb類似，除了模擬颱風的大小較

實際小一點，餘晴空部分或是颱風雨帶的 Tb 數

值，模擬與實際都相當一致。由上述分析可解釋

圖 8(c)，在設定範圍內，模擬小於 260 K的晴空

Tb數量大於實際，而 270 K到 280 K的雨帶 Tb

個數為實際大於模擬。 

圖 9 為 37-GHz 水平極化 Tb，分析圖 9(a)- 

(b)，在晴空及雨帶的 Tb 數值都相當一致，但與

19-GHz類似，模擬颱風的範圍稍小於實際範圍，

導致圖 9(c)顯示設定範圍內，模擬小於 230 K的

晴空 Tb 個數大於實際個數，模擬介於 260 K 至

270 K的雨帶 Tb個數小於實際個數，餘各 Tb的

間隔，模擬與實際的數量相當一致。圖 10 為

37-GHz 垂直極化 Tb，在圖 10(a)-(c)的分析與

37-GHz水平極化類似。 

分析各頻道的 Tb發現，除了 10-GHz Tb的

模擬與實際觀測有較大的差異外，其餘各頻道模

擬的 Tb 與實際相差不大。差異來源主要是因為

WRF模擬垂直水象分布與實際有落差，導致輸入

RTM 計算的結果與 TMI 瞬間觀測的結果很難達

到完全一致。差異的另外一個可能來源為模擬與 
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圖 4 (a)觀測 10-GHz水平極化 Tb，(b)模擬 10-GHz水平極化 Tb，(c) 10-GHz水平極化 Tb直方圖，淺色為觀測

值，深色為模擬值。 
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圖 5  同圖 4，更改為 10-GHz垂直極化 Tb。 
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圖 6  同圖 4，更改為 19-GHz水平極化 Tb。 
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圖 7  同圖 4，更改為 19-GHz垂直極化 Tb。 
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(c)  

圖 8  同圖 4，更改為 21-GHz垂直極化 Tb。 
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圖 9  同圖 4，更改為 37GHz水平極化 Tb。 
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實際觀測的時間可能有數十分鐘的落差，而颱風

為變化快速的天氣系統，數十分鐘對於颱風的位

置、結構、強度等等可能都已經有明顯的變化。

此個案模擬與實際僅差 1分鐘，目的就是要將此

因素所造成之差異降至最低。 

(2) P值分析與討論 

圖 11 為各頻道 P 值的分布情況，(a)、(b)及

(c)分別為利用 TMI觀測 10-、19-及 37-GHz的 Tb

所計算的 P值（以下簡稱觀測 P值），圖 11的(d)、

(e)及(f)則為模擬 10-、19-及 37-GHz的 Tb所計算

的 P值（以下簡稱模擬 P值）。圖 12(a)、(b)及(c)

分別為涵蓋颱風範圍（北緯 18.5°至 24°，東經 115°

至 121°），即圖 11的長虛線內，各頻道模擬 P值

（深色）與觀測 P值（淺色）直方圖，橫坐標為

P值，縱坐標為格點數量，樣本數量為 1623。 

分析圖 11(a)-(c)TMI觀測各頻道 P值，在颱

風眼牆雨帶的 P值最低，其次為颱風外圍雨帶，

晴空部分的 P值最高。造成如此結果是因為 P值

與 RR 呈現負相關且跟雨雲之透射率呈指數關

係，颱風雨帶的 RR 最強且雨雲最厚實，所以 P

值最小，相反的，晴空的 P 值大約為 1。定性分

析比較圖 11(a)-(c)與(d)-(f)，晴空部分，各頻道模

擬 P值與觀測 P值大致相符。颱風雨帶部分則有

兩個較明顯的差異，第一、模擬 P值明顯大於實

際觀測 P值；第二、模擬的颱風範圍比實際颱風

範圍小。造成第一點差異的可能原因有兩個，第

一個原因為 WRF 模擬降雨大於實際降雨；第二

個原因為 10-GHz 的視場較大，較容易有視場不

均勻問題。造成第二點差異則是模擬並非實際狀

況，模擬與觀測不可能一致。 

 

(c)  

圖 10  同圖 4，更改為 37 GHz垂直極化 Tb。 
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圖 12(a)-(c)定量分析各頻道 P 值的分布，橫

坐標為 P 值，縱坐標為格點數量，深色為模擬 P

值，淺色為實際 P值。以下區分三部分來探討，

第一、在晴空個數，模擬大於觀測，造成的原因

為模擬的颱風範圍小於實際颱風範圍。第二、最

強降雨區域的個數，模擬大於觀測，造成原因為

模式模擬 RR大於實際的 RR。第三、P值介於強

降雨及晴空之間的個數，觀測 P 值大於模擬 P

值，造成原因為在設定範圍內，兩極端 P值(晴空

與強降雨)皆為模擬大於觀測，餘非極端 P值的個

數當然就觀測大於模擬。 

圖 13 為觀測 P 值與模擬 P 值的散佈圖，圖

13(a)為 P10 與 P19 的散佈圖，圖 13(b)則為 P19

與 P37的散佈圖，此圖主要是研判模擬 P值的與

實際 P 值分布的相似程度。圖 13(a)顯示在 P10

大於 0.4的分布相當相似，P10小於 0.4則沒有任

何觀測值，這是因為 10-GHz 的視場較大，觀測

值不容易收集到視場內皆為強降雨的樣本，但模

擬卻可以提供這類的資料。圖 13(b)顯示 P19 與

P37之間有非線性的高度相似的分布。由圖 13可

以判斷本研究所使用的模式確實可以模擬出與實

際狀況類似的 RR與 P值間的關係。 

模式在本研究的角色就是建立條件機率分

布，也就是在某 RR的狀況下，各頻道 P值的分

布。即使模式模擬與實際狀況有差異，因為建立

條件機率分布 ( | )f P R 是利用模擬 P值，配合模 

 

 

圖 11 梅姬颱風 P值分布。(a)10 GHz觀測值，(b)19 GHz觀測值，(c)37 GHz觀測值，(d) 10 GHz模擬值，(e) 19 GHz

模擬值，(f) 37 GHz模擬值。 
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圖 12 各頻道 P值直方圖，橫坐標為 P值，縱坐標為個數。(a)10 GHz，(b)19 GHz(c)37 GHz。 



大氣科學                         第三十九期第三號 

 

258 

擬的 RR，所以對於我們建立條件機率分布並不

會造成直接的影響，但其間接影響為當模擬的 RR

與實際的 RR 有落差時，導致 ( | )f P R 就會有誤

差，雖有先驗機率分布 ( )Rπ 來限制 ( | )f P R 的分

布落於合理的範圍內，但在估算降雨時依然會影

響其準確度。重點為建立條件機率分布的資料

庫，盡可能廣泛的涵蓋各種降雨強度，使條件機

率分布適用於各種降雨強度。 

(3) RR分析與驗證 

本研究為估算海上颱風降雨強度，但海上的

觀測站（島嶼、浮標）並不多，故 RR 的驗證使

用 PR 的近地面 RR 當作真值。本研究估算的

TMI-RR與 PR-RR差距較大的大多位於 PR刈幅

的兩側格點，如資料收集及處理所述，愈往刈幅

兩側受地形雜波的影響愈大。為避免地形雜波影

響 PR-RR，本研究僅利用 PR星下點附近 10個掃

描格點來做驗證。 

本研究使用莫拉克颱風及梅姬颱風期間，

TMI 及 PR 掃描颱風雨帶較完整的三個刈幅（圖

14），詳如表 2。圖 14中兩白色實線間表示 PR刈

 

圖 13  (a) P10與 P19，(b) P19與 P37之散佈圖，星號為 TMI觀測值，圓形為WRF模擬值。 

   

圖 14 TRMM掃瞄刈幅示意圖，兩白色實線間表示 PR掃描刈幅，色標為雷達回波反射率。（摘自 JAXA 網站）。 
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幅，色標為 RR。圖 15為個案 1的降雨估算，圖

15(a)為本研究估算之 RR，圖 15(b)為 PR 近地面

RR，色標為 RR，單位為 mm h-1。由圖 15(a)可看

出較強的降雨區域(> 20 mm h-1)有三個區域，第

一、位於台灣東南部海面向西南延伸至台灣海峽

南部，第二、位於台灣東北部海面，第三、位於

高雄台南外海，其中最高 RR為 30-35 mm h-1。相

較於圖 15(b)，PR觀測較強的降雨區域(> 20 mm 

h-1)有兩個區域，除了因為 PR掃描刈幅較窄而沒

有涵蓋台灣東北外海的強降雨區外，其他兩個較

強降雨區域與本研究反演出較強的降雨區域位置

類似，而最大的 RR大於 45 mm h-1。 

從降雨的區域、強度及範圍來比較圖

15(a)-(b)，強度較強的降雨區域的位置相當類

似，PR-RR 明顯高於本研究所估算之 RR，本研

究估算大於 20 mm h-1的降雨範圍大於 PR所估算

的。造成以上強度與範圍上的差異可能原因有二

個，分別為空間解析度及 PR-RR的準確率。TMI 

Level-1B11 的水平解析度（10 公里）是 PR（5

公里）的 2倍，在較大的視場內，或許有局部區

域大於此個案的最大 RR (35 mm h-1)，但要在 100

平方公里內的 RR都大於 35 mm h-1機率較小，較

可能的情況為視場內有大於 35 mm h-1的區域，也

有小於 35 mm h-1區域，所以 TMI估算 RR為視

場內較小的 RR 與較大的 RR 平均的結果。另一

個造成差異的原因為 PR-RR並非實際 RR，雷達

反射率與 RR 的轉換關係式不同，估算的 RR 也

會不同。另外，颱風的強風吹起的浪花、水滴造

成 PR 觀測到高反射率，也會造成 RR 的高估。

從以上的分析可以合理解釋利用 TMI 估算的最

強降雨率小於 PR-RR，且強降雨區域(> 20 mm h-1)

範圍大於 PR-RR範圍。 

表 2  降雨驗證之個案 

 

 

 

圖 15 2009年 8月 8日 0413 UTC莫拉克颱風降雨估算，兩平行虛線為 PR掃瞄刈幅。(a)本研究利用 TRMM/TMI 

反演 RR，(b) TRMM/PR近地面 RR。 
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圖 16 為個案 1 降雨估算散佈圖，橫坐標為

PR-RR，縱坐標為本研究估算之 RR，單位為 mm 

h-1，兩者相關係數為 0.59，均方根誤差為 12.7 mm 

h-1，其中黑色實線為 x y= 。從圖 16分析大多數

樣本分布於 x y= 的左方，顯示本研究估算之 RR

大多高於 PR-RR。在 PR-RR較高的部分(> 30 mm 

h-1)本研究則為低估，其可能原因為 TMI 水平解

析度較差。PR-RR甚至可達 70 mm h-1以上，如

此大的 RR 是否有誤差還需要進一步驗證，另

外，PR-RR有 7個達 40 mm h-1以上的樣本，而

TMI-RR因解析度關係不超過 30 mm h-1，這是導

致均方根誤差較高的主要原因。 

圖 17為個案 2之分析，由圖 17(a)可看出降

雨率大於 20 mm h-1分別位於圖上 A、B兩區域。

相較於圖 17(b)，PR-RR大於 20 mm h-1的降雨區

域，除了與圖 17(a)相同位置的 A'及 B'外，還多

了 C'及 D'。RR大於 20 mm h-1的區域中，範圍 A

大於範圍 A'，範圍 B的大於範圍 B'，C'及 D'的強

降雨範圍則較 A'及 B'小了許多。造成上述情形的

原因與個案 1相同，因為空間解析度的關係，所

以小範圍的強降雨為較大的誤差的來源之一。 

圖 18同圖 16，資料更改為個案 2，兩者相關

係數為 0.52，均方根誤差為 5.4 mm h-1。圖 18定

量分析，與圖 16較不同的是，部分樣本的 PR-RR

介於 0至 15 mm h-1，TMI-RR小於 5 mm h-1，此

類樣本 TMI-RR 明顯低估。造成原因可由圖

18(a)、(b)解釋，圖 18(b)有許多像 C'及 D'的小範

圍強降雨，但在 TMI視場平均而得的 RR，並無

法表現出此類的強降雨。TMI-RR與圖 16一樣皆

小於 30 mm h-1，均方根誤差較圖 16小，主要原

因為大於 40 mm h-1的個數明顯比圖 16少。圖 19

同圖 15，資料更改為個案 3 的降雨估算。由圖

19(a)-(b)之定性分析與圖 17相似，TMI估算的最

大 RR較 PR-RR小，降雨率介於 20-30 mm h-1的

範圍較 PR-RR 大等特性，以上都是 TMI 空間解

析度大於 PR空間解析度的結果。 

圖 20 同圖 16，資料更改為個案 3 的降雨估

算散佈圖，兩者相關係數為 0.84，均方根誤差為

4.7。與圖 18類似，有小範圍強降雨造成的誤差，

TMI-RR不超過 30 mm h-1。不一樣的為均方根誤

差較圖 16小，主要原因為 PR-RR大於 40 mm h-1

的個數比圖 16少，大部分 PR-RR與 TMI-RR一

樣小於 30 mm h-1。 

圖21為本研究3個刈幅內所有對流性降雨及

層狀性降雨，分別與 PR-RR做驗證，而降雨型態

的辨識是利用 PR 的標準產品內的演算法進行分

類，橫坐標為 PR-RR，縱坐標為 TMI-RR，單位

為 mm h-1，(a)為對流性降雨，(b)為層狀性降雨。

分類驗證的目的是探討本研究估算之 RR 在不同

型態降雨的表現。 

分析圖 21(a)，部分樣本 PR-RR介於 5-25 mm 

h-1，TMI-RR小於 5 mm h-1，如上述個案分析所

述，對流性降雨出現小範圍的強降雨的機率較

大，例如圖 17的 C'及 D'。TMI-RR經過視場內各

個 RR 的平均後，就會將小範圍的強降雨平均為

小降雨，雖然 PR-RR 也是平均到與 TMI 一樣的

水平解析度，但如果某視場內只有一點為對流性

降雨，平均到 0.1° x 0.1°一樣可以將強降雨表現出

來。其餘 TMI-RR大於 5 mm h-1的樣本，與 PR-RR

比較並沒有明顯高估或低估的情形，兩者相關係

數為 0.68，均方根誤差為 6.53 mm h-1。分析圖

21(b)，相較於圖 21(a)，TMI-RR小於 5 mm h-1，

PR-RR卻達 5-25 mm h-1以上的樣本明顯減少，主

要是因為層狀性降雨較不會像對流性降雨一樣出

現小範圍強降雨的樣本。從TMI-RR大於5 mm h-1 
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圖 16 2008年 8月 8日 0413 UTC莫拉克颱風降雨估算散佈圖，樣本為 95。橫軸為 PR估算降雨率，縱軸為本研

究估算之降雨率，實黑線為 x = y直線。 

 

 

 

圖 17  同圖 15，時間為 2010年 10月 16日 2336 UTC梅姬颱風。 
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圖 18  同圖 16，時間為 2010年 10月 16日 2336 UTC梅姬颱風，樣本為 197。 

 

 

圖 19  同圖 15，時間為 2010年 10月 21日 1401 UTC梅姬颱風。 
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圖 20  同圖 16，時間為 2010年 10月 21日 1401 UTC梅姬颱風，樣本為 170。 

 

 

(a)   (b)  

圖 21 降雨估算散佈圖，橫坐標為 PR估算之 RR，縱坐標為本研究估算之 RR。(a)對流性降雨，樣本為 107， 

(b)層狀性降雨，樣本為 336。 
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樣本分析，TMI-RR 大多位於 yx = 左側，表示

本研究估算的 RR，在層狀性降雨的情況下，

PR-RR小於 20 mm h-1大多數樣本為高估，PR-RR

小於 20 mm h-1大多數樣本為低估。 

綜合以上個案，本研究利用 TMI所估算的最

大 RR約為 25-30 mm h-1，但是三個 PR刈幅內最

大 RR皆大於 40 mm h-1，其中莫拉克颱風個案甚

至大於 70 mm h-1，造成此結果最主要原因為 TMI

的空間解析度大於 PR，較難將小範圍強降雨顯現

出來，也因為如此，TMI估算 RR介於 20-30 mm 

h-1的範圍也較 PR-RR 來的廣。也就是說，因為

PR的空間解析度較佳，較容易可以反應局部性強

降雨，但是降雨的分布就比較沒有像 TMI-RR有

平滑的效果。另外，PR估算的 RR可達 70 mm h-1

以上，其準確性需進一步驗證。 

六、結論及未來展望 

本研究藉由WRF及RTM模擬各種大氣情況

下 Tb 的分布，並與實際 TMI 觀測之 Tb 比較，

結果顯示，在 10-GHz部分，晴空 Tb模擬與觀測

大致相符，但模擬雨帶的 Tb有明顯高估的情形。

此結果或許可提供 WRF 作為日後修正模擬液態

降雨的參考依據。模擬其他頻道 (19-、21-及

37-GHz)的 Tb，不論在晴空或是雨帶，與觀測 Tb

大致相符。造成些許誤差的原因為模擬時間與

TMI觀測時間有落差，或是模擬所需的初始場與

實際天氣狀況就有差異。但模擬與觀測間的差異

對降雨估算並不會造成直接的影響，重點是模擬

盡可能廣泛的涵蓋各種降雨強度，使後續衛星估

算降水適用於各種降雨強度。 

由於削弱指數，P 值，可以減低環境背景所

造成的影響，且與 RR 為一對一的函數，有隨著

RR 增加而遞減的優點，非常適合應用於海上降

雨的研究。本研究使用 P值配合貝氏理論，發展

出利用 TMI觀測資料估算海上颱風 RR的方法，

此方法可以減低模式模擬所產生的誤差。 

利用貝氏方法估算三個衛星掃瞄刈幅的

RR，並以 PR的星下點近地面 RR做驗證。定性

分析降雨的型態、強度與位置，除了在小範圍的

強降雨，TMI-RR 有明顯低估外，其它降雨位置

與範圍大致與 PR-RR相符。定量分析 TMI-RR與

PR-RR，在對流性降雨的相關係數為 0.68，均方

根誤差為 6.53 mm h-1，層狀性降雨的相關係數為

0.75，均方根誤差為 5.92，兩種型態降雨估算差

異是因為對流性降雨較易出現小範圍的強降雨，

而 TMI因空間解析度觀測會將此類降雨低估，其

結果也顯示本研究利用貝氏方法可有效的估算海

上颱風降雨。 

整體而言，本研究提供一個可以定量估算海

上颱風降雨的方法，除了可以彌補颱風在海上觀

測資料的不足，提供防救災相關單位參考外，未

來可進一步將結果同化至數值預報模式，以求增

進降雨預報的準確性。 
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ABSTRACT 

This study is precipitation estimation for typhoons over ocean using Bayesian approach. At first, a prior 

probability distribution was obtained by observations from PR (Precipitation Radar), then a conditional 

probability distribution was derived by microwave radiative transfer models (RTM), finally a posterior 

probability distribution of rainfall was calculated by combining a prior probability distribution and conditional 

probability distribution. 

The required inputs of atmospheric hydrometeors for RTM are from Weather Research and Forecast 

(WRF) model. In addition, we utilize an attenuation index with a difference of polarization brightness 

temperatures of between rainy and clear sky to estimate rainfall over ocean. This index has advantages of 

decreasing with rainfall rate and not being easily saturated by rainfall. 

The probability distribution of rainfall derived from Bayesian approach was used to estimate a single 

rainfall rate by Averaged Estimator (AVE) which was compared with the rainfall rate obtained from the PR. 

The correlation coefficients are 0.68 and 0.75 under the condition of convective and stratiform rainfall, 

respectively. The result shows that the model and microwave data can estimate precipitation effectively while 

the typhoon is over the ocean. 

Key Words: Bayesian approach, posterior probability distribution, radiative transfer model 
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