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개요

  이 장에서 평가된 미래 기후변화의 결과는 대기-해양대순

환모델(AOGCMs) 및 중급 지구시스템모델(EMICs)에서부터 

단순기후모델(SCMs)에 이르는 계층적 모델군에 근거한다. 

이 모델들은 비-완화 시나리오로부터 이상적인 장기시나리

오에 이르는 다양한 배출시나리오들로부터 유추된 온실가스

들 및 기타 성분들의 농도에 의해 강제된다. 일반적으로 비-

완화 미래 기후변화전망을 전지구 규모로부터 수 백 킬로미

터 규모에 대해 평가한다. 지역적 및 국지적 기후변화에 관한 

심층평가는 11장에서 제공된다. 전 세계 많은 모델링 그룹들

의 전례없는 공동노력 덕분으로 이제 기후변화 전망은 다중-

모델 평균에 근거하게 되었고, 모델들 간의 차이가 정량적으

로 평가될 수 있으며, 중요한 기후시스템 파라메터들의 변화

가능성을 추정할 필요가 있는 경우에는 전문가 판단을 보충

한다. 새로운 결과들은 3차평가보고서(TAR)에서 주어진 결

과들을 뒷받침해 준다. 현재의 속도 또는 그 이상의 속도로 

지속되는 온실가스의 배출이 한층 더 큰 온난화를 일으킬 

것이고, 20세기에 관측된 것 보다 지구 기후시스템의 훨씬 

더 큰 변화들이 21세기 동안 일어날 가능성이 매우 높다.

평균온도

  고려된 모든 비-완화 시나리오들에 대해, 여기서 평가된 

모든 모델은 주로 인위적 온실가스 농도증가 때문에 전 지

구평균지표기온(SAT)이 21세기에 걸쳐 지속적으로 증가할 

것으로 전망함과 더불어, 온난화가 관련 복사강제력에 비례

하는 것으로 전망하였다. 3가지 비-완화 IPCC SRES(B1, 

A1B, 그리고 A2) 시나리오들(오로지 인위적 강제만을 포함

한)에 대한 AGGCM 가동으로부터 유추된 초기 21세기의 전 

지구평균 SAT의 다중-모델 평균 온난화는 잘 일치하였다

(1980년~1999년 대비 2011‐2030년의 평균온난화는 

+0.64~+0.69℃로서 그 범위가 0.05℃에 불과하다). 따라서, 

이 온난화율은 다양한 시나리오 가정 또는 다양한 모델민감

도에 거의 영향을 받지 않으며, 과거 수 십년 동안 관측된 

변동율과 일치한다(3장 참조). 자연강제력(예를 들어, 대형 

화산폭발)의 가능한 미래변동이 이 값들을 다소간 변화시킬 

수는 있겠지만, 21세기 초 온난화의 약 절반은 대기중 농도

가 2000년도 값으로 고정되었더라도 일어났을 것이라는 점

에서 저질러진 것이다.

  21세기 중간(2046-2065)에 이르면, 다중-모델 전 지구평

균 SAT 온난화의 크기에 있어서 시나리오의 선택이 더욱 중

요해지는데, AOGCM의 값이 B1, A1B, 그리고 A2에 대해 

각각 +1.3℃, +1.8℃ 그리고 +1.7℃이다. 이 온난화의 약 1/3

은 이미 저질러진 기후변화로 인한 것으로 전망된다. 21세기 

말(2090-2099)에 이르면, 시나리오 간의 차이는 커지며, 그 

온난화의 대략 20%만이 이미 저질러진 기후변화로부터 일

어난 것이다.

  기후탄소순환 결합모델뿐만 아니라 AOGCM 전망, 확률

방법, EMICs, AOGCM 반응으로 조정되는 단순모델들에 근

거한 평가는 비-완화 시나리오들에 대해 전 지구평균 SAT

의 미래증가가 하나의 주어진 시나리오에 대해 모의된 다중-

모델 AOGCM 평균 온난화의 ‐40~+60% 이내에 놓이는 것 

같다. 더 높은 값들에서의 더 큰 불확실성은 탄소순환 되먹

임의 불확실성에 일부 기인한다. 1980년~1999년 대비 2090

년~2099년의 다중-모델평균 SAT 온난화와 이에 관련된 불

확실성 범위는 B1: +1.8℃(1.1‐2.9℃), B2: +2.4℃(1.4‐3.8℃), 

A1B: +2.8℃(1.7‐4.4℃), A1T: 2.4℃(1.4‐3.8℃), A2: +3.4℃

(2.0‐5.4℃), 그리고 A1FI: +4.0℃(2.4‐6.4℃)이다. 이 범위에 

있는 가장 낮은 값과 가장 높은 값을 TAR에서 주어진 단일

범위와 비교하는 것은 적절하지 않은데, 그 이유는 SCM을 

사용하고 모든 SRES 시나리오를 망라한 전망으로부터의 결

과가 TAR 범위인 반면에, 여기서는 6가지의 예증적 시나리

오 각각에 대한 범위를 추정하기 위해 상이하며 독립적인 

많은 모델링 접근법들이 조합되었기 때문이다. 더욱이, TAR

와 대조적으로 지금은 탄소순환의 불확실성이 이들 범위에 

포함된다. 이 불확실성 범위는 오직 인위적으로 강제된 변화

만을 포함한다.

  전망된 SAT 온난화의 지리적 패턴에 따르면, 최대의 온도

증가는 육지(전지구 평균온도증가의 대략 두 배)와 북반구 

고위도지역에서 나타나며, 덜 온난화되는 지역은 남반구 대

양들과 북대서양에서 나타나는데, 이것은 20세기의 후반부 

동안의 관측과 일치한다(3장 참조). 열대 대류권 상부에서 

최대가 되고 성층권 전체가 냉각되는 대기의 동서 평균온난

화 패턴은 21세기 초에 뚜렷하게 나타나는 반면, 해양에서의 

동서 평균온난화는 21세기 초에 북반구 중위도와 해수면 부

근에서부터 시작하여 21세기가 진행하는 동안 점진적으로 

아래로 침투하는 방향으로 발전한다. 

  관측으로부터의 가용한 구속(9장에서 평가됨)과 이 장의 

기후변화전망을 생산하기 위해 사용된 모델에서 모의된 알

려진 되먹임의 강도의 조합에 근거한 전문가 평가에 의하면, 

대기중 이산화탄소(CO2)의 농도배증에 대한 평형 전 지구평

균 SAT 온난화 또는 ‘평형 기후민감도’는 2℃~4.5℃의 범위

에 놓일 가능성이 있으며, 가장 가능성 높은 값은 약 3℃이

다. 평형 기후민감도가 1.5℃ 보다 클 가능성은 매우 높다. 

자료한계뿐만 아니라 근본적인 물리적 원인 때문에 4.5℃ 보

다 훨씬 더 큰 값들도 여전히 배제할 수는 없지만, 관측 및 
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프록시 자료들과의 부합성을 고려할 때 이 큰 값들은 

2℃~4.5℃의 범위의 값들보다 일반적으로 나타날 가능성이 

더 낮다. ‘과도기적 기후반응(TCR, 1%yr‐1의 과도기적 CO2 

증가실험에서 CO2 배증시점의 전 지구평균 SAT 변화로서 

정의됨)’은 평형 기후반응보다 더 범위가 좁아진다. 기후모

델에 따르면, TCR은 1℃ 보다 더 클 가능성은 매우 높고, 

3℃ 보다 더 클 가능성은 매우 낮은데, 이것은 관측된 지표

면 온난화의 제한과 부합한다.

온도 극한현상

  미래의 지금보다 온난한 기후에서는 열파가 더 강해지고, 

더 잦으며, 더 오래 지속할 가능성이 매우 높다. 미래의 온

난한 기후에서 추운 현상은 크게 감소할 것으로 전망된다. 

거의 모든 지역에서, 일 최저온도가 일 최고온도보다 더 빨

리 증가함으로써 일교차의 감소를 가져올 것으로 전망된다. 

거의 모든 중위도 및 고위에서 서리일의 감소와 더불어 이

에 비교할만한 식물 생장기간이 증가할 것으로 전망된다. 

평균강수량

  미래의 더 온난한 기후에 대해 현 세대의 모델들은(몬순

과 같이) 지역적 열대강수 최대영역 특히 열대 태평양영역의 

강수량의 대체적인 증가와 더불어, 아열대 지역에서의 대체

적인 감소, 그리고 전 지구수문순환의 전반적인 강화의 결과

로서 고위도 지역의 증가를 보여준다. 전 지구평균 수증기, 

증발 및 강수가 증가할 것으로 전망된다.

강수량 극한사상 및 가뭄

  강수 현상의 강도가 증가될 것으로 전망되는데, 특히 평

균강수량이 증가하게 될 열대 및 고위도 지역에서 더욱 그

러하다. 평균강수량이 감소할 지역(대부분의 아열대 및 중위

도 지역)에서 조차 강수강도는 증가할 것으로 전망되지만 강

우현상 간의 기간은 더 길어질 것이다. 여름철 동안 대륙 중

앙부가 건조해지는 경향이 있는데, 이것은 그 지역에서 가뭄

의 위험이 더 커짐을 시사한다. 강수 극한은 대부분의 열대 

및 중․고위도 지역에서 평균이 증가하는 것보다 더 크게 증

가한다.

눈과 얼음

  기후가 따뜻해지기 때문에 적설면적과 해빙면적은 감소한

다. 빙하 및 빙모는 겨울철 강수증가 보다 여름철 융해가 더 

우세하기 때문에 질량을 잃게 된다. TAR에서 이전 세대 모

델들로서 입증된 것처럼 이것은 해수면상승에 기여한다. 모

델반응들이 다소 큰 범위를 갖지만, 21세기에 북극과 남극에

서 모두 해빙감소가 전망된다. 전망되는 감소속도는 북극 에

서 빠른데, 몇몇 모델들은 고-배출의 A2 시나리오에서 21세

기 후반부에 이 지역에서의 여름철 해빙덮개가 완전히 사라

지는 것으로 전망한다. 다음 세대 동안에 일어날 온난화에 

대한 반응으로 많은 영구동토지역에서 해빙깊이의 광범위한 

증가가 일어날 것으로 전망된다.

탄소순환

  미래의 기후변화가 인위적 CO2를 흡수하는 지구시스템(육

지와 해양)의 효율성을 감소시킬 것이라는 결과에 있어서 배

출시나리오에 의해 구동되는 기후-탄소순환 결합모델들 간

에 지금까지 완전한 일치를 보인다. 그 결과 인위적 CO2의 

점점 더 많은 분량이 더 온난한 기후 하에서 대기 중에 체류

하게 된다. A2 배출시나리오에 대해 이 양의 되먹임은 2100

년까지 모델에 따라 20~220ppm까지 변하는 대기중 CO2 농

도증가를 초래시킨다. 이 기후-탄소순환 결합모델에 의해 

모의된 2100년의 대기중 CO2 농도는 730~1020ppm의 범위

를 갖는다. 이 값들과 표준값 836ppm(상호작용하는 탄소순

환 없이 Bern 탄소순환-기후모델에 의해 이전에 계산된 값)

의 비교는 탄소순환의 미래 변화로 인한 지구온난화에 있어

서의 불확실성의 척도를 제공한다. 대기중 CO2 농도 안정화

시나리오의 관점에서, 양의 기후-탄소순환 되먹임은 CO2의 

육지 및 해양흡수(uptake)를 감소시키는데, 이것은 주어진 

대기중 CO2 안정화를 달성하기 위해 요구되는 적정배출의 

감축를 암시한다. 더 높은 안정화시나리오일수록 기후변화

가 더 크며, 탄소순환에 미치는 효력이 더 크고, 따라서 더 

큰 배출감축이 요구된다. 

해양 산성화

  대기중 CO2 농도의 증가는 표면해양의 산성화를 직접 증

가시킨다. SRES 시나리오에 근거한 다중-모델전망에 따르

면, 21세기 동안 0.14~0.35 단위의 pH 감소가 일어나 산업

혁명 이전으로부터 0.1 단위 감소한 현재에 부가된다. 대부

분의 SRES 시나리오에서 21세기 후반에 넘어서게 되는 CO2 

농도 수준인 600ppm 보다 더 높은 농도에 대해 남반구 해양

의 표면수는 탄산칼슘에 대해 불포화를 나타낸 것으로 전망

된다. 또한 저위도와 심해도 영향을 받게 될 것이다. 해양산

성화는 천해의 탄산침전물을 용해시키고 해양 석회화생물에 

영향을 미칠 수 있다. 그렇지만 해양의 생물학적 탄소순환에 

미치는 순 효과에 대해서는 잘 이해하지 못하고 있다.
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해수면

  해수면은 현재(1980~1999년)와 금세기 말(2090~2099년) 

사이에 SRES 시나리오 하에서 B1 시나리오에서 0.18~0.38 

m, B2 시나리오에서 0.20~0.43 m, A1B 시나리오에서 

0.21~0.48 m, A1T 시나리오에서 0.20~0.45 m, A2 시나리오

에서 0.23~0.51 m, 그리고 A1FI 시나리오에서 0.26~0.59 m 

상승할 것으로 전망된다. 이들은 산포되어 있는 AOGCM 결

과를 토대로 하여 5~95%의 범위를 나타내는데, 탄소순환 되

먹임의 불확실성은 포함하지 않는다. 각 시나리오에 대해 범

위의 중간값은 2090~2099년에 대한 TAR 모델평균의 10% 

이내에 있다. 이 범위는 TAR에서 보다 더 좁은데, 그것은 

주로 전망되는 기여의 몇몇 불확실성에 대한 정보가 개선되

었기 때문이다. 모든 시나리오에서 21세기의 평균상승률이 

1961~2003년 평균상승률(1.8±0.5 mm yr‐1)을 넘을 가능성이 

매우 높다. A1B 하에서 2090~2099년 동안 상승률의 중간 추

정값은 3.8 mm yr‐1이다. 모델평균에 대해, 해수면상승 시나

리오의 산포는 세기중간에서는 0.02 m에 불과하고, 세기 말

에서는 0.15 m이다. 

  열팽창이 가장 큰 성분으로서 이 기여는 모든 시나리오에 

대한 전망들에서의 중간 추정치의 70~75%를 차지한다. 빙

하, 빙모, 그린란드 빙상 또한 해수면을 상승시키는 데에 기

여하는 것으로 전망된다. 대순환모델에 따르면, 남극빙상에

서는 막대한 지표융해를 겪지 않으면서 강설이 증가함으로

써 질량을 더 얻게 되어 해수면을 낮추는 데 기여한다. 일부 

그린란드 출구빙하들과 서남극빙류에서 최근에 관측된 것과 

같은 종류의 얼음흐름이 더욱 가속되는 것은 빙상의 기여를 

크게 증가시킬 수 있다. 예를 들어, 이 과정으로 인한 얼음 

유출(discharge)이 미래에 전 지구평균표면온도의 변화(지구 

기후변화의 한 척도로 받아들여짐)에 비례하여 규모가 커진

다면, 이것은 2090~2099년에서의 해수면상승의 상한을 

0.1~0.2 m 더 높일 것이다. 이 예에서 2090~2099년 동안 증

가되는 남극 유출률은 증가되는 남극 축적률과 대략적으로 

균형을 이루는데, A1B 시나리오의 경우 최근보다 5~10배 

더 크다. 이 효과에 대한 이해는 너무 제한적이어서 그 가능

성을 평가하거나 최적 추정값을 산정하기가 어렵다.

  21세기 동안 해수면상승은 상당한 지리적 변동성을 가질 

것으로 전망된다. 모델 중간값의 공간적 표준편차는 A1B 하

에서 0.08 m이다. 서로 다른모델이 보여주는 패턴은 대체로 

세세하게는 유사하지 않지만, 남반구 대양에서의 평균 해수

면상승보다는 더 작다는 점, 북극해의 평균보다는 더 크다는 

점, 그리고 남대서양과 인도양을 가로지르며 나타나는 좁은 

밴드 모양의 현저한 해수면상승 등을 포함하여 몇 가지 공

통적인 특징을 갖는다. 

평균 열대태평양의 기후변화

  다중-모델평균은 ‘엘니뇨와 유사한(El Nino‐like)’으로 묘

사될 수 있는 평균 배경 조건 쪽으로의 약한 편이를 보여주

며, 더불어 서태평양보다 더 온난화되는 중태평양 및 동태평

양의 해수면 온도, 약화되는 열대순환, 그리고 평균강수량의 

동향이동 등을 보여준다.

엘니뇨

  평균배경조건의 변화가 어떤지에 상관없이 모든 모델은 

미래 엘니뇨-남반진동(ENSO)의 경년변동이 계속됨을 보여 

주지만, ENSO 경년변동의 변화가 모델에 따라 다르다. 

TAR때 보다 오늘날의 엘니뇨 현상을 훨씬 더 잘 모의하는 

현 다중-모델의 자료에 대한 여러 평가에 따르면, 21세기에 

전망된 ENSO의 진폭 또는 빈도에 있어서 식별 가능한 변화

가 일어날 것이라고 하는 일관된 징후가 현재로서는 없다.

몬순

  온난한 기후에서 아시아 몬순과 남부 서아프리카 몬순뿐 

아니라 남반구 여름철에 오스트레일리아 몬순의 강수량가

(계절 평균 강수량의 경년 변동성 증가와 더불어) 증가할 것

으로 전망된다. 단지 북반구 여름철 사헬지역에서의 강수량

은 다소 감소할 것으로 전망된다. 워커순환과 국지적 해들리

순환의 변화를 통해 동적도태평양에서의 강수량이 증가하는 

것과 연관되어 멕시코와 중앙아메리카에서의 몬순강수량은 

감소할 것으로 전망된다. 그러나 에어러솔(특히 탄소 에어러

솔) 역할의 전반적인 불확실성으로 말미암아 몬순(특히 아시

아 몬순) 강수의 미래전망의 실체를 이해하기는 어렵다.

해면기압

  해면기압은 아열대와 중위도에서는 증가하고 고위도에서

는 감소(21세기 말에 수 mb의 크기)할 것으로 전망되는데, 

이는 해들리순환의 극쪽으로의 확장 및 약화, 그리고 위도로 

몇 도 정도 극쪽으로 이동하는 스톰트랙으로 인해 고위도의 

북극 및 남극 지역에서의 저기압성 순환이 증가하는 것과 

연관된다. 따라서 북반구환상모드(Northern Annular Mode, 

NAM)와 이에 접히 연관되는 북대서양진동(Northern 

Atlantic Oscillation, NAO) 뿐만 아니라, 남반구환상모드

(Southern Annular Mode, SAM)의 양의 추세가 전망된다. 

NAO에 대해서는 모델 간에 상당한 편차를 보이지만, SAM

에 대한 증가의 크기에 대해서는 모델 간에 대체로 일관된 

결과를 보여준다.
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열대성저기압(허리케인과 태풍)

  격자간격이 100 km에서 9 km에 이르는 둥지고해상도모

델과 전 지구모델의 결과에 따르면, 정점(peak) 바람강도의 

증가 가능성이 전망되며, 분석지역에서 명백히 미래 열대성

저기압에서의 준-스톰 강수가 증가할 것으로 전망된다. 최

근에 논문에 게재된 열대스톰빈도를 조사한 모델링 연구에 

따르면, 전체 스톰수가 감소하는 것으로 모의되었다. 그렇지

만 이 전망과 더불어, 대부분의 대양에서 비교적 약한 스톰

수는 감소하고 가장 강력한 열대성저기압의 수는 증가할 것

이라는 전망의 신빙성은 비교적 낮은 편이다.

중위도스톰

  모델들은 각 반구에 대해 평균된 중위도스톰이 적어질 것

으로 전망하는데, 이는 남반구에서 특히 현저하게 나타나는 

스톰트랙의 극향이동과 더불어서 이 극향이동 스톰의 중심

기압이 낮아지는 것과 연관된다. 이들 지역에서 증가되는 풍

속은 극단적인 파동의 고도를 야기시킨다.

대서양 자오면순환

  현 모의결과들에 따르면 대서양 자오면순환(Meridional 

Overturning Circulation, MOC)은 21세기동안 느려질 가능성

이 매우 높다. 다중-모델앙상블은 2080~2099년의 기간에 대

해 평균된 감소가 평균 25%이며, 거의 변화가 없는 것으로

부터 50% 이상 감소하는 것에 이르기 까지 폭넓은 변화의 

범위를 보여준다. 대부분의 모델에서 MOC가 느려짐에도 불

구하고, 온실가스 증가의 훨씬 더 큰 복사효과로 인해 북대

서양과 유럽주변의 표면온도는 여전히 온난화된다. 비록 3

가지 SRES 시나리오에 대한 대부분의 모델구동에서 MOC는 

약화되었지만, 고려된 시나리오에 대해 어떤 결과도 2100년

에 이르러 MOC가 붕괴되는 것을 보여주지는 않는다. 2100

년까지의 지구온난화에 대한 반응으로 MOC의 평균증가를 

보여주는 대서양 MOC의 결합모델 모의는 전혀 없다. 21세

기 동안 MOC가 급격한 변화를 겪을 가능성은 매우 낮다. 

이 단계에서 21세기 말을 넘어서의 MOC의 급격한 변화가능

성을 평가하는 것은 너무 이르다. 저 시나리오(B1)와 과 중 

시나리오(A1B)의 실험에서 그리고 대기중 온실가스, 농도가 

2100년 이후 안정화되는 실험에서 일부 모델의 MOC는 2100

년 이후 한 세기에서 수 세기 내에 초기의 약화를 회복한다. 

그 외의 모델에서는 감소가 지속된다.

복사강제력

  4차 평가보고서에서 사용된 20개의 AOGCM에 내장된 복

사전달코드를 가지고서 장기 잔류 온실가스들에 의한 복사

강제력이 벤치마크 선(line‐by‐line, LBL) 모델들의 결과와 비

교되었다. 1860~2000년 기간에 대한 평균 AOGCM 강제력

은 대류권계면에서 0.1 Wm‐2 이내에서 LBL 값과 일치하였

다. 그러나 1860년의 대기중 CO2 농도의 배증으로 인한 장

파 강제력은 전체 AOGCM 코드들의 앙상블에서 25%의 범

위를 갖는다. A1B 시나리오에서 모든 온실가스들에 의해 기

여되는 2100년도의 장파 강제는 전체 AOGCM 모의앙상블

에서 47%의 상대적인 범위를 갖는다. 이 결과들은 이 장에

서 논의되는 모델들의 기후민감도와 기후반응에 있어서의 

범위가 부분적으로나마 AOGCM들 간에 서로 다른 복사과

정의 공식과 취급 때문일 수 있음을 암시한다.

고정조성 기후변화(온도 및 해수면)

  AOGCM 다중-모델 기후변화 고정조성 실험(20세기 고정

조성을 위해서는 2000년도에서, 그리고 B1 및 A1B 고정조

성을 위해서는 2100년도에서 100년 동안 안정화된 농도)의 

결과는 온실가스가 안정화된다고 했을 때 0.5℃의 추가적인 

온난화가 일어날 것임을 시사한다. 이것은 다음 반세기에 걸

쳐 일어날 ‘피할 수 없는 기후변화’와 혼돈되어서는 안되는

데, 강제력이 순식간에 안정화될 수 없다는 이유로 이 기후

변화가 더 크다. 매우 긴 기간 동안 강제력이 현 수준 아래

로 감소할 수 있기 때문에 기후변화는 고정조성 실험가동에

서 더 작을 수 있다는 것이 설득력이 있다. 이 온난화의 대

부분은 안정화 후 첫 수 십년 동안 일어난다. 그 이후 증가

율은 꾸준히 줄어든다. 온실가스 농도를 안정화시킨 후 100

년간의 고정조성 실험에서의 전 지구평균강수량은 안정화 

시점에서의 강수량과 비교할 때 대략적으로 1~2% 더 증가

한다.

  농도가 2100년도의 A1B 수준에서 안정화된다면, 22세기 

동안의 열팽창으로 인한 해수면상승은 21세기의 상승과 비

슷하며, 2300년에는 현재 보다(1980년~1999년 대비) 0.3~0.8 

m 상승한다. 모델 불확실성이 지배적이기 때문에 열팽창의 

범위는 서로 다른 농도 수준에서의 안정화에 대해 상당부문 

일치한다. 이에 대부분의 모델 결과가 A1B 시나리오에 대해 

가용하다는 이유로 여기서는 이 시나리오 결과가 주어진다. 

열팽창은 점진적인 감소율을 가지고서 여러 세기에 걸쳐 지

속되는데, 궁극적으로 지구온난화(℃)당 0.2~0.6 m 수준에 

이른다. 지속적으로 상승하는 온도 하에서 고위도에 있는 일

부의 빙하부피는 그대로 유지될 수 있지만, 대부분은 수세기
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에 걸쳐 사라질 수 있다.

  온실가스의 농도가 감소될 수 있다면, 비록 해수면은 열

팽창으로 인해 적어도 다른 세기 동안 상승을 계속하겠지만 

지구온도는 10년 이내에 감소하기 시작한다. 결합탄소순환

모델 성분을 가진 중급 복잡성 지구시스템모델(EMICs)은 

2100년에 제로배출까지 감축시킬 경우에 대해 기후가 평형

에 도달하는 데 1000년 규모의 시간이 걸린다는 것을 보여

준다. 3000년에서의 온도증가에 대한 모델범위는 1.1~3.3℃

이며, 열팽창으로 인한 해수면상승의 모델 범위는 0.23~1.05 

m이다. 고로, 이들은 산업혁명 이전 값보다 더 높은 값을 잘 

유지할 것으로 전망된다.

  그린란드빙상은 2100년 이후 해수면에 기여할 것으로 전

망되는데, A1B의 2100년 농도안정화에 대해 초기의 상승률

은 0.03~0.21 m/세기이다. 현 모델들에서는 빠져 있는 역학

과정들이 최근에 관측되어 온 것처럼 빙류의 속도를 증가시

킨다면 이 기여는 더 커질 것이다. 충분히 따뜻한 기후가 

1000년 동안 유지된다면, 산에 잔존하는 빙하를 제외한 그린

란드빙상은 대부분 제거되어 해면을 대략 7 m까지 증가시킬 

것이다. 이것은 빙류가 가속된다면 더욱 빠르게 일어날 것이

다. 모델들은 이렇게 되는데 요구되는 지구온난화가 산업혁

명 이전 대비 1.9~4.6 ℃의 범위에 놓이게 된다는 것을 제시

한다. 추후 기온이 감소된다 할지라도, 빙상의 면적이 훨씬 

더 축소되는 것을 피하지 못할 수 있다.

  남극빙상은 폭넓은 표면을 녹이기에는 너무 추워서 그대

로 유지될 것으로 전망되며, 더 많은 강설이 내려 얼음의 증

대가 일어날 것으로 전망된다. 빙상으로부터 얼음의 소실은 

기저면 또는 표면에서의 융해에 의해 빙붕이 약화됨으로써 

나타나는 해양으로의 얼음유출의 증가를 통해 일어날 수 있

다. 현 모델들에서, 해수면에 대한 순기여는 다가오는 세기

에 음으로 전망되지만, 얼음유출의 가속이 지배적이어서 양

의 순기여를 일으킬 가능성이 있다. 관련된 빙류과정에 관한 

이해의 한계 때문에, 현재로서는 빙상의 장기적 미래 또는 

해수면상승에 대한 그 기여에 대한 의견일치를 보지 못하고 

있다.
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그림 10.1. 배출에서부터 기후반응에 이르기까지의 여러 단계들이 기후모델 전망의 전체적인 불확실성에 기여한다. 이 불확실성은 관측, 과정 이
해, 계층적 기후모델, 그리고 앙상블 모의 등의 노력을 결합함으로써 정량화될 수 있다. 포괄적인 기후모델에서의 과정들의 물리적, 화학적 표현은 
불확실성을 일관성 있게 정량화시켜 준다. 미래 배출 행로와 연관된 불확실성은 완전히 다른 성격을 가져서 10장에서는 다루지 않는다. 맨 아래 
행은 단지 설명을 하기 위해 그림 10.26의 A1B 시나리오를 개작한 것이다. 

10.1 서론

  3차 평가보고서(TAR) 이후, 과학계는 가장 포괄적인 다중-

모델전망을 기후변화에 대해 제공하기 위해 지금까지 시도

되었던것 중 가장 큰 규모로 통합된 전 지구결합기후모델 

실험에 착수했다. 기후변화자료는 IPCC 평가와 세계기후연

구프로그램(WCRP), 3차결합모델 상호비교프로젝트(CMIP3), 

그리고 이 보고서를 통해 전반적으로 언급되고 있는 기후모

델진단과 상호비교프로그램(PCMDI)에서 얻어진 ‘다중-모델

자료집합(MMD)’이다. 이들 공개된 프로세스는 이상화된 기

후변화 시나리오에 관한 실험을 포함한다. 시나리오는 즉, 1

연간 1%의 이산화탄소 증가-초기 WCRP 모델 상호비교 프

로젝트 CMIP2와 CMIP2+(예, Convey et al., 2003; Meehl et 

al., 2005b)에 역시 들어있던-와 비역학 slab형구조 해양모델

을 결합한 대기모델을 이용한 배증 이산화탄소 평형 실험, 

그리고 1년간 1% 이산화탄소 증가 모의에서 배증 이산화탄

소와 4배증 대기 중 이산화탄소 농도로 이상적으로 안정화

된 기후변화 실험이다.

이상화된 1%/yr CO2 증가실험에서 실제의 연수가 있는 

것은 아니다. 그러므로 기후변화율은 이들 실험의 주제가 아

니나 연구된 것이 대기 중 이산화탄소가 두 배 혹은 네 배가 

된 시점에서 발생하는 기후변화의 타입들과 모델결과의 범

위, 그리고 차이다. 20세기 기후에 대한 모의는 일시적으로 

발생하는 자연적, 그리고 인위적인 강제를 포함하여 완성되

었다. 21세기의 기후변화전망에 대해 세 배출시나리오에 대

한 IPCC 특별보고서(SRES; Nakićenović and Swart, 2000)시

나리오 모의의 한 부분집합을 여섯 가지 흔히 이용되는 대

표시나리오로부터 선택하였다. 배출에 관해 이 부분집합(B1

과 A1B, A2)은 대표 시나리오들 사이에서 ‘하’, ‘중’, ‘상’으

로 구성되며 이는 6개의 모든 시나리오를 전부 계산할 수 없

기 때문에 오로지 가능한 컴퓨터 자원의 한계에 의해 이뤄

진다. 그러므로 이 선택은 여섯 개의 대표시나리오의 질적인 

평가 혹은 선호되는 정도를 의미하지 않는다. 게다가 배출시

나리오의 적절함과 가능성을 평가하는 것은 4차평가보고서

(AR4)에 기여한 실무 그룹Ⅰ의 작업 범위가 아니다.

이들 비완화시나리오에 더하여 일련의 이상화된 모델전망

이 제시되었다. 이들 각각은 조정의 형식과 기준을 어느 정

도 암시한다:(i) 다양한 수준으로 온실가스의 농도를 안정시

키는 안정화시나리오,(ii) 온실가스 농도가 2000년 수준으로 

고정되었을 시의 일정 구성성분 수행시나리오,(iii) 2100년까

지 배출을 0으로 하겠다는 무배출 수행 시나리오, 그리고(iv) 

2150년 이후까지 온실가스 농도를 감소시키겠다는 초과시나

리오.

부분집합 A1B, B1, A2를 가지고 한 모의는 2100년까지, 3

개의 다른 안정화시나리오로 실행되었다. 첫 번째는 모든 대

기조성 물질이 2000년도 값으로 고정되어 추가 100년에 걸

쳐 모델실행을 했고, 두 번째와 세 번째는 A1B와 B1 각각에 

대해 2100년 값으로 조성물질이 고정되어 또 다른 100년에

서 200년까지 수행되었다. 결과적으로 기후변화(세부사항과 

정의는 10.7절 참조)의 개념은 이전의 어떠한 IPCC 평가보

다 훨씬 더 넓은 관점에서, 더 자세히 제출되었다. 이 대기-

해양대순환모델(AOGCM) 다중-모델자료 집합에 근거한 결

과는 10.3절에서 자세히 다룰 것이다.
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기후변화전망의 불확실성은 항상 이전 IPCC 평가들의 주

제였고 이번 장에서는 상당한 양의 새 작업이 평가되었다. 

불확실성은 기후변화전망을 향한 다양한 단계에서 발생한다

(그림 10.1). 주어진 배출시나리오에서 다양한 생화학모델이 

사용되어 대기 구성성분의 농도를 계산한다. 이들 농도를 복

사강제력으로 변환시키기 위해 다양한 복사방안과 매개변수

화가 요구된다. 마지막으로 서로 다른 기후시스템 성분의 반

응(대기, 해양, 해빙, 지표면, 대기와 해양의 화학적 상태 

등)은 통합기후모델에서 계산된다. 게다가 기후모델에서 탄

소순환의 형성과 상호작용이 추가적인 불확실성을 생산하는 

중요한 되먹임을 이끌어들인다. 통합기후모델에서 과정의 

물리화학적 대표치는 일정한 정도의 불확실성을 용납한다. 

미래의 배출 방향과 관계된 불확실성이 전적으로 다른 종류

이며 이 장에서는 고려하지 않았음을 주의하라.

10장의 많은 그림들은 통합 AOGCMs의 다중-모델앙상블

의 평균과 산포도에 기초한다. 다중-모델평균에 초점을 맞

추는 이유는 구조적으로 다른 모델의 전체에 걸친 실험적 

평균값들은 관측값과 총체적으로 더 나은 일치를 보이기 때

문이다. 왜냐하면 각각의 모델이 가진 바이어스가 서로 상쇄

되는 경향을 가지기 때문이다(8장 참조). 그러므로 미래 기

후전망의 다중-모델앙상블의 광범위한 사용은 TAR에 비교

해 더 높은 질과 더 많은 기후변화 정보를 제공해준다. 관측

된 경향 뿐 아니라, 현재의 평균기후와 변동성을 모의하는 

능력이 모델마다 다르다 할지라도, 평균을 계산함에 있어 각 

모델들에 가중치를 주지 않았다. 앙상블은 엄격히 ‘기회의 

앙상블’이기 때문에 추출하는 규칙이 없고, 모델의 산포도는 

불확실성의 전체 가능한 범위에 반드시 전부 다 걸치지 않

으며, 그러므로 모델 산포도의 통계적 해석은 문제가 있다. 

그러나 다양한 여러 증거와 한 모델 얼개 내에서의 불확실

성 연구를 위해 고안된 섭동물리앙상블과 관측강제를 이용

한 베이지안 통계법에 기반하여 이 장을 통해서 불확실성을 

정량화하려는 노력은 시도되었다.

이런 통합된 국제적 다중-모델실험에 더하여, 외부강제력

에 대한 기후모델의 반응에 관한 불확실성을 정량화하는 

TAR 이후로 궁극적으로 새로운 형태의 많은 실험이 수행되

었다. 매개변수화 변환의 불확실성에서 기후변화전망의 불

확실성으로의 전환의 정도는 상당히 자세히 언급되었다. 미

래 기후변화에 대한 새로운 계산(간단한 모델과 중급 복잡성

지구시스템모델(EMICs)을 이용한 더 커진 한 벌의 SRES 시

나리오에서 얻어진)은 시나리오 선택과 관계된 불확실성에 

관해 추가적인 정보를 제공해준다. 이런 모델은 또한 21세기

를 넘어 전 지구평균기온과 해양 열흡수, 그리고 열팽창으로 

인한 해면상승의 장기간 발달의 정도를 제공해주며 그러므

로 기후변화 더 좋게 억제되게 한다.

기후민감도는 IPCC 평가에서 언제나 초점이 되어왔으며 

이 장에서는 평형 기후민감도 및 점증기후반응(TCR)을 계급

과 그 계급들 사이의 확률을 이용하여 좀 더 정량적인 추정

을 수행하였다. 몇몇 이들 확률은 다양한 관측강제 가정 하

에서 현재 앙상블 모의로부터 유도되며 더 이상 오로지 전

문가의 판단에만 의존하지 않는다. 이는 이들 소스에서부터 

나오는 모델반응의 불확실성을 이전보다 훨씬 더 완전하게 

평가하도록 한다. 이는 현재 전 지구 결합 기후모델들에서 

표준척도 계산이며 잇따른 시간-적분 기후변화 시나리오 실

험에서 모델반응을 평가하는 데 유용하다.

21세기 기후를 모의하는 이들 시간-적분 실험에 관해서, 

TAR 이래로 증가된 계산능력은 현재 전 지구결합기후모델

을 이용한 기후변화 시나리오 실험에서 다중-멤버앙상블의 

루틴 성능을 허락한다. 이는 더 많은 다중-모델 결과와 다중-

멤버앙상블을 분석하는 능력을 제공하고 21세기에서의 시간

적분 기후변화의 통계적 예측치를 더 많이 산출한다.

마지막으로, 몇몇 기상과 기후극한현상(예, 열파)의 미래

변화가 TAR에서 언급되었던 반면, 그 시기에 평가에 이용

될만한 이 주제에 대한 연구는 상대적으로 거의 없었다. 그 

이후로, 더 많은 분석이 다양한 극한현상에서의 가능한 미래

변화에 대해 수행되었다. 그래서 이제는 처음으로 다중-모

델앙상블 결과를 어떤 종류의 극한현상(예, 열파, 서리일수 

등)에 대해 평가할 수 있게 되었다. 이들 새로운 연구는 인

간사회와 생태계에 뚜렷한 영향을 주는 이런 중요한 현상들

의 미래변화 가능성에 대한 평가를 위해 더 완전한 범위의 

결과를 제공한다. 관측치와 모델로부터 나온 극한현상에 대

한 연구에서 얻어진 종합적 결과는 11장에 제시된다.

다중-모델앙상블의 사용은 단독 모델 보다 향상된 모의기

후패턴을 생산하는 다양한 모델링 응용이 향상된 것으로 보

였다(8장과 9장의 논의 참조). 게다가 간단한 것에부터 적당

하고 복잡한 것에 이르는 모델의 계층은 다양한 매개변수화

와 공식화 결과에 대해 더 나은 정량화를 허락했다. 단일 모

델들을 가진 매우 거대한 앙상블(수백에 이르는)은 매개변수

화의 불확실성을 정량화하기 위한 평균을 제공한다. 마지막

으로, 관측된 기후적 특성은 지금 미래 기후모델 전망을 더 

낫게 강제하는데 사용되고 있다. 
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10.2 배출량, 농도 및 복사강제력에 대한 
변화 전망

이 장에서 논의된 전 지구전망은 9장에서 논의된 관측기

록 모의의 확장이다. 19세기와 20세기의 모의는 관측기록에 

의해 상당히 제한되는 긴 수명을 가진 온실가스(LLGHGs) 

변화에 기초를 둔다. 그러므로 모델은 LLGHGs에 대한 복사

강제력 시간 변천의 질적으로 유사한 시간 변화를 가진다(그

림 2.23 참조). 그러나 LLGHGs와 다른 복사 활성 종의 미래

농도 추정은 상당한 불확실성의 영향을 받는다. 이들 종의 

발달은 예측하기 힘든 다양한, 인구변화와 에너지사용, 에너

지 원천 및 배출 등과 같은 요소에 의해 영향받는다. 이런 

이유로 미래 기후변화전망의 범위는 결합 AOGCMs을 이용

하여 수행되어 왔다. LLGHGs와 이산화황의 인위적 배출, 

황산염 에어러솔의 화학적 선구물질의 미래농도는 상중하의 

대표적 배출궤적들이 고려된 여러 시나리오에 의해 얻어진

다. 이들 기본시나리오와 AOGCM 전망에 통합된 다른 강제

력 요인, 여러 종류의 자연적인, 그리고 인위적인 에어러솔

을 포함하는 요인들이 10.2.1절에서 논의된다. 21세기 초반

에 대한 복사 활성 종과 복사강제력 전망의 발달은 10.2.2절

에서 고려된다.

10.2.1 다중-모델 기후전망에서의 배출시나리오와 복사강
제력

LLGHGs, 에어러솔과 다른 강제 요인들의 시간에 따른 발

달을 10.2.1.1절과 10.2.1.2절에 설명한다. 전형적으로 미래

전망은 20세기 모의의 끝자락에서 추출된 초기조건에 기초

를 둔다. 그러므로 모델전망의 시점에서 복사강제력는 대략 

산업화 이전 조건에 비해 현재의 농도에 대한 복사강제력와 

맞먹는다. 2000년에 대해 모의된 복사강제력과 2장에서 유

도된 추정치 사이의 관계는 10.2.1.3에서 평가된다. 표준 시

나리오들 중 하나에 대한 다중-모델 적분에서 복사강제력의 

추정 또한 이 절에서 기술한다. 2100년에 대한 복사강제력의 

범위에 대한 가능한 설명은 AOGCMs에서 사용된 복사전달

의 공식화에서 나타나는 구조적 오차에 대한 증거를 포함하

여 10.2.1.4절에서 논의된다. 지구기온변화 및 다른 기후반

응의 범위에 대한 이들 발견의 가능한 영향은 10.2.1.5절에 

요약된다.

10.2.1.1 배출시나리오와 일정농도시나리오에 대한 특별 보

고서

이 장에서 논의된 미래전망은 표준 A2와 A1B, B2 SRES 

시나리오에 기초를 둔다(Nakićenović and Swart, 2000). 이

산화탄소(CO2)와 메탄(CH4), 이산화황(SO2)의 배출, CO2, 

CH4, 아산화질소(N2O)의 농도와 SRES 시나리오에 대한 총 

복사강제력을 그림 10.26에 나타내고 A1B 시나리오에 대한 

것은 그림 10.1에 요약해 놓았다. 모델은 LLGHGs와 A1B, 

B1, A2 배출 시나리오에 의해 지정된  SO2 배출의 전망된 

농도를 이용하여 2100년까지 적분되었다. 몇몇 AOGCMs은 

황 화학을 포함하지 않고 이들 모델로부터 나온 모의는 

Boucher와 Pham(2002; 10.2.1.2 참조)으로부터 나온 황산염 

에어러솔의 농도에 기초를 둔다. 세 시나리오에 대한 모의는 

모든 인위적인 강제요인이 2100년에 적용가능한 값으로 고

정되어 또 다른 100~200년 동안 계속되었다. 또한 새로운 

일정농도시나리오가 농도를 2000년 수준으로 고정되어 수행

(CC)되었다(10.7.1). 이 이상화된 시나리오에서 모델은 20세

기에 대한 모의의 끝에서 초기화 되며 복사활성 종의 농도

는 이들 모의로부터 나온 2000년 값으로 일정하게 유지되고 

모델은 2100년까지 적분된다.

이런 고정조성 사례와 비교하여, 일정한 배출이 훨씬 큰 

복사강제력을 야기하는지를 구성하는 데 유용하다. 예를 들

면, 2000년 수준으로 일정한 이산화탄소 배출을 한다면 2100

년이 되면 약 520ppm의 농도에 이르러, B1 사례에 가까워진

다(Friedlingstein and Solomon, 2005; Hare and Munschausen, 

2006; FAQ1.3 또한 참조).

10.2.1.2 추가된 종에 의한 강제력과 메커니즘

기후전망에 이용된 각 AOGCM에 적용하는 강제요인을 

표 10.1에 요약하였다. SRES 시나리오에 의해 지정된 복사

활성 종은 CO2, CH4, N2O, 클로로플루오카본(CFCs)와 SO2

이며, 이는 표에 황산염(SO4)처럼 에어러솔 형식으로 나열되

어 있다. 표 10.1에 나열된 잔여 강제 요인의 함유물, 크기와 

시간에 따른 발달은 각기 모델링 그룹의 재량에 맡겼다. 이

들 요인에는 대류권과 성층권 오존, 모든 비황산염 에어러

솔, 구름 알베도와 생애에 미치는 에어러솔의 간접적 영향, 

그리고 토지활용도와 태양변동성의 영향 등이 포함된다.

AOGCMs에 미치는 에어러솔의 영향을 다루는 범위는 

TAR 이후 뚜렷하게 증가되어 왔다. AOGCMs 중 7개는 첫 

간접 영향을 포함하고 5개는 구름특성에 미치는 에어러솔의 

두 번째 간접적 영향을 포함한다(2.4.5절). 이 장에서 고려된 

강화된 배출-집중 시나리오 하에서, 첫 간접(Twomey) 영향
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표 10.1. 다중-모델 전구 기후전망에서의 복사 강제 인자들. 모델에 관한 설명은 표 8.1.을 참조하라. 항목들의 의미는 다음과 같다. Y: 강제 
요인이 포함됨; C: 20CM3(20th Century Climate in Coupled Model) 모의 동안에는 강제 인자들이 변하며, 시나리오 적분에 대해서는 일정하거

나 매해 주기적인 분포를 처방해줌; E: 상당 CO2를 사용하여 강제 인자가 표현함; n.a.: 20세기 적분 또는 시나리오 적분에서 강제 인자가 처방

되지 않음. 숫자 코드는 다음에서 설명된 자료를 사용하여 강제 인자를 포함시켰음을 나타냄. 1: http://www.cnrm. meteo.fr/ensembles/pub-
lic/results/results.html; 2: Boucher and Pham(2002); 3: Yukimoto et al.(2006); 4: Meehl et al. 2006b; 5: http://aom.giss.nasa.gov/IN/
GHGA1B.LP; 그리고 6: http://sres.ciesin.org/final_data.html.

모델
강제력 요인

온실기체 에어러솔 그 밖의 요인

CO2 CH4 N2O
성층권 
오존

대류권
오존 CFCs SO4 도시 검댕 유기

탄소
질산
염

1차 
간접
에어
러솔

2차
간접
에어
러솔

먼지 화산
폭발 해염 토지

이용 태양

BCC-CM1 Y Y Y Y C 4 4 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C n.a. C C

BCCR-BCM2.0 1 1 1 C C 1 2 C n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C n.a. C C C

CCSM3 4 4 4 4 4 4 4 n.a. 4 4 n.a. n.a. n.a. Y C Y n.a. C

CGCM3.1(T47) Y Y Y C C Y 2 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C C C C C

CGCM3.1(T63) Y Y Y C C Y 2 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C C C C C

CNRM-CM3 1 1 1 Y Y 1 2 C n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C n.a. C n.a. n.a.

CSIRO-MK3.0 Y E E Y Y E Y n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a.

ECHAM5/MPI-OM 1 1 1 Y C 1 2 n.a. n.a. n.a. n.a. Y n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a.

ECHO-G 1 1 1 C Y 1 6 n.a. n.a. n.a. n.a. Y n.a. n.a. C n.a. n.a. C

FGOALS-g1.0 4 4 4 C C 4 4 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C

GFDL-CM2.0 Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y n.a. n.a. n.a. C C C C C

GFDL-CM2.1 Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y n.a. n.a. n.a. C C C C C

GISS-AOM 5 5 5 C C 5 2 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. Y n.a. n.a.

GISS-EH Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y Y n.a. Y C Y C Y Y

GISS-ER Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y Y n.a. Y C Y C Y Y

INM-CM3.0 4 4 4 C C n.a. 4 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C n.a. n.a. C

IPSL-CM4 1 1 1 n.a. n.a. 1 2 n.a. n.a. n.a. n.a. Y n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a.

MIROC3.2(H) Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y n.a. Y Y Y C Y C C

MIROC3.2(M) Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y n.a. Y Y Y C Y C C

MRI-CGCM2.3.2 3 3 3 C C 3 3 n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C n.a. n.a. C

PCM Y Y Y Y Y Y Y n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. n.a. C n.a. n.a. C

UKMO-HadCM3 Y Y Y Y Y Y Y n.a. n.a. n.a. n.a. Y n.a. n.a. C n.a. n.a. C

UKMO-HadGEM1 Y Y Y Y Y Y Y n.a. Y Y n.a. Y Y n.a. C Y Y C

의 크기는 포화시킬 수 있다. Johns et al.(2003)은 UKMO‐
HadCM3를 이용하여 B1, B2, A2와 A1F1 시나리오를 모의

하면서 인위적 황(S) 배출의 첫 간접 영향을 섭동으로써 구

름 방울의 유효 반경으로 매개변수화시켰다. 2100년에 첫 간

접 강제는 범위가 ‐0.50~‐0.79W/m2이다. 정규화된 간접 강제

(종 집합체 질량(mg/m2)에 대한 강제(9W/m2)의 비는 단위가 

W/mg이다)는 1860년에는 약 ‐7W/mgS에서부터 2100년에는 

‐1에서 ‐2W/mgS씩, 4의 인수로 감소한다. Boucher and Pham 

(2002)와 Pham et al.(2005)은 간접 영향의 강제효율에서 

1860년에는 ‐9.6W/mgS에서 2100년에는 ‐2.1과 ‐4.4W/mgS 

사이 값으로, 필적할만한 전망된 감소를 발견하였다. Johns 

et al.(2003)과 Pham et al.(2005)은 전망된 감쇠가 충분히 큰 

에어러솔 집합체에서 더 커진 황산염 농도에 대해 감소된 

구름민감도 때문이라고 했다.

10.2.1.3 2장의 추정치와 모의된 강제력의 비교

표준 SRES시나리오에 대한 기후전망을 산출하는데 이용

되는 강제력은 다중-모델앙상블을 통해 반드시 일정한 것은 

아니다. 모델 간의 차이는 복사활성 종에 대한 다른 전망

(10.2.1.2 참조)과 복사전달과정 공식화의 차이(10.2.1.4 참

조)에서 기인할지 모른다. 앙상블에서 AOGCMs은 오존이나, 

대류권 비황산염 에어러솔, 성층권 화산 에어러솔 등, SRES 

시나리오에 의해 지정되거나 강제되지 않은 많은 종들을 포

함한다. 앙상블을 통해 변하는 다른 종류의 강제력은 태양 

변동성과 구름에 미치는 에어러솔의 간접적 영향, 그리고 지

면 알베도와 다른 지표면 성질에 영향을 주는 토지이용의 

변화 등을 포함한다(표 10.1). 미래시나리오에 대한 LLGHGs

의 시계열은 대개 앙상블을 통해 동일하지만, 19세기와 20세

기 초반 이들 기체의 농도는 각 모델링 그룹의 자유재량에 



기후변화 2007~과학적 근거 -

802

그림 10.2. AOGCM들과 TAR(IPCC, 2001) 강제 공식들(Forster and 
Taylor, 2006)으로부터 진단된 SRES A1B에 대한 2000~2100년 기간의 
복사 강제.(a) 장파 강제(b) 단파 강제. AR4 다중-모델 앙상블의 20개 
모델로부터 계산된 백분위수를 나타내기 위해 상자와 깃(box‐and‐
whisker) 다이어그램으로 그렸다. 각 상자 내의 중심부 선은 모델 앙
상블의 중앙값을 나다낸다. 각 상자의 상단과 하단은 앙상블에서 75번
째 백분위와 25번째 백분위를 보인 것이며, 각 깃의 상단과 하단은 95
번째와 5번째 백분위 값을 보인 것이다. CCSM3, CGCM3.1(&47과 
T63), CNRM‐CM3, CSIRO‐MK3, ECHAM5/MPI‐OM, ECHO‐G, 
FGOALS‐g1.0, GFDL‐CM2.0, GFDL‐CM2.1, GISS‐EH, GISS‐ER, 
INM‐CM3.0, IPSL‐CM4, MIROC3.2(중해상도 및 고해상도), MRI‐
CGCM2.3.2, PCM1, UKMO‐HadCM3, 그리고 UKMO‐HadGEM1 등의 
모델들이 포함되었다(모델에 대한 상세 설명은 표 8.1 참조).

맡겼다. 복사활성 종의 차이와 복사전달 공식은 19세기와 20

세기 모의에 모두 영향을 미치고 시나리오 적분은 이들 역

사적 모의로부터 초기화된다. 그 결과 강제력에서의 차이는 

다중-모델앙상블에 걸쳐 강제력과 반응의 분리를 복잡하게 

한다. 이들 차이는 역사적 기록에서의 복사강제력의 표준 추

정에 반해 다중-모델앙상블에 걸친 단파와 장파 강제력의 

범위를 비교함으로써 정량화될 수 있다. 단파와 장파 강제력

은 각각 기후시스템에 대한 외적 변화에 의해 야기되는 태

양복사속과 적외 대기복사속의 수정을 나타낸다(2.2절).

기후모델의 모의로부터 나온 SRES A1B 시나리오에 대한 

장파복사강제력은 그림 10.2a에 나타난 TAR 공식을 이용한 

추정치에 대해 비교된다(2장 참조). 그래프는 TAR와 2000년

에서 2100년까지의 다중-모델앙상블에서 20개의 AOGCMs

로부터 나온 장파 강제력을 보여준다. 모델의 강제력은 대기

상단 속의 변화와 대기 중 CO2 배증에 대한 강제력으로부터 

진단된다(Foster and Taylor, 2006). 장파 강제력의 TAR와 

모델 중간값 추정치는 21세기에는 ‐0.37에서 +0.06 Wm‐2 범
위의 차이를 갖는 아주 좋은 일치를 보여준다. 2000년에는, 

TAR와 모델 중간값에서 나온 전 지구 평균치는 겨우 ‐
0.13Wm‐2 정도이다. 그러나 2080년에서 2099년 기간에 대한 

모델의 5번째와 95번째 퍼센타일의 범위는 약 3.1 Wm‐2이며, 

이 기간에 대한 중간값 장파 강제력의 약 47%에 해당한다.

SRES A1B 시나리오에 대한 단파강제력에 상응하는 시계

열은 그림 10.2b에 그래프로 나타내었다. 모델 간에, 그리고 

모델과 TAR 추정치 사이의 상대적 차이가 단파 밴드에서 

더 큰 것이 명백하다. 총 적분의 각 20년 단위에 대해 TAR 

값은 모델 강제력의 중간값보다 약 0.2~0.3 Wm‐2 정도 더 

크다. 2000년의 경우 TAR 추정치는 약 0.42 Wm‐2 더 크다 

게다가 모의된 강제력의 범위는 충분히 커서 매 20년 주기

에 대한 양의 값과 음의 값을 포함한다. 2100년의 경우, 각

각의 AOGCMs로 부터의 단파강제력의 범위는 약 ‐1.7~0.4 

Wm‐2(5~95 퍼센타일)이다. 이런 큰 범위를 가지는 이유에는 

다양한 에어러솔 처리와 다중-모델앙상블에서 에어러솔의 

간접 영향에 대한 매개변수화가 포함된다.

장파와 단파강제력 둘 모두에서 큰 범위가 다양한 요인에 

의해 야기될지 모르기 때문에 복사활성 종에서 주어진(동일

한) 변화에 대한 모델공식의 차이에 의해서만 단지 야기되는 

범위를 결정하는 것이 유용하다. 표준기준은 CO2배증에 대

한 대류권계면에서의 전 지구 평균, 연 평균 전천 강제력이

다. 앙상블에서 15개 모델에 대한 이 강제력의 추정치를 표 

10.2에 나타냈다. 단파강제력은 이산화탄소의 근적외선 밴드

에서 흡수로 일어난다. 200mb에서 장파강제력의 범위는 

0.84Wm‐2이며 변동계수, 또는 평균강제력에 대한 표준편차

의 비는 0.09이다. 이들 결과는 2080년에서 2099년 기간동안 

앙상블에서 장파강제력 범위의 35%까지가 지정된 이산화탄

소의 증가에 대한 강제력 추정치 범위에 기인함을 암시한다. 

조사결과는 또한 다중-모델앙상블 전체의 강제력과 반응

(예, 기후 민감도)에 관계된 대기 중 이산화탄소배중으로부

터 나온 강제력의 최선값을 하나 사용하는 것을 적절하지 

않다고 암시한다. 주어진 모델에 대한 관계는 그 모델에서 

복사 매개변수화에 의해 생산된 복사강제력을 사용하여 도

출해야 한다. 단파 강제력이 1에 가까운 변동계수를 가진다 

하더라도, 앙상블에 걸친 범위는 21세기 모의 종점에서의 단
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표 10.2. 배증 대기중 CO2에 대한 전천 복사 강제. 모델 상세 설명은 

표 8.1 참조.

모델 출처
장파

(Wm-2)
단파

(Wm-2)

CGCM 3.1(T41/T63)a

CSIRO-MK3.0b

GISS-EH/ERa

GFDL-CM2.0/2.1b

IPSL-CM4c

MIROC 3.2-hiresd

MIROC 3.2-medresd

ECHAM5/MPI-OMa

MRI-CGCM2.3.2b

CCSM3a

UKMO-HadCM3a

UKMO-HadgEM3a

3.39

3.42

4.21

3.62

3.50

3.06

2.99

3.98

3.75

4.23

4.03

4.02

-0.07

0.05

-0.15

-0.12

-0.02

0.08

0.10

0.03

-0.28

-0.25

-0.22

-0.24

Mean ± standard deviatione 380 ± 0.33 -0.13 ± 0.11

○ 주석
a) Forster and Taylor(2006)의 200 hPa에 대한 PCMDI로부터의 

강제 자료에 근거한 장 파 강제는 성층권 보정을 반영함. 단파 
강제는 그렇지 않음.

b) 개개 모델링 그룹들은 Gregory et al.(2004b)의 방법을 사용하여 
강제를 산출함.

c) 200hPa에 대한 PCMDI로부터의 강제 자료에 근거함. 장파와 단
파 강제 모두 성층권 보정을 반영함.

d) 진단된 대류권 계면에서의 강제. 
e) 평균과 표준편차는 200 hPa에서의 강제를 사용해서만 계산되었

는데, 각 모델과 모델 버전은 한 번만 계산함.

표 10.3. AGGCM들과 RTMIP(W. D. Collins et al. 2006)의 LBL 코드로부터 산출된 200 hPa에서의 총 순간 강제(W m
‐2
)로서, 구름없는 기후적 

중위도 여름철 조건에 대한 계산 결과이다.

강파유형 CO2 CO2 N2O+CFCS CH4+CFCS ALL LLGHGS Water Vapour

강제력

AOGCM 평균

AOGCM 표준편차

LBL 평균

LBL 표준편차

2000-1860

1.56

0.23

1.69

0.02

2x-1x

4.28

0.66

4.75

0.04

2000-1860

0.47

0.15

0.38

0.12

2000-1860

0.95

0.30

0.73

0.12

2000-1860

2.68

0.30

2.58

0.11

1.2x-1x

4.82

0.34

50.8

0.16

○ 주석
a) 2000년~1860년은 1860년과 2000년 사이의 복사 종들의 농도 증가로 인한 강제이다. 2x‐1x와 1.2x‐1x는 1860년 농도 대비 복사 종 농도가 

100%와 20% 증가했을 때의 강제 이다.

파강제력 영역의 17% 미만을 설명한다. 이는 이산화탄소와 

다른 종들과 강제 요인들 모델링된 장파 강제력들 사이의 

커다란 변동을 야기함을 설명한다.

10.2.1.4 복사전달모델 상호비교 프로젝트의 결과: 강제력 

전망의 신빙성에 대한 예상결과

  표 10.2에 예시한 다중-모델 앙상블 간의 복사강제력 차이

를 복사전달 모델 상호비교 프로젝트(Radiative‐Transfer Model 

Intercomparison Project, PTMIP, W.D. Collins et al., 2006)

에서 정량화하였다. RTMIP의 기본은 다섯 개의 벤치마크 

LBL(line‐by‐line) 복사전달 코드를 이용한 20개의 AOGCMs

들에 의해 계산된 강제를 평가하는 것이다. 더 따뜻한 기후

에서로 기대되는 LLGHGs CO2, CH4, N2O, CFC‐11, CFC‐12

와 증가된 수증기에 의한 순간적인 청천(靑天, clear‐sky) 복

사 강제에 초점을 맞춰 비교를 수행하였다. 이 상호비교의 

결과는 대류권계면에서의 강제의 추정치와 직접적으로 비교

가능하지는 않다(2장). 왜냐하면 대류권계면에서의 강제 추

정치는 성층권 조정의 영향을 포함하고 있기 때문이다. 강제

에 미치는 조정의 영향은 CH4의 경우엔 ‐2%, N2O의 경우엔 

‐4%, CFC‐11은 +5%, CFC‐12는 +8%, 그리고 CO2의 경우는 

‐13%이다(IPCC, 1995; Hansen et al., 1997). 200mb에서의 총 

복사 강제(장파와 단파 둘 모두 포함해서), 대류권 계면에 

대한 대체물을 기후학적으로 중위도 여름 조건에 대해 표 

10.3에 나타내었다.

1860년에서 2000년까지 LLGHGs의 증가에 의한 AOGCM

과 LBL 코드로부터 계산된 총 강제는 모델 꼭대기와 지표, 

그리고 200mb의 가-대류권계면 각각에서 0.04, 0.49, 그리

고 0.10 Wm‐2 미만으로 차이가 난다(표 10.3). 학생 t‐검정에 

기초하여, 표 10.3에 나타난 평균 강제에서의 어떠한 차이도 

0.01 기준에서 통계적으로 유의하지 않다. 이는 앙상블 평균 

강제가 LBL 코드와 합당한 일치를 보임을 암시한다. 그러나 

각각의 모델로부터의 강제는, 예를 들면, 2배의 대기 중 이

산화탄소 농도에서, LBL 모델에서 나타난 것보다 적어도 10

배 정도 더 큰 규모의 범위를 가진다.

AD 1860년의 농도에서 2배 CO2로부터의 강제를 모델

(TOM)의 꼭대기와 200hPa, 그리고 지표(표 10.3)에 대해 그

림 10.3a에 나타냈다. AOGCMs는 이 세 고도에서 장파 강제

를 과소평가하는 경향이 있다. 평균 강제에서 상대적인 차이

는 200hPa에서의 가-대류권계면에 대해 8% 정도 적으나 

TOM에서는 약 13% 정도 증가하고 지표에서는 33%까지 커

진다. 일반적으로 각각의 LBL과 AOGCMs 코드로부터 나온 

지표에서의 평균 단파 강제는 모든 세 지표에서의 값과 좋

은 일치를 보인다. 그러나 각각의 AOGCMs에서 나온 지표
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그림 10.3. AOGCM들과 선(LBL) 복사 전달 코드(W. D. Collins et 
al., 2006)에 의해 계산된 단파 및 장파 순간 복사 강제와 플럭스 변화

의 비교.(a) 1860년 농도의 배증 대기 CO2로부터의 순간 강제;(b) 배증 

대기 CO2로부터 만들어지는 기후에서 예상되는 20%의 수증기 증가에 

따라 일어나는 복사 플럭스의 변화. 강제와 플럭스 변화는 중위도 여
름철의 청천 조건에 대해 계산되었으며 성층권 조절의 효과는 포함되
지 않았다. 최소값에서 최대값까지의 범위와 중앙값이 5개의 대표적인 
LBL 코드들에 대해 그려졌다. AOGCM 결과는 AR4 다중-모델 앙상블
의 20개 모델로부터의 백분위수를 나타내기 위해 상자와 깃(box‐and‐
whisker) 다이어그램으로 그렸다(그림 10.2의 그림 설명 참조). BCCR‐
BCM2.0, CCSM3, CGCM3.1(&47과 T63), CNRM‐CM3, 
ECHAM5/MPI‐OM, ECHO‐G, FGOALS‐g1.0, GFDL‐CM2.0, GFDL‐
CM2.1, GISS‐EH, GISS‐ER, INM‐CM3.0, IPSL‐CM4, MIROC3.2(중해
상도 및 고해상도), MRI‐CGCM2.3.2, PCM, UKMO‐HadCM3, 그리고 
UKMO‐HadGEM1 등의 AOGCM들이 포함되었다(모델 상세 설명은 표 
8.1 참조). LBL 코드는 GFDL LBL, GISS LBL3, NCAR/ICSTM 일반 
LBL GENLN2, NASA Langley 연구센터 MRTA, 그리고 레딩대학교 
RFM(Reference Foreward Model) 등이다.

에서의 단파 강제 범위는 매우 넓다. AOGCM에서 나온 지

표 단파 강제의 변동 계수(평균에 대한 표준편차의 비)는 

0.95이다. 대기 중 CO2를 두 배로 한 반응에서, 비습은 대류

권 대부분에 걸쳐 약 20% 증가하였다. 수증기의 20% 증가로 

인한 단파와 장파 속의 변화를 그림 10.3b에 나타냈다. 증가

한 수증기로부터 나온 평균 장파 강제는 AOGCM 코드에서 

아주 잘 모의되었다. 단파에서, AOGCM과 LBL 계산 사이

에서의 유의한 차이는 지표에서 발생하는데, 지표에서 

AOGCMs는 일사 감소의 정도를 과소평가하는 경향이 있다. 

일반적으로 AOGCM 강제들 사이의 바이어스는 지표 고도

에서 가장 크다.

10.2.1.5 기후반응에서 범위에 대한 관계

RTMIP에서 나온 결과는 이 장에서 논의된 기후반응에서

의 산포도가 부분적으로 다중-모델 앙상블 멤버 사이의 복

사 전달의 다양한 표현에 기인한다는 것을 암시한다. 

LLGHGs의 농도가 앙상블을 통해 동일하다 하더라도, 앙상

블 멤버 사이의 복사 전달 매개변수화의 차이는 이들 종에 

의한 복사 강제의 서로 다른 추정치로 이끌어진다. 많은 기

후반응(예, 전 지구 평균온도)은 복사 강제를 1차 근사로 선

형적으로 어림한다. 그러므로 복사 강제 계산에서 구조족인 

오차는 기후반응의 상응하는 규모를 발생시킬 수 있다. 

RTMIP 결과(표 10.3)가 전 지구적으로 적용가능하다 가정할 

때, AOGCMs에서 1860년에서 2000년의 강제의 범위는 강제

를 어림하는 반응에서 2000년에 대해 ±18% 상대적 범위

(95% 신뢰 수준에서)를 가져온다. 2배 대기 중 CO2-2100년

까지의 B1 시나리오에서 이산화탄소의 변화에 비할만한-에 

대한 상응하는 상대적 범위는 ±25%이다.

10.2.2 21세기에 대한 최근 복사 종 및 강제력의 전망 개발

21세기에 대한 오존 강제의 추정은 대기 수송 시간 규모

에 비해 짧은 오존의 화학적 수명과 오존의 연직분포에 대

한 복사 강제의 민감도로 인해 복잡해진다. Gauss et 

al.(2003)은 SRES A2p 시나리오로 적분된 11개의 다른 화학 

수송 모델로부터 2100년에서 대류권 오존의 인위적인 증가

를 이용하여 강제를 계산했다. A2p 시나리오는 A2 표지 시

나리오의 예비 버전이며 LLGHGs 및 강제와 거의 동일한 시

계열을 가진다. 오존 형성에 강력하게 영향을 미치는 메탄

(CH4)와 일산화탄소(CO), 반응 산화질소(NOx), 그리고 휘발

성유기합성체(VOCs)의 배출이 A2p 시나리오에서 최대화되

기 때문에, 모의된 강제는 더 강제된 배출 시나리오 하에서 

생산된 강제에 대해 상한값을 나타내게 된다. 11개 모델이 

2100년까지 11.4-20.5돕슨 유닛(DU)의 대류권 오존 증가를 

모의하였다. 이와 관계된 복사 강제의 범위는 0.40-0.78 

Wm‐2이다. 이 시나리오 하에서 성층권 오존은 7.5-9.3 DU 

만큼 증가하였고 이는 복사 강제를 추가적으로 0.15-0.17 

Wm‐2만큼 상승시켰다.

AR4(리스트는 표 8.1 참조)에서 분석된 23개 AOGCMS에

서 두 모델(GISS‐EH와 GISS‐ER 모델)을 제외한 모든 모델

에서 생략된 미래의 직접적인 에어러솔 복사 강제의 한 패

턴은 질산염 에어러솔의 역할이다. NOx 배출의 빠른 증가
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는 2100년까지 충분한 질산염 에어러솔을 생산하여 예상되

는 황산염 강제 감소와 상쇄된다. Adam et al.(2001)은 황산

염과 질산염, 그리고 암모니아 사이의 상호작용에 관해 황산

염과 질산염에 의한 복사 강제를 계산하였다. 2000년에는 황

산염과 질산염 강제가 각각 ‐0.95와 ‐0.19 Wm‐2이다. SRES 

A2 시나리오 하에서 2100년까지 감소하는 SO2 배출은 황산

염 강제를 ‐0.85 Wm‐2까지 떨어뜨린 반면 질산염 강제는 ‐
1.28 Wm‐2까지 상승시켰다. 그러므로 총 황산염‐질산염 강제 

증가는 규모면에서 질산염을 생략한 모델이 제시한 감소폭

보다 작은 ‐1.14 Wm‐2에서 ‐2.13 Wm‐2이다. 이 전망은 A2 시

나리오의 일부로서 석탄 연소 예보의 큰 증가와 일치를 이

룬다.

아시아 에어러솔에 초점을 맞춘 최근 필드 프로그램은 지

역 기후에-지면 에너지 수지와 물 순환의 잠재적으로 중요

한 섭동을 포함하는(Ramanathan el al., 2001)- 대해 검댕

(BC)과 유기탄소(OC)의 중요성을 입증하였다. 모델링 그룹

은 이들 에어러솔 종의 농도에 대한 다수의 전망을 발전시

켜왔다. 예를 들면, Takemura et al.(2001)은 현재의 조건 하

에서 화석연료와 바이오매스 연소(Cooke and Wilson, 1996)

에 의해 방출되는 BC에 대한 자료 셋을 이용하여 그들을 현

재 CO2에 대한 미래n값의 비로 규모화하였다. OC 배출은 

각 원천과 연료 종류에 대해 측정된 OC:BC 비를 이용하여 

도출되었다. Koch(2001)는 현재 CO2 배출에 대한 미래의 비

로써 각기 다른 현재 배출 목록을 규모화함으로써 미래의 

BC 복사 강제를 모의하였다. 그러나 BC와 OC의 현재 목록

(Bond et al., 2004), 미래의 배출을 생산하는데 이용되는 특

별한 규모 방법, 그리고 탄소와 에어러솔의 광학 성분 측정

치들 사이의 상당한 변동성(Kinne et al., 2006)과의 관계에

서는 여전히 큰 불확실성이 있다. 주어진 이들 불확실성에서 

BC와 OC에 의한 미래 강제 전망은 상당히 모델에 의존적이다.

최근 증거는 성층권 황산염(예, Myhre et al., 2004), 수증

기(예, Forster and Shine, 2002), 그리고 비행운 형성에서의 

수증기 응결 등에서 감지할만한 인위적 증가가 있음을 제시

하였다. 그러나 최근 모델링 연구는 이들 강제가 주요 

LLGHGs와 에어러솔 종에 비해 상대적으로 중요치 않다는 

것을 제시한다. Marquart el al.(2003)은 비행운에 의한 복사 

강제가 1992년 0.035Wm‐2에서 2015년에는 0.094Wm‐2로, 

2050년에는 0.148Wm‐2로 증가한다고 추정하였다. 강제의 상

승은 미래 연료 소비 추정에 따른 아음속 비행 교통의 증가 

때문이다(Penner et al., 1999). 이들 추정치는 여전히 비행운

의 미시적 성질, 광학깊이와 일주기 등에 대한 빈약한 강제

와 연관된 상당한 불확실성을 가지기 쉽다(Myhre and 

Stordal, 2001, 2002; Marquart et al., 2003). Pitari et al. 

(2002)은 A2 시나리오 하에서 황산염 에어러솔과 오존의 성

층권 농도에 대한 미래 배출 영향을 조사하였다. 2030년 쯤

에는, 성층권 황산염 질량은 약 33% 증가한다. 그리고 증가

의 대부분은 대규권계면에까지 이르는 인위적 SO2의 강화된 

상향 속에 기인한다. A2 시나리오에서 2000년에서 2030년까

지의 성층권 에어러솔에 의한 직접적인 단파 강제 증가는 ‐
0.06 Wm‐2이다.

몇몇 최근 연구는 흙먼지 에어러솔의 전 지구 대기 적재

량이 기후변화와 관계된 사막 지역의 감소로 인해 20에서 

60% 감소할 수 있음을 제시하여왔다(Mahowald and Luo, 

2003). Tegen et al.(2004a,b)는 중기 날씨 예보를 위한 유럽 

센터/막스 플랑크 인스티튜트의 중규모 대기 GCM(ECHAM4)

과 대기 조건과 식생, 그리고 식물 도에 미치는 증가된 이

산화탄소 농도의 영향 등에 나타나는 기후변화 영향을 포함

하는 UKMO‐HadCM3의 모의 결과를 비교하였다. 이들 모의

는 LLGHGs와 동일한(IS92a) 시계열을 가지고 강제되었다. 

두 모델에서 생산된 전 지구 대기 먼지 하중에서의 총 변화

가 서로 다른 부호를 가지기 때문에, 먼지 하중 변화의 미래 

전망이 모델에 따라 매우 다르다는 것이 발견되었다. 또한 

2050년까지 증가된 농경지 면적의 최소/최대 추정치 둘 모

두의 조건 하에서 농경작으로 인해 변동하는 흙으로부터 나

온 먼지가 현재 적재량의 10% 보다 적으며 먼지 농도에서 

기후로 인한 변화가 토지이용도 변화를 지배한다고 결론지

었다.

10.3 물리적 기후시스템의 변화 전망

여기에서 제시된 기후변화 결과에 대한 내용은 8장(규준 

실험의 모의 기술 평가와 전 지구 결합 기후모델 고유의 자

연적 변동성 평가)과 9장(전 지구 결합 기후모델을 이용한 

20세기 기후모의의 평가)에서 마련되었다. 표 8.1은 모델의 

특징을 기술하였고 표 10.4는 이 장에서 평가된 AOGCMs과 

다른 모델에서 수행된 기후변화 실험을 요약하였다.

TAR는 간단한 연간 1%의 CO2 증가실험과 예전의 IS92a 

시나리오를 포함하는 몇몇 시나리오들, 그리고 TAR에 새로 

들어온 두 가지 SRES 시나리오(A2와B2)로부터 나온 기후에 

있어서 미래 변화에 대한 다중-모델 결과를 보였다. 후자의 

경우, 전 지구 평균 기온변화와 지역적 변화에 대한 9개 모

델에서 나온 결과를 보였다. 10.1절에 언급했듯이, TAR 이

래로 선례가 없는 국제 통합 기후변화 실험이 전세계 23개 

모델(제출된 결과와 함께 표 10.4에 나열됨)에 의해 수행되

었다. 같은 실험을 돌린 이 많은 수의 모델은 모델들 사이의 
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표 10.4. AOGCM을 가지고 생산된 기후변화 실험의 요약. 각 시나리오 열의 숫자는 각 모델이 얼마나 많은 앙상블 멤버를 생산했는 지를 나타낸
다. 색칠한 영역은 이 보고서에서 사용하기 위해 특정 자료 형태(기후시스템 성분과 시간 간격에 의해 구분됨)의 모든 변수는 아닐 지라도 일부 
변수를 PCMDI에서 다운로드할 수 있음을 나타낸다. ISCCP는 International Satellite Cloud Climatology Project의 약어이다. 일부 모델들은 부
가적인 자료를 제공하였고, 추후에 가용해 질 수 있다. 범례에서 두 가지 색으로 칠해진 것은 단일 멤버 또는 다중 앙상블 멤버들의 자료가 가용
한 지를 나타낸다. 시나리오, 변수, 그리고 모델에 관한 상세 설명은 PCMDI 웹 페이지(http://www‐pcmdi.llnl.gov/ipcc/about‐ipcc.php)에서 찾
을 수 있다. 모델 ID는 모델에 관한 상세 설명을 제공하는 표 8.1에서의 ID와 동일하다.

* CCSM3를 사용한 앙상블 멤버의 일부는 CRIEPI(Central Research Institute of Electric Power Industry)와의 협력으로 일본의 지구 시뮬
레이터에서 가동되었음.

산포도에 따른 불확실성 뿐 아니라 다중-모델 시그널의 정

량화를 향상시켰으며(이 절에서) 또한 미래기후변화의 확률

적 추정에 대한 방법을 지시하였다. 여기서 고려된 배출 시

나리오는 TAR의 SRES 시나리오 중 하나인 시나리오 A2를, 

두 개의 추가된 시나리오, A1B와 B1와 함께 포함한다(시나

리오에 대한 자세한 정보는 10.2절을 참조). 이는 TAR에서 

사용된 SRES 대표 시나리오의 부분집합이며, 이들은 SRES 

범위에 비해 상대적으로 처방된 농도와 복사강제에 따라 

‘저’(B1), '중'(A1B), '고‘(A2) 시나리오를 대표한다. 이런 선

택은 통합 AOGCMs를 이용한 다중-모델 모의에 대해 제한

된 계산 자원으로 인해 단독으로 이뤄지는 것이지 이들 세 

시나리오가 다른 것들에 비해 우선되거나 질적으로 더 좋은 

것을 의미하지는 않는다. 이들 세 시나리오로부터 도출된 정

성적 결론은 대부분의 경우 다른 SRES 시나리오에 대해서

도 유효하다.

추가적으로 세 기후변화 실험이 수행되었다. 하나는 온실

가스 농도를 2000년 값으로 고정해 유지하여(고정 조성 수

행, CC) 모델을 2100년까지 돌린 것(여기서는 20세기 안정화

라 명명한다)이고, 다른 두 개는 A1B와 B1에 대해 농도를 

2100년 값으로 고정하여 모델을 이후 100년에서 200년에 걸

쳐 돌린 것이다(10.7절 참조). 실험 기간은 그림 10.4에 나타

내었다.

이 절에서는 비-완화 인위적 강제 시나리오 하에서 현재 

기후모델에 의해 모의된 다음 100년에 걸친 기후의 기본 변

화를 고려한다. 이 분야의 모든 연구를 평가하는 동안, 저자

들이 세 가지 SRES 시나리오에 대한 새로운 자료 집합으로

부터 유도한 결과에 초점을 맞추었다. TAR에 이어, 대표적

인 변화를 예증하기 위해 다중-모델 앙상블에 걸친 평균값

을 이용하였다. 평균치는 개개의 모델들보다 현 기후를 좀 

더 정확하게 모의할 수 있는데 그 이유는 치우침이 서로 상

쇄하는 경향이 있기 때문이다(Phillips and Cleckler, 2006). 

이는 기후변화에 있어서도 또한 효력이 있으리라 기대된다

(9장). 20세기 모의로부터 나온 평균 기온경향을 그림 10.4에 

포함시켰다. 모델 결과의 범위는 이 절에서 간단히 기술하

고,  이들 범위로부터 야기된 불확실성은 10.5절에서 좀 더 

완벽하게 설명할 것이다. 평균값의 사용은 모의에서 내부 또

는 비강제된 변동성과 관계된 ‘잡음’을 감소시키는 추가적인 

이점이 있다. 여기서 모델은 똑같은 가중치를 가지나 다른 

옵션에 대해서는 10.5절에 언급하겠다. 결과에 이용된 모델

의 목록은 이 장에 대한 보조 자료에서 제공된다.

전 지구 결합모델의 반응에 대한 표준 규준(metrics)은 평

형 기후 민감도(비역학 slab형 해양을 결합한 대기에 대한 

배증 CO2에서 평형 전 지구 평균 지표기온변화로서 정의된

다)와 TCR(1%/yr의 점증적인 CO2 증가 실험에서 CO2 농도

가 2배가 되는 시점에서의 전 지구 평균 지표 기온변화)이

다. TAR는 이들 1% 모의에 대한 결과를 보였고, 10.5.2절에
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그림 10.4. 20세기 모의의 연장으로서 보인 A2, A1B, B1 시나리오에 
대한(1980년‐1999년 대비) 지표 온난화의 다중-모델 평균. 2100년을 넘
어 그 이후에 보인 값은 안정화 시나리오들(10.7절 참조)에 대한 결과
이다. 각 규준 가동으로부터의 선형 추세가 이 시계열에서 제거되었다. 
선은 다중-모델 평균을 보인 것이며, 색칠은 개개 모델의 연 평균값의 
±1 표준편차 범위를 나타낸다. 서로 다른 기간들 간의 불연속은 물리
적 의미를 갖지 않으며, 주어진 시나리오 하에서 가동된 모델들의 수
가 기간 및 시나리오에 따라 다르다는 사실 때문이다. 그림의 아래 쪽
에 각 기간과 시나리오에 대한 이 수를 컬러 숫자로 나타내었다. 똑같
은 이유로, 이 그림에서는 시나리오 간의 불확실성을 해석해서는 안된
다(불확실성 추정에 관한 10.5.4.6절 참조).

서 평형 기후 민감도와 TCR, 그리고 다른 패턴의 반응을 논

의할 것이다. 8장에서는 이들 표준 규준과 관련된 과정과 되

먹임을 다룰 것이다.

10.3.1 시간-발전 전지구변화

MMD의 각 모델에서 나온 전 지구 평균 지표 온난화 시

계열을 그림 10.5에 나타냈다. 각각은 단독 모델(모든 모델

이 유용한 경우에)로서 또는 다중-모델 앙상블 평균으로서 

각각의 시나리오 대해 차례로 나타냈다. 다중-모델 앙상블 

평균 온난화 또한 각 사례에 대해 점선으로 표시하였다. 각 

해마다 평균된 지표 기온이 사용되었고, 1980년~1999년 기

간 대비 아노말리로서 보였으며, 강제된 반응을 추출하기 위

해 해당 규준 모델 가동에서의 어떤 표류에 의해 상쇄되었

다. 이전 장에서 초점을 맞추었던 현 기후모의를 맞추기 위

해 기준 기간을 선택하였다. 유사한 결과가 이들 모델 연구

에서 나타났다(예, Xu et al., 2005; Meehl et al., 2006b; 

Yukimoto et al., 2006). 경년 변동성은 각각의 단독 모델 계

열에서는 분명하나 앙상블 평균에는 거의 남아있지 않다. 왜

냐하면 TAR의 9.2.2절에 자세히 설명되었듯이, 이들 대부분

은 비강제이며 내부변동성의 결과이기 때문이다. 분명히, 각 

해마다 다양한 범위의 모델 결과가 존재하지만 시간에 걸쳐 

내부변동성에 인한 이들 범위는 극히 작은 평균 온난화만큼 

작아진다. 범위는 많은 수의 모델에도 불구하고 TAR의 그

림 9,6의 A2 시나리오에 대한 21세기 말의 온난화 범위보다 

다소 작다(앙상블 평균 온난화는 비교될 만하다. TAR에서 

1961년~1990년 대비 2071년~2100년의 값은 +3.0℃이며 이

번 1980년~1999년 대비 2080년~2099년의 경우는 +3.13℃이

다. 표 10.5). 10.2절에서 보인 강제의 범위와 일관되게, 

2100년까지의 온난화는 높은 온실가스 성장 시나리오 A2에

서 가장 크며, 적당한 성장 시나리오 A1B에서 중간 정도이

고, 낮은 성장인 B1에서 가장 낮다. 당연히, 높은 민감도를 

가진 모델은 각 시나리오에서 평균 이상의 온난화를 모의하

는 경향을 가진다. 다중-모델 평균 기온의 경향은 에어러솔 

강제를 포함하는 변화하는 강제 때문에 한 세기에 걸쳐 약

간 변한다(10.2절 참조). 이는 그림 10.4에 잘 나타나 있는

데, 2040년경에 A1B 시나리오의 평균이 A2를 넘어섬을 보

여준다. 2100년 이후의 시계열은 이상화된 고정 조성 수행 

실험(CC) 하에서 모의를 연장함으로부터(those available) 도

출된다(10.7.1절).

모델반응에서 내부변동성은 20년 기간에 걸쳐 평균함으로

써 감소된다. 이 시간 규모는 모의의 점증적인 성질과 큰 규

모의 앙상블을 인정하여, 전통적인 30년 기후학적 기간보다 

짧다. 이 분석은 다가오는 한 세기에 걸친 세 가지 기간에 

대해 초점을 맞춘다: 2011년~2030년의 초기 기간과 2046

년~2065년의 중기 기간, 그리고 2080년~2099년까지의 후기 

기간이며, 이 모두는 1980년~1999년 평균 대비 상대값이다. 

결과들 중에서, 각기 다른 실험에서 세 가지 미래 기간에 대

한 다중-모델 앙상블 평균 온난화는 표 10.5에 주어졌다. 초

기 기간에 대한 온난화의 매우 근사한 일치(SRES 사례들 중 

겨우 0.05℃의 범위를 가지는)는 이들 비완화 시나리오 중 

어떤 것을 따랐던 간에, 온난화는 다음 십년이나 이십년 정

도의 시간 규모에 유사해진다는 것을 보여준다. 여기에서 주

어진 정 도는 이들 평균값들 사이의 비교에 대해서만 적절

한 것임을 주의한다. 그림 10.4에 분명하고 10.5절에서 논의

되듯이 전망의 불확실성은 크다. 초기 기간의 기후변화의 절

반 정도가 일정한 조성하에서 이미 발생한 온난화(초기의 경

우 0.37℃)로부터 야기되었음 또한 주목할 가치가 있다. 중

기에서 온난화의 크기에 대해 시나리오의 선택은 더욱 중요

해진다. 온난화 범위는 0.46℃ 정도이며 온난화의 약 1/3이 

이미 저질러진 기후변화에 기인한 것이다. 후기에서는 어떤 

시나리오를 따랐느냐에 따라 분명한 결론이 난다. 이들 결과

의 범위는 1.3℃이며 온난화의 18% 정도만이 이미 발생한 

기후변화로부터 온 것이다.

모든 시나리오에서, 물순환의 강화를 가리키는 전 지구 

평균강수는 증가한다(그림 10.5의 오른쪽 행). Douville et 

al.(2002)은 이는 다른 과정에 더해 대기의 증가된 수분 함유
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그림 10.5. A2(위), A1B(중간), 그리고 B1(아래) 시나리오에 대해 여러 전구 결합모델로부터 산출된 전구 평균지표 온난화(지표 기온변화, ℃)(좌
측)와 강수량 변화(%)(우측)의 시계열. 시나리오 명칭 뒤의 괄호 속 숫자는 보여진 모의의 수를 나타낸다. 값들은 각 20세기 모의로부터 산출된 
1980‐1999년 평균 대비 연 평균값으로서, 각 규준 가동 모의에서의 선형 추세가 제거되었다. 3‐점 평활이 적용되었다. 다중-모델(앙상블) 평균 시계
열은 흑색점으로 나타내었다. 모델의 상세설명은 표 8.1 참조.

표 10.5. 4개의 시기에서 가용한 시나리오들에 대해 다중-모델 앙상블로부터 산출된 1980년~1999년 대비 전 지구 평균 온난화(연 평균 지표기온
변화, ℃).(기준 시기에 대한 평균은 13.6℃임) 또한 A1B의 2080년~2099년 경우에 대비한 온난화의 스케일된 지리적 패턴(전 지구 평균에 의해 
정규화된 그림 10.8의 번화장)의 두 가지 일치도도 보였다. 변화장들 간에 첫째 무차원의 M 값(10.3.2.1절 참조)과 둘째(이탤릭으로 표기) 전 지구 

평균 절대 오차(℃/℃ 단위의 mae, 또는 차이)로서, 간결하게 보이기 위해 둘 모두에 100이 곱해졌다. 여기서 M=(2/π) arcsin[1 ‐ mse /(VX

+ VY +(GX ‐ GY)
2
)]로서, mse는 두 차아장 X와 Y 간의 평균 제곱 오차이며, V와 G는 각각(아래 첨자로 구분된) 변화장의 분산과 전 지구 평균이

다. M의 1 값과 mae의 0 값은 표준 패턴과 완벽한 일치를 나타낸다. ‘Commit’은 고정 조성 공약 실험을 일컫는다. 2080년~2099년 평균값으로서 

여기에 주어진 21세기 말의 온난화 값들이 그림 10.29(2090-2099)에서 사용된 평균 기간과 다소 다른 기간에 대한 것임을 유의하라; 여기서의 
더 긴 평균 기간은 이 절에 있는 지리적 분포도들에 대한 해당 평균 기간과 일관되며 공간적 잡음을 평활시키려는 것이다.

전구 평균 온난화(℃) Measures of agreement(M×100,mae×100)

2011-2030 2046-2065 2080-2099 2180-2199 2011-2030 2046-2065 2080-2099 2180-2199

A2

A1B

B1

Commita

0.64

0.69

0.66

0.37

1.65

1.75

1.29

0.47

3.13

2.65

1.79

0.56

3.36

2.10

83,8

88,5

86,6

74,11

91,4

94,4

89,4

66,13

 93,3

100,0

 92,3

 68,13

90,5

86,6

○ 주석
a 공약된 온난화 값은 1980년~1999년의 기준 기간 대비로 주어진 것인 반면, 고정 농도 공약 실험은 2000년도의 안정화 시점에서부터 출발

했다. 공약된 온난화 추세는 다음 20년에 걸쳐 10년당 약 0.1℃였으며, 그 후로는 온난화 율이 감소되었다(그림 10.4 참조). 
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그림 10.6. 연 평균 지표 온난화(a, b)와 강수량(c, d)의 육지와 해양 각각에 대한 동서 평균.(a, b)는 전 지구 평균 온난화로 스케일한 비로 보였으
며,(c, d)는 스케일하지 않고 보였다. 다중-모델 평균 결과들이 두 시나리오, 즉 A2와 고정 조성(Commitment)(10.7절 참조)에 대해 제시되었으며, 
1980년~1999년의 동서 평균 대비 2080년~2099년 기간을 보인 것이다. 

(water‐holding) 용량과 관계가 있음을 보여준다. 비록 미래 

물순환 작용의 불확실성이 부분적으로는 모델들 사이의 각

기 다른 열대 강수의 반응에 기인한다 할지라도, 다중-모델 

평균은 약 평균 온난화에 비례하여 변한다(Douville et al., 

2005). 1980년~1999년에 대한 평균 모의된 변화(2.83mm/day)

를 백분율로 표시해본다면, 변화율은 A2 시나리오에서 약 

1.4%/℃이며 고정 조성 수행 실험(CC)에서는 2.3%/℃이다

(표 10.5에 상응하는 강수에 대한 표는 보조자료, 표 S10.1 

참조). 이들 증가는, 에너지 강제와 일관되게, 극단적인 강수 

현상의 증가보다 작다(9.5.4.2절과 10.3.6.1절 참조). 

10.3.2 21세기의 변화패턴

10.3.2.1 온난화

다중-모델 평균에서 연평균 온난화의 국지적 변동 대부분

이 고위도와 저위도 간의 차이와 관계있음을 TAR는 주목했

다. 이는 새로운 다중-모델 평균을 동서 평균으로 환산함으

로 더 잘 정량화될 수 있다. 표준격자에 내삽된 모델자료에 

기초해 육지와 해양값을 구분하는 것이 더 큰 차이를 제공

한다. 그림 10.6은 A2 사례의 후기를 설명한다. 그림의 모든 

값은 절대치와 전 지구 평균 온난화에 대한 상대값 둘 다 보

였다. 해양에서의 온난화가 최소인 남반구 중위도를 제외하

고, 육지에서의 온난화는 평균보다 크다. 해양에서의 온난화

는, 해빙 변화가 영향을 미치는 고위도 지방을 제외하고는 

평균보다 작다. 비율로 나타낸 변화의 패턴은 시나리오들에 

걸쳐 아주 유사하다. 10.7.1절에서 논의하는 고정 조성 수행 

사례(CC)(그림 10.6)는 온난화가 전 지구 평균값에 가까운 

남반구 고위도를 제외하고 육지에서 상대적으로 작은 온난

화를 가진다. 거의 모든 위도에서, A1B와 B1 다중-모델은 

A2와 CC 사이에 놓이며 A1B는 A2 결과값에 특히 더 가깝

다. CC를 제외하고 다른 기간에 대한 비율 또한 A2에서의 

값과 아주 비슷하다. 국지적 패턴과 강수 대비는 10.3.2.3절

에서 논의된다.

그림 10.7은 표 10.5에서 이용된 세 가지 21세기 기간에 

대한, 해저 바닥에서부터 대기 꼭대기까지, 각 위도에서의 

A1B 시나리오에 대한 동서 평균 온난화를 보여준다. 이 앙

상블 평균을 생산하기 위해, 모델자료를 먼저 표준 해양 깊

이와 대기압에 맞춰 내삽하였다. 대기에서부터 해양으로의 

잉여 열 전 지구 수송과 육지와 해양에서의 온난화의 차이

와 일관되게, 하층 대기와 해양 상층의 계산된 평균값 사이

에는 약간의 불일치가 있다. 이 다중-모델 평균에서 상대적

으로 일정한 대류권의 온난화와 성층권의 냉각화가 TAR의 

그림 9.8에 보인 변화와 일치하나, 현재 이 시나리오 하에서 
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그림 10.7. 대기(위)와 해양(아래) 온도(℃) 변화의 동서 평균 단면도. 값들은 세 기간(a‐c) 동안 A1B 시나리오에 대한 다중-모델 평균이다. 점묘는 
다중-모델 앙상블 평균을 다중-모델 표준편차로 나눈 크기가 1.0을 넘는 지역을 나타낸다. 아노말리는 1980년~1999년 기간의 평균 대비이다. 

21세기 동안에 일어난 이들 변화 또한 명백하다. 대류권 상

부의 온난화는 열대에서 최대에 이르며 초기에서도 나타난

다. 패턴은 세 기간에 걸쳐 매우 유사하며 강제에 대한 대기

의 빠른 조정과도 일관된다. 모델들이 모의한 이들 변화는 

좋은 일치를 가졌다. 부호에 상관없이 큰 값은 점으로 표시

되었으며 이 부분은 앙상블 평균이 모델들 사이의 표준편차

보다 더 큼을 나타낸다. 

표준편차에 대한 평균의 비는, 각각의 모델결과를 표본 

집단으로 간주할 경우, 통계적 유의수준 및 신뢰 구간 등 공

식적인 통계 테스트와 연관지을 수 있다. 

해양의 온난화는 좀 더 천천히 발달한다. 초기에 몇 고위

도 지역을 제외하곤 혼합층 아래에서는 온난화가 거의 일어

나지 않는다. 평균 해수면 온난화를 따른 비율처럼, 후기에 

온도는 심해에서 더 빠르게 증가하며 각각의 모델에서 나온 

결과와 일치한다(예, Watterson, 2003; Stouffer, 2004). 대기

의 빠른 온난화와 해양으로 침투하는 느린 온난화는 기후변

화 시간규모에 대한 암시이다(10.7절). 다섯 멤버로 구성된 

다중-모델 앙상블 분석에 언급했듯이, 그림 10.7에 나타난 

해양 상층부의 온도 변화와 관계되어 열대 태평양 열 수송

은 아열대 셀과 수평 시어(gyre) 변동의 상호작용으로 인해 

아열대 셀이 무역풍의 변화에 따라 변하는 경우에조차 증가

하는 온실가스에 따라 거의 일정하다(Hazeleger, 2005). 게다

가 15개 멤버의 다중-모델 앙상블에서 미래의 온난화된 기

후에서 표층 바람의 변화로 인해, 남극 순환 해류(Antarctic 

Circumpolar Current)가 남쪽으로 치우쳐 이동할 것임이 전

망된다(Fyfe and Saenko, 2005). 이는 지상에서(10.3.6절 참

조), 그리고 남반구에서 특히 뚜렷한 대류권 상부(Stone and 

Fyfe, 2005)의 편서풍 극편향 이동과 관계있으며, 강해진 편

서풍으로부터의 증가된 상대 각운동량(Räisänen, 2003)과 특

히 열대와 남반구 중위도에서 뚜렷한 성층권 하층에서의 편

서풍 운동량 속(Watanabe et al., 2005)과도 연관이 있다. 지

상 바람변화는 상응하는 바람 응력 컬(curl)의 변화 및 해양

에서의 수평 질량 수송과 관계가 있다.

세 시나리오 각각에 대한 전 지구 규모 패턴과 기간이 그

림 10.8에 주어졌다. 각각의 사례에서, 대부분의 육지 위에

서 큰 온난화가 분명히 나타난다(예, Kunkel and Liang, 

2005). 해양 위에서, 온난화는 남극과 태평양 동쪽의 적도를 

따라 상대적으로 크며(10.3.5.2절과 10.3.5.3절 참조) 대서양 

북부와 남반구 해양에서는 온난화가 덜 나타난다(예, Xu et 

al., 2005). 적도를 따르는 강화된 해양온난화는 그림 10.6의 

동서 평균에서 또한 분명하며 해양 열 속 변화와 관계가 있

을 수 있고(Watterson, 2003) 대기에 의해 강제된다(Liu et 

al., 2005).

온도 변화장은 후기의 A2와 A1B 사례들 사이에서 0.994

로 높은 선형 상관계수를 가지는 유사한 구조를 가진다. 동

서평균에서처럼, 평균 온난화에 의해 정규화된 장은 매우 유

사하다. A1B 표준 장과 다른 것들 사이의 엄 한 일치는 동

일등을 의미하고 0은 유사성이 없다(arcsin 변환 이전에 측정

치 격자에서 자료의 무작위 재배열 하의 기대값)와 함께 절

대치 M에 의해(Watterson, 1996; Mielke 단위의 변형, 1991) 

정량화되어 표 10.5에 나타냈다. M값은 21세기 후반에 가서 

점진적으로 커져 0.9 이상의 값을 가지므로 후기 사례에서 
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그림 10.8. 시나리오 B1(위), A1B(중간) 및 A2(아래), 그리고 2011년~2030년(좌), 2046년~2065년(중간) 및 2080년~2099년(우)의 세 기간에 대한 연 
평균 지표 온난화(지표 기온변화, ℃)의 다중-모델 평균. 명료하게 보이기 위해 점묘는 생략되었다(본문 참조). 아노말리는 1980년~1999년 기간의 
평균 대비이다. 

규모화된 패턴의 완결성을 확고하게 한다. 단위값으로부터

의 편차는 대략 평균절대차이에 비례한다. 초기의 온난화 패

턴 또한 표준 사례, 특히 같은 시나리오인 A1B의 경우와 유

사하다. 게다가 위에서 고려된 육지와 해양에서의 동서 평균

은 온난화비율에서의 많은 작은 차이들을 대표한다. 시나리

오들 사이의 강제 패턴의 차이와 시간에 따라 이 패턴을 변

화시키는 해양 흡수 및 열수송의 효과의 영향이 다소 있는 

한편, 이런 영향들을 상쇄하는데 있어서 대기 열 수송의 역

할을 돕기도 한다(예, Boer and Yu, 2003b; Watterson and 

Dix, 2005). Dufresne et al.(2005)은 A2 시나리오에서 중기까

지 에어러솔이 북반구의 적당한 냉각화에 공헌함을 보였다.

Mitchell(2003)과 Harvey(2004)는 변화 패턴에서의 이런 유

사성을 설명하였다. 표준 A1B 2080-2099 사례에 대해 묘사

된 패턴이 보통 다른 사례들의 표본이 되듯, 그들은 넓은 범

위의 다중-모델 결과들을 효율적으로 나타내는데 도움이 되

었다. 이를 대개 여기서 고려한 다른 계절과 다른 변수에 또

한 적용할 수 있다. 정규화된 변화가 유사한 곳에서, 다른 

사례에 대한 값은 표 10.5에서 얻는 전 지구 평균의 적당한 

비율에 의해 규모화함으로써 추정할 수 있다. 변동성과 극한

값 같은 몇몇 양에 대해서 이들 규모화는 거의 유효하지 않

음을 명심하라. 이들 규모화된 결과값을 간단한 모델에서 나

온 지구 온난화와 함께 사용하는 것은 11.10.1절에서 논의될 

것이다.

동서 평균에서처럼(북극 해양은 제외하고), 모델 사이의 

국지적 온난화는 아주 잘 일치한다(그림 10.8에서는 깨끗한 

표현을 위해 점은 생략하였다). 부분적으로는 해양모델의 한

계의 결과로, 표준편차보다 작은 평균치 변화는 2011년~2030

년 동안에 북대서양 중앙부와 극남 태평양 에서만 나타난다

(8.3.2절). 고위도 지표 냉각이 나타나는 몇몇 지역은 각각의 

모델들에서 발생한다.

시나리오 A1B에 대한 아열대 겨울철과 여름철, 12월에서 

2월(DJF)과 6월에서 8월(JJA)에 대한 지표 온난화 장을 그림 

10.9에 보였다. 고위도 온난화는 TAR의 9장에서 언급했듯이 

계절적 차이를 제법 보이며 해빙과 눈으로 인해 겨울철에 

더 크다. 그러나 남반구 남아메리카에서는 상대적으로 작은 

온난화가 남반구 겨울에 더 광범위하다. 초기 모델 모의에서 

Giorgi el al.(2001)은 변화의 비슷한 패턴을 설명하였다.

10.3.2.2 구름과 일주기 순환

습도와 강수에 중요하게 연관된데 더하여, 운량은 대순환 

모델(GCMs; 예, Soden and Held, 2006)의 민감도와 육지에

서에 일교차(DTR; 예, Dai and Trenberth, 2004와 그 안의 
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그림 10.9. 북반구 겨울철(DJF, 위)과 여름철(JJA, 아래)에 대한 지표기온(℃, 좌), 강수량(mm day
‐1
, 중간), 그리고 해면기압(hPa, 우)의 다중-모

델 평균 변화. 이 변화는 1980년~1999년 대비 2080년~2099년 기간에 대해 SRES A1B 시나리오에 대한 것이다. 점묘는 다중-모델 앙상블 평균의 
크기가 모델간 표준편차를 넘는 지역을 나타낸다. 

그림 10.10. (a) 대기의 연직 단면도로서 보인 동서 평균 부분 운량(%)
과(b) 총 구름 면적비(모든 모델들로부터의 면적 백분율)의 다중-모델 
평균 변화. 이 변화는 1980년~1999년 대비 2080년~2099년 기간에 대해 
SRES A1B 시나리오에 대한 연 평균으로서 주어졌다. 점묘는 다중-모
델 앙상블 평균의 크기가 모델간 표준편차를 넘는 지역을 나타낸다. 

참고문헌들)에 중요한 역할을 하므로 이 절에서는 다중-모

델 앙상블에 의해 현재 만들어지는 이 변수들의 전망을 고

려할 것이다. 온실가스 강제에 대한 구름 복사 되먹임은 고

도와 위도, 구름의 온도, 그리고 구름의 광학 깊이와 주변 

대기 환경에 민감하다(8.6.3.2절 참조). 현재의 GCM들은 구

름을 다양하고 복잡한 매개변수화 과정(8.2.1.3절 참조)을 

통해 모의하여 각 격자역과 대기 연직층에서 면적에 의해 

정량화된 운량을 생산한다. 표준 기압 고도와 위도로 내삽

된 운량의 다중-모델 앙상블 동서 평균은 대류권계면 근처

의 모든 위도에서는 운량의 증가를, 대류권계면 아래에서는 

감소를 보이며 전체적인 운고의 증가를 가리킨다(그림 

10.10a). 이 이동은 모델들 사이에서 일관되게 발생한다. 그

림에서 점으로 표시한, 열대를 벗어나 상층에서의 증가는 제

법 일관된다. 지표근처에서 운량은 몇몇 위도에서는 증가한

다. 중층과 중위도에서의 감소는 매우 일관되며 1980년~1999

년 기간 동안에 모의된 평균 운량의 1/5 정도의 양이다.

단일 모델에서 나온 총 구름 면적 비는 서로 겹치는 구름

을 고려한 모든 층에서의 순 운량(coverage)을 나타내며 자

료에 포함된 출력변수이다. 이 장의 앙상블 평균의 변화는 

그림 10.10b에 보인다. 많은 저위도와 중위도가 운량의 감소

를 경험하며 어느 정도의 일관성을 가지고 모의되었다. 다소

의 저위도 지역에서 증가가 나타나며, 고위도에서도 실질적

인 증가가 일어난다. 강수의 변화와 깊이 연관된 큰 변화는 

10.3.2.3절에서 논의될 것이다. 구름이 강수를 내릴 필요는 

없으나 운량과 강수 사이의 보통의 공간 상관은 현재 기후

와 미래 변화 둘 모두의 계절적 평균에 대해 존재한다.

구름의 복사 효과는 구름 복사 강제 진단에 의해 나타난

다(8.6.3.2절 참조). 이는 GCM들의 출력자료인 구름의 유무

에 따라 계산된 대기 상단에서의 복사 속으로부터 구할 수 

있다. 다중-모델 평균(보이지 않음)에서 값은 전 지구에 걸
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그림 10.11. (a) 개개 모델들(모델 목록은 표 10.4 참조)로부터의 전 지

구 평균 구름 복사 강제(Wm
‐2
)와(b) 다중-모델 평균 일교차(℃)의 변

화. 이 변화는 1980년~1999년 대비 2080년~2099년 기간에 대해 SRES 
A1B 시나리오에 대한 연 평균으로서 주어졌다. 점묘는 다중-모델 앙
상블 평균의 크기가 모델간 표준편차를 넘는 지역을 나타낸다. 

쳐 부호가 바뀐다. 1980년~1999년 기간동안 모델들에 걸쳐 

평균된 전 지구 연 평균은 ‐22.3 Wm‐2이다. 평균 구름 복사 

강제의 변화는 제한된 수의 이전 모델링 연구에서 다른 부

호를 가짐을 보였다(Meehl et al., 2004b; Tsushima et al., 

2006). 그림 10.11a는 2080년~2099년 동안 A1B 시나리오 하

에서 자료 집합의 각각의 모델에 대한 전 지구 평균 구름 복

사 강제 변화를 보이며 이는 다양한 각기 다른 크기와 부호

를 가진다. 앙상블 평균 변화는 ‐0.6 Wm‐2이다. 이런 범위는 

구름 되먹임이 여전히 전 지구 결합모델의 불확실한 양상임

을 말해 준다(8.6.3.2.2절 참조).

20세기 관측에서 일교차(DTR)는 전 지구의 몇몇 육지 지

역에서 감소를 보였으며(3.2.2.7절 참조) 이와 함께 운량은 

증가하였다(9.4.2.3절 참조). 현재 기후의 다중-모델 평균에

서 육지에서의 DTR과 총 운량은 정말 상당한 공간적 음의 

상관을 가진다. 이는 A1B 시나리오 하의 21세기 변화에서도 

같으며 이는 그림 10.11b에 보인 DTR의 변화와 그림 10.10b

의 구름 면적 비를 비교함으로서 알 수 있다. DTR 변화 값

은 어떤 지역에서는 0.5℃의 크기이며 모델들 사이에서 어느 

정도의 일관함을 가진다. 작은 넓은 분포의 감소는 수증기를 

포함하는 강화된 온실가스의 복사 효과에 인한 것 같다

(Stone and Weaver, 2002). DTR에 대한 논의는 10.3.6.2절에

서 제공될 것이다.

DTR에 더해, Kitoh and Arakawa(2005)는 인도네시아 지

역의 일 강수량의 지역적 패턴 변화를 문서화하였고 해양에

서는 야간에 강수량이 감소하고 낮 시간의 강수량이 증가하

며, 반면 육지에서는 반대로 나타나 육지와 해양에서 일강수

량 변화폭의 감소를 생산함을 보였다. 이들 변화는 증가된 

온실가스로 인해 육지에서 야간 기온상승이 더 커졌기 때문

이다.

10.3.2.3 강수와 지표수

모델은 전 지구 평균 강수량이 지구 온난화와 함께 증가

함을 모의하였다. 그러나 그림 10.9에 나타난 다중-모델 평

균에서조차 강수의 공간적 계절적 변동이 존재한다. 온난화

에서보다 강수에 있어서, 모델 앙상블 사이의 변화 크기에서 

더 큰 변동성을 표시하는 점으로 나타낸 영역이 훨씬 적다. 

두 계절 모두에서 고위도 강수 증가는 모델들 사이에서 매

우 일관되게 나타난다. 열대 해양에서와 몬순 기간(예, JJA

의 남아시아 몬순, DJF의 호주 몬순)동안 강수의 증가는 분

명하며 국지적으로 일치하는 만큼은 아니지만 열대 지역의 

폭넓은 규모에서 상당히 일치한다(Neelin et al., 2006). 중위

도 여름 강수에서는 동아시아 지역의 증가를 제외하고는, 폭

넓게 감소한다. 많은 아열대 지역에서의 강수의 감소는 다중-

모델 앙상블 평균에서 분명하며 모델들 사이의 변화의 부호

는 종종 상당히 일치하며 특히 열대 중앙 아메리카-카리브 

같은 몇 지역에서 그러하다(Neelin et al., 2006). 국지적 변

화에 대해서는 11장에서 더 논의할 것이다.

A1B 2080년~2099년 기간의 연 평균 강수량의 전 지구 분

포를 다중-모델 앙상블에서 나온 다른 수분 양들과 함께 그

림 10.12에 제시하였다. Emori and Brown(2005)은 앙상블에

서 나온 연 강수량의 백분율 변화를 보였다. 동아프리카와 

중앙아시아, 적도 태평양 뿐 아니라 대부분의 고위도 지역에

서 20% 이상 증가하였다. 10oS에서 10oN사이의 해양에서의 

변화는 대략 전 지구 평균 증가의 절반 정도를 설명한다(그

림 10.5). 20%에 이르는 실질적인 감소는 지중해 지역

(Rowell and Jones, 2006)과 카리브 지역(Neelin et al., 2006), 

그리고 각 대륙의 아열대 서안에서 발생했다. 국지적 변화로

는 증감이 다 나타나나, 전체적으로 육지에서의 강수는 약 

5% 정도 증가한 반면 해양에서의 강수는 4% 증가하였다. 강

수에 있어서 육지에서의 순변화는 전 지구 평균 증가의 24%

를 설명하며 이는 육지의 면적비(29%) 보다 약간 작은 값이

다. 그림 10.12에서 점으로 표시한 것은 국지적 변화의 부호
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그림 10.12. (a) 강수량(mm day
‐
),(b) 토양 수분함량(%),(c) 유수량(mm day

‐1
), 그리고(d) 증발량(mm day

‐1
)의 다중-모델 평균 변화. 변화의 부호

에 있어서의 일관성을 나타내기 위해 적어도 80%의 모델이 평균 변화의 부호와 일치하는 지역들이 점묘되었다. 이 변화는 1980‐1999년 대비 2080‐
2099년 기간에 대해 SRES A1B 시나리오에 대한 연 평균으로서 주어졌다. 토양 수분과 유수량 변화는 적어도 10개의 모델에서 타당한 자료를 
갖는 육지 지점들에서 보인 것이다. 점묘는 다중-모델 앙상블 평균의 크기가 모델간 표준편차를 넘는 지역을 나타낸다. 

가 모델들의 80% 이상에서 동일함을 가리킨다(대안실험은 

보조 자료에서 보임). 일관성에 관한 간단한 실험은 특히 기

본 기후의 규모가 모델들에 따라 달라지는 양에 대해 중요

하다.

이런 패턴의 변화는 온난화에서보다는 약간 낮은 일치를 

가지지만(규준 M에 의해), 다른 시나리오에서도 일어난다. 

적도와 고위도 근처, 육지와 해양 모두에서의 지배적인 증가

는 그림 10.6에 포함된 동서 평균 강수 변화에서 볼 수 있듯

이 뚜렷하게 나타난다. 전 지구 평균 온난화에 의해 규모화

된 변화 결과는 네 시나리오에 걸쳐 다소 유사하며 예외적

으로 고정 조성 사례의 경우 적도 해양에서 상대적으로 크

게 증가한다. 지표 기온의 경우 A1B와 B1 시나리오의 규모

화된 값은 A2 결과에 언제나 근사하다. 백분율 변화 분포(그

림 10.6에 나타난)의 동서 평균은 A2 사례에서 몇몇 지역에

서 증가가 발생한다 해도 양반구의 아열대와 중위도 하부에

서 본질적인 감소를 나타낸다.

Wetherald and Manabe(2002)는 GCM에 의해 모의된 수문

변화의 메커니즘을 잘 설명했다. GCMs에서 전 지구 평균 

증발량 변화는 강수 변화와 접하게 균형을 맞추나 수증기

의 대기 수송 변화 때문에 지역적으로는 아니다. 연평균 증

발량(그림 10.12)은 많은 해양에서 증가하며 공간 분포는 지

표 온난화의 분포(그림 10.8)와 연관되는 경향이 있다. 

Kutzbach et al.(2005)과 Bosilovich et al.(2005)가 발견했듯이 

대기 수분 수렴은 적도 해양과 고위도에 걸쳐 증가한다. 육

지에서 강수량 변화는 증발량과 유수에 의해 균형을 이루는 

경향이 있다. 유수(그림 10.12)는 남부 유럽에서 뚜렷이 감소

하고 동남아시아와 고위도에서 증가하며, 이들 지역에서의 

증감은 모델들 사이에서 일치한다(변화의 크기는 덜 일치하

더라도). 큰 변화는 모의된 1980년~1999년 값의 20% 이상에 

이르며, 범위는 습한 지역에서는 1-5 ㎜/day, 사막에서는 

0.2 ㎜/day 이하를 가진다. 빙상의 융해로부터의 유수(10.3.3

절)는 여기에 포함되지 않았다. Nohara et al.(2006)과 Milly 
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et al.(2005)은 이들 변화의 영향을 강물 유량으로 사정하여 

고위도 강물 증가와 감소하는 경향을 가지는 중동과 유럽, 

그리고 중앙아메리카의 주요 강으로부터 유출량을 찾았다.

모델은 다양한 방법으로 지표 상부 몇 미터에서의 수분을 

모의하며 토양 수분 함량의 평가는 여전히 어렵다(8.2.3.2 참

조: Wang, 2005; 다중-모델 분석에 대해 Gao and dirmeyer, 

2006). 자료 집합에 제공된 총 토양 수분양의 평균은 전형적

인 경향을 가리키며 여기에 제시되었다. 연 평균(그림 10.12)

은 아열대와 지중해 지역에서 공통으로 감소한다. 동아프리

카와 중앙아시아, 증가된 강수가 있는 몇 다른 지역에서는 

증가한다. 적설이 감소한 고위도에서 또한 감소가 발생한다

(10.3.3절). 변화의 규모는 상당히 불확실한 반면 많은 이들 

지역에서 증감은 좋을 일치를 보인다. 유사한 패턴의 변화

가 계절에 따른 결과에도 발생한다(Wang, 2005). 국지적 수

문 변화는 11장과 IPCC Working Group Ⅱ 보고서에 고려

되었다.

10.3.2.4 해면기압과 대기순환

평균 대기순환과 일기 패턴의 기본 구성 성분으로서 중기 

시나리오 A1B에 대한 평균 해면기압의 전망이 고려되었다. 

DJF와 JJA의 계절평균 변화를 그림 10.9에 보였다(Wang 

and Swail, 2006b의 결과와 비교하여). 해면기압 차이는 두 

반구 두 계절 모두 고위도에 서 감소를 보인다. 상쇄하는 증

가는 중위도와 아열대 해양 지역, JJA에는 남아메리카와 호

주, 남아시아까지 뻗치며 DJF에는 지중해에 이르는 지역까

지 우세하다. 이들 증가의 다수는 모델들에 걸쳐 일치한다. 

10.3.5.3절에 더 논의될 이 패턴의 변화는 해들리 순환의 확

장과 중위도 스톰 경로의 극 편향과도 관계가 있다. 이는 부

분적으로 고위도 강수의 증가와 아열대와 일부 중위도 지역

의 감소를 설명하는 것을 돕는다. 이들 변화의 국지적인 세

부사항에 대한 추가적 분석은 11장에서 제공된다. 기압변화

의 패턴은 대륙의 서쪽을 가로지르는 증가된 편서풍류를 암

시한다. 이들은 평균 강수(그림 10.9) 및 증가된 강수 강도를 

증가시키는데 기여한다(Meehl et al., 2005a).

10.3.3 해양/얼음 및 고위도 기후변화

10.3.3.1 해빙의 변화

21세기의 모델들은 미래의 온난화가 눈과 해빙, 다른 과

정을 포함하는 양의 되먹임 작용으로 인해 고위도에서 증폭

될 것이라고 전망한다(8.6.3.3절). 온난화는 가을과 초겨울에 

해빙이 가장 얇고 적설깊이가 불충분해 지표기온과 해빙 두

께 사이의 관계를 불분명하게 할 때(Maykut and Untersteiner, 

1971) 특히 크다(Manabe and Stouffer, 1980; Holland and 

Bitz, 2003). Zhang and Walsh(2006)가 보였듯이 결합된 모델

은 북반구 해빙역의 크기에서 21세기에 걸쳐 매우 작은 변

화에서 강하고 가속화된 감소에 이르는 반응의 범위를 보인

다(그림 10.13a,b). 

변화 전망의 중요한 특성은 여름철 빙원이 겨울철 빙원보

다 훨씬 빨리 감소하며(Gordon and O'Farrell, 1997) 그래서 

해빙은 양 반구 모두에서 빠르게 계절 빙원(seasonal ice 

cover)에 도달한다는 것이다(그림 10.13b와 10.14). 그러나 

계절 빙원은 대부분(전부는 아니지만)의 모델에서 상당히 확

고하게 모의되며 21세기에 걸쳐 어느 정도까지 지속된다. 

Bitz and Roe(2004)는 북극해빙이 처음에 가장 두꺼웠던 곳

에서 가장 빠르게 얇아지는 미래 전망 및 미래 기후전망이 

20세기 후반에 관측된 해빙의 약화와 함께하는 특징을 언급

했다(Rothrock et al., 1999). 이들 결과와 일치하여, Gregory 

et al.(2002b)에 의한 전망은 북극 해빙 체적이 21세기 해빙

원보다 훨씬 발리 감소함을 보였다(왜냐하면 겨울철 빙원의 

경향이 낮기 때문에).

20세기와 21세기 모의에서 남극 해빙은 북극보다 천천히 

감소되는 것으로 전망되는데(그림 10.13c, d and 10.14) 특히 

대부분의 모델이 지표 온난화에서 지역적인 최소를 예측한 

로스해(海) 접경에서 그러하다. 이는 해양에서의 연직 혼합 

감소로부터 야기된 해양 열손실에서 가장 큰 감소를 가지는 

지역과 상응한다(Gregory, 2000). 남반구 해양에서 바다는 

1km 깊이 아래에서 증가된 많은 열을 저장한다. 대조적으로 

북위 60도 근처에서의 극향 수평 열수송은 많은 모델에서 

증가하나 많은 양의 이 열은 북반구 아한대 바다와 북극 해

양의 상층 1km에 남아있다(Gregory, 2000; Bitz et al., 

2006). Bitz et al.(2006)은 고위도 해양에서 열이 축적되는 깊

이의 차이가 북극과 남극 해빙 감쇠의 상대적인 비율을 결

정한다고 주장했다.

대부분의 기후모델이 이런 공통적인 특징을 공유하는 반

면(지표 온난화의 최고치는 가을과 초겨울에 나타나며, 해빙

은 급속히 계절변화를 겪고, 북극 빙하는 남극보다 빠르게 

감소하고, 북반구 고위도로 향하는 북향 해양 열수송은 증가

한다) 해빙 두께의 감소(Flato and Participating CMIP 

Modeling Groups, 2004; Arzel et al., 2006) 및 극 지역에서

의 전반적인 기후변화에 대해서는 낮은 일치를 보인다

(IPCC, 2001; Holland and Bitz, 2003). Flato(2004)는 기본적

인 해빙 상태와 두께 및 크기의 감소가 CMIP2 모델들 사이

의 해빙 모델 물리과정과 거의 관계가 없다는 것을 보였다. 

Holland and Bitz(2003)와 Arzel et al.(2006)은 모의된 기본적

인 해빙 두께와 크기 상태에서 심각한 편차를 발견하였다. 
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그림 10.13. 20세기(20cm3)와 21세기에 대해 다중-모델 모의된 해빙 면적의 변화. 21세기는 고정 조성 시나리오 뿐 아니라 SRES 
A2, A1B 및 B1를 사용하여 모의되었다.(a) 북반구 1월-3월(JFM),(b) 북반구 7월-9월(JAS). 그림(c)와(d)는(a)와(b)와 같은 것으
로 남반구에 대한 결과이다. 실선은 다중-모델 평균을 보인 것이며, 칠해진 영역은 ±1 표준편차를 나타낸다. 해빙 면적은 해빙 
농도가 15%를 넘는 총 면적으로 정의된다. 아노말리는 1980년~2000년 기간 대비이다. 모델의 수는 범례에 주어졌는데, 각 시나리
오마다 다르다.

그림 10.14. 북극(위)과 남극(아래)에서(a) 1980년~2000년과(b) SRES A1B 시나리오에 대한 2080년~2100년의 1월-3월(JFM), 그리고 6월-9
월(JAS)에 대한 다중-모델 평균 해빙 농도. 흰색의 파선은 오늘날의 15% 평균 해빙 농도 한계선을 나타낸다. Flato et al.(2004)의 결과를 
수정하였다. 
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더 나아가 Rind et al.(1995)과 Holland and Bitz(2003), 

Flato(2004)는 기본적인 해빙 두께와 크기 상태가 북극의 해

빙 두께 및 남극의 해빙 크기의 전망된 변화에 상당한 영향

을 미침을 보였다. 

10.3.3.2 적설과 동토의 변화

적설은 기온과 강수 둘 모두에 대한 누적된 반응이며 계

절에 따른 적설을 가지는 대부분의 지역에서 기온과 강한 

음의 상관을 보인다(모델에 의해 모의된 현재 시점의 적설의 

검증에 대해서는 8.6.3.3절을 참조). 이 기온 관계 때문에 모

의는 21세기에 걸쳐 광범위한 적설의 감소를 전망한다(보조

자료, 그림 S10.1). Arctic Climate Impact Assessment(ACIA) 

모델 평균에 대해서, 21세기의 끝에 연평균 NH 적설의 전망

된 감소는 B2 시나리오 하에 13%이다(ACIA, 2004). 눈이 쌓

이기 시작하는 계절의 시작(눈이 녹는 계절의 끝)은 더 늦어

지는(더 빨라지는) 것으로 전망되며, 눈이 있는 계절 동안 

적설은 감소하는 것으로 전망된다(Hosaka et al., 2005).

기후모델 모의에서 북반구 고위도에서의 온난화는 또한 

많은 영구 동토 지역의 모의된 해빙 깊이의 큰 증가와 관계

된다(Lawrence and Slater, 2005; Yamaguchi et al., 2005; 

Kitabata et al, 2006). Yamaguchi et al.(2005)은 여름에 초기 

토양 수분 증가함을 보였다. 21세기 후반에 해빙 깊이가 사

실상 증기했을 때, 여름철 토양 수분의 감소가 결과적으로 발생

한다(Kitabata et al, 2006). Stendel and Christensen(2002)은 

영구 동토 범위가 극향으로 움직이며 NH에서 대부분의 영

구 동토 지역에 대한 실질적인 깊이가 30~40% 증가함을 보

였다(가장 큰 상대적인 증가는 가장 북쪽 위치에 집중되었

다).

국지적으로 변화는 증가된 기온과 증가된 강수 둘 모두(순

환 패턴의 변화)에 대한 반응이며 온난화와 빙점 이하로 남아

있는 이들 지역에서의 증가된 강설의 서로 맞서는 영향에 의

해 복잡해진다(적설에 영향을 미치는 과정에 대한 더 진행된 

논의는 4.2절을 참조). 일반적으로 적설량과 면적은 북반구에

서 감소한다(보조자료, 그림 S10.1). 그러나 몇 지역에서(예, 

시베리아), 적설량은 증가하는 것으로 전망된다. 이는 가을에

서 겨울까지의 강수(적설)의 증가에 기인한다(Maleshko et 

al., 2004; Hosaka et al., 2005).

10.3.3.3 그린란드 대빙원 균형의 변화

10.6절에서 언급했듯이, 위성관측과 비행기 고도계 조사 

및 다른 연구들(Abdalati et al., 2001; Thomas et al., 2001; 

Krabill et al., 2004; Johannessen et al., 2005; Zwally et al., 

2005; Rignot and Kanagratnam, 2006)뿐 아니라 모델링 연구

(예, Hanna et al., 2002; Kilsholm et al., 2003; Wild et al., 

2003)는 최근에 가속된 전반적으로 부정적인 그린란드 대빙

원 균형을 야기하는 약한 내륙의 두께 증가와 강한 가장자

리 뚜께의 감소를 제시한다(4.6.2.2절 참조). 모든 기후모델

의 일관된 양상은 전망된 21세기 온난화가 북반구에서 증폭

된다는 것이다. 이는 그린란드 대빙원의 계속된 융해를 뜻한

다. 왜냐하면 미래 기후에 대한 모델 전망에서 겨울 강수의 

증가보다 여름 융해의 증가가 더 지배적이기 때문이다. 

Ridley et al.(2005)은 UKMO‐HadCM3을 빙상 모델에 결합하

여 대기 중 이산화탄소 농도를 증가시켜(산업시대 이전의 네 

배) 그린란드 대빙원의 융해를 조사하였다(10.7.4.3절, 그림 

10.38 참조). 전체 그린란드 대빙원이 마침내 완전히 사라지

는(3000년 후) 동안, 최고 용해율은 0.06 Sv(1 Sv=106m3/s)이

며 이는 약 5.5 ㎜/yr의 전 지구적인 해면 상승에 해당한다

(10.6.6 참조). Toniazzo et al.(2004)은 더 나아가 UKMO‐
HadCM3에서 융해 이후 대기 중 이산화탄소의 산업시대 이

전 농도로 재설정한다 해도 그린란드 대빙원의 완전한 융해

는 비가역 과정임을 보였다. 

10.3.4 대서양 자오 순환의 변화

모든 기후모델 전망에 대한 공통된 양상은 고위도 강수 

뿐 아니라 기온의 증가이다. 이는 TAR에서도 보고되었고 

통합 기후모델의 최근 버전을 사용한 전망에 의해 확증되었

다(10.3.2절 참조). 이들 두 영향은 고위도 표층수의 도를 

낮게 하여 안정도를 증가시키며, 그럼으로써 대류과정을 억

제한다. 더 많은 결합 모델이 TAR 이래로 이용 가능해지면

서, 대서양 자오면 순환(MOC) 변화를 좀 더 철저하게 평가

할 수 있게 되었다. 그림 10.15는 19개 결합 모델로부터 

1850년에서 2100년까지 SRES A1B 대기 중 이산화탄소와 에

어러솔 시나리오를 2100년까지, 일정조성을 그 이후로 하여

(그림 10.5 참조) 적분된 모의결과를 보여준다. CGCM3.1과 

INM‐CM3.0, 그리고 MRI‐CGCM2.3.2를 제외한 모든 모델을 

플럭스 보정(표8.1 참조) 없이 가동했다. MOC는 대서양 

도 구조 및 작은 규모의 혼합과 표면 모멘텀, 부력 플럭스에 

의해 영향 받는다. 몇 모델은 현재 측정값 범위와 일치하지 

않는 MOC 강도를 모의하였다(Smethie and Fine, 2001; 

Ganachaud, 2003; Lumpkin and Dpeer, 2003; Talley, 2003). 

이들 모델에 대한 MOC는 완결성을 위해 보였으나 다양한 

배출 시나리오에 따른 MOC의 잠재된 미래 변화를 평가하기 

위해 사용되지 않았다.

미래 기후 온난화로부터 야기된 남방 진동의 변화 전망에 

대해서는 더 적은 연구가 초점을 맞췄다. 결합모델 모의의 
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그림 10.15. 여러 포괄적 결합 기후모델들(모델 상세 설명은 표 8.1 참조)의 모의에 나타난 1850년~2100년 기간에 대한 30°N에서의 대서양 자오 
순환(MOC)의 시간 발전. 1850년~1999년은 20C3M(20th Century Climate in Coupled Model) 모의를 사용하였고, 1999년~2100년은 SRES A1B 
배출 시나리오를 사용하였다. 일부 모델들은 강제를 2100년도 값으로 고정시키고 2200년까지 적분을 계속하였다. 관측에 근거한 20세기 말 MOC
의 추정을 그래프의 왼편에 수직 막대로서 보였다. 3개의 모의는 강제와 연관됨이 없이 변하지 않거나 급곡히 느려지는 MOC의 모습을 보인다; 
몇몇 다른 모의들은 관측적 추정과 일관되지 않은 20세기 말 모의 값들을 갖는다. 20세기 말 관측적 추정과 일관성를 갖는 모델 모의 중에서 21세
기 동안 MOC의 증가를 나타내는 모의는 하나도 없다; 감소가 모의된 자연변동성 이내에 있어 분별할 수 없는 것으로부터 1960년~1990년 대비 
50% 이상까지의 범위를 갖는다; 그리고 어떤 모델도 MOC가 중단되는 상태로의 급작스러운 변화를 전망하지는 않는다. 내용의 추가와 더불어 
Schmittner et al.(2005)의 결과를 개작하였다.

공통된 양상은 남반구 편서풍의 극편향 이동과 강화 전망이

다(Yin, 2005; Fyfe and Saenko, 2006). 이는 차례로 남극 순

환류를 강화시키고 극편향 이동을 일으키며 좁게 만든다. 

Fyfe and Saenko(2006)는 더 나아가 강화된 편서풍과 관련된 

강화된 적도를 향하는 표면 에크만 수송이 2천 미터 이하의 

깊은 강화된 지균 극향 반류에 의해 균형을 이룸을 언급하

였다.

일반적으로 모의된 20세기 후반의 대서양 MOC는 약 12 

Sv를 가지는 약한 MOC에서부터 20 Sv가 넘는 값을 가지는 

너른 범위를 보인다(그림 10.15; Schmittner et al., 2005). 

SRES A1B 시나리오에 따라 강제되었을 때, 모델은 약 50% 

이상의 MOC 감소를 보이나, 한 모델에서는 모의된 자연변

동성과 변화를 구별하기 힘들다. MOC의 감소는 해수면의 

부력 증가에 따른 직접적 반응이기 때문에 모의된 온난화 

시간 규모에서 진행된다. 양의 북대서양 진동(NAO) 경향는 

이 반응을 수 백년 정도 지연시킬지 모르나 막지는 못한다

(Delworth and Dixon, 2000). 미래 기후에서 MOC의 이런 약

화는 걸프류와 북대서양 해류 지역에서 해수면 온도(SST)와 

염도 감소를 야기한다(Dai et al., 2005). 이는 북위 60도 남

쪽의 북향 열수송의 감소를 발생시키나 60도 위쪽에서는 증

가가 발생한다(A. Hu et al., 2004). 온실가스 증가에 대한 

반응으로 어떠한 모델도 MOC의 증가를 보이지 않았으며 21

세기 내에서는 갑작스런 MOC의 중단 역시 모의하지 않았

다. 한 연구가 제시하길 인위적인 기후변화에 의해 감소를 

더욱 악화시킬 수 있는 다음 수백 년에 걸쳐 대서양 지역에

서의 내재된 저주파 변동성, 대서양 수십년 진동이 MOC의 

자연적인 약화를 일으킬지 모른다(Knight et al, 2005; 8.4.6

절 참조).

일부 오래된 모델에서(예, Dixon et al., 1999) 고위도 온난

화보다 고위도 강수가 더 지배적으로 약화를 일으키며, 다른 

모델에서는(예, Mikolajewicz and Voss, 2000) 반대가 발견된

다. 최근 모델 상호비교에서 Gregory et al.(2005)은 분석된 

모든 11개 모델에 대해 MOC 감소가 수면 민물 플럭스 변화

보다 수면 열 플럭스 변화에 의해 더 많이 야기됨을 발견했

다. 게다가 복잡성을 달리는 모델을 이용한 모의(Stocker et 

al, 1992b; Saenko et al., 2003; Weaver et al, 2003)는 남반구 

해양에서의 담수화 또는 온난화가 대서양 MOC를 증가시키

거나 안정화시키는 역할을 한다고 보였다. 이는 남반구 해양 

과정과 북대서양 심해수 생산의 복잡한 결합 결과와 같다.

결합모델을 이용한 몇몇의 모의는 MOC의 장기 안정도 평

가를 허가하는 데 이용될 수 있다(Stouffer and Manabe, 

1999; Voss and Mikolajewicz, 2001; Stouffer and Manabe, 

2003; Wood et al., 2003; Yoshida et al., 2005; Bryan et al., 

2006). 대부분의 이들 모의는 대기 중 CO2가 1%/yr씩 증가
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하여 산업시대 농도의 2배에서 4배까지 다양한 범위에 이르

는 이상화된 증가를 가정한다. 한 연구는 또한 CO2의 더 느

린 증가(Stouffer and Manabe, 1999) 혹은 감소(Stouffer and 

Manabe, 2003)을 고려한다. 더 최근 모델들은 플럭스 보정

을 하지 않으며 더 높은 분해능을 가진다(약 1.0°)(Yoshida 

et al., 2005; Bryan et al., 2006). 모든 모의의 공통된 양상은 

산업시대 이전 대기중 CO2 농도의 2~4배 수준 이후 농도가 

일정하게 유지될 때 MOC의 온난화와 안정화 똑은 복원에 

따른 MOC의 감소이다. 어떠한 모델도 강제가 일정해진 후 

계속되는 MOC의 중단을 보이지 않는다. 그러나 만일 온난

화의 크기와 비율이 EMIC를 사용한 것에서 보인 어떤 한계

값을 초과할 경우 이런 장주기 중단이 완전히 배제될 수는 

없다(Stocker and Schmittner, 1997). 영구적이지는 않더라도 

완전한 중단은 또한 플럭스 보정 결합모델에 의해 모의되었

다(Manabe and Stouffer, 1994; Stouffer and Manabe, 2003; 

Chan and Motoi, 2005). 이들 AOGCM 모의 중 어떠한 것에

서 EMIC에 의해 결정된 한계값을 지난 것은 없었다(Stocker 

and Schmittner, 1997). 이렇듯이 현재 AOGCM 모의에서 발

견된 MOC의 장주기 안정도는 더 간단한 모델에서 나온 결

과와 일치한다.

증가하는 온실가스와 관련된 MOC 강도의 감소는 북대서

양과 그 근처의 온난화에 대한 음의 되먹임을 보인다. 즉, 

저위도에서 고위도로의 열 수송이 감소한다 해도 SSTs는 

MOC가 변하지 않아 달라진 경우보다 더 차가워진다. 이렇

듯이 온난화는 북대서양 하류에 걸쳐 감소한다. 모델에서 

MOC가 약화된 곳에서 온난화는 증가하는 온실가스와 관련

된 복사강제의 총체적 지배적 역할로 인해 유럽에 걸쳐 하

류로 여전히 발생함을 주지하는 것이 중요하다(Gregory et 

al., 2005). 많은 미래 전망은 일단 복사 강제가 고정되기 시

작하면 MOC의 재확립은 현재와 유사한 상태에서 발생함을 

보였다. MOC의 부분적인 혹은 완전한 재확립은 느리게 일

어나며 북대서양과 그 주변에 추가적인 온난화를 야기한다. 

MOC의 감속에 따라 저위도에서 해양 남북간의 열 플럭스가 

감소되는 동안 많은 모의들은 북극으로의 증가되는 남북 열 

플럭스가 그곳에서의 온난화와 해빙 융해를 가속시키는데 

공헌함을 보였다. 이는 따뜻한 물이 북극으로 이류되고 북극

으로의 북대서양 바닷물 유입이 강화되기 때문이다(A. Hu 

et al., 2004).

온난화 지속에 따라 MOC의 완전한 중단을 모의하는 기후

모델들은 플럭스 보정 결합 GCMs 또는 EMICs이다. 이들 

모의로부터 나온 분명한 결과는 MOC 중단이 강제가 고정된 

이후(예, 4배 대기 중 CO2 농도) 수 세기에 걸쳐 일어난다는 

것이다. 강제 진폭과 비율을 제외하고(Stocker and Schmittner, 

1997) 해양에서 혼합의 양은 또한 MOC 안정도를 결정하는 

것처럼 보인다: 증가된 연직/수평 혼합은 MOC를 안정화시키

고 이차 평형 상태의 가능성을 제거하는 경향이 있다(Manabe 

and Stouffer, 1999; Knutti and Stocker, 2000; Longworth et 

al., 2005). 간단한 모델에서는 거의 나타나지 않는 무작위 

내부변동성 또는 잡음 또한 효율적인 MOC 안정도를 결정짓

는 데 중요할 것이다(Knutti and Stocker, 2002; Monahan, 

2002).

MOC가 반드시 지구 온난화에 따른 해양순환 변화의 포괄

적 지시자인 것은 아니다. 결합 AOGCM을 이용한 일시적 2

배 대기 중 CO2 실험에서 MOC 변화는 작으나, 그린란드-아

이슬란드-노르웨이 해(GIN 해)로부터 유입된 더 따뜻하고 

도가 낮은 바닷물로 인해 래브라도 해의 대류는 중단되었

다(Wood et al., 1999; Stouffer et al., 2006a). 유사한 결과가 

A. Hu et al.(2004)에 의해 발견되었는데 그는 또한 북대서양

으로부터 더 염도가 높은 물의 유입으로 인한 GIN 해에서 

대류의 증가를 보고하였다. 각기 다른 복잡성을 가진 결합 

모델들을 이용한 다양한 모의들에서 온난화에 따른 GIN 해

에서의 상당한 대류 감소가 나타났다(Schaeffer et al., 2004; 

Bryan et al., 2006). 추측컨대, GIN 해에는 극을 에워싼 강

물 유수와 해빙 생성, 북대서양으로부터의 소금기 있는 물의 

이류 및 더 긴 시간규모에서 베링해협을 통한 담수의 유입 

사이에는 섬세한 균형이 존재한다. 극을 둘러싼 강물 유수에

서 전망된 증가(Wu et al., 2005)는 GIN 해의 대류 감소로 

진행되는 경향을 강화시킬지 모른다(Stocker and Raible, 

2005; Wu et al., 2005). 다음 몇 십년동안 래브라도 해의 대

류 중지 또한 두 AOGCM으로부터 나온 지표 플럭스에 의해 

유도된 대서양 고분해능 모델에서 모의되었다(Schweckendiek 

and Willebrand, 2005). 고분해능 해양모델의 대규모 반응

(예, MOC, 래브라도 해)은 AOGCM에서 나온 것들과 일치

한다. 결합 AOGCM에서 해양 성분의 격자 분해능은 TAR 

이래로 상당히 증가해왔으며 대서양의 대류와 수분 변수의 

몇몇 일관된 패턴은 온난화에 대한 반응으로 드러나지만 모

델은 세세한 부분에서는 여전히 다양한 반응을 보인다.

그린란드로부터 나온 근소한 음의 순 질량균형과 관계가 

있는 1993년에서 2003년까지 해수면 높이에 대한 가장 좋은 

근사치(5.5.5.2절 참조)는 총 해양 표면에 걸쳐 0.1-0.3 ㎜/yr

이다. 이를 전환하면 약 민물 강제의 0.002-0.003 Sv 정도이

다. 이 정도의 양은 북대서양에만 직접적으로 더한다 해도 

매우 작아서 북대서양 MOC에 영향을 끼치지 않는 것으로 

알려져있다(Weaver and Hillaire‐Marcel, 2004a). 한 모델이 

그린란드 빙상 붕괴로 인한 21세기 후반부의 MOC 약화 징

후를 발표하는 동안(Fichefet et al., 2003), 같은 이 모델은 
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박스 10.1, 그림 1. 강제에 대한 기후 변수의 다양한 반응의 개략적인 예시 설명. 
강제(위 그림)는 새로운 안정 수준(그림의 좌측)에 도달하고, 추후 매우 긴 시간 규
모(그림의 우측)에서 원래의 수준으로 접근한다. 기후 변수의 반응(아래 그림)은 
평탄할 수도 있고(실선), 또는 구조적으로 상이한 상태로의 전이를 유발하는 정점
(tipping point)을 지나갈 수도 있다(파선들). 그러한 전이는 급진적(급격한 변화, 
긴 파선)이거나 또는 점진적(짧은 파선)일 수 있지만, 대개 강제에 의해서가 아니
라 기후시스템의 내부 역학에 의해 결정된다. 장기적 행태(우측) 또한 상이한 가능
성을 보여 준다. 변화는 상이한 안정 상태에서 시스템이 정착하여 비가역적일 수
도 있고(일점 쇄선), 또는 강제가 그의 원래 상태로 되돌리려 할 때에는 가역적(실
선, 점선)일 수도 있다. 후자의 경우, 전이는 또 다시 점진적이거나 급격해질 수 
있다. 유일한 예가 아니라, 설명을 위한 한 예가 복사 강제의 점진적인 변화에 대
한 대서양 자오 순환의 반응이다.

박스 10.1：미래의 급격한 기후변화, ‘기후 서프라이즈’, 그리고 비가역 변화

이론, 모델, 그리고 고기후의 복원(6장 참조) 등은 기후시스템의 변화가 급작스럽교 폭넓을 수 있다는 것을 확립했다. ‘급

격한 기후변화’의 실질적인 정의가 Alley et al.(2002)에 의해 제시되었다: ‘기술적으로 급격한 기후변화는 기후시스템의 어떤 

임계값을 넘어서서 강제될 때에 일어나는데, 기후시스템 그 자체에 의해 결정되며 원인보다 더 빠른 속도로 새로운 상태로의 

전이를 촉발시킨다.’ 보다 더 일반적으로 기후시스템을 결정하는 어떤 양(예를 들어, 복사 균형, 지면 성질들, 그리고 해빙 

등)에 있어서의 점진적인 변화는 구조적으로 서로 다른 다양한 반응을 일으킬 수 있다(Box 10.1, 그림 1). 순수하게 선형적인 

시스템의 반응은 강제에 비례하며, 강제의 안정화 시점에서 원래 상태와 반드시 가까운 것은 아니지만 구조적으로 유사한 

새로운 평형이 이루어진다. 그러나 시스템이 한 개 이상의 평형 상태를 가지고 있다면, 구조적으로 서로 다른 상태로의 전이

가 가능하다. 정점(분기점)을 지나면서 시스템의 시간 발전은 더 이상 강제의 시간 규모에 의해 컨트롤되지 않고 오히려 그 

내부 역학에 의해 결정되는데, 이것이 강제 보다 훨씬 더 빨라질 수도 있고 상당히 느려질 수도 있다. 전자의 경우만이 ‘급격

한 기후변화’라 일컬어지지만, 후자의 경우도 대등하게 중요하다. 기후 변수의 장기적 시간 발전에 있어서 가역 변화와 비가

역 변화를 구별해야 한다. ‘기후 서프라이즈’의 개념은 대개 급격한 전이와 예를 들어 8.2 kyr 사례(6.5.2.1절 참조)와 같이 

기후시스템의 일부가 다른 상태로 일시적 또는 영구적으로 변이하는 것을 일컫는다.

대서양 자오 순환과 기타 해양순환 변화:

고기후 사료에서 가장 잘 기록된 형태의 급

격한 기후변화는 해양순환의 변화와 관련된 것

이다(Stocker, 2000). TAR 이후, 서로 다른 복

잡성을 가진 기후모델로부터의 많은 새로운 결

과들은 지구 온난화에 대한 반응으로 예상되는 

대서양 MOC의 변화에 관한 더욱 상세한 관점

을 제공하였다. 대부분의 모델들은 차기 100년

에 걸쳐 MOC는 약화되고, 2100년에 이르러 이 

감소가 자연변동성과 구별할 수 없을 정도에서

부터 50% 이상까지의 범위를 갖는다는 데에 일

치를 보인다(그림 10.15). 2100년까지 SRES 배

출 시나리오로 강제된 어떤 AOGCM 모의도 급

격한 변화를 보이지는 않았지만, 일부 장기적인 

모의는 큰 강제에 대해 완전히 정지될 수 있다

는 결과를 제시하였다(Stouffer and Manabe, 

2003). 중간 단계 복잡성 모델들은 MOC에서 

임계값들이 존재할 수 있지만, 이들은 주어진 

모델에 대한 온난화의 크기와 속도에 의존함을 

보여 주었다(Stocker and Schmittner, 1997). 

소수의 AOGCM들로부터의 장기 모의는 MOC의 완전한 정지조차도 되돌릴 수 있음을 보였다(Stouffer and Manabe, 2003; 

Yoshida et al., 2005; Stouffer et al., 2006b). 그러나 AOGCM들에 의한 1000년간의 모의가 가용해 질 때까지는 MOC 정지

의 잠재적 비가역성에 관한 중요한 의문에 여전히 답을 내지 못한다. 그러나 단순화된 모델들과 AOGCM들 모두 지구 온난

화에 의해 유발되는 MOC의 잠재적인 완전 정지가 수 십년에서 100년 이상까지 걸린다는 데에 일치를 보여준다. MOC가 

지구 온난화에 대한 반응으로 수 십년 이내에 붕괴될 수 있다는 직접적인 모델 증거는 없다. 그러나 소수의 연구는 MOC의 

급속한 변화의 가능성(Manabe and Stouffer, 1999)과 이에 관계된 과정들을 잘 이해하고 있지 못함을 보여준다(8.7절 참

조). 이것이 고기후기록과 일관되지 않은 것은 아니다. 그린란드 얼음 코어에 기록된 최후 빙하기 동안의 냉각 사건들은 수 

백년에서 천 년에 걸쳐 발달하였다. 대조적으로, 소위 단스가드-오슈가 사건(Dansgaard‐Oeschger event)(NorthGRIP 회
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원, 2004)으로 불리는 많은 수의 매우 급속한 온난화도 있었으며, 또는 수 십년 이하의 시간에 걸쳐 해양 대류 지역들의 급속

한 위도 변위 및 MOC 강도의 변화와 연관되어 발전된 급속한 냉각화(Le Grande et al., 2006)도 있었다(6.3.2절 참조).

지형을 충분히 상세하게 분해하는 해양 성분을 가진 모델들에 의한 최근의 모의는 래브라도 해에서의 대류가 강하게 감소

하는 것에서부터 완전히 감소하는 것에 이르기까지 일관성 있는 패턴을 얻었다(Wood et al., 1999; Schweckendiek and 

Willebrand, 2005). 대기순환에 미치는 암시적 결과와 함께, 대류에 있어서의 이러한 변화는 수 년 이내에 발달할 수 있다

(Schaeffer et al., 2002). 장기적이고 지역으로부터 반구에 이르는 규모에 대해, 물 질량 성질에 있어서의 이러한 변화의 

효과는 아직 연구되지 않았다.

MOC의 감소와 함께, 대기순환에 미치는 대규모 효과에 의해 자오 열 플럭스 또한 아열대 및 중위도 지역에서 감소한다. 

그 결과, 북대서양 표면의 온난화가 더 천천히 진행한다. 21세기 말로 가면서 MOC의 강한 감소에 대해서조차, 맨 처음 장소

에서 해양 반응을 일으켰던 복사 강제에 의해 그것은 과보상되기 때문에 북대서양 주변 지역에서는 냉각이 목격되지 않는다. 

고위도에서, 해양 자오 열 플럭스의 증가가 이 모델들에서 모의되었다. 이 증가는 북극에서의 대류 순환의 증가와 저위도

로부터 온수의 이류 때문이며, 따라서 북극의 대서양 구역에서 계속적으로 일어나는 해빙 감소에 크게 기여한다(A. Hu et 

al., 2004). 극소수의 모의는 남대서양 및 남극해에서의 대류의 변화에도 초점을 맞추었다. 물 질량의 변질과 더불어, 또한 

이것은 남극환류에 의한 수송에 효과를 미치지만, 그 결과들이 아직 확정적이지는 못하다. 

빙하기를 시작하게 만든 과정들에 대한 현재의 이해는 지구 온난화에 대한 반응으로 일어날 MOC의 감소 또는 붕괴가 

빙하기를 시작시킬 수 없음을 보여준다(Berger and Loutre, 2002; Crucifix and Loutre, 2002; Yoshimori et al., 2002; 

Weaver and Hillaire‐Marcel, 2004b).

북극 해빙:

북극 해빙은 지구 온난화에 민감하게 반응하고 있다. 겨울철 해빙역의 변화는 보통 정도이지만, 늦여름 해빙은 21세기 말

로 가면서 거의 완전히 사라질 것으로 전망된다. 기후시스템에서의 다수의 양의 되먹임이 해빙의 되녹임을 가속시킨다. 얼음-

알베도 되먹임은 여름철에 열린 바다가 더 많은 태양 열을 받게 만들며, 더 따뜻한 물의 이류와 더 강력한 순환을 통한 북극

으로의 해양 열 수송은 해빙역을 더욱 감소시킨다. 최소의 북극 해빙역은 9월에 관측된다. 모델 모의는 9월의 해빙역이 지구 

온난화에 대한 반응으로 크게 감소함을 보여 주는데, 대개 온난화의 시간 규모로 전개된다. 온난화가 지속된다면, 늦여름 

대부분의 북극 해빙이 사라지는 것은 영구적이다.

빙하 및 빙모:

빙하와 빙모는 기온 및 강수의 변화에 민감하다. 관측은 과거 20년에 걸쳐 부피의 감소를 나타내는데(4.5.2절 참조), 1993

년~2003년 동안 0.77±0.22 mm yr‐1 상당 해면에 해당하는 그 감소율을 보여 1961년~1998년에 대한 감소율(0.50±0.18 mm 

yr‐1) 보다 더 큰 평균 중심 추정치를 갖는다. 그러므로 급속한 변화는 이미 진행 중이며, 수축하는 빙하의 표면 에너지 균형

에 연관된 양의 되먹임과 빙하 가장자리 지역에서 새로 노출된 지면에 의해 강화된다. 다음 수 십년에 걸쳐서 빙하 손실의 

가속이 일어날 가능성이 높다(10.6.3절 참조). 여러 지역에 있는 11개 빙하들에 대한 모의에 따르면, 2050년까지 이 빙하의 

60%의 부피 손실이 전망된다(Schneeberger et al., 2003). 아메리카 대륙의 빙하 덮인 지역들 또한 영향을 받는다. 2×CO2 

조건에서의 7개 GCM 모의를 포함한 비교 연구는 평형 선 고도의 증가로 인해 많은 빙하가 완전히 사라질 수 있음을 추론했

다(Bradley et al., 2004). 이 얼음 덩어리의 소멸은 향후 수 세기에 걸친 잠재적인 재-빙하작용 보다 훨씬 더 빠르며, 일부 

지역에서는 되돌릴 수 없을 지도 모른다. 

그린란드 및 서 남극대륙 빙상:

위성 및 현장 관측 네트워크는 과거 25년에 걸쳐 그린란드 빙상(Greenland Ice Sheet, GIS)의 외곽 주변에서 융해와 빙

류의 가속이 증가하고 있음을 보여 주었다(4.6.2절 참조). 소수의 장기적인 빙하 모의는 따뜻해진 기후가 계속 유지될 경우 

다가오는 세기들에서 GIS의 부피와 면적이 상당히 감소할 것임을 제시한다(Gregory et al., 2004a; Huybrechts et al., 
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2004; Ridley et al., 2005). 완료될 때까지 수 세기가 걸리는 과정인 GIS의 소멸에 대한 임계값이 그린란드에서는 연 평균 

온난화 1.9℃~4.6℃인 것으로 추정되었다(Gregory and Huybrechts, 2006; 10.7.3.3절 참조). 차후에 기온이 감소한다 할지라

도, 훨씬 더 작은 면적으로의 GIS의 축소는 얼음 없는 그린란드의 기후가 얼음을 축적하기에는 너무 더울 수 있기 때문에 

되돌릴 수 없을지 모른다; 그러나 이 결과는 모델 의존적이다(10.7.3.3절 참조). 여기에 연루된 양의 되먹임이란 빙상이 일단 

더 얇아지면 얼음 쌓인 지역에서의 기온이 더 높아져 융해를 증가시키고 더 많은 강수를 눈이 아닌 비로 내리게 한다는 것; 

밖으로 노출된 얼음 없는 육지의 낮아진 알베도가 국지적인 기후 온난화를 일으킨다는 것; 지표에서 녹은 물이 빙류를 가속

시킬 수 있다는 것이다(10.6.4.2절 참조).

서 남극대륙 빙상(West Antarctic Ice Sheet, WAIS)의 붕괴가 지구 온난화에 대한 잠재적 반응으로서 수 년 동안 논의되

어 왔다(Bindschdler, 1998; Oppenheimer, 1998; Vaughan, 2007). 완전한 붕괴는 약 5 m의 전 지구 해면 상승을 야기시킨

다. WAIS의 아문센 해 구역에서 관측된 빙류의 가속, 상류를 향하는 이 시그널의 빠른 전파 속도, 그리고 붕괴 후에 라센 

B 빙붕을 잠식했던 빙하들의 가속 등이 이 관심들을 다시 불러일으켰다(10.6.4.2절 참조). 빙붕의 존재가 빙상을 안정화시키

려는 경향이 적어도 지역적으로는 가능하다. 그러므로 표면 위에서의 융해 또는 따뜻해진 해양으로 인한 바닥에서의 융해에 

의해 초래되는 빙붕의 약화 또는 붕괴가 WAIS의 잠재적 안정화 감소에 기여하게 되는데, 이것은 접지선(grounding‐line) 퇴

각의 양의 되먹임을 통해 진행될 수 있다. 이러한 붕괴의 가능한 속도 및 규모를 예측하기에는 현재의 이해력이 부족하다

(Box 4.1과 10.7.3.4절 참조).

식생 피복:

식생 피복(cover)과 조성의 비가역적이고 비교적 급속한 변화는 과거에 자주 발생해 왔다. 가장 현저한 예가 4000년~6000

년 전 사하라 지역의 사막화이다(Claussen et al., 1999). 이 행태의 이유는 기온과 강수에 대한 식물 군락들의 한계에 있는 

것으로 생각된다. 일단 임계 수준을 넘게 되면, 어떤 종들은 더 이상 그 생태계 내에서 경쟁할 수 없게 된다. 식생 경계에 

인접한 지역들은 지구 온난화에 의해 초래되는 이 경계의 느린 이동으로 인하여 특히 크고 급속한 변화를 겪을 것이다. 미래

에 대한 기후모델 모의는 남아메리카에서의 건조화와 온난화가 아마존 유역 삼림의 지속적인 감소를 초래시킴을 보여준다

(Cox et al., 2000, 2004). 비록 11개 AOGCM들의 분석이 미래에 가능한 폭넓은 범위의 아마존 지역 강우량 변화를 보여주

기 때문에 이 결과가 모델 의존적일 수는 있지만, 21세기에 걸쳐 지속적으로 진전되어 가는 동안, 이러한 변화와 궁극적인 

소멸은 되돌릴 수가 없다(Li et al., 2006).

가능한 ‘기후 서프라이즈들’ 중의 하나는 지구 탄소순환에서의 토양의 역할과 관계된다. CO2의 농도가 증가해 가면서, 육

상 생물권의 가속되는 성장으로 인하여 탄소를 동화시킴으로써 토양은 전 지구 평균적으로 탄소 흡수원으로 작용한다

(7.3.3.1.1절 또한 참조). 그러나 약 2050년까지의 모델 모의는 증가하는 기온과 강수량에 의해 유발되는 호흡작용의 증가

(Cox et al., 2000)로 인해 이전에 축적된 탄소를 방출함으로써 토양은 탄소의 생성원을 변화시킨다는 것을 제시한다. 이것

은 대기중 CO2의 증가에 대해 양의 되먹임을 나타낸다. 되먹임의 부호에 관해서는 서로 다른 모델들이 일치하는 반면, 그 

강도에 있어서는 큰 불확실성이 존재한다(Cox et al., 2000; Dufresne et al., 2002; Friedlingstein et al., 2006). 그러나, 

호흡작용의 증가는 더 따뜻해지고 습해진 기후에 의해 초래된다. 대기중 탄소의 보통의 흡수원으로부터 강한 생성원으로의 

전환은 비교적 빨라 20년 이내에 일어나지만(Cox et al., 2004), 그 개시 시점은 불확실하다(Huntingford et al., 2004). 일단 

호흡작용이 증가하기 시작하면, CO2 농도가 일정하게 유지된 후에도 이 증가가 계속된다는 것을 모델 비교는 보여주었다

(Cramer et al., 2001). 비록 상당한 불확실성이 여전히 존재하지만, 육상 생물권과 물리적 기후시스템 간의 되먹임 메커니즘

들이 존재하여 복사 강제의 증가에 대한 반응을 정성적, 정량적으로 변화시킨다는 사실은 확실하다. 

대기 및 해양-대기 체계들:

날씨 패턴과 체제(regime)의 변화는 대기-얼음-해양 시스템에서의 역학적 상호작용으로 인해 자발적으로 일어나는 급격

한 과정이 될 수 있거나, 또는 느린 외부 강제로 인해 시스템의 임계값을 넘어섬으로써 분명하게 나타날 수 있다. 이러한 

변이는 더 큰 양의 ENSO 위상으로 이끄는 열대 태평양의 SST(Trenberth, 1990), 성층권 극 와동체(Christiansen, 2003), 

그린란드 해에서의 심층 대류의 정지(Bӧnisch et al., 1997; Ronski and Budeus, 2005), 그리고 래브라도 해의 급격한 담수
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화(Dickson et al., 2002) 등에서 보고되어 왔다. 후자의 경우, 담수화는 전체 깊이를 통해 진행되었지만, 염분의 변이는 특히 

빨랐다: 34.87 psu의 등염분선이 2년 이내에서 계절적으로 표면에서부터 1,600 m까지 떨어졌는데, 1973년 이후 되돌아오지 

않았다.

강제되지 않은 장기간의 한 모델 모의에서, 그린란드의 남쪽 지역에 비정상적으로 차가운 온도를 가진 수 십년간의 기간

이 나타났다(Hall and Stouffer, 2001). 이것은 해양의 성층을 변화시키고 대류를 억제시켰던 지속적인 바람에 의해 초래되었

으며, 그 때문에 해양으로부터 대기로의 열 전달이 감소되었다. 북대서양의 대규모 대류 장소가 수 십년에서 수 백년 동안 

자발적으로 더 남쪽의 장소로 옮겨졌던 다른 한 모델에서 유사한 결과들이 나타났다(Goosse et al., 2002). 그 이외의 모의

들은 서서히 증가하는 복사 강제가 그린란드와 서유럽의 대기순환에 영향력을 갖는 그린란드-아이슬란드-노르웨이 해에서

의 대류 활동을 변이시킬 수 있음을 보여준다(Schaeffer et al., 2002). 이 변화는 수 년 이내에 벌어지며 시스템이 임계값을 

넘겼음을 나타낸다.

극 변동성(NAO, 북극 및 남극 진동) 체제에 대한 다중-모델 분석에 의해 밝혀진 바에 따르면, 21세기 동안 모의된 추세가 

북극 및 남극 진동에 영향을 미치고, 보다 더 동서적인 순환 쪽으로 변하도록 만든다(Rauthe et al., 2004). NAO와 같은 

대기순환 체제의 변화에 관련된 기온변화가 어떤 지역(예를 들어, 복유럽)에서는 그러한 격십년 체제를 변이키는 장기적인 

지구 온난화를 초과할 수 있다(Dorn et al., 2003).

규준 기후에서 MOC 붕괴의 매우 거대한 하향 동향을 보여 

실제로 모델 MOC 변화가 빙상 붕괴로 인한 것인지를 파악

하기 어렵게 만든다. 10.3.3.3절에서 언급했듯이, Ridley et 

al.(2005)은 UKMO‐HadCM3에서 일시적으로 온실가스 농도

를 올렸을 때, 그린란드 빙붕의 최고 융해율이 약 0.1 Sv임

을 발견했다. 그들은 더 나아가 0.1 Sv 값이 다른 모델의 

MOC 강도에서 많은 극적인 순간적 변화를 야기할 만큼 크

더라도(Stouffer et al, 2006b), 북대서양 남북 역전에 미치는 

영향이 거의 없다고 말했다.

종합해보면, 현재 가용한 모의에 기초하여 MOC는 아마도 

래브라도 해수 형성의 상당한 감소와 함께, 감소할 것이나 

MOC는 21세기 동안에는 급작스런 전이를 겪을 것 같지는 

않다. 이 단계에서 21세기의 종말을 넘어서 MOC의 갑작스

런 변이의 가능성을 언급하는 것은 너무 이르나 가능성을 

완전히 배제할 수는 없다(박스 10.1 참조). 각각 다른 복잡성

을 가진 모델의 몇몇 유용한 모의는 대신 백 년에 걸친 감속

을 말한다. 몇 모델에서 복사강제가 안정화 된 경우 MOC의 

복원을 모의하였으나 이는 수백 년에 걸쳐 일어났으며 다른 

모델에서는 감소가 지속되었다. 

10.3.5 변동성 모드의 특성 변화

10.3.5.1 지표기온과 강수의 경년 변동성

인위적 강제의 미래 변화는 평균기후 상태 뿐 아니라 기

후변동성에서 또한 변화를 일으킨다. CMIP2에서 19개의 

AOGCM의 월평균 지표기온과 강수의 경년 변동성을 언급

하면서, Räisänen(2002)은 아열대 북반구의 겨울철에 기온변

동성의 감소 및 저위도와 북반구 중위도 여름철에의 기온변

동성의 미약한 증가를 발견하였다. 전자는 기온증가에 따른 

해빙과 눈의 감소에 의한 것인 듯하다. 여름철 중위도 지표

면에 걸친 토양수분의 감소는 후자에 기여한다. Räisänen 

(2002)은 또한 대부분의 지역에서 월평균 강수 변동성의 증

가(절대값(표준편차)과 상대값(변동 계수) 모두에서)를 발견

하였다. 그러나 이들 변동성 변화의 유의수준은 시간 평균기

후변화에 대한 값보다 상당히 낮다. 유사한 결과는 SRES 

A2 시나리오 하에서 수행된 18개 AOGCM 모의 결과에서도 

얻어졌다(Giorgi and Bi, 2005).

10.3.5.2 몬순

열대에서 강수의 증가는 21세기 말경 아시아 몬순에서와 

북반구 여름 사헬에서의 약간의 감소를 동반하는 서 아프리

카 몬순의 남부(Cook and Vizy, 2006), 그리고 따뜻한 기후의 

남반구 여름에 호주 몬순에서 전망된다(그림 10.9). 멕시코와 

중앙 아메리카의 몬순 강수는 감소하는 것으로 전망되는데 

이는 워커순환과 국지적 해들리 순환에 영향을 미치는 동적

도 태평양에 걸친 강수 증가와 관련이 있다(그림 10.9). 지역

적 문순 변화에 대한 더 자세한 평가는 11장에 제공된다.

전망된 지구 온난화가 해양에서보다 육지에서 더 급속해

지듯이 대륙 규모의 육지-해양의 열적대조는 여름철에 더 

커지고 겨울철에 더 작아질 것이다. 이에 기초하여, 미래에

는 현재보다 여름철 몬순이 더 강해지며 겨울철 몬순이 더 

약해질 것이라고 간단히 생각할 수 있다. 그러나 모델 결과

는 이와 같은 단순한 생각처럼 간단하지 않다. Tanaka et 

al.(2005)은 해들리 순환과 워커순환, 그리고 몬순 순환의 강
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도를 200hPa 속도 포텐셜 필드를 이용하여 정의하였다. 15

개 AOGCMs을 이용하여 그들은 21세기 후반의 이들 열대 

순환이 20세기 후반에 비해 각각 9%, 8%, 14% 정도 약화됨

을 보였다. 8개 AOGCM을 이용하여 Ueda et al.(2006)은 열

대에 걸친 현저한 온난화가 아시아 대륙과 인접한 해양 사

이의 열적 남북 경도 감소와 관계되어 아시아 여름 몬순 순

화를 약화시킴을 입증하였다.

역학적 몬순 순환의 약화에도 불구하고, 증가된 온실가스

와 이에 따른 기온 증가로 인한 대기 수분 강화는 더 큰 수

분 플럭스와 더 많은 인디안 몬순의 강수를 일으킨다(Douville 

et al., 2000; IPCC, 2001; Ashrit et al., 2003; Meehl and 

Arblaster, 2003; May, 2004; Ashrit et al., 2005). 남아시아 

여름 몬순에 대해서 모델은 북반구 인도양 위의 편서풍류의 

약화에 따른 하층 대류 몬순 바람 시스템의 북향이동을 설

명한다(Ashrit et al., 2003, 2005). 북반구 여름 아프리카에서 

다중-모델 분석은 동아프리카와 중앙아프리카에서 강수의 

증가를, 사헬에서는 감소를, 기니만을 따라서는 증가를 전망

한다(그림 10.9). 그러나 서아프리카의 넓은 영역에서 몇몇 

개개의 모델은 사하라와 사헬의 북향 이동 전망과 관계되어 

강수의 증가를 전망한다(Liu et al., 2002; Haarsma et al., 

2005). 그러므로 서아프리카 몬순의 다중-모델 평가가 사헬

이 조금 더 건조해지는 것을 가리킨다 해도, 사헬이 미래에

는 더 습할지 혹은 덜 습할지는 불분명하다(Cook and Vizy, 

2006). 강수 전망의 이 불일치는 AOGCM 바이어스와 관계

되어 있거나 기니만과 인도양 온난화, 토지이용 변화, 서 아

프리카 몬순 사이의 불분명한 관계와 연관이 있을 수 있다. 

서아프리카 기후시스템에 내재된 비선형 되먹임 또한 고려

되어야 한다(Jenkins et al., 2005).

대부분의 모델 결과는 아시아 몬순 강수의 장주기 평균값 

증가와 관련이 있는 계절 평균 강수의 증가된 경년 변동성

을 전망한다(예, Hu et al., 2000b; Räisänen, 2002; Meehl 

and Arblaster, 2003). Hu et al.(2000a)은 그들 모델에서 이를 

열대 태평양 SST의 증가된 변동성(엘니뇨 변동성)과 관계시

켰다. Meehl and Arblaster(2003)는 증가된 몬순 강수 변동성

을 증가된 SST로 인한 태평양의 증발량과 강수의 변동성 증

가와 연관시켰다. 그러므로, 남아시아 몬순 변동성은 태평양

의 역할이 우세하며 인도양은 두 번째인 워커순환을 통해 

영향을 받는다.

대기 에어러솔 부하는 지역 기후와 그 미래 변화에 영향

을 미친다(7장 참조). 에어러솔 증가의 직접적 영향이 고려

된다면 지표 기온은 에어러솔이 태양복사를 반사시키기 때

문에 더 따뜻해지지 않을 것이다. 이런 이유로 육지-해양간

의 기온 대비는 직접적인 에어러솔 영향이 없는 경우보다 

작아지며 여름철 몬순은 더 약해진다. 아시아 몬순의 모델 

모의는 황산염에어러솔의 직접적 영향이 온실가스 증가만 

있는 경우와 비교해서 강수 변화의 크기를 감소시킬 것으로 

전망한다(Emori et al., 1999; Roeckenr et al., 1999; Lal and 

Singh, 2001). 그러나 SRES 대표 시나리오에서 21세기 말에 

황산염 에어러솔의 상대적 냉각효과는 증가하는 온실가스 

영향에 의해 지배되며(그림 10.26), 이는 이들 시나리오에서 

21세기 말에 몬순 강수 증가로 이끌 것이다(10.3.2.3절 참

조). 게다가 검댕처럼 높은 흡수율을 가진 에어러솔은 하층 

대기에서 태양복사를 흡수하며 지표를 냉각시키고 대기를 

안정화시키며 강수를 감소시킨다고 알려져 있다(Ramanathan 

et al., 2001). 지표에서의 태양복사는 국지적으로 50% 만큼

이나 감소하며 이는 온실가스에 의한 지표 온난화를 감소시

킬 수 있다(Ramanathan et al., 2005). 이들 대기의 갈색 구름

은 겨울철 인도양에서 강수를 증가시키며 인도네시아와 서

태평양 지역에서 강수를 감소시킬 수 있고(Chung et al., 

2002), 남아시아와 동아시아에서 여름 몬순 간수를 줄일 수 

있다(Menon et al., 2002l Ramanathan et la., 2005). 그러나 

순간적으로 변하는 다양한 에어러솔의 직간접적 영향이 몬

순 강수에 미치는 총 영향은 여전히 해결되지 않았으며 앞

으로도 활발한 연구 주제이다.

10.3.5.3 평균 열대 태평양 기후변화

이 세부 절에서는 평균 열대 태평양 기후의 변화를 평가

한다. 온실가스 농도 증가는 일반적으로 SST를 증가시키며, 

이는 더 따뜻해진 기후에서 열대 순환의 일반적인 감소와 

관계되어 공간적으로 일정하지 않다(10.3.5.2절 참조). 그림 

10.8과 10.9는 적도를 따른 해면기압(SLP) 경도 감소 및 열

대 태평양 강우 분포의 동편향과 함께 SST가 열대 서태평양

보다 열대 동태평양에서 더 많이 증가함을 가리킨다. 이들 

배경 열대 태평양 변화(개개의 엘니뇨-남방진동(ENSO) 이

벤트가 발생하는)는 엘니뇨-유사 평균상태 변화라 불릴 수 

있다. 각각의 모델이 널리 분산된 'ENSO‐ness'를 보인다 하

더라도(Collins and The CMIP Modelling Groups, 2005; 

Yamaguchi and Noda, 2006), 양의 극성을 가지는 ENSO‐like 

지구 온난화 패턴(즉, 엘니뇨 유사 평균상태 변화)가 SST와 

SLP, 강수의 공간적인 아노말리 패턴에 기초하여 모의된다

(그림 10.16; Yamaguchi and Noda, 2006). 엘니뇨 유사 변화

는 따뜻해진 기후의 열대에서 건조 정적 안정도 증가의 산

물인 열대 순환의 일반적인 감소 때문일지 모른다(Knutson 

and Manabe, 1995; Sugi et al., 2002; 그림 10.7). 열대 태평

양에서 강수의 동향 변위는 서태평양에서 강화되고 남서쪽

으로 움직인 아열대 고기압을 동반하며, 이는 저위도에서 장
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그림 10.16. AOGCM들에 의해 모의된 평균 열대 태평양 SST의 기초 
상태 변화. 기본 상태 변화(가로축)는 10°S-10°N, 120°E-80°W의 영

역에 대해 1% yr
‐1
의 CO2 증가 기후변화 실험에서의 SST의 선형 추세

와 규준 실험에서의 SST의 첫 번째 경험적 직교 함수(EOF) 간의 공간 
아노말리 패턴 상관계수로서 나타내었다(Yamaguchi and Noda, 2006
으로부터 재구성함). 양의 상관 값은 평균기후변화가 엘니뇨-유사 패
턴, 음의 상관 값은 라니냐-유사 패턴을 가짐을 의미한다. 엘니뇨 변
동성의 변화(세로축)는 30°S-30°N, 30°E-60°W의 영역에 대해 현 기
후와 SRES A2 실험의 마지막 50년(2051년~2100년) 간에 해면기압
(SLP)에 대한 첫 번째 EOF 표준편차의 비로서 나타내었다. 이 경우, 
5개월 이동 평균을 취하였다. 단, FGOALS‐g1.0과 MIROC3.2(hires)에 
대해서는 SRES A1B가 사용되었고, UKMO‐HadGEM1에 대해서는 

1% yr
‐1
의 CO2 증가 기후변화 실험이 사용되었다(van Oldenborgh et 

al., 2005로부터 재구성함). 오차 막대들은 95% 신뢰구간을 나타낸다. 
엘니뇨-유사 패턴이거나 라니냐-유사 패턴의 열대 태평양 기초 상태 
기후변화가 영구적인 엘니뇨나 라니냐 사건이 아니며, 둘 모두는 여전
히 더 따뜻해진 미래 기후에서 새로운 평균기후 위에 놓인 ENSO 경
년 변동성을 갖는다는 점에 유의하라. 

마 지역으로 수분을 수송하는데 효율적이라 동아시아 여름 

몬순에 더 많은 강수를 만들어낼 수 있다(Kitoh and 

Uchiyama, 2006).

요약해서, 다중-모델 평균은 ‘엘니뇨 유사’로 묘사될 수 

있는 조건으로의 약한 이동을 전망한다. 이는 서태평양보다 

중앙 및 동 적도 태평양에서의 SST 증가를 동반하며 평균 

강수에서의 동향 이동, 그리고 약해진 열대 순환과 관계된

다.

10.3.5.4 엘니뇨

여기서는 엘니뇨의 진폭, 진동수, 공간 패턴에서의 변화 

전망을 논한다. Guilyardi(2006)는 다중-모델 앙상블에서 산

업시대 이전의 규준 실험과 안정화된 2배 및 4배 대기중 

CO2 모의를 이용하여 강도와 모드(국지적인 SST와 바람의 

상호작용으로부터 나온 SST 모드 또는 동떨어진 바람과 수

온약층의 되먹임의 결과인 수온약층 모드)를 결합한 평균상

태를 언급하였다. 시나리오 실험에서 가장 큰 엘니뇨 진폭 

변화 보인 모델은 수온약층 모드를 향해 이동한 것이다. 관

측된 1976년 열대 태평양의 기후변화는 실제로 이러한 모드 

변이를 포함한다(Fedorov and Philander, 2001). 평균상태 변

화는 표면 바람 스트레스에 대한 SST 변동성의 민감도 변화

를 통해 ENSO 분산 특성을 결정하는데 중요한 역할을 한다

(Z. Hu et al., 2004; Zelle et al., 2005). 예를 들면, 더 안정

적인 ENSO 시스템은 불안정도에 가까운 것보다 배경 상태 

변화에 덜 민감하다(Zelle et al., 2005). 그러므로 현재 기후 

평균상태 및 대기-해양 결합 강도를 부적절한 모의하는 

GCM은 ENSO 진폭을 전망하는데 적절하지 않다. Van 

Oldenborgh et al.(2005)은 ENSO 변동성 변화를 현재 기후와 

미래 기후 사이에서 SLP의 첫 번째 EOF 성분의 표준편차 

비율로 계산하였고(그림 10.16), 이는 ENSO 경년 변동성 변

화가 모델에 따라 다름을 보인다. 19개 모델에서 가장 현실

적인 5개 모델을 이용하여 그들은 미래의 ENSO 변동성의 

진폭에서 통계적으로 유의한 어떤 변화도 찾지 못했다. 변동

성의 비대칭에서의 큰 불안정성이 미래의 엘니뇨와 라니냐 

이벤트의 상대적인 강도 평가를 제한한다. Merryfield(2006)

는 또한 다중-모델 앙상블을 분석하였고, 현재의 엘니뇨 이

벤트의 관측된 일부 양상을 모의하는 몇몇 모델이 미래의 

엘니뇨 진폭에서 증가를 보인다하더라도, 더 큰 엘니뇨 이벤

트에서 거의 변화가 없는 정도에서부터 더 작은 엘니뇨 이

벤트에 이르기까지 미래의 엘니뇨 진폭에 대한 넓은 범위의 

성질을 발견하였다. 그러나 관측과 장기 결합모델 규준실험

에서 엘니뇨 진폭의 수 십년 주기 진동을 또 다른 복잡한 요

소에 더해 엘니뇨 진폭의 미래 변화가 외적인 강제 때문인

지 아니면 단순한 내부변동성의 표시인지 구별하고자 시도

하였다(Meehl et al., 2006a). 4배 대기중 CO2 기후 하의 더 

큰 온난화 시나리오에서 조차 Yeh and Kirtman(2005)는 열

대 태평양 평균상태가 크게 변함에도 불구하고 ENSO 진폭

의 변화는 매우 모델에 종속적임을 발견하였다. 그러므로 이 

시점에서 온난해진 기후에서의 엘니뇨 진폭의 미래 변화에 

관해 분명한 표시는 없는 것이다. 그러나 TAR에서 처음 언

급했듯이 북아메리카에서의 ENSO의 원격상관은 적어도 부

분적으로 기본 상태의 중위도 대기순환의 평균 변화로 인해 

약화될 것으로 보인다(Meehl et al., 2006a).

요컨데, 모든 모델은 평균 배경 조건이 변한다해도 미래

에도 계속되는 ENSO의 경년 변동성을 보이나 ENSO 경년 

변동성의 변화는 모델에 따라 다르다. 현재의 다중-모델 성

과의 다양한 평가에 근거하여, 현재 엘니뇨 이벤트는 TAR

에서 보다 훨씬 향상되게 모의되었다, 현재 시점에서 ENSO 

진폭이나 진동수의 구별 가능한 미래변화에 대해 일관된 징

후는 없다.
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10.3.5.5 ENSO-몬순 관계

엘니뇨와 남방진동은 워커순환의 변화를 통해 열대 전체

에 걸친 경년 변동성에 영향을 미친다. 관측자료 분석은 

ENSO와 열대 순환, 강수 간의 상당한 상관관계를 발견한

다. 엘니뇨 해에는 인도 여름 몬순 강수가 적어지며 라니냐 

해에는 평년 강수를 웃도는 경향이 존재한다. ENSO와 인도 

여름 몬순간의 상관관계가 최근 감소하고 있다는 분석이 발

표되었고 많은 가설이 이를 뒷받침한다(3장 참조). 지구 온

난화의 관점에서 하나의 가설은(ENSO를 동반하는) 워커순

환이 남동쪽으로 이동하여 인도 몬순 지역에서 하향 운동을 

감소시킨다는 것이다. 이는 원래 엘니뇨 시기에 강수를 억제

하나 현재는 그 결과로 평년 강수를 내린다(Krishna Kumar 

et al., 1999). 또 하나의 가설은 유라시아 대륙의 표면온도가 

겨울-봄철에 상승함에 따라 대륙과 해양 사이의 기온 차이

가 증가되어 더 많은 강수를 내리고 엘니뇨의 발생에도 불

구하고 인도 몬순은 평년값을 가진다는 것이다(Ashrit et al., 

2001). 

막스 플랑크 연구소(MPI)에서 개발된 AOGCM의 초기 버

전(Ashrit et al., 2001)과 Action de Recherche Petite Echelle 

Grande Echelle/Océan Parallélisé(ARPEGE/OPA) 모델(Ashrit 

et al., 2003)은 십년 주기 진동이 나타난다하더라도 ENSO-

몬순 관계 변화와 연관된 어떠한 지구 온난화도 모의하지 

않으며 관계의 약화가 자연적 변동성의 일부일지 모른다는 

것을 암시한다. 그러나 Ashrit et al.(2001)은 라니냐의 영향

이 변하지 않는 반면 몬순에 미치는 엘니뇨의 영향은 작아

지는 것을 보이며 ENSO-몬순 관계 변화의 비대칭적 성질의 

가능성을 나타냈다. 한편으로, MRI‐CGCM2(자세한 모델 설

명은 표 8.1 참조)는 21세기 특히 2050년 이후로 상관관계 

약화를 가리켰다(Ashrit et al., 2005). MRI‐CGCM2 모델결과

는 워커순환이 동쪽으로 이동하고 따뜻해진 기후에서 엘니

뇨의 시점에 인도 몬순에 더 이상 영향을 미치지 않는다는 

위의 가설을 뒷받침했다. Camberlin et al.(2004)과 van 

Oldenborgh and Burgers(2005)는 지역 강수에 미치는 ENSO

의 영향에서 십년 주기의 진동을 발견했다. 대부분의 경우에 

이들 진동은 ENSO 원격상관에서 자연적 변동성을 반영하고 

장주기 상관 경향은 비교적 약해질지 모른다. 

대류권 경년 진동(TBO)는 ENSO와 아시아-호주 몬순을 

포함하는 인도-태평양 지역에서의 결합된 상호작용의 근본

적인 집합으로서 제안되어왔으며 TBO는 현재 AOGCM에 

의해 모의되었다(8장 참조). Nanjundiah et al.(2005)은 다중-

모델자료 집합을 분석하여 현재 기후에서 TBO를 성공적으

로 모의한 모델에 대해 ENSO와 함께처럼, TBO와 ENSO의 

상대적인 우세에서 내재된 십년 주기 변동성이 상당함에도 

불구하고 TBO가 미래의 온난해진 기후에서 기본 상태 기후

변화로 인해 더 현저해질 것임을 보였다.

요컨데, ENSO-몬순 관계는 자연적 변동성으로 인해 변할 

수 있다. 모델 전망은 미래의 ENSO-몬순 관계 약화가 미래

의 온난해진 기후에서 발생할 수 있음을 말한다.

10.3.5.6 환상 모드와 중위도 순환 변화

다중-모델 평균에서 보이듯(그림 10.9 참조), 많은 모의들

이 21세기 북극 지표 기압의 감소를 전망한다. 이는 북반구 

환상 모드(NAM)나 북극 진동(AO), 대서양 역에서의 NAM

과 관계가 접한 NAO 지수의 증가에 기여한다(9장 참조). 

최근 다중-모델 분석에서 반수 이상의 모델이 NAM(Rauthe 

et al., 2004; Miller et al, 2006)과 NAO(Osborn, 2004; 

Kuzmina et al., 2005)에서 양의 경향를 보였다. 경향의 크기

가 다른 모델들 사이에서 큰 변화를 보인다하더라도 Miller 

et al.(2006)은 14개 모델 중 어떠한 것도 낮은 NAM 지수와 

더 높은 북극 SLP를 향한 경향를 나타내지 않았다. 또 다른 

다중-모델 분석에서 Stephenson et al.(2006)은 15개의 모델

이 NAO 기압 쌍극자를 모의할 수 있음을 보였고, 13개의 

모델은 반응의 크기가 일반적으로 작고 모델에 따라 달라진

다 하더라도 CO2 농도 증가에 따른 NAO 지수 증가를 예측

하였다. 그러나 그림 10.9의 많은 모델들(21개의 모델)에서 

추출한 다중-모델 평균은 NAM 지수가 미래 온난해진 기후

에서 눈에 띄게 감소하지는 않을 것 같다는 사실을 가리킨

다. 13개 모델로부터의 IPCC‐AR4 모의 평균은 NAM 지수의 

증가가 21세기 초반에는 통계적으로 유의함을 언급하였다

(그림 10.17a, Miller et al., 2006).

모의된 SLP 경향의 공간 패턴은 관측과 모델이 주도하는 

경년(또는 내부) 변동성 패턴의 접한 상관관계에도 불구하

고 다른 모델들 간에서 변한다(Osborn, 2004; Miller et al., 

2006). 그러나 SLP 변화의 반구 규모에서 변화가 모델간

(inter‐model)의 표준편차보다 작음에도 불구하고 북극의 감

소가 다중-모델 평균에서 보여진다(그림 10.9). 극지역의 감

소를 제외하고, 북태평양과 지중해에 걸친 증가는 모델간의 

표준편차를 초과한다. 후자는 NAO의 작용 중심의 북동향 

이동과의 관련을 말한다(Hu and Wu, 2004). 패턴의 다양성

은 북태평양 알류샨 저기압의 다른 반응을 반영하는 것으로 

보인다(Rauthe et al., 2004). Yamaguchi and Noda(2006)는 

ENSO 대 AO의 모의된 반응을 논의하고 많은 모델이 양의 

AO‐유사 변화를 전망함을 발견하였다. 그러나 고위도 북태

평양에서 SLP 아노말리는 엘니뇨-유사 변화와 양의 AO‐유
사 변화 사이에서 양립할 수 없는데, 이는 태평양에서 엘니
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그림 10.17. (a) 앙상블 평균 북반구 해면기압(NH SLP, 가는 적색선)의 주요 EOF에 대한 회귀 다중-모델 평균. 회귀 계수의 시계열은 1900년과 
1970년 사이에 0의 평균값을 갖는다. 굵은 적색 선은 평균을 10‐년 로우‐패스 필터한 버전이다. 회색 칠은 95% 신뢰 수준에서 모델 간의 산포를 
나타내며 필터되었다. 해들리센터로부터의 관측 SLP(HadSLP1)의 필터된 버전은 흑색 선으로 보였다. 대규모의 열대 분출이 있던 다음 겨울철에 
대한 회귀 계수는 다중-모델 평균, 개개 모델 평균, 그리고 관측에 대해 각각 적색, 청색, 그리고 흑색 세모로 표시하였다. (b) 오존 강제를 가진 
모델(적색)과 갖지 않은 모델(청색)에 대한 남반구 SLP 결과라는 것 말고는(a)와 같다. Miller et al.(2006)로부터 개작됨.

뇨-유사 변화를 전망하는 모델은 극 지역에서 비AO‐유사 패

턴을 모의하기 때문이다. 그 결과 현재 모델은 양의 AO‐like 

변화를 일으키는 메커니즘과 북태평양의 국지적인 규모에서 

산발적인 지구 온난화 패턴을 야기하는 ENSO‐유사 변화를 

일으키는 메커니즘의 적절한 중요성을 충분하게 결정지을 

수 없다. Rauthe et al.(2004)은 황산염 에어러솔의 영향이 

AO 지수의 느리고 작은 증가를 일으키는 알류샨 저기압의 

심화에 기여함을 언급하였다.

다양한 모델로부터 나온 결과를 분석하여 NAM이 대규권 

과정을 통해 증가하는 온실가스 농도에 반응할 수 있음을 

보였다(Fyfe et al., 1999; Gillett et al., 2003; Miller et al., 

2006). 온실가스는 또한 양의 NAM 경향을, 성층권에서 화

산 에어러솔이 양의 환상 변화를 강제함에 의한 메커니즘과 

유사한 성층권 순환 변화를 통해 유도할 수 있다(Shindell et 

al., 2001). 성층권에까지 깊게 뻗어나간 상층 경계를 가진 

모델들은 평균적으로 NAM 지수의 상대적으로 큰 증가를 

보였으며 관측된 화산 강제와 일관되게 반응하였고(그림 

10.17a, Miller et al, 2006), 이는 대류권과 성층권 사이의 상

관관계의 중요성을 암시한다. 

모델에 의해 모의된 상향 NAM 경향의 원인에 대한 설명

은 주로 온실가스 증가로 인해 대류권 온난화와 성층권 냉

각화가 발생하였고 이로부터 극 소용돌이 강화되었기 때문

이다는 것이다(Shindell et al, 2001; Sigmond et al., 2004; 

Rind et al., 2005a). 극 소용돌이 반응은 복사 강제 그 자체 

보다는 행성파의 적도방향 굴절 탓으로 돌릴 수 있기 때문

에(Eichelberger and Holton, 2002) 복사 강제 크기에 따라 

선형적으로 반응하지 않는다(Gillett et al., 2002). NAO의 장

주기 변동은 SST 변화와 접하게 관계되기 때문에(Rodwell 

et al., 1999) 열대 SST(Hoerling et al., 2004; Hurrell et al., 

2004)와 SST 변화의 남북 경도(Rind et al., 2005b)의 변화 전

망이 믿을만하다는 사실이 가장 중요하게 간주된다.

남반구 환상 모드(SAM)나 남극진동(AAO)의 미래 경향은 

많은 모델 모의에서 전망되었다(Gillett and Thompson, 

2003; Shindell and Schmidt, 2004; Arblaster and Meehl, 
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2006; Miller et al., 2006). 최신의 다중-모델 분석에 따르면

(Miller et al, 2006) 대부분의 모델은 미래 Nam 경향에 대해

서 보다 더 큰 가능성을 가지고 SAM 지수에서 양의 경향을, 

남극 SLP에서 감소하는 경향을(그림 10.9에서 보였듯) 보인

다. 평균적으로 21세기에 오존 변화가 작을 때 오존을 포함

하거나 하지 않는 모델의 SAM 경향이 유사하다 할지라도, 

성층권 오존 변화를 포함하는 모델들은 그렇지 않은 모델들

보다 20세기 후반 동안 더 큰 양의 경향을 전망한다(그림 

10.17b). 20세기 후반 50년의 양의 SAM 경향의 원인은 주로 

성층권 오존 감소이다(오스트레일리아의 봄과 여름에 걸쳐 

하부 성층권에서 시그널이 가장 크다는 사실에 의해 증명되

었다)(Thompson and Solomon, 2002; Arblaster and Meehl, 

2006). 그러나 온실가스의 증가는 또한 남북 기온 경도 변화

에 의해 유발된 연중 계속되는 양의 SAM 경향(Brandelfelt 

and Källén, 2004)에 대해 중요한 요소이다(Shindell and 

Schmidt, 2004; Arblaster and Meehl, 2006). 21세기 동안 오

존양이 안정화되거나 복원된다고 하더라도 극 소용돌이 강

화는 온실가스 증가에 의해 계속될 것이다(Arblaster and 

Meehl, 2006).

환상 모드의 미래 변화가 자연적 변동성 모드에 대한 양

상과 유사한 국지적 양상을 가진 지표 기온과 강수, 해빙과 

같은 다양한 인자의 미래 변화의 수정을 일으킨다는 사실을 

넌지시 암시하였다(예, Hurrell et al., 2003). 예를 들면, 겨

울철 지표 온난화는 북반구 유라시아와 대부분의 북아메리

카에서 강화될 수 있는 반명 북대서양 서부에서는 약화될 

수 있고, 겨울철 강수는 북반구 유럽에서 증가되는 반면 남

부 유럽에서 감소할 수 있다. 대기순환 변화는 또한 해양순

환에도 영향을 줄 수 있다. Sakamoto et al.(2005)은 쿠로시

오 해류의 강화를 모의하였으나 21세기 AO‐like 순환 변화의 

반응으로 쿠로시오 해류 확장 이동은 모의하지 못했다. 그러

나 Sato et al.(2006)은 일본 동해안의 강한 온난화를 일으키

는 쿠리시오 해류 확장의 북향 이동을 모의하였다.

요컨데, 아열대 순환 변동성의 미래 변화는 NAM과 SAM 

둘 모두의 양의 위상 증가에 의해 특징지어질 수 있다. 인위

적 강제에 대한 NAM의 반응은 21세기 초반 50년에서 더 큰 

수십년 주기의 내부변동성과 구별할 수 없을지 모른다. 성층

권 오존 감소가 추가적인 강제 역할을 하기 때문에 SAM의 

변화는 NAM의 경우보다 더 일찍 나타날 수 있다. 환상 모

드에서의 양의 경향은 기온과 강수, 그리고 다른 요소에 있

어 국지적 변화에 영향을 미칠 수 있으며, 이는 현재 기후

에서 NAM과 SAM을 수반하여 일어나는 변화와 유사하나 

미래의 온난해진 기후에서 지구-규모의 변화에 중첩될 수 

있다.

10.3.6 기상 및 기후 극한현상 미래 변화

극한 현상의 미래 변화 전망은 점점 더 정교해지는 모델

과 통계 기법에 달려있다. 여기서 설명되는 연구는 하나의 

모델에서부터 다중-멤버 앙상블(3‐5 멤버)에 의존하며 다중-

모델 앙상블 분석은 8‐15개 이상 AOGCM의 범위를 가지고 

50개 이상의 멤버를 가진 단독 혼합층 모델이 있는 섭동항

을 가진 물리 앙상블 모델들로 이루어졌다. 여기에서 논의의 

목적은 전 지구적 환경에서 극한 현상 변화의 일반적인 특

성을 규정하는 것이다. 극한 기상 현상과 기후에 대한 정의

는 3장에서, 특정 지역에 대한 극한 현상의 변화는 11장에서 

설명하였다.

10.3.6.1 강수의 극한 현상

TAR에서 언급한 전 지구 결합모델로부터 도출된 오래 지

속되는 결과는 미래의 온난해진 기후에서 가뭄의 위험 증가

와 관계가 있는 중위도 여름의 건조화 가능성 증가 전망이

다. 이는 그림 10.12에 보였고 좀 더 최근 세대의 모델에서 

증명되었다(Burke et al., 2006; Meehl et al., 2006b; Rowell 

and Jones, 2006). 예를 들면, Wang(2005)은 15개의 최근 

AOGCM을 분석하여 미래의 따뜻해진 기후에서 모델이 북

반구 아열대와 중위도 대부분에서 여름철 건조화를 모의함

을 보였으나 여름철 건조화의 진폭은 모델에 따라 큰 범위

를 가진다. 이 여름철 건조화와 관계된 가뭄은 국지적인 식

물의 멸종(Breshears et al., 2005)을 일으켰고 동시에 가뭄을 

겪는 지역의 비율을 증가시키는 데 기여했다. 예를 들면, 극

한 가뭄은 현재 육지 영역의 1%에서부터 A2 시나리오 하의 

세기 말에는 30%에까지 증가하였다(Burke et al., 2006). 건

조해진 토양 조건은 또한 10.3.6.2절에서 논의한 극심한 열

파를 야기시킬 수 있다(Brabson et al., 2005).

건조화 위험과 관계되어 집중호우와 홍수의 가능성 증가

도 전망된다. 직관적으로는 다소 모순된 듯하나 이는 강수가 

집중되어 더 강화된 이벤트가 되어, 강수 사이에 거의 강수

가 없는 기간이 길어짐을 전망하기 때문이다. 그러므로 그림 

10.9와 관계된 10.3.6.2절에서 논의했듯이 특히 아열대 지역

에서 집중적이고 극심한 일시적 강수 이벤트가 엄청난 유수

양과 함께 산재되어 상대적으로 건조한 기간이 길어지며 증

발량은 증가한다(Frei et al., 1998; Allen and Ingram, 2002; 

Palmer and Räisänen, 2002; Christensen and Christensen, 

2003; Beniston, 2004; Christensen and Christensen, 2004; Pal 

et al., 2004; Meehl et al., 2005a). 그러나 이런 이벤트를 정

의하는데 사용되는 극한값에 따라 건조 일수의 빈도수 증가

가 반드시 극한 집중 호우의 빈도수 감소를 의미하지는 않
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자주 묻는 질문(FAQ) 10.1

지구 기후가 변함에 따라 열파, 가뭄, 홍수와 같은 극단적 
현상도 변할 것이라 예상되는가?

  지구 기후가 변함에 따라 극단적 현상의 종류, 빈도, 세

기도 변할 것으로 예상되는데 이런 변화는 상대적으로 평

균기후변화가 작은 상황에서도 발생할 수 있다. 일부 극단

적 현상의 변화는 이미 관측되었다. 열파와 집중호우의 빈

도와 세기가 증가했다(FAQ 3.3 참조).

  미래에 더 따듯한 기후에서는 더 강력하고 더 빈번하고 

더 오래 지속되는 열파가 발생할 위험도가 증가할 것이다. 

2003년의 유럽 열파는 며칠에서 1주일까지 지속되는 극단

적 열파의 한 예인데 미래의 더 따뜻한 기후에서는 더 흔해

질 가능성이 있다. 극단적 기상현상에 관련된 특징 하나는 

대부분의 지역에서 일교차가 감소될 가능성이 있다는 것이

다. 또한 미래의 따뜻한 기후에서는 서리 끼는(즉, 야간 기

온이 영하 이하로 떨어지는) 날의 수도 감소할 가능성이 있

다. 경작철의 길이는 서리 끼는 날의 수와 관련 있는데 기

후가 온난해짐에 따라 증가할 것으로 전망되었다. 북반구 

대부분의 지역에서는 겨울에 한파(즉, 극단적으로 찬 공기

가 며칠에서 1주일 이상 지속되는 기간) 발생빈도가 감소할 

가능성이 있다. 대기순환의 변화로 북아메리카 서부, 북대

서양, 유럽 남부, 아시아에서 극단적 추위가 최소로 감소하

는 지역은 예외가 될 수도 있다. 

  대부분의 대기-해양 대순환 모델(AOGCM)은 따뜻해진 

미래 기후에서는 북반구 중위도 및 고위도 지역의 대부분

에서 여름철 건조와 겨울철 강우가 증가할 것으로 전망한

다. 여름철 건조는 가뭄 위험도가 증가한다는 것을 뜻한다. 

건조화 위험도와 더불어, 따뜻해진 대기의 수분 보유력 증

가로 인해 강력한 강우 및 홍수가 증가할 가능성이 있다. 

이것은 이미 관측되었고, 앞으로도 계속될 것으로 전망된

다. 따뜻한 조건에서는 강우는  내릴 때 집중적으로 내리고 

그 사이에는 전혀 비가 오지 않는 기간이 길어지는 경향이 

있기 때문이다. 따라서 강하고 집중적인 폭우가 산발적으

로 일어나고 상대적으로 건조한 기간은 더 길어질 것이다. 

변화 전망의 또 하나의 특징은 평균 강우량이 증가할 것으

로 예상되는 여러 지역에서 극단적 강우가 더 심해질 것으

로 전망되고, 평균 강우량이 감소할 것으로 전망되는 지역

에서는 극단적인 건조화가 더 심각해질 것으로 전망된다는 

것이다. 

  극단적인 집중 강우가 증가할 것이라는 결과와 일치하

게, 미래에는 폭풍의 바람 세기가 변하지 않을지라도 극단

적인 폭우 강도는 증가할 것이다. 특히 북반구 육지의 경

우, 중부 및 북부 유럽의 많은 지역에서는 폭풍이 있는 동

안 집중강우의 증가로 인해 겨울에 비가 많아질 가능성이 

증가할 것으로 전망된다. 이것은 유럽과 기타 중위도 지역

에서는 유출량을 증가시키는 심한 눈비로 인해 홍수 발생 

가능성이 증가한다는 것을 암시한다. 여름철 강우에 대한 

결과도 이와 비슷한데 그것은 아시아 몬순 지역과 다른 열

대 지역에서 홍수가 증가하리라는 의미가 된다. 이런 변화

의 일부는 이미 진행 중인 경향의 연장일 것이다. 

  미래에는 열대성 저기압이 더욱 심각해지고 풍속과 집중

강우가 더 강해질 것이라는 모델링 결과가 있다. 연구 결과

들은 그런 변화가 이미 진행 중일 수도 있음을 암시한다. 

4등급과 5등급 허리케인의 연간 발생수가 지난 30년 동안 

증가했다는 징후가 있다. 일부 모델링 연구들은 따뜻해진 

기후에서는 열대 대류권의 안정성이 증가하여 지구적으로 

열대성 저기압의 발생 수가 감소할 것이며, 약한 폭풍은 감

소하고 강력한 폭풍은 증가하는 특징이 있을 것이라고 전

망했다. 또한 수많은 모델링 연구들은 열대 이외의 지역에

서는 폭풍의 세기는 증가하고 발생 수는 감소하는 일반적 

경향이 있을 것이고, 몇몇 지역에서는 심화된 저기압으로 

인해 극단적 바람은 증가하고 파고는 높아지는 경향이 있

을 것이라고 전망했다. 이 외에도 남반구와 북반구 모두 폭

풍 경로가 극지 쪽으로 위도를 몇 도 이동할 것이라고 전망

되었다.  

는다(Barnett et al., 2006).  이들 변화의 또 다른 측면은 평

균 강수가 증가하는 많은 곳에서 습한 극한 현상이 더 심각

해지고 평균 강수가 감소하는 곳에서 건조 극한 현상이 심

해지는 강수의 평균 변화와 관계된다(Kharin and Zwiers, 
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2005; Meehl et al., 2005a; Räisänen, 2005a,; Barnett et al., 

2006). 그러나 53개 멤버의 섭동 물리 앙상블 분석은 모델 

매개변수의 불확실성 때문에 개개의 지역에서 극한 강수 현

상의 빈도수 변화를 명확하게 추정하기 힘들 수 있다고 말

한다(Barnett et al., 2006). 극한 강수 현상의 이들 변화에 대

한 몇몇 특정 지역의 양상은 11장에서 더욱 논의할 것이다.

기후모델은 계속 초기 결과를 확정지었다. 증가하는 온실

가스에 의해 온난해진 미래 기후에서 강수 강도(예, 강수 이

벤트 당 비율적으로 더 많은 강수량)는 대부분의 지역에서 

증가하고(Wilby and Wigley, 2002; Kharin and Zwiers, 2005; 

Meehl et al., 2005a; Barnett et al., 2006) 강수 극한 현상의 

증가가 평균 강수의 변화보다 더 클 것으로 전망된다(Kharin 

and Zwiers, 2005). 9장에서 논의했듯이 이는 대기 강제의 에

너지 수지가 대규모 평균 강수에서 증가하나 극한 강수 현

상은 수분양의 증가와 관계가 있고 그러므로 Clausius‐
Clapeyron 관계와 연관된 비선형성 즉, 주어진 기온 증가에 

대해 극한 강수 현상의 증가가 평균 강수 증가보다 더 많을 

수 있다는 사실과 관련이 있다(예, Allen and Ingram, 2002). 

추가적으로 시간 규모는 계절적 평균 강수 극값의 빈도수 

증가가 일 강수 극값의 빈도수 증가보다 훨씬 더 크게 되는 

역할을 할 수 있다(Barnett et al., 2006). 많은 지역에서의 평

균 강수와 극한 강수의 증가는 지구 온난화와 관계된 역학

적, 열역학적 과정으로부터의 기여 때문이다(Emori and 

Brown, 2005). 평균 강수에 비해 극한 강수의 상당한 증가는 

주로 아열대 지역에서의 수증기 증가로 인한 극한 현상에 

미치는 상당한 열역학적 효과 때문이다. 열역학적 영향은 거

의 모든 곳에서 중요하지만 순환 변화 또한 중위도와 고위

도에서의 강수 강도 변화 패턴에 기여한다(Meehl et al., 

2005a). Kharin and Zwiers(2005)는 극한 값 분포의 위치와 

규모 모두의 변화가 본질적으로 연평균 강수 증가보다 훨씬 

큰 강수 극한 현상 증가를 일으킴을 보였다. 감마분포로부터

의 규모 인자의 증가는 강수 강도의 증가를 나타내며 겨울

철 북반구 육지와 같은 다양한 지역에서 특히 높은 값의 증

가된 규모 인자가 보인다(Semenov and Bengtsson, 2002; 

Watterson and Dix, 2003). 고분해능 모델(~1°)을 이용한 시

간 규모 모의는 감마분포의 변화를 이용한 유사한 결과 즉, 

물 순환에서의 증가된 극한 현상을 보인다(Voss et al., 

2002). 그러나 아열대 해양 지역에서처럼 몇몇 국지적 감소 

또한 전망된다(Semenov and Bengtsson, 2002).

많은 연구들이 증가된 강수 강도와 그에 수반된 홍수 증가 

사이의 관계를 언급했다. McCabe et al.(2001)과 Watterson 

(2005)은 특히 북반구 육지에서 아열대 지상 저기압을 동반

한 극한 강수 강도 증가와 수반된 홍수 증가 전망을 보였다. 

CMIP 모델들의 다중-모델 분석에서 Palmer and Räisänen 

(2002)은 중북부 유럽의 많은 곳에서 유럽에 걸친 많은 홍수

를 의미하는 중위도 스톰과 연관된 집중 호우 증가에 의한 

매우 습한 겨울철 가능성의 증가를 보였다(11장 또한 참조). 

그들은 미래의 온난화된 기후에서 아시아 몬순 지역에서의 

상당한 홍수를 수반하는 여름철 강수에 대해서도 유사한 결

과를 발견하였다. 비슷하게, Milly et al.(2002)과 Arora and 

Boer(2001), 그리고 Voss et al.(2002)은 미래의 온난해진 기

후에서 많은 주요 강 유역에서의 홍수 위험성 증가를 몇몇 

지역에서의 겨울철 적설 증가와 관계된 봄철 강물 유출의 

증가와 연관시켰다. Christensen and Christensen(2003)은 유

럽에서 여름철 홍수 위험성이 증가될 수 있다고 결론지었다.

Tebaldi et al.(2006)의 다중-모델 분석에서 Frich et 

al.(2002) 지수의 전 지구 평균 시계열은 모든 시나리오에 대

해 강수 이벤트 사이의 건기 증가의 다소 약해지고 덜 일관

된 경향과 함께(그림 10.18c,d), 20세기에서 21세기 동안 강

수 강도 증가 모의(그림 10.18a,b)를 보였다. 이런 결과에 대

한 일부 원인을 이들 값을 그린 지도에 보였는데 여기서 강

수 강도는 거의 모든 곳에서 특히 평균 강수 또한 증가한 중

위도와 고위도에서 증가했다(Meehl et al., 2005a; 그림 

10.18b를 그림 10.9와 비교). 그러나 그림 10.18d에서 아열대

와 중위도 아래에서는 강수 이벤트 사이의 연속된 건조일수

의 증가하였으나 평균 강수가 증가한 중위도 위와 고위도에

서는 일련의 건조일수가 감소하였다(그림 10.9와 그림 

10.18d를 비교). 다중-모델 평균에서 강수 이벤트 사이의 연

속된 건조 일수의 증가와 감소가 모두 나타나는 지역이 있

기 때문에(그림 10.9), 전 지구 평균 경향은 그림 10.18에서 

보이듯 모델들 사이에서 어느 정도 일관된다. 한 모델과 함

께 섭동 물리 앙상블에서의 일관된 반응은 오로지 제한된 

영역에서 7월 강수 일수의 증가된 빈도수를 보이고, 규준 앙

상블 평균에 대한 강수 극한 현상 변화의 커다란 범위는 기

온 극한 현상의 좀 더 일관된 반응과 대조되어(10.6.3.2절 참

조) 일반적으로 기온 극한 현상에 비해 강수 극한 현상의 덜 

일관된 반응을 나타낸다(Barnett et al., 2006). 20㎞ 분해능 

전 지구 모델에서 Frich et al.(2002) 강수 지수의 분석은 특

히 남아시아와 서아프리카의 강수 강도에 있어서 큰 증가와 

함께 그림 10.18의 것과 유사한 결과를 보인다(Kamiguchi et 

al., 2005).

10.3.6.2 기온 극한 현상

TAR는 미래 기후에서 더 많아진 극한 더위 에피소드와 

함께 고온 극한 현상의 위험도 증가(와 저온 극한 현상의 위

험도 감소)의 가능성이 매우 높다고 결론지었다. 더위 에피
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그림 10.18. 9개의 전 지구 결합 기후모델들로부터의 다중-모델 모의에 근거한 극한 현상들의 변화로서, Tebaldi et al.(2006)의 결과를 개작한 
것이다.(a) 저(SRES B1), 중(SRES A1B), 그리고 고(SRES A2) 시나리오에 대한 강수 강도(총 연강수량을 강수일로 나눈 것으로 정의됨)의 전구 
평균 변화,(b) A1B 시나리오에 대해 두 20년 평균 간의 모의 강수 강도 공간 패턴의 변화(2080년~2099년 마이너스 1980년~1999년),(c) 건조일(연간 
최대 연속 건조일수로 정의)의 전구 평균 변화,(d) A1B 시나리오에 대해 두 20년 평균 간의 모의 건조일 공간 패턴의 변화((2080년~2099년 마이너
스 1980년~1999년).(a)와(c)에서의 실선들은 1-년 평활된 다중-모델 평균이다. 선을 감싼 부분은 앙상블 평균의 표준편차를 나타낸다.(b)와(d)에서
의 점묘는 변화가 통계적으로 유의한 지를 결정함에 있어서 9개 모델 중 5개 이상이 일치하는 지역임을 나타낸다. 극한 지수들은 Frich et 
al.(2002)을 따라 오직 육지에 대해서만 계산되었다. 각 모델의 시계열은 그의 1980년~1999년 평균에 중심을 두었고, 1960년~2099년 기간에 대해
(추세 제거 후) 계산된 그의 표준편차로 정규화(재스케일)되었다. 그런 다음 모델들을 모아 전 지구 및 격자-상자 수준에서 앙상블 평균을 취하였
다. 따라서 변화는 표준편차의 단위로 주어진다.

소드의 증가는 일련의 연구를 통해 확실시되었다(Yonetani 

and Gordeon, 2001). Kharin and Zwiers(2005)는 단독 모델에

서 기온 극한 현상의 미래 증가는 지표 성질이 변화된 곳(눈

이 녹고, 토양이 건조해진)을 제외하고 세계 대부분에서 평

균 기온 증가를 따름을 보였다. 게다가 그들은 거의 총 지표 

전체에 대한 일기온 최대치 증가가 나타난 섭동 물리 앙상

블에서 모델 매개변수가 변할 때 이들 결과가 덜 일관됨에

도 불구하고, 대부분의 경우에 고온 극한 현상은 일 최고기

온의 증가와 일치하나 저온 극한 현상은 일 최저기온보다 

빠르게 따뜻해짐을 보였다. 그러나 증가 크기의 범위는 실질

적으로 모델 방정식에 대한 민감도를 의미한다.

Weisheimer and Palmer(2005)는 세 시나리오에 대해 14개 

모델에서 계절(DJF와 JJA) 기온 극한 변화를 조사하였다. 이

들은 21세기 말경에 이들 극한 고온 계절의 가능성이 많은 

지역에서 상승함을 전망하였다. 이들 결과는 규준 앙상블 평

균과 비교해 거의 모든 육지 지역에서 JJA 기온의 극한이 

적어도 20배 더 자주 발생하는, 그리고 몇 지역에서 100배 

더 자주 발생하는 섭동 물리 앙상블과 일치한다(이들 변화를 

앙상블 산포도보다 크게 만드는). 

TAR 이래로 미래의 한파 창궐 가능성이 연구되었다. 

Vavrus et al.(2006)은 A1B 시나리오를 따른 7개의 AOGCM 

실험을 분석하고, 한파 창궐을 일 기온이 현재 겨울철 평균

보다 적어도 2배 표준편차 이하로 떨어진 날 수가 연속으로 

이틀 이상일 때로 정의하였다. 미래의 온난해진 기후에 대

해, 그들은 북반구 대부분의 지역에서 한파 창궐의 빈도수가 

현재와 비교해 50%-100% 감소하고, 온실가스 증가와 관계

된 대기순환 변화로 인해 북아메리카 서부와 북대서양, 남유

럽, 아시아에서 가장 작게 감소할 것이라고 증명했다.
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TAR 시점에서 어떠한 연구도 열파(며칠에 걸쳐 지속되는 

상당한 고온 현상, 3장 참조)의 변화를 증명하지 못했다. 몇

몇 최근 연구는 열파에서의 가능한 미래 변화를 명시적으로 

말하며, 미래 기후에서 더욱 강력하고 오래 지속되며 더 자

주 발생하는 열파 위험성의 증가를 발견하였다(Meehl and 

Tebaldi, 2004; Schär et al., 2004; Clark et al., 2006). Meehl 

and Tebaldi(2004)는 열파에서 미래 변화 패턴이 서 유럽과 

지중해, 미국의 남동부와 서부에 걸쳐 가장 큰 강도 증가와 

더불어, 부분적으로 온실가스 증가에 의한 기본상태 순환 변

화와 관계가 있음을 보였다. 극한 더위를 야기시키는 추가적 

요소는 미래 온난해진 기후에서 더 건조해진 토양이다

(Brabson et al., 2005; Clark et al., 2006). Schär et al.(2004)

과 Scott et al.(2004), Beniston(2004)은 유럽의 2003년 열파

를 미래의 온난해진 기후에서 더욱 흔해질 가능성이 있는 

열파 타입의 한 예로서 사용하였다. Schär et al.(2004)은 극

한으로 더워진 조건의 빈도수 증가가 또한 평균 여름 기온

의 통계 분포가 단순히 더워진 조건으로 움직인 것 뿐 아니

라 더 넓어졌다는 점에서 경년 변동성 변화와 관계가 있음

을 지적하였다. 다중-모델 앙상블은 각기 다른 모델 매개변

수가 이런 반응의 크기 범위에 기여할 수 있다하더라도

(Clark et al., 2006), 열파가 20세기 후반부에 걸쳐 증가함을 

모의하였고 전 지구적으로, 그리고 대부분의 지역에서 증가

된다고 전망하였다(그림 10.19; Tebaldi et al., 2006).

미래의 온난해진 기후의 대부분 지역에서 DTR 감소가 

TAR에서 보고되었고 최근 연구들에 의해 입증되었다(예, 

Stone and Weaver, 2002; 그림 10.11b와 11장에 관계되어 또

한 논의되었다). DTR과 관계된 양에 대해, 그 시기에 이 이

슈에 대해 분명히 언급한 전 지구 결합 기후모델로부터의 

연구가 전혀 없었음에도 TAR는 미래의 온난해진 기후가 또

한 서리일수의 감소에 의해 특징 지워질 가능성이 있다고 

결론지었다. 이래로 아열대지역의 미래의 따뜻해진 기후에

서 온실가스 증가에 의한 대기순환 변화에 의해 지배되는 

감소 패턴과 함께 서리일수가 정말 감소할 수 있다는 것을 

보였다(Meehl et al., 2004a). 9 멤버의 다중-모델 앙상블로

부터 나온 결과는 20세기에서 21세기에 걸쳐 전 지구적으로, 

그리고 대부분의 지역에서 서리일수가 감소함을 모의하였다

(그림 10.19). 많은 중위도, 고위도 지역, 특히 북반구에서 

서리일수와 관계된 양은 Frich et al.(2002)에 의해 정의된 생

장기 길이이며 이는 미래 기후에서 증가될 것으로 전망되었

다(Tebaldi et al., 2006). 이 결과는 또한 20세기에서 21세기

에 걸쳐 전 지구적으로, 그리고 대부분의 지역에서 생장기 

길이의 모의된 증가를 보인 9 멤버의 다중-모델 앙상블에서

도 나타났다(그림 10.19). 그림 10.18과 10.19의 전 지구 평

균 극한 현상 지수는 전 지구 평균 기온에 대한 그림 10.5의 

상대적으로 일관된 증가에 비해 시나리오에 걸쳐 일정치 않

은 변화를 가진다. 이는 기온에 대한 복사 강제에 의해 잘 

규모화된 패턴(예, 그림 10.8)이 극한 현상에 대해서는 규모

화되지 않음을 의미한다.

10.3.6.3 열대성 저기압(허리케인)

TAR에서 평가된 초기 연구들은 미래의 열대성 저기압이 

더 커진 풍속과 더욱 집중된 강수와 함께 더욱 강력해질 것

임을 보였다. 최근 모델링 실험들은 온난한 기후에서 열대성 

저기압의 가능한 변화를 언급하고 대체로 이들 초기 결과를 

확정하였다. 이들 연구는 두 카테고리로 나뉜다: 개개의 열

대성 저기압의 일부 측면을 개략적으로 나타나는 모델 격자 

분해능을 가진 것과 개개의 열대성 저기압을 이치에 맞게 

모의하는 충분한 분해능의 모델 격자를 가진 것.

첫 번째 카테고리에서 50-100㎞이나 더 낮은 분해능을 가

진 모델은 상대적으로 성긴 격자 간격의 한계 때문에 관측

된 열대성 저기압 강도를 정확히 모의할 수 없음에도(예, 

Yoshimura et al., 2006) 전 지구 모델을 이용한 많은 기후변

화 실험이 개개의 열대성 저기압의 몇몇 특성을 모의하기 

시작했다. 대략 100‐㎞ 격자 간격을 가진 연구는 전 지구적

으로 그리고 북태평양에서는 열대성 저기압 빈도수의 감소

를, 북대서양에서는 국지적 증가를 보이나 최대 강도에서는 

어떠한 유의한 변화도 보이지 않았다(Sugi et al, 2002). 

Yoshimura et al.(2006)은 SST 패턴과 두 개의 대류 방안을 

달리한 같은 모델을 사용하여 상대적으로 약한 열대성 저기

압의 전 지구적 빈도수가 감소하나 강력한 태풍의 빈도수에

서 어떤 유의한 변화도 없음을 보였다. 그들은 또한 국지적 

변화가 SST 패턴에 따라 달라지고 태풍 중심 근처에서의 강

수가 미래에는 증가할 수 있음을 보였다. 50㎞ 분해능 모델

을 이용한 또 다른 연구는 이런 SST 패턴의 의존성을 확실

시하고 또한 미래 열대성 저기압에서의 강수 강도의 일관된 

증가를 보였다(Chauvin et al., 2006). 대략 100‐㎞ 격자 간격

을 가진 또 다른 전 지구 모델링 연구는 전 지구적으로 열대 

태풍이 6% 감소하고 강도는 약간 증가하며 열대 태평양에서 

온실가스 증가 반응으로 엘니뇨-유사 기본 상태와 관계된 

국지적인 증가와 감소 둘 모두 발견하였다(McDonald et al., 

2005). 같은 분해능 모델을 이용한 또 다른 연구는 열대성 

저기압 빈도수와 강도의 감소를 나타내었으며 미래의 북동 

태평양에서 모의된 열대성 저기압으로부터는 더 많은 평균 

및 극한 강수를 보였다(Hasegawa and Emori, 2005). 더 성긴 

분해능을 가진 대기모델(T63, 또는 약 200‐㎞ 격자 간격)을 

이용한 AOGCM 분석은 모델의 열대 태풍의 총수에서 거의 
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그림 10.19. 9개의 전 지구 결합 기후모델들에 의해 생산된 다중-모델 모의에 근거한 극한 값들의 변화를 보인 그림으로서, Tebaldi et al.(2006)의 
결과를 개작한 것이다.(a) 저(SRES B1), 중(SRES A1B), 그리고 고(SRES A2) 시나리오에 대한 서리일 지수(절대 최저 기온이 0℃ 보다 낮은 
연간 총 일수로서 정의됨)의 전 지구 평균 변화.(b) A1B 시나리오에 대해 두 20년 평균 간 모의된 서리일 공간 패턴의 변화(2080년~2099년 마이너
스 1980년~1999년).(c) 열파(같은 날짜의 기후값 보다 5℃ 이상 높은 일 최고 기온이 5일 이상 연속된 연중 가장 긴 기간으로서 정의됨)의 전 지구 
평균 변화.(d) A1B 시나리오에 대해 두 20년 평균 간 모의된 열파 공간 패턴의 변화(2080년~2099년 마이너스 1980년~1999년).(e) 생장기 길이(평균 
기온이 연속 5일 5℃를 넘는 연중 첫 시기와 마지막 시기 간의 길이로서 정의됨)의 전 지구 평균 변화.(f) A1B 시나리오에 대해 두 20년 평균 
간 모의된 생장기 공간 패턴의 변화(2080년~2099년 마이너스 1980년~1999년).(a),(c),(e)에서 실선은 10-년 평활된 다중-모델 앙상블 평균을 보인 
것이다; 실선을 감싼 영역은 앙상블 평균 표준편차를 나타낸다.(b),(d),(f)에서 점묘는 변화의 통계적 유의성을 결정함에 있어 9개 모델 중 5개 이상
이 일치하는 지역을 나타낸다. 극한 지수들은 육지에 대해서만 계산되었고, 서리일과 생장기는 열대밖지역에서만 계산되었다. Frich et al.(2002)을 
따라 극한 지수들을 계산하였다. 각 모델의 시계열은 그의 1980년~1999년 부근에 중심을 두고, 1960년~2099년 기간에 대해(추세 제거 후) 계산된 
그 표준편차에 의해 정규화(재스케일)되었다. 그런 다음에 전 지구 및 격자-상자 규모에서 의 한 앙상블 평균으로 병합되었다. 따라서 변화는 표준
편차의 단위로 주어진다.
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변화를 보이지 않으며 더 따뜻해진 기후에서 중간 강도 태

풍의 약간의 감소만을 나타낸다(Bengtsson et al., 2006). 성

긴 분해능 대기모델(T42, 또는 약 300‐㎞ 격자 간격)을 가진 

지구 온난화 모의에서, 전 지구 열대성 저기압 발생의 빈도

수는 유의적으로 변하지 않으나 전 지구 열대성 저기압의 

평균 강도는 상당히 증가한다(Tsutsui, 2002). 그러므로 열대

성 저기압의 기초 측면만을 나타낼 수 있는 이 카테고리의 

성긴 격자 모델로부터 이들 모델이 나타낸 열대성 저기압의 

빈도수나 강도에서의 큰 변화에 대해 일관된 증거가 없으나 

더 따뜻해진 기후의 미래 태풍으로부터 더욱 강력해진 강수

의 일관된 반응은 존재한다. 또한 Yoshimura et al.(2006)에

서 미래 기후의 열대 강수 감소는 어떠한 전 지구 결합모델

에서도 발생하지 않은 상황인 대기 중 CO2가 증가됨에 따라 

고정된 SST에 대한 것이다. 

두 번째 카테고리에서 열대성 저기압의 많은 양상을 확실

히 모의할 수 있는 모델을 이용해 연구가 수행되었다. 예를 

들면, Knutson and Tuleya(2004)는 고분해능(9㎞까지 내려

간) 중규모 허리케인 모델을 이용하여 약 60-70㎧에 이르는 

강도를 가진 모델에서 습윤 대류 처방에 따라 달라지는 허

리케인을 모의하였다. 그들은 증가된 CO2를 가진 9개 전 지

구 기후모델로부터 나온 평균적인 열대 조건을 이용하여, 

1%/yr의 비율로 80년간 CO2가 축적된 이상화된 조성 이후에

(8장에서 모델에 대해 보인 TCR에 의해 주어진 온난화) 14% 

이상의 극심한 중심 기압 강하 및 6%나 더 높은 최대 지상 

풍속, 약 20% 더 커진 태풍 주변 강수를 가진 열대성 저기

압을 모의하였다. 다중 둥지 격자 기법을 사용하여 국지 모

델을 남양주와 서태평양에 걸쳐서는 125‐㎞ 격자 분해능을 

가지고, 그리고 그 안에 남서태평양 영역에서는 30‐㎞ 분해

능 모델을 삽입하여 강제하는데 AOGCM이 사용되었다

(Walsh et al., 2004). 이 30‐㎞ 분해능에서, 모델은 17㎧의 관

측된 열대성 저기압 낮은 풍속 한계 기후값을 엄 히 모의

할 수 있었다. 열대성 저기압 발생(열대성 저기압 활성 일수

의 관점에서)은 관측된 것보다 약간 크고 태풍 중심 근처에

서 기압경도는 관측된 것보다 다소 약한데, 이는 관측된 최

대 풍속보다 낮은 것과 관계가 있으며 이는 30‐㎞ 격자 간격

이 기압경도와 바람의 최대치를 잡아내기에는 너무 성기기 

때문이다. 3배 CO2의 모델 구성에서, 모의된 열대성 저기압

들 중 30㎧보다 큰 최대 풍속을 가진 태풍의 수는 56% 증가

하였으며 중심 기압이 970hPa보다 작은 태풍의 수는 26%가 

증가하였고 남서 태평양 지역에 대해 열대성 저기압의 빈도

수와 이동에서는 큰 변화가 없었다. 또한 ENSO 진동이 남

서 태평양에서 열대성 저기압 발생 패턴에 상당한 영향을 

끼치며(Nguyen and Walsh, 2001), 미래 ENSO 작용의 불확

실성이(10.3.5.1절) 열대성 저기압에 대한 불확실성에 기여함

을 주목해야 한다(Walsh, 2004).

실제 태풍에 비슷해지기 시작하는 열대성 저기압을 생성

할 수 있는 고분해능 전 지구 모델을 이용한 또 다른 실험에

서, A1B 시나리오에 대해 전 지구 20‐㎞ 격자 대기모델을 현

재 시점에서 21세기 말까지 10년 주기로 시간을 잘라 구동

하여 열대성 저기압 변화를 조사하였다. 관측된 기후학적 

SST가 20세기 말까지 10년 주기로 대기모델을 강제하는데 

사용되었으며, 미래 기후에 대해서는 AOGCM 모의로부터 

얻은 시간 평균 SST 아노말리가 관측된 SST에 더해지고 대

기 조성은 A1B 시나리오와 일관성을 가지도록 모델에서 변

화되었다. 이 분해능에서, 현재 기후에 대한 열대성 저기압 

특성과 수, 그리고 경로는 잘 모의되었으나 모의된 풍속 강

도는 다소 관측 강도보다 약하게 나타났다(Oouchi et al., 

2006). 이 연구에서, 열대성 저기압 빈도수는 전 지구적으로 

30% 감소하였다(그러나 북대서양에서는 34% 증가하였다). 

극한 지상 바람을 가진 가장 강한 열대성 저기압의 수는 증

가한 반면 약한 태풍은 감소하였다. 경로는 평가할 수 있을 

만큼 변경되지 않았고 미래의 모의된 열대성 저기압에서 최

대 정점 풍속은 모델에서 약 14% 증가하였으나 통계적으로 

유의한 증가는 모든 해양에서 발견되지 않았다. 위에서 언급

했듯이 열대 대류권의 증가된 안정도(적어진 태풍)와 더 커

진 SST(형성된 태풍이 더 강력해지는)의 상충하는 효과는 

모델에서 다른 해양에서 보다 더 큰 SST 증가가 나타나는 

열대 북 대서양을 제외하고 이들 변화에 기여하는 듯 하다. 

그러므로 SST 온난화는 대서양의 연직 안정도보다 더 큰 영

향을 가지며 더 많은 태풍 뿐 아니라 더 강력한 태풍을 생성

한다. 그러나 이런 국지적 변화는 대개 미래의 모의된 SST 

변화의 공간 분포에 의존한다(Yoshimura et al., 2006).

Sugi et al.(2002)은 열대성 저기압 빈도수의 전 지구 규모 

감소가 열대에서의 대류권 순환의 약화(연직 질량 속의 관점

에서)와 접하게 관련됨을 보였다. 이들은 열대 대류권에서 

거조 정적 안정도의 상당한 증가 및 열대 강수(또는 대류 가

열)에서의 미미한 증가가 대류권 순환 약화에 기여하는 주요 

인자임을 언급하였다. Sugi and Yoshimura(2004)는 이들 열

대 강수 변화의 메커니즘을 조사하였다. 이들은 CO2 강화

(SST 조건을 변화시키지 않았다. 이는 위에서 언급했듯 현

실적이지 않다)가 평균 강수 감소(Sugi and Yoshimura, 2004) 

및 약 100㎞ 분해능을 가진 대기모델에서 모의된 열대성 저

기압 수의 감소(Sugi and Yoshimura, 2005)에 영향을 미침을 

보였다. 북태평양 서부에서 열대성 저기압 경로의 가능한 변

화를 추론하는 메커니즘으로서(Wu and Wang, 2004)의 대규

모 유도류의 미래 변화를 분석하여 태평양의 엘니뇨-유사 
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평균기후변화 정도에서 이런 이동의 의존성과 함께 미래 기

후변화 실험에서 다른 시간에 다른 이동을 보였다(10.3.5절 

참조).

지금까지의 모델 결과를 종합해보면, 미래의 온난해진 기

후에서, 성긴 분해능 모델은 열대성 저기압과 거의 일치하지 

않으며 결과는 모델에 의존적이나 이들 모델은 미래 태풍의 

강수 강도에서는 일관된 증가를 보인다. 열대성 저기압을 좀 

더 확실히 모의하는 고 분해능 모델은 바람 정점 강도에서

는 어느 정도로 일관된 증가를 전망하나 평균 강수와 최대 

강수 강도에 대해서는 상당한 일치를 보인다. 또한 상대적으

로 약한 열대성 저기압의 수는 감소하며 강력한 열대성 저

기압의 수는 증가하고 전 지구 총 열대성 저기압 수는 감소

할 가능성이 약간 있다.

10.3.6.4 아열대 스톰과 해양 파고

TAR는 스톰의 수가 줄어든다 하더라도 더 강력해진 아열

대 스톰의 미래 경향 가능성에 대해 언급했다. 초기 결과(예, 

Schubert et al., 1998)와 일치하는 최근에 나온 좀더 일치하

는 결과는 양 반구의 중위도 스톰 경로에서 몇 도 위도 정도 

극향으로 이동하는 경향이다(Geng and Sugi, 2003; Fischer‐
Bruns et al., 2005; Yin, 2005; Bengtsson et al., 2006). 스톰 

경로 행방에 대한 이런 이동과 일치하여, Cassano et al. 

(2006)은 10 멤버의 다중-모델 앙상블을 이용하여 북극에서

는 겨울철과 여름철에 더욱 저기압성으로 지배되는 순환 패

턴으로의 미래 변화를, 남극에서는 증가된 저기압성 및 강화

된 편서풍을 보였다(Lynch et al., 2006).

몇몇 연구는 아열대 저기압 특성에서 거의 변화를 보이지 

않았다(Kharin and Zwiers, 2005; Watterson, 2005). 그러나 

국지 연구는 서유럽 여러 지역에서 이들 깊어진 저기압과 

관계된 더욱 강력해진 바람 이벤트와 더불어 더 강한 시스

템을 향한 경향을 특히 A2 시나리오의 또 다른 전 지구 결

합 기후모델 분석에서(Leckebusch and Ulbrich, 2004) 보였

는데 덜 두드러진 진폭에도 불구하고 B2 모의에서도 유사한 

변화가 있었다. Geng and Sugi(2003)는 더 높은 분해능(약 

100㎞ 분해능)의 대기 GCM(AGCM)을 시간 분할 실험과 함

께 이용하였고 온난해진 기후의 DJF와 JJA 계절에 양 반구

의 중위도에서  대류권 하부의 경압성 변화와 관계되어, 일

반적으로 초기 결과 및 더 성긴 GCM 결과(예, Dai et al., 

2001b)와 일치하는 저기압 도(계절 당 4.5°×4.5° 영역에

서의 저기압의 수)의 감소를 발견하였다. 이들은 또한 약하

거나 중간 강도의 저기압 도가 감소한 반면 강한 저기압 

도가 증가함을 발견하였다. 몇몇 연구들은 이들 스톰의 중

심 기압이 감소를 제외한(15 멤버의 다중-모델 앙상블에 대

한 Lambert and Fyfe, 2006) 북반구에서와 남반구에서(Fyfe, 

2003, 아남극 저기압의 30% 감소 가능성) 중위도 스톰의 감

소 가능성을 보였다. 남반구에 대한 두 연구는 스톰 경로의 

극향 이동을 분명히 식별하지 못했으나 그들의 방법론은 상

대적으로 성긴 격자를 사용하여 수도 위도의 이동을 발견할 

수 없었을 것이며 오로지 중심 기압 증명만 사용하여 아남

극 기압골과 같은 반영구적 양상에 대한 식별만 암시할 수 

있었다. 북반구에 대한 이들 변화의 좀더 국지적인 양상이 

Inatsu and Kimoto(2005)에 의한 단독 모델 연구에서 언급되

었다. 이들은 미래 서태평양에서는 더욱 활발해진 스톰 경로

를, 다른 곳에서는 약해진 경로를 보였다. Fischer‐Bruns et 

al.(2005)은 북대서양과 남반구 해양에서 스톰 활동이 증가하

며 태평양에서 감소함을 서술하였다.

ECHAM4의 중간 대기 버전을 이용하여 시간 분할 실험을 

이용한 성층권-대류권 교환을 분석함으로써, Land and 

Feichter(2003)는 저기압적 저기 활동이 온난해진 기후에서 

400hP 이하의 경압성 감소로 인해 북위 30도의 극방향으로 

약해지는 반면 저기압성 활동은 400hPa 이상의 증가된 경압

성과 관계되어 남반구에서 더 강해짐을 보였다. 십년안 시

간 규모에서 대기순환 변동성은 또한 온실가스 및 에어러솔 

증가로 인해 변할 수 있다. 한 모델 결과(Hu et al., 2001)는 

지구 온난화로 인해 SLP와 500hPa 고도장의 십년안 변동성

이 열대에서 증가하며 고위도에서 감소할 것임을 보였다.

요컨데, 다수의 현 세대 모델로부터 가장 일관된 결과는 

미래의 온난해진 기후의 양반구 모두에서, 특히 남반구에서 

뚜렷하게 나타나는 스톰 경로의 극방향 이동과 고 위도에서

의 더욱 강해진 스톰 활동이다.

해양에서의 극한 조건과 관련되어 연구된 새로운 양상은 

파고이다. Wang et al.(2004)과 Wang and Swail(2006a,b), 

Caires et al.(2006)에 의한 연구는 중위도 해양의 많은 지역

에서 극한 파고 증가가 미래의 온난해진 기후에서 발생할 

것임을 보인다. 이는 중위도 스톰과 관계된 풍속 증가로 인

해 높은 파도가 발생하는 것과 연관이 있으며 위에서 언급

한 중위도 스톰의 수는 감소하나 강도는 증가함을 보인 연

구와 일관된다.

10.4 생지화학 되먹임 및 해양 산성화와 관련
된 변화

10.4.1 탄소순환/식생되먹임

이 장에서 설명되는 표준 IPCC AR4 기후전망 모의에 필

적한 사업으로서, WCRP와 국제 지권-생권 프로그램(IGBP)



기후변화 2007~과학적 근거 -

836

그림 10.20. (a) 많은 IPCC AR4 기후모델들을 위한 강제로서 사용되

는 표준 대기중 CO2 농도(흑색)와 SRES A2 배출 시나리오에 대해 11

개의 C
4
MIP 모델들에 의해 모의된 21세기 대기중 CO2 농도(적색)의 

비교. 표준 CO2 농도 값은 BERN‐CC 모델에 의해 계산되었고 TAR에

서 사용된 값과 동등하다. 몇몇 IPCC‐AR4 모델들에 있어서, 탄소 배
출을 대기중 농도 변환하기 위해 서로 다른 탄소 순환 모델들이 사용

되었다.(b) CO2 배출에 의해 강제된 C
4
MIP 모델들에서 모의된 전 지

구 평균 지표 기온변화(2000년 대비)(적색)와 CO2 농도에 의해 강제된 

IPCC AR4 모델들에서 모의된 지구 온난화(흑색)의 비교. C
4
MIP 전 

지구 기온변화는 표준 IPCC AR4 기후모델들에 의해 사용되는 비‐CO2

복사 강제를 고려해 주기 위해 보정되었다. 

에 의해 지원되는 기후-탄소순환 결합 모델 상호비교 프로

젝트(C4MIP)가 시작되었다. 육지와 해양 탄소순환을 재현하

는(7장 참조) 11개의 기후모델이 모의를 수행하여(표준 

IPCC AR4 모의에서와 같은 대기 CO2 농도 시나리오 대신) 

1860년에서 2100년의 시간 기간에 대해 인위적 CO2 배출 시

나리오에 의해 모델이 구동되었다. 각 C4MIP 모델은 대기 

중 CO2 증가가 탄소순환에 영향을 끼치는 기후변화를 유도

하는 ‘결합’ 모의와 탄소순환이 기후에 의해 요란되지 않을 

때 발생할 수 있는 대기중 CO2 성장률을 추정하고자 대기 

중 CO2 복사 강제가 산업시대 이전의 농도로 고정된 ‘비결

합 모의’ 두 가지의 모의를 수행하였다. 배출값은 역사시대

에 대해서는 관측치(Houghton and Hackler, 2000; Marland 

et al., 2005)에서부터, 미래에 대해서는 SRES A2 시나리오

로부터 얻었다(Leemans et al., 1998).

7장에서는 C4MIP 모델의 주요 결과를 탄소순환에 대한 

기후 영향의 관점에서 기술하였다. 이 절에서는 이들 영향으

로부터 대기중 CO2와 그럼으로써 기후시스템에 미치는 되먹

임 영향을 추론하고자 한다. 미래 기후변화가 인위적 CO2를 

흡수하는 육지와 해양 탄소순환의 효율성을 감소시킬 것, 특

히 육지 탄소 흡수 감소에 빚지고 있다는 사실이 모델들 사

이에서 이의 없이 일치하고 있다. 후자는 온난해진 기후 하

에서 CO2의 순 일차 생산성 감소와 토양 호흡 증가의 조합

에 의해 유도된다. 그 결과, 기후변화가 탄소순환을 조절하

게 되면 상당한 비율의 인위적 CO2가 공중에 머물 것이다. 

21세기 말 경에 이 증가된 CO2는 두 개의 양 극단 모델에서

는 20에서 220ppm 사이에서 변하며 대부분의 모델에서는 

50‐100 ppm 사이에 놓인다(Friedlingstein et al., 2006). 이 증

가된 CO2는 복사 강제를 0.1~1.3Wm‐2 증가시키고 이에 따라 

온난화 역시 0.1~1.5℃ 증가한다.

모든 C4MIP 모델은 비결합 실험보다 결합 실험에서 더 높

은 대기중 CO2 성장률을 모의한다. A2 배출 시나리오에서 

이 양의 되먹임은 위에서 언급했듯 더 큰 대기중 CO2 농도

를 야기시키며(Friedlingstein et al., 2006), 이는 AR4에서 평

가된 표준 결합 모델의 농도에서도 그렇다(예, Meehl et al., 

2005b). 2100년경에는 C4MIP 모델의 대기중 CO2는 730에서 

1,020ppm 사이에서 변하며 이는 다중-모델자료 집합에서 

표준 SRES A2 시나리오의 836ppm과 비교된다(예, Meehl et 

al., 2005b). 탄소순환의 미래 변화에 기인한 이 불확실성은 

그림 10.20a에 나타났다. 이 그림에서 C4MIP 비결합 모의의 

CO2 농도를 표준 SRES A2 농도 값 중심에 두었다. 범위는 

탄소순환의 불확실성을 반영한다. 836ppm의 표준 SRES A2 

농도값이 기후-탄소순환 되먹임을 설명하는 Bern 탄소순환-

기후모델(BERN‐CC; Joos et al., 2001)을 이용하여 TAR에서 

계산되었음을 주지해야 한다. 매개변수 민감도 실험은 그 시

기에 BERN‐CC 모델을 가지고 수행되었으며 범위는 735에

서 1,080 ppm이고 C4MIP 연구의 범위와 비교될만하다. 탄

소순환에 미치는 기후되먹임 불확실성의 영향은 또한 Wigley 

and Raper(2001)에 의해 확률적으로 고려되었다. 최근 논문

(Wigley, 2004)은 개개의 배출 시나리오를 고려하여 Wigley 

and Raper(2001)와 같은 방법으로 탄소순환 되먹임을 설명하

였다. 이들 연구의 결과는 좀 더 최근의 C4MIP 결과와 일치

한다. C4MIP에서 고려된 A2 시나리오에 대해 Wigley and 

Raper 모델을 이용한 2100년의 CO2 농도 범위는 769~1,088 

ppm이며, 이는 C4MIP 연구(비‐CO2 기체로 인한 추가적인 

온난화 효과를 무시한)의 730~1,020 ppm과 비교될만하다. 
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그림 10.21. (a) 대기중 CO2 안정화 시나리오들인 SP1000(적색), 

SP750(청색), SP550(녹색), 그리고 SP450(흑색).(b) 탄소순환에 미치
는 기후의 효과를 고려하지 않고 3가지 안정화 시나리오에 대해 3가지 
모델, 즉 Hadley 단순 모델(Jones et al., 2006; 실선), UVic EMIC 
(Matthews, 2005, 파선), 그리고 BERN2.5CC EMIC(Joos et al., 
2001; Plattner et al., 2001; 세모)에 의해 계산된 상응 연 배출(뒤의 
두 모델에 관한 상세 정보는 표 8.3 참조).(c)(b)와 같지만 탄소순환에 
미치는 기후의 효과가 고려됨.(d) 기후‐탄소순환 되먹임이 상응 배출의 
계산에 미치는 효과를 보여주는(b)와(c) 간의 차이.

유사하게 신경망을 이용하여 Knutti et al.(2003)은 기후-탄

소순환 되먹임이 SRES A2 시나리오에 대한 중앙 추정치에 

걸쳐 약 0.6℃의 증가를 일으키고 불확실성 범위의 상한에서 

약 1.5℃의 증가를 일으킴을 보였다.

내부변동성과 대조되는 모델 간 변동성으로부터 나온 불

확실성에 대한 기여를 정량화하기 위해 CMIP2 모델을 이용

한 14개 멤버의 다중-모델 앙상블을 가지고 탄소 흡수에 관

한 불확실성을 다루었다(Berthelot et al., 2002). 이들은 가장 

큰 기후 민감도를 가진 AOGCM에서 또한 열대의 토양 건조

화가 가장 크며 그러므로 탄소 흡수 감소가 최대임을 발견

하였다.

C4MIP 협약은 비‐CO2 온실가스 및 에어러솔의 변화를 설

명하지 못한다. C4MIP의 모의된 온난화와 IPCC AR4 기후

모델을 비교하기 위해 CO2 단독의 SRES A2 복사 강제와 

TAR의 부록 II에 제공된 총 강제(CO2와 비‐CO2 온실가스 및 

에어러솔의 합)가 사용되었다. 이들 숫자를 이용하고 각 

C4MIP 모델의 기후 민감도를 알면서, 비‐CO2 온실가스와 에

어러솔을 포함한다면 C4MIP 모델에 의해 모의될 수 있었던 

온난화가 추정될 수 있었다. SRES A2 시나리오에 대해 이

들 추정치는 21세기 말의 전 지구 기온상승의 C4MIP 범위가 

2.4‐5.6℃임을 보였고 이는 표준 IPCC‐AR4 기후모델의 2.6‐
4.1℃ 범위와 비교될만하다(그림 10.20b). 대부분의 C4MIP 

모델에서 2100년경의 훨씬 큰 CO2 농도의 결과로서 2100년

경의 지구 온난화 상한 추정치는 표준 SRES A2 모의에 대

해서 보다 최대 1.5℃ 더 높을 것이다.

C4MIP 결과는 주어진 CO2 배출 시나리오에 대해 CO2 섭

동을 흡수하는 지구 용량의 역학적 변화를 고려하기 위한 

기후변화를 모의하기 위해 기후시스템과 탄소순환의 결합 

중요성을 부각시켰다.

역으로 기후-탄소순환 되먹임이 CO2 배출 전망의 추정에 

영향을 미쳐 주어진 농도에서 대기중 CO2를 안정화 시킬 것

이다. TAR는(기후-탄소 되먹임을 포함하는) 다른 모델 매개

변수화를 이용하여(Joos et al., 2001; Kheshgi and Jain, 

2003) Wigley와 Richels, 그리고 Edmonds(WRE; Wigley et 

al., 1996) 안정화 농도 시나리오에 대한 미래 배출의 범위를 

보였다. 그러나 이런 되먹임에 의한 배출 감소는 정량화되지 

못했다. C4MIP 협약과 유사하게 결합 모의와 비결합 모의는 

특히 안정화를 이루는데 요구되는 미래 CO2 배출에 미치는 

기후변화 영향을 평가하기 위해 최근에 수행되었다(Matthews, 

2005; Jones et al., 2006). 그림 10.21은 세 개의 기후-탄소순

환 모델에 의해 모의되었던 안정화 프로파일 SP450과 

SP550, SP750, SP1000(SP450은 CO2 농도의 안정화가 

450ppm임을 뜻한다, 등등)에 대해 CO2 안정화를 이루는데 

요구되는 배출을 보인다. 위에서 자세히 했듯이 기후-탄소

순환 되먹임은 육지와 해양의 CO2 흡수를 감소시켜 주어진 

대기중 CO2 안정화 경로에 적합한 배출 감소를 야기한다. 

안정화 시나리오가 높을수록 기후변화는 커지며, 탄소순환

에 미치는 영향도 커지므로 기후-탄소순환 되먹임이 없는 

경우에 비해 배출 감소도 커진다. 예를 들면, 대기중 CO2를 

450ppm에서 안정화시키는 것은 이는 전 지구 평형 온난화

가 1.4~3.1℃ 정도가 될 것이고 최고 추정치는 약 2.1℃라는 

것이며, 현재의 연평균 온실가스 배출을 52% 감소시켜야 하

고 2100년에는 90%를 감소시켜야 한다는 것이다. 양의 탄소
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그림 10.22. 서로 다른 수준의 대기중 CO2 농도 안정화를 가져오는 전

망된 CO2 배출과 탄소순환에서의 불확실성이 계산된 배출에 미치는 

효과. 그림(a)는 CO2 농도의 가정된 경로(SP 시나리오)(Knutti et al., 

2005)를 보인 것이며,(b)와(c)는 Bern2.5CC EMIC(Joos et al., 2001; 

Plattner et al., 2001)에 의해 전망된 암시적 CO2 배출을 보인 것이다. 

SP 시나리오 각각에 대해(b)에 주어진 범위는 상이한 모델 매개변수
화, 그리고 그림(c)에서 시나리오 SP550에 대해 예시된 가정들(‘CO2+ 
climate’에 대한 범위)의 효과를 나타낸다.(b)에서의 상한과 하한은 색
칠된 영역의 상단과 하단에 의해 나타내어진다. 또 다르게, 하한(여기
에는 보이지 않음)이 점선에 의해 나타내어지기도 한다. 그림(c)는 배
출 범위와 시나리오 SP550에 대한 민감도를 예시한다.

순환 되먹임(즉, 온난화에 의해 야기된 해양과 육지의 탄소 

흡수 감소)은 탄소순환이 기온에 반응하지 않는다는 가설에 

비해 105‐300 GtC 정도의 450ppm에서의 CO2 농도 안정화에 

적합한 21세기의 총(누적) 배출을 감소시킨다. C4MIP 분석

에서 중점을 둔 기후-탄소순환 되먹임의 강도에 관한 불확

실성은 또한 그림 10.21에서 분명하다. SP550와 SP750, 

SP1000과 같은 높은 안정화 시나리오에 대해 더 큰 온난화

(각각 2.9℃, 4.3℃, 5.5℃)는 누적된 적합한 배출에서 증가하

는 더 큰 감소(각각 130‐425GtC, 160‐500GtC, 그리고 165‐
510GtC)를 요구한다. 

육지와 해양의 탄소 흡수를 일으키는 과정을 포함한 현재

의 불확실성은 안정화를 얻는데 요구되는 CO2 미래 배출에 

있어서의 불확실성으로 해석할 것이다. 그림 10.22에서 불확

실성과 관계된 탄소순환을 BERN2.5CC 탄소순환 EMIC 

(Jooes et al., 2001; Plattner et al., 2001; 모델 상세 정보는 

표 8.3 참조)와 SP450에서 SP1000 시리즈의 CO2 안정화 시

나리오를 이용하여 기술하였다. 배출 불확실성의 범위는 해

양 수송 매개변수와 육지 생권을 통해 탄소의 순환을 설명

하는 매개변수화를 바꾸면서, TAR에서 만들어진 것과 같은 

가정을 이용하여 유도되었다. 그러므로 매우 유사하게 결과

를 비교할 수 있으며 작은 차이는 대개 다른 CO2 궤적과 여

기 TAR에 비교된 해양 역학 모델의 사용에 의해 설명될 수 

있다.

모델 결과는 대기중 CO2 안정화에 대해, 모든 시나리오에

서 배출이 2000년 값 이하로 감소될 필요가 있음을 확실시

했다. 이는 탄소순환 불확실성을 포함하는, 심지어 상한까지 

포함하는 전체 범위의 모의에 대해서 사실이며 이는 육지의 

탄소순환 가정의 다소 극한 가정에 근거한다.

2000년에서 2100년(2300년)까지 기간에 대한 누적 배출은 

SP450의 596GtC(933GtC)에서 SP1000의 1,236GtC(3,052GtC)

까지의 범위를 가지고 있다. 배출 불확실성은 2100년에 참고 

사례에 대해 ‐26%에서 +26% 사이이며 2300년에는 ‐26%에서 

+34%로 시간에 따라 증가한다. 그러므로 불확실성의 범위는 

CO2 안정화 농도의 크기와 유도된 기후변화에 따라 달라진

다. 전망된 배출에서 기후 민감도 불확실성에 기인한 추가적

인 불확실성은 1.5℃와 4.5℃ 기후 민감도를 가진 두 개의 

추가적 모의에 의해 입증되었다(Box 10.2 참조). 이 범위의 

기후 민감도에 대한 결과적인 배출은 탄소순환을 이끄는 과

정의 불확실성에 의해 포함된 범위 내에 있다.

표준 IPCC‐AR4와 C4MIP 모델 둘 모두 미래 전망에서의 

지면 피복 변화의 영향을 무시한다. 그러나 2장과 7장에서 

설명했듯이 지면 피복의 과거와 미래 변화는 여러 과정을 

통해 기후에 영향을 미칠 수 있다. 첫째로, 이는 알베도와 

같은 지표 특성을 변화시킬 수 있다. 둘째, 현열에 대한 잠

열의 비에 영향을 미침으로써 지표 기온에 영향을 끼칠지 

모른다. 셋째, 땅으로부터 추가적인 CO2 배출을 유도할 수 

있다. 넷째, 대기 중 CO2를 흡수하는 땅의 용량에 영향을 미

칠 수 있다. 지금까지 어떠한 통합 결합 AOGCM도 이들 네 
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요소를 모두 함께 다룬 적이 없다. AGCM을 이용하여 

DeFries et al.(2004)은 미래 지면 피복변화가 기후에 미치는 

영향을 연구하였고 Maynard and Royer(2004)는 아프리카에 

대해서만 유사한 실험을 수행하였다. DeFries et al.(2004)은 

콜로라도 주립 대학 GCM(Randall et al., 1996)을 대기모델 

상호비교 프로젝트(AMIP)의 기후학적 해수면 기온과 현재

의 식생 혹은 Integrated Model to Assess the Global 

Environment(IMAGE‐2; Leemans et al., 1998)의 저성장 시

나리오부터 나온 2050 식생 지도를 가지고 강제하였다. 연구

는 열대와 아열대에서 초지나 경작지로 산림을 대체하는 것

이 탄소 동화의 감소를 야기하며, 이로 인해 잠열 플럭스의 

감소 또한 일으킴을 발견하였다. 잠열 플럭스의 감소는 산림

이 사라진 열대 지역에서 지면을 1.5℃까지 온난화시킨다. 

아프리카에 대해 고분해능을 가진 ARPEGE‐Climat AGCM 

(Déqué et al., 1994)을 이용하여, Maynard et al.(2002)은 두 

실험을 수행하였다. 하나는 이전 ARPEGE transient SRES 

B2 모의로부터 나온 배증 CO2 SST와 현재 식생을 가지고 

한 모의이며, 다른 하나는 같은 SST와 IMAGE‐2 모델

(Leemans et al., 1998)의 SRES B2 모의로부터 나온 식생을 

가지고 한 모의다. DeFries et al.(2002)과 유사하게, 열대 아

프리카에서 미래의 산림벌채는 지면 온난화를 일으키는 현

열과 잠열의 재분배를 야기한다. 그러나 이런 온난화는 상대

적으로 작으며(0.4℃) 대기 CO2 배증으로 인한 온난화의 약 

20% 정도를 나타낸다.

두 최근 연구는 지면 피복의 미래 변화와 비교되는 온실

가스 미래 변화의 상대적인 역할을 더욱 조사하였다. 

Maynard and Royer(2004)와 같은 유사한 모델 디자인을 이

용하여, Voldoire(2006)는 2050 SRES B2 온실가스 시나리오 

하에 모의된 기후변화를 2050 SRES B2 지면 피복 변화 시

나리오 하의 것과 비교하였다. 온실가스 농도 증가에 비교된 

식생 변화의 상대적인 영향은 대개 10% 정도이며 국지적인 

열대 지역에 걸쳐 30%에 이를 수 있음을 보였다. 좀 더 포

괄적인 연구에서 Feddema et al.(2005)은 같은 방법을 2000

년에서 2100년에 걸쳐 SRES A2와 B1 시나리오에 대해 적용

하였다. 유사하게, 그들은 전 지구 규모에서 어떠한 유의한 

영향을 발견하지 못했으나 국지적인 규모에서는, 잠재적으

로 큰 영향의 가능성, 예를 들면 DTR 감소와 관계되어 A2 

지면 피복 변화 시나리오에 대해 아마존에서는 2100년까지 

2℃ 정도 온난해짐을 발견하였다. 이들 연구의 일반적인 발

견은 지면피복 변화로 인한 기후변화가 집중적인 지면피복 

변화가 발생하는 국지적인 수준에서는 온실가스에 비해 중

요할 수 있다는 것이다. 전 지구적으로 온실가스 농도의 영

향은 지면 피복 변화의 영향보다 우세하다.

10.4.2 대기 중 이산화탄소 증가로 인한 해양산성화

증가하는 대기 중 CO2 농도는 해양의 pH 및 탄산 이온 농

도를 낮춤으로써 탄산칼슘에 관한 포화 상태를 감소시킨다

(Feely et al., 2004). 이들 변화의 주요 구동자는 해수면으로

의 인위적인 CO2 추가로 인한 직접적인 지구 화학적 영향이

다(박스 7.3 참조). 오늘날 해수면 pH는 산업시대 이전보다 

거의 0.1 단위 더 낮다(5.4.2.3절). 그림 10.23에 보인 다중-

모델 중앙값에서 pH는 IS92a 시나리오 하에서 2100년까지 

0.3~0.4 단위가 더 감소할 것으로 전망된다. 이는 H+ 이온의 

농도가 100~150% 증가함을 뜻한다(Orr et al., 2005). 동시에 

탄산 이온 농도는 감소할 것이다. 탄산칼슘에 관해 물이 불

포화될 때 해양 유기체들은 더 이상 탄산칼슘 껍질을 형성

하지 못한다(Raven et la., 2005).

시나리오 IS92a하에서 다중-모델 전망은 전 세계 해양에 

걸쳐 pH와 탄산 이온 농도에서 큰 감소를 보인다(Orr et al., 

2005; 그림 10.23과 10.24). 불포화가 남반구 고위도에서 제

일 처음 발생한다고 전망됨에도(그림 10.24) 표면 탄산 이온 

농도 감소는 저위도와 중위도에서 최대로 발견된다. 오늘날

의 표면 포화 상태는 온도에 의해 강력하게 영향 받으며 고

위도에서 가장 낮고, 남반구 해양에서 최소이다. 모델 모의

는 불포화가 몇 십년안에 도달하게 될 것으로 전망한다. 그

러므로 고위도 생태계에 유해한 조건은 이전에 언급했듯 수

백 년이 아니라 수 십년 내에 발달할 수 있다(Orr et al., 

2005).

전망된 변화가 해수면에서 가장 큰 반면 해양 내부로 침

투하는 인위적 CO2는 본질적으로 국지적인 변화를 가진다하

더라도 21세기에 걸쳐 수 천 미터 아래에까지의 화학조성을 

바꿀 것이다(그림 10.23). 방해석이나 아라고나이트, 탄산칼

슘의 준안정 형에 대해 불포화된 해양 물의 총 체적은 대기 

CO2 농도가 계속 증가함에 따라 본질적으로 증가한다(그림 

10.23) 다중-모델 전망에서 아라고나이트 포화선(즉, 과포화

와 불포화 영역을 나누는 100% 선)은 남반구 해양 표면에는 

약 2050년경에, 그리고 남태평양과 대서양 전체에 걸친 여울

(각각 >1,000 m, 그리고 800m와 2,200 m 사이)에는 분명히 

2100년경에 도달한다.

따라서 아마도 해양 산성화는 대기 중 CO2 변화에 의존하

는 21세기 동안 부분적으로 해수면의 탄산칼슘의 불포화와 

용해를 야기할 수 있다(Orr et al., 2005). 남반구 해양 표면

수는 약 600 ppm의 CO2 농도에서 아라고나이트에 대해 불

포화될 것으로 전망된다. 이 농도 임계치는 대개 배출 시나

리오에 무관하다.

잠재적인 미래 기후변화 해양 탄소순환에 미치는 영향으
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로 인한 이들 전망의 불확실성(주로 온도와 해양 성층화, 해

양 생명체 생산과 재-무기물화; 박스 7.3 참조)은 인위적인 

배출로부터 대기 CO2가 증가하는 직접적인 영향에 비하면 

작다. Orr et al.(2005)은 21세기 기후변화가 아마도 전망된 

직접적인 지구화학적 변화의 10% 미만을 중화시킬 수 있을 

것이라 추정한다. 그러므로 이들 해양 내부 변화의 미래 변

화에 대한 가장 큰 불확실성은 단연코 대기 CO2의 미래 경

로와 관계가 있다.

10.4.3 메탄, 오존, 산화체의 미래변화 모의

결합된 화학-기후모델을 이용한 모의는 성층권 상부 오존

의 경향이 할로카본의 점진적인 감소로 인해 2000년에서 

2005년 사이에 때때로 부호가 바뀌었음을 보였다. 성층권 상

부의 오존 농도가 1980년에서 2000년 동안 십년에 400 ppb

의 비율로 감소한(‐6%) 반면, 2000년에서 2020년에는 십년에 

100 ppb의 비율로 증가한다고(1~2%) 전망되었다(Austin and 

Butchart, 2003). 더 긴 시간 규모에서 모의는 오존과 CH4에

서 현재의 농도에 비해 상당한 변화를 보였다. 변화는 화학

적 선행자 배출 증가 및 기체 상태와 이종 화학물질의 변화, 

지구 온난화 및 대류권의 더 커진 수송과 혼합으로 인한 기

후 조건의 변화 등을 포함하는 다양한 요소와 관계된다. 증

가된 배출로부터 오존과 CH4에 미치는 영향은 인위적 활동

의 직접적인 효과인 반면 각기 다른 기후 조건과 성층권-대

류권 상호교환의 영향은 이들 배출의 간적접인 효과를 나타

낸다(Grewe et al., 2001).

고배출(IS92a; Leggett et al., 1992)과 SRES A2(Nakićeno-

vić and Swart, 2000)와 관계된 시나리오에 기초한 오존에 

대한 전망은 이들 배출의 결과로서 최초로 대류권 오존 농

도가 21세기 전체를 걸쳐 증가할지 모름을 보였다. 2015년에

서 2050년 기간에 대한 모의는 오존이 20~25% 증가함을 전

망하였고(Grewe et al., 2001; Hauglustaine and Brasseur, 

2001), 2100년까지의 모의는 250mb 이하의 오존이 40~60% 

증가할 가능성을 보였다(Stevenson et la., 2000; Grenfell et 

al., 2003; Zeng and Pyle, 2003; Hauglustaine et al., 2005; 

Yoshimura et al., 2006). 대류권 오존 증가에 기여하는 제 1

종은 NOX, CH4, CO, 화석연료연소로부터 배출된 화합물 등

의 인위적 배출물이다. 스모그를 만드는 광화학 반응은 A2 

시나리오에서 NOX 현재 플럭스의 2.6배 증가 및 CH4의 2.5

배, CO의 1.8배 증가로 인해 가속된다. 오존 고농도의 91%

에서 92% 사이는 이들 배출의 직접적인 영향과 관련되며 나

머지 증가는 생물기원의 선행자 배출(Hauglustaine et al., 

2005)과 결합된 기후변화의 2차 효과에 기인한다(Zeng and 

Pyle, 2003). 이들 배출은 또한 수산기(OH)를 포함하는 고농

도의 산화체를 야기할지 모르며, 아마도 대류권 CH4의 수명

을 8% 감소시킬 수도 있다(Grewe et al., 2001).

전망된 배출 성장이 저 위도에서 최우선적으로 발생하기 

때문에 오존은 열대와 아열대에서 가장 크게 증가한다

(Grenfell et al., 2003). 특히, 동남아시아, 인도, 중앙 아메리

카의 농도는 A2 시나리오 하에서 2050년경까지 60~80% 증

가한다. 그러나 열대 배출의 영향은 크게 국지적이지 않은데 

왜냐하면 이들 지역으로부터 플룸 형태로 발산된 오존이 하

층 대기에 걸쳐 확산되기 때문이다. 그 결과 멀리 떨어진 남

반구 해양 지역에서의 오존이 2050년경에는 현재 수준보다 

10~20% 증가할지 모른다. 오존은 또한 등엔트로피면에서의 

측면 수송에 따른 열대 대류의 연직 수송을 통해 분포될 수 

있다. 오존 농도는 역시 생물기원의 탄화수소 배출, 특히 넓

은 잎을 가진 산림에 의해 배출되는 이소프렌에 의해서도 

증가될 수 있다(예, Hauglustaine et al., 2005). A2 시나리오 

하에서 생물 기원의 탄화수소는 북반구 대륙에 걸친 오존 

형성의 30~50% 증가에 기여하는 27%(Sanderson et al., 

2003)에서 59%(Hauglustaine et al., 2005)까지 증가한다고 전

망된다. 

개발도상국들은 더욱 엄격해진 기준으로 차량에서 배출되

는 가스를 줄이기 시작했다. 이들 감소를 설명하는 오존 선

행자 변화에 대한 새로운 전망이 국지 대기오염 정보와 모

의(RAINS) 모델을 가지고 개발되었다(Amann et al., 2004). 

한 집합의 전망이 현재 법률(CLE) 시나리오 하에서 허락된 

소스 강도와 일치한다. 두 번째 집합의 전망은 최대로 실행

가능한 감소(MFR) 시나리오 하에서의 더 낮아진 배출이다. 

오존과 CH4 농도는 MFR과 CLE, 그리고 A2 시나리오에 대

해 2000년에서 2030년까지 26개의 화학 수송 모델의 앙상블

을 이용하여 모의되었다(Dentener et al., 2006; Stevenson et 

al., 2006). 이들 세 시나리오에 대한 NOX 배출의 변화는 

2000년에 비해 각각 ‐27%, +12%와 +55%이다. 대류권 오존

의 앙상블 평균 부하에 상응하는 변화는 MFR, CLE, A2 시

나리오에 대해 ‐5%, +6%, 그리고 +18%이다. 이들 결과에는 

차수 ±25%의 본질적인 모델 간 차이가 있다. MFR 시나리

오에서 오존은 대류권을 통틀어 감소하나 동서방향 연평균 

농도는 CLE 시나리오에서는 6ppb까지, 그리고 A2 시나리오

에서는 일반적으로 6~10 ppb까지 증가한다(보조자료, 그림 

S10.2).

오존과 CH4 조합에 의한 복사 강제는 MFR과 CLE, A2 시

나리오에 대해 각각 ‐0.05, 0.18, 0.30 Wm‐2만큼 변한다. 이들 

전망은 2000년에서 2030년 사이의 대류권 오존의 성장이 배

출 규제에 따라 감소되거나 역전될 수 있음을 보여준다.
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그림 10.23. 탄산칼슘의 준안정 형태인 아라고나이트에 대한 포화도(%)의 21세기으로서, 해양 탄소-순환 모델 상호비교 프로젝트(OCMIP‐2) 모델
들에 의해 산출된 결과이다(Orr et al., 2005에서 발췌). 탄산칼슘은 100% 보다 낮은 포화도에서 용해한다. 지표면 지도(좌측)와 태평양/대서양 
결합 동서 평균 단면도(우측)이 IS92a 시나리오에 대해 세 기간에 대한 평균으로서 주어졌다: 2011년~2030년(상단), 2045년~2065년(중간), 2080

년~2099년(하단). 이 세 기간에 대한 평균 대기중 CO2 농도는 각각 440, 570, 730 ppm이다. 위도-깊이 단면도는 북태평양(왼쪽 경계)에서 시작하

여 남태평양 구역까지 뻗고, 남대서양 구역을 지나 북대서양(오른쪽 경계)으로 되돌아온다. 100%에서 물은 포화된다(검은 실선-아라고나이트 포
화 한계); 100% 보다 더 큰 값은 과포화를 나타낸다; 100% 보다 낮은 값은 불포화를 나타낸다. 현재에 비해 포화 한계의 전망된 변화를 예시하기 
위하여 관측(전 지구 해양 자료 분석 프로젝트, GLODAP)에 근거한 1994년 포화 한계(흰색 실선)를 또한 보였다.

미래 대류권 오존에 대한 이들 모의의 충실도에서의 주요

한 이슈는 오존의 성층권 생산 및 파괴와 수송과 성층권과 

대류권 사이의 물질 교환이 나타나는 것에 대한 민감도이다. 

비메탄 탄화수소(NMHCs)의 영향을 포함하는 모델이 거의 

없으며 오존에 미치는 NMHCs 효과의 부호는 모델들 사이

에서도 일관되지 않는다(Hauglustaine and Brasseur, 2001; 

Grenfell et al., 2003).

기후변화에 대한 반응으로 더 많은 성층권-대류권 상호교

환(STE)의 효과가 대류권 상부보다 성층권 하부에서 오존 

농도가 더 커짐으로써 대류권 상부의 오존 농도를 증가시킬 

것이라고 전망된다. 이 효과의 부호가 최근 모의에서는 일관

된 반면 STE와 오존농도에 미치는 STE 영향 변화의 크기는 

모델에 따라 상당히 다르다. SRES A1F1 시나리오에 의해 

강제된 모의에서 Collins et al.(2003)은 오존의 하양 플럭스
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그림 10.24. 여러 SRES 시나리오 하에서의 전 지구 평균 표면 pH와 
남반구 대양의 아라고나이트에 대한 포화 상태.(a) 6가지 예증 SRES 

시나리오에 대한 대기중 CO2,(b) 전망된 전 지구 평균 표면 pH, 그리

고(c) BERN2.5D EMIC(Plattner et al., 2001)에 의해 전망된 남반구 
대양에서의 평균 포화 상태의 시계열. SRES 사나리오 A1T와 A2에 대
한 결과는 비‐SRES 시나리오인 S650과 IS92a에 대한 결과와 각각 유
사하다. Orr et al.(2005)의 결과를 수정함.

가 1990년대에서 2090년대에까지 37% 정도 증가할 것이라 

전망하였다. 그 결과 중위도 대류권 상부에서의 오존 농도는 

5~15% 증가한다. A2 시나리오에 대해서, STE에 의한 2100

년까지의 오존 증가 전망은 35%(Hauglustaine et al., 2005)에

서 80%(Sudo et al., 2003; Zeng and Pyle, 2003)까지의 범위

를 가진다. STE 증가는 중위도 Brewer‐Dobson 순환의 하향 

역의 증가에 의해 유도되며, 대류권 상부와 성층권 하부의 

남북방향 온도 경도의 변화에 의해 야기된다(Rind et al., 

2001). 강화된 STE의 영향은 저온의 영향과 염소와 브롬, 

NOX 농도의 변화를 포함하는 성층권 과정 모의에 민감하다. 

오존의 온실효과는 대류권 상부에서 가장 크며 STE의 처리

는 대류권 오존의 총 온실효과 계산의 불확실성에 상당히 

중요한 원인이다.

기후변화의 영향, 특히 대류권 기온과 수증기 증가는 배

출에 의해 유도된 오존 증가를 어느 정도 상쇄하는 경향이 

있다. 수증기가 증가하면 오존 증가를 10%(Hauglustaine et 

al., 2005)에서 17%(Stevenson et al., 2000) 사이에서 상쇄시

킬 수 있을 것으로 전망한다. 수증기는 오존의 화학적 생산

을 감속시킬 수도 있고 오존의 화학적 파괴를 증가시킬 수

도 있다. 광화학 생산은 NOy(reactive odd nitrogen)농도에 의

존하며 추가된 수증기는 상당한 비율의 NOy를 질산으로 변

화시켜 강수를 통해 대기에서 효과적으로 제거시킬 수 있다

(Grewe et al., 2001). 수증기는 또한 1D 들뜬 상태에서의 산

소기(O(1D))와의 반응을 통해 OH 농도를 증가시키며, 대기

로부터 O(1D)의 제거는 오존 형성을 늦춘다. 온도 증가와 함

께 OH 농도 증가와 CH4 산화의 증가율은 대류권 CH4의 수

명을 2100년까지 12% 정도 감소시킨다(Stevenson et al., 

2000; Johnson et al., 2001). CH4 농도 감소는 또한 대류권 

오존을 감소시키는 경향이 있다(Stevenson et al., 2000).

최근 측정은 CH4 성장률이 감소되었으며 21세기 초 몇 년 

동안에는 음의 값을 가짐을 보였다(2.3.2절 참조). 1999년에

서 2004년에 대한 08ppb/yr의 관측된 증가율은 1990년에서 

2000년까지의 기간에 대해 SRES 시나리오에서 가정된 

6ppb/yr의 비율보다 훨씬 낮다(Nakićenović and Swart, 

2000; TAR 부록 Ⅱ). 최근 연구(Dentener et al., 2005)는 주

요 개발도상국에서 채택한 새로운 오염 규제 기법을 참고하

는 더 낮은 배출 시나리오를 고려한다(위를 참조). CLE 시나

리오에서 CH4 배출은 B2 시나리오에 상당하며 2000년 340 

Tg/yr에서부터 2030년 450 Tg/yr까지 증가한다. CH4 농도는 

이 시나리오 하에서 2000년 1,750 ppb에서부터 2030년 

2,090~2,200 ppb까지 증가한다. MFR 시나리오에서 배출은 

충분히 작아 2030년의 농도는 1,750 ppb에서 변하지 않는다. 

이런 조건들 하에서 1990년대에서 2020년대 사이의 CH4로 

인한 복사 강제의 변화는 0.01 Wm‐2보다 작다.

CH4 방출과 흡수의 크기와 변화에 대한 현재의 이해는 

7.4절에 나타냈으며, 여기서 모델링이 진보했더라도 본질적

인 불확실성이 있음을 지적한다. 기후와 습지 배출 사이의 

결합에 대한 어느 정도의 증거가 있다. 예를 들면, 입력자료

로서 대기 농도와 소규모 배출 측정을 이용한 계산치는 60% 

정도 다르다(Shindell and Schmidt, 2004). CH4의 자연적 배

출에 동반되는 변화는 현재 AOGCM에 결합된 간단한 생권 

모델을 이용하여 1차수로 추정되고 있다. 두 배의 대기 중 

CO2로부터의 기후변화에 대한 습지의 반응에 대한 모의는 습

지 배출이 78% 정도 증가함을 보인다(Shindell and Schmidt, 

2004). 대부분의 이들 영향은 현존하는 열대 습지로부터의 

CH4 플럭스 성장에 의해 야기된다. 증가량은 현재 조사 목

록의 대략 20%에 해당하며 430 ppb를 추가적으로 대기에 제

공할 수 있다. 전 지구 복사 강제는 2100년경에는 습지 배출

의 영향으로부터 약 4~5% 증가할 수 있다(Gedney et al., 

2004).
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10.4.4 주요 에어러솔 종들의 미래변화 모의

주요 에어러솔 종류의 시간에 따른 변화와 이들 종의 기

후와의 상호작용은 기후변화 전망에서 불확실성의 주요 원

인을 어느 정도 나타낸다. AOGCM 개수의 증가는 황산염과 

질산염, 검댕과 유기탄소, 해염, 흙먼지 등 대류권 에어러솔

의 다양한 종류를 포함한다. IPCC AR4에 대한 다중-모델 

앙상블의 기후변화 모의에서 나타난 23개 모델 중 13개가 

황산염 외의 다른 대류권 에어러솔을 포함한다. 이들 중 7개

가 비-황산염 에어러솔이 나머지 모델 물리과정과 상호작용

을 하는 매개변수화 과정을 가진다. 앙상블의 모델 중 단 두 

개만이 질산염을 다룬다. SRES A2 시나리오 하에서 로딩된 

질산염과 황산염의 최근 전망은 21세기 말경에는 황산염에 

의한 강제가 질산염에 의한 강제를 초과할지 모른다고 언급

한다(Adams et al., 2001). 이 결과는 물론 이들 에어러솔 종

류에 대한 선행자 배출 변화에 상당히 달려있다.

대기의 검댕과 유기탄소 에어러솔은 생물 기원의 VOC 산

화체에 의해 형성되는 1차 유기 에어러솔(POA)와 2차 유기 

에어러솔(SOA)의 매우 복잡한 시스템을 포함한다. 기후전망

에 이용되는 모델은 일반적으로 매우 간단화된 통짜 매개변

수화를 POA와 SOA에 이용한다. 산화 과정을 추적하는 

SOA 형성에 대한 더 자세한 매개변수화는 겨우 최근에야 

개발되었으며 현재 조건에서 SOA에 의한 직접적인 복사 강

제를 추정하는데 사용된다(Chung and Seinfeld, 2002). 1차 

탄소함유 에어러솔에 대한 SOA의 화학적 형성이 배출율의 

60% 이상일지 모르기 때문에 SOA에 의한 강제는 현재와 미

래 기후모의에 대해 최근 생겨난 주제이다(Kanakidou et al., 

2005). 게다가 반응 화학물질과 대류권 에어러솔 사이의 양

방향 결합은 기후변화 모의에서 충분히 조사되지 않았다. 대

류권 오존-NOX-탄화수소 화학과 에어러솔 형성, 구름과 에

어러솔에 대한 이종 과정, 기체 상태 광합성을 다루는 통합 

모델이 개발되어 현재 기후에 적용되었다(Liao et al., 2003). 

그러나 이들 통합 모델은 미래 시나리오 하에서 대기의 화

학적 상태 변화를 연구하기 위해서 아직 광범위하게 사용되

지 않는다.

기후와 흙먼지의 상호작용은 활발하게 연구 중이다. 대기 

상태와 순환 변화에 대한 반응으로 흙먼지 에어러솔 배출이 

증가하거나 감소하는 것은 여전히 해결되지 않았다(Tegen et 

al., 2004a). 몇몇의 최근 연구는 먼지가 이동할 수 있는 총 

지표 면적이 높은 농도의 CO2를 가지는 온난해진 기후에서 

감소할 것이라 제안한다(예, Harrison et al., 2001). 토지이용

도 변화와 결합되어 자연적 원천으로부터의 먼지 배출 감소

의 순 영향은 잠재적으로 중요할 수 있으나 기후변화 평가

의 부분으로서 체계적으로 모의되지는 않았다.

시나리오 모의에 관한 불확실성은 미래 화산 분출과 태양 

변동성 같은 본래 예측불가능한 자연적 강제에 의해 복잡해진

다. 기후학적으로 중요한 강제를 생산하는 화산 분출은 단지 

극단적인 전 지구 화산활동을 나타낸다(Naveau and Ammann, 

2005). 전 지구 모의는 이전의 화산 분출과 태양 광도의 변

동성에 기초한 확률론적 대표 값을 이용하여 미래의 자연적 

강제의 영향을 설명할 수 있다. 전 지구 평균 기온 아노말리

의 전망에 대한 이들 강제의 상대적 기여는 2030년까지의 

기간에서 최대이다(Stott and Kettleborough, 2002).

10.5 기후변화 전망의 범위 정량화

10.5.1 불확실성의 원인과 모델의 분류 체계

인위적 기후변화 예측에서의 불확실성은 10.1절에서 설명

한 모델링 과정의 모든 단계에서 발생한다. 온실가스 및 에

어러솔, 이들의 선행자의 미래 배출의 내역은 불확실하다

(예, Nakićenović and Swart, 2000). 그래서 이들 배출을 복

사적으로 활성화된 종으로 변환해 관계된 강제를 계산하고 

지표 기온과 강수와 같은 기후시스템 변수들의 반응을 예측

하는 것이 필요하다(그림 10.1). 각 단계에서, 기후변화의 진

짜 신호의 불확실성이 모델의 지구시스템 과정의 표현에서

의 오차(예, Palmer et al., 2005)와 내재된 기후변동성(예, 

Selten et al., 2004) 둘 모두에 의해 나타난다. 내부변동성의 

영향은 모의된 변동성이 관측과 일치한다는 조건 하에 다른 

초기 조건으로부터 여러 번 모델을 가동시킴으로서 정량화

될 수 있다. 지구시스템 과정에 대한 이해의 불확실성의 영

향은 이들 과정에 대한 다른 매개변수화를 표본으로 뽑아 

모델 앙상블을 구성함으로서 부분적으로 정량화될 수 있다. 

그러나 몇몇 과정은 가능한 모델 집단으로부터 생략될 수 

있으며 다른 과정에 대한 다른 매개변수화가 공통의 계통 

바이어스를 공유할 수도 있다. 이런 한계는 앙상블 모의로부

터의 미래 기후반응 분포가 그들 자체로 불확실성에 종속되

고(Smith, 2002), 설명된 구조적 모델 오차로 인한 불확실성

이 더 커질 수 있음을 암시한다. 이들 분포는 수정되어 관측

된 역사 기후와 각각의 앙상블 멤버의 모의 사이의 일치 규

준, 예를 들면 베이스의 정리 기법을 통해 표현된 관측적 한

계를 반영할 수 있다. 이 경우에서 관측의 선택과 이와 관련

된 오차는 더 나아가 불확실성의 원인을 설명한다. 게다가 

미래 복사 강제의 몇몇 원인은 토지이용도 변화와 태양 변

동성과 화산활동 변화(Kettleborough et al., 2007) 및 영구동
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박스 10.2, 그림 1. (a) 기온, 복사 강제 및 해양 열 흡수의 점진적 변화에 의해 
구속되는 PDF 또는 빈도 분포.(b)(a)와 같지만 5%-95% 범위, 중앙값(동그라미), 
그리고 최대 확률(세모)을 나타낸다.(c)와(d)는(a)와 같지만, 현 기후로부터의 구속
을 사용한 결과이며,(e)와(f)는 서로 다른 모델들 또는 단일 모델에서의 교란된 파
라메타들로부터의 가중되지 않거나 합치된 분포를 나타낸다.(e)와(f)에서의 분포는 
엄 하게 PDF로 해석되어서는 안된다. 상세 설명은 9장의 본문, 그림 9.20, 그리
고 표 9.3을 참조하라. Annan et al.(2005b)은 상한만을 제공할 수 있고 하한을 
제공하지는 못함을 유의하라. 모든 PDF는 일관성을 위해 10℃에서 절삭되었고, 
일부는 원래의 연구에서 보다 더 이전의 다른 분포들에 대해 제시되었으며, 범위
는 개개 연구들에서 보고된 수와 다를 수 있다.

박스 10.2: 평형 기후민감도

평형 기후 민감도에 관한 가능성의 범위1는 

TAR(기술 요약서, F.3절; Cubasch et al., 

2001)에서 1.5℃~4.5℃인 것으로 추정되었다. 

이 범위는 국가연구위원회(Charney, 1979)의 

초창기 보고서, 이전 두 IPCC 평가보고서

(Mitchell et al., 1990; Kattenberg et al., 

1996)에서와 동일하였다. 이 추정들은 주로 비‐
역학 박판(slab) 해양에 결합된 대기 GCM들에 

의해 모의된 평형 기후 민감도에 근거한 전문가 

평가였다. 이 모델로부터의 평균±1표준편차 값

이 SAR(17개 모델)에서는 3.8℃±0.78℃, 

TAR(15개 모델)에서는 3.5℃±0.92℃, 그리고 

이번 평가(18개 모델)에서는 3.26℃±0.69℃였

다.

TAR(IPCC, 2001) 이후에, 기후 민감도를 추

정하고, 단지 주관적인 불확실성 범위만을 제공

하는 것이 아닌 최적 가능성을 포함한 상대적 

가능성의 더 나은 정량화를 제공하기 위하여 엄

청난 작업이 수행되어 왔다. 실제 기후시스템의 

기후 민감도가 직접적으로 추정될 수 없게 때문

에, 민감도와 몇몇 관측 가능한 양(직접이거나 

모델을 통하여) 간의 관계를 정립하기 위하여, 

그리고 관측과 일관성 있는 기후 민감도의 확률 

도 함수(PDF)를 추정하기 위하여 TAR 이후

에 새로운 방법들이 사용되어 왔다. 이 방법들

이 9장과 10장에서 따로 요약되며, 여기서 우리

는 그 정보를 종합하여 평가한다. 정보는 두 가지의 주요 카테고리에서 비롯된다: 하나는 다양한 시간 규모에서 과거 기후변

화로부터의 구속이며, 다른 하나는 모델 앙상블로부터의 기후 민감도에 관한 결과들의 산포(spread)이다. 

첫 번째 카테고리의 방법들(9.6절 참조)은 민감도의 범위 또는 PDF를 계산하기 위하여 지표 온도, 상층 기온, 해양 온도, 

복사 강제의 추정, 위성 자료, 최근 1000년에 대한 프록시 자료 또는 이것들의 일부 집합의 역사적 시간 변화를 사용한다(예

를 들어, Wigley et al., 1997b; Tol and De Vos, 1998; Andronova and Schlesinger, 2001; Forest et al., 2002; Gregory 

et al., 2002a; Harvey and Kaufmann, 2002; Knutti et al., 2002, 2003; Frame et al., 2005;, Forest et al., 2006; Forster 

and Gregory, 2006; Hegerl et al., 2006). 이 방법들로부터 산출된 기후 민감도의 모든 PDF의 요약을 그림 9.20과 Box 

10.2 그림 1adp 보였다. 중앙값, 최적 가능성 값(모드), 그리고 5‐95% 불확실성 범위 등을 각 PDF에 대해 박스 10.2 그림 

1b에 보였다. 대부분의 결과들은 기후 민감도가 1.5℃ 아래에서는 매우 가능성이 낮음을 확신시켜 준다. 기후 민감도와 관측

된 변화의 반응 간의 비선형적인 관계 때문에 상한을 구속하는 것이 더 어려우며, 관측 기록의 한정된 길이와 관측에서의 

불확실성에 의해 한층 더 어려워지는데, 이는 해양 열 흡수와 에어러솔 복사 강제의 크기에 대해 특히 더 크다. 관측된 역사

적 추세에 있어서 중요한 것으로 알려진 모든 불확실성을 고려하는 연구들은 4.5℃의 높은 기후 민감도 값이 2.0℃~3.5℃ 

부근의 값보다 가능성이 더 낮음을 일관되게 보여 주고는 있지만, 기후 민감도가 4.5℃가 넘을 가능성을 배제하지는 못한다. 

일시적인 기후변화의 관측은 TCR에 대해 더 나은 구속조건을 제공한다(9.6.1.3 참조). 

1 비록 TAR 기술 요약서는 1.5℃‐4.5℃에 ‘가능성 있음(likely)’으로 붙이긴 했지만, “가능성 있음'이라는 단어가 거기서는 특별히 조정된 의미
로 사용되기 보다는 일반적인 의미로 사용되었다. 조정된 신뢰도 평가가 정책입안자를 위한 요약서 또는 TAR의 9장 어디에서도 주어지지 
않았고, 범위가 평가되었던 9장에서 기후 민감도에 관한 확률적 연구는 전혀 인용되지 않았다.
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박스 10.2, 그림 2. 관측된 20‐세기 온난화(적색), 모델 기후값(청색), 그리고 
프록시 증거(청록색)로부터의 기후 민감도의 개별적 누적 분포로서, Box 
10.2 그림 1a, c(단, LGM 연구와 Forest et al.(2002)는 제외되었는데, 
Forest et al.(2006)이 이들은 대신함), 그리고 박스 10.2 그림 1e로부터의 
AOGCM들의 기후 민감도에 합치된 누적 분포로부터 취해진 결과이다. 수
평선과 화살표는 IPCC 가이드라인에 의거한 가능성 추정의 경계를 표시한
다.

최근의 두 연구는 기후 민감도의 범위를 추정하기 

위하여 마지막 최대 빙하기(LGM) 동안의 기후변화와 

열대 SST 간의 모의된 관계, 그리고 SST의 프록시 

기록을 사용한다(Annan et al., 2005ㅠ; Schneider 

von Deimling et al., 2006; 9.6절 참조). 이 추정 둘 

모두가 측기에 의한 관측시기로부터의 결과 및 

AOGCM들로부터의 결과와 공통되는 반면에, 상이한 

강제 및 LGM SST와 사용된 모델들에서의 민감도 간

의 상이한 관계로 인하여 결과가 상당히 다르다. 그

러므로, LGM 프록시 자료는 다른 라인의 증거를 근

거로 하여 추정된 기후 민감도의 범위를 지지해준다. 

대규모 화산폭발 후의 지표 온도의 관측된 일시적 

반응과 서로 다른 기후 민감도를 가진 모델들로부터 

얻은 결과를 비교하는 연구(9.6절 참조)는 PDF를 제

공하지는 않지만, 대략 3℃의 민감도를 가진 최적의 

일치성을 가짐을 알아냈으며, 1.5℃~4.5℃ 범위 내에

서 적정한 일치성을 가짐을 알아냈다(Wigley et al., 2005). 이들은 4.5℃ 보다 높은 민감도를 배제할 수 없다. 

두 번째 카테고리의 방법은 GCM들에서의 기후 민감도를 고찰한다. 기후 민감도가 이 모델들에서 단일의 조정가능한 파

라메타가 아니라 많은 과정과 되먹임에 의존한다. 기후 민감도의 세 PDF가 서로 다른 변수들의 모의된 현 기후값 및 변동성

을 교란된 물리 앙상블에서의 관측들과 비교함으로써 얻어졌다(Murphy et al., 2004; Piani et al., 2005; Knutti et al., 2006, 

박스 10.2, 그림 1c,d; 10.5.4.2절 참조). 평형 기후 민감도는 3.2℃ 부근에서 최적의 가능성을 가졌으며, 약 2℃ 보다 낮아질 

가능성은 매우 낮은 것으로 밝혀졌다.

박스 10.2, 그림 1 e,f는 해들리센터 대기모델(HadAM3)에서의 파라메타들을 교란시키지만 관측값으로 가중시키기 전에 

서로 다른 방법에 의해 얻어진 빈도 분포를 보여준다(10.5.4절). Murphy et al.(2004; 가중시키지 않음)은 29개의 파라메타들

을 견본추출하였고, 개개의 효과들이 선형적으로 결합함을 가정하였다. Stainforth et al.(2005)은 핵심 파라메타들의 부분집

합의 다중 조합을 모의할 때의 비선형성을 찾아냈다. 가장 자주 일어나는 기후 민감도 값들은 3℃ 주변에 모이지만, 이것이 

교란되지 않은 모델의 민감도를 반영할 수 없다. 고‐민감도 모델에 의한 모의들의 전부는 아니지만 일부가 관측과 잘 일치하

지 않는 것으로 밝혀져 가능성이 낮으며, 이 때문에 심지어 매우 높은 값도 배제되지 않는다. 매우 높은 값을 배제할 수 

없는 것은 많은 방법들에서 공통적인데, 그 이유는 관측될 수 있는 대부분의 물리량의 변화율이 잘 이해된 물리적 근거에 

대해서 민감도의 증가에 따라 0이 되려는 경향을 갖기 때문이다(Hansen et al., 1985; Knutti et al., 2005; Allen et al., 

2006b).

각 연구에서의 서로 다른 가정들을 고려하여 개개의 결과들로부터 단일의 PDF를 추정하는 확고부동한 정통적 방법은 없

다. 대부분의 연구들은 구조적인 불확실성을 설명하지 않으므로 아마도 불확실성을 과소평가하는 경향을 갖는다. 다른 한편

으로, 여러 개의 매우 독립적인 라인의 증거가 유사한 최적 가능 값과 범위를 나타내기 때문에, 기후 민감도 값들은 단일 

자료 집합에 기반한 방법에 의해 찾아지는 값들 보다 더 잘 구속되어질 것으로 보인다(Annan and Hargreaves, 2006; 

Hegerl et al., 2006).

비‐역학 박판 해양모델에 결합된 AR4 AGCM들에 대한 평형 기후 민감도 값들이 비교를 위해 주어졌다(박스 10.2, 그림 

1e,f; 표 8.2도 참조). 이 추정값들은 기후를 모의하는 국제 전구 기후모델링 공동체의 현재의 최선의 노력을 대표하는 모델

들로부터 산출되었다. 정규분포로의 합치(fitting)는 약 3.3℃의 평형 기후 민감도의 평균값을 가지고서 약 2.1℃~4.4℃의 

5~95% 범위를 산출한다(대수 정규분포에 대해서는 2.2℃~4.6℃, 중앙값 3.2℃)(Rӓisӓnen, 2005b). 결과의 확률론적 해석은 

각 모델이 동등하게 믿을만한 것으로 가정되기 때문에, 그리고 가정되는 합치 분포의 모양에 결과들이 의존하기 때문에 문제

가 많다. 비록 IPCC 보고서들에서 사용된 AOGCM들이 모델링 불확실성을 체계적 또는 무작위적으로 표본추출하도록 의도

되지 않은 하나의 “기회의 앙상블”이기는 하지만, 커버되는 민감도의 범위는 여러 해에 걸쳐 다소 안정적이었다. 이것은 

상당한 모델 개발, 대규모 기후의 많은 특징적 모습들을 모의하는 데 있어서의 괄목할 만한 발전, 그리고 관측에 대한 모델
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의 평가 등에도 불구하고 나타난다. 기후 되먹임과 평형 기후 민감도의 모델간 차이를 진단하고 이해하는 데 있어서 TAR 

이후 진전이 있어 왔다. 수증기‐기온감률 되먹임의 강도에 있어서는 신뢰도가 증가한 반면, 구름 되먹임(특히 하층 구름으로

부터의 되먹임)은 기후 민감도 차이의 주 원천으로 확신하게 되었다(8.6절 참조). 

TAR 이후, 평형 기후 민감도의 과학적 이해 수준과 정량적 추정의 신뢰도가 크게 증가하였다. 박스 10.2 그림 1과 2에서 

요약된 것처럼, 관측된 기후변화 및 GCM들에서 모의된 알려진 되먹임의 강도를 포함한 독립적인 여러 라인의 증거의 조합

에 대한 평가를 기반으로 하여 우리는 배증 CO2에 대한 전 지구 평균 평형 온난화, 또는 ‘평형 기후 민감도’가 약 3℃의 

최적 가능성 값과 함께 2℃~4.5℃의 범위에 놓일 가능성이 있다고 결론 내린다. 평형 기후 민감도가 1.5℃보다 클 가능성은 

매우 높다. 

자료 한계 뿐 아니라 근본적인 물리적 이유 때문에, 4.5℃ 보다 훨씬 더 높은 값들이 여전히 배제될 수는 없지만, 관측 

및 프록시 자료와의 일치성은 2℃~4.5℃ 범위 내의 값에 대해서 보다 더 높은 값에 대해서 일반적으로 더 나빠진다.

토대나 해양수화물에서부터의 CH4 방출(8.7절 참조)을 포함

하는 앙상블 전망에서 아직 설명되지 않았다.

알려진 불확실성의 이해와 함께 미래 변화의 범위를 평가

하기 위한 다양한 복잡성을 가진 일련의 모델이 개발되었다

(Claussen et al., 2002; Stocker and Knutti, 2003). 간단한 기

후모델(SCM)은 보통 해양-대기 시스템을 한 집합의 전 지구 

혹은 반구 상자로서 나타내며 에너지 균형 방정식과 기후 

민감도의 처방된 값, 해양 열 흡수의 기본 표현을 이용해 전 

지구 지표 기온을 예측한다(8.8.2절 참조). 그들의 역할은 관

측과 전문가의 판단, 복잡한 모델을 조율함으로 얻은 매개변

수를 제어하는 것의 불확실성에 대한 우선 추정에 근거하여, 

전 지구 변수들 간의 상호작용에 대한 포괄적인 분석을 수

행하는 것이다. SCM과 생지화학 순환 모델을 결합함으로써 

AOGCM 모의 결과를 광범위한 대안 강제 시나리오에 외삽

하는데 이용할 수 있다(예, Wigley and Raper, 2001; 10.5.3

절 참조).

SCM과 비교되어 EMIC는 덜 상세히, 더 잘된 매개변수화 

형식(8.8.3절 참조)과 더 성긴 분해능에서 AOGCM에서 모의

된 많은 과정을 포함한다. 결과적으로, EMIC은 국지적 기후

변화나 극한 현상의 불확실성을 정량화하는데 적절치 못하

다. 그러나 이들은 큰 앙상블이나 긴 모의에서 여러 지구시

스템 성분들 사이 결합의 대규모 영향을 조사하는데 이용될 

수 있으며(예, Forest et al., 2002; Knutti et al., 2002), 이는 

상당한 계산 비용으로 인해 AOGCM으로는 아직 가능하지 

않다. 그러므로 몇몇 EMIC은 AOGCM과 SCM 사이 모델 스

펙트럼의 빈틈을 메워주는 식생 역학과 육지 및 해양 탄소

순환, 그리고 대기 화학과 같은 모듈을 포함한다(Plattner et 

al., 2001; Claussen et al., 2002). 매개변수 공간의 철저한 표

본이 SCM에 대해서 그렇듯이(Wigley and Raper, 2001) 몇 

EMIC에 대해서는 계산적으로 가능할 수 있으며(예, Stocker 

and Schmittner, 1997; Forest et al., 2002; Knutti et al., 

2002), 확률적 전망을 얻기위해 사용된다(10.5.4.5절 참조). 

몇몇 EMIC에서, 기후 민감도는 SCM에서처럼 조정가능한 

매개변수이다. 다른 EMIC에서 기후 민감도는 AOGCM에서

처럼 다중-모델 매개변수에 따라 달라진다. SCM과 EMIC에

서부터의 기후 민감도와 TCR의 확률적 추정은 9.6절에서 평

가되며 박스 10.2의 AOGCM으로부터의 추정치와 비교된다.

AOGCM의 고 분해능과 상세한 매개변수화는 내부변동성

(8.4절 참조)과 극한 현상(8.5절 참조), 그리고 기후변화 되먹

임을 일으키는 과정을 특히 국지 규모에서(Boer and Yu, 

2003a; Bony and Dufresne, 2005; Bony et al., 2006; Soden 

and Held, 2006) 더욱 포괄적으로 모의할 수 있게 한다. 해

양 역학이 국지적 되먹임에 영향을 준다고 가정하면(Boer 

and Yu, 2006) 시간에 따른 기후변화에서의 국지적 불확실

성의 정량화를 위해서는 전체 3차원 해양 역학 성분을 가지

는 AOGCM으로의 다중-모델 앙상블 모의가 필요하다. 그러

나 AOGCM 격자 규모(AR4 AOGCM에서 125~400 km, 표 

8.1 참조) 이하의 공간 규모에서 믿을만한 정보를 얻기 위해 

상세화 방법(11장 참조)이 요구된다.

10.5.2 다양한 모델의 반응범위

10.5.2.1 통합 AOGCMs

인위적인 온실가스 증가와 같은 외부 강제 변화에 대해 

기후모델이 반응하는 방법은 두 가지 표준 기준에 의해 특

징지어질 수 있다.(1) ‘평형 기후 민감도’(2배의 대기 상당 

CO2 농도를 따르는 전 지구 지표 기온의 평형 변화; 용어풀

이 참조),(2) ‘점증 기후반응’(대기 중 CO2가 2배가 된 시점

에서 수행한 1%/yr CO2 증가 실험에서 전 지구 결합 기후모

델의 전 지구 지표 기온변화; 용어풀이 참조). 첫 번째 기준

은 대기모델 뿐 아니라 지표면과 해빙 성분에도 주로 존재

하는 되먹임의 징후를 제공하고 후자는 일시적인 해양 열 
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그림 10.25. (a) TCR 대 평형 기후 민감도를 보인 그림으로서, 모든 
AOGCM들(적색), EMICS(청색), UKMO‐HadCM3 AOGCM의 교란된 
물리 앙상블(녹색: M. Collins et al., 2007을 근거로 개작한 앙상블), 
그리고 서로 다른 해양 연직 확산과 혼합 매개변수화를 사용한 
Bern2.5D EMIC의 거대 앙상블(회색 선)로부터의 결과이다.(b) 비-역학 
박판(slab) 해양과 결합된 대기 GCM들(적색은 모든 AGCM들, 녹색은 
UKMO‐HadCM3 대기-박판 해양 버전(Webb et al., 2006)의 결과임)
의 배증 CO2에 대한 평형에서 전 지구 평균 기온변화의 함수로서의 
전 지구 평균 강수량 변화.(c) 1% yr‐1의 CO2 점증 시나리오에서 CO2

배증 시점에 대한 전 지구 평균 기온변화의 함수로서의 전 지구 평균 
강수량 변화(%)를 보인 것으로서 결합 AOGCM들(적색)과 UKMO‐
HadCM3 교란된 물리 앙상블(녹색)에 의해 모의된 결과이다.(b)와(c)
에서 흑색의 십자는 각 양에 대한 TAR AOGCM들(IPCC, 2001)의 범
위를 표시한다. 

흡수 양상을 포함하는 완전히 결합된 기후시스템의 반응을 

정량화한다(예, Sokolov et al., 2003). 이들 두 기준은 

AOGCM이 시나리오 모의에서 더욱 복잡해진 강제에 어떻

게 반응하는지를 정량화하는 표준이 될 것이다.

전통적으로 평형 기후 민감도는 1.5℃에서 4.5℃의 범위에

서 주어진다. 이 범위는 TAR에서 이 범위내의 확률 분포에 

대한 어떤 지시도 없이 보고되었다. 그러나 상당한 최근 연

구는 평형 기후 민감도의 범위에 대해 말하며 기후 민감도

를 확률적으로 정하기 위해 시도했다.

평형 기후 민감도와 TCR은 독립적이지 않다(그림 10.25a). 

주어진 AOGCM에서 해양 열흡수가 대기 온난화를 지연시

키기 때문에 TCR은 평형 기후 민감도보다 작다. BERN2.5D 

EMIC의 대규모 앙상블이 해양 열흡수 매개변수화의 넓은 

범위에 걸쳐 TCR과 평형 민감도의 관계를 조사하기 위해 

사용되었다(Knutti et al., 2005). AOGCM으로부터의 유용한 

결과와 좋은 일치를 보이며, BERN2.5D EMIC는 거의 전체 

범위의 구조적으로 다른 모델을 포함한다. 강수의 백분율 변

화는 TAR로부터의 모델 범위 내에 떨어지는 현재 모델에서 

나온 값과 함께, 현 세대 AOGCM에 대한 평형 기후 민감도

와 상당히 관계가 있다(그림 10.25b). 그림 10.25c는 전 지구 

평균 강수량의 백분율 변화를 2배의 대기 CO2 시점에서 

TCR의 함수로서, AOGCM을 가지고 수행한 1 %/yr의 점증 

CO2 증가 실험에 의해 모의된 것처럼 보인다. 그림은 평형 

기후 민감도에서처럼 이들 두 양 사이에 명백한 양의 상관

을 보이며, 이들 값은 TAR에서 평가된 AOGCM의 이전 세

대 범위 안에 분류되는 새 모델로부터 나온 것이다. 분명한 

관계는 다른 강제나 더 작은 규모에 대해서는 유지되지 않

는다는 것을 주지하라. UKMO‐HadCM3(M. Collins et al., 

2006)의 대기 성분에서 매개변수에 작용하는 섭동을 가진 앙

상블에 대한 값은 유사한 범위를 가지며 비교를 위해 그림 

10.25에 나타낸다. 

정규 분포를 결과에 적용시키면 AOGCM으로부터의 평형 

기후 민감도에 대한 5~95% 불확실성 범위는 약 2.1~4.4℃이

며 TCR에 대해서는 1.2~2.4℃(Räisänen, 2005b 방법을 이

용)이다. 기후 민감도의 평균은 3.26℃이며 TCR은 1.76℃이

다. 이들 수치는 정규분포와 로그정규 분포 둘 모두에 대해 

사실상 같다(박스 10.2 참조). AOGCM의 제한된 표본은(로

그) 정규 적합도의 가정을 잘 떠받치지 못한다. 게다가 

AOGCM은 ‘기회의 앙상블’을 나타내고 무작위 방법에 의해 

표본 추출되어 고안되지 않았다. 그러나 기후 민감도를 관측

으로 강제하려는 목적을 가진 많은 연구들은 실제로 기후 

민감도의 로그 정규 확률 분포와 비슷한 것과 미래의 온난

화와 TCR의 불확실성의 근사적인 정규 분포를 나타낸다(박

스 10.2 참조). 이들 연구는 또한 현재 AOGCM이 기후 민감

도에 대한 불확실성의 전체 범위를 포함하지 않을 수 있다

는 것을 나타낸다. 평형 기후 민감도에 대한 모든 증거의 평

가는 박스 10.2에 제공된다. AOGCM 기후 민감도의 산포도

는 8.6절에서 논의되며 기후 민감도와 TCR에 대한 AOGCM 
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값은 표 8.2에 나열되었다.

그림 10.25a에 보인 TCR과 평형 기후 민감도 사이의 비선

형 관계는 또한, 평형에 전혀 못 미치는 시간 규모에서 모델

의 TCR은 모델의 기후 민감도에 특히 민감하지 않음을 말

한다. 점증 기후변화는 평형 기후 민감도보다 더 잘 강제됨

을 암시한다. 즉, 다른 민감도를 가진 모델은 십년의 시간 

규모의 전망에 대해 여전히 좋은 일치를 보일 수 있음을 뜻

한다. 그러므로 뜻하지 않은 태양이나 화산활동 없이도, 기

후변화는 다가오는 몇 십년에 대해서 잘 강제될 수 있다. 왜

냐하면 몇 되먹임에서의 차이는 오로지 긴 시간 규모에서만 

중용하며(10.5.4.5절 참조) 다음 몇 십년에 걸쳐, 약 절반의 

전망된 온난화가 2000년 수준에서 일정하게 고정된 복사 강

제의 결과에 의해 발생하기 때문이다(고정 조성 실험, 10.7

절 참조).

관측된 열 팽창을 자연적 강제를 가진 AR4 20세기 모의

와 비교하는 것은, 둘 모두 자체 불확실성 내에서 일관된다 

하더라도, 모델에서의 해양 열흡수가 관측보다 25% 더 큼을 

지적한다. 이 차이는 아마도 모델에서 과추정된 해양 열흡수

와 관측 불확실성, 그리고 심해에 대한 자료 부족의 조합에 

인한 것이다(9.5.1.1절, 9.5.2절, 9.6.2.1절 참조). 이 차이를 

과추정된 해양 열흡수 탓으로 돌리면서, TCR 추정은 최대 

0.6℃까지 증가할 수 있다. 이는 SCM과 EMICS에 기초한 해

양 혼합에 대한 TCR의 상대적으로 약한 의존도에 대한 증

거와 일치한다(Allen et al., 2000; Knutti et al., 2005). 

UKMO‐HadCM3의 대기 성분에서 매개변수에 작용하는 섭

동을 가진 앙상블에 의해 포함된 TCR의 범위는 1.5에서 2.

6℃이며(M. Collins et al., 2006), 이는 AR4 AOGCM 범위와 

유사하다. 그러므로 AOGCM에 의해 걸쳐진 범위에 기초하

여, 일시적인 열 흡수의 구조적 불확실성과 가능한 바이어스

를 고려할 때, TCR은 1℃보다 클 가능성이 높으며 3℃보다 

훨씬 큰 가능성은 매우 낮은 것으로 평가된다(즉, 1.0~3.0℃

의 범위가 10~90%의 범위를 가진다). 민감도에 대한 TCR의 

종속도는 민감도가 증가하면서 작아지기 때문에, 민감도에 

대한 상한의 불확실성은 TCR의 범위에 매우 약하게 영향을 

미친다(그림 10.25; 92장; Knutti et al., 2005; Allen et al., 

2006b 참조). 탐지와 인과 연구에 근거한 관측적 강제는 이

런 TCR 범위에 대한 더 큰 지지를 제공한다(9.6.2.3절 참조).

10.5.2.2 중급 복잡성 지구시스템 모델

지난 몇 년에 걸쳐 기후모델의 범위는 통합 AOGCM이 포

함된 기후시스템 구성성분의 측면에서 더욱 ‘완전’할 수 있

음에도 불구하고 이보다 역학적으로 더 간단해지고 작은 분

해능을 가지게 개발되었다. 보통 EMIC(Claussen et al., 

2002)라 불리는 이런 모델은 매우 비균질하며 에너지 균형 

모델(Stocker et al., 1992a)이나 대기의 통계적-역학적 모델

(Petoukhov et al., 2000)에 결합된 동서 방향으로 평균된 해

양모델에서부터 에너지 균형 혹은 간단한 대기 역학 모델에 

결합된 저 분해능 3차원 해양모델(Opsteegh et al., 1998; 

Edwards and Marsh, 2005; Müller et al., 2006)에까지 분포

한다. 몇 EMIC는 복사 코드를 가지고 있고 온실가스를 처방

하는 반면 다른 것들은 전망된 농도와 양으로부터 복사 강

제를 전망하기 위한 간단화된 방정식을 이용한다(Joos et 

al., 2001; 2장과 TAR, 부록Ⅱ, 표 Ⅱ.3.11 참조). 통합 모델

과 비교하여, EMIC는 어떠한 계산적 강제도 가지고 있지 않

으며 그러므로 많은 모의가 수행될 수 있다. 이는 대규모 앙

상블 제작이나 수세기 간의 장기 변화에 대한 구조적인 조

사를 가능케 한다. 그러나 감소된 분해능 때문에 큰 규모에 

대한 결과(대륙 규모에서 전 지구 규모)만이 해석된다

(Stocker and Knutti, 2003). 표 8.3은 이 절에서 사용된 모든 

EMIC와 그 성분과 분해능을 모두 나열한다.

SRES A1B 시나리오에 대해 2100년 이후로 안정된 대기 

농도를 가진 한 집합의 모의가 EMIC와 AOGCM을 비교하

기 위해 사용된다(10.7.2절 참조). 전 지구 평균 기온과 해면

에 대해 EMIC는 보통 AOGCM 작동을 아주 잘 재생산한다. 

2개의 EMIC은 AOGCM 범위보다 작은 기후 민감도와 점증 

반응 값을 가진다. 그러나 기후 민감도는 몇 EMIC에서 조절

가능한 매개변수이고 여기서는 AOGCM의 반응 범위에 맞

추기 위해 전혀 조절하지 않았다. 이런 모델이 장기 수행 전

망(10.7절 참조)과 수백수천의 모의를 포함하는 확률 전망 

둘 모드에 대해 사용될 수 있다는 지원의 가정 하에(10.5.4.5

절 참조) 대부분의 EMIC에서 MOC의 점증 감소 또한 

AOGCM과 유사하다(10.3.4절과 10.7.2절, 그리고 그림 10.34 

참조). 만일 강제가 충분히 강하고 충분히 오래 지속된다면

(예, 4×CO2) MOC의 완전하고 비가역적인 붕괴가 몇 모델

에서 유도될 수 있다. 이는 EMIC(Stocker and Schmittner, 

1997; Rahmstorf and Ganopolski, 1999)나 결합모델(Stouffer 

and Manabe, 1999)을 이용한 초기 결과와 일치한다.

10.5.3 서로 다른 시나리오들로부터의 전 지구 평균 반응

35개 SRES 시나리오에 대한 SCM을 이용한 TAR 전망은 

21세기에 걸친 온난화의 범위를 제공했다. SRES 배출 시나

리오는 어떠한 기후정책도 충족되지 못했다는 가정이다

(Nakićenović and Swart, 2000). TAR에서 그림 9.14의 작도

는 실질적이다. 1.5~4.5℃의 장주기 범위 내의 기후 민감도

를 가진 AOGCM에 조율된 간단한 모델을 사용하였다(예, 
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그림 10.26. 6가지 예증 SRES 비-완화 배출 시나리오에 대한 화석 CO2, CH4, SO2 배출, 거기에 해당하는 CO2, CH4, N2O 농도, 복사 강제 및 
19개 AOGCM들에 대해 조정된 SCM에 근거한 전 지구 평균 기온 전망. 하단의 기온 그림들에서 어둡게 칠해진 영역은 19개 모델 조정들에 대한 
평균±1표준편차를 나타낸다. 밝게 칠해진 영역은 탄소 순환 되먹임이 중(中)으로 세팅된 것보다 저(底) 또는 고(高)로 설정되었다고 가정했을 때 
이 불확실성 범위에서의 변화를 나타낸다. 6가지 예증 SRES 시나리오에 대해 중간급 탄소 순환 가정에 대한 평균 전망은 굵은 색선으로 나타내었
다. 역사적인 배출(흑색 선)은 화석 및 산업 CO2(Marland, 2005), SO2(van Aardenne et al., 2001), CH4(Olivier and Berdowski, 2001을 보정한 
van Aardenne et al., 2001)에 대해 보였다. 관측된 CO2, CH4, N2O 농도(흑색 선)은 6장에 제시된 것과 같다. 하단 좌측 그림에서 보는 것처럼, 
인위적 및 자연적 강제에 대해 SCM으로부터 산출된 전 지구 평균 기온은 20세기 관측(흑색 선)과 비교적 잘 맞는다(Folland et al., 2001; Jones 
et al., 2001; Jones and Moberg, 2003).

Charney, 1979; 초기 IPCC 평가 보고서에 언급된). 저 범위 

밖의 기후 민감도를 가진 모델은 글에서 논의되었으며 제공

된 범위가 AOGCM에 의해 주어진 극한 범위가 아니라는 진

술도 허락되었다. 그림은 1750년에서 2000년에 대한 단독 인

위적 강제 추정에 근거하였는데, 이는 TAR 6장에 의해 추천

된 범위의 값 내에 있으며 또한 모델 모의와 관측된 기온 기
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록으로부터 유도된 값이 일치한다(TAR 12장). 그림은 1750

년에서 2000년까지에 대한 단독 인위적 강제 추정에 근거하

는데, 이는 TAR 6장에 의해 추천된 값들 범위 내에 있으며 

또한 모델 모의와 관측된 기온 기록으로부터 유도된 것과 

같다(TAR 12장). TAR 3장과 일관되게 탄소순환에 대한 기

후 되먹임이 포함된다. SRES 전체 시나리오에 의해 주어진 

1990년에서 2100년까지의 결과적인 전 지구 평균 기온변화

는 1.4℃에서 5.8℃이다.

TAR 이래로, 몇몇 연구들은 TAR 전망을 조사하고 확률

적 평가를 시도하였다. Allen et al.(2000)은 TAR에 이용된 

강제와 간단한 기후모델 조율은 TAR 12장에서 보고된 관측

적으로 강제된 확률적 예보와 일치하는 전망을 주는 것을 

보인다.

Moss and Schneider(2000)에 의해 언급되었듯 범위가 확률

적으로 무엇을 의미하는지에 따라 어떤 지침이 주어지지 않

으면 온난화 결과의 범위만을 제공하는 것은 잠재적으로 잘

못된 판단을 일으킬 수 있다. Wigley and Raper(2001)는 배

출의 불확실성과 기후 민감도, 탄소순환, 해양 혼합 및 에어

러솔 강제를 설명하면서 확률적 의미에서 온난화 범위를 해

석하였다. 그들은 1990년에서 2100년까지의 1.7℃에서 4℃의 

온난화에 대해 90%의 확률 구간을 제공하였다. Wigley and 

Raper(2001)에 의해 지적되었듯이 이런 결과는 그들이 기초

한 가정만큼만 현실적이다. 이런 연구에서의 주요 가정은 각 

SRES 시나리오가 똑같이 가능하고, 1.5℃~4.5℃의 범위가 

기후 민감도에 대하 90%의 신뢰 구간에 해당하며, 탄소순환 

되먹임 불확실성이 TAR에서 주어진 490~1,260ppm의 2100

년 양의 전체 불확실성 범위에 의해 특징지어질 수 있다는 

것이다. 에어러솔 확률 도 함수(PDF)는 SCM을 관측된 전

구/반구 평균 기온에 맞추는 강제와 함께 TAR에서 주어진 

불확실성 추정치에 근거한다.

Wigley and Raper(2001)의 확률적 평가에서 가장 논란이 

많은 가정은 각 SRES 시나리오가 똑같이 가능하다는 것이

다. The Special Report on Emissions Scenarios(Nakićenović 
and Swart, 2000)은 ‘이 보고서에서는 어떤 시나리오에 대한 

선호도에 관해 어떠한 판단도 제공되지 않고 시나리오는 발

생 확률로 지정되지 않으며 정책적 추천에 의해서도 아니다’

고 말한다.

Webster et al.(2003)은 Webster et al.(2002)의 확률적 배출 

전망을 이용하였다. 이는 SO2 배출의 현재 불확실성을 고려

하며 21세기에 걸친 SO2 배출의 계속된 증가 가능성을, 

SRES 시나리오와 일치하는 감소 배출과 함께 허락한다. 그

들의 기후모델 매개변수 PDF가 관측에 의해 강제되고 상호 

의존적이기 때문에, 전망에 대한 낮은 현재 에어러솔 강제의 

영향은 구별하기 쉽지 않으나 그들의 전망이 더 높고 증가

하는 SO2 배출을 인정한 곳에서 더 낮아지는 경향이 있음의 

의심할 바 없다.

특정 배출 시나리오에 확률을 부여하는 것이 가능한지에 

대한 질문에 상관없이 2100년까지의 기온 전망에서 불확실

성의 다른 원천을 구별하는 것은 중요하다. 미래 온실가스 

배출은 대개 주요 사회경제 요인 및 기술 발달과 정책 결정

에 의존하기 때문에 다른 배출 시나리오가 발생한다. 명백히 

다른 기온 전망을 일으키는 한 요소는 시나리오의 선택이다. 

한편으로, ‘반응 불확실성’은 특정 배출 시나리오에 대한 전

망의 범위로 정의되며 기후시스템이 인위적 섭동에 대해 어

떻게 반응할 것인가의 제한된 지식으로부터 발생한다. 따라

서 모든 주어진 불확실성 범위는 기후시스템의 반응 불확실

성을 반영하고 그러므로 특정 배출 시나리오에 대해 조건부

로 여겨져야 한다.

다음 단락은 MMD로부터 나온 19개 모델에 조율된 SCM

을 이용하여 6개의 예증 SRES 시나리오에 대한 AR4 기온 

전망의 구축을 설명한다(8.8절 참조). 이들 19개의 조율된 간

단한 모델 버전은 1.9℃~5.9℃까지의 범위에서 효과적인 기

후 민감도를 가진다. 간단한 모델 민감도는 완전히 결합된 

2×와 4×CO2 1%/yr CO2 증가 AOGCM 모의로부터 유도되

며 몇 사례에서 표 8.2에서 주어진 평형 판 해양모델 민감도

와 다르다.

여기서 사용된 SRES 배출 시나리오는 어떠한 기후정책도 

이행되지 않는다는 가정의 그럴듯한 미래를 대표하게 고안

되었다. 이 장은 명시적인 기후변화 완화 정책을 가진 어떤 

시나리오도 분석하지 않는다. 여전히 인위적 배출, 예를 들

면 그림 10.26의 맨 위 셋에서 보인 화석 CO2와 CH4, 

SO2(Nakićenović and Swart, 2000)에 관해 이들 SRES 시나

리오들 간에는 너른 차이가 있다. 다른 배출의 직접적인 결

과 때문에 전망된 농도는 그림 10.26의 6개의 예증 SRES 시

나리오(주요 온실가스, CO2, CH4, N2O 농도에 대해 그림 

10.26의 4번째에서 6번째 열의 그림 참조)에 대해 매우 다르

다. 이들 결과는 TAR에서 SCM을 가지고 조사되지 않은 탄

소순환 불확실성의 영향을 뒤섞는다(10.4.1절 참조) 전망된 

CH4 농도는 CH4의 수명에 미치는 기온 의존 수증기 되먹임

에 의해 영향을 받는다.

그림 10.26에서 CO2 농도 플륨은 응용 SCM의 높고 낮은 

모든 탄소순환 되먹임 환경을 반영한다. 그들의 편차는 다음

처럼 설명된다. 여기서 사용된 SCM의 탄소순환 모델(Model 

for the Assessment of Greenhouse‐gas Induced Climate 

Change: MAGICC)은 전 지구 평균 기온에 의해 유도된 많은 

기후 관계 탄소순환 되먹임을 포함한다. 탄소순환 되먹임의 
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전체 영향에 대한 매개변수화는 더 복잡하고 물리적으로 현

실적인 C4MIP의 탄소순환 모델(Friedlingstein et al, 2006; 

10.4절 참조)에 조율되고 결과는 6개의 예증 시나리오에 걸

친 BERN‐CC 모델 결과에 비교될만하다. 이는 SCM이 최첨

단 탄소순환 모델 결과와 일치하는 미래 CO2 농도 변화 전

망을 생산토록 한다. 특히 A2 배출 시나리오에 대한 2100년

의 C4MIP CO2 농도 범위는 730~1,020ppm인 반면 여기서 

제공된 SCM 결과는 806에서 1,008ppm까지의 불확실한 범

위를 보인다. 이 SCM 불확실성 범위의 하한은 낮은 탄소순

환 되먹임 배경과 19개 AOGCM 조율에 대한 평균에서 표준

편차를 뺀 것이며 상한은 높은 탄소순환 배경에 대해 평균

에서 표준편차를 더한 것이다. 비교하자면 Wigley and 

Raper(2001)의 90% 신뢰 구간은 770~1,090ppm이다. 간단한 

모델 CO2 농도 전망은 C4MIP 하에서보다 약간 높은데 왜냐

하면 SCM의 탄소순환은 A2 시나리오의 전 기온변화에 의해 

유도되기 때문이다. 반면 C4MIP 값은 CO2 자체 만에 의한 

A2 기후변화 성분에 의해 유도된다. 

그림 10.26의 복사 강제 전망은 인위적인 강제와 자연적 

강제(화산과 태양)를 합한 것이다. 강제 플륨은 우선적으로 

탄소순환 불확실성에 대한 강제의 민감도를 반영한다. 결과

는 2배의 대기중 CO2 농도에 대해 3.71W/m2의 강제에 기초

한다. 인위적 강제는 표 2.12에 기초하나 현재의 간접적 에

어러솔 강제에 대해서는 ‐0.8W/m2의 값을 사용한다. 역사시

대에 대한 태양 강제는 Lean et al.(1995)에 따라 처방되었으

면 화산 강제는 Ammann et al.(2003)에 따라 처방되었다. 역

사 시대의 태양 강제 계열은 가장 최근 22년간의 평균을 이

용하여 미래에까지 연장된다. 화산 강제는 지난 100년간의 

평균을 0으로 조정하여 미래에 대한 아노말리도 0으로 가정

한다. TAR에서는 전망이 1765년에서 시작했음에도 불구하

고 인위적 강제만이 단독으로 사용되었다. 과거에 대해 자연

적과 인위적 강제를 둘 다 이용하는 데는 몇 가지 이점이 있

다. 첫째, 이는 간단한 모델이 대행하는 대부분의 AOGCM

에 의해 수행되었다. 둘째, 이를 통해 모의와 관측을 비교할 

수 있다. 셋째, 관측 시대에 걸쳐 생긴 온난화 행위가 전망

에 반영된다. 자연적 강제를 포함하는 단점은 2100년의 온난

화 전망이 자연적 강제에 관해 만들어진 필요한 가정에 수

십 분의 일 정도로 종속된다는 점이다(Bertrand et al., 2002). 

이들 가정은 자연적 강제가 미래에 어떻게 전망되느냐는 것

과 과거 참고 기간의 평균값에 대한 화산 강제를 참고할 것

인지를 포함한다. 게다가 태양 및 화산 강제 둘 모두에 대한 

자료 집합의 선택이 결과에 영향을 미친다(자연적 강제의 불

확실성에 대한 논의에 대해 2.7절 참조).

6개의 예증 시나리오에 대한 기온 전망은 그림 10.26의 맨 

아래에 보였다. 모델 결과는 1980년에서 2000년의 가간에 걸

쳐 관측 평균으로부터의 아노말리로서 나타나며(Folland et 

al., 2002; Jones et al., 2001; Jones and Moberg, 2003) 상응

하는 관측 기온 아노말리는 비교를 위해 보였다. 안쪽의(어

두운) 플륨은 19개 모델 조율에 의한 ±1 표준편차 불확실성

을 뜻하며 바깥쪽의(밝은) 플륨은 대응하는 높낮은 탄소순환 

배경에 대한 결과를 말한다. 탄소순환 불확실성의 비대칭은 

전 지구 평균 기온 전망이 더 높은 온난화 쪽으로 치우치는 

것을 야기함을 주목하라.

중간 범위의 탄소순환 배경을 가진 SCM 결과의 평균만을 

고려하면, 낮은 배출의 SRES 시나리오 B1에 대해 전망된 전 

지구 평균 기온은 1980년에서 2000년까지의 농도로 상승해 

2100년이면 2.0℃에 이른다. 높은 배출 시나리오, 예를 들면 

SRES A2 시나리오에 대해서는 전 지구 평균 기온은 1980년

에서 2000년까지의 농도에서 2100년이 되면 3.9℃까지 상승

한다. 이런 전망된 평균 온난화에서의 명백한 차이는 각기 

다른 배출 시나리오를 분리해서 평가하는 중요성을 강조한

다. 위에서 언급했듯이, ‘반응 불확실성’은 특정 배출 시나리

오에 대한 전망의 범위로서 정의된다. A2 배출 시나리오에

서, SCM을 이용한 기온변화 전망은 약 1.8℃의 ± 표준편차 

범위에 걸치며 1980년에서 2000년 수준에서는 2100년에 3.

0℃~4.8℃의 범위를 가진다. 만일 탄소순환 되먹임이 낮게 

고려된다면, 이 범위의 하한은 아주 약간 감소해 소수점 0.1 

자리에서는 변하지 않는다. 높은 탄소순환 되먹임 배경에서 

±1 표준편차 범위의 상한은 5.2℃까지 증가한다. 낮은 배출 

시나리오에 대해 이 불확실성의 범위는 더 작아진다. 예를 

들면 B1 시나리오 전망은 탄소순환 불확실성을 포함하여 약 

1.4℃의 범위, 즉 1.5~2.9℃의 범위를 가진다. 중간 배출 시

나리오 A1B에 대한 결과는 2.3~4.3℃이며 높은 배출 시나리

오 A1F1에 대해서는 3.4~6.1℃이다. 이들 불확실성 범위는 

모든 SCM 실험에 걸쳐 전망된 온난화의 최소에서 최대의 

경계가 아님을 주목하라. 보이지는 않았지만 이는 더 높다. 

즉 A2 시나리오에 대해서는 2.7~7.1℃이며 B1 시나리오에 

대해서는 1.3~4.2℃이다.

여기서 제공된 SCM 결과는 각기 다른 모델 조율 및 탄소

순환 되먹임 매개변수을 가진 민감도 실험이다. 강제 불확실

성은 아직 평가되지 않았으며 SCM 조율에 이용 가능한 

AOGCM 모델 결과는 가능한 기후반응의 모든 범위를 포함

하지 않을 수 있음을 주목하라. 예를 들어, 역사적 또는 현

재 관측에 맞춘 모델에 근거하여 강제된 예보에 대한 연구

는 일반적으로 다소 넓은 범위의 ‘반응 불확실성’을 허락할 

수 있다(10.5.4절 참조). 모든 이런 불확실성의 연관은 극한

의 범위가 낮은 확률을 가지기 때문에 확률적 접근을 요구
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할 수 있다. 2100년까지의 전 지구 기온상승에서 종합된 불

확실성은 10.5.4.6절에서 제공할 것이다.

10.5.4 표본추출 불확실성과 추정확률

AOGCM 반응의 불확실성은 내부변동성의 영향으로부터 

발생하는데, 이는 서로 다른 초기조건을 사용하는 단독 모델

의 모의 앙상블을 만들고 모델링 불확실성(운동방정식을 유

한 격자로 쪼갬으로써, 그리고 아격자 규모 과정(복사 전달, 

구름 형성, 대류, 등등)의 매개변수화로부터 생성되는 오차)

으로부터 분리하여 표본 추출될 수 있다. 모델링 불확실성은 

대안적 구조적 선택(예를 들면 분해능과 매개변수와가 기초

로 하는 기본 물리 가정의 선택)에서와 매개변수화 방안 내

의 약하게 강제된 매개변수의 값에서 드러난다.  앙상블 접

근은 모델 구조와 매개변수 배경의 변화로부터 발생하는 불

확실성의 영향을 정량화하기 위해 사용된다. 이들은 

10.5.4.1절에서 10.5.4.3절까지에서 평가되며 관측 강제에 대

한 논의는 10.5.4.4절에서, 그리고 확률적 예측을 얻기 위해 

사용된 방법론은 10.5.4.5절에서 10.5.4.7절까지에서 이뤄진다.

지금까지 수행된 앙상블 전망이 넓은 범위의 반응을 제공

하는 반면 모델링 불확실성의 모든 가능한 원인을 표본추출

하지는 않는다. 예를 들면, AR4 다중-모델 앙상블은 CO2의 

특정 농도에 의존하므로 AOGCM 결과를 외삽하는 덜 상세

한 모델을 이용함으로써 부분적으로 불확실성을 설명할 수 

있다고 하더라도(10.5.3절 참조), 탄소순환 되먹임의 불확실

성을 무시한다(10.4.1절 참조). 더 일반적으로, 가능한 모델

들은 근본적인 부적합함, 즉 정량화 될 수 없는 영향을 공유

할 수 있다(Kennedy and O'Hagan, 2001). 예를 들어 기후모

델은 현재 격자 규모로 명백하게 분해되는 흐름에 결합된 

결정론적 통짜 공식을 이용하여 아격자 규모 매개변수화에 

제한된 해결방법을 제공한다. Palmer et al.(2005)은 매개변

수화 방안의 결과가, 수치 일기 예보에서 시도된 확률론적 

방법을 따라(예, Buizza et al., 1999; Palmer, 2001) 가능한 

아격자 규모 상태의 범위와 일관된 통계학적 분포로부터 표

본 추출될 수 있어야 한다고 주장했다. 그러나 미래 변화의 

모의된 범위를 확장시키는 잘못된 혹은 부적절하게 매개변

수화된 과정에 대한 가능성은 명백하지 않으며, 이 문제는 

아래에서 논의될 결과를 위해 매우 중요한 경고가 될 것이다.

10.5.4.1 다중-모델 앙상블 방법

다른 모델링 센터에서 개발된 AOGCM 앙상블의 이용은 

계절에서 경년 및 100년의 시간 규모 모두의 기후 예측/전망

에서 확립되었다. 각기 다른 AOGCM의 모의 오차는 독립적

이라는 범위에서 앙상블의 평균은 각각의 앙상블 멤버보다 

성능이 우수할 것으로 기대될 수 있는 까닭에 향상된 ‘최적 

추정’ 예보를 제공한다. 결과는 계절예보(Palmer et al., 

2004; Hagedorn et al., 2005) 및 긴 기간 모의로부터의 현재 

기후(Lambert and Boer, 2001)의 검증 모두에서 이를 사실로 

보여준다. 모델링 불확실성을 표본추출함으로써, AOGCM의 

앙상블은 초기 상태에서의 불확실성만을 표본추출하는 단독 

모델의 앙상블을 사용하는 것(Palmer et al., 2005)에 비해 확

률적 전망에 대해 향상된 기초를 제공해야 한다. 그러나 다

중-모델 앙상블의 멤버는 공통된 계통 오차를 공유하며

(Lambert and Boer, 2001), 자원 강제로 인한 가능한 모델 구

성의 모든 범위를 포함할 수 없다. 미래 기후변화 전망의 검

증은 가능하지 않으나, Räisänen and Palmer(2001)는 ‘완벽 

모델 방법’을 사용하여(앙상블의 한 멤버를 참으로 간주해 

다른 멤버를 이용한 그 반응을 예측하는 것) 기후변화와 관

계된 가상의 경제적 비용이, 개개의 앙상블 멤버로부터의 결

정론적 예측을 사용하는 것보다 앙상블을 통한 변화의 확률

을 계산함으로써 감소할 수 있음을 보였다. 

다중-모델 앙상블의 또다른 강점은 각 멤버가 가능성 있

고 안전한 규준 모의를 얻기 위해 조심스러운 시험을 필요

로 한다는 것이다. 이를 얻기 위한 모델 매개변수를 조율하

는 과정(8.1.3.1절)이 주관적인 판단을 가진다 하더라도, 그

리고 모델 매개변수 공간에서 최적의 위치를 파악하는 것을 

보장할 수 없다 하더라도 말이다.

10.5.4.2 섭동 물리 앙상블

10.5.2절에서 다룬 AOGCM은 각각이 주어진 집합의 물리 

가정에 기초하며 많은 불확실한 매개변수를 포함하는 선택

적 매개변수화 과정으로부터 성분을 선택함으로써 구축된

다. 원칙적으로 이들 성분들과 일치하는 예측의 범위는, 주

어진 물리 과정을 섭동시키는 영향을 두 번 계산할지 모르

는 조합을 피하면서 매개변수화 방안과 매개변수 값에 대한 

다양한 옵션의 체계적 표본 추출을 통해 매우 큰 앙상블을 

구축함으로써 정량화될 수 있다. 이런 방법은 간단한 기후모

델과 EMIC(Wigley and Raper, 2001; Knutti et al., 2002)를 

이용하여 이루어졌고 Murphy et al.(2004)과 Stainforth et 

al.(2005)은 AOGCM을 이용해, 해양 혼합층에 결합된 

UKMO‐HadCM3의 대기 성분에서 약하게 강제된 매개변수

를 섭동시킴으로써 큰 앙상블을 구축하여, 이런 방향으로의 

첫 번째 단계를 설명하였다. 이들 실험은 단독 GCM에서 불

확실한 매개변수와 일관된 2배의 대기 중 CO2의 평형 반응

의 범위를 정량화한다. Murphy et al.(2004)은 개개의 매개변

수의 영향이 혼합되어 있으나 비선형 상호작용에 의해 이입
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그림 10.27. 1980년~1999년 대비 2080년~2099년의 SRES A1B 시나리
오에 대한 연 평균 반응들의 통계로서, Rӓisӓnen(2001)의 방법론을 사
용하여 21개-멤버 AR4 다중-모델 앙상블로부터 계산되었다. x 축의 

수평 규모의 함수(‘Loc': 격자 상자 규모; ’Hem': 반구 규모; ‘Glob': 

전 지구 평균)에 대한 y 축의(a) 앙상블 멤버들 간의 상대적 일치도(무
차원의 양으로서 앙상블-평균 반응의 제곱(샘플링 바이어스를 피하기 
위해 보정됨)와(b) 반응들의 앙상블 분산에 대한 내부변동성의 무차원 
비로서 결과들을 표현하였다. 지표 기온, 강수량, 그리고 해면기압에 
대해 값들을 보였다. 반구 및 전 지구 규모에서의 SLP 변화의 낮은 일
치도는 일부 모델들에서의 총 대기 질량 보존과 연관된 문제점을 반영
하지만, 이 규모들에서 SLP 변화는 극히 작기 때문에 이것이 실질적
인 유의성을 갖지는 못한다.

된 추가적인 불확실성을 간단히 허용한다고 가정하고, 29개

의 매개변수를 한번에 하나씩 섭동시켰다. 모델에 모의된 기

후와 관측된 기후 사이의 넓은 기준의 일치를 가지고 가중

치를 부여할 때, 모든 모델 버전이 똑같이 신뢰할만하다고 

할 때의 1.9~5.3℃에 비해, 기후 민감도에 대한 확률적 분포

가 5에서 95%의 범위로 2.4℃~5.4℃임을 보였다(박스 10.2, 

그림 1c).

Stainforth et al.(2005)은 분할 계산 방법(Allen, 1999)을 전

개하여 기후 민감도에 영향을 미치는 것으로 알려진 6개의 

매개변수에 높은 값과 중간값, 낮은값의 조합을 표본추출하

여 2,578개의 모의의 매우 큰 앙상블을 가동시켰다. 기후 민

감도의 범위는 2℃에서 11℃로 8℃를 넘는 모델은 4.2%를 

차지함을 보였으며, 높은 민감도를 가진 모델은 지표 연평균

기후값과의 비교에 근거하여 제외시킬 수 있었음을 보였다. 

기후 민감도와 몇몇 현재 관측가능한 공간 장 사이의 다변

량 선형 관계를 이용함으로써 같은 자료 집합으로부터의 기

후 민감도의 5~95% 범위는 2.2℃~6.8℃로 추정된다(Piani et 

al., 2005; 박스 10.2, 그림 1c). 이 앙상블에서, Knutti et 

al.(2006)은 기후 민감도와 현재 모의의 지표 기온에 대한 계

절 순환의 진폭 사이에서 강한 관계를 발견하였다. 높은 민

감도를 가진 대부분의 모의는 관측된 진폭을 과추정한다. 이

런 관계에 근거하여 기후 민감도의 5~95% 범위는 1.5℃~6.

4℃로 추정된다(박스 10.2, 그림 1c). 같은 기후모델에 기초

한 박스 10.2, 그림 1c의 PDF 사이의 차이는 불확실한 매개

변수의 선택과 전문가에 의해 특정지어진 선행 분포, 관측적 

강제의 선택적 적용으로부터 야기되는 방법론적 불확실성을 

반영한다. 그들은 해양순환 변화와 관계된 불확실성을 고려

하지 않았으며 구조적인 모델 오류도 고려하지 않았다

(Smith, 2002; Goldstein and Rougier, 2004).

Annan et al.(2005a)은 앙상블 칼만 필터 기법을 이용하여 

일련의 기후적 관측지에 관한 모의 오차를 최소화시키는 강

제에 의존하는 EMIC에서의 모델 매개변수에 대한 불확실성 

범위를 얻었다. 이 방법을 이용하여 Hargreaves and Annan 

(2006)은 대서양 MOC(증가하는 CO2에 대한 반응으로) 붕괴 

위험이 EMIC 매개변수가 조율되는 관측자료에 의존한다는 

사실을 발견하였다. 9.6.3절은 기후 민감도와 마지막 최대 

빙하기의 냉각 사이의 관계에 대한 섭동 물리 연구를 평가

한다(Annan et al., 2005b; Schneider von Deimling et al., 

2006).

10.5.4.3 앙상블 결과로부터 불확실성 요인의 진단

그림 10.27a는 Räisänen(2001)에서처럼 계산된 A1B 시나

리오에 대한 1980년에서 1999년에 비해, 2080년에서 2099년

까지의 AR4 다중-모델 앙상블 멤버에 의해 모의된 연 변화

들 사이의 일치를 보인다. 강수에 대해 일치는 공간적 규모

를 가지고 증가한다. 지표 기온의 경우 국지적 규모에서 조

차 모의된 온난화의 확고함을 의미하는 높은 일치를 보인다

(그림 10.8 참조, 10.3.2.1절에서 논의됨). 모델 공식화의 차

이는 내부변동성의 역할이 더 작은 규모에서 증가한다 해도 

앙상블 산포도에서 지배적인 유인이다(그림 10.27b). AR4 앙

상블 멤버들 사이의 일치는 초기 Räisänen(2001)의 CMIP2 

앙상블에 비해 약간 더 높으며(TAR에서도 보고됨), 내부

변동성은 앙상블 산포도의 더 작은 부분을 설명한다. 

Räisänen(2001)에 의해 고려된 2배 CO2의 점증 반응에 비해 

A1B 시나리오에서 2080년에서 2099년에 대한 더 큰 강제와 

반응이 주어진다면 경신된 모델들의 사용이 또한 기여한다

하더라도 이는 기대된 바이다. 계절적 변화에 대해 내부변동

성은 다중-모델과 섭동 물리 앙상블 모두에서(Räisänen, 

2001; Murphy et al., 2004) 국지적 강수와 SLP 변화(지표 기

온이 아니더라도)의 불확실성의 원천으로서 모델 차이에 비

교될만하다는 것이 발견되었다. 결론적으로 강수와 SLP에 

대한 국지적 계절 변화는 지구의 많은 영역에 걸쳐 AR4 앙

상블에서 일관되지 않는 반면(즉, 다중-모델 평균 변화는 앙

상블 표준편차를 초과하지 않는다; 그림 10.9 참조) 지표 기

온변화는 10.3.2.1절에서 논의했듯이, 거의 모든 지역에서 

일치한다.

Wang and Swail(2006b)은 내부변동성의 상대적 중요성과 

복사 강제의 차이 및 세 가지 가능성 있는 강제 시나리오에 
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대한 세 개의 AOGCM 수행을 이용하여 해양 파고의 점증 

반응을 설명하는 데 있어서의 모델 차이를 연구하고, 모델 

차이가 모의된 변화에서의 가장 큰 불확실성의 원인임을 발

견하였다.

Selten et al.(2004)은 자연적 및 인위적 강제를 포함하는 

1940년에서 2080년까지의 모의의 62개 멤버의 초기 조건 앙

상블을 보고했다. 그들은 지난 수십년에 걸쳐 NAO에서 관

측된 경향을 재생산 하나 앙상블 평균에서는 경향이 없는 

개개의 멤버를 발견하고 관측된 변화가 열대 인도양의 강수 

증가에 의해 유도되는 모드와 관계된 내부변동성을 통해 설

명될 수 있음을 제시하였다. Terray et al.(2004)은 ARPEGE 

결합 해양-대기모델이 SRES A2와 B2 강제에 대한 반응으

로 NAO의 양의 위상의 주재 진동수에서 약간 증가함을 보

이는 반면 결합 실험으로부터 처방된 SST 변화가 북대서양

과 유럽에 걸쳐 증가된 분해능을 가진 대기모델 버전을 구

동하는데 사용될 때 더 크게 증가함을 발견하였다(Gibelin 

and Déqué, 2003).

그림 10.25는 AR4 다중-모델 앙상블에 의해 모의된 전 지

구 평균 점증 변화와 평형 변화를 넓은 범위의 다중 매개변

수 섭동과 기후 민감도를 표본추출하면서 믿을만한 현재의 

모의를 생산하도록 고안된 섭동 물리 앙상블(M. Collins et 

al., 2006; Webb et al., 2006)에 반해 비교한다. AR4 앙상블

은 부분적으로 모델 성분의 구조적 변동을 표본추출하고 반

면 섭동 물리 앙상블은 모델 구조를 고정한 상태에서 대기 

매개변수의 불확실성을 표본추출한다. 결과는 두 종류의 앙

상블 모두에서 TCR과 기후 민감도, 강수 변화 사이의 유사

한 관계를 보인다. 섭동 물리 앙상블은 다중-모델 범위보다 

높은 민감도를 가진 멤버를 여럿 포함하며 몇몇 다중-모델 

점증 모의는 섭동 물리 앙상블에서 발견된 범위보다 약간 

낮게 TCR 값을 제공한다(그림 10.25a, b).

Soden and Held(2006)는 이전 IPCC 평가에서처럼 구름 되

먹임의 차이가 AR4 앙상블에서 지표 기온의 점증 반응

(8.6.3.2절 참조)에서 불확실성의 지배적인 요인임을 발견하

였다. Webb et al.(2006)은 9개 멤버의 다중-모델 앙상블에

서의 평형 복사 되먹임을 다중 매개변수 섭동을 가진 128개 

멤버의 섭동 물리 앙상블에서 모의된 것들과 비교하였다. 이

들은 두 앙상블 모두에서 기후 민감도의 범위가 주로 하층 

구름의 변화가 우세한 영역에서 단파 구름 강제의 반응 차

이에 의해 설명됨을 보였다. Bony and Dufresne(2005)은 

AR4 앙상블에서 대규모 침강 지역에서의 해양 경계층 구름

이 열대 구름 되먹임에서의 확산에 가장 큰 원인을 제공함

을 발견하였다. 구름 되먹임에서의 불확실성을 좁히기 위해

서는 다른 물리 과정의 매개변수화를 향상시키며(예, Williams 

et al., 2001) 분해능을 증가시킴으로써(Palmer, 2005) 구름 미

세 물리적 성질의 매개변수화(예, Tsushima et al., 2006) 및 

구름 거대물리적 성질의 표현을 둘 다 향상시킬 필요가 있다.

10.5.4.4 관측적 강제

TAR 이래로 관측할 수 있는 범위는 간단한 기후모델과 

EMIC, AOGCM을 이용한 연구에서 미래 기후변화의 불확실

성을 강제하기 위한 방법을 조사하기 위해 이용되었다. 전 

지구 기후 민감도의 확률적 추정은 지표 기온과 상층 기온, 

해양 온도, 복사 강제의 추정치, 위성 자료, 지난 천년간에 

걸친 프록시 자료, 혹은 그 일부의 역사적 점증 변화로부터 

얻어진다(Wigley et al., 1997a; Tol and De Vos, 1998; 

Andronova and Schlesinger, 2001; Forest et al., 2002; 

Gregory et al., 2002a; Knutti et al., 2002, 2003; Frame et 

al., 2005; Forest et al., 2006; Forster and Gregory, 2006; 

Hegeri et al., 2006; 9.6절 참조). 일부 이들 연구는 또한 전

망된 미래 배출에 대한 점증 반응을 강제한다(10.5.4.5절 참

조). 기후 민감도에 대해 그 이상의 확률적 추정은 현재 기

후의 모의와 관측 사이의 상관의 통계적 측정(Murphy et al., 

2004; Plani et al., 2005)과 지표 기온의 기후학적 계절 순환

(Knutti et al., 2006), 고기후 강제에 대한 반응(Annan et al., 

2005b; Schneider von Deimling et al., 2006)을 이용하여 얻

어진다. 국지 기후전망을 강제하는 목적에 대해, 지표 기온

의 지난 국지적 또는 대륙 규모 경향에서 그런 것처럼

(Greene et al., 2006; Scott et al., 2006a) 시간 평균 국지 기

후 장이나 이의 공간 평균이 사용되어왔다(Giorgi and 

Mearns, 2003; Tebaldi et al., 2004, 2005; Laurent and Cai, 

2007). 

더 나아가 미래 변화에 대한 잠재적 강제로서 관측할 수 

있는 것이 제안되었으나 형식에 맞는 확률적 추정치에서는 

아직 사용되지 않았다. 이들은 구름 되먹임(Bony et al, 

2004; Bony and Dufresne, 2005; Williams et al., 2005)과 계

절순환의 복사 감폭(Tsushima et al., 2005), 모의된 지표 기

온 변동과 관측된 값의 상대적 엔트로피(Shukla et al., 

2006), 주요 화산 분출(Wigley et al., 2005; Yokohata et al., 

2005; 9.6절 참조), 재분석 자료로부터 뽑아낸 여러 변수들의 

경향(Lucarini and Russell, 2002)과 연관된 기후변동성의 측

정을 포함한다.

예를 들면 검증 자료가 존재하는 것에 대해 더 짧은 시간 

규모에서 앙상블 기후 예측 시스템의 평가와 같은 추가적 

강제 또한 발견되었다. 이들은 계절에서 경년 확률 예보의 

신뢰도의 평가(Palmer et al., 2004; Hagedorn et al., 2005) 

및 짧은 규모의 일기 예측에서 모델 매개변수화의 평가
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그림 10.28. SRES 시나리오 B1, A1B, 그리고 A2에 대해 1980년~1999
년 평균 대비 2020년~2029년의 10년과 2090년~2099년의 10년의 전 지
구 평균 기온변화에 관한 서로 다른 연구들로부터의 확률 도 함수
(Wigley and Raper, 2001; Knutti et al., 2002; Furrer et al., 2007; 
Harris et al., 2006; Stott et al., 2006b). 비교를 위해 다중-모델 앙상
블에 맞춰진 정규 분포를 보였다.

(Phillips et al., 2004; Palmer, 2005)를 포함한다. Annan and 

Hargreaves(2006)는 여러 종류의 증가를 결합함으로써 불확

실성을 좁힐 가능성을 지적한다. 이는 다른 강제와 이들의 

독립성 정도, 구조적 모델링 오차의 영향 평가 및 이들 요소

를 결합하는 통합적 확률 구성 발전의 영향에 대한 객관적 

정량화를 요구한다(예, Rougier, 2007).

10.5.4.5 확률적 전망-전 지구 평균

전 지구 평균(이 절에서 설명) 및 지리적 묘사(다음 절에

서 설명) 모두에 대한 확률적 기후변화 전망을 제공하기 위

한 많은 방법이 TAR 이래로 출현하였다.

기후 민감도를 현재 기후 관측자료를 이용하여 강제하는 

방법은 10.5.4.2절에서 논의되었다. AR4 다중-모델 앙상블

과 섭동 물리 앙상블 모두에서부터 나온 결과는, 감율 및 수

증기, 지표 알베도와 구름으로부터 발생한 전 지구 복사 되

먹임에 대한 넓은 범위의 대안적 모델링 가정의 영향을 조

사함에도 불구하고 2℃ 미만의 기후 민감도에 대해 매우 낮

은 확률을 제시한다(Bony et al., 2006; Soden and Held, 

2006; Webb et al., 2006; 박스 10.2). 그러나 모델이 구성성

분을 공유함으로써 오차를 공유한다는 근거로 AOGCM 앙

상블에 대한 예외적 신뢰는 의심할만하고 전체 범위의 가능

한 결과를 표본 추출할 수 없을지 모른다(예, Allen and 

Ingram, 2002).

기후 민감도에 대해 관측적으로 강제된 확률 분포는 또한 

에너지 균형에 기초하는 물리적 관계와 지난 50년에서 150

년까지의 역사적 변화의 계기관측자료 또는 지난 천년동안

의 지표 기온의 프록시 복원 자료로부터 유도된다(9.6절). 결

과는 관측자료, 고려된 강제, 그들의 특정된 불확실성의 선

택에 따라 달라진다. 그러나 모든 이런 연구는 95퍼센트의 

변함없이 6℃를 초과하는 분포를 가지고 기후 민감도에 대

해 높은 상한을 제공한다(박스 10.2). Frame et al.(2005)은 

민감도에 대한 불확실성 범위가 관측자료가 적용되기 전 불

확실한 양의 선행분포에 대해 행해진 선택에 달려있음을 입

증하였다. Frame et al.(2005)과 Piani et al.(2005)은 민감도에 

역으로 관련되는 변량들의 전망이 기후 민감도 자체보다 관

측에 의해, 특히 추정된 상한에 관해 더 강하게 강제된다는 

사실을 암시하면서 많은 관측 가능한 변수들이 기후 민감도

에 역으로 계산되기 쉬움을 보여준다(Allen et al., 2006b).

점증 기후변화 사례에서 과거 변화와 일치하게 남아있는 

동안, 내부변동성에 인한 불확실성을 설명하면서 AOGCM으

로부터의 전 지구 지표 기온 하인드캐스트가 비율에 따라 

증감됨으로써 최적 탐지 기술이 요소를 결정하기 위해 사용

되었다(9.4.1.6절). 불확실성은 전 지구 평균 기온변화의 

모델 하인드캐스트에서 발견된 부분적인 오차가 미래 변

화 전망에 일정하게 남아있다는 가정을 함으로써, 시간에 

앞서 전파된다. 이 방법을 이용하여, Stott and Kettleborough 

(2002)는 UKMO‐HadCM3 모의로부터 유도된 전 지구 평균 

기온의 확률적 전망이 21세기의 첫 수십년에 걸친 기간에서 

네 개의 대표적인 SRES 배출 시나리오들 사이의 차이에 둔

감하나 21세기 말에서는 서로 다른 SRES 시나리오에 대한 

반응 사이에서 더 큰 차이가 발생함을(10.5.3절 및 그림 

10.28 참조) 발견하였다. Stott et al.(2006b)은 다른 민감도를 

가진 세 모델의 반응을 규모화하는 것은 그들의 전망을 더 

잘 일치시키도록 한다고 보였다. Stott et al.(2006a)은 그들의 

방법을 확장시켜 SRES A2 시나리오 하에서 대륙 규모 지역

에 걸쳐 평균된 미래 온난화의 확률적 전망을 얻었다. 

UKMO‐HadCM3에 의해 모의된 과거 대륙 온난화의 부분적 

오차는 미래 변화를 개산하기 위해 이용되었으며 특히 21세

기에 걸친 온난화에 대한 5%-95% 범위는 2-12℃인 북아메

리카와 2-11℃인 유럽에 대해 너른 불확실성 범위를 산출하
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였다. 이들 추정치는 국지적으로 차등화된 온난화율로부터 

발생한 잠재적 강제를 설명하지 못한다. 만일 과거 전 지구 

평균 기온의 부분적인 오차가 미래 대륙 변화를 규모화하기 

위해 사용된다면, 이것이 전 지구와 지역적 기온변화 사이의 

관계에 있는 불확실성을 무시한다 하더라도 좀 더 조 한 

범위, 북아메리카에 대해서는 4-8℃, 그리고 유럽에 대해서

는 4-7℃를 얻을 수 있다.

Allen and Ingram(2002)은 ‘긴급 강제’를 찾는 것이 몇 변

수들에 대한 확률적 전망을 만들지 모른다고 제안하였다. 이

들은 전 지구 지표 기온과 같은 관측치에 의해 직접적으로 

강제될 수 있는 변수와 너른 범위의 모델에 걸쳐 고정된 관

계에 물리적으로 기초하는 고정값을 설정함으로써 간접적으

로 강제되는 변수들 사이의 관계다. 그들은 전 지구 평균 강

수량의 미래 변화가 큰 EMIC 앙상블로부터 얻은 전 지구 

기온(Forest et al., 2002)과 배증 대기 중 CO2 반응의 다중-

모델 앙상블에서 얻은 강수량과 기온 사이의 관계에 대한 

확률 분포를 사용하여 강제된다는 실례를 제시하였다. 이들 

방법은 관측에 의해 강제되는 분포를 생산하도록 고안되었

으며 상대적으로 모델에 독립적이다(Allen and Stainforth, 

2002; Allen et al., 2006a). 이는 상호 변동가능한 관계가 대

안적 모델링 가정에 따라 확고하다는 가정하에 얻을 수 있

다. Piani et al.(2005)과 Knutti et al.(2006)(10.5.4.2절에서 설

명)은 이 방법을 따라 이들 사례에서 상호 변동가능한 관계

가 단독 모델의 섭동 버전에서 유도되었으며 다른 모델을 

이용하여 확정될 필요가 있음을 지적하였다.

SRES 시나리오 B1, A1B, A2에 대해 출판된 확률적 전 지

구 평균 전망의 종합은 그림 10.28에 주어졌다. 확률 도 

함수는 단기 전망(2020~2030)과 세기 말(2090~2100)에 대해 

제공되었다. 비교를 위해 다중-모델 집적에서 AOGCM으로

부터의 결과(10.3.1절 참조)에 적합한 정규 분포 또한, 이들 

커브 모양이 PDF로서 간주되어선 안된다 하더라도, 주어졌

다. PDF를 만드는 다섯 가지 방법은 모두 10.5절에 설명된 다

른 모델과 기법에 기초한다. 요약하면, Wigley and Raper(2001)

는 강제를 적용하지 않고 기후 민감도와 해양 열흡수, 황산

염 강제와 탄소순환에 대한 전문적 선행 분포를 가진 간단

한 모델의 큰 앙상블을 이용하였다. Knutti et al.(2002, 2003)

은 비정보의 선행 분포를 가진 EMIC 모의의 큰 앙상블을 

사용하고 기후 민감도와 해양 열흡수, 복사 강제 및 탄소순

환의 불확실성을 고려하고 관측적 강제를 적용하였다. 어떠

한 방법도 자연적 변동성을 명시적으로 고려하지 않는다. 

Stott et al.(2006b)은 AOGCM 모의에 지문 규모화 방법을 적

용하여 강제와 기후 민감도 , 그리고 비강제 뿐 아니라 강제

된 자연적 내부변동성의 불확실성을 암시적으로 설명하는 

PDF를 얻었다. A2 시나리오에 대해 Stott et al. PDF가 사용

된 모델에 의존하는 정도를 실례로 들며 이들 세 개의 다른 

AOGCM으로부터 얻은 결과를 보였다. Harris et al.(2006)은 

더 큰 앙상블 모의로부터 나온 규모화된 평형 반응을 이용

하여 UKMO‐HadCM3 모델의 17개 멤버의 섭동 물리 앙상블

을 후원함으로써 PDF를 얻었다. Furrer et al.(2007)은 

10.5.4.7절에서 설명된 베이스 방법을 사용하여 AR4 다중-

모델 앙상블로부터 PDF를 계산하였다. Stott et al.(2006b)과 

Harris et al.(2006), Furrer et al.(2007) 방법은 탄소순환 불확

실성을 무시한다.

두 개의 요점이 그림 10.28에 드러난다. 전망된 단기 온난

화에 대해(ⅰ) 세기 후반(더 넓은 PDF)에 비해 모델들과 방

법들이 더 잘 일치한다(PDF의 좁은 폭),(ⅱ) 시나리오가 전

망에 상당히 영향을 주는 세기 후반에 비해, 온난화는 시나

리오들 간에 유사하다. 이런 결론은 SCM에서 얻은 결과와 

일치한다(10.5.3절)

추가적으로 전망의 불확실성은 대부분의 연구에서 기온과 

함께 거의 선형적으로 증가한다. 다른 방법은 PDF의 모양과 

폭에서 상대적으로 좋은 일치를 보이나 다른 방법론적 선택

으로 인한 약간의 차이를 가진다. Stott et al.(2006b)만이 미

래 자연적 강제의 변동성을 설명하며, 그리하여 다른 PDF에

서는 나타나지 않은 적은 확률의 다음 몇 십년에 걸친 냉각

을 전망하였다. Knutti et al.(2003)의 결과는 기후 민감도에

서 고르게 표본추출하였기 때문에 세기 말에 대해 더 넓은 

PDF를 보인다(9.6.2절과 박스 10.2 참조). 관측가능한 값들

에서 고르게 재표본추출하는 것(Frame et al., 2005)은 그들

의 PDF를 다른 것에 더 유사하게 만들 수 있다. 요약해서, 

다음 수십년동안의 불확실성에 대한 확률적 추정은 다양한 

모델과 방법들에 걸쳐 확고해 보이는 반면, 세기말의 결과는 

만들어진 가정에 따라 달라진다.

10.5.4.6 2100년의 전망된 전 지구 기온의 종합

6개의 SRES 무간섭 대표 시나리오에 대한 21세기 말의 

전망된 온난화의 모든 가능한 추정치는 그림 10.29에 요약되

었다. 다양한 기술들 사이에서 AR4 AOGCM 앙상블은 가장 

정교한 모델 집합을 포함된 과정의 범위와 관측과 비교된 

결과적으로 현실적인 모의에 의해 제공한다(8장과 9장 참

조). 평균적으로, 이 앙상블은 1980~1999년 대비 2090~2099

년까지(표 10.5에서, 이들 전 지구적으로 평균된 값에 대해 

2080~2099년은 10.3절에서의 지리적 도면에 대한 비교될만

한 평균 기간과 일치되는데 사용되었음을 주의할 것; 이들 

길어진 평균 기간은 지리적 도면에서의 공간적 잡음을 완화

시킨다), 전 지구 평균 지표 기온의 증가를 B1과 A1B, A2 
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그림 10.29. 6개의 대표 SRES 시나리오에 대한(1980년~1999년 평균 대비) 평균 기온 증가의 전망 및 불확실성. AOGCM 평균과 평균 ‐40~+60%dml 
불확실성 범위를 각각 흑색의 가로 실선과 회색의 막대로서 나타내었다. 비교를 위해, B1, A1B, A2에 대한 다중-모델 AOGCM 앙상블의 개개 
모델들(적색 점)을 평균 및 맞춰진(fitted) 정규분포로부터의 5~95% 범위(적색 선과 동그라미)와 함께 보였다. B2, A1T, A1FI에 대한 AOGCM 평균 
추정(적색 세모)을 SCM으로 얻은 A1B AOGCM 평균을 스케일링함으로써 얻었다(본문 참조). 모든 AOGCM들(물리의 불확실성을 나타냄)로부터 
조정된 MAGICC SCM의 평균(밝은 녹색 동그라미)과 1 표준편차(밝은 녹색 네모)를 표준 탄소순환 설정 뿐만 아니라 느리거나 빠른 탄소순환 
가정(밝은 녹색 별표)에 대해서도 보였다. 유사하게, BERN2.5CC EMIC에 대한 결과들을 표준 탄소순환 설정과 3.2℃(AOGCM 평균, 어두운 녹색 
동그라미), 1.5℃와 4.5℃(어두운 녹색 네모)의 기후 민감도에 대해 보였다. 높은 기후 민감도/낮은 탄소순환과 낮은 기후 민감도/높은 탄소순환의 
조합을 어두운 녹색 별표로 보였다. 5-95% 범위(세로 선)과 중앙값(동그라미)을 확률적 방법으로부터 보였다(Wigley and Raper, 2001; Stott and 
Kettleborough, 2002; Knutti et al., 2003; Furrer et al., 2007; Harris et al., 2006; Stott et al, 2006b). 개개 모델 결과들을 C4MIP 모델들에 
대해 보였다(청색 십자, 그림 10.20 참조).

시나리오에 대해 각각 1.8℃, 2.8℃, 3.4℃로 전망한다. 규모

화 방법이 세 개의 빠진 시나리오 B2, A1T, A1F1에 대한 

AOGCM 평균 결과를 추정하기 위해 사용되었다. A1B에 대

한 B1의, A1B에 대한 A2의 AOGCM 평균 값의 비율은 SCM

의 절대치가 더 높다하더라도, MAGIC SCM에서 얻어진 비

율과 거의 일치한다. 그러므로 시나리오 B2, A1T, A1F1에 

대한 AOGCM 평균 반응은 AOGCM A1B 평균에 SCM에서 

유도된 비율 B2/A1B, A1T/A1B, 그리고 A1F1/A1B를 각각 

곱함으로써, 2.4℃, 2.4℃, 4℃로 추정될 수 있다.

AOGCM은 가능한 온난화의 전 범위를 표본 추출할 수 없

다. 특히 이들이 탄소순환의 불확실성을 포함하지 않기 때문

이다. AR4 다중-모델 앙상블로부터 직접적으로 유도된 범

위에 더해, 그림 10.29는 여러 종류의 모델과 관측적 강제

(MAGICC SCM과 다른 기후 민감도와 탄소순환 배경에 조

율된 BERN2.5CC 결합 기후 탄소순환 EMIC, C4MIP 결합 

기후-탄소순환 모델)를 이용한 공표된 확률적 방법으로부터 

얻어진 추가적인 불확실성 추정치를 묘사한다. 이들 결과에 

근거하여, 전 지구 평균 기온의 미래 증가는 각 시나리오에 

대해 모의된 다중-모델 AOGCM 평균 온난화의 ‐40~+60% 

내에 떨어질 것 같다. 이 범위는 그림 10.29에 제시된 여러 

증거선의 전문적 판단에 기인한 것이며 모델이 대략 탄소순

환에서의 불확실성 범위를 획득할 것이라 가정한다. 기후 민

감도가 하한에서 더 잘 강제되기 때문에 범위는 하한에서 

더 잘 강제되며(박스 10.2 참조) 탄소순환 불확실성만이 하

한에 약하게 영향을 미친다. 상한은 다른 모델과 방법에 따

라 더 잘 변하기 때문에 덜 확실하며 부분적으로는 탄소순

환 되먹임 불확실성이 온난화가 커짐에 따라 커지기 때문이

다. 1980~1999년 대비 2090~2099년까지의 온난화에 대한 위

의 백분율로부터 유도된 불확실성 범위는 시나리오 B1, B2, 

A1B, A1T, A2, A1F1에 대해 각각 1.1‐2.9℃, 1.4‐3.8℃, 1.7‐
4.4℃, 1.4‐3.8℃, 2.0‐5.4℃, 2.4‐6.4℃이다. TAR에서 주어진 

단독범위에 대해 이들 범위를 걸친 최저값과 최고값을 비교

하는 것은 적절하지 않다. 왜냐하면 TAR 범위는 SCM을 이

용한 전망과 포함된 모든 SRES 시나리오로부터만의 결과인 

반면, 여기에서는 많은 다양하고 독립적인 모델링 방법이 결

합되어 여섯 개의 예증 시나리오에 대해 따로 범위를 추정

하기 때문이다. 추가적으로, TAR와 대조되어, 탄소순환 불

확실성이 현재 이들 범위에 포함되어 있다. 이들 불확실성 

범위는 인위적 강제 변화만을 포함한다.
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그림 10.30. SRES A1B 시나리오 하에서 1980년~1999년 대비 2080년~2099년에 평균 지표 기온변화가 2℃를 넘을 확률의 추정. Harris et al.(2006)
을 근거로 단일 모델의 교란된 물리 앙상블로부터 얻은 결과들(a, c)과 Furrer et al.(2007)을 근거로 AR4 다중-모델 앙상블로부터 얻은 결과들(b, 
d)을 비교하였다. a와 b는 12월-2월(DJF), c와 d는 6월-8월(JJA)에 대한 것이다. 

10.5.4.7 확률적 전망-지리적인 묘사

Tebaldi et al.(2005)은 Giorgi and Mearns(2002, 2003)의 아

이디어로부터 발전된, 베이스 방법을 국지적 기후 예측에 제

공하였다. 국지 기후와 강수에 대한 비정보 선행 분포는 관

측과 AOGCM 앙상블로부터의 결과를 이용하여 갱신되어 

미래 변화를 확률 분포를 생산하였다. 주요 가정은 각 모델

과 관측값이 참인 기후값으로부터 무작위적으로/독립적으로 

다르고 모델 예측에 주어진 가중치는 현재 모의의 바이어스 

및 예측된 미래 변화의 가중된 앙상블 평균을 따른 수렴 정

도에 따라 달라진다는 것이다. Lopez et al.(2006)은 Tebaldi 

et al.(2005) 방법을 15개 멤버의 다중-모델 앙상블에 적용하

여 대기 중 CO2의 1%/yr의 증가 하에 전 지구 지표 기온변

화를 예측하였다. 그들은 관측된 변화와 일치하는(10.5.4.5절 

참조) 상대적으로 모델의 독립적 확률을 제공하는 목적을 가

진 Allen et al.(2000)과 Stott and Kettleborough(2002)(ASK)

의 방법과 이것을 비교하였다. 베이스 방법은 ASK보다 훨씬 

더 좁은 불확실성의 범위를 예측한다. 그러나 이 결과는 이

것의 고안, 특히 앙상블 평균에 가까운 상향 가중치 모델에 

대한 수렴 기준, ASK와의 어긋남을 본질적으로 감소시켜주

는 완화에서 행해진 선택에 따라 달라진다. 

Furrer et al.(2007)에 의한 또 다른 방법은 계통적 기초 모

델을 사용하여 다중-모델 앙상블로부터 각 격자점에서의 기

온변화의 PDF를 구축하는 것이다. 주된 가정은 참의 기후변

화 시그널이 각각의 모델 모의에서 어느 정도로 나타나는 

공통된 대규모 구조라는 것과 기후변화에 의해 설명되지 않

는 시그널이 작은 규모 구조에 의한 특정 AOGCM이지만 모

든 AOGCM에 대해 평균할 때는 잡음으로 간주될 수 있다는 

것이다. 이 방법에서, 각 앙상블 멤버로부터 미래 기온 빼기 

현재 기온 차의 공간 장은 기초함수에서 회귀추정할 수 있

다. 기초 함수들 중 하나는 20세기 후반에서 중기를 뺀 관측

된 기온차의 지도이며 다른 것은 구형 조합이다. 그때 통계 

모델은 회귀 계수와 관련된 오차를 추정하여(가정된) 변화의 

참 패턴으로부터 각각의 AOGCM의 편차를 설명한다. 기초

함수와 계수를 재결합함으로써 참인 기후변화 장과 관계된 

불확실성의 추정이 유도되며 그럼으로써 전 지구의 모든 격

자점에서 기후변화에 대한 결합 확률을 제공한다.

10개에서 20개 멤버의 다중-모델 앙상블로부터 도출된 불

확실성 추정치는 잠재적으로 이상점에 민감하다(Räisänen, 

2001). Harris et al.(2006)은 그러므로 큰 섭동 물리 앙상블의 

평형 반응 패턴을 규모화함으로써 AOGCM 점증 모의의 17

개 멤버 앙상블을 증가시킨다. 점증반응(적절한 기후 민감도

에 조율된 에너지 균형 모델로부터 예측된)은 전 지구 기온
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에 따른 평형 반응 패턴을 규모화함으로써 모방된다. 지표 

기온에 대해, 규모화된 평형 패턴은 점증 반응 패턴에 잘 대

응하는 반면, 강수에 대해 규모화된 오차는 위치에 따라 더 

넓게 변한다. 보정 장이 평형 패턴과 점증 패턴 사이의 앙상

블 평균 차이를 설명하기 위해 추가되고 불확실성은 모방된 

결과에 대해 허락된다. 보정 장과 모방 오차는 점증 모의와 

평형 모의가 둘다 존재하는 것에 대한 모델 버전의 반응을 

비교함으로써 결정된다. 대기 매개변수 섭동과 UKMO‐
HadCM3의 내부변동성의 결합된 영향으로부터 발생한, 증가

하는 대기중 CO2의 반응으로 지표 기온과 강수에 대한 점증 

국지 변화의 진동수 분포를 얻기 위해 결과가 이용된다.

그림 10.30은 A1B 시나리오 하에서 21세기 말경에 2℃보

다 큰 기온변화의 확률을 보이며 21개 멤버의 AR4 다중-모

델 앙상블로부터 추정된 값(Furrer et al., 2007)을 17개, 128 

멤버의 점증 및 평형 섭동 물리 앙상블을 결합함으로써 추

정된 값(Harris et al., 2006)과 각각 비교한다. 방법이 다른 

앙상블과 다른 통계적 방법을 사용한다 하더라도, 대 규모 

패턴은 여러 관점에서 유사하다. 두 방법이 겨울 반구 고위

도와 육지에서 더 큰 확률(전형적으로 80% 이상)을, 남반구 

해양에서는 상대적으로 작은 값(전형적으로 50% 미만)을 보

인다. 그러나 지도는 또한 국지적 수준에서, 특히 북대서양

과, 아열대 대서양과 남반구 태평양, 그리고 6월에서 8월까

지 북반구 고위도에서 어느 정도의 본질적인 차이를 나타낸다.

10.5.4.8 요약

TAR 이래로 전 지구 및 국지 기후변화에 대한 불확실성

의 범위와 확률를 제공하는 앙상블 방법 연구에서 상당한 

진보가 이루어졌다. 다른 방법들은 어떤 면에서는 결과에서 

일치를 보이나 다른 데서는 상당한 차이가 나타난다(박스 

10.2; 그림 10.28과 10.30 참조). 왜냐하면 자연의 변화하는 

정도와 관측적 강제의 사용, 모델 앙상블의 성질과 고안, 불

확실한 입력 자료에 대한 선행 분포의 구체화에 따라 달라

지기 때문이다(예, 표 11.3 참조). 선호되는 방법은 아직 추

천할 수 없으나 다양한 방법 하의 가정과 한계, 그들에 대한 

결과의 민감도는 사용자에게 전달되어야 한다. 좋은 예는 베

이스 방법, 다른 모델 버전의 가능성 계산에 영향을 미치는 

불확실성의 모델 오차의 취급을 고려하나 구체화하기는 힘

들다(Rougier, 2007). 이런 주제에 대한 인식은 기후 예측 분

야에서 성장하고 있으나(Annan et al., 2005b; Knutti et al., 

2006) 아직 충분히 논의되지는 않았다. 확률적 설명, 특히 

국지적 수준에서의 설명은 기후변화 과학에는 새로운 것이

며 최근에 이용가능한 다중-모델 앙상블에 의해 촉진되었다. 

이들은 11.20.2절에서 더 논의될 것이다.

10.6 21세기 해수면 변화

10.6.1 열 팽창으로 인한 전 지구 평균 해수면 상승

해수가 따듯해지면서 팽창하여 전 지구 해양의 체적이 증

가하고 열 체적 해면 상승이 일어난다(5.5.3절 참조). 전 지

구 평균 열 팽창은 모의된 해양 온도 변화로부터 직접적으

로 계산될 수 있다. 결과는 SRES 시나리오 A1B, A2, B1에 

대해 20세기 모의로부터 계속된  21세기의 17개 AOGCM으

로부터 이용가능하다(그림 10.31). 한 앙상블 멤버가 각 모델

과 시나리오에 사용되었다. 시계열은 전 지구 평균 기온 시

계열보다 다소 완화되었는데 열  팽창이 온도 변화의 시간 

적분에 대략 비례하며, 전체 해양의 열 저장을 반영하기 때

문이다(Gregory et al., 2001)

시나리오 SRES A1B 하의 AOGCM 앙상블에서 2000년~2020

년 동안 열 팽창률은 1.3±0.7㎜/yr이며 A2나 B1 하의 값과 

크게 다르지 않다. 이 비율은 1961년~2001년까지의 10.42± 

0.12㎜/yr의 관측적으로 유도된 비율의 두 배 이상이다. 1993

년~2003년의 1.6±0.5㎜/yr 비율과는 비슷하고(5.5.3절 참

조), 이는 이전 십수 년보다 훨씬 더 큰데 부분적으로 자연

적 강제와 내부변동성 때문이다(5.5.2.4절, 5.5.3절과 9.5.2절 

참조). 특히 많은 AOGCM 실험은 피나투보 화산의 영향을 

포함하지 않았고 이 생략은 전망된 21세기 초반 동안의 열 

팽창률을 감소시켰다.

2080년~2100년까지 동안, AOGCM 앙상블에서 SRES 시

나리오 B1, A1B, A2 각각에 대한 열 팽창률은 1.9±1.0, 

2.9±1.4, 3.8±1.3㎜/yr으로 전망되었다(범위의 폭은 각 시

나리오하에서 다른 모델 수에 의해 영향받는다). 증가된 기

후 온난화가 가속을 일으킨다. 모든 SRES 대표 시나리오에 

대한 결과는 표 10.7에 보였다. AOGCM 앙상블에서 어떠한 

SRES 시나리오 하에 모델들에 따른 전 지구 평균 기온변화

는 열 팽창과 변화율과 어느 정도 상관관계가 있으며 그 시

나리오하의 열 팽창의 산포도는 지표 온난화의 산포도와 모

델에 종속된 해양 열 흡수 효율(Raper et al., 2002; 표 8.2) 

및 해양 내의 추가된 열 분포(Russell et al., 2000), 둘 모두

에 의해 야기됨을 제시한다.

10.6.2 해양밀도 및 역학변화로 인한 국지적 해수면 변화

지오이드(역학적 지형) 대비 평균 해면의 지리적 패턴은 

열과 담수, 운동량의 대기-해양 플럭스에 의해 유지되는 해

양 도 구조와 그 순환과 관계된 역학적 균형의 측면이다. 

수년의 시간 규모의 대부분의 해양에서 역학적 지형 변화의 
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그림 10.31. SRES 시나리오 A1B, A2, 그리고 B1 하에서 전망된 1980년~1999년 대비 21세기 동안의 열 팽창으로 인한 전 지구 평균 해면 상승
(m). 모델 설명은 표 8.1 참조.

패턴에 대한 좋은 근사는 체적 해면 변화에 의해 주어지만, 

체적 해면 변화는 국지적 기온과 염도 변화로부터 직접적으

로 계산될 수 있다(Gregory et al., 2001; Lowe and Gregory, 

2006). 세계 곳곳에서 염도변화는 미래의 역학적 지형 변화 

패턴을 결정하는데 기온변화만큼이나 중요하며, 그들의 기

여는 대립될 수 있다(Landerer et al., 2007; 과거에 대해서

는, 5.5.4.1절). Lowe and Gregory(2006)는 UKMO‐HadCM3 

AOGCM에서 열 속 변화가 해면 변화의 많은 대규모 양상의 

원인이 되나 담수 속 변화는 북대서양을 지배하며, 운동량 

속 변화는 북반구와 저위도 태평양, 남반구 해양에서 징후를 

가진다.

20세기와 21세기의 다중-모델 앙상블에서 AOGCM으로부

터 해양 도와 순환 변화로 인한 국지적 해면 변화에 대한 

결과는 이용가능하다. 모든 모델에서 본질적으로 공간적 변

동성이 존재하며(즉, 해면 변화는 일정하지 않다), 기후변화

의 지리적 패턴이 강화됨에 따라 국지적 해면 변화의 공간

적 표준편차도 증가한다(Church et al., 2001; Greogry et al., 

2001). Suzuki et al.(2005)은 고분해능 모델에서 강화된 와동

활동이 이 증가에 기여하나 모델들에 걸쳐 모델의 공간 분

해능과 공간적 표준편차 사이에는 유의한 상관이 없음을 보

였다. 이 절에서 SRES 시나리오 A1B에 따라 강제된 16개 

모델에 의해 전망된 1980년~1999년과 2080년~2099년 사이

의 해면 변화를 평가한다(다른 시나리오는 질적으로 유사하

나 이용가능한 모델이 거의 없다). 전 지구 평균 열 팽창에 

대한 공간 표준편차의 비율은 모델에 따라 다르나 대개 

0.3~0.4의 범위를 가진다. 열 팽창의 모델 공간 표준편차 중

앙값은 0.08m이며, 이는 A1B 시나리오 하의 21세기 동안 전 

지구 평균 해면 상승 중심 추정의 약 25%에 해당한다(표 

10.7).

각기 다른 모델로부터의 해면 변화의 지리적 패턴은 세세

한 부분에서는 일반적으로 유사하지 않으나 Church et 

al.(2001)에 의해 TAR에서 분석되었던 것들보다는 더 큰 유

사성을 가진다. 어떤 쌍 사이의 가장 큰 공간 상관계수는 

0.75이나 0.5를 초과하는 상관계수는 겨우 25%이다. 고통된 

양상을 식별하기 위해 앙상블 평균(그림 10.32)이 조사되었

다. 모델 앙상블 평균 변화가 모델 간 표준편차를 초과하는 

곳은, 지표 기온변화와는 다르게(10.3.2.1절) 매우 제한된 영

역뿐이었다

Church et al.(2001)과 Gregory et al.(2001)처럼 그림 10.32

는 남반구 해양에서는 평균 해면상승보다 작고 북극에서는 

평균보다 큼을 보였다. 전자는 아마도 바람 스트레스 변화

(Landerer et al., 2007)나 낮은 열 팽창(Lowe and Gregory, 

2006)에 기인하며 후자는 담수화에 기인한다. 또 다른 분명

한 양상은 남대서양과 인도양, 남태평양에서는 특히 뚜렷하

게 나타나는 길게 연장된 뚜렷한 해면상승의 좁은 띠 모양

이다. 이는 극전선에서의 남향 이동(Suzuki et al., 2005) 혹

은 아남극 모드 물이 형성되는 지역에서의 따뜻한 아노말리

의 침강(Banks et al., 2002)과 관계된다. 동서평균에서, 해면 

상승의 최대치는 30°S-45°S와 30°N-45°N에 존재한다. 비슷

한 징후가 1993년~2003년에 대한 해면 변화의 고도 패턴과 

열체적 패턴에서 나타난다(그림 5.15). 모델 전망은 경년 변

동성과 연관되는 서태평양에서처럼 다른 양상의 해면 상승 

관측 패턴을 공유하지 않는다.

즉, Church et al.(2001)에 의해 주목된 북대서양 쌍극 패
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그림 10.32. 21세기 동안 해양 도 및 순환 변화로 인한 전 지구 평균 대비 국지적 해면 변화(m)(즉 양의 값은 전 지구 평균 보다 더 큰 국지 
해면 변화를 나타냄). 이것은 SRES A1B 시나리오로 강제된 16개 AOGCM들의 앙상블 평균으로서 2080년~2099년과 1980년~1999년에 대한 평균
의 차이로 계산되었다. 점묘는 다중-모델 앙상블 평균을 다중-모델 표준편차로 나눈 크기가 1을 넘는 영역을 나타낸다.

턴, 즉, 걸프류 연장의 남쪽에서 감소된 상승과 순환 약화와 

관계되어 북쪽에서 강화된 상승은 몇 모델에서 나타난다. 좀

더 복잡한 양상이 Landere et al.(2007)에 의해 설명된다. 역

패턴은 북태평양에서 분명한데, 이는 Suzuki et al.(2005)이 

쿠로시오 해류의 바람에 의한 강화와 연관시켰다. Hsieh 

and Bryan(1996)과 Johnson and Marshall(2002)은 해안과 적

도의 켈빈 파에 의한 전파의 결과로서 북대서양 침강이 중

지되는 몇 달 내에 해양 상부 속도와 해면이 북대서양 해안 

지역에서 어떻게 영향 받으며 중심지역과 남대서양에 수 십

년에 걸쳐 어떻게 조정되는지를 보였다. Levermann et 

al.(2005)은 MOC의 붕괴로 수십 미터의 해면 상승이 북대서

양 해안 지역에서 수 십년내에 현실화 될 수 있음을 보였다. 

역학적 지형의 이런 변화는 전 지구 평균 해면 변화보다 훨

씬 더 빠를 수 있다. 그러나 이들 연구는 민감도 실험이지 

전망이 아니라는 것을 강조해야 한다, 대서양 MOC는 여기

서 평가된 SRES 시나리오에서 붕괴도지 않는다(10.3.4절 

참조).

해면 변화의 지리적 패턴은 또한 지표 기압 변화에 의해 

영향을 받으나 이는 주어진 기압 변화 전망 하에 상대적으

로 작은 영향이다(그림 10.9; 1hPa의 기압 증가는 국지적 해

면을 0.01m 떨어뜨린다; 5.5.4.3절 참조). 물과 얼음에 의한 

지각 하중 변화의 결과인 육지 이동과 중력장 변화는 또한 

대부분의 해양에 걸쳐 작은 영향을 가진다(5.5.4.4절 참조).

10.6.3 빙하 및 빙모

빙하와 빙모(G&IC, 4.5.1절 또한 참조)는 그린란드와 남극 

빙상(4.6.1절과 10.6.4절 참조)을 제외한 모든 육빙을 의미한

다. G&IC 덩어리는 지표 질량 균형 변화 때문에 변할 수 있

다(10.6.3.1절). 질랑 균형의 변화는 지표 질량 균형의 되먹

임과 함께 면적과 두께 변화를 일으킨다(10.6.3.2절 참조).

10.6.3.1 기온과 강수의 질량 균형 민감도

G&IC 질량 균형이 높이와 모양에 강하게 종속되어 있기 

때문에 전망을 위한 기후모델로부터의 자료의 사용은 상세

화 방법을 요구하는데 개개의 G&IC가 전형적인 AOGCM 격

자 크기보다 훨씬 더 작기 때문이다. 기상적 변량에 대한 통

계적 관계는 GCM과 국지 규모 사이에서 발달될 수 있으나

(Reichert et al., 2002), 미래 기후에까지 계속 유지되지는 않

는다. 그러므로 전망을 위한 방법이 보통 채택되어 관측된 

기후값이나 질량균형을 섭동시키는 기후 매개변수의 변화에 

대한 GCM 모의를 이용한다(Gregory and Oerlemans, 1998; 

Schneeberger et al., 2003). 

빙하나 빙모의 삭마(보통 융해) 변화는 bT(단위 m/yr℃), 
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즉, 기온에 대한 평균 비(比) 지표 질량 균형의 민감도를 이

용하여 모의된다(기후에 대한 질량 균형의 관계 논의에 대해

서는 4.5절 참조). bT를 결정하는 한 방법은 알베도 변화와 

만년설 내에서 녹은 물의 재동결을 포함하는 에너지 균형 

모델링이다(Zuo and Oerlemans, 1997). Oerlemans and 

Reichert(2000)와 Oerlemans(2001), Oerlemans et al.(2006)은 

이 방법을 다듬어 월별 기온과 강수 변화에 대한 의존도를 

포함하였다. 또 다른 방법은 기온편차일 방법을 이용하는데, 

여기서 삭마는 빙점 이상의 평균 일 기온의 적분에 비례한

다(Braithwaite et al., 2003). Braithwaite and Raper(2002)는 

bT와 기후학적 강수 사이의 유사한 관계를 보이는 두 방법 

사이에 상당한 일치가 있음을 보였다. Schneenerger et 

al.(2000, 2003)은 기온편차일 방법을 입사 태양에너지를 포함

하도록 수정된 삭마에 이용하여 다시 유사한 결과를 얻었다. 

De Woul and Hock(2006)은 에너지 균형 방법보다 기온편차

일 방법에서 북극 G&IC에 대해 다소 더 큰 민감도를 발견

하였다. bT의 계산은 ±15%(표준편차)의 불확실성을 가지는 

것으로 추정된다(Gregory and Oerlemans, 1998; Raper and 

Braithwaite, 2006).

기온에 대한 G&IC 지표 질량 균형의 전 지구 평균 민감

도는 다양한 지역에서의 육빙 영역에 의해 국지적 민감도에 

가중치를 줌으로써 추정된다. 전 지구 기온에서 지리적/계절

적으로 일정한 상승에 대해 Oerlemans and Fortuin(1992)은 

‐0.40 m/yr℃의 전 지구 평균 G&IC 지표 질량 균형 민감도

를 유도하였고, Dyurgerov and Meier(2000)는 ‐0.37 m/yr℃

(관측으로부터), Braithwaite and Raper(2002)는 ‐0.41 m/y

r℃, Raper and Braithwaite(2005)는 ‐0.35 m/yr℃를 도출하였

다. Oerlemans(2001)와 Oerlemans et al.(2006)의 방안을 전세

계에 적용하여 ‐0.32 m/yr℃의 작은 값을 제공하였으며 감소

는 Oerlemans(2001)에 의한 알베도 수정에 기인한다.

일정한 기온변화에 대한 이런 전 지구 평균 민감도는 오

로지 시나리오에 독립된 다양한 방법의 비교에 대해서만 주

어진다. 이들 방법은 국지적/계절적 기온변화를 요구하는 전

망에 대해서는 사용할 수 없다(Gregory and Oerlemans, 

1998; can de Wal and Wild, 2001). 시나리오 A1B, A2와 B1

에 대해 G&IC 지역에서 17개의 AR4 AOGCM에 의해 모의

된 월변 기온변화를 이용하여, 그린란드와 남극 밖의 모든 

G&IC에 대해 전 지구 평균 기온변화에 대한 전 지구 총 지

표 질량 균형 민감도는 Zuo and Oerlemans(1997)의 bT와 함

께는 0.61±0.12 ㎜/yr℃(상당해면)이거나 Oerlemans(2001)과 

Oerlemans et al.(2006)의 bT와 함께 0.49±0.13 ㎜/yr℃이며, 

G&IC 영역의 불확실성에 달려 있다(4.5.2절 및 표 4.4 참조).

Hansen and Nazarenko(2004)는 눈의 검댕(화석연료 검댕)

의 측정을 대조하고, 눈과 얼음 알베도의 결과적인 감소를 

남극의 깨끗한 조건에서는 0.001에서 오염된 북반구 육지에

서는 0.10 이상으로 까지 추정한다. 그들은 빙하 삭마가 이 

영향에 의해 증가될 수 있다고 주장하였다. 검댕이 현존하는 

민감도 추정에서 명시적으로 고려되지 않은 것은 사실이나, 

이는 이미 포함되어 있을 수 있다. 왜냐하면 알베도와 기온 

편차의 매개변수화는 영향 받은 지역에서 수집된 자료로부

터 경험적으로 도출되어왔기 때문이다.

계절적으로 일정한 기온상승에 대해 G&IC의 표본은 다양

한 기후대를 나타내는 두 사례 모두에서 Oerlemans et 

al.(1998)은 20~50 %/℃의 강수 증가가 증가된 삭마에 균형

을 맞추기 위해 필요하다는 것을 발견한 반면, Braithwaite 

et al.(2003)은 29~41 %/℃의 강수 증가를 요구한다고 보고

하였다. Oerlemans et al.(2006)는 삭마 증가에 균형을 맞추

기 위한 20~43%/℃의 강수 증가를 요구하였고 de Woul and 

Hock(2006)은 북극 G&IC에 대해 약 20 %/℃를 요구하였다. 

AOGCM이 일반적으로 북반구 중위도와 고위도 지역에서 

평균 강수 변화보다 더 큰 값을 전망한다 하더라도 전 지구 

평균은 1~2 %/℃이며(10.3.1절), 그래서 삭마 증가는 전 세

계에서 지배적인 것으로 전망될 수 있다. 그러나 강수 변화

는 때때로 국지적으로 우세할 수 있다(4.5.3절 참조).

그린란드와 남극 밖의 모든 G&IC에 대해 관측된 전 지구 

총 질량 균형 변화를 전 지구 평균 지표 기온에 반해 회귀 

추정하는 것은 모델 결과보다 훨씬 큰 전 지구 총 질량 균형 

민감도를 제공한다. 현재 상태의 지식은 그 차이에 대해 만

족한 설명을 제공하지 않는다. 관측기록에 더 가중치를 제공

하나 계통 오차를 허락하는 불확실성을 확대하면서, 

0.80±0.33 ㎜/yr℃(5%-95% 범위)의 값이 전망에 대해 채택

된다. 회귀는 1865년~1895년의 기후가 G&IC에 대해 정상상

태에 제공하는 기후 보다 전 지구적으로 0.13℃ 온난함을 의

미하였다(비교, Zuo and Oerlemans, 1997; Gregory et al., 

2006). 20세기에 대한 모델 결과는 이 값에 민감하나 21세기

에 전망된 기온변화는 전망에 대해 비교하면 더 크고, 상대

적으로 덜 중요한 영향을 준다

10.6.3.2 질량 균형의 역학 반응 및 되먹임

빙하 체적이 손실되면서, 빙하 면적이 감소하고 삭마도 

감소한다. Oerlemans et al.(1998)은 이 효과를 누락하는 것

이 2100년경 약 25%의 삭마 과추정을 야기시킨다고 계산하

였다. Church et al.(2001)은 Bahr et al.(1997)과 Van de Wal 

and Wild(2001)에 뒤이어 이를 고려하여 체적 V를 가지는 

빙하 면적 A의 감소가 V∝A1.375를 따른다고 하였다. 이는 

정상 상태에서 빙하에 대해 도출된 규모화 관계이며, 약 후
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퇴하는 동안에만 유지된다. 예를 들어 삭마 지역이 얇아지는 

것은 지표 경사를 더 급하게 하고 흐름을 가속시키는 경향

을 보인다. 간단한 유체 모델과의 비교는 차이가 20%를 초

과하지 않음을 제시한다(van de Wal and Wild, 2001). 

Schneeberger et al.(2003)은 규모화 관계가 더 자세한 역학 

모델링과 비교되어 빙하 예제에 대해 체적 손실에 대한 과

추정과 과소평가의 혼합을 생산함을 발견하였다. G&IC가 

바다와 호수로 흘러드는 몇 지역에서 현재 가용한 빙하 모

델에는 포함되지 않은 가속된 역학적 유출이 있어(Rignot et 

al., 2003) G&IC 질량 손실을 과소평가하게 했다.

빙하와 빙모의 평균 비 지표 질량 균형은 체적이 손실됨

에 따라 변한다. 얼음이 얇아짐에 따라 얼음 표면이 낮아지

는 것은 이를 더욱 부정적으로 하는 경향을 보일 것이나 삭

마 지역의 낮은 고도에서 우세한 면적의 손실은 이를 덜 부

정적으로 만드는 경향을 보일 것이다(Braithwaite and Raper, 

2002). 삭마지역의 빠른 감소율, 일 년에 수 미터에 대해 표

면이 낮아지는 것은 전망된 지구 온난화 율에 비해 국지적

인 온난화를 강화시킬 것이다. 그러나 가장 빠르게 얇아지는 

계곡 빙하 삭마 지역 영역들은 곧 모두 함께 사라져 빙하의 

후퇴를 일으킬 것이다. 표면 저하에 의한 삭마 강화만이 상

대적으로 크고 두껍고 판판한 삭마 영역과 함께 빙하에서 

계속될 수 있다. 수 십년의 시간 규모에서, 다수의 G&IC에 

대해 영역 손실은 표면 저하보다 더욱 중요하다(Schneeberger 

et al., 2003).

역학적 방법(Oerlemans et al., 1998; Schneeberger et al., 

2003)은 절대 다수의 빙하에 요구되는 자료를 알지 못하기 

때문에 세계의 모든 빙하에 개별적으로 적용될 수 없다. 대

신 G&IC의 크기 분포의 통계치로부터 도출된 대표 앙상블

에는 적용될 수 있다. Raper et al.(2000)은 빙하의 체적과 면

적이 감소함에 따라 빙하의 폭과 두께, 길이가 감소되는, 기

하학적 방법을 개발하였다. 세계 빙하 집단과 빙모 각각에 

통계적으로 적용할 때, 이 방법은 빙하의 면적 감소가 21세

기 동안의 삭마를 강하게 감소시키며(Raper and Braithwaite, 

2006) GFDL‐CM2.0과 PCM AOGCM에 대한 SRES A1B 시

나리오 하에서는 약 45%임을 보인다(모델 세부사항에 대해

서는 표 8.1 참조). 같은 사례에 대해, Oerlemans(2001)와 

Oerlemans et al.(2006)의 기온에 대한 질량 균형 민감도를 

사용하여, G&IC 질량 손실은 Van de Wal and Wild(2001)의 

면적 규모화를 따라 약 35% 정도로 줄어들어 면적 규모화와 

기하학적 모델이 21세기의 추정된 삭마를 감소시키는 데 유

사한 효과를 가짐을 제시하였다. 효과는 관측적으로 도출된 

질량 균형 민감도(10.6.3.1절)를 이용할 때 더 크며, 더 크다

는 것은 고정된 영역에 대한 질량 손실이 더 빠름을 의미한

다. 현재 빙하 체적의 불확실성(표 4.4)은 영역 규모화 결과

에 5~10%의 불확실성을 제공한다. 전망을 위해 세계 빙하체

적의 세 추정치를 이용하여(표 4.4 참조) van de Wal and 

Wild(2001)의 영역 규모화가 적용되었다. 규모화는 고정된 

G&IC 면적에 관해 21세기 중반까지 25%에 달하는 G&IC 기

여 전망을 감소시키며 전체 세기에 걸쳐서는 40~50%까지 

이른다.

10.6.3.3 그린란드와 남극의 빙하와 빙모

그린란드와 남극(빙상은 별개로 하고)의 G&IC는 덜 연구

되었으며 이들에 대한 전망은 결과적으로 더 불확실하다. 그

린란드의 G&IC에 대한 모델 추정은 21세기 G&IC 해면 기

여에 약 6%의 증가를 설명한다(van de Wal and Wild, 2001). 

기온편차일 방안을 이용하여, Vaughan(2006)은 남극 반도 빙

하의 삭마가 현재 0.008~0.055㎜/yr℃의 해면이며, 그린란드

와 남극을 제외한 G&IC으로부터의 기여의 1~9%에 달한다

고 추정하였다(표 4.4). Morris and Mulvaney(2004)는 남극 

반도에서의 축적 증가가 1972년~1998년 동안의 삭마 증가보

다 더 크며, 그 지역으로부터 작은 순 음의 해면 기여를 제

공한다고 발견하였다. 그러나 삭마가 기온에 따라 비선형적

으로 증가하기 때문에, 그들은 미래의 온난화에 대한 기여가 

증가하며, 남극 기온변화를 고르게 하는 0.07±0.03 ㎜/yr℃

의 민감도, 즉 그린란드와 남극을 제외한 G&IC의 전 지구 

민감도의 약 10%에 해당한다고 추정하였다(10.6.3.1절).

이런 결과는 남극과 그린란드 G&IC가 미래 수 십년 이내

에 모두 다른 G&IC의 해면기여의 10~20%를 제공할 것임을 

의미한다. 최근 수 십년에서, 그린란드와 남극의 G&IC는 모

두 합해 다른 G&IC 총합의 약 20%의 기여를 수행하였다

(4.5.2절 참조). 이 땅 위에서 전 지구 G&IC 해면 기여는 21

세기 전망에 그린란드와 남극의 G&IC를 포함하여 1.2의 계

수로서 증가한다(10.6.5절과 표 10.7 참조). 빙붕 제거를 따

르는 그린란드와 남극 빙하의 역학적 가속이 최근 남극 반

도에서 발생함에 따라(4.6.2.2절과 10.6.4.2절 참조), 이는 여

기서 더욱 추가될 것이며 그 영향의 전망에 포함된다

(10.5.4.3절).

10.6.4 빙상

그린란드와 남극 빙상에 있는 육빙의 질량은(4.6.1절 참

조) 지표 질량 균형 또는 그 빙상역학으로 결정되는 기저면

을 지나는 얼음 플럭스의 변화로 인해 바뀔 수 있다(10.6.4.2

절). 지표 질량 균형과 역학은 둘 다 지형을 결정하기도 하

고 지형의 변화에 영향을 받기도 한다.
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표 10.6. 고해상도 기후모델들로부터 계산된 빙상(지상 얼음 영역) SMP 변화의 비교. ΔP/ΔT는 빙상 위에서의 축적의 변화를 온도의 변화로 
나눈 것으로서, 상당 해면(양의 값이면 해면 하강)을 표현하며, ΔR/ΔT는 동등한 양으로서 삭마에 대한 것(양의 값이면 해수면상승)이다. 삭마가 

ΔT에 선형적으로 더 급속히 증가함에 주목하라(van de Wal et al., 2001; Gregory and Huybrechts, 2006). mm yr
‐1
을 kg yr

‐1
 ℃

‐1
로 환산하기 

위해 3.6×1014 m
2
을 곱해야 한다. 상당 해면의 mm yr

‐1
 ℃

‐1
을 빙상에 대해 평균된 mm yr

‐1
 ℃

‐1
로 환산하기 위해 그린란드에 대해서는 ‐206, 

남극 대륙에 대해서는 ‐206, 남극대륙에 대해서는 ‐26을 곱해야 한다. ΔP/(PΔT)는 축적의 변화비를 온도변화로 나눈 것이다.

그린란드 Antarctica

연구 기후모델a 모델해상력
SMBb

ΔP/ΔT ΔP/(PΔT) ΔP/ΔT ΔP/ΔT ΔP/(PΔT)

(mm yr‐1 ℃‐1) (%℃-1) (mm yr‐1 ℃‐1) (mm yr‐1 ℃‐1) (%℃-1)

Van de Wal et al.
(2001)

ECHAM4 20 km EB 0.14 8.5 0.16 n.a. n.a.

Wild and Ohmura
(2000)

ECHAM4 T106=1.1°EB 0.13 8.2 0.22 0.47 7.4

Wild et al.
(2003)

ECHAM4 2 km TI 0.13 8.2 0.05 0.47 7.4

Bugnion and Stone
(2002)

ECHAM4 20 km EB 0.10 6.4 0.13 n.a. n.a.

Huybrechts et al.
(2004)

ECHAM4 20 km TI 0.13c 7.6c 0.14 0.49c 7.3c

Huybrechts et al.
(2004)

HadAM3H 20 km TI 0.09c 4.7c 0.23 0.37c 5.5c

Van Lipxig et al
(2002)

RACMO 55 km EB n.a. n.a. n.a. 0.53 9.0

Krinner et al.
(2007)

LMDZ4 60 km EB n.a. n.a. n.a. 0.49 8.4

주석
a ECHAM4L：막스플랑크연구소 AGCM; HadAM3H: 고해상도 영국기상청 해들리센터 AGCM; RACMO:(남극 대륙에 대한) 지역 대기 기후모

델; LMDZ4:(남극 대륙에 대해 고해상도인) 프랑스 기상역학연구소 AGCM.
b EB: 에너지 균형으로부터 계산된 SMB; TI: 온도 지수로부터 계산된 SNB
c 이 경우, P는 축적이라기 보다는 강수량이다.

10.6.4.1 지표 질량 균형

지표 질량 균형(surface mass balance, 이하 SMB)은 기후

변화에 즉각적으로 영향을 받는다. 빙상 SMB를 잘 모의하

려면 강수의 대부분과 삭마가 생기는 빙상 가장자리의 가파

른 경사 때문에 장기 기후 실험에 사용될 AGCM들보다 더 

높은 해상도가 요구된다. AGCM들은 전형적으로 빙상 위에

서 강수를 과다하게 모의하는데, 지형이 평활하여 내륙으로 

침투하는 강수를 충분히 막지 못하기 때문이다(Ohmura et 

al., 1996; Glover, 1999; Murphy et al., 2002). 모델들은 또

한 얼음이 잘 녹는 빙상 가장자리를 둘러싼 낮은 고도 지역

이 오히려 높게 표현되어 삭마 역시 과다하게 모의하는 경

향이 있다(Glover, 1999; Wild et al., 2003). 게다가 설괴빙원 

속에서 녹은 지표 물의 재결빙을 일반적으로 표현하지 못하

며, 적설 기간 및 결빙에 따른 알베도의 변화도 포함하지 않

는다. 

이러한 논점들을 설명하기위해 여러 그룹들이 수십 킬로

미터 또는 그 이하의 해상도를 가지고 SMB를 계산했는데, 

관측과 비교해서 수용될 만한 결과들을 얻었다(예를 들면, 

van Lipzig et al., 2002; Wild et al., 2003). 삭마는 온도에 기

초한 방안들(기온 편차일 또는 다른 온도 지표)이나 에너지 

균형 모델로부터 계산된다. 표 10.6에 열거된 연구들에서 

SMB의 변화는 저해상도 GCM 결과를 그대로 사용하기 보

다는 고해상도 AGCM을 이용한 기후변화 모의자료로부터 

계산되거나, 기후모델 출력자료에 고해상도로 관측된 기후 

값으로 섭동을 줌으로써 계산되었다. 미래의 SMB 변화를 

예측하기 위해 사용된 모델들은 최근 연구에 사용된 것들과 

비슷한 종류이다(4.6.3.1절). 

이 모델들은 전부 적설량의 증가를 보였지만 그 증가량의 

크기에 있어서는 상당한 불확실성을 보였다(표 10.6; van de 

Wal et al., 2001; Huybrechts et al., 2004). 강수량의 증가는 

대기 복사 균형, 온도에 따른 포화 비습의 증가, 순환의 변

화, 더 많은 증발을 일으킬 해빙의 후퇴, 또는 이들의 조합

에 의해 결정되었을 것이다(van Lipzig et al., 2002). 이 적설

량은 강수가 눈 또는 비임을 결정하는 국지 온도 변화에 따

라서도 달라지며(Janssens and Huybrechts, 2000), 그 증가량

은 주어진 온도 상승에 비해 작은 편이다. 남극의 경우, 적

설량 증가는 고해상도 AGCM들에서 6~9%/℃ 이고, 강수량 

증가는 AR4 AOGCM들에서 3~8%/℃ 로(저해상도에 비해 

전형적으로) 다소 작게 나타난다. 그린란드에서 고해상도 

AGCM들로 얻은 적설량 증가는 5~9%/℃이고, AR4 

AOGCM들로 얻은 강수량 증가는 4~7%/℃ 이다.
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마지막 최대 빙하기(Last Glacial Maximum, LGM)부터 충

적세에 이르기까지 그린란드 빙하 핵으로부터 추정된 강수 

및 온도의 변동성은 모두 크게 변화했는데, Kapsner et 

al.(1995)은 충적세에 이들 사이의 관계를 고려하지 않았다. 

UKMO‐HadCM3 AOGCM으로 온실가스와 빙하-간빙기 변

화로 강제된 기후변화에 대해 이 관계는 뚜렷하게 나타났으

나, 자연적 강제에 의한 변동성에 비해 약하게 나타났다

(Gregory et al., 2006). 온난화와 관련된 강수의 증가는 최근 

몇 년 동안 그린란드에서 관측되었다(4.6.3.1절).

21세기에 관한 모든 연구들에서는, 적설량이 어떠한 삭마 

증가량보다도 크므로 남극 SMB 변화가 해면고도와 반대로 

일어날 것이라고 예측하였다(표 10.6 참조). 재분석 자료에 

의하면 이러한 경향이 지난 20년 동안 남극에서 평균적으로 

관측되지는 않았지만(4.6.3.1절 참조), 이 기간 동안 남극은 

전체적으로 온난화되지 않았다; 다른 한편, 온난화가 큰 남

극 반도에서는 강수가 증가하였다. 

그린란드에 대한 미래 전망에서 삭마의 증가가 중요한 부

분이긴 하지만 불확실하고, 특히 그린란드 가장자리 주변에

서 온도 변화에 민감하다. 기후모델들은 그린란드에서 온난

화는, 저지대에서 평균 지대에 비해 작고, 연 평균에 비해

(삭마가 일어나는) 여름에 작으며, 전 지구 평균에 비해 크

게 일어날 것이라고 예측하였다(Church et al., 2001; 

Huybrechts et al., 2004; Chylek and Lohmann, 2005; Gregory 

and Huybrechts, 2006). 대부분의 연구결과들에서 21세기 그

린란드에서 SMB 변화는 삭마 증가가 강수 증가보다 더 크

므로 해수면의 변화에 전체적으로 양의 방향으로 기여할 것

으로 나타났다(표 10.6; Kiilsholm et al., 2003). 오직 Wild et 

al.(2003)만이 그 반대 결과를 보여 전체 SMB 변화가 21세기 

해면에 음의 방향으로 기여한다. Wild et al.(2003)에 의하면 

이 차이는 고해상도 격자를 써서 삭마 면적이 줄어들었기 

때문이다. 양의 SMB 변화는 그린란드에서 관측된 최근 분

석 결과와 일치하지 않는 것이다(4.6.3.1절 참조). 

4개의 고해상도 AGCM들과 18개 AR4 AOGCM들의 모의

자료를 결합하면 각 빙상 위 평균 3℃ 온도 변화에 대해

(Huybrechts et al., 2004; Gregory and Huybrechts, 2006) 그

린란드에서 0.3±0.3 mmyr-1와 남극에서 –0.9±0.5 mmyr-1

의 SMB 변화를 주는데 이는 곧, 그린란드에서 0.11±0.09 

mmyr-1℃-1와 남극에서 –0.29±0.18 mmyr-1℃-1의(해수면 변

화에 상당하는) 민감도에 해당된다. 이러한 결과들은 일반적

으로 표 10.6에 보인 범위를 포함하지만,(그린란드에서) 좀 

더 양의 또는(남극에서) 좀 더 음의 해면 상승을 주는 경향

이 있는데, 이는 고해상도 AGCM들보다 AOGCM들에서 더 

적은 강수량 증가가 예측되었기 때문이다. 이러한 불확실성

은 빙상 위 강수량과 온도 변화의 공간적 그리고 계절적 패

턴에 기인된 것이며, 삭마 계산으로부터 초래된 것이다. 

SRES 시나리오에 대한 21세기 전망 결과들은 표 10.7에 보

였다. 

10.6.4.2 역학

빙상의 흐름은 SMB 변화로 초래된 지형의 변화에 따라 

달라진다. 이 소절에서 논의될 내용에 근거하여 21세기 전망 

결과들을 10.6.5절과 표 10.7에 보였다. 남극에서 지형의 변

화는 빙하류와 유출을 증가시키는 경향을 보인다. 그린란드

는 삭마 지역에서 경사가 깊어질수록 지표는 반대로 낮아지

고 출구 빙하가 얇아져 유출을 감소시키는 반면, 지표가 낮

아지면 삭마를 증가시키는 경향을 보였다. 빙하류 모델로 모

의된 21세기 동안의 지형적 및 역학적 변화(Huybrechts and 

De Wolde, 1999; van de Wal et al., 2001; Huybrechts et al., 

2002, 2004; Gregory and Huybrechts, 2006)는 고정된 지형에

서는 SMB 변화에 해당되는 해수면의 변화를 남극에서 –
5%±5%, 그린란드에서 0%±10%(± 표준편차) 정도 수정하여 

대체로 표현할 수 있다.

TAR는 기후변화에 대한 빙상의 급속한 역학적 반응에 의

해 발생된 가속화된 해면 상승이 21세기에는 거의 일어나지 

않으리라고 결론 내렸다(Church et al., 2001). 그러나 남극 

반도, 남극 서부 및 그린란드에서 최근 일어난 급속한 변화

에 대한 새로운 증거는,(4.6.3.3절 참조) 위에서 언급한 것과 

같은 최첨단 대륙 모델들로써 예측한 것보다 더 큰 역학적 

변화들이 미래에 일어날 가능성을 높여 주었다. 이 모델들은 

현재 일어나고 있는 가장자리의 급속한 얇아짐과 관련된 과

정들을 전부 포함하고 있지는 않다(박스 4.1; Alley et al., 

2005a; Vaughan, 2007).

빙붕의 존재가 그 기저면을 지나는 내륙 빙하의 흐름에 

어느 정도로 영향을 주는가에 그 주된 불확실성이 놓여있

다.(그린란드) 야콥스하운 빙하는 그 부유 장출부가 소실되

면서 가속화되었고,(남극 반도) 라센(Larsen) B 빙붕이 붕괴

된 후 빙하가 가속화되면서 빙붕에 얼음을 공급했다는 점에

서, 빙붕이 제거될 때 강화된 흐름에 관해 강한 논쟁이 제기

되었다. 라센 B 빙붕은 갈라진 틈이 지표에서 녹은 물로 촉

발되어 파쇄가 심해져 분열하기 시작했다(Scambos et al., 

2000).(남극 서부의) 로스(Ross)와 필히너‐론(Filchner‐Ronne) 

빙붕 대부분은 현재 평균 여름 지표 온도가 –5℃ 정도이다

(Comiso, 2000, 갱신됨). 4개의 고해상도 GCM들(Gregory 

and Huybrechts, 2006)은 이 주요 빙붕 지역들에서 여름철 

지표 온난화를 남극 연 평균 온난화의 0.2 내지 1.3 배 사이

로 예측하였다. 이것은 SRES 시나리오에 대해 AOGCM이 
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자주 묻는 질문(FAQ) 10.2

빙상 소실이나 지구 해양순환의 변화와 같은 중요한 돌발적 기후
변화가 일어날 가능성은 어느 정도인가?

  현재의 유효한 모델 결과에 기초하면 21세기에는 돌발적 

기후변화, 이를테면 서대서양 빙상의 붕괴, 그린란드 빙상

의 급속한 소실, 해양순환의 대규모 변화 같은 것들은 발생

하지 않을 것으로 생각된다. 그러나 기후계가 간섭을 많이 

받을수록 그런 변화의 발생 가능성은 점차 높아진다. 

  그린란드 빙핵, 남대서양 및 다른 곳의 해양 퇴적물, 과

거 기후에 대한 여러 자료를 물리적, 화학적, 생물학적으로 

분석한 결과, 몇 년 내에 지역 기온, 바람 체계, 물 순환 사

이클이 변할 수 있다고 입증되었다. 전 세계 서로 다른 지역

의 기록에서 나온 결과들을 비교해보면 과거에 반구 규모에

서 지구 규모의 중요한 변화가 있었다는 것이 나타난다. 이

에 돌발적 기후변화 단계를 겪은 불안정한 과거 기후가 주

목되었다. 우려되는 점 하나는 온실가스 농도의 지속적 증

가가 기후계의 돌발적 변화를 개시할 만큼 충분히 강한 간

섭이 될 수 있다는 것이다. 기후계에 대한 그런 간섭은 지구

적으로 중대한 결과를 가져올 수도 있기 때문에 위험하게 

생각된다. 

  그런 변화의 예를 논하기 전에, ‘돌발적(abrupt)’이라는 용

어와 ‘주요한(major)’이라는 용어를 정의할 필요가 있다. ‘돌

발적’이다라는 것은 변화를 유발하는 간섭보다 훨씬 빠르게 

변화가 일어난다는 의미를 전한다. 달리 말하면 그 반응은 

비선형적이다. ‘주요한’ 기후변화는 현재의 자연변동성 범위

를 초과하고 그 공간적 범위가 몇 천 km에서 지구 전체에 

달하는 그런 변화이다. 국지적 범위에서 지역적 범위까지 

돌발적 변화는 자연적 기후변동성의 일반적 특징 중의 하나

다. 여기서는극단적 현상(extreme event)이라고 칭해야 

적절한 고립된, 단기적 현상은 다루지 않으며, 그보다는 급

속히 일어나고 몇 년에서 몇 십년 동안 지속되는 대범위 변

화를 다룬다. 1970년대 중반에 동태평양 해수온도의 변화나 

1980년대 이후 라브라도 해(Labrador Sea)의 상층 1000 m의 

염도 감소는 국지적 내지 지역적 결과를 가져온 돌발적 현

상의 예이며, 여기서 중점을 두는 대범위의 장기적 현상과

는 반대 경우이다.

  한 예로 대중의 큰 관심을 끌었던 멕시코 만류(Gulf 

Stream)의 잠재적 붕괴 혹은 정지가 있다. 멕시코 만류는 바

람에 의한 북서 대서양의 주요 수평 해류이다. 대서양 대순

환의 안정된 특징인 북쪽 연장은 그린란드-노르웨이-아이

스란드 해에 심층수가 형성되게 하고 그것을 통해 상당량의 

열을 그 바다와 근처 육지에 전달한다. 이것은 그 지역 표층

수의 도 변화에 강하게 영향을 받는다. 이 해류는 대서양 

해분의 서쪽 경계를 따라 일어나며, 해분 규모로 순환하는 

자오선 순환(MOC)의 북쪽 끝을 이룬다. 기후모델 시뮬레이

션에서 나온 이와 일치하는 결과 하나는 온난화나 염도 감

소로 인해 북대서양 표층수의 도가 감소하면 MOC의 세

기가 감소하고 그와 함께 그 지역으로의 열 전달도 감소한

다는 것이다. 강력하고 지속적인 염도 감소는 훨씬 더 큰 감

소를 유발하거나 MOC를 완전히 중단시킬 수도 있다고 모

든 기후모델들이 전망한다. 그런 변화가 먼 과거에 실제로 

일어났었다. 

  현재의 이슈는 대기에 대한 인위적 영향의 증가가 그런 

변화를 유발할 만큼 충분히 강력히 MOC를 간섭할 수 있는

지 여부이다. 대기의 온실가스 증가는 온난화를 야기하고 

물 순환 사이클을 강화하며, 물순환 사이클의 강화는 북대

서양 표층수의 염도를 낮추게 된다. 강우량 증가로 인해 그 

지역의 강으로부터 더 많은 담수가 해양으로 유출되기 때문

이다. 온난화 역시 육지빙의 융해를 야기하여 담수를 보태

게 되므로 해양 표층수의 염도를 더욱 낮추게 된다. 두 효과 

모두 표층수의 도를 감소시킬 것이고(표층수는 MOC를 

운반하기 위해 가라앉을 만큼 충분한 도로 무거워야 한

다), 이것은 21세기에 MOC의 감소를 야기할 것이다. 이 감

소는 온난화를 저지하는 방식으로 진행될 것으로 예측된다. 

현재의 모델 중에 금세기 중의 돌발적(비선형적) 감소나 완

전 중단이라는 결과를 내놓은 것은 없다. 모델에서 시뮬레

이션 된 MOC 감소의 범위는 사실상 거의 반응 없음부터 21

세기 말까지 50% 이상 감소한다는 것까지 여전히 범위가 

넓다. 이러한 모델간 차이는 모델에서 시뮬레이션 된 대기

와 해양의 피드백 세기의 차이 때문이다. 

  MOC의 장기적 거동에 대해서도 불확실성이 존재한다. 

많은 모델들은 기후가 안정되면 MOC가 회복될 것이라고 

예측한다. 그러나 일부 모델은 MOC에 대한 문턱값을 갖고 

있고, 그것들은 강제력이 충분히 강하고 충분히 오래 지속

되는 경우에야 통과된다. 그런 시뮬레이션에서는 MOC가 
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점차적으로 약화되고 기후가 안정된 후에도 계속 약화될 것

이라고 나타난다. 이런 일이 일어날 가능성을 정량하는 것

이 이 단계에서는 가능하지 않다. 그래도 만약 이런 일이 일

어난다면, 증가하는 온실가스에 의해 야기된 복사강제력이 

MOC 약화로 인한 냉각을 압도할 것이기 때문에 유럽은 여

전히 온난화를 겪을 것이다. 그러므로 MOC 중단으로 인해 

빙하기 시작이 개시될 것이라고 암시하는 재앙적 시나리오

는 단지 숙고용일 뿐이다. 어느 기후모델도 그런 결과를 내

놓은 적은 없었다. 빙하기에 이르는 과정은 충분히 이해되

어 있는데 여기서 논의된 것들과는 완전히 다른 과정이다. 

따라서 우리는 이 시나리오는 확신 있게 배제할 수 있다.  

  MOC의 장기적 전개와는 별개로 모델 시뮬레이션들은 온

난화와 그 결과적인 염도 감소로 인해 다음 몇 십년 동안에 

라브라도 해의 심층수와 중층수가 상당히 감소될 것이라는 

데 일치한다. 이것은 북대서양 중층 수괴(intermediate water 

mass)의 특성을 변동시킬 것이고 결국 심해에 영향을 줄 것

이다. 그런 변화의 장기적 결과는 알려져 있지 않다. 

  널리 논의되는 돌발적 기후변화의 다른 예로는 그린란드 

빙상의 급속한 분해 혹은 서대서양 빙상의 갑작스런 붕괴가 

있다. 모델 시뮬레이션과 관측치를 보면, 북반구 고위도의 

온난화가 그린란드 빙상의 융해를 가속하고 있으며 물순환 

사이클의 강화로 인한 강설량 증가는 이 융해를 보상하지는 

못할 것이다. 결과적으로 그린란드 빙상은 다음 몇 세기 후

에는 상당히 가라앉을 것이다. 더욱이 그린란드 빙상이 완

전히 사라질 수도 있는 임계온도 문턱값이 있고 그 문턱값

을 금세기에 넘을 것이라고 암시하는 결과도 있다. 그린란

드 빙상의 완전한 융해는 지구 전체 해수면을 몇 미터 상승

시킬 것이다. 그러나 그 과정은 느려서 완료되는 데는 수백 

년 걸릴 것이다. 

  빙붕 분해에 관련 있는 빙류의 최근 위성데이터와 현장 

관측치에서는 빙상들의 급속한 반응이 눈에 띈다. 이것은 

서대서양 빙상의 전반적 안정성에 대해 새로운 우려를 일으

킨다. 서대서양 빙상이 붕괴되면 해수면의 5~6 m 상승이 

개시될 것이기 때문이다. 이 빙류들은 앞에 있는 빙붕에 의

해 지탱되는 것으로 보이는데 빙상의 상대적으로 한정된 지

역의 지탱력이 약화되거나 실패할 때 정말로 많은 빙류의 

대대적 배출이 시작되어 서대서양 빙상 전체의 불안정이 개

시될지 여부는 현재 알려진 바가 없다. 빙상 모델들은 빙하

의 기저부 및 빙상 주변 해양의 복잡한 상호작용에 관련된 

소범위의 역학적 과정을 이제 막 포착하기 시작하는 중이

다. 따라서 그런 현상이 일어날 가능성이나 시기에 관해 현

재의 빙상모델로부터 유효한 정량적 정보를 얻기는 어렵다. 

모의한 전 지구 평균 온난화보다 1.1±0.3배 더 크다. 이 숫

자는 지구 온난화가 5℃ 이하일 때는 국지적으로 평균된 

5℃의 여름철 온난화가 잘 일어나지 않는 것을 뜻한다(부록 

10.A 참조). 달리말해 지표가 녹아 빙붕이 붕괴되는 일은 21

세기 동안 대부분의 SRES 시나리오에서 잘 일어나지 않는

다는 뜻이다. 그러나 지역 기후 예측에 있어 계통적 불확실

성은 크며 명백히 존재하므로 이 추론에 대한 신뢰 수준은 

낮다. 여름철 평균온도가 빙점 이하로 유지되는 동안, 일시

적인 지표 녹음이 더 따뜻한 기후에서 붕괴를 초래할 것인

지는 알려져 있지 않다.

남극 서부의 아문센(Amundsen) 해역에서 빙붕은 그리 확

장되지 않았고, 빙붕이 얇아지는 원인은 지표 녹음이 아니

라, 기저면에서 바닥이 녹기 때문이다(Rignot and Jacobs, 

2002). Shepherd et al.(2004)은 빙붕이 얇아지는 평균 속도를 

1.5 ± 0.5 m yr–1로 보았다. 기저 녹음과 동시에 가속화된 

내륙 흐름이 이 해역의 파인 아일랜드(Pine Island), 트와이

트(Thwaites) 및 다른 빙하들에서 관측되었다(Rignot, 1998, 

2001; Thomas et al., 2004). 이러한 변화들의 동시적 발생은 

그들의 원인이 아문센 해의 해양학적 변화에 있음을 강하게 

시사하며, 인간활동에 의한 기후변화에 의한 것이 아니라 

SAM에서의 변동성과 연관되는 것으로 알려져 왔다. 

이 가속화는 단지 몇 년 동안 일어났지만(Rignot et al., 

2002; Joughin et al., 2003), 150 km 내륙까지 나타나, 빙붕

의 변화에 대한 역학적 반응이 빙하류까지 급히 진행될 수 

있 수 있음을 의미한다. 이 결론은 Payne et al.(2004)과 

Dupont and Alley(2005)에 의한 파인 아일랜드 빙하 모델링 

연구로 지지되며, 이 빙하의 얼음 전선에서(바닥)기저 또는

(측면)경계 항력의 단독적이고 순간적인 감소가 기저면의 일

보 후퇴와 같은 이상적인 방법들로써 발생되는 것이다. 모의

된 가속화 및 내륙의 얇아짐은 급격하게 일어나지만 일시적

이다; 새 정체 상태로서 해면이 내려가는데 겨우 몇 십년이 

걸린다. Payne et al.(2004)은 연구에서 섭동을 얼음 전선 근

처의 일부 가라앉은 지대인 ‘얼음 평야(ice plain)’에서 항력

의 손실과 닮은꼴로 주었고, 거기서 속도가 1 km yr–1 정도 

증가하는 결과를 얻었다. Thomas et al.(2005)은 이 얼음 평

야가 그 다음 십년 동안 가라앉지 않을 것이며, 간단한 방법

으로도 비슷한 값의 속도 증가를 얻을 것이라고 하였다. 

남극 서부 대부분의 내륙 얼음은 해수면 아래에 바닥을 
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표 10.7. SRES 대표 시나리오들 하에서의 21세기에 전망되는 전 지구 평균 해면 상승과 그 성분들. 각 쌍에서 위의 행은 1980년~1999년과 2090

년~2099년 간 해면 상승의 5~95%의 범위(m)를 제시한다. 각 쌍의 아래 행은 2090년~2099년 동안 해면 상승(mm yr
‐1
)의 범위를 제시한다. 육빙 

합계에는 역학을 포함하여 G&IC 및 빙상은 포함되지만, 규모-확대된 빙상 유출(본문 참조)은 배제되었다. 해면 상승은 열 팽창과 육빙 합계로 
이루어진다. 각 시나리오에 대한 해면 상승의 하한/상한이 기여들의 불확실성이 매우 독립적이기 때문에 기여들의 하한/상한의 합계보다 더 크/
작다는 점에 유의하자. 방법에 관해서는 부록 10.1을 참조하라.

B1 B2 A1B A1T A2 A1F1

Thermal
expansion

m

mm yr-1

0.100 0.24 0.12 0.28 0.13 0.32 0.12 0.30 0.14 0.35 0.17 0.41

1.1 2.6 1.6 4.0 1.7 4.2 1.3 3.2 2.6 6.3 2.8 6.8

G&IC
m

mm yr-1

0.07 0.14 0.07 0.15 0.08 0.15 0.08 0.15 0.08 0.16 0.08 0.17

0.5 1.3 0.5 1.6 0.6 1.6 0.5 1.4 0.6 1.9 0.7 2.0

Greenlandlce
sheet SMB

m

mm yr-1

0.01 0.05 0.01 0.06 0.01 0.08 0.01 0.07 0.01 0.08 0.02 0.12

0.2 1.0 0.2 1.5 0.3 1.9 0.2 1.5 0.3 2.8 0.4 3.9

Antarctic Ice
Sheet SMB

m

mm yr-1

-0.10 -0.02 -0.11 -0.02 -0.12 -0.02 -0.12 -0.02 -0.12 -0.03 -0.14 -0.03

-1.4 -0.3 -1.7 -0.3 -1.9 -0.4 -1.7 -0.3 -2.3 -0.4 -2.7 -0.5

Land ice sum
m

mm yr-1

0.04 0.18 0.04 0.19 0.04 0.20 0.04 0.20 0.04 0.20 0.04 0.23

0.0 1.8 -0.1 2.2 -0.2 2.5 -0.1 2.1 -0.4 3.2 -0.8 4.0

Sea level rise
m

mm yr-1

0.18 0.38 0.20 0.43 0.21 0.48 0.20 0.45 0.23 0.51 0.26 0.59

1.5 3.9 2.1 5.6 2.1 6.0 1.7 4.7 3.0 8.5 3.0 9.7

Scaled-up ice
sheet discharge

m

mm yr-1

0.00 0.09 0.00 0.11 -0.01 0.13 -0.01 0.13 -0.01 0.13 -0.01 0.17

0.0 1.7 0.0 2.3 0.0 2.6 0.0 2.3 -0.1 3.2 -0.1 3.9

두고 있어서 만일 충분히 얇아지면 부유하게 된다; 그로인한 

유출이 기저면의 내륙 후퇴를 촉진시키는데, 이와 더불어 기

저 마찰이 감소하여 양의 되먹임을 보이게 된다. 이는, 단번

에 일어난 변화를 보는 이상적인 연구에서와 달리, 계속적으

로 해면 상승에 기여하도록 하는 지속적인 역학적 강제를 

말한다. 빙하류 기저면의 후퇴 속도는 최근 1 km yr–1에까지 

이른 것으로 관측돼 왔으나(Rignot, 1998, 2001; Shepherd et 

al., 2002), 수치 모델로는 이 속도를 계산하기 어렵다(Vieli 

and Payne, 2005).

남극 서부 얼음 유출의 대부분은 로스와 론‐필히너 빙붕을 

키우는 빙하류를 통해 일어나지만, 현재 이곳에서는 얼음을 

얇게 만드는 어떠한 가속화된 흐름도 관측되지 않고 있다; 

반대로, 이들은 두꺼워지고 있거나 아니면 평형에 근접해 있

다(Zwally et al., 2005). 이 지역을 제외하면, 커다란 아메리

(Amery) 빙붕으로 유출되는 남극 동부 빙상의 그와 같은 지

역에서 바다나 작은 빙붕으로 직접 유출되는(100 m yr–1 보

다 빠른) 빙하류의 전체 면적은 270,000 km2 이다. 만약 이 

지역들이 모두, 아문센 해역의 흐름이 빠른 곳에서 관측된 

더 큰 속도(Shepherd et al., 2001, 2002)와 같은 차수 크기

인, 2 m yr–1의 속도로 얇아진다면, 해면 상승에의 기여는 약 

1.5 mm yr–1이다. 그러면 많은 얼음 전선들에서 계속적으로 

후퇴가 일어나게 되고, 이것이 21세기를 나타내는 상한선으

로 간주되어야 한다(10.6.5절 참조).

그린란드 중서부에서 빙하류 속도의 계절적 변동성 그리

고 여름철 온도 변동성과의 상관도에 대한 관측에 따르면

(Zwally et al., 2002), 지표에서 녹은 물은 그 빙하의 흐름을 

윤활하게 하면서(이것은 그 물이 빙점 이하 얼음으로 1,200 

m 이상 뚫고 가는 것을 의미하긴 하지만 그렇다고 하더라

도), 빙하 바닥으로 행로하는 배수 시스템에 합류하기도 한

다. 이러한 메커니즘에 의해, 21세기 동안 증가된 지표 녹음

은 빙하의 흐름과 유출을 가속화할 수 있다; 한 민감도 실험

(Parizek and Alley, 2004)에 따르면 이것은 21세기 동안 그린

란드 빙상은, 온난화 및 다른 가정들에 따라, 해면 상승에 

0.2 m까지도 기여할 것이다. 그러나 다른 연구들(Echelmeyer 

and Harrison, 1990; Joughin et al., 2004)에서는 야콥스하운

(Jakobshavn) 빙하 근처 속도가, 지표에서 녹은 물이 충분히 

공급됨에도 불구하고, 계절적으로 변동하는 어떠한 증거도 

발견하지 못했다. 

10.6.5 21세기에 대한 전지구 평균 해수면변화 전망

표 10.7과 그림 10.33은 AR4 AOGCM 결과에 근거하여 열 

팽창과 육빙의 변화로 인한 21세기 SRES 대표 시나리오에

서 전 지구 평균 해면의 변화를 보여 준다(논의를 위해 

10.6.1절, 10.6.3절 및 10.6.4절을 보라). 모델 결과 분포도의 

특징을 찾기 위해 5~95% 구간이 주어졌으나, 두 가지 주요

한 이유로 온도 변화에 대해 실시했던 방법을 가지고 그들

의 우도를 평가할 수는 없었다(10.5.4.6절). 첫째로, 관측 기

록이 더 짧고, 더 불확실해서 해면 상승 예측에 관한 관측적 

구속력이 떨어지기 때문이다. 둘째로, 현재의 과학적 이해 

수준에서는 육빙을 예측하는데 사용돼왔던 방법들에 대한 

불확실성이 거의 알려지지 않았기 때문이다(10.6.3절 및 
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그림 10.33. 6가지 SRES 대표 시나리오들에 대한(1980년-1999년 대비) 2090년-2099년에서의 
전 지구 평균 해면 상승 및 그 성분들의 전망과 불확실성(5%-95% 범위). 최근의 빙속 가속
으로 인한 오늘날의 빙상 질량 불균형의 일부가 계속 변하지 않을 것이라는 가정 하에서 해
면 상승이 계산되었다. 규모-확대된 빙상 유출로부터 나타나는 기여를 포함시키지 않았는데, 
이것의 가능성은 양자택일적이다. 또한 현재의 불균형이 일시적일 모르는데, 이 경우에 전망
되는 해면 상승은 0.02 m 만큼 감소된다. 예시로서 제시된 이 3가지 선택 중에서 어느 것의 
가능성도 평가할 수 없음 강조한다. 낮은 이해 수준은 최적으로 추정하는 것을 어렵게 만든
다.

10.6.4절). AOGCM들은 CO2 농도에 관한 시나리오로 적분

되었기 때문에 탄소순환 되먹임의 불확실성이 결과에 포함

되지 않았다. 온도 변화의 예측에 포함된 탄소순환의 불확

실성은 주로 열 팽창에 따른 것이며 온도 변화와의 관계 역

시 불확실하므로, 해면 상승으로 해석되어서는 안 된다

(10.6.1절). 

모든 시나리오에서, 21세기 동안의 평균 상승률은 1961년

부터 2003년까지의 평균 상승률 1.8±0.5 mm yr–1을 웃도는 

편이다(5.5.2.1절 참조). 2090년~2099년 동안 해면 상승률 추

정치의 중간값은 A1B 시나리오 하에서 3.8 mm yr–1이며, 

1993년~2003년에 대한 추정치의 중간값 3.1 mm yr–1을 초과

한다(5.5.2.2절 참조). 1993년~2003년 상승률은 내부적으로 

발생되었거나 자연적으로 강제된 십년주기 변동성(5.5.2.4절

과 9.5.2절 참조)으로부터 1 mm yr–1 정도의 기여를 포함할 

것이다. 이러한 변동성의 원천은 예측할 수 없는 것이고 미

래 전망에도 포함되지 않는다; 미래의 어떤 십년 기간 동안 

생길 실제 상승률은 그래서 예측된 것보다 비슷한 양으로 

많거나 적을 수 있다. 비록 1993년~2003년 동안 해면 상승

에 대해 모의 결과와 관측이 그럴듯하게 잘 일치하지만, 1961

년~2003년에 대한 관측 결과는 만족스럽게 잘 설명되지는 

못한다(9.5.2절). 각 성분별로 관측된 추정치의 합이 관측된 

상승률보다 0.7±0.7 mm yr–1 작기 때문이다(5.5.6절). 이것

은 해면 변화에 대한 현재의 과학적 이해도가 부족함을 드

러내는 것이며, 미래 전망이 과소하게 예측된 것임을 내포하

고 있다. 

평균 모델(각 시나리오에 대한 추정 중간 값)에서, 해면 

상승에 관한(B1 부터 A1FI 까지) 시나리오 분산(퍼짐)은 21

세기 중간까지 0.02 m에 불과하다. 이것은 해면 상승에 대

한 시간 적분 효과 덕분에 작은 것이지만, 그 이후로 거의 

효과가 없어 시나리오들 간의 발산이 나타나 2090년~2099년

까지 0.15 m에 이른다. 

모든 시나리오들에서, 열 팽창에 대한 추정 중간 값은 이 

세기 말까지 해면 상승에 대한 그것의 70 내지 75% 이다. 

모든 시나리오들에서, 21세기 동안 평균 팽창률은 1993

년~2003년에 대한 추정 중간 값 1.6 mm yr–1 보다 더 크다

(5.5.3절). 이와 비슷하게 모든 시나리오들에서, 21세기 동안 

G&IC 에 의한 질량 평균 손실률은 1993년~2003년에 대한 

추정 중간 값 0.77 mm yr–1 보다 더 크다(4.5.2절). 21세기 

말까지, 현재 전 지구 G&IC 질량의 많은 부분이 소실될 것

으로 전망된다(예로 표 4.3을 보라). 이 G&IC 에 대한 전망

은 시나리오에 대해 오히려 민감하지 않은데, 그 주된 불확

실성이 G&IC 모델로부터 기인되기 때문이다. 

그린란드 몇몇 출구 빙하들과 남극 서부 빙하류에서 최근 

관측된 것과 같은 추가적인 빙하류 가속화로 인해 빙상이 

해면 상승에 실질적으로 더 많은 기여를 할 수 있지만, 이를 

정량적으로 신뢰할 만한 수준에서 예측하긴 힘들다(10.6.4.2

절 참조). 표 10.7에 있는 육빙의 합은 이 

빙상들에서 역학적 변화에 따른 효과를 

포함한 것이며, 이 효과는 대륙 빙상 모델

로부터 모의될 수 있다(10.6.4.2절). 이것

은 또한 시나리오와 무관하게 0.32±0.35 

mm yr–1(110년 안에 0.035 ± 0.039 m)인 

항을 포함한다. 이 값은 남극 빙상에 의한 

해면 상승과 그린란드에 의한 상승의 절

반을 합한 1993년~2003년에 대한 추정 중

간 값이다(4.6.2.2절 및 5.5.5.2절). 우리는 

이 값을 최근 빙하류 가속화에 따른 현재

의 빙상 질량 불균형의 일부를 추정한 것

으로 간주하며(4.6.3.2절), 이 결과가 지속

될 것으로 생각된다. 

또한 두 가지 대안적 가정에 따라 급속

한 역학적 변화의 기여도를 평가해 본다

(예로 Alley et al., 2005b를 보라). 첫째는, 

현재의 불균형은 급속한 단기 조절 과정

일 것이며, 다음 수 세기 동안 감소하리라

는 것이다. 한 이상적인 모의 실험에 근거
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하여 e‐folding 시간을 100년으로 삼았다(Payne et al., 2004). 

이러한 가정을 함으로써 표10.7에 있는 해면 상승은 0.02 m 

줄어든다. 둘째는, 현재의 불균형은 아마도 해양이나 지표 

온난화를 통한 최근 기후변화에 대한 반응으로써 나타났을 

것이라는 점이다(10.6.4.2절). 어떠한 모델도 이와 같은 연관

성을 보이지는 못하고 있기 때문에 우리는 이 불균형이 기

후변화 크기의 한 척도로 여겨지는 전 지구 평균 지표 온도 

변화의 비율에 따라 커질 것이라고 가정하고 있다. 이 가정

에서 해면 상승의 상한선은 시나리오에서 얻은 추정 값보다 

0.1 내지 0.2 m 높게 나타난다(표 10.7). 2090년~2099년 동

안에 일정 비율로 증가한 남극 유출 속도는 대체로 남극의 

축적량(SMB) 증가율과 균형을 이룬다. SRES 시나리오 A1FI

에 따라 증가된 남극 유출량에 대한 추정 중간 값은 약 1.3 

mm yr–1로, 최근 몇 년에 비해 5 내지 10배 정도 더 크고, 

10.6.4.2절에서 상한 크기를 초과한 것과 비슷한 정도이다. 

예시된 바와 같이 이 세 가지 대안들의 가능성을 평가할 수 

없다는 점을 주목해야 한다. 현재 이해 수준으로는 가장 좋

은 추정 값을 얻을 수 없다. 

표 10.7에서 해면 상승의 추정 중간 값은 두 가지 이유에

서 시나리오에 따라 TAR 모델 평균 값들보다 0.03~0.07 m 

더 작다(Church et al., 2001). 첫째로, TAR 예측 값들은 

2100년에 대한 것인 반면, 이 예측 값들은 2090‐2099에 대한 

것이다. 둘째로, TAR는 여기에서 생략된 해면 상승에 대한 

몇 가지 작고 일정한 부가적 기여도를 포함했었다(영구동토

에 관한 아래 내용 참조). TAR 모델 평균값들이 이를 위해 

조절된 것이라면, 그 값들은 표 10.7에서 나온 추정 중간 값

의 10% 이내에 있다. 각 시나리오에 대해, 표 10.7에 나온 

해면 상승의 상한 경계는 TAR에서 보다 작고, 하한 경계는 

TAR에서보다 더 크다. 이것은 해면 예측에 대한 불확실성

이 여러 가지 복합적인 이유로 인해 감소되어 왔기 때문이

다(보다 자세한 내용은 부록 10.A를 보라). 만약 TAR가 이

와 동일한 방법으로 불확실성을 취급했었다면, TAR는 여기

서 보인 것과 비슷한 범위를 가졌을 것이다.

영구동토가 녹음으로써 SRES A2 시나리오에서 21세기 동

안 5 mm 상승할 것으로 나타난다(Lawrence and Slater, 

2005). 해양의 질량 또한 대기 중 수증기, 계절적 눈 덮임, 

토양 수분, 지하수, 호수 및 강과 같은 다른 물 저장량의 기

후학적 변화에 따라 증감될 것이다. 이들은 모두 상대적으로 

작은 항이지만, 인간활동에 의한 변화로부터 저장소에서의 

대수층과 관개용 저수를 통해 육지 물 저장량에 실질적으로 

관여할 것이다(5.5.5.3절 및 5.5.5.4절 참조).

10.7 장기 기후변화와 이행

10.7.1 AOGCM에 기초한 2300년까지의 기후변화 이행

Wigley(2005) 연구를 기초로 고정 조성(commitment) 기후

변화에 대하여 세 가지 구체적인 정의를 사용할 것이다:(i) 

이 시간 이후 대기의 성분과 그로 인한 복사 강제를 한 상수 

값으로 고정시킬 때, 온도나(‘고정 조성 온도 이행’ 또는 ‘온

난화 이행’) 해면(‘고정 조성 해수면고도 이행’) 또는 기후시

스템에 있는 다른 어떤 양의 추가적 변화를 말하는 ‘고정 조

성 이행’;(ii) 이 시간 이후 온실가스 배출을 한 상수 값으로 

고정시킬 때, 예를 들어 온도의 추가적 변화(‘고정 배출 온

도 이행’)를 말하는 ‘고정 배출 이행’;(iii) 이 시간 이후로 온

실가스 배출을 영으로 줄 때, 예를 들어 온도(‘무배출 온도 

이행’)의 추가적 변화를 말하는 ‘무배출 이행’. 

복사 강제가 변하면 기후시스템이 이러한 ‘이행’을 보인다

는 개념은 주로 해양의 열적 관성에 기인된 것이며, 

Wigley(1984), Hansen et al.(1984), Siegenthaler and Oeschger 

(1984)에 의해 각각 논의된 바 있다. 여기서 ‘이행’이라는 용

어는 Ramanathan(1988)에 의해 처음 소개되었다. TAR에서

는 대기 중 CO2의 배증 또는 4배증과 IS92a 강제 시나리오 

이후의 2050년 및 2100년의 안정화 실험과 같은 이상적인 

시나리오에 설명되었었다. 여러 가지 온도 이행 결과들이 보

고되었고(모델 의존도가 크긴 하지만 한 세기동안 약 0.3℃), 

해양의 오랜 혼합 시간과 MOC로 인한 장기적 영향을 설명

하기 위해 EMIC 모의 자료가 사용되었다. 기후시스템의 이

러한 행태는 뒤를 이은 연구들에서 확증되었으며, 이 연구들

에서 해양의 열적 관성에 의해 온실가스의 농도가 안정화된 

이후로도 기후시스템의 온난화가 지연된다는 점을 기후시스

템의 고유 성질로 간주하였다(Mitchell et al., 2000; Wetherald 

et al., 2001; Wigley and Raper, 2003; Hansen et al., 2005b; 

Meehl et al., 2005c; Wigley, 2005). 고정 조성 기후변화는 

여기서 논의된 바와 같이 다음 반세기 동안 일어날 ‘불가피

한 기후변화’와 혼동되어서는 안 되며, 강제력이 즉각적으로 

안정화되는 것도 아니므로 온난화는 확실히 더 커질 것이다. 

더욱이, 아래 논의된 과다배출과 무배출 이행 결과에서 보인 

것처럼 강제력이 현재 수준보다 그 이하로 감소되기 쉬우므

로, 매우 긴 기간 동안 기후변화는 이행 결과에서 더 작을 

것이다. 

전 지구 결합 기후모델링 공동체는 최근 다음의 세 가지 

고정 조성 이행 실험들을 수행하였다:(1) 20세기 기후를 모

의한 다음 2000년도에 온실가스 농도를 안정화시키고 이 후 
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그림 10.34. SRES A1B 시나리오와 2100년 이후 안정한 복사 강제에 대하여 8개의 EMIC들에 의해 계산된(a) 대기중 CO2,(b) 전 지구 평균 지표

면 온난화,(c) 열 팽창에 의한 해면 상승, 그리고(d) 대서양 자오 순환(MOC)으로서, 안정화 이후에 장기적으로 벌어질 일들을 보여준다. 색선들은 
EMIC들로부터의 결과들이고, 회색선들은 비교할 수 있는 AOGCM 결과들을 나타낸 것이다.(b)와(c)에서의 아노말리는 2000년도 대비로 주어졌
다. 수직 막대는 C‐GOLDSTEIN 모델에서 해양 파라메타 교란으로 인한 ±2 표준편차 불확실성을 나타낸다. MOC는 BERN2.5CC 모델에서 멈추

게 되는데, 이것은 해면 상승에 대해 추가적인 기여를 하게 만든다. 개개 EMIC들(모델 상세 설명은 표 8.3 참조)은 복사 강제에 미치는 비‐CO2

온실가스들의 효과와 에어러솔의 직접 및 간접 효과를 서로 다르게 취급한다. 따라서 유사한 대기중 CO2 농도에도 불구하고, EMIC들 간의 복사 

강제는 오늘날 복사 강제(2장 참조)에 대해 현재 가용한 불확실성의 범위 이내에서 차이가 난다.

100년간 모델을 실행함(2) 21세기 B1 실험(예를 들면, 550 

ppm 정도의 CO2)을 수행한 후 2100년도에 온실가스 농도를 

안정화시키고 이후 100년간(몇몇 모델들의 경우 200년간) 모

델을 실행함; 그리고(3) 21세기 A1B 실험(예를 들면, 700 

ppm 정도의 CO2)을 수행한 후 2100년도에 온실가스 농도를 

안정화시키고 이후 100년간(몇몇 모델들의 경우 200년간) 모

델을 실행함. 그림 10.4는 이 실험들부터 산출된 다중-모델 

평균 온난화를 보인 것이다. 

모든 복사 강제 성분들을 2000년도 수준으로 고정시킨 이

후 2090년~2099년 기간에 대한 다중-모델 평균은 1980

년~1999년 참고 기간에 비해 약 0.6℃ 더 온난화되었다(이들 

중 몇 개의 모델 결과들은 Meehl et al.(2005c)에 의해 이미 

보고되었다). 이것은 20세기에 대해 모의된 온난화의 크기와 

대체로 같다. 그림 10.29에 보인 SRES 시나리오에서와 같은 

불확실성 평가를 적용해 보면(‐40~+60%), 가능한 불확실성

의 범위는 0.3~0.9℃ 이다. Hansen et al.(2005a)은 현재 지구

의 에너지 불균형을 0.85 Wm‐2로 계산하였는데, 이것은 복

사 강제를 더 이상 증가시키지 않을 경우에도 약 0.6℃의 지

구 온난화가 아직 현실화되지 못했음을 의미하는 것이다. 이 

이행된 온난화 추세 값들은 21세기 첫 20년 동안 평균된 온

난화 비율이 주로 해양의 반응이 느린 탓에 십년마다 약 0.

1℃ 정도임을 보이는 것이다. 만약 배출량이 SRES 시나리오 

범위 내에 있다면 이보다 두 배 정도 수준으로(십년마다 0.

2℃) 온난화가 이루어질 것으로 예상된다. 

B1 고정 조성 이행을 실행할 경우 100년 후의 추가적인 

온난화는 0.5℃ 정도이고, A1B 고정 조성 이행을 실행할 경

우도 대체로 이와 같다. 이 새로운 결과들은 TAR에서 가정

했던 것을 정량화한 것으로, 대부분의 온난화 이행은 22세기

의 첫 수 십년에 일어난다. TAR에서 온난화 이행은 농도를 

안정화시킨 후에 첫 세기 동안 0.5℃ 정도이며 이후 상당히 
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자주 묻는 질문(FAQ) 10.3

온실가스 배출량이 감소한다면 대기의 온실가스 농도는 얼마
나 빨리 감소하는가?

FAQ 10.3, 그림 1. (a) 대기 CO2 농도의 변화 시뮬레이션: 현재 수준으로 안정화(검은 선), 현재 수준보다 10% 낮은 농도에서 안정화(빨간선), 
30% 낮게 안정화(녹색선), 50% 낮게 안정화(진한 파란선), 100% 낮게 안정화(연한 파란선).(b)는(a)와 동일하되 미량가스의 수명을 120년으로 하
고 자연적, 인위적 강제력 둘 다 사용한 시뮬레이션.(c):(a)와 동일하되 미량가스의 수명을 12년으로 하고 인위적 플럭스만을 사용한 시뮬레이션. 

  방출량 감소 효과가 대기의 온실가스 농도에 나타나기는 

대기에서 가스가 감소되는 화학적, 물리적 과정에 달렸다. 

일부 온실가스 농도는 방출량 감소에 반응하여 거의 즉각

적으로 감소하지만 어떤 것들은 방출량이 감소해도 수 세

기 동안 계속 증가할 수도 있다. 

  대기의 온실가스 농도는 대기로 방출되는 속도와 대기에

서 제거되는 속도의 경쟁에서 어느 쪽이 우세한가에 달렸

다. CO2는 대기-해양 간 가스 전달, 화학적 과정(예: 기상

현상), 생물학적 과정(예: 광합성) 같은 과정들을 통해 대

기, 해양, 육지 사이에서 교환된다. 방출된 CO2의 절반 이

상이 1세기 내에 대기에서 제거되지만 일부(약 20%)는 대

기에 수천 년 동안 잔류한다. 제거과정이 느리기 때문에 대

기의 CO2는 방출량이 현재 수준보다 상당히 감소하더라도 

장기간 계속 증가할 것이다. 메탄은 대기에서 화학적 과정

으로 제거되고, N2O와 일부 할로카본은 상층 대기에서 태

양복사에 의해 파괴된다. 이 과정들은 수년에서 1천 년까지 

서로 다른 시간범위에서 일어난다. 이것의 척도가 가스의 

대기 내 수명이며, 섭동에 의해 초기량의 37%까지 감소되

는 데 걸리는 시간으로 정의된다. 대기에서 메탄, 일산화질

소, 기타 미량가스들(예: 냉매로 사용되는 HCFC-22)의 수

명은 합리적으로 분석이 가능하지만(메탄의 수명은 12년, 

N2O는 110년, HCFC-22는 약 12년), CO2의 수명은 정의할 수

가 없다.

  미량가스 농도의 변화는 부분적으로는 방출량이 시간 경

과에 따라 어떤 거동을 하는가에 달렸다. 시간이 지날수록 

방출량이 증가한다면 대기에서의 수명에 상관없이 시간이 

지날수록 대기 내 농도가 증가할 것이다. 그러나 방출량 감

소를 위한 조치가 취해지는 경우, 미량가스 농도의 운명은 

방출량뿐 아니라 제거과정의 상대적 변화에 좌우될 것이

다. 방출량이 감소할 때 가스의 수명과 제거과정에 따라 가

스 농도가 어떤 양상으로 변화되는지를 아래에 설명한다. 

FAQ 10.3의 그림 1은 3가지 미량가스의 농도가 방출량 변

화(펄스 방출량 변화)에 어떻게 반응할 것인지를 나타낸 예

시이다. 특정한 수명이 없는 CO2, 백년 수준의 장수명 미량

가스(예: N2O), 10년 수준의 단수명 미량 가스(예: CH4, 

HCFC-22, 혹은 다른 할로카본)를 예로 든다. 각 가스에 대

해 미래 방출량을 5가지로 가정하였다. 즉, 방출량을 현재 

수준에서 안정화, 방출량을 즉각적으로 10%, 30%, 50%, 

100% 감소하시키는 경우다.

  CO2(그림 1a)는 수명이 잘 정의된 다른 미량가스들과는 

완전히 다른 거동을 보인다. CO2 방출량을 현재 수준으로 

안정화시키면 대기 CO2는  21세기와 그 이후에도 계속 증

가할 것이다. 반면에 백년 수준의 수명(그림 1b)이나 십년 

수준의 수명(그림 1c)을 가진 가스는 방출량을 현재 수준으

로 안정화시키면 각각 100~200년 내와 10~20년 내에 현재

보다 높은 수준의 농도에서 안정화 될 것이다. 사실 CO2는 

CO2 방출을 완전히 근절하는 경우에만 대기 CO2가 현재 

수준의 농도에서 안정화될 수 있다. CO2 방출량을 중등도 

감소시킨 다른 경우는 모두 기후계에서 탄소 사이클에 관

련된 독특한 교환 과정 때문에 농도 증가를 보인다. 
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  구체적으로, 현재 CO2 방출 속도는 제거속도를 대단히 

초과하고 있으며, 이 느리고 불완전한 제거는 방출량을 약

간~중등도 감소시켜도 CO2 농도가 안정화되지는 않고 단

지 다음 몇 십년 동안 증가율만 줄일 뿐이라는 의미를 함축

한다. CO2 방출량의 10% 감소는 증가율을 10% 감소시키

고, 30% 감소는 증가율을 30% 감소시킬 것으로 예상된다. 

50% 감소는 대기 CO2를 안정화시키기는 하겠으나 10년이 

못되는 동안만 그럴 것이다. 그 후에는 잘 알려진 화학적, 

생물학적 적응 때문에 토지와 해양에서의 제거량이 감소하

므로 대기 CO2가 다시 증가할 것으로 예상된다. CO2 방출

을 완전히 근절하면 대기 CO2는 21세기에 서서히 약 40 

ppm 감소될 것이다. 

  수명이 잘 정의된 다른 미량가스들의 상황은 이와 완전

히 다르다. 1백년 수준의 수명을 가진 미량가스의 경우(예: 

N2O), 현재 수준에 가까운 농도에서 안정화되려면 방출량을 

50% 이상 줄여야 한다(그림 1b). 일정하게 방출하면 농도는 

몇 세기 내에 안정화에 도달하게 된다.

  단수명 가스의 현재 소실량은 방출량의 약 70%이다. 방출

량을 30% 미만 감소시키면 농도는 단기적으로 여전히 증가

할 것이다. 그러나 CO2와는 달리 10~20년 내에 농도가 안정

화 될 것이다(그림 1c). 그런 가스의 농도 안정화 수준을 낮

추는 것은 방출량 감소와 직비례 한다. 따라서 이 경우에는 

현재보다 상당히 낮은 수준의 농도에서 안정화시키려면 그 

가스의 방출량을 30% 이상 감소시켜야 한다. 10년 수준의 

수명을 가진 미량가스의 경우에는 방출을 완전히 중단하

면 100년 못 되어서 산업화 이전 시대의 농도로 낮아질 것

이다.

줄어들 것이라고 가정하였다. 

고정 조성 강수 이행은 다중-모델 앙상블 평균으로, 20세

기 고정 조성 이행 실험의 경우 2100년까지 약 1.1% 이며, 

B1 고정 조성 이행 실험의 경우 2200년까지 0.8%, 2300년까

지 1.5% 이고, 반면에 A1B 고정 조성 이행 실험의 경우 

2200년까지 1.5%, 2300년까지 2%이다.

B1 및 A1B 실험에서 온도 변화의 패턴은 산업혁명 이전

에 비해 안정화 이후 크게 변하지는 않는다(표 10.5). 20세기 

안정화 실험의 경우에는 심지어 A1B 패턴과 몇몇 유사한 점

을 가지고 온난화된다(표 10.5). 그러나 육지와 해양의 온난

화 비율은 그림 10.6에서 보는 바와 같이 이와 반대인 곳도 

나타난다. 중위도 및 저위도 육지에서 온난화 비율은 A1B 

전 지구 평균 비율에 가까운 반면, 고위도 해양에서는 더 큰 

비율이 나타난다.

10.7.2 3000년까지와 평형 이후의 기후변화 이행

중급 복잡성 지구시스템 모델들(Earth System Models of 

Intermediate Complexity, EMIC)은 2100년까지는 A1B 시나

리오를 따르고 대기 성분을 그대로 유지시킴으로써 복사 강

제가 3000년까지 일정하도록 하여 미래 전망을 연장시키는

데 사용된다(그림 10.34 참조). 2100년까지 전망된 온난화는 

1.2~4.1℃로 AOGCM들로부터 얻은 범위와 비슷하다. 이 모

의 결과들에서는 한 큰 일정성분 온도 및 해면 이행이 확실

히 나타나며, 그 다음 세기 동안 천천히 실현된다. 이 온난

화는 3000년도까지 1.9℃ 에서 5.6℃ 사이로 일어난다. 지표 

온도가 비교적 빠르게 평형으로 접근해가는 반면, 해면은 수 

세기에 걸쳐 지속적으로 상승한다. 

이 EMIC들 중 다섯은 해양과 육지 탄소순환의 상호작용

을 포함하며, 따라서 탄소순환-기후되먹임 및 탄소 배출량 

감소가 대기 중 CO2와 기후에 미치는 영향을 평가하는데 사

용될 수 있다. 이 모델들에서 탄소순환 과정들은 간단화되었

음에도 불구하고, 전 지구 규모의 양들이 더 복잡한 모델들

에서와 잘 일치한다(Doney et al., 2004). 

그림 10.35는 한 탄소 배출 시나리오의 결과를 보인 것으

로, 인간활동에 의한 배출량은 대기 중 CO2 가 750 ppm 에 

이를 때 안정화로 접어드는 경로를 따르지만 2100년에는 영

으로 줄어든다. 이로써 무배출 기후변화 이행이 가능해진 것

이다. 처방된 배출량은 SP750 프로파일(Knutti et al., 2005)

로부터 BERN‐CC 모델을 사용하여 계산되었다(Joos et al., 

2001). 비현실적이긴 하지만, 그러한 시나리오는 무배출 이

행 즉, 21세기 배출량에 따른 기후변화의 계산을 가능케 한

다. 2100년에 배출량이 순식간에 0으로 줄지만, 다른 모델들

에서는 대기 중 CO2 농도가 최대값(650에서 700 ppm 사이

의 범위)으로 부터 산업혁명 이전 CO2의 두 배(~560 ppm) 

수준 이하로까지 떨어지는데 100~400년 정도가 걸린다. 이

것은 대기로부터 탄소가 육지 및 해양 저장소로 지속적으로 

전달되기 때문이다. 21세기 동안 배출량은 3000년도에까지

도 영향을 미치는데, 이 시기에 지표 온도와 열 팽창에 따른 

해면의 상승은 모두 산업혁명 이전보다 훨씬 높다. 또한 

3000년도 대기 중 CO2 농도 450, 550, 750 및 1,000 ppm 를 

목표로 하는(실제 도달하지는 못함) 유사 배출 경로들에 대
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그림 10.35. 대기중 CO2가 750 ppm에서 안정화되는 행로를 따라가는 한 배출 시나리오에 대해 5개의 서로 다른 중급 복잡성 모델들(모델 설명은 

표 8.3 참조)이 모의한 산업혁명 이전 대비 탄소 인벤토리 및 기후반응의 변화(a) 총 탄소의 변화,(b) 대기중 CO2,(d) 지표 온도의 변화,(e) 해양 

탄소의 변화,(g) 열 팽창에 의한 해면 상승,(h) 육지 탄소의 변화. 우측 열: 서로 다른 총 탄소 배출을 가지지만 유사한 모양의 여러 배출 시나리오

에 대해 산업혁명 이전의 시기 대비 3000년도에서의(c) 대기중 CO2와(f) 해양 및(i) 육지 탄소 인벤토리의 변화.

해 2100년 탄소 배출량을 영이 되도록 줄이면서, 대기 중 

CO2 농도 및 해양/육지 탄소 잔존량 대비 탄소 전체 배출량

을 보였다. 3000년도 대기 중 CO2 는 각 모델에서 배출된 탄

소 전량과 대략 선형적으로 관계되나, 기울기 및 절대 값의 

분포가 모델들 사이에 퍼져있다. 이는 서로 다른 저장소들 

사이에서 일어나는 탄소의 재분배가 모델마다 다르기 때문

이다. 요약하면, 모델 결과들은 21세기 배출량이 이후의 배

출량과 상관없이 수 세기 동안 기후변화의 최소 이행을 보

였다. 이 ‘최소’ 이행 의 감소는 오직, 2100년 이후 CO2 배출

을 삼갈 것과 더불어, CO2가 대기 중에서 적극적으로 제거

되는 때에만 가능하다.

Friedlingstein and Solomon(2005)은 이와 비슷한 접근법으

로, 배출량이 영으로 즉각적으로 줄어든다 하더라도 그 시스

템은 냉각이 시작되기 전 수 십년간 온난화가 계속 이뤄질 

것임을 보였다. 빙권에서 해양의 열 함량과 그 변화는 수 세

기에 걸친 시간 규모로 진행된다는 점 또한 주목할 만하다.

매우 긴 시간 규모에서(AOGCM 실험에서 추정된 바로 수

천 년 단위, Bi et al., 2001; Stouffer, 2004) 평형 기후의 민

감도는, 온실가스 복사 강제의 미래 수준을 달리 줌에 따라 

기후모델들이 보일 궁극적인 반응을 특성화하는데 유용한 

개념이다. 이 개념은 모델의 복잡성에 상관없이 기후모델들

에 적용될 수 있다. 전 지구 에너지 균형에 관한 논의에 근

거하여, 평형 기후의 민감도 S와 평형 상태에서 안정한 CO2 

상당농도에 대한 산업혁명 이전 대비 전 지구 평균 지표 온

도의 증가 ΔT는 ΔT=S×log(CO2/280 ppm)/log(2)에 따라 

선형적으로 관계된다. 이것은 기후 민감도의 정의와 CO2 복

사 강제에 대한 간략한 표현을 따른 것이다(TAR의 6.3.5절). 

여러 가지 모델링 결과와 전문가의 판단을 결합함으로써 기

후 민감도 S의 범위를 정량화할 수 있으며(박스 10.2 참조), 

평형 온도의 증가에 대해서도 이와 같은 일이 수행될 수 있

다. 온난화에 대한 매우 가능성 높은 하한뿐만 아니라, 정량

화된 S 범위와 일치하는 모든 Most likely 값들과 가능성 높

은 범위는 표 10.8에 주어졌다. 

이 표는 S에 대한 최선의 지식을 나타내줄 뿐이며, 그 숫

자들은 기후모델 결과도 아님을 인지해야 한다. 오히려 앞서 

언급된 온도 증가와 CO2의 관계가 CO2 상당농도의 전체 범
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위에 대해 적용될 수 있음을 가정한 것이다. 복사 강제와 기

후 민감도에 대한 이러한 개념에는 한계점들이 존재한다

(Senior and Mitchell, 2000; Joshi et al., 2003; Shine et al., 

2003; Hansen et al., 2005b). 단지 몇 개의 AOGCM들 만이 

배증된 CO2 농도 하에 평형에 이르도록 실행되었고, 몇몇 

결과들은 이 되먹임(예를 들면, 구름, 해빙 및 눈 덮임)의 비

선형성으로 인해 유효 기후 민감도가 시간에 따라 달라질 

수 있음과 위에 가정된 선형 관계로부터의 실질적인 편차가 

야기될 수 있음을 보였다(Manabe and Stouffer, 1994; Senior 

and Mitchell, 2000; Voss and Mikolajewicz, 2001; Gregory 

et al., 2004b); 유효 기후 민감도는 몇몇 AR4 AOGCM들에

서 시간에 따라 커지는 경향을 보였다. 어떤 연구들에 따르

면 기후 민감도는 아래 주어진 우호 추정 값보다(온난화가 

더 크게 일어난다 하더라도) 더 클 수 없다(박스 10.2에서 기

후 민감도에 관해 참조). 

CO2 상당량 최적추정 가능성
Likely in

the Range

350

450

550

650

750

1,000

1,200

1.0

2.1

2.9

3.6

4.3

5.5

6.3

0.5

1.0

1.5

1.8

2.1

2.8

3.1

0.6-1.4

1.4-3.1

1.9-4.4

2.4-5.5

2.8-6.4

3.7-8.3

4.2-9.4

표 10.8. 박스 10.2에 주어진 기후 민감도 평가에 근거하여 상이한 수

준의 CO2 상당 농도(ppm)에 대한 산업혁명 이전 대비 전 지구 평균 

평형 지표 기온 증가 ΔT(℃)의 최적 추정(가장 가능성 있음), 가능성 
높음 및 매우 가능성 높음의 하한/범위.

서로 다른 CO2 농도에 대해 궁극적으로 평형 온도를 얻는 

또 다른 방법은 그림 10.4에 보인 AOGCM 전망 값을 사용

하고, 4 × CO2 까지 CO2를 1% yr‐1의 비율로 증가시키는 것

이다. AOGCM에서 CO2 상당농도는 TAR의 표 6.14에 주어

진 강제력들로부터 계산될 수 있다. A1B 와 B1 에서 실제 

CO2 농도는 715 ppm과 550 ppm 정도이며(배출량을 농도로 

환산할 때 어떤 모델을 사용하는지에 따라 달라짐), CO2 상

당농도는 각각 835 ppm 및 590 ppm 정도로 추정된다. 위 

방정식을 이용하면 3.0℃의 평형 기후 민감도에 대해, 이 실

험들로부터 평형 상태에서 궁극적으로 얻게 될 온난화는 각

각 4.8℃ 및 3.3℃가 될 것이다. AOGCM들로부터 21세기말 

얻게 될 다중-모델 평균 온난화는(산업혁명 이전의 온도에 

비해) 3.1℃ 및 2.3℃, 또는 평형에서 궁극적으로 얻을 온난

화의 65 내지 70% 정도이다. 이 결과는 두 시나리오에서 

CO2 증가율을 0.5 에서 1.0% yr‐1 사이로 주었을 때 AOGCM

으로부터 계산된 궁극적인 온난화 비율, 약 50%와 견줄만하

다(Stouffer and Manabe, 1999). Stouffer and Manabe(1999) 

모델은 다소 높은 평형 기후 민감도를 보였으며, 변화하는 

상태와 평형 상태에서의 온난화를 비교하기 위해 실제 평형

에 이르기까지 4천년 적분이 수행되었다. 그러므로 이 

AOGCM 결과들은 평형에 이른 온난화 추정 값들과 결합하

여 변화하는 상태에서 온난화 비율로 얻은 이전의 AOGCM 

결과들과 대체로 일치한다고 볼 수 있다. 이들과 비슷한 수

의 AOGCM들을 사용하여 4 × CO2 안정화 실험이 수행되

었다. 이 경우, 이 모델들에서는 복사적으로 활성화된 다른 

어떤 종도 변화되지 않으므로, CO2 실제 농도와 상당 농도

는 동일하다. 다중-모델 4배증 CO2 농도는 궁극적으로 평형

에 이르러 6℃ 온난화를 초래하는데, 4배증 시점에서 다중-

모델 평균 온난화는 약 4.0℃ 또는 궁극적 평형의 66%이다. 

이것은 AOGCM들로 A1B와 B1 시나리오 적분에서 얻은 값

들과 일치한다. 

이 AOGCM 실험을 통해 안정화되고 100년이 지나면 기후

시스템이 얼마나 더 평형에 가까워지는지 추정될 수 있다. 

농도가 안정화되고 100년 후, 산업혁명 이전에 비해 A1B에

서 3.8℃ 그리고 B1에서 2.6℃ 온난화되며 이는 평형 온난화 

추정 값의 약 80%이다. 4 × CO2 안정화 실험에서, CO2 농

도가 안정화되고 100년 후 4.7℃ , 또는 그 평형 온난화 추

정 값의 78%가 온난화된다. 그러므로 궁극적으로 평형에 이

른 온난화의 10~15%는 농도가 안정화되고 100년 후에 달성

된다(Stouffer, 2004). 이것은 평형으로 접근하는데 오랜 시

간이 걸리며, 대기 중 농도가 안정화되고 100년이 지난 후에

도 궁극적 평형 온도의 80% 정도만이 현실화됨을 부각시키

는 결과이다. 

10.7.3 장기 적분: 이상화된 과대배출 실험

과다배출 시나리오와 관련된 배출완화의 개념은 IPCC 실

무 그룹 II 및 III에 시사하는 바가 있으며 두 번째 평가 보

고서에서 설명되었다. 배출완화 시나리오의 새로운 구성이 

현재 AR4를 위해 평가되고 있다. 실무 그룹 I은 이러한 시

나리오를 평가할 전문성을 지니고 있지는 않으며, 따라서 이 

절에서는 매우 이상적인 과다배출 실험에 관한 물리적 기후

시스템의 과정들과 반응을 평가할 것이다. 가능한 새 배출완

화 및 과다배출 시나리오는 모델링 그룹들에 의해 계속 실

행되어 다음번 IPCC 보고서에서 평가될 것이다. 

2150년~2250년 사이에 CO2 농도가 A1B 안정화 수준에서 

B1 안정화 수준으로까지 감소되도록 하는 이상적인 과다배

출 시나리오가 AOGCM으로 실행되었는데, B1 수준에서 고
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그림 10.36. (a) AOGCM들에 의한 여러 모의 실험들에서의 대기중 

CO2 농도;(b) 과다배출 시나리오와 A1B 및 B1 실험에 대한 전 지구 

평균 지표 기온;(c) 전 지구 평균 강수율에 대한 결과라는 것 외에는
(b)에서와 동일함. Yoshida et al.(2005)의 결과를 수정함.

정된 상태로 이어 200년 적분이 추가로 실행되었다(그림 

10.36a). 이와 같은 CO2 농도 감소는 많은 배출량 감소를 요

구하겠으나, 이러한 이상적인 실험을 통해 기후시스템이 이 

배출량과 농도에 있을 그와 같은 커다란 변화에 어떻게 반

응할 것인지에 관한 과정들을 볼 수 있을 것이다. Yoshida 

et al.(2005)과 Tsutsui et al.(2007)은 지표 및 상층 해양에서 

수 십년 후 B1 수준으로 온도가 회복되기 시작하는 비교적 

빠른 반응이 일어남을 보였는데, 깊은 해양에서는 더 많은 

이행으로 훨씬 더 느린 반응을 보였다. 그림 10.36b와 c에 

보인 것처럼 과다배출 시나리오의 온도는 천천히 감소하여 

B1 실험의 낮은 온도 쪽으로 접근하는데, 2350년 또는 과다

배출 실험에서 CO2 농도가 B1 실험과 같은 농도로 줄어든 

후 100년이 지났을 때의 B1 수준으로까지는 아직 아니지만 

지속적으로 서서히 수렴한다. 그러나 Dai et al.(2001a)은 21

세기에 CO2 농도가 안정화되도록 배출량을 감소시킴으로써 

‘평소 경제활동(business‐as‐usual)’ 시나리오와 비교해 볼 때, 

온난화가 21세기 말까지(0.5°℃이하로) 완만하게 줄어드나 

22세기 말까지는 그 감소가 약 1.5℃ 에 이른다. 다른 기후

시스템 반응들로는, 열 팽창에 의한 해면 변화에 나타난 유

의한 이력 효과를 제외하면, 과다배출 시나리오에서 B1 수

준으로 거의 회복하는 북대서양 MOC 와 해빙 부피를 포함

한다.(Yoshida et al., 2005; Nakashiki et al., 2006).

이러한 안정화 및 과다배출 시나리오들은 Yoshida et 

al.(2005)과 다른 연구자들에 의해 제시된 바와 같이 위험평

가에 시사점들을 내포하고 있다. 예를 들면, Meinshausen 

(2006)는 SCM과 다중-기체 시나리오들을 이용한 확률론적 

연구를 통해, 온난화가 2℃를 초과할 확률이 CO2 상당농도

가 550 ppm에서 안정화될 때 68 내지 99%라고 계산하였다. 

연구자들은 또한 CO2가 정점에 이르 다가 더 낮은 수준에

서 이어서 안정화가 일어나는 시나리오들을 고려하였다. 이

들은 온난화가 2℃ 를 초과할 위험이 30% 보다 더 크지 않

으려면, CO2 상당농도가 비교적 낮은 농도인 400 ppm으로 

되돌아오기 전에 475 ppm 주변에서 정점에 이르러야 함을 

알아냈다. 이와 같은 과다배출 및 배출 목표량에 따른 기후

변화에 관한 계산은 그 어떤 계산에 대해서도 그 시간 규모

로 극복되어야 하는 시스템에서의 기후변화 이행을 생각하

는 것이다. 또한 확률론적 연구들에 따르면, 기후변화의 어

떤 임계점들을 피하려면 그 임계점을 넘지 않으리라는 확실

성에 따라 배출 경로가 정해진다.

중급 복잡성 지구시스템 모델들(Earth System Models of 

Intermediate Complexity)은 AOGCM에서와 같은 전범위 민

감도를 고려하도록 조절된 것은 아니지만 대기 중 CO2의 안

정화에 대한 장기적 기후반응을 계산하는데 사용되어왔다. 
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그림 10.37. A1B 고정 조성 실험에 대하여 AOGCM들에 의해 계산된 
1980년~1999년 기간 대비 열 팽창으로 인한 전 지구 평균 해면 상승. 
모델 상세 설명은 표 8.1 참조.

새로 개발된 안정화 프로파일들은, 가장 최근의 대기 중 

CO2 관측, A1T 시나리오에 따라 BERN‐CC 모델(Joos et al., 

2001)으로 얻은 다음 수십년에 대한 CO2 전망, 그리고 대기 

중 CO2 상당농도가 450, 550, 650, 750 및 1,000 ppm 수준에

서 안정화를 이루도록 하는 두 다항식들의 비율(Enting et 

al., 1994)을 사용하여 Enting et al.(1994)과 Wigley et 

al.(1996)을 따라 구축되었다. 다른 강제력들은 고려되지 않

았다. 보조자료 그림 S10.4a는  7개의 서로 다른 EMIC들과 

여섯 개의 안정화 수준들에 대한 평형에서의 지표 온난화를 

보인 것이다. 모델들 간의 차이는 주로 기후 민감도가 다른 

모델들로부터 발생한다. 

Knutti et al.(2005)은 이것에 관해 한 EMIC를 가지고 심화 

연구를 수행하였는데, 기후 민감도에 대해 출력된 여러 개의 

확률 분포도와 해양 열 흡수에 대한 서로 다른 매개변수화 

방안을 사용하였으며, 주어진 한 안정화 수준의 CO2 상당농

도에서 어떤 한 온도 임계점을 초과하지 않을 확률들을 계

산하였다. 이 그림은 예를 들면, 안정화된 CO2의 낮은 값들

에 대해 가능한 온난화의 반응 범위가 안정화된 CO2의 높은 

값들에 대한 것보다 더 작음을 보여준다. 이것은 CO2 강제

력이 더 클수록 그림 10.26에 보인 것처럼 그 결과는 더 넓

은 분포에서 나타나기 때문이다. 전 지구적 온도 증가가 산

업혁명 이전 온도에 비해 대체로 2℃ 더 낮게 유지되려면 대

기 중 온실가스들의 안정화는 CO2 상당농도 약 400 ppm 이

하로 요구된다.(Knutti et al., 2005).

10.7.4 해수면상승에 대한 이행

10.7.4.1 열 팽창

열 팽창으로 인한 해면 상승 이행은 해양 심층으로 열을 

혼합하는 느린 과정들 덕에 지표 온난화 이행들보다 훨씬 

더 긴 시간 규모를 보인다(Church et al., 2001). 만약 2100년

에 대기 조성이 A1B 수준에서 안정화된다면 22세기에 열 팽

창은 2300년까지 0.3 에서 0.8 m 에 도달하여(그림 10.37) 21

세기와 비슷할 것이다(예, 10.6.1절 참조; Meehl et al., 

2005c). 열 팽창 범위는 안정화에 대해 서로 다른 수준들에

서 실제로 겹쳐지는데, 모델의 불확실성이 지배적이기 때문

이다; 여기서는 A1B를 살펴볼 것인데, 다른 시나리오들에 

비해 좀 더 많은 모델 결과들을 볼 수 있기 때문이다. 열 팽

창은 서서히 감소하는 비율로 수 세기에 걸쳐 지속될 것이

다(그림 10.34). 고정 조성에서 열 팽창 이행에 관한 결과는 

모델들 사이에 분포가 넓게 퍼져 있는데, 부분적으로 기후 

민감도 및 해양의 열 흡수를 반영하는 연직 혼합 매개변수

화의 차이 때문이다.(예, Weaver and Wiebe, 1999). 만일 마

지막 정지 상태에서 심층수 형성이 오늘날과 같은 상태로 

있다면, 그 해양은 결국에는 확실하고 독자적으로 전 지구 

평균 지표 온도 변화량에 따라 온도가 올라갈 것이며

(Stouffer and Manabe, 2003), 이것을 관측된 기후 값으로부

터 계산하면 섭씨 1도마다 0.5 m 열 팽창이 초래될 것이다; 

그림 10.34에서 EMIC들은 마지막 정지 상태(3000년도)에서 

2000년도에 비해 0.2~0.6 m ℃–1 팽창을 보였다. 만약 심층

수 형성이 약해지거나 멈춰지면, 심해는 더 따뜻해질 것이다

(Knutti and Stocker, 2000). 예를 들어, CSIRO AOGCM을 

이용한 Bi et al.(2001)의 3 × CO2 실험에서는, 북대서양 심

층수와 남극 저층수의 형성이 멈추고, 정지 상태에서 4.5 m 

의 열 팽창이 있었다. 이러한 해면 이행 결과들이 21세기 변

화와 대부분 비교된다 하더라도, 궁극적으로는 빙상들로부

터의 기여가 여전히 더 클 수 있다. 

10.7.4.2 빙하 및 빙모

G&IC에 관한 정지 상태를 예측하려면 면적-고도 분포를 

도출해내는 모델이 필요하지만(예, 10.6.3.3절 참조), 이에 

관해서는 거의 알려진 정보가 없다. 2 × CO2 조건에서 모

의된 일곱 개의 GCM 결과들을 포함하는 한 비교 연구에 따

르면, 많은 빙하들이 평형 선 고도(equilibrium line altitude)

의 증가로 인해 완전히 사라질 수도 있으나(Bradley et al., 

2004), 더 따뜻한 기후에서라도 높은 고도에서는 어느 정도 

유지된다. 1900년에 비해 지형적으로 일정하고 2100년 이후 

4℃로 유지되는 온난화로 인해, G&IC 부피가 2200년까지 

약 60% 정도 사라질 것이며, 실제로 3000년도까지는 전부 
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그림 10.38. 시간에 따른 그린란드 지표면 고도 및 빙상 부피의 변화. 이것은 산업혁명 이전 대기중 CO2 농도의 고정 4배증 기후 하에서 

Huybretchts and De Wolde(1999)의 그린란드 빙상 모델에 결합된 UKMO‐HadCM3 AOGCM을 가지고 Ridley et al.(2005)가 수행한 실험 결과이다.

사라질 것이다(Raper and Braithwaite, 2006). 그럼에도 불구

하고, 이러한 해면 상상 이행은 열 팽창과 빙상들로부터 유

발되는 것보다 상대적으로 작다(<1 m; 표4.4).

10.7.4.3 그린란드 빙상

여러 연구들을 편집해보면, 그린란드 현재의 SMB는 순 

축적량이 0.6 mm yr–1 해면에 상당하고(Church et al., 2001), 

1988년부터 2004년까지는 0.47 mm yr–1에 상당한다(박스 et 

al., 2006). 정지 상태에서, 순 축적량은 빙산들이 떨어져나

감으로써 균형을 이루게 될 것이다. 대순환 모델들에 의해 

제시된 바로, 삭마되는 양이 축적되는 것보다 온도에 따라 

더 빠르게 증가하여(van de Wal et al., 2001; Gregory and 

Huybrechts, 2006), 최근 몇 년 동안 관측되어 왔고(4.6.3절 

참조) 21세기에 대해서도 전망되는(10.6.4.1절) 바와 같이  
온난화가 SMB를 줄이는 경향이 있다. 온난화가 충분히 이

뤄지면 이 SMB가 영으로까지 줄어들 것이다. 이는, 음의 

SMB는 빙하가 해안선으로부터 후퇴하여 얼음 유출이 멈추

더라도 그 빙상이 계속 줄어듦을 뜻하므로, 빙상의 장기 변

동성에 한 임계값을 부여해준다. 만일 더 따뜻한 기후가 유

지된다면, 아마도 산악에 남은 빙하를 제외하고 그 빙상은 

결국에는 사라 없어지고 대신 해면을 7 m 정도 높이게 될 

것이다(표 4.1 참조). Huybrechts et al.(1991)은 그 임계값이 

그린란드에서 한 정지 상태(즉, 산업혁명 이전의 온도)에 상

대적으로 계절 및 지형적으로 균일한 2.7℃ 온난화에 해당된

다고 평가하였다. Gregory et al.(2004a)은 TAR의 전망 결과

를 이용하여 450~1000 ppm 범위에서 여러 가지 CO2 안정화 

시나리오 하에 도달되는 임계값의 확률을 조사하였는데, 35

개의 AOGCM과 CO2 농도의 조합들 중에서 계절적으로 균

일한 온난화를 고려하면 34개의 경우에, 여름철 온난화를 고

려하고 그 임계값의 상한을 사용하면 24개의 경우에 이 값

을 초과하였다.

온난화가 이 임계값을 균일하게 과소평가한다고 가정하면 

GCM들이 전망하기를, 삭마가 발생될 때 온난화는 삭마가 

일어난 지역에서 그리고 여름철에 더 약하게 유발된다. 네 

개의 고해상도 AGCM 모의 자료들과 18개의 AR4 AOGCM

들의 조합으로부터 도출된 모의된 온도 변화의 지형 및 계

절적 패턴들을 사용함으로써, 연 평균 및 면적 평균된 그린

란드 온난화에서 임계값은 산업혁명 이전의 온도에 비해 3.

2℃ 내지 6.2℃ 까지 올라가고, 전 지구 평균으로는 1.9℃ 내

지 4.6℃ 까지 올라간다(Gregory and Huybrechts, 2006). 이

것은, 예를 들어, SRES A1B 시나리오에서 2100년까지 달성

될 가능성이 높다(그림 10.29). 이 결과들은, 그린란드에서 

오늘날보다 3℃ 에서 5℃ 더 따뜻했고 빙상이 잔존해있던 

지난 간빙기의 증거로부터 뒷받침되지만,(북극의 빙모로부

터의 기여를 포함해서, 6.4.3절 참조) 해수면 상당고도는 

2~4 m 더 작았을 것이다. 그러나 오늘날의 온도를 넘어서

는, 보다 낮은 지구 온난화 임계값, 1℃(Hansen, 2005) 가 또

한 제시되었는데, 이것은(그린란드보다는 오히려) 전 지구 

평균온도가 바로 전 간빙기 동안 그보다 작거나 같은 수준

으로 오늘날 온도보다 높았다는데 근거한 것이다. 

SRES A1B 대기 조성으로 얻은 2100년 안정화에 대해, 그

린란드는 처음부터 0.3~2.1 mm yr–1 정도 해면에 기여할 것

이다(표 10.7). 온난화가 클수록 질량 소실은 더 빠르다. 삭

마는 지표가 낮아짐으로써 추가적으로 강화될 것인데, 이것

이 표 10.7 계산에 포함되진 않았다. 이것과 다른 기후 되먹

임들을 해면 상승의 장기 변화율을 계산하는데 포함하기 위
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해서는 기후모델에 빙상 모델을 결합해야 한다. Ridley et 

al.(2005)은 Huybrechts and De Wolde(1999)의 그린란드 빙

상 모델을 UKMO‐HadCM3 AOGCM에 결합하였다. 고정된 

4 × CO2 하에서, 해면에의 기여는 첫 300년 동안 5.5 mm 

yr–1이고, 빙상이 수축하면서 그 기여도 줄어든다; 1천년 후

에는 원래 부피의 단지 40% 정도만 남고, 3천년 후에는 겨

우 4%만 남는다(그림 10.38). 만약 빙하류가 가속화된다면 

빙하의 쇠퇴율은 최근 몇 년간 일어난 것처럼 증가할 것이

다(4.6.3.3절). 이러한 효과는 지표에서 녹은 물로 인해 기저

면이 윤활화되기 때문일 것이다(10.6.4.2절 참조). 이것이 

Huybrechts and De Wolde(1999)가 이런 효과를 고려하지 않

고 계산한 0.4~3.2 m와 비교해 볼 때 2500년까지 해면을 추

가로 0.15~0.40 m 더 높일 것이라는 점은 Parizek and 

Alley(2004)에 의한 최선의 추정 값이다. 이 과정들에 의해 

녹은 물이 빙점 이하의 얼음을 통과하여 하상(河床)에 이르

는데, 이 과정들은 불명확하며 현재는 단지 개념적인 모델들

만 존재한다(Alley et al., 2005b).

산업혁명 이전이나 오늘날의 대기 중 CO2 농도 하에서 빙

상이 없을 경우, 그린란드의 기후는 지표 고도와 알베도가 

더 낮아 훨씬 더 따뜻할 것이고, 그린란드 빙하쇠퇴 및 그로

인한 해면 상승이 비가역적이 될 가능성이 있다. Toniazzo 

et al.(2004)은 산업혁명 이전의 대기 중 CO2로는 얼음이 없

는 그린란드 위에 눈이 축적되지 않음을 알아냈고, 반면에 

Lunt et al.(2004)은 고해상도 모델을 이용하여 동부 및 중앙 

그린란드에서 빙상이 실질적으로 재생성되는 결과를 얻었다.

10.7.4.4 남극 빙상

전 지구 온도가 올라감에 따라 GCM들은 남극 빙상은 축

적량이 더 커져서 전체적으로 증가하는 양의 SMB를 보였다

(10.6.4.1절). SRES A1B 대기 조성으로 2100년 안정화에 대

해, 남극의 SMB는 해면이 0.4 to 2.0 mm yr‐1 떨어지는데 기

여할 것이다(표 10.7). 대륙 빙상 모델들은 이 중 수십 퍼센

트가 증가된 빙하 유출로 보상될 것으로 나타냈으나

(10.6.4.2절), 한 모의 결과는 여전히 남극이 약 4.5℃ 온난화

됨에 따라 3000년까지 해면을 ‐0.8 m 감소시킴을 보였다

(Huybrechts and De Wolde, 1999).

그러나 남극 서부의 주요 빙붕들에 의한 지지대 역할이 

줄어들면 이 유출도 상당히 증가할 수 있으며(4.6.3.3절 및 

10.6.4.2절 참조), 장기적으로 남극의 해면을 궁극적으로 증

가시키면서 축적량의 증가를 초과할 수 있다. 전체 남극 서

부 빙상(West Antarctic Ice Sheet; WAIS)에 의해 해면은 약 

5 m 증가에 그치는 반면, 아문센 해역 빙하가 결국 쇠퇴할 

경우 그로인해 약 1.5 m 증가할 것이다(Vaughan, 2007). 거

대 빙붕들로 유출되어 나가는 남극 동부의 해양에 기저를 

둔 제한적 구역들에서도 이러한 방식으로 해면 상승에 기여

할 수 있다. 

이 빙붕들의 쇠퇴 또는 붕괴는 지표가 녹음으로써 또는 

기저면이 녹아 얇아짐으로써 초래될 수 있다. 해양 혼합층 

모델들을 이용한 평형 상태에 대한 실험들에서, 전 지구 연 

온난화에 대한 남극 온난화의 비는 1.4 ± 0.3 이다. 10.6.4.2

절과 부록 10.A의 논리에 따르면, 이것은 지구 온난화가 5℃

를 넘으면 남극 서부 주요 빙붕들에서 평균 여름 온도가 녹

는점을 지나지 못할 가능성이 높음을 나타내는 것이며, 지표

가 녹음으로써 분열이 더 일찍 시작될 것이다. 관측 및 모델

링 연구들은 기저면이 녹는 비율이 그 기저 부근 물의 온도

에 따라 달라짐을 보이는데, 아문센해 빙붕에 대해 약 10 m 

yr–1 ℃–1(Rignot and Jacobs, 2002; Shepherd et al., 2004), 그

리고 아메리 빙붕에 대해 0.5~10 m yr–1 ℃–1 의 비례상수를 

보였다(Williams et al., 2002). 이러한 정도의 크기를 미래 

변화에 적용하면 주요 빙붕들에서 약 1℃ 의 온난화로 이들

이 수세기 내에 사라질 것이다. 그러나 이 문제는 지금까지 

거의 주목을 받지 못해 왔으며 현재 모델들은 이 문제를 다

루기에는 해상도가 제한적이고 이 과정들에 대한 이해가 부

족하여 부적합하므로, 이것을 확신 있게 정량적으로 지구 온

난화와 결부시킬 수는 없다. 그럼에도 불구하고, 지구 온난

화가 지속되어 결국에는 이 빙붕들 아래로 순환하는 바닷물

을 온난화시키리라고 보는 것이 타당하다.

현재 사용할 수 있는 모델들은 이 모든 관련 과정들을 포

함하고 있지 않기 때문에, 어떤 역학적 변화가 남극 빙상에

서 일어날 것인지에 대한 어떠한 동의도 없으며 불확실성이 

매우 크다(예, Vaughan and Spouge, 2002; Alley et al., 

2005a 참조). 한 가지 쟁점은 고기후와의 유사성을 고려할 

것인지 이다(박스 4.1 참조). 지난 간빙기에 해면이 현재보다 

4 내지 6 m 높았었다는 고기후학적 증거는 그린란드 빙상의 

감소로 전부 설명될 것은 아니며 남극 빙상의 기여도 포함

되었을 것이다(6.4.3절 참조). 이를 근거로 제한적이지만 가

능한 증거를 이용하여, 지구 온난화가 오늘날 온도보다 2℃ 

지속적으로 높아질 것이라는(Oppenheimer and Alley, 2005) 

한 임계점이 제시되어 왔는데, WAIS가 이 임계점을 넘어서 

해면을 많이 상승시킬 것으로 보고 있다. 지난 빙하기의 종

료기간 동안 해면의 최대 상승률은 크기 단위로 10 mm yr‐1 
였다(Church et al., 2001). 우리는 미래에 가속화된 WAIS 유

출이 이 크기를 초과하지 않을 것으로 확신할 수 있는데, 이

것은 대략 오늘날 WAIS 유출보다 한 자릿수가 크며 최근 

관측된 가속화 속도는 십의 자리를 넘지 않았다. 

또 다른 쟁점은 이 크기의 역학적 유출이 장기간에 걸쳐 
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지속될 수 있는지에 대한 증가가 불충분하다는 점이다. 

WAIS는 LGM 북반구 빙상보다 20배가 더 작다. 이 빙상은 

지난 빙하쇠퇴기에 녹은 물의 대부분을 차지하는데 지표가 

녹은 것만으로도 설명될 수 있다(Zweck and Huybrechts, 

2005). Huybrechts and De Wolde(1999)의 모의 결과, 다음 1

천년 동안 남극 빙상이 기여할 해면 최대 상승률은 2.5 mm 

yr‐1이다. 이것은 기저면 후퇴와 관련된 역학적 유출에 의해 

지배된다. 이 모델은 빙하류를 모의하지 못했는데, 가속화가 

넓게 확산되어 그 속도가 더 커졌기 때문이었을 것이다. 그

러나 잔존하는 빙하류의 급속한 유출로부터 가능한 최대의 

얼음 손실은 이 빙하류들로 점유된 지역들(흐름이 100 m yr‐
1를 초과하는 지역으로 정의됨; 10.6.4.2절 참조)에서 부유물

의 초과 부피가 된다. 이 부피는(남극 서부 및 동부 모두에

서) 230,000 km3 이고 해면 약 0.6 m 또는 남극 빙상 질량의 

약 1% 에 상당하며, 이 중 대부분은 빙하류 내부에서 흐르

지 않는다. 이 빙상의 보다 넓은 면적에 영향을 주는 얼음 

손실은 현재 느리게 움직이는 얼음에서 새 빙하류가 발달되

면 급격한 속도로 지속될 수 있다. 현재로서는 빙하류들의 

발달과 변동성을 규제하는 것이 무엇인지 매우 제한적으로

만 이해하고 있을 뿐이어서 이러한 변화의 가능한 속도와 

면적을 추정하지 못한다. 이 논의에서, 급속한 유출은 일시

적인 것일 수 있으며, 해면에 대해 남극이 장기적으로 어떤 

부호로 기여할는지가 그 기저면의 대규모 후퇴보다 더 중요

하다.
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