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摘   要 

本研究分析 2005–2008年暖季(5–10月)弱綜觀環境下之午後對流(afternoon thunderstorm, TSA)時空

分佈特徵及有利北台灣 TSA發展的對流前環境(preconvective environment)，並發展模糊邏輯客觀潛勢預

報午後對流方法(Afternoon Thunderstorm Occurrence Potential forecast using Fuzzy LOgic, ATOPFLO) 結

合有利 TSA發展的環境因子，進行北台灣 TSA的客觀預報。 

研究結果發現，在弱綜觀環境下的暖季，其平均小時雨量最大值發生於 1500–1600 LST間，且降雨

頻率最大值主要分布於沿著平行山脈走向的斜坡帶上。此外，北台灣發生對流的時間較台灣中南部為

早，但中南部的對流活動明顯較北台灣活躍，持續時間較長，對流強度也較強。地面測站與探空觀測分

析顯示，在相對較暖且濕的大尺度環境下，沿著淡水河與基隆河河谷富有水氣的海風在台北盆地輻合，

提供了激發對流的有利環境。經 ATOPFLO的整合結果，進一步確認且量化了上述環境特性因子的重要

性，同時也顯示內陸的弱風速條件對於 TSA的發生也扮演著關鍵的角色。 

由臨界成功指數(Critical Success Index, CSI)評估 ATOPFLO方法與目前中央氣象局(Central Weather 

Bureau, CWB)預報 TSA的表現，顯示現有 CWB主觀預報有過度預報的趨勢，而 ATOPFLO則可有效地

整合對流前環境特徵，因此具有較準確的預報度。ATOPFLO目前已完成作業設計並進行線上平行測試，

未來希望可提供弱綜觀環境下北台灣地區逐時的 TSA 客觀機率預報資訊，並進而整合至實際作業預報

中。 

關鍵字：午後對流特徵、對流前環境因子、模糊邏輯、ATOPFLO客觀潛勢預報方法 
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一、前言 

本研究主要目的為研究台灣本島暖季（2005 

–2008 年 5–10 月）在弱綜觀環境下的午後對流

(afternoon thunderstorm, TSA)特徵，並利用模糊邏

輯(fuzzy logic)概念發展北台灣地區TSA的客觀潛

勢預報方法(Afternoon Thunderstorm Occurrence 

Potential forecast using Fuzzy LOgic, ATOPFLO)。

對流天氣現象，尤其是對流強度，在中央氣象局

(Central Weather Bureau, CWB)的預報與預警作

業上佔非常重要的一環，對於預報員而言，預測

中小尺度對流的發生時間與地點仍具有挑戰性，

特別是有中央山脈縱貫南北的台灣地區（圖 1）。

山脈不僅能產生局部環流，也可能與大尺度環境

的低層風交互作用而產生局部對流(Akaeda et al. 

1995; Li et al. 1997)。海陸風或上升與下降氣流對

 

圖 1 資料觀測站的地理分布位置，灰色陰影代表地形高度。三角形與星號分別代表雷達站與整合型閃電落雷偵

測系統(Vaisala Total Lightning Detection System, TLDS)觀測站，正方形、正號與圓點則分別代表探空、地面

測站與雨量站。本研究中所使用之地面測站代碼亦標示於圖中。 
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於邊界層的濕化，可提供適合發生 TSA的有利條

件(Johnson and Bresch 1991; Chen and Li 1995)。

因此，在具複雜地形的台灣地區，其地形效應在

降雨分布的變化具有相當程度的影響(Chen and 

Chen 2003)。 

劇烈對流所引起的閃電、強風、豪大雨、具

危險性的冰雹與龍捲風等，常導致人類生命財產

的損失(Huntrieser et al. 1997)。針對這些中小尺度

對流系統，在目前地面觀測資料解析度不足

(Weckwerth 2000)以及模式預報能力的限制(Lynn 

et al. 2001)下，要達到正確地預報 TSA的時空分

布，仍具有相當大的挑戰性。為了能夠預報 TSA，

ㄧ些熱動力上的對流前環境 (preconvective 

environment)因子，如穩定度、風切和相對濕度

(Fuelberg and Biggar 1994; Huntrieser et al. 1997)

等，皆可利用其特性來發展預報方法。另外，利

用雷達回波與閃電的氣候特徵，亦有助於改善對

流系統時空預報的精確度(Watson et al. 1994; 

Shafer and Fuelberg 2006)。 

Jou (1994)針對發生於北台灣山區的對流進

行個案分析，發現當對流系統發生於山區時，因

其降雨所產生的外流(outflow)與上坡風形成的輻

合作用，將有利對流系統往較低海拔地區傳播並

加強(Wilson and Schreiber 1986)，且為盆地和平原

地區帶來豪大雨。因此，在暖季的午後，對流活

動最常發生的區域通常為沿著山脈走向的迎風面

上，而不是發生在較高海拔的山區（林與郭

1996；陳等 2001；Lin et al. 2011）。 

ㄧ些研究(Chen and Chen 2003; Chen et al. 

2007; Kerns et al. 2010)已經指出，因為缺乏高解

析度的長期觀測資料，使關於 TSA時空分佈的研

究受到限制。因此本研究將利用具較高解析度的

雷達觀測資料來統計分析這些 TSA的時空特徵，

並利用探空與地面觀測資料，分析在弱綜觀環境

下，有發生對流(TSA days)和無發生對流(non-TSA 

days)的對流前環境之特徵差異。如果同時整合具

局部特徵的熱動力對流前環境因子和 TSA氣候特

徵，預期在對流的時空預報準確度上可獲得改善

外，更可提供定量的機率預報資訊。 

目前已經有許多預報對流天氣系統的技術，

包括這些對流系統的定量降水預報(quantitative 

precipitation forecast, QPF)，如局部區域的數值天

氣預報模式、模擬預報 (analogue forecasting; 

Panziera et al. 2011)、拉格朗日外延法(Lagrangian 

extrapolation; Germann et al. 2006)以及結合雷達

資料的數值天氣預報(Atencia et al. 2010)等。另一

個則是模糊邏輯技術，模糊邏輯概念是一個相對

較簡單且可避免天氣系統與環境條件間非線性相

關的分析技術 (Klir and Folger 1988; Kosko 

1992)，且有能力利用空間與時間的資訊進行可能

發生機率的分析(Mueller et al. 2003; Cho et al. 

2006)，近十年已被廣泛應用於大氣科學研究上，

包括利用雷達觀測資料發展雲粒子分類技術

(Vivekanandan et al. 1999; Liu and Chandrasekar 

2000)、邊界層厚度量測 (Bianco and Wilczak 

2002)、非降水回波的探測及濾除(Berenguer et al. 

2006; Cho et al. 2006; Gourley et al. 2007)、邊界弱

回 波 區 (bounded weak-echo region) 的 偵 側

(Lakshmanan 2000; Pal et al. 2006)以及閃電的預

報(Kuk et al. 2012)等。模糊邏輯技術更是已經運

用於預報劇烈對流的即時作業中，如即時預報系

統 ANC (Auto-Nowcast System; Mueller et al. 

2003)，此系統藉由整合多種即時觀測資料，使用

多種不同探測算則的運算技術分辨劇烈對流的初

生、發展與減弱等特徵來進行其不同發展階段的
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預報。 

本研究將統計 TSA特徵外，並分析有無發生

TSA 的對流前環境之特徵差異，進而發展模糊邏

輯客觀潛勢預報方法 ATOPFLO 來預報北台灣的

TSA 發生機率。第二節描述資料與分析方法；第

三節描述台灣地區 TSA的時空變化特徵；第四節

分析在弱綜觀環境下，有無發生 TSA的對流前環

境之差異；第五節將描述 ATOPFLO 方法的建立

及評估；第六節則是結論。 

二、資料與分析方法 

為了能針對主要由地形效應與局部環流所影

響的對流個案，本研究藉由檢視 CWB 天氣圖，

濾除位於台灣本島周遭經緯度 1.5 度以內的綜觀

尺度擾動個案(如鋒面、颱風等)，如此，在四年

的暖季期間（2005–2008 年的 5–10 月，共 736

天），共有 277天屬於弱綜觀環境。 

在這 277天的弱綜觀環境下，利用雨量站資

料分析降雨量的空間分布和日變化，雷達回波和

雲對地(cloud-to-ground, CG)閃電氣候值提供降

雨的時空變化和 TSA 的特徵(Tapia et al. 1998; 

Murphy and Konrad 2005; Steiger et al. 2007)，其

中閃電資料為台灣電力公司整合型閃電落雷偵測

系統(Vaisala Total Lightning Detection System, 

TLDS)所提供，而對流發生與否的判斷，則主要

由雷達回波觀測來定義［請見四(一)小節］。地

面測站和探空資料則分別分析有利於 TSA發展的

局部環流變化與綜觀尺度條件，並找出對流前環

境的預報因子(predictor)。圖 1中標示了上述資料

觀測站的地理分布位置。 

(一) 雷達資料 

雷達資料來源為CWB於 2001年起陸續完成

建置的四座都卜勒作業化雷達—五分山(RCWF)、

花蓮(RCHL)、七股(RCCG)和墾丁(RCKT)（圖

1），並利用 Chang et al. (2009)所建立之極座標可

用最低仰角觀測層(hybrid scan)來進行資料品質

控制(quality control, QC)，以濾除非降水回波，並

產生每 10分鐘一筆、解析度為 0.0125º經緯度的

三維整合網格回波資料(Zhang et al. 2005)，此資

料將用來定義與分析 TSA的氣候特徵。更多關於

雷達觀測資料品質控制之細節可參考 Chang et al. 

(2009)。 

(二) 模糊邏輯客觀潛勢預報 TSA方法：

ATOPFLO 

ATOPFLO 技術中最重要的部份—隸屬函數

(membership function)—主要是由個別的對流前

環境因子特徵所建構，預報因子主要分為地面測

站（代表局部效應）、探空（代表綜觀環境）及持

續性(persistence)等三大類（預報因子的選取請見

第五(一)小節），經由最大的臨界成功指數(Critical 

Success Index, CSI; Donaldson et al. 1975)所得各

項因子的權重，便能獲得 TSA 發生的機率。CSI

技術得分(skill score)已在許多研究中(Huntrieser 

et al. 1997; Mitchell et al. 1998; Mueller et al. 2003; 

Mazur et al. 2009)被普遍用來評估預報中小尺度

對流系統的準確度，因此本研究亦利用 CSI技術

得分作為決定各項預報因子權重的指標及評定標

準。本研究由 2005–2008 年 5–10 月的資料(校正

資料，calibration dataset)來建立 ATOPFLO技術，

2009–2010年 5–10月的資料（驗證資料，validation 

dataset）則用來評估其預報能力。ATOPFLO的發

展流程如圖 2所示，主要發展步驟如下（其細節

說明於第五節中描述）： 
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1. 頻率分布函數（frequency distribution function; 

圖 2 之 Step 2）—弱綜觀環境下，分別針對

TSA days與 non-TSA days兩類［分類定義請見

四(一)小節］，建立每一個預報因子在對流前

發生的頻率分布［請見五(二) 1.小節或圖 7］。 

2. 條件機率函數（conditional probability function; 

圖 2之 Step 3）—針對 TSA days，將每一個預

報因子的頻率分布函數轉換為値介於 0–1 之

間的條件機率函數，如此，若將 1 扣除 TSA 

days 的機率値，即為 non-TSA days 的條件機

率値［請見五(二) 2.小節或圖 8］。 

3. 隸屬函數(membership function；圖 2 之 Step 

4) —主要由分段線性(piecewise linear)的方法

將如上的每一個預報因子的條件機率函數轉

換為隸屬函數［請見五(三)小節或圖 9］。 

4. 預報因子的權重–由最大的 CSI技術得分，決

定每一個隸屬函數最適當的權重。首先分別決

定地面測站及探空各預報因子的權重（圖 2

 

圖 2 ATOPFLO 客觀潛勢預報方法流程圖。圖中“L”和“W”分別代表可能發生機率(likelihood)和權重(weight)。 
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之 Step 5，請見五(四)1.小節或表 4–5），再決

定地面測站、探空、持續性等三大類因子的權

重（圖 2之 Step 8，請見五(四)2.小節或圖 10），

整合兩者權重後，即得各預報因子所應具有之

權重。 

5. 模糊邏輯客觀潛勢預報–由上所獲得各預報因

子的權重，可得一 TSA 可能發生機率值

(likelihood)，若此機率值大於 0.5 則代表有發

生 TSA的機會。 

三、午後對流特徵 

(一) 雨量分布 

圖 3 為雨量站（圖 1）觀測資料經由距離反

比權重(Inverse Distance Weighting, IDW)所得之

弱綜觀環境下的總累積雨量圖。圖中可見總雨量

超過 1000 mm 的區域多位於雪山山脈與中央山

脈的西側（圖 3a），局部最大雨量值為 3500 mm 

（圖 3a 中的“A”），位在中央山脈中段；第二大

值為 2400 mm，分別為中央山脈的南段西側斜坡

上（圖 3a 中的“B”）與中央山脈最北端（圖 3a

中的“C”）；另一大值則為 1800 mm（圖 3a 中的

“D”），位於雪山山脈的西側斜坡上。整體而言，

沿岸地區有較少的雨量值。圖 3(b)顯示在這 277

天中平均時雨量的日變化。平均時雨量除了在午

後(1200–2100 LST)顯著增加外，並於 1500–1600 

LST間達到最大值，顯示此發生在下午的較大雨

量來自於午後的對流性降雨（林與郭 1996；陳等

2001）。 

(二) 回波與閃電統計特性 

雷達回波氣候統計已常被應用於降雨空間分

布(Steenburgh et al. 2000; Heinselman and Schultz 

2006)的分析研究中，故本研究利用雷達回波 40 

dBZ 來定義對流雷雨胞 (Tapia et al. 1998; 

MacGorman et al. 2008)，Livingston et al. (1996)

也利用此門檻值 (threshold)當作對流降雨之標

準，並可用來區分對流與層狀降水。 

雷達回波氣候頻率值的計算為以每 10分鐘 1

筆的回波資料為主，計算在每個網格點（0.0125°

經緯度）上發生 40 dBZ以上回波值的頻率；對於

CG 閃電資料而言，由於其時間解析度相對回波

資料而言精細許多，故將閃電資料降為每 10分鐘

1 筆之時間解析度，來計算在每個網格點上發生

CG閃電的頻率，因此，若在 10分鐘內發生超過

1 次之閃電，將只以 1 次計。由弱綜觀環境下雷

達回波（圖 4a）與 CG閃電（圖 4b）在 1200–2100 

LST間發生頻率分布圖顯示，兩者在空間分布上

有相當大的相關性，兩個局部大值主要位於沿著

雪山山脈西側和中央山脈中南段的西側斜坡上，

且 Lin et al. (2011)指出其回波垂直結構有利於

CG 閃電的發生(Krehbiel et al. 1983; Hondl and 

Eilts 1994; Gremillion and Orville 1999)，使 40 dBZ

與 CG 閃電有良好的空間分布相關(Tapia et al. 

1998; Murphy and Konrad 2005; Steiger et al. 

2007)。如此，由圖 3與圖 4，可知在弱綜觀環境

下的暖季，較大降雨主要由 TSA所貢獻。 

(三) 時間變化 

圖 5為 1400–1900 LST間，弱綜觀環境下回

波發生頻率(≥ 40 dBZ)的逐時變化。整體而言，和

圖 3與圖 4的空間分布相似，主要的發生地點皆

位於沿著平行山脈走向的西側斜坡帶上。1400 

LST 時（圖 5a），對流活動已發生於雪山和中央

山脈的西側斜坡上，一小時候（1500 LST，圖

5b），對流區域逐漸擴大且對流活動更頻繁，此現

象持續至 1600 LST（圖 5c），1700 LST（圖 5d） 
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圖 3 (a)在 2005–2008年暖季（5–10月）弱綜觀環境下（277天）之累積雨量分布圖。虛線分別代表圖 1中雪山

與中央山脈之脊線；(b)為所有雨量站之平均時雨量之日變化。 
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後，北台灣的對流活動開始減少，然而，在台灣

中南部則是 1800 LST（圖 5e和圖 5f）後，對流

活動才逐漸減少。由圖 5可見，北台灣發生對流

的時間較早，但中南部的對流活動持續時間則較

長。由圖 3–5顯示，中南部對流發生頻率明顯較

北部地區活躍。 

四、對流前環境特徵 

於 2005年至 2008年暖季（5月至 10月）的

弱綜觀環境下，根據雷達回波分成有午後對流

(TSA days)和沒有午後對流(non-TSA days)兩類，

由於台灣中南部地區相對於北台灣而言，具有較

廣闊的平原，其測站密度也相對較為稀疏（圖

1），且測站位置大多遠離地形斜坡處，同時，該

區域亦缺乏具代表性的探空觀測，在如此的觀測

限制下，用以分析並描述中南部廣大平原與地形

斜坡地區對流前環境之演變特徵以及相關預報因

子，均具有其困難度與不確定性。因此，將利用

氣象局所屬之淡水、台北與基隆等地面測站，以

及板橋探空觀測資料來進行針對北台灣地區（台

北市、新北市與基隆市）的對流前環境特徵分析。 

(一) 定義 TSA day 

如第三(二)小節所述，40 dBZ以上的回波發

生頻率與 CG閃電頻率的資訊可說明台灣 TSA的

時空分佈，因此，在弱綜觀環境條件下的北台灣

地區，於 1200–2100 LST間，若雷達回波達 40 dBZ

以上且覆蓋區域達 10 km2，並且持續 30分鐘以上，

則將被定義為 TSA day。以此定義，277天的弱綜觀

環境下，有 148 天為 TSA day，127 天為 non-TSA 

days，期間有 2天因缺乏雷達資料而無法定義。 

(二) 對流前環境 

本研究中對於 TSA對流前環境的探討，主要

是根據 Lin et al. (2011)的研究，Lin et al. (2011) 

 

圖 4 弱綜觀環境下 1200–2100 LST之(a)回波值≥40 dBZ與(b) CG閃電之發生頻率圖(%)。其中星號代表 TLDS閃

電觀測站之地理位置。 
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圖 5 弱綜觀環境下回波 ≥ 40 dBZ之發生頻率圖(%)，分別為(a) 1400、(b) 1500、(c) 1600、(d) 1700、(e) 1800及 

(f) 1900 LST。 
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使用相同的資料分析在 TSA和 non-TSA days間的

對流前環境差異，其分析結果整理如表 1。由地

面觀測站淡水(46690)、台北(46692)和基隆(46694)

等資料顯示，在 TSA days，台北盆地具有較多的

西北風分量的風，而在 non-TSA days，則主要具

有較多的東風分量的風，且在 TSA days期間，西

北沿岸的海風建立時間較 non-TSA days為早。由

此三個地面測站的地面溫度和露點溫度（或水氣

壓），以及探空站的地面溫度和溫度露點差皆顯

示在 TSA days有較暖濕的條件，若再比較此三個

地面測站所觀測的露點溫度可見，東北沿岸基隆

站的水氣含量低於內陸台北站的水氣含量，這些

觀測結果顯示內陸的水氣主要由海陸風傳送外，

且主要則由沿淡水河河谷吹進的海風所傳送。 

表 1 北台灣在有發生對流(148 TSA days)及無發生對流(127 non-TSA days)環境下，地面測站及板橋探空所呈現對

流前環境的差異。 

地面測站 

 TSA non-TSA 

台北盆地(46692)之風向 較多的西北風分量 較多的東風分量 

西北沿岸(46690)海風起始時間 0900–1000 LST 1000–1100 LST 

東北沿岸(46694)海風起始時間 0900–1000 LST 0900–1000 LST 

 0800–1200 LST 

西北沿岸平均氣溫(46690) 28.9–31.1 °C 27.8–30.8 °C 

東北沿岸平均氣溫(46694) 29.8–31.3 °C 28.1–30.2 °C 

內陸平均氣溫(46692) 29.2–33.5 °C 28.0–32.1 °C 

西北沿岸平均露點溫度(水氣壓)(46690) 24.7–26.2 °C (31.1–34.0 hPa) 22.6–23.5 °C (27.4–28.9 hPa) 

東北沿岸平均露點溫度(水氣壓)(46694) 23.8–24.2 °C (29.5–30.2 hPa) 21.9–22.2 °C (26.3–26.8 hPa) 

內陸之平均露點溫度(水氣壓)(46692) 24.0–24.7 °C (29.8–31.1 hPa) 22.3–22.5 °C (26.9–27.2 hPa) 

0800 LST 合成探空 

 TSA non-TSA 

地面氣溫 27.1 °C 26.1 °C 

地面溫度露點差 3.9 °C 4.9 °C 

較大溫度露點差氣壓層 850–650 hPa 850–650 hPa 

對流可用位能(CAPE) 584 m2s2 0 m2s2 

對流抑制能(CIN) 79 m2s2 254 m2s2 

舉升凝結層(LCL) 951 hPa 938 hPa 

高度 0–3 km間盛行風向及其平均風速 西南風/3.4 m s–1 東風/5.0 m s–1 

高度 3–6 km間盛行風向及其平均風速 西南風/5.0 m s–1 西風/6.3 m s–1 
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圖 6為整合 Lin et al. (2011)所分析的對流前

環境差異，並額外利用環保署 (Environmental 

Protection Administration, EPA)的兩個地面觀測站

（圖1的EPAKL和EPASJ）來改善Lin et al. (2011)

的分析結果。為著重分析海風對內陸風的影響，

圖 6 中風及水氣的分析將只侷限於海拔低於 300

公尺之區域。在 TSA days（圖 6a），沿淡水及基

隆河河谷吹進的海風在台北盆地輻合的區域（台

北盆地西南側）與發生於雪山山脈西側斜坡上的

較活躍對流活動區域一致，Esteban and Chen 

(2008)指出，山區迎風面上的輻合效應有利於地

形上上升流的形成，並有助於對流的發展。圖 6

除了顯示在 TSA days 的地面風配置與 non-TSA 

days有顯著的不同外，同時也顯示，因為不同的

地面風配置，也影響了地面水氣的分布狀況，再

次說明內陸的水氣主要由海風所供應，Chen et al. 

(2007)也指出類似的分析結果，顯見海風的存

在，對於台北盆地午後雷陣雨發生具有重要的影

響。 

在綜觀環境方面，由 148天的TSA days和 127

天的 non-TSA days所得的 0800 LST板橋合成探

空（表 1）表示，於 non-TSA days，環境並無存

在對流可用位能 (convective available potential 

energy, CAPE; Moncrieff and Miller 1976)，而且具

有較多的對流抑制能(convective inhibition, CIN; 

Colby 1984)。由平均的溫度、露點溫度距平及風

剖面（圖 6）可以發現，TSA days具有較顯著且

深厚的西南風（表 1 與圖 6），可提供較暖濕的

大環境條件，且在 0–6 km間具有較弱的風速（表

1）。由以上分析可見，低層較暖濕的環境可提供

較大的不穩度，中層較濕的環境亦可降低環境乾

空氣的逸入，而有利於對流的穩定發展（陳等

2001; Fuelberg and Biggar 1994; Zehnder et al. 

2006），且因為中低層較弱的風速，使近地面這些

有利深對流發展的條件較容易影響至中高層環境

(Carleton et al. 2008)。 

五、模糊邏輯客觀潛勢預報 TSA方

法：ATOPFLO 

(一) 預報因子 

對流初生所需的環境條件， Johns and 

Doswell (1992)認為需要有條件不穩定度、中低層

較豐沛的水氣以及舉升機制，Huntrieser et al. 

(1997)則由探空資料所反演出的熱動力參數來進

行對流胞的預報，這些參數皆可被用來定義有利

於對流胞初生或發展的對流前環境(Fuelberg and 

Biggar 1994; Huntrieser et al. 1997; Adams and 

Souza 2009)。本研究將基於一些先前的研究（表

2）以及第四(二)小節的對流前環境特徵分析結果

（表 1與圖 6），利用 0800–1200 LST間共 29個

預報因子來發展模糊邏輯的客觀潛勢預報 TSA方

法－ATOPFLO，這些參數包含：1)三個地面測站

（淡水 46690、台北 46692與基隆 46694）的水氣

壓 (vapor pressure, VPRE)、相對濕度 (relative 

humidity, HUMD)、風向(wind direction, WDIR)及

風速(wind speed, WDSD)等共 12個預報因子（圖

2之 Step 1）；2)板橋探空標準層（1000、925、

850、700和 500 hPa）之溫度露點差(T–Td)、風向、

風速以及 CAPE 等 16 個預報因子（圖 2 之 Step 

1）；3)持續性(persistence, PRST)，即假設對流前

的環境條件與前一天相似。 

測站資料雖顯示地面溫度在 TSA days 和

non-TSA days 間具有差異性（表 1），但因判斷

何為適當溫度範圍為有利 TSA發生的條件具有困

難度，因此利用相對濕度的參數來反應溫度的影

響［( 100 5(T T )
d

RH ≈ − − ；其中 T 和 Td分別為 
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圖 6 (a)有利於北台灣 TSA（148天）發生之對流前環境示意圖。等值線代表在 1200–2100 LST回波 ≥ 40 dBZ之

發生頻率，起始值為 6 %，間隔為 2 %。灰階為地形高度。水氣壓差（點區）為 148 TSA days和所有 277

天弱綜觀之平均差異，水氣壓及風向分布皆由地面測站及自動氣象站資料經客觀分析而得。風速大小比例

尺標示於圖左上角。圖右側為由 0800 LST板橋探空所得的平均溫度（實線）和平均露點溫度（虛線）垂直

剖面，表示和所有 277天的弱綜觀之平均差異，以及 148 TSA days的向量平均風向。風標長桿為 5 m s–1，

短桿為 2.5 m s–1。(b)如圖(a)，但為 non-TSA（127天）之對流前環境示意圖。 
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溫度與露點(°C)，RH 為相對濕度(%)；Lawrence 

2005；WMO 2008］。此外，由於露點和水氣壓

皆可表示邊界層的水氣(water vapor)含量，在多山

區域可視為可轉換的雲量或可降雨量(Richardson 

et al. 2003)，亦可視為地面的降雨量 (WMO 

1986)。在等壓情況下，露點和水氣壓可由克勞修

士–克拉佩龍方程(Clausius–Clapeyron equation; 

Marvin 1909; Washburn 1924)所推導之近似式而

互為函數{ 6.112exp[17.67 /( 243.5)]
s d d
e T T≈ + ；其

中，e
s
為實際水氣壓(hPa)}，如此，使用露點或水

氣壓為預報因子，其意義相同。另外，探空資料

中，預報因子 T–Td的選用主要是考量此參數除了

可代表整層環境的濕度條件外，亦可利用簡單式

子 125( )
LCL d

Z T T≈ − ［其中 Z 為高度（公尺）；

Lawrence 2005］表示舉升凝結層高度 (lifting 

condensation level, LCL)來呈現舉升條件。如上所

述，四(二)小節中所分析的 TSA days 和 non-TSA 

days 對流前環境差異（表 1 與圖 6），除了海陸

風的時間變化以及CIN將於未來研究納入為預報

因子外，其餘因子已考慮在發展 ATOPFLO 方法

中。 

實際上，與發生 TSA相關的所有對流前環境

條件並無法全盤考量，在陳等(2009)的研究中已

指出，弱綜觀環境下連續性 TSA的發生，是由多

重環境條件之綜合結果所造成，而非由單一因子

所能決定。在本研究中的所有 148 TSA days中，

只有 24天(16.2%)為單一日的 TSA day；而在 127 

non-TSA days 中，連續為弱綜觀環境亦高達 110

天(86.6%)。而陳等(2009)所研究的 177 天台灣中

北部的 TSA個案中，亦有相近的連續性 TSA days

表 2 發展 ATOPFLO 方法所使用之各項預報因子的參考文獻。 

邊界層 研究成果 

水氣壓 Crook (1996)：在邊界層中，有發生及無發生對流的溫濕度具差異性。 

相對濕度 Huntrieser et al. (1997)：相對濕度對於預報劇烈對流是否發生可作為其參考

依據。 

風向 Fuelberg and Biggar (1994)：低層風向可影響水氣量，可作為是否有對流活

動及其強度之參考。 

風速 Tucker and Crook (2005)：弱風速可使空氣有較長時間及集中加熱而有利劇

烈對流的發展。 

綜觀環境 研究成果 

對流可用位能(CAPE) Adams and Souza (2009)：由於 CAPE 可估計垂直運動速度大小，因此時常

被利用來當作預報是否有劇烈對流發生的可能性。 

溫度露點差 陳等(2001)：中層較濕的環境將可降低乾空氣逸入成長中積雲之效應。 

風向 Fuelberg and Biggar (1994)：較強的對流活動通常伴隨潮濕的西南風。 

風速 Carleton et al. (2008)：較弱的中低層風速，近地面有利深對流發展的條件較

容易傳達至中高層。 
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發生的比例(82.5%)。因此，持續性於本研究中，

可用來降低因為地面觀測資料解析度不足以及有

限的預報因子對於 TSA預報的不確定性，以期改

進預報的準確度。 

(二) 頻率分布函數與條件機率函數 

ATOPFLO 最主要目的為利用 0800–1200 

LST間所觀測的氣象參數（預報因子）值，轉換

為對流於午後所可能發生的機率值。例如，若上

午 0800 LST探空資料之 CAPE為 500 m2 s2時，

有多少的機率下午會發生 TSA？在決定每一預報

因子的隸屬函數之前，必須先決定其頻率分布函

數與條件機率函數。 

1. 頻率分布函數 

頻率分布函數為對任一個預報因子 k（如水

氣壓、風向或 CAPE…等），當其數值 Xk = x時，

發生分類 s (TSA或 non-TSA day)的頻率 fk,s(x)，可

表示為(Berenguer et al. 2006)： 

,

( )
( )

( )

k

k s

n X x day type s
f x

n day type s

= ∩ =
=

=
 

其中，n(day type = s)為 TSA day或 non-TSA 

day的天數。 

圖 7 顯示部份預報因子分別在 TSA 和

non-TSA days，從 0800–1200 LST的頻率分布函

數圖。位於西北沿海的淡水站在 TSA days的水氣

壓（圖 7a）隨著時間增加逐漸上升，而在 non-TSA 

days，時間變異並不顯著。淡水站的風向（圖 7b）

在 TSA和 non-TSA days，風向皆由南南東風轉成

西北風，但風向轉變的情況在 TSA days 較

non-TSA days 顯著，此現象呈現海風建立的訊

息。而位於東北沿岸的基隆站風向（圖 7c）則是

隨時間從西南風轉成東北風，同樣指出在 TSA 

days早上海風的建立，而且也較 non-TSA days顯

著。這些頻率分布再次驗證在 TSA days下，沿著

淡水河河谷與基隆河河谷的海風在台北盆地的輻

合（圖 6a），為 TSA發生之重要機制。 

圖 7(d)–(g)顯示出位於內陸的台北站之預報

因子頻率分布圖。水氣壓（圖 7d）頻率極値在

TSA days皆大於 non-TSA days，相對濕度（圖 7e）

雖隨著溫度（圖未示）增加而漸減，但在 TSA days

仍較 non-TSA days為大。風向（圖 7f）如表 1及

圖 6 所示，顯示台北站在 TSA days 主要為西北

風，在 non-TSA days則主要為東北東風，且在 TSA 

days的風速（圖 7g）大致都小於 3 m s-1，大風速

較 non-TSA days發生的頻率為小，這樣的較弱風

速有助於空氣的加熱而激發午後對流(Tucker and 

Crook 2005)。 

圖 7(h)–(j)為 0800 LST板橋探空之預報因子

頻率分布圖。圖 7(h)顯示在 TSA days，CAPE頻

率極値為 1000 m2 s2，高於 non-TSA days的 250 

m2 s2，此結果與表 1 所示之 non-TSA days 為無

CAPE 環境似乎有所差異，主要是因為表 1 之分

析結果是來自所有 127 non-TSA days 的整合

(composite)探空，而頻率分布圖則是統計每個探

空所計算之 CAPE値。但無可否認的，兩者結果

皆呈現 CAPE對於發生 TSA的重要性。探空資料

也顯示，在 TSA days，在地面層之上因有較高頻

率的西南風（圖 7i）而有較小的溫度露點差異（圖

7j），此結果表示在對流積雲發展過程中，相對

較潮濕的大氣環境有利於減緩乾空氣的逸入作

用，可有助於 TSA的持續發展。 

2. 條件機率函數 

條件機率函數為針對任一個預報因子 k，當

其數值 Xk = x時，計算發生 TSA之機率 pk,s(x)，可 



一○一年三月                     林品芳 張保亮 周仲島 

 

91 

 

 

 

 

 

圖 7  測站與探空預報因子於 TSA days（上圖）與 non-TSA days（下圖）之頻率分布函數圖。 
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如下表示(Berenguer et al. 2006)： 

,

( )
( )

( )

k

k s

k

n X x day type s
p x

n X x

= ∩ =
=

=
 

其中，n(Xk = x)為 Xk=x的總天數，因此 n(Xk 

= x)在不同的預報因子及不同數值，皆非固定

値。另外，因為在本研究中條件機率函數為針對

TSA days，因此，1 – pk,s(x)則為 non-TSA days的

條件機率値。 

部份地面測站與探空站之預報因子的條件機

率函數圖如圖 8所示，pk,s(x) > 0.5表示有發生 TSA

的機會。以淡水站水氣壓（圖 8a）為例，在 pk,s(x) 

= 0.5時，可見其水氣壓値隨時間由 29 hPa增加

至 31 hPa，加上風向（圖 8b）隨時間由南南東風

轉為西北風，兩者顯示了海風通過淡水站。其它

的測站預報因子的條件機率函數皆顯示了與圖 7

相同的天氣條件特徵。由探空 CAPE條件機率函

數（圖 8h），可見 CAPE逐漸增加時，相對地，

TSA發生的機率也逐漸增加，且當 CAPE ≥ 1750 

m2 s2時，TSA發生的機率已達到 1，亦即 TSA一

定會發生。同樣地，地面層以上較多的西南風（圖

8i）及其所伴隨的較低的溫度露點差（圖 8j）都

是有利 TSA發生的大環境條件。 

 

圖 7  （續）。 
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圖 8  測站與探空預報因子於 TSA days之條件機率函數圖。 
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表 3 利用條件機率函數（圖 8）的分析，總

結各別預報因子在對流前環境所具有的有利 TSA

發生的條件(pk,s(x) > 0.5)，這些預報因子的數值雖

可做為分辨是否會有 TSA發生之依據，但若由單

一因子來判斷，仍存在有很大的不確定性，因此

可藉由模糊邏輯方法來整合不同參數的各別差異

特性，並建立客觀的 TSA 潛勢預報方法－

ATOPFLO。 

(三) 隸屬函數 

隸屬函數在 ATOPFLO 方法中是最重要的部

分，主要是將條件機率函數（圖 8）藉由相關氣

象科學之主觀經驗(Lakshmanan 2000; Shao 2000; 

Mueller et al. 2003; Berenguer et al. 2006)轉換為

値介於 0–1 的 TSA 可能發生機率 [likelihood, 

Lk,s(Xk)]，其函數形式應相似於條件機率函數的曲

線，大致上隸屬函數的主要型態有三角形、梯形、

分段線性曲線及高斯分布 (Lakshmanan 2000; 

Berenguer et al. 2006)等，在本研究中則是由分段

線性來決定隸屬函數。圖 9為部份由條件機率函

數（圖 8）經由分段線性過程所得之預報因子的

隸屬函數。由於決定不同風向間的非線性相關具

相當大的困難度，因此保持風向的條件機率函數

作為其隸屬函數。 

表 3  由條件機率函數（圖 8）所得之有利 TSA發展(pk,s(x) > 0.5)的逐時條件。 

測站 Hour (LST) 08 09 10 11 12 

VPRE (hPa) 29 30.5 31 31.5 31 

HUMD (%) 74 70.5 69 67.5 67 

WDIR (degree) 160–190 250–310 240–310 270–310 280–320 
淡水 

WDSD (m s
-1

) < 1.5 < 2.0 < 2.0 < 3.5 < 4.5 

VPRE (hPa) 28.5 28 28.5 28.5 28.5 

HUMD (%) 68 61 61.5 59 62 

WDIR (degree) 170–240 30–50 10–50 20–50 0–50 
基隆 

WDSD (m s
-1

) < 3.0 < 2.5 < 3.5 < 4.0 < 4.5 

VPRE (hPa) 28 29 29.5 28.5 28.5 

HUMD (%) 70.5 65.5 59 56 54 

WDIR (degree) 140–200 180–210 230–280 230–330 260–350 
台北 

WDSD (m s
-1

) < 1.5 < 1.5 < 2.0 < 2.0 < 2.5 

0800 LST探空 hPa 1000 925 850 700 500 

CAPE (m
2
s
2
) > 500 

T–Td (°C) < 4.0 < 4.0 < 6.0 < 9.5 < 11.0 

WDIR (degree) 210 230–280 220–280 200–270 200–250 
板橋 

WDSD (m s
-1

) < 1.5 < 4.0 < 4.5 < 6.5 < 6.5 
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圖 9 測站與探空預報因子於 TSA days，由條件機率函數（圖 8）所得之隸屬函數圖。 
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(四) 權重 

當決定每一個預報因子的隸屬函數［Lk,s(Xk)，

圖 9］，經由其所具有的權重(Wk,s)，累加其經權

重化後所得之可能發生機率，便可得當天可能發

生的 TSA機率値(Ys)，可表示為： 

, ,

,

( )
k s k k s

s

k s

L x W
Y

W

×
= ∑

∑
 

在本研究中，28個預報因子及持續性將經由

上式計算在弱綜觀環境下的每一天，其 TSA可能

發生的機率，當 Ys > 0.5，將預報會有 TSA發生。

而權重的決定則是每一個預報因子皆由 0–1，間

隔 0.1進行 CSI技術得分（或可稱為 threat score, 

TS; Bermowitz and Zurndorfer 1979）的計算，以

最大 CSI 値時之各權重為其各項預報因子的權

重，並用來評估 ATOPFLO 預報之能力。另外兩

個常用的技術得分：探測機率 (probability of 

detection, POD)與誤報率(false alarm rate, FAR) 

(Panofsky and Brier 1965)，以及 CSI可以下列式

子表示： 

( )

h
POD

h m
=

+
；

( )

f
FAR

h f
=

+
； 

( )

h
CSI

h m f
=

+ +
 

其中，h、m和 f分別為預報的命中率(hits)，

未預報率(misses)及錯誤率(false alarms)。 

1. 地面測站與探空預報因子的權重 

由於在本研究中，共使用了 29個預報因子，

如上所述，權重的決定是每一個預報因子皆由

0–1，間隔 0.1進行計算，如此將會造成計算量過

度龐大(1129)，因此，除了持續性外，對於地面測

站（12個預報因子，1112）和探空（16個預報因

子，1116）的權重進行分別計算（圖 2之 Step 5）。

表 4 為 0800–1200 LST 地面測站隸屬函數的權

重。從逐時的權重變化可見，淡水水氣壓與台北

風速具有高度的相關，在 1000 LST時，因基隆站

風向權重的突然增加，而使淡水水氣壓與台北風

速這兩個因子的權重相對應地降低，正如五(二)

小節所討論，這可能表示海風經過基隆站且沿著

基隆河河谷往台北盆地前進。同時(1000 LST)，

台北風向的權重亦突然增加，也正表示著海風經

過淡水站且沿著淡水河河谷往台北盆地前進。

1000 LST過後，當海風已經過淡水和基隆時，台

北和淡水站水氣壓的權重開始增加，說明了海風

伴隨著較多的水氣，再次說明如四(二)小節所討

論的，內陸在 TSA days所具有的較高水氣含量，

主要是由沿著淡水河河谷的海風所傳送。加上內

陸台北盆地的弱風速，可使近地面邊界層的空氣

具有較長時間的加熱而增加不穩度(Tucker and 

Crook 2005)，因而加強環繞台北盆地山區斜坡的

上坡風，進一步形成有利於 TSA發生的機制。 

表 5則是 0800 LST探空隸屬函數的權重。權

重値顯示最具影響性的因子為 1000 hPa 的

T–Td，而非預期中的 CAPE，而表 1 中合成探空

資料所顯示較具影響性的 T–Td 層則是位於

850–650 hPa層，此兩者的差異可能是在 non-TSA 

days中，部分較極端的乾燥個案影響了合成探空

資料（表 1）的代表性。 

2. 整合地面測站、探空與持續性等預報因子

的權重 

在此階段中，29個預報因子將先被歸類為只

有三個預報因子：12個測站預報因子只視為一個

預報因子 STATION、16個探空預報因子只視為一

個預報因子 SOUNDING與持續性 PERSISTENCE， 
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如圖 2的 Step 7所示，決定此三大項預報因子的

權重後，再結合各項預報因子的權重（圖 2的 Step 

8），便可獲得最後 TSA可能發生的機率値（圖 2

的 Step 9）。STATION主要代表局部環流的影響，

SOUNDING則代表綜觀尺度大環境的影響，此三

大項權重(WSTATION, WSOUNDING, WPERSISTENCE, 113)的

決定方法同五(四) 1.小節所述。 

圖 10表示了此三大項預報因子的權重，可見

大尺度條件(SOUNDING)隨時間的影響性漸漸減

弱，而局部區域(STATION)影響性則隨時間漸漸

增加，且其 CSI技術得分由 0800 LST的 0.709提

高至 1200 LST的 0.760，此結果顯示綜觀尺度環

境提供有利 TSA發生的環境條件(Adang and Gall 

1989; Fuller and Stensrud 2000)，而局部環流則對

表 4 由最大的 CSI技術得分所得之逐時地面測站預報因子對於預報 TSA是否發生所具有的權重。粗斜體表示具

有較高的權重。 

測站 Hour (LST) 08 09 10 11 12 

VPRE (hPa) 0.171 0.136 0.020 0.143 0.171 

HUMD (%) 0.026 0.0 0.0 0.0 0.082 

WDIR (degree) 0.051 0.097 0.097 0.196 0.140 
淡水 

WDSD (m s
-1

) 0.188 0.113 0.099 0.041 0.110 

VPRE (hPa) 0.034 0.030 0.044 0.013 0.038 

HUMD (%) 0.004 0.0 0.0 0.0 0.057 

WDIR (degree) 0.008 0.111 0.226 0.0 0.0 
基隆 

WDSD (m s
-1

) 0.047 0.075 0.127 0.136 0.099 

VPRE (hPa) 0.088 0.083 0.097 0.157 0.093 

HUMD (%) 0.059 0.167 0.097 0.137 0.047 

WDIR (degree) 0.059 0.042 0.161 0.020 0.023 
台北 

WDSD (m s
-1

) 0.265 0.146 0.032 0.157 0.140 

 CSI 0.682 0.690 0.703 0.722 0.726 

 

表 5  同表 4，但為探空預報因子的權重。 

0800 LST探空 hPa 1000 925 850 700 500 

CAPE (m
2
s
2
) 0.210 

T–Td (°C) 0.291 0.036 0.036 0.036 0.073 

WDIR (degree) 0.033 0.038 0.057 0.033 0.051 

板橋 

WDSD (m s
-1

) 0.077 0.0 0.0 0.0 0.029 

 CSI   0.702   
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於 TSA的激發扮演著關鍵的角色。Doswell (1987)

也指出大環境過程主要提供有利對流系統發展的

熱力條件，但中尺度過程卻是主要激發對流生成

的主要過程。 

(五) 評估 

表 6為 2005–2008年 5–10月（校正資料）期

間，ATOPFLO方法與 CWB主觀預報結果之評估

比較。可見 ATOPFLO 具有較高的 POD (> 0.9)

以及較低的 FAR (< 0.25)，因此具有較佳的 CSI

値(> 0.7)。由於 CWB主觀預報於 1030 LST發佈

TSA預報，故與 1000 LST的 ATOPFLO預報結果

相比較（分別為 0.602與 0.719），可見主觀預報

具有過度預報之傾向。 

若利用 2009–2010年 5–10月（驗證資料）期

間（共 368 天，118 天屬於弱綜觀環境，在北台

灣則有 45天發生 TSA）的資料來評估 ATOPFLO

的預報成效，如表 7所示，雖然大部份的 POD均

高於 0.85，但因為具有較高的 FAR (> 0.35)，因

此只有 0.54–0.60的 CSI技術得分。可預期的是，

校正資料的評定結果較驗證資料來的好。相對於

ATOPFLO預報結果而言，CWB主觀預報仍有過

度預報之傾向。不論是校正資料或是驗證資料，

皆顯示 ATOPFLO 的客觀潛勢預報方法具有較高

的預報準確度。 

 

圖 10 由最大的 CSI技術得分所得 STATION、SOUNDING及 PERSISTENCE對於預報 TSA是否發生所具有的權重。

CSI技術得分之縱座標軸位於圖的右上方。 
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五、結論 

本研究分析四年（2005–2008年）暖季（5–10

月）的雨量站、雷達、閃電、地面測站與探空資

料，研究台灣地區 TSA的時空變化，並針對北台

灣地區發展客觀潛勢預報 TSA方法–ATOPFLO。

雷達回波統計資料顯示不同區域的 TSA最大發生

頻率時間皆於 1500–1600 LST，且位於平行於雪

山和中央山脈的西側較低斜坡上，CG 閃電資料

也顯示相似的空間分布特徵，這些特徵顯示台灣

地區的對流活動受地形分布之影響顯著。此外，

北台灣發生對流的時間較台灣中南部為早，但中

南部的對流活動明顯較北台灣活躍，持續時間較

長，對流強度也較強。 

測站資料所提供的局部環流特徵顯示，在弱

綜觀條件下，海風和上坡風支配著邊界層內風的

分布型態。北台灣在 TSA days時，沿淡水河河谷

而進的西北海風與沿著基隆河河谷而進的東北海

風於北盆地的輻合，提供了有利 TSA 發生的條

件，且 TSA days比 non-TSA days具有較暖濕的環

境。而探空資料所提供的綜觀環境特徵顯示，在

中低對流層，TSA days 除了具有較暖濕的環境

外，尤其在 850–650 hPa層，與 non-TSA days的

差異性最大。在有利的綜觀條件下，加上分別沿

表 6 ATOPFLO 方法與 CWB 於校正資料（2005–2008 年 5–10 月）之逐時預報成效評估，其命中率(Hit)、未預報

率(Miss)、錯誤率(False alarm)、正棄率(Correct rejection)、探測機率(POD)、誤報率(FAR)及臨界成功指數(CSI)

皆列於表中。 

時間 (LST) Hit Miss 
False 

alarm 

Correct 

rejection 
POD FAR CSI 

0800 134 14 41 86 0.905 0.234 0.709 

0900 134 14 41 86 0.905 0.234 0.709 

1000 133 15 37 90 0.899 0.218 0.719 

1100 136 12 39 88 0.919 0.223 0.727 

ATOPFLO 

1200 136 12 31 96 0.919 0.186 0.760 

CWB 1030 124 24 58 69 0.838 0.319 0.602 

 

表 7 同表 6，但為針對驗證資料（2009–2010 年 5–10 月）。 

時間 (LST) Hit Miss 
False 

alarm 

Correct 

rejection 
POD FAR CSI 

0800 40 5 27 46 0.889 0.403 0.556 

0900 39 6 27 46 0.867 0.409 0.542 

1000 39 6 25 48 0.867 0.391 0.557 

1100 39 6 21 52 0.867 0.350 0.591 

ATOPFLO 

1200 38 7 19 54 0.844 0.333 0.594 

CWB 1030 35 10 29 44 0.778 0.453 0.473 
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著兩個河谷而進的海風在台北盆地的輻合，激發

了局部的對流，利用這些地面測站與探空資料間

的相關性，以及模糊邏輯技術的概念，發展針對

北台灣地區 TSA 的客觀潛勢預報方法－

ATOPFLO。 

利用北台灣 3個測站（淡水、基隆和台北）

和板橋探空資料，共使用 28個預報因子得其隸屬

函數與權重，持續性則為第 29個預報因子。0800 

LST的探空預報因子權重隨時間降低，但地面測

站卻逐漸增加，顯示在適當的大環境條件下，中

小尺度的有利條件，如局部環流所產生的斜壓邊

界層環境，可輔助評估對流初始發生的時間和位

置。 

ATOPFLO 方法的預報結果評估，不論是由

發展此方法的 2005–2008年 5–10月的校正資料，

或是利用 2009–2010年 5–10月的驗證資料，皆顯

示除了 CWB 主觀預報有過度預報的趨勢外，亦

表示出 ATOPFLO 方法具有較高的預報準確度，

目前 ATOPFLO 方法已完成作業化設計，並在

QPESUMS (Quantitative Precipitation Estimation 

and Segregation Using Multiple Sensor)系統中進

行線上平行測試，希望未來可列入中小尺度 TSA

的預報作業中，以即時提供北台灣地區逐時

(0800–1200 LST)的 TSA客觀潛勢預報。 

由於 CSI 技術得分並未考慮正棄率(Correct 

rejection)，也就是正確預報 non-TSA day之結果並

未納入評估 ATOPFLO 預報準確度的計算中，並

非為一個公正且公平的評估指標 (Gandin and 

Murphy 1992)。因此在未來研究中，將使用具考

慮正棄率之技術得分來評估此預報方法之準確

度，如 Heidke技術得分(Heidke skill score, HSS)

和 Hanssen-Kuipers 技術得分 (Hanssen-Kuipers 

skill score, KSS) (Wilks 2006)，這些技術得分皆考

慮了正確的預報會發生和不會發生的個案，並且

不會因個案數的多寡而影響評估的敏感度及其標

準。 

此外，可預期若再增加其它的預報因子，將

能進一步改善預報的準確度。因此未來研究將考

慮其它的穩定度參數來提高其預報準確度，尤其

是 CIN，其它如風切、海風建立及其到達內陸時

間、衛星所觀測積雲的紅外線溫度變化程度

(Roberts and Rutledge 2003)以及雷達回波所觀測

之初始積雲回波(Mueller et al. 2003)等。未來如能

在北台灣進行午後對流的中尺度觀測實驗，針對

海風、於台北盆地的風的輻合及其沿著雪山山脈

的上坡風等進行高時空解析度的觀測，將有助於

了解這些因子對於對流初生和發展所扮演的角

色，進而有效改善中小尺度對流時空預報的準確

度。 
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ABSTRACT 

The spatial and temporal characteristics and distributions of afternoon thunderstorms (TSAs) in Taiwan 

during the warm season (May–October) from 2005–2008 and under weak synoptic-scale forcing are 

documented, and a approach, Afternoon Thunderstorm Occurrence Potential forecast using Fuzzy LOgic 

(ATOPFLO), is developed to provide objective guidance for the prediction of afternoon thunderstorm (TSA) 

in northern Taiwan using preconvective predictors. 

Under weak synoptic-scale forcing, average hourly rainfall amounts peaked in mid-afternoon 

(1500–1600 LST). The maximum frequency of rain was located in a narrow strip, parallel to the orientation of 

the mountains, along the lower western slopes of the mountains. Although TSAs occurred earlier in northern 

Taiwan, the duration of thunderstorm activity and its intensity in central to southern Taiwan was longer and 

stronger respectively than in the north. The Analyses from surface stations and sounding observations show 

that a local trigger for initiating thunderstorms under a favorable large scale environment appears to be the 

convergence of moist sea breeze air into the Taipei Basin from two separate valleys that open towards the sea. 

Relationships between observations from three surface stations and a sounding established the following 

scenario favorable for TSAs in northern Taiwan. The most important predictors revealed from ATOPFLO 

approach illustrate that under relatively warm and moist synoptic conditions, sea breeze transport of moisture 

into the Taipei Basin along with weak winds inland provide favorable conditions for the occurrence of 

afternoon convective storms. 

Skill score CSI (Critical Success Index) comparison between the ATOPFLO approach and forecasters 



一○一年三月                     林品芳 張保亮 周仲島 

 

107 

from the Taiwan Central Weather Bureau showed that for forecasting TSA, the ATOPFLO approach 

outperformed the operational forecasters. This was the case for both the calibration and independent datasets. 

There was a tendency for the forecasters to over-forecast the number of TSA days. The ATOPFLO approach 

of objective prediction is able to integrate the preconvective predictors and provide probability guidance for 

the prediction of TSA under weak synoptic-scale conditions, and therefore there is the forecasting ability with 

more accurate predictand. Currently, the ATOPFLO approach has been implemented and put into a real-time 

test-bed’s operation. It is expected that the ATOPFLO can provide the hourly information of objectively 

potential prediction of TSA in northern Taiwan and a practical application as a forecaster aid. 

Key Words: Afternoon Thunderstorm Characteristics, Preconvective Predictors, Fuzzy Logic, 

ATOPFLO Approach 
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