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개요

이 장은 미래 기후를 예측하기 위해 사용된 전구 기후모

델들의 성능을 평가하고 있다. 지난 IPCC 3차 평가보고서

(TAR)가 발표된 이래로 모델을 이용한 미래 기후 예측에 대

한 신뢰도는 여러 분야의 연구 진척과 더불어 향상되었다. 

물리 법칙을 기반으로 구성된 기후모델들은 과거의 기후

변화(6장에서 다루고 있음)와 최근에 관측(8장과 9장에 있

음)된 기후변화의 특징들을 잘 재현하고 있다. 무엇보다도 

대기-해양 대순환 모델들(AOGCMs)은 앞으로 대륙에서 나

타나게 될 대규모 기후변화에 대하여 믿을만한 정량적 예측

결과를 제공한다. 이때 어떤 변수(예, 기온)들에 대해서는 신

뢰성 있는 예측결과를 제공하지만 다른 변수들(예, 강수량)

에서는 그렇지 못하다. 이 요약은 3차 평가보고서 이후에 진

전된 부분들에 대해 축약된 내용을 정리한 것이다.

∙ 일정한 조건하에서 수행된 모델 실험 결과들을 수집하고 

분배하는 국가들간의 단합된 노력의 결과, 모델의 성능을 

점검하고 모델의 모의 특성을 보다 용이하게 분석할 수 

있게 되었다. 이를 통하여 종합적이고 공개적인 모델에 

대한 평가가 가능해졌다. 다양한 시각을 가진 여러 연구

자들에 의한 평가는 모델이 담고 있을지도 모르는 심각한 

문제점들을 최소화시켰다. 

∙ 기후모델들은 수일~일년 예측에 대한 평가 등과 같은 더

욱 심화된 평가를 거치고 있다. 이런 다양한 평가들은 기

후 예측을 위한 모델의 여러(물리/역학적) 과정들에 대한 

신뢰성을 증가시킨다. 

∙ 모델들 사이에 나타난 평균기후 민감도의 차이점들을 이

해하기 위한 근본적인 연구가 수행되었다. 이런 차이점들

은 일차적으로 모델들의 구름 되먹임 과정의 차이 때문이

었다. 특히 하층운의 차이가 큰 영향을 미치고 있었다. 새

로운 관측자료와 모델링 증거는 결합된 수증기-기온감률 

되먹임의 크기가 대순환 모델의 값과 비슷하다고 제시하

고 있다(이 크기는 근사적으로 1Wm-2℃-1이며 이 값은 전

지구 평균 온난화를 약 50% 정도를 더 증가 시킬 수 있는 

크기임). 빙권의 되먹임 작용의 크기는 아직 불분명하다. 

즉 이 되먹임 작용의 크기는 모델들 마다 크게 다르게 나

타나며 이로 인하여 모델들은 다양한 중-고위도 기후를 

나타내고 있다. 

∙ 더욱 많은 모델들이 해상도 증가, 수치 계산 방법과 매개 

변수화 개발, 그리고 다른 과정(예, 쌍방향 과정의 에어러

솔 과정)의 추가 등으로 지금도 여러 개선 과정을 거치고 

있다. 

∙ 대부분 AOGCMs은 과거에 모델의 안정성을 위해 사용했

던 플럭스 보정 방법을 더 이상 사용하지 않는다. 동시에 

현재 기후를 모의하는데 있어 다양한 분야들에서의 개선

이 있었다. 따라서 AOGCM의 대조 실험 결과에 여러 편

차와 장기적 경향성이 나타나고 있지만 플럭스 보정과 관

련한 불확실한 부분들은 감소되었다. 

∙ 여러 중요한 기후변동 모드들을 더욱 잘 모의하게 되면서 

모델이 대표적인 기후 과정들을 신뢰성 있게 재현하게 되

었다. 그 결과로 여러 AOGCMs은 엘니뇨-남방진동

(ENSO)의 여러 특징들을 잘 모의하고 있다. 반면에 

MJO(Madden-Julian Oscillation)의 모의는 아직 만족스럽

지 못한 실정이다. 

∙ 특히 열파 그리고 한파 등과 같은 극한 기후를 모의하는 

AOGCMs의 능력이 향상되었다. 폭우의 빈도수와 강수량

은 작게 모의하고 있다. 

∙ 중위도 저기압의 모의 능력이 향상되었다. 열대 저기압 

변화 예측에 사용된 몇몇 모델들은 열대 저기압의 빈도수

와 분포를 관측과 유사하게 모의하고 있다. 

∙ 대부분 모델들은 남반구 해양 모의에서 계통 오차를 보이

고 있다. 남반구 해양은(대기에서 해양으로) 열 흡수가 이

뤄지는 중요한 지역이므로 이 지역의 계통 오차는 점증기

후반응에 불확실성을 초래하고 있다. 

∙ 처음엔 모의 결과를 앙상블하여 분석하는 등의 관측자료

를 기반으로 한 분석법이 모델의 기후변화 변화예측을 결

정하는데 사용할 수 있는지 시도하였다. 그럼에도 불구하

고 기후 예측의 불확실성을 낮춰줄 모델 분석법을 아직 

개발하고 있는 중이다. 

∙ 기후시스템에서 탄소순환의 잠재적 중요성을 조사하기 위

하여 몇몇 기후AOGCMs과 중간단계 지구시스템 모델

(EMICs)에 탄소순환 과정을 추가하였다. 

∙ 중간단계 지구시스템 모델에 대해 이전과 다른 매우 심도 

있는 평가가 이루어졌다. 이 모델들의 결과를 상호 비교

를 통하여 이 모델들이 장기간 기후변동, 많은 수의 앙상

블 모의나 민감도 실험들에서 요구되는 문제를 해결하는

데 아주 유용하게 사용될 수 있다는 것을 알았다.

모델 체계의 개선

대기모델의 성능은 역학 과정과 수송 과정의 개선 그리고 

수평 해상도와 연직 해상도의 증가 등을 통하여 향상시킬 

수 있다. 상호 작용을 하는 에어러솔 모듈이 몇몇 모델들에 

포함됨에 따라 에어러솔의 직간접적 효과가 모델에서 구현
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되고 있다. 

모델의 지면 과정에 중요한 개선이 이뤄졌다. 관측자료와 

혹은 좀더 복잡한 모델의 결과들의 분석을 통하여 지면 모

델을 이루는 개개의 과정들이 계속 개선되고 있다. 다가오

는 수 십년간의 대규모 기후에 중요한 영향을 줄 수 있는 

지면 과정들이 기후모델들에 현재 구현되어 있다. 더 긴 시

간 규모를 갖는 몇몇 과정들은 아직 모델에 포함되어 있지 

못하다. 

AOGCMs의 해양 부분의 개선도 진행되고 있다. 해상도가 

높아지고 있으며 ‘고정된 해수면 높이’(rigid lid surface)를 

점차 고려하지 않고 있다. 담수 플럭스, 개선된 강과 하구의 

혼합 방법 그리고 양의 일정한 이류 방법 등의 물리 매개 변

수화와 수치 계산법 등에 개선이 있었다. 단열 등밀도 혼합 

방법들이 이제는 널리 사용되고 있다. 이런 개선들은(현실에 

비해) 단순한 매개 변수화 방법들(예, 가염분 플럭스)을 사용

함으로써 나타나던 불확실성을 감소시켰다. 

빙권을 이루는 여러 구성 부분들 중 해빙의 모의가 가장 

잘 이뤄지고 있다. 대부분 현재 최고 수준의 AOGCMs은 좀

더 정교한 해빙 역학과 여러 두께를 갖는 해빙 종류들과 좀 

더 발전된 열역학을 포함하고 있다. 지면의 눈과 연관된 여

러 과정들에 대한 매개 변수화가 다양하게 시도되고 있다. 

모의된 강설 자료 분석을 통하여 아격자 규모의 비균질성이 

강성량의 계절적 변화를 잘 모의하는데 중요함을 알게 되었

다. 대륙 빙하 역학을 포함하고 있는 AOGCMs은 드물다. 이 

장에서 평가되거나 21세기 미래 기후 예측을 위하여 10장에

서 제시된 모든AOGCMs들은 육지의 빙하를 주어진 값으로 

처리하고 있다.

컴퓨터 자원을 다음 중에서 어떻게 분배하는 것이 최상의 

방법인지에 관한 합의가 현재 이뤄지지 않고 있다: 모의개선

을 위한 더 세밀한 모델 격자 간격 통계적 예측의 불확실성

을 줄여줄 많은 수의 앙상블 멤버들의 사용 그리고 좀 더 완

전한 물리 과정의 포함(예, 탄소 되먹임, 대기 화학 반응들).

모델 기후모의에 대한 개선

현재의 이제 AOGCMs은 대기의 몇몇 중요한 변수들의 대

규모 계절적 변화를 TAR 시기보다 더 잘 모의하고 있다. 그 

중에서도 월평균 전구 강수 분포, 해면기압과 해면 기온에 

대한 오차는 모두 감소하였다. 몇몇 모델들은 기후변화에 따

른 해수면 온도와 구름 되먹임을 올바르게 모의하는데 중요

한 해양의 하층 구름을 잘 모의하고 있다. 그렇지만(지역과 

전지구에 중요한 영향을 미치는 것과 더불어) 구름과 열대 

강수량 모의에 부족한 중요한 부분들이 남아있다.

남반구 해양에서 나타나는 공통적인 문제점들이 몇몇 모

델들에서 발견되었다. 이런 오차들은 결국 해양의 열 흡수량

과 점증기후반응의 불확실성을 가져게 한다. 많은 모델들에

서 수온약층의 두께가 너무 두꺼워진 결과로 대서양 역전과 

열 수송이 약하게 모의됐던 문제점들이 크게 개선되었다. 

해빙의 모의에 중요한 개선이 있었지만, AOGCMs을 이용

하여 해빙을 모의하는데 있어 3차 평가보고서 이후에 비약

적인 발전은 없었다. 해빙 모델의 개선이 상대적으로 느린 

이유는 해빙 자체의 개선뿐만 아니라 부분적으로 대기와 해

양 과정의 개선이 필요하기 때문이다. 

3차 평가보고서 이후에, AOGCMs의 개선을 통한 여러 시

간 규모에 걸쳐 나타나는 대규모 변동성 모의 능력이 향상

되었다. 모델들은 북반구와 남반구의 환상 모드, 태평양 십

년 주기 변동, 태평양-북아메리카 패턴, cold ocean-warm 

land 패턴 등과 같은 주요한 중위도 변동 모습들을 잘 모의

한다. 비록 모델들마다 고위도와 저위도에서 나타나는 여러 

과정들이 다르게 나타나지만, AOGCMs은 대서양 수 십년 

주기 변동을 모의하고 있다. 열대에서는 ENSO의 시공간 분

포와 주기성 모의에 전반적 개선이 있었다. 그러나 아직 

ENSO의 계절 잠김 현상과 엘니뇨와 라니냐 사이의 비대칭

성 모의에 문제가 있다. 대부분 AOGCMs이 MJO의 특징을 

모의하고 있지만 MJO 의 주기가 일정하지 않으며 그 강도

도 약하다. 

대기-해양 대순환 모델들은 이상고온, 차가운 기온의 발

생과 서리 일수 등을 잘 모의한다. 열대 저기압 변동을 예측

하기 위해 사용된 모델들은 열대 저기압의 빈도와 발생 분

포를 잘 모의한다. 그러나 저기압의 강도는 잘 모의하지 못

하고 있다. 극한 강수량의 모의는 해상도, 매개 변수화 그리

고 강수량 의 기준 값에 따라 좌우된다. 일반적으로 약한 강

수(<10 mm day-1) 일수는 과다하게 모의하며 강한 비(>10 

mm day-1)일 경우는 대체로 강수량이 작게 나타난다. 

중간단계 지구시스템 모델들은 오랜 컴퓨터 계산을 필요

로 하는 복잡한 AOGCMs이 다루지 못하는 과거와 미래 기

후변화를 조사하기 위하여 개발되었다. 해상도가 떨어지고 

단순화 된 물리과정들을 사용하기 때문에 EMICs은 매우 큰 

규모만을 다룰 수 있다. TAR 이후로 몇몇 모델들의 비교 및 

평가를 통하여 EMICs 모의 결과들이, 큰 규모에서, 관측 및 

AOGCM의 결과와 유사하게 나타남을 알게 되었다. 따라서 

EMICs은 AOGCMs이 다룰 수 있는 시간 규모를 넘어선 기

후시스템의 상호작용과 여러 과정들을 이해하기 위하여 사

용될 수 있다. 장기간 기후변화 예측의 불확실성 또한 많은 

수의 EMIC 실험의 앙상블을 이용하여 조사할 수 있다.
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분석 방법의 개발

TAR 이후 모델링 센터 이외의 많은 과학자들에 의해 모

델 결과들이 조사될 수 있도록 하는 전례 없는 노력들이 시

작되었다. 18개 모델링 그룹들이 계획된 표준 실험들을 실시

하였고 그 결과들을 전 세계 수백명의 과학자들이 분석할 

수 있도록 하였다. 이것이 현재 모델 결과들에 대한 IPCC 

평가의 기반이 되었다. 모델 상호 검증은 모델링 그룹들간의 

교류의 증가와 신속한 에러의 발견과 수정, 표준화된 벤치마

크 계산의 작성 그리고 모델링 과정의 조직적 기록들의 작

성 등의 이점을 가져왔다.

몇 개의 기후모델들을 이용하여 날씨 예보(수일)부터 계절 

예보(일년)의 시간 규모에서 초기값을 이용한 예측을 수행하

였고 그 분석 결과를 제시하였다. 이런 결과들은 모델들이 

기후시스템 내의 중요한 과정과 원격상관 등을 모의할 수 

있음을 나타낸다.

기후 되먹임에 대한 평가방법의 개발

수증기 되먹임 작용은 기후 민감도를 향상시키는데 가장 

중요한 과정이다. 모델들마다 이 되먹임의 세기가 다르지만 

반대로 작용하는 단열감율 되먹임 작용에 의해서 수증기 되

먹임은 기후 민감도에 큰 영향을 미치지 않는다. 몇몇 새로

운 연구들은 모의된 상하층 대류권의 수증기가 계절 변동, 

경년변동, 그리고 화산활동에 의한 기온 감소와 기후변화 등

에 관측과 유사한 반응을 나타내고 있음을 보였다. 최근 관

측과 모델링 증거는 AOGCM에서 나타난 것처럼 수증기-단

열감율 되먹임 작용이 동시에 나타나고 있다는 것을 제시한다.

최근 연구들에 의하면, 모델들마다 기후 민감도의 추정값

이 다른 이유는 구름 되먹임 작용의 차이들 때문인 것으로 

재차 확인되고 있다. 경계층내의 구름변화에 의한 태양복사

의 영향과 중층운의 양이 적은 점이 전구 구름 되먹임 작용

을 모델들마다 다르게 만드는 주요한 요소이다. 우려할 점은 

현재 기후모의에서 이 구름들이 상대적으로 잘 모의되지 않

는다는 것이다. 모델들마다 대규모 대류운들의 변화를 다르

게 예측하기 때문에, 지구온난화에 의한 이 구름들의 반응도 

미래 기후를 예측하는데 확실하지 않다는 점이다. 관측에 의

한 구름 되먹임의 평가는 기후모델들이 서로 다른 결과를 

제시하고 있기에 구름 되먹임 작용에 대한 어떤 추정치가 

믿을만한지 결정하기 어렵다고 말하고 있다.

TAR이후에 진척이 있었지만, AOGCMs의 빙권 되먹임의 

크기는 아직 확실하지 않다. 빙권 되먹임 과정의 차이로 고

위도에서는 모델들간의 차이가 발생하게된다. 전구 규모로 

보면, 모든 모델들이 양의 지면 반사도 되먹임 작용을 보이

며 구름 되먹임에 비해 모델들간의 차이는 적다.극지방 구름 

과정 및 해양에 의한 열과 담수의 수송 과정들간의 상호 작

용이 있기 때문에 해빙 되먹임 작용을 이해하고 평가하는 

것은 매우 복잡하다. 극지방 관측자료의 부족 또한 이를 어

렵게 하는 원인이된다. 표면 알베도를 추정하는 새로운 기술

들이 최근 개발되었다. 육지 적설량의 관측된 계절변동을 모

델이 모의하는지 평가함으로써 기후변화에 따른 눈-반사도 

되먹임을 평가할 수 있을 것이다.

체계적인 비교를 통하여 기후변화에 따른 모델들의 다양

한 해양의 반응들의 원인이 되는 과정 등을 찾을 수 있다. 

많은 모델들에서, 표면 플럭스의 변화와 남북방향의 역전

(overturning) 순환 등에 대한 되먹임의 중요성들이 밝혀졌

다. 현재 가능한 관측자료를 통하여 이런 되먹임 작용들이 

이해되고 있다.

모델을 이용한 기후되먹임 연구와 최근 대규모 앙상블 모

델들을 이용한 연구를 통해 미래에는 관측자료를 이용하여 

모델들간의 기후변화 예측의 차이를 줄일 수 있을 것이다.
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8.1 서론 및 개관

이 장은 이 평가보고서에서 제시된 전구 기후모델의 성능

과 문제점들을 검토하고자 한다. 이 보고서의 여러 장을 통

해 모델에 대한 평가 결과들이 제시되고 있다. 이 절은 그러

한 결과들에 대한 요점과 독자들이 이와 관련된 적절한 장

을 찾는데 도움을 줄 것이다.

8.1.1 평가란 무엇을 의미하는가?

모델을 이용한 예측은 맞기도 하고 틀리기도 한다. 그러나 

모델 그 자체는 정밀하게 검토해야 한다. 이런 검토는 날씨 

예측이나 기후 예측을 위한 모델 둘 다 필요하다. 정기적으로 

날씨 예보를 실시하므로 이 경우는 신속히 실제 현상과 비교

할 수 있다. 따라서 오랫동안 어떤 모델이나 예보시스템의 성

능을 평가하기 위한 통계값을 축적할 수 있었다. 반면에 기후

변화 모의에서는 과거에 일어나지 않았던 수 십년 후에 일어

날 수 있는 현상을 추정하는데 모델을 이용한다. 고기후 등의 

과거를 재현해봄으로써 모델의 신뢰성을 파악할 수 있다. 그

러나 이런 방법들도 날씨 예보에서 사용되는 것과 비교하면 

제약이 많다. 이런 방법들이 아래에 제시되어 있다.

8.1.2 평가 방법

기후모델은 여러 요소들이 포함된 매우 복잡한 시스템이

다. 때문에 전체 요소들이 고려된 시스템으로 모델을 적분하

여 그 결과를 관측과 비교함으로써 모델을 검증해야 한다. 

그러나 이런 모델의 복잡성으로 인해 비교 결과의 원인을 

파악하기 어려운 문제가 있다. 때문에 특정 요소만을 별도로 

떼어내 검증하는 방법이 필요하다.

특정 요소만을 평가하는 방법은 널리 쓰이고 있다. 수치방

법들은 구면 편미분 방정식에 대한 준 2년 워크샵 등과 같은 

여러 학회 활동 등에서 검증되고 있다. 모델에서 사용된 물리

적 매개변수화 방법들은 여러 사례연구를 통하여 검증된다

(관측과 이상화된 방법을 이용한다). 이런 사례 연구들은 

Atmospheric Radiation Measurement(ARM) 프로그램, 

EUROpeam, Cloud Systems(EUROCS) 그리고 the Global 

Energy and Water cycle Experiment(GEWEX), Cloud System 

Study(GCSS) 등이 있다. 대부분 십년 이상 진행되고 있으며 

많은 연구결과들이 출판되었다(예, Randall et al., 2003)

시스템 수준의 평가는 전체 모델(즉, 특정 관측된 기후변

화를 재현하기 위한 모의)의 결과와 아래에 제시된 분석 방

법 등을 다루고 있다.

8.1.2.1 모델의 상호비교와 앙상블

전구 모델을 상호 비교하는 연구는 1980년대 후반에 시작

되어(예, Cess et al., 1989), Atmospheric Model Intercomparison 

Project(AMIP)을 거쳐 지금은 다양한 모델 구성으로 이뤄진 

많은 모델들이 참가하게 되었다(이것에 대한 요약은 

http://www.clivar.org/science/mips.php를 참조). 지난 몇 년 

동안 대기해양 접합모델(AOGCM)을 이용한 실험 결과를 수

집하고 분석하기 위한 조직적 노력이 있었다(http://www- 

pcmdi.llnl.gov/ipcc/about_ipcc.php). 이것은 좀 더 완전한 실

험 계획하에서 수행됐다는 점에서 이전의 모델비교 프로젝

트와 다른 점이다. 이때 실험은 강제력을 포함하지 않은 규

준실험과 관측된 기후변화를 재현하기 위한 실험과 미래 기

후 실험등이 있다. 또한 각 실험들은 기후시스템의 내부 변

동과 기후변화 신호를 분리하기 위하여 몇 개의 모델들을 

이용한 다양한 실험을 실시했다는 점에서 이전과 다르다. 아

마도 이전과 다른 가장 중요한 차이점은 Program for 

Climate Model Diagnosis and Intercomparison(PCMDI)가 모

델 모의 자료를 수집한 일이다. PCMDI의 ‘The Multi-Model 

Data set(MMD)’라 불리는 이 수집자료를 이용하여 모델링 

그룹 밖의 수백의 연구자들이 다양한 관점으로 자세히 분석

할 수 있게 되었다.

기후모델자료를 자세히 분석할 수 있게 된 것이 Third 

Assessment Report(TAR) 이후 이뤄진 중요한 진전이다. 전

면적이고 활발하게 상호 비교를 통하여 모델링 그룹들 간의 

상호 협력이 증대되어, 모델링 에러를 신속히 찾거나 표준 

벤치마크 계산을 수행하게 되었고 또한 좀더 완전하고 조직

적인 모델링 과정을 파악할 수 있게 되었다.

여러 모델의 앙상블을 통하여 주어진 강제력에 의해 유도

되는 기후변화들의 범위를 이해하게 되었다. 이런 앙상블은 

모델링 센터들 간의 다른 여러 모델의 자료를 이용하거나

(multi-model ensembles), 특정 모델의 모델 파라미터를 가

능한 범위에서 변경하여 만들 수 있다(perturbed physics en-

sembles). 자세한 방법들은 10.5 절에 제시되었다.

8.1.2.2 모델의 신뢰성

과거나 현재 기후를 모의할 때 나타난 모델의 정확도가 

기후변화 예측의 정확성과 어떤 연관이 있는지? 이런 문제

는 이제 막 앙상블 모델을 분석하여 탐구되기 시작했다. 통

계적 예측에 사용된 모델의 신뢰성을 이해하는데 여러 관측

자료 기반의 분석량들이 사용된다.

미래 기후변화를 예측하기 위하여 어떻게 모델 결과들을 

잘 평가하는 것은 매우 중요하다. 이것은 21세기의 예측되는 
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기간의 관측자료가 없기 때문에 모델을 직접 평가할 수 없

다. 그러나 관측값과 기후민감도와 같은 예측되는 값의 관계

를 모델 앙상블을 이용하여 찾을 수 있다. Shukla et 

al.(2006)는 모의된 20세기 표면온도와 다중모델 앙상블에서 

나타난 21세기 온도 간에 관련성을 분석하였다. 그들은 20세

기 온도를 재현하는 실험에서 가장 작은 오차를 보인 모델

이 21세기 예측에서 상대적으로 큰 온도 증가를 보인다는 

것을 발견하였다. Knutti et al.(2006)은 다른 방법인 섭동물

리과정 앙상블을 이용하여 강한 계절변화를 보이는 모델이 

큰 기후 민감도를 갖는다는 것을 보였다. 다양한 관측값을 

토대로 좀더 복잡한 계산을 통하여 모델 앙상블 사이의 불

확실성을 감소시킬 수 있다는 것이 제시되었다(Murphy et 

al., 2004; Piani et al., 2005). 이 연구들은 양적으로 타당한 

예측의 가능성을 보여주고 있다. 그러나 합당한 모델 평가법

의 개발은 이제 막 시작단계이기에 이 장에서는 경험적이고 

물리법칙에 의한 결과들을 토대로 모델을 평가하고자 한다.

TAR 이후로 기후변화를 일으키는 되먹임 과정들을 이해

하고 정량화하는 데 중요한 진전이 있었다. 이러한 과정들에 

대한 지식은 전형적인 과거의 방법이나 새롭게 정량화된 방

법을 통한 모델 평가 모두에 도움이 된다. 예를 들면, Hall 

and Qu(2006)은 계절변화 모의를 통하여 적설 지역의 온도

와 알베도 사이의 되먹임 과정을 정량화 하였다. 그들은 계

절변화 과정에 강한 되먹임 작용이 있는 모델이 온실효과가 

증가하는 상황에서도 강한 되먹임 과정을 갖는다는 것을 발

견했다. 관측에서 추정된 계절변동과 비교하여 MMD 내의 

대부분 모델이 이 온도-알베도 되먹임을 낮게 모의하고 있

었다. 8.6 절에서는 대기-지면-해빙 시스템 내에 있는 다양

한 되먹임 과정들을 이야기하고자 한다. 그리고 8.3.2절에서

는 해양에 의한 열 흡수와 그에 따른 기후변동에 중요한 과

정들을 토의한다.

8.1.2.3 모델의 과거와 현재기후 모의에 대한 평가

현재 기후(변동과 극 값을 포함한)를 모의하는 능력을 조

사하는 것은 모델을 평가하는데 매우 중요한 부분이다(세부

사항은 8.3에서 8.5절, 그리고 11장 참조). 이때 고정된 복사

강제력(산업화 이전의 값)을 사용한 규준실험에서 얻은 장기 

시계열이나 평균값, 복사강제력 변화를 포함한 20세기 실험

에서 얻은 단기 시계열 중 어느것을 이용할 것인지 선택이 

필요하다. 이 선택은 개개의 연구자들의 몫이다. 또한 연구

주제에 따라 달라진다. 모델과 관측자료 사이의 차이점이 아

래의 범위 내에 있다면 이 점은 무의미하다:

1. 예측 불가능한 내부 변동(예, 예측 없이 발생한 엘니뇨);

2. 예측된 강제력의 차이(예, 산업화 이전 실험인 규준실

험과 1990년대의 관측의 비교)

3. 관측의 불확실성

종합평가를 할 때 위의 문제를 고려해야 한다. 현재 기후

에 대한 모델의 모의는 이 장에서 다루며 자세한 내용을 11

장에 제시하고 있다.

지난 20세기 동안 관측된 기후변화를 모의하기 위해 다양

한 모델이 사용되었다. 이 기간의 강제력 변화를 완벽하게 

알 수 없기 때문에(2장 참조) 강제력 변화에 대한 미래 기후

의 반응을 완전히 이해하기 어렵다. Knutti et al.(2002)는 에

어러솔 강제력을 포함할 때, EMICS(Earth System Models of 

Intermediate Complexity)의 섭동물리 앙상블의 모델들이 관

측된 지표 기온과 해양 열용량 변동을 잘 따르고 있다는 것

을 보였다. 이런 본질적인 한계에도 불구하고, 지난 관측자

료와 20세기 모의를 조사하는 것은 미래기후반응을 어느 정

도 이해할 수 있게 한다. 이 주제는 9장에서 자세히 다뤄진다.

8.1.2.4. 다른 평가 방법들

오랜 과거의 기후를 모의함으로써 현재와 전혀 다른 상태

에서 모델의 모의능력을 평가할 수 있다. 이런 테스트는

IPCC SRES(Special Report on Emission Scenarios) 시나리오

의 강제력하에서 예측되는 미래기후변화에 비해 20세기에 

일어난 기후변동폭이 작기 때문에 ‘현재 기후’ 그리고 ‘관측

시대 기후’에 대한 평가를 보완하는 역할을 한다. 고기후 실

험의 한계는 현재보다 강제력과(프록시 자료로부터 얻은) 실

제 자료에 불확실성이 많다는 것과 좋은 프록시 자료가 한

정돼 있다는 점이다. 게다가, 기후상태가 달라 기후민감도 

등에 영향을 주는 과정들이 21세기와 다를 것이다. 끝으로, 

매우 장시간 동안 변화가 일어난 것이므로 GCMs(대기대순

환모델)을 이용한 실험을 계획하는 것이 쉽지 않다. 이 문제

에 관한 상세한 설명은 6장에 있다.

초기값 문제를 다루어 예보를 테스트함으로써 기후모델을 

평가할 수 있다. 기후모델은 일상적인 수치예보에 사용되는 

것과 유사하며 점차 계절예보나 경년규모 예보에 사용되고 

있다. 그러나 보통 수치예보는 기후모의보다 고해상도 모델

을 사용한다. 수치예보에 사용되는 모델은 보통 대기와 해양

의 중요한 과정들을 모델이 잘 표현하고 있는지를 평가한다. 

초기값 문제의 정확성은 수치모델 그 자체 이외의 다른 요

인에 의해 영향을 받는다(예, 자료동화 기술, 앙상블 산출 

방식). 그리고 이런 요인들은 장기간에 일어나는 복사강제력

의 변화에 따른 기후시스템 변화를 예보하는데 적절치 않다. 

이 장의 목적을 위하여 우리는 예측을 위한 기후모델을 중
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점적으로 분석한다(8.4.11절 참조).

8.1.3 어떻게 모델이 구성되는가?

많은 개선이 있었지만 기후모델의 기본 구성특징은 TAR

에서와 유사한다(8.2절 참조). 기후모델은 뉴튼의 운동법칙

과 같은 기본 물리법칙을 기반으로 대규모 기후시스템에 맞

게 적절한 물리적 근사와 수학차분화 하여 구성한다. 계산 

한계를 벗어나지 않는 해상도와 대규모 과정이 소규모과정

에 주는 영향을 고려해야 한다(매개변수화 문제).

8.1.3.1 매개변수 선택과 튜닝

매개변수화는 명시적으로 표현할 수 없는(예, 대류모델에

서 유입되는 공기) 과정들을 간단화시킨 물리모델로 나타내

는 것이다. 입력값으로 주는 수치 또한 매개변수화에 포함한

다. 일부 매개변수는 원리적으로 측정될 수 있고, 일부는 그

렇지 못하다. 따라서 완벽한 모사와 전구 열수지를 개선하기 

위해 매개변수를 조정하는 것이 필요하다. 이 작용을 ‘튜닝’

이라 한다. 튜닝의 두 가지 조건은 다음과 같다:

1. 관측된 매개변수의 범위를 벗어나지 않는다. 이 조건이 

매개변수를 결정하는 조건이 되지 못하는 경우도 있다

(예, Heymsfield and Donner, 1990).

2. 튜닝이 가능한 매개변수의 자유도는 모델 평가에 사용

되는 관측값의 자유도보다 작다. 이런 상황은 대부분 

GCMs에 해당한다. 예를 들면 매개변수를 튜닝하여 북

대서양진동(NAO)을 잘 모의하도록 기후모델을 바꾸기 

어렵다. 그러나 이 문제를 공식적으로 다룬 연구는 아

직 없다. 만약 어떤 모델에 특정 현상을 잘 모의할 수 

있도록 튜닝하였을 때, 관측과 유사한 결과를 생산하는 

것으로 모델의 신뢰도를 말하기는 어렵다. 그러나, 어

떤 모델이 중요한 관측 현상을 잘 모의한다면 그렇지 

않은 다른 비슷한 모델(아마도 섭동물리 앙상블의 다른 

모델)보다 좋은 예측을 할 수 있을 것이다(8.1.2.2절과 

10장에 소개돼 있음).

충분한 계산시간 하에서 원칙적으로 다양한 자료동화 과

정으로 튜닝을 할 수 있다. 그러나 오늘날의 EMICs(Hargreaves 

et al., 2004)와 저해상도 GCMs(Annanet al., 2005b; Jones et 

al., 2005; Severijns and Hazeleger, 2005)에서만 가능하다. 

항상 앙상블 방법(Murphy et al., 2004; Annan et al., 2005a; 

Stainforth et al., 2005)으로 가장 좋은 매개변수 집합을 찾을 

수 있는 것은 아니다.

8.1.3.2 모델 종류와 체계

모델의 다양성(스펙트럼 혹은 체계)은 TAR(8.3절)와 이 보

고서 8.8 절에 소개돼 있다. EMICs와 같은 계산비용이 적은 

모델들은 좀 더 철저하게 매개변수 공간을 조사할 수 있고 

모델 반응을 분석하기 쉽다. 이 보고서에서는 TAR 보다 덜 

복잡한 모델을 다양하게 사용하였고, 그 결과를 8.8 절에 제

시하였다.

8.2 모델링 기술의 발전

TAR 이후 많은 모델링 기술의 발전이 있었다. 이 보고서

에 사용된 23개의 AOGCMs이 지난 수년 동안 변화되었던 

점들을 모두 토의하기는 이 지면으로는 부족하다(표 8.1 참

조). 그러나 모델 개선은 3개 카테고리로 나눌 수 있다. 첫

째, 역학코어(이류과정 등)의 개선과 수평/연직 해상도의 증

가가 이뤄졌다. 둘째, 에어러솔 과정과 지면과정 그리고 해

빙 과정등과 같은 여러 과정들이 추가되었다. 셋째, 물리과

정의 매개변수화가 개선되었다. 예를 들면, 8.2.7 절에 제시

되었듯이, 이제 모델은 기후표류 현상을 막기 위한 플럭스 

보정(Manabe and Stouffer, 1988; Sausen et al., 1988) 방법을 

더 이상 사용하지 않는다. 이런 많은 개선들은 다양한 모델

링 커뮤니티에서 진행되어 이 보고서에 언급된 모델 속에 

반영되었다.

많은 개선들이 있었지만 많은 문제가 아직 남아있다. 복

사강제력 변화에 대한 모델의 반응을 결정하는 중요한 과정

들을 모델 격자안에서 다루기는 힘들다. 대신 구름 형성과 

해양의 에디에 의한 혼합과정 등을 다루기 위해 아격자 매

개변수화가 사용되었다. 단일 모델보다는 다중 앙상블 모의

가 일반적으로 더 좋은 결과를 보여준다. 표 8.1에 이 보고

서에서 사용된 AOGCMs의 특징이 제시되었다.

더 좋은 모의를 위한 조밀한 수치격자와 불확실성을 통

계적으로 감소시키기 위한 앙상블 멤버의 수를 늘리는 것 

그리고 더 완벽한 과정(예, 탄소 되먹임과정, 대기화학과

정) 등을 추가하는 것들 중 어떻게 효과적으로 컴퓨터 자원

을 분배해야 하는지에 대한 의견 일치는 아직 이뤄지지 않

았다.

8.2.1 대기과정

8.2.1.1 수치해법

TAR에서는 참가한 모델의 반 이상이 스펙트럴 이류방법
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표 8.1. 선택된 모델의 특징. PCMDI에서 MMD의 AOGCMs 참여의 특징은 각 모델 결과의 최초 발표의 해(‘연도’)에 따라 IPCC의 ID로 제시되
었다. 또한 각각의 스폰서 기관이, 대기 모델에서 상한의 기압, 해양의 연직 좌표 뿐만 아니라 대기 및 해양 모델의 수평 및 연직 해상도(Z: 정의
에 대해서는 Griffi es (2004)를 참조), 상부 경계 조건( BC: 자유 표면 또는 rigid lid)이 나타나있다. 또한 해빙 역학/구조(예, 유동성 vs ‘자유 
표류’ 및 ice leads의 포함)와 표면 모멘텀, 열 또는 담수 플럭스가 대기와 결합하여 적용되지 않는지, 해양 및 해빙의 성분이 나타나 있다. 
토양 수분(단일층 ‘버킷’ vs 다층 스킴)과 식생 캐노피 또는 하천의 루트가 제시되어 있다. 모델의 이러한 측면의 상세한 설명에 대한 적절한 
참고문헌이 인용되었다.
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Déqué et al., 1994
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Smith and Gent, 2002

유동성, leads
Briegleb et al., 2004
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Flato, 2005
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Verseghy et al., 1993
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Déqué et al., 1994
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Gordon et al., 2002
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Max Planck Institute for
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Hibler, 1979;
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조정없음
Jungclaus et al.,
2005

버킷, 캐노피, 루트
Hagemann, 2002;
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Dümenil-Gates, 2001
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of the University of Bonn,
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Institute of the Korea
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(KMA), and Model and Data
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깊이, 자유표면
Wolff et al., 1997

유동성, leads
Wolff et al., 1997
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Min et al., 2005

버킷, 캐노피, 루트
Roeckner et al., 1996;
Dümenil and Todini, 1992

10: FGOALS-g1.0, 2004

National Key Laboratory
of Numerical Modeling for
Atmospheric Sciences and
Geophysical Fluid Dynamics
(LASG)/Institute of Atmospheric
Physics, China
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Yu et al., 2002,
2004

층, 캐노피, 루트
Bonan et al., 2002

11: GFDL-CM2.0, 2005
U.S. Department of Commerce/
National Oceanic and
Atmospheric Administration
(NOAA)/Geophysical Fluid
Dynamics Laboratory (GFDL),
USA
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GFDL GAMDT, 2004
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2004

유동성, leads
Winton, 2000;
Delworth et al., 2006

조정없음
Delworth et al.,
2006
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Milly and Shmakin, 2002;
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2004
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National Aeronautics and
Space Administration (NASA)/
Goddard Institute for Space
Studies (GISS), USA

top = 10 hPa
3° x 4° L12
Russell et al., 1995;
Russell, 2005

3° x 4° L16
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조정없음
Russell, 2005
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1988; Miller et al., 1994

14: GISS-EH, 2004
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4° x 5° L20
Schmidt et al., 2006

2° x 2° L16
밀도, 자유표면
Bleck, 2002
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Liu et al., 2003;
Schmidt et al., 2004

조정없음
Schmidt et al., 2006

층, 캐노피, 루트
Friend and Kiang, 2005
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Schmidt et al., 2004

조정없음
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Mathematics, Russia
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시그마, rigid lid
Diansky et al., 2002
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Diansky et al., 2002
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2002; Volodin and
Diansky, 2004
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Alekseev et al., 1998;
Volodin and Lykosoff, 1998

17: IPSL-CM4, 2005 Institut Pierre Simon Laplace,
France

top = 4 hPa
2.5° x 3.75° L19
Hourdin et al., 2006

2° x 2° L31
깊이, 자유표면
Madec et al., 1998

유동성, leads
Fichefet and Morales
Maqueda, 1997; Goosse
and Fichefet, 1999

조정없음
Marti et al., 2005

층, 캐노피, 루트
Krinner et al., 2005

18: MIROC3.2(hires), 2004 Center for Climate System
Research (University of
Tokyo), National Institute for
Environmental Studies, and
Frontier Research Center for
Global Change (JAMSTEC),
Japan

top = 40 km
T106 (~1.1° x 1.1°) L56
K-1 Developers, 2004

0.2° x 0.3° L47
시그마/깊이, 자유표면
K-1 Developers, 2004

유동성, leads
K-1 Developers, 2004

조정없음
K-1 Developers,
2004

층, 캐노피, 루트
K-1 Developers, 2004;
Oki and Sud, 1998

19: MIROC3.2(medres),
2004

top = 30 km
T42 (~2.8° x 2.8°) L20
K-1 Developers, 2004

0.5°–1.4° x 1.4° L43
시그마/깊이, 자유표면
K-1 Developers, 2004

유동성, leads
K-1 Developers, 2004
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K-1 Developers,
2004
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K-1 Developers, 2004;
Oki and Sud, 1998

20: MRI-CGCM2.3.2, 2003 Meteorological Research
Institute, Japan

top = 0.4 hPa
T42 (~2.8° x 2.8°) L30
Shibata et al., 1999

0.5°–2.0° x 2.5° L23
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Yukimoto et al., 2001

자유표류, leads
Mellor and Kantha, 1989

열, 담수, 모멘텀
(12°S–12°N)
Yukimoto et al.,
2001; Yukimoto and
Noda, 2003

층, 캐노피, 루트
Sellers et al., 1986; Sato
et al., 1989

21: PCM, 1998 National Center for
Atmospheric Research, USA

top = 2.2 hPa
T42 (~2.8° x 2.8°) L26
Kiehl et al., 1998

0.5°-0.7° x 1.1° L40
깊이, 자유표면
Maltrud et al., 1998

유동성, leads
Hunke and Dukowicz 1997,
2003; Zhang et al., 1999

조정없음
Washington et al.,
2000

층, 캐노피, 루트없음
Bonan, 1998

22: UKMO-HadCM3, 1997

Hadley Centre for Climate
Prediction and Research/Met
Offi ce, UK

top = 5 hPa
2.5° x 3.75° L19
Pope et al., 2000

1.25° x 1.25° L20
깊이, rigid lid
Gordon et al., 2000

자유표류, leads
Cattle and Crossley,
1995

조정없음
Gordon et al., 2000

층, 캐노피, 루트
Cox et al., 1999

23: UKMO-HadGEM1,
2004

top = 39.2 km
~1.3° x 1.9° L38
Martin et al., 2004

0.3°–1.0° x 1.0° L40
깊이, 자유표면
Roberts, 2004

유동성, leads
Hunke and Dukowicz,
1997; Semtner, 1976;
Lipscomb, 2001

조정없음
Johns et al., 2006

층, 캐노피, 루트
Essery et al., 2001; Oki
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주석: 
a
 수평해상도는 위도 × 경도 또는 위도와 경도에 대한 개략적인 전환을 통한 삼각(T) 스펙트럼 절단으로 표현된다. 연직해상도(L)는 
연직층의 개수이다.
수평해상도는 위도 × 경도로 표현되며 연직해상도(L)는 연직층의 개수이다.

을 사용하였다. TAR 이후로, 세마라그랑지안 이류법이 몇몇 

대기모델에 적용되었다. 이 방법은 장기적분을 가능하게 하

고 수증기와 같은 이류물질들의 농도가 음수가 되는 것을 

방지한다. 그러나 이 방법을 이용한 몇몇 모델에서는 물질들

의 분산으로 질량보존 법칙이 성립되지 않았다. 아직 어떤 

방법이 가장 좋은지에 대한 의견 일치는 없지만, 이 보고서

에서는 다양한 모델이 스펙트럴과 유한차분 이류방법을 이

용하고 있다.

8.2.1.2 수평과 수직 해상도

TAR에 비해서 수평/수직 해상도가 향상되었다. 예를 들

면, HadGEM1은 HadCM3의 격자수의 8배를 가지고 있다(3

차원 방향으로 각각 2배 증가함). NCAR(National Center for 

Atmospheric Research)에서는 CSM(Climate System Model)의 

T85 버전이 현재 공식적으로 사용되고 있다. 반면에 TAR에

서는 T42 버전이 표준 모델이었다. CCSM(Center for 

Climate System Research), NIES(National Institute for 

Environmental Studies)와 FRCGC(Frontier Research Center 

for Global Change)은 고해상도 기후모델을 개발하였다

(MIROC-hi로서 T106L56 대기모델과(AGCM) 1/4°×1/6° 

L48 해양모델(OGCM)). 그리고 일본 기상청(JMA)는 time-slice 

모드를 사용하는 TL959 L60 스펙트럴 AGCM인(Oouchi et 

al., 2006) MRI(Meteorological Research Institute)를 개발하였

다. 이 모델들을 이용한 예측은 10장에 제시되었다.
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자주 묻는 질문(FAQ) 8.1

미래 기후변화를 예측하는데 사용되는 모델은 믿을 수 있는가?

FAQ 8.1. 그림 1. 20세기 동안의 전구 평균온도. 관측(검정)과 14개의 다른 모델에 의해 수행
된 58개 모의에서 얻은 값(노랑)이 나타나 있음. 모델은 자연적 그리고 인간에 의한 강제력을 
포함하고 있다.

기후모델이 특히 대류규모와 그 이상 규모의 미래 기후변

화에 대한 신뢰할만한 정량적 예측을 제공한다는 확신이 있

다. 이 확신은 모델이 인정되는 물리적 법칙에 의해 만들어

지고 현재 기후와 과거 기후변화를 재현하는 능력으로부터 

나온다. 일부 기후변수(예, 기온)에 대해서는 다른 것보다

(예, 강수량) 모델 추정에 대한 깊이 신뢰한다. 수 십년간의 

개발 과정에선, 모델은 에어러솔의 증가에 대하여 통계적으

로 유의미한 온난화를 예측해 왔다.

기후모델은 기후시스템을 수학적으로 나타내는 것으로, 

컴퓨터 코드로 표현되어 실행된다. 모델에 대한 신뢰성은 

다양한 관측과 더불어 모델이 질량, 에너지 그리고 운동량 

보전 등의 물리법칙에 기반한다는 점에서 나온다.

신뢰의 두 번째 원천은 모델이 현재 기후의 중요한 특징

을 재현하는 능력에서 나온다. 모델은 모의 결과를 대기, 해

양, 얼음권 그리고 지면의 관측 결과와 비교하여 평가된다. 

지난 십년간 다중모델 상호비교를 통해 전례가 없는 평가가 

이뤄졌다. 모델은 기온, 강수량, 복사와 바람, 그리고 해양

의 온도, 해류와 해빙 분포 등의 평균기후의 중요한 특징을 

재현하고 있으며 그 능력이 향상되고 있다. 모델은 여러 시

간규모에 걸쳐 나타나는 기후변동의 중요한 특징을 모의할 

수 있다. 그 예로서 몬순 시스템의 진행과 물러남, 기온의 

계절 변동, 폭풍경로와 강수대, 그리고 

중위도 지표의 반구 규모의 변동(북반구

와 남반구의 환상 모드) 등을 들수 있다.  

일부 기후모델은 날씨 예측과 계절 예보

에 이용되기도 하였다. 예보에 사용되는 

모델은 계절변동과 경년변동뿐만 아니라 

짧은 시간규모의 대순환을 표현할 수 있

음을 보였다. 모델의 이런 능력은 미래 

기후변화를 모의하기 위한 필수적인 물

리과정에 대한 신뢰를 증가시키고 있

다.(며칠 이후를 예보하지 못하는 모델

의 한계가 장기 기후변화를 예측하는 능

력을 제한하는 것이 아님을 주의. – 
FAQ 1.2 참조)

셋째는 모델이 과거의 기후변화를 재

현하는 능력에서 나온다. 모델은 6,000

년 전의 온난한 중기-홀로세나 21,000 

전의 last glamaximum(6장 참조) 등과 같은 고대 기후를 재

현하는데 이용되었다. 모델은 지난 마지막 빙하기의 해양 

냉각과 같은 넓은 규모의 변화 패턴과 크기를 잘 재현할 수 

있다. 모델은 또한 관측시대의 기후변화의 여러 특징을 재

현한다. 하나 예로 지난 세기 동안 전구 기온변화를 들 수 

있다(그림 1). 모델은 인간의 활동과 자연적 변화를 포함할 

때 높은 모의 능력을 보이고 있다. 모델은 또한 낮의 기온보

다 남의 기온이 빠르게 증가하는 것, 북극의큰 온도 증가와 

1991 피나투보 화산과 같은 화산 폭발을 고려할 때 전구의 

냉각 등과 같은 여러 다른 특징들도 재현하고 있다(FAQ 

8.1, 그림 1 참조). 지난 이십년 동안의 전구 기온예측도 관

측과 유사하고 나타났다(1 장).

그럼에도 불구하고, 모델은 여전히 중요한 오류를 보인

다. 오류는일반적으로 작은 규모에서 크게 나타나지만, 큰 

규모에서도 중요한 문제점이 남아있다. 예를 들면, 열대 강

수, 엘니뇨-남방진동과 Madden-Julian Oscillation(열대 바람

과 강수량의 30-90일 진동) 등 모의에 문제점을 보인다. 이 

문제의 궁극적 원인은 모델에서 많은 작은 규모 과정들이 

명시적으로 표현되지 못하고 대규모 특징과 상호작용하는 

근사적으로 포함되기 때문이다. 이는 부분적으로 컴퓨팅 능

력의 문제이지만, 또한 과학적 이해의 한계나 일부 물리과
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정을 자세히 관측하는 능력의 한계 때문이다. 특히 구름의 

표현과 관련한 중요한 불확실성이 있어 기후변화에 대한 구

름 변화에 대한 이해를 어렵게 한다. 결과적으로 모델은 온

실가스 강제력에 대하여 큰 범위의 전구 기온변화를 보이고 

있다(10 장 참조). 이런 불확실성이 있지만, 모델은 온실가

스 증가에 따른 기후 온난화를 만장일치로 예측하고 있으

며, 온난화의 크기는 관측된 기후변화나 과거 기후의 재구

성으로 추정된 기후변동과 유사한 값을 갖는다.

규모가 작아질수록 모델이 예측한 변화에 대한 신뢰성이 

떨어지므로, 지역기후모델이나 규모축소법과 같은 다른 기

술이 지역- 그리고 국지- 규모 기후변화를연구하기 위하여 

개발되었다(FAQ 11.1 참조). 그러나, 전구 모델의 개발이 

지속되면서, 해상도가 계속 개선되고, 극한 날씨 변화와 같

은 중요한 작은 규모를 조사하는데 이용되고 있다. 그리고 

컴퓨팅 능력의 증가로 지역 규모의 모의에 좀더 진전이 있

을 것이라 기대된다. 모델은 또한 기후시스템을 다루는 방

법들이 좀더 완전해지고 있다. 따라서 많은 물리와 생물리

적 과정 그리고 기후변화에 중요한 장기규모의 상호작용들

이 명시적으로 표현되어 있다. 최근 식물의 반응과 해양 생

물과 화학적 상호작용, 그리고 대륙빙 역학 등이 모델에 추

가되고 있는 것이 그 예다.

요약하면, 모델에 대한 신뢰는 물리적 기반과 관측된 기

후나 과거 기후변화를 재현하는 능력에서 나온다. 모델은 

기후를 모의하거나 이해하기 위하여 매우 중요한 도구이다. 

그리고 미래 기후변화를(특히 대규모 기후변화) 정량적으로 

예측할 수 있다는 신뢰가 있다. 모델은 크기와 시기 등에 불

확실성을갖게 하는 구름을 모의하는데 큰 한계를 갖는다. 

그럼에도 불구하고, 모델 개발의 수 십년 동안, 모델은 온실

가스의 증가에 따라 꾸준하게 기후 온난화를 예측하고 있다.

수평과 연직 해상도가 증가하여 지역 및 전규모 기후의 

특징을 더 잘 모의하게 되었다. 예를 들면, 하와이 섬이 태

평양의 광범위한 지역에 미치는 영향(Xie et al., 2001; 

Sakamoto et al., 2004)과 Baiu 전선에 의한 강수의 분포

(Kimoto et al., 2005)가 개선되었다.

8.2.1.3 매개변수화

기후시스템은 다양한 시공간 규모로 상호작용하는 구름, 

복사, 경계층 과정 등의 물리과정을 포함한다. 모델 해상도

의 한계로 인하여 모델이 완전히 표현하는 것이 불가능하기

에 이들 과정을 매개변수화해야 한다. 이 매개변수화 방법의 

차이는 기후모델이 각기 다른 결과를 만들게 되는 중요한 

원인 중 하나다. 예들 들면, 새로운 경계층 매개변수화 방법

이 GFDL(Geophysical Fluid Dynamics Laboratory)와 Hadley 

Centre 모델의 해양성 층적운 모의의 개선을 가져왔다(Lock 

et al., 2000; Lock, 2001). 그러나 같은 방법이 초기 Hadley 

Centre model에는 큰 영향을 미치지 못했다(Martin et al., 

2006). 매개변수화는 적용되는 모델 체계와 함께 고려되어야 

한다.

구름과정은 대기 상부의 흐름을 조절하고, 강수를 만들고, 

수많은 과정을 통해 대기 질량을 재분배하는 과정을 통해 

기후시스템에 영향을 준다(Arakawa and Schubert, 1974; 

Arakawa, 2004). 구름과정의 매개변수화는 구름 세부구조를 

고려하지 않고 구름(운량 혹은 평균 강수률)을 통계적으로 

기술하고자 한다. 기후모델이 다양해지면서 구름 입자와 빗

방울 형성을 나타내는 구름내 과정들을 미세물리과정 매개

변수화를 이용하여 구름을 예측하는데 사용하고 있다. 이런 

매개변수화는 현재 기후를 모의하는데 도움을 주고 기후민

감도에 영향을 준다(Iacobellis et al., 2003). 현재나 미래기후

를 신뢰성있게 모의하기 위해서는 구름과정을 현실적으로 

모의하는 것이 선행되어야 한다(8.6절 참조).

GARP(Global Atmospheric Research Program) Atlantic 

Tropical Experiment(GATE, 1974), Monsoon Experiment 

(MONEX, 1979), ARM(1993)과 TOGA(Tropical Ocean Global 

Atmosphere Coupled Ocean-Atmosphere Response Experiment 

(COARE, 1993) 등과 같은 관측에서 수집된 자료가 구름과 대

류과정의 매개변수화를 향상시키는데 사용되었다(예, Emanuel 

and Zivkovic-Rothmann, 1999; Sud and Walker, 1999; Bony 

and Emanuel, 2001). GCSS(Randall et al., 2003)에 의해 수행된 

연구는 관측과 구름분해 모델의 결과를 비교하여 매개변수화 

방법들을 조사하였다. 이 노력은 최근 개발된 모델에 영향을 

주었다. 예를 들면, Lock et al.(2000)과 Lock(2001)의 경계층

의 구름과정이 GCSS에 의해서 테스트되었다. 작성된 복사 

코드를 줄마다 비교하여 AOCGMs에서 사용된 복사과정의 

매개변수화를 향상시켰다(Collins et al., 2006). TAR 이후로 

몇몇 모델들이 구름과 대류과정의 매개변수화를 결합시켰

다. Tompkins(2002)을 사용한 MPI(Max Planck Institute) 

AOGCM, Bon and Emanuel(2001)을 사용한 IPSL-CM4 

AOGCM 그리고 Tiedtke(1993)을 사용한 GFDL 모델들이 그 

예이다. 이들은 각 성분 모델 수준에서 테스트한 것들이다.
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이와 함께 또한 개선된 매개변수화 방법과, 비정역학평형 

모델이 규모축소법에 사용되었다. MRI/JMA는 4차보고서

(AR4)를 위하여 일본을 중심으로 한 4,000 x 3,000 x 22 km 

영역을 5 km 격자를 이용하고 time-slice 방법을 이용한 모

델을 수행하였다(Yoshizaki et al., 2005).

기후시스템에서 에어러솔은 중요한 역할을 한다. 현재 상

호작용하는 에어러솔 매개변수화는 몇몇 모델에서 사용되고 

있다(HADGEM1, MIROC-hi, MIROC-med). 에어러솔의 직

접효과와 간접효과(2장 참조) 모두를 포함한 모델도 있다

(예, ., IPSL-CM4). 현재 황산염뿐만 아니라 black carbon과 

organic carbon, 해염(sea salt)와 미네랄 먼지(mineral dust) 

등이 예보인자로 구현되고 있다(Takemura et al., 2005; 2장 

참조). 자세한 내용은 8.2.5절에 소개되어 있다.

8.2.2 해양과정

8.2.2.1 수치방법

최근 몇몇 모델들은 등밀도(isopycnic) 혹은 하이브리드 연

직좌표계를 사용하고 있다(GISS-EH and BCCR-BCM2.0). 

이런 모델들이 복잡한 지형의 흐름을 현실과 비슷하게 모의

할 수 있다(예, Drange et al., 2005). 그러나Thermobaricity

(밀도를 구하는데 있어 온도, 염분, 기압의 비선형적 관계)를 

올바로 구현하는 문제가 아직 남아있다. 왜냐하면, 등밀도 

좌표계 모델은 지중해와 남극해저수의 밀도를 왜곡하여 모

의하기 때문이다. 이 좌표 시스템은 아직 개발이 진행되고 

있다.

많은 모델이 해수면 높이 변화를 고려한 방법을 사용하

고, 가상 염분 플럭스 대신 실제 담수 플럭스를 구현하고 있

다. 가상 염분 플럭스 방법은 해수면 염분 예측에 계통적 오

차를 유발하여 큰 강 어귀에서 심각한 문제를 낳게 한다

(Hasumi, 2002a,b; Griffies, 2004).

두 개 혹은 세 개 극을 갖는 일반화된 곡선의 수평좌표계

가 해양모델에 널리 사용되고 있다(Murray, 1996). 이 전략

은 북극의 특이점 문제를 해결하기 위해 사용된다. 이전까지 

이 특이점 문제는 극필터를 사용하거나 구면좌표의 회전을 

통해 해결하였다. 새로운 격자는 특이점을 육지로 옮길 수 

있는 이점이 있다. 해수면 높이, 담수 플럭스와 북극 처리 

방법을 이전 방법으로 여전히 사용하고 있는 AOGCMs도 있다.

8.2.2.2 수평과 연직 해상도

TAR 이후에 일반적으로 해상도가 증가하여 해양에서 1-2

도 격자는 대부분 기후모델이 사용하고 있다.  열대 파동을 

잘 모의하기 위하여, 열대지역의 남북 해상도를 증가시켰다. 

해양 에디를 모의할 수 있는 고해상도 격자는 계산 비용문

제로 아직 널리 사용되지 않지만, 아래에 제시한대로 TAR

이후 몇몇 이상적인 시나리오 실험에서 사용되었다. 에디를 

모의할 수 있는 MIROC3.2(hires) 모델의 모의 결과는 10장

에 제시되었다. 몇몇 모델링 센터는 TAR이후 연직좌표 해

상도를 높여왔다.

몇 개의 접합모델이 에디를 모의할 수 있는 해상도(1/6° 

to 1/3°)를 개발하였고(Roberts et al., 2004; Suzuki et al., 

2005) 대기-해양 접합과정에 의한 대규모 기후의 특징을 모

의하는데 성공하였다(예, Sakamoto et al., 2004). Roberts et 

al.(2004)는 HadCM3 모델을 이용하여 해상도를 1°에서 

0.33°로 그리고 40 층으로(대기모델은 변화 없이) 증가시켰을 

때 해양순환의 모의가 개선되었음을 제시하였다. 그러나 대

기순환의 변화는 해양에 비해 국지적으로 작게 나타났다. 기

후변화는 표준 해상도 모델과 비슷한 변화를 보였다. 차이점

은 대서양 남북역전순환(MOC, Atlantic Meridional 

Overturning Circulation)의 차이로 북유럽-대서양에 약간 빠

른 온도증가가 나타난 것이다. 해상도가 높아질수록 대서양 

담수수지(budget)의 시간규모가 400년에서 150년으로 감소한

다. 이것은 이 시간규모로 MOC 변동차이를 나타내지만 아

직 수평/연직 해상도가 어떻게 영향을 미치고 있는지는 분

명하지 않다.

대서양 MOC는 열적강제력뿐만 아니라 담수유입에 의해

서도 영향을 받는다. 대기의 담수강제력(강수)뿐만 아니라, 

해양에 의해 수송된 담수도 중요한 영향을 미친다. 대서양 

MOC를 보면, 모델이 베링해협을 통과하여 Canadian 

Archipelago와 the Labrador Sea로 향하는 태평양 해수를 올

바로 모의 못할 수 있다(Komuro and Hasumi, 2005). 이 보

고서가 제시하고 있는 여러 모델에서 이런 단점들이 TAR 

이후에 개선이 이뤄졌다.

대륙연안의 변화는 지역기후변화에 매우 중요하다. 이 지

역의 기후는 대기와 해양순환에 의해 영향을 받는다. 해상도

가 높을수록 지역기후를 더 올바르게 모의한다. 예를 들면, 

Kuroshio 해류의 분리 지점의 위치가 MIROC3.2(hires) 모델

에서(그림 8.1 참조) 잘 모의되므로, 이 모델을 이용한 미래 

기후변화에 의한 Kuroshio 흐름 축의 변화 연구가 가능하다

(Sakamoto et al., 2005).

Guilyardi et al.(2004)은 해양의 해상도가 모델 El 

Niño-Southern Oscillation(ENSO) 변동의 시간규모 결정에 

있어 부차적인 역할만을 한다고 제시하였다. 그는 ENSO의 

시간규모는 열대의 해양 파동모드의 진행속도에 영향을 주

는 대기모델에 의해 결정된다고 제시하였다.
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그림 8.1. 쿠로시오 해류와 쿠로시오 연장역 주위의 장기간 평균한 100 m 깊이의 해양 해류 속도(벡터, 단위: ms
-1

)와 해수면 온도(색, ℃). 산업

화 이전의 상태(CO2 농도는 295.9 ppm)의 강제력를 MIROC3.2(hires) 모델에 주어 모의된 것임.

8.2.2.3 매개변수화

트래서(tracer) 방정식에서는 간단한 수평분산 방법보다 등

밀도 층두께 분산(Gent et al., 1995)을 고려한 등밀도 분산

(Redi, 1982)과 변화(Visbeck et al. ,1997)의 방법이 널리 사

용되고 있다. 이로 인하여 남북역전흐름과 열염분순환의 모

의가 개선되었다(Böning et al., 1995; 8.3.2절 참조). 트래서

의 연직혼합과정은 난류마감(예, Mellor and Yamada, 1982), 

비국지적 분산 프로파일(Large et al., 1994)과 벌크 혼합층 

모델(예, Kraus and Turner, 1967) 등의 다양한 방법이 사용

되고 있다. 매개변수화 방법의 개발을 통해 해수면 혼합층의 

모의가 개선되었다(8.3.2절 참조). 관측에 의하면, 해저의 거

칠기, 성층화가 약하게 이루어진 지역의 급격한 해저경사 등

에 의해 심해의 연직혼합이 강화될 수 있다(Kraus, 1990; 

Polzin et al., 1997; Moum et al., 2002). 그런 비균등 혼합과

정이 MOC에 중요하다는 연구들이 있지만(예, Marotzke, 

1997; Hasumi and Suginohara, 1999; Otterå et al., 2004; 

Oliver et al., 2005, Saenko and Merryfi eld, 2005), 그것의 

포괄적인 매개변수화와 적용은 아직 진행 중이다.

전구 MOC에 필수적인 밀도가 높은 해수는 해양의 대류활

동에 의해 생성되어 해양산맥 위를 흐르거나 대륙경사면을 

흘러내린다. 이런 지형에서는 주위로부터 해수가 유입되는 

과정이 심층수의 성질과 양을 결정짓는데 매우 중요하다. 이

러한 해저 경계층 과정의 매개변수화가 몇몇 AOGCMs에 도

입되었다(예, Winton et al., 1998; Nakano and Suginohara, 

2002). 그러나 해저의 경계층이 접합시스템에 어떤 영향을 

주는지는 아직 자세히 알지 못한다(Tang and Roberts, 2005). 

Thorpe et al.(2004)는 HadCM3 모델을 이용하여 Nordic Seas

에서 북대서양으로 들어가는 해수의 혼합과정의 영향을 간

단하게 연구하였다. 이 연구에서 이 지역의 혼합이 극지방의 

해수 성질의 변화를 가져올 수 있다는 것을 보였지만, 대규

모 순환인 MOC의 강도변화나 지구온난화에 의한 혼합과정

의 변화는 일어나지 않았다.

8.2.3 지면과정

표 8.1의 모델들을 이용한 지면과정에 대한 분석은 거의 

이뤄지지 않았다. 그러나 TAR 이후로 기후모델내의 지면과

정 모의에서 중요한 발전이 있었다. 이런 모델을 이용한 분

석은 AR4의 지면과정이 잘 수행되고 있는지를 알려준다.

8.2.3.1 표면과정

지면의 탄소 공급원과 흡수원을 모의하는 생물권 모델을 

기후모델에 접합시키는 것은 기후연구에 있어 최첨단 분야

이다. TAR 이후 이 분야에서 중요한 진전은 식물과 토양의 

탄소순환을 포함하는 탄소순환역학을 포함시키는 데 있다. 

그러나 이들 과정은 아직 AOGCMs에서 널리 사용되고 있지 

못한다(10장 참조). 육지의 탄소순환은 기후시스템에서 수 

십년~수 백 년 시간규모를 갖는 되먹임 과정을 만들어낸다

(7장, 10장 참조). 이 되먹임 과정은 이산화탄소(CO2) 증가, 

기후변화 그리고 기후변동 변화에 따른 육지생물권의 반응

을 포함한다. 그러나, 아직 많은 문제들이 해결되지 못한 채 

남아있다. 흡수원의 크기가 불분명한데(Cox et al., 2000; 

Friedlingstein et al., 2001; Dufresne et al., 2002), 이유는 흡

수원이 기후민감도뿐만 아니라 CO2 증가에 따른 식물과 토

양의 탄소가 변하기 때문이다(Friedlingstein et al., 2003). 육
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지시스템에서 CO2 증가 비율이 생물권 되먹임의 불확실성을 

만들어내고 있다. 육지생물권의 반응에 대한 현재 모델링 수

준을 조사하는 여러 연구들이 수행되었다(Friedlingstein et 

al., 2006). 이 연구는 육지 탄소순환을 모의하기 위한 생물

권 모델의 능력을 평가하였다(Cramer et al., 2001). 예를 들

면, Friedlingstein et al.(2006)은 모든 모델에서 미래 지구온

난화시기에 흡수량이 감소한다는 것을 발견하였다.

TAR 이후로 뿌리 매개변수화(Arora and Boer, 2003; 

Kleidon, 2004)와 고해상도 하천모의(Ducharne et al., 2003)

와 같은 여러 지면과정들의 개선이 이뤄졌다. 토양이 어는 

것과 녹는 것(예, Boone et al., 2000; Warrach et al., 2001)

이 고려됨에 따라 여러 층으로 이루어진 눈고원(Snowpack) 

모델와 같은 한대지역의 모델이 현재 널리 사용되고 있다

(예, Oleson et al., 2004). 아격자 규모의 눈매개변수화

(Liston, 2004), 눈-식물의 상호작용(Essery et al., 2003)과 바

람에 의한 눈의 재분배(Essery and Pomeroy, 2004) 등이 고

려되고 있다. 고위도의 유기질 토양 과정이 몇몇 모델에 포

함되었다(Wang et al., 2002). 최근에는 지하수와 지면과정을 

접합시키는 노력이 있었다(Liang et al., 2003; Maxwell and 

Miller, 2005; Yeh and Eltahir, 2005). 이러한 노력은 지역적

으로 수행되었지만 전구규모로 확대되어 적용될 수 있다. 온

난화에 의한 지역규모 변화를 예측하는 것은 현재 기후모델

이 재현할 수 있는 규모보다 더 작은 규모를 갖는 과정에 의

해 좌우된다(Pan et al., 2004). 일반적으로, 지면모델의 개선

은 관측과 모델자료를 비교하면서 이뤄졌다. 예를 들면, 

Boone et al.(2004)은 Rhone Basin을 이용하여 조밀한 관측

망의 자료와 비교하여 모델이 물수지의 경년변동을 잘 모의

하고 있는지 조사하였다. 그들은 대부분 지면과정은 전체 유

출수(runoff)와 증발산량을 잘 모의하고 있지만, 세부적으로

는 토양수분의 차이와 수분이 감소되는 결과를 나타남을 보

였다. 좀 더 복잡한 눈 매개변수화로 대륙규모의 유출수를 

잘 모의할 수 있게 되었다.

AMIP-2의 결과를 분석하여 지면과정이 기후모의에 미치

는 영향을 분석하였다. Henderson-Sellers et al.(2003)는 지

면과정 방법의 변천사를 제시하고 있다(캐노피 과정을 포함

하지 않은 초기 모델과, 생물리과정 기반 모델 그리고 최근 

모델 등). 캐노피 과정의 차이로 인하여, 연평균 증발량에서 

통계적으로 의미있는 차이가 발견되었다. 더 강화된 지면관

측을 통하여 지면모델의 개선이 이루어졌다. 예를 들면, 안

정한 동위원소를 이용하여 증발의 여러 요소를 각각 조사할 

수 있었다(예., Henderson-Sellers et al., 2004). Pitman et 

al.(2004)은 AMIP-2 결과를 이용하여 지면에너지평형의 매

개변수화에 사용된 다양한 방법들의 영향을 조사하였다. 그

들은 이 매개변수화의 차이가 기온의 평균, 최소 혹은 최대

값 변동에 큰 영향이 없음을 제시하였다. 이 결과는 이 변수

들이 지면에너지평형 매개변수화 방법에 따라 크게 변하지 

않는다는 것을 말하고 있다. 이것은 Pitman et al.(2004)에 의

해 제시된 과정보다 더 복잡한 지면에너지평형을 포함하고 

있는 표 8.1에 제시된 모델의 신뢰성을 말해준다.

지면모델의 모의 능력을 평가하려는 연구가 드물었지만, 

모델의 업그레이드는 현재 점진적으로 진행되고 있다. 여기

에 탄소순환을 포함시키는 것이 중요한 일이다. 현재 기후를 

모의하는데, 표준버킷 물순환 모델의 한계는 분명하다(Milly 

and Shmakin, 2002; Henderson-Sellers et al., 2004; Pitman 

et al., 2004). 이 한계의 예는 가뭄 발생 등을 극단적으로 모

의하고 있는 것이다(Seneviratne et al., 2002). 공간적으로 변

하는 수문함유량과 Canopy Conductance를 포함시킴으로서 

상당한 진전이 있었다(Milly and Shmakin, 2002). 표 8.1의 

대부분 모델이 대륙규모의 지면과정을 포함하고 있기에 지

면과정에 의한 대규모 기후변화를 모의할 수 있다. 그러나, 

미래 온난화에 의한 지면과정의 탄소균형의 영향을 잘 모의

할 수 있는지는 분명하지 않다. 이에 대한 신뢰성을 높이기 

위해서는 탄소순환을 포함한 AOGCMs의 평가가 필요하다.

8.2.3.2 토양수분 되먹임과정

지면의 중요한 역할은 토양수분을 저장하고 증발을 조절

하는 것이다. 중요한 과정인 토양수분-강수 되먹임 작용이 

자세히 조사되었다. 최근 연구들은(예, Gutowski et al., 

2004; Pan et al., 2004) 여름 강수는 전적으로 지면과정에 의

해 좌우된다는 것을 보였다. Douville(2001)는 토양수분 편차

가 아프리카 몬순에 영향을 준다는 것을 보였고 Schär et 

al.(2004)는 토양수분-강수 되먹임 과정이 2003년 여름 유럽

이 경험한 비정상적인 더위와 연관이 있다고 제시하였다.

기후모델의 토양수분-강수 되먹임 과정은 TAR 때에는 평

가되지 않았다. 이 과정은 지면과 대기의 접합의 강도와 연

관이 있는데 이것은 관측을 통해 직접 알 수 없으며, 오직 

모델을 통해서 정량적으로 추정할 수 있다(Dirmeyer, 2001). 

Koster et al.(2004)는 12개 대기 대순환모델에서 나타난 접합

도를 추정하여 북반구 여름에 토양수분-강수 되먹임 과정을 

평가하였다. 토양수분 변동이 북반구 여름철 전구 강수분포

에 영향을 주는 관계가 모델 사이에서 비슷하게 나타났다. 

이 관계는 습윤지역과 건조지역 사이에서 크게 나타났다. 모

델은 다양한 지면-대기 접합강도를 보였다. 접합도의 차이

점에 대해 몇몇 연구가 있었다. 이 원인으로 Seneviratne et 

al.(2002)는 모델 사이에 수분을 저장하는 차이를 들고 있다. 

반면 Lawrence and Slingo(2005)는 토양수분 변동의 역할을 
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조사하여 HadAM3 모델에서 토양수분의 잦은 포화와 낮은 

토양수분 변동이 접합강도가 약해지는 원인이 됨을 제시하

였다.

전반적으로 지면-대기과정의 불확실성은 토양수분-대기 

되먹임 과정의 신뢰성과 연관이 있다. 이것은 기후변화에 대

한 물순환 반응을 이해하기 어렵게 한다. 북반구 여름철 이

외의 계절에 대한 연구는 없었다.

TAR 이후에 관측된 토양수분을 모의하는 능력을 평가하

는 연구는 거의 없었다. 전구 규모로 토양수분 관측자료를 

수집하려는 큰 노력에도 불구하고(Robock et al., 2000), 추

정된 값에는 아직 일치되지 않는 점들이 있다. 작은 규모로 

변동하는 토양수분을 모의하는 일은 지면 특징, 토양 과정, 

지하수량, 식물 형태 등과 관련이 있다. 그러나 기후모델에

서 모의된 토양수분을 관측소 기반의 자료 그리고 원격탐사

에 의해 구한 값과 비교할 수 있는 좋은 방법은 아직 불분명

하다. 이 점은 기후모델이 토양수분과 그 변화를 잘 모의하

는지에 대한 평가를 어렵게 한다.

8.2.4 얼음권 과정

8.2.4.1 육지의 얼음권

10장에서 사용된 AOGCMs에 현재 일반적으로 포함되지 

않고 있지만, 대륙빙 모델은 장기간 온난화와 해수면 시나리

오를 모의하는데 사용된다. Huybrechts et al.(2002)와 

Fichefet et al.(2003)에서 대륙빙 모델과 AOGCMs의 접합 결

과를 소개하였지만, 보통 이 모델은 off-line 모드로 수행

(즉, 대기변수를 이용하여 모델을 수행)된다. 대륙빙 모델은 

또한 몇몇 EMICs(예, Calov et al., 2002)에 포함되었다. 

Ridley et al.(2005)은 그린란드의 대륙빙이 녹는 시간규모가 

접합모델과 off-line 모델에서 차이가 있음을 보였다. 현재 

상용되는 열역학적 대륙빙 모델은 빙산의 흐름과 연관된 과

정을 포함하고 있지 못하다. 빙하는 규모가 작고 중요한 대

규모 기후되먹임 과정을 초래하지 않기에 AOGCMs에 포함

되고 있지 않다. 자세한 내용은 4장과 10장에 제시되었다. 

육지의 적설에 관해서는 8.3.4.1 절에 소개되었다.

8.2.4.2 해빙

현재 AOGCMs의 해빙모델은 보통 얼음두께(혹은 부피), 

표면비율, 적설깊이, 표면과 내부온도(혹은 에너지) 그리고 

수평속도 등을 예측한다. 어떤 모델은 해빙의 염분을 예측하

기도 한다(Schmidt et al., 2004). 해빙의 알베도는 보통 얼음

두께나 적설량과 적설면적에 따른 효과를 고려하여 미리 주

어진다.

TAR 이후로, 대부분 AOGCMs의 복잡한 해빙 역학을 포

함하기 시작하였다. 해빙역학은 상대적으로 간단한 

‘cavitating fluid’ 모델(Flato and Hibler, 1992)에서 많은 계산

이 필요한 viscous-plastic 모델(Hibler, 1979)에 이르기까지 

다양하다. 병렬컴퓨터의 도입으로 elastic-viscous-plastic 

model(Hunke and Dukowicz, 1997)의 사용이 점차 늘어나고 

있다. 곡선모델 격자를 사용(Hunke and Dukowicz, 2002; 

Marsland et al., 2003; Zhang and Rothrock, 2003)하거나 라

그란지안 방법을 이용(Lindsay and Stern, 2004; Wang and 

Ikeda, 2004)하는 등의 새로운 수치방법이 도입되고 있다.

AOGCMs에서 해빙 열역학의 개선은 느리게 진행된다: 여

기에는 전형적으로 얼음과 눈의 열전도와 열용량 상수, 열저

장소, 여러 개의 층, 눈을 표현하는 맨 위층 등을 포함한다. 

염분에 의해 변하는 열전도율과 열용량을 고려하고, brine 

pockets을 모의하는(예, Saenko et al., 2002) 좀더 복잡한 모

델이 개발되었다(Bitz and Lipscomb, 1999). 어떤 AOGCMs

은 부빙이 쌓인 눈 무게에 의해 물에 잠기거나 눈이 어는 과

정인 눈-얼음 과정을 포함하고 있다.

조밀한 격자를 갖는 모델일지라도, 많은 해빙 모델은 균

질한 층으로 간주하기 보다는 몇 개의 카테고리로 나눠지는 

해빙 두께의 아격자 분포(Thorndike et al., 1975)를 고려한

다. 얼음의 두께 분포는 얼음 성장과 녹는 비율을 좀 더 정

확히 모의하게 해 준다. 이것은 얼음-알베도 되먹임 과정에 

중요하다(예,  ., Bitz et al., 2001; Zhang and Rothrock, 

2001). 올바르게 모의된 해빙 두께 분포는 얼음 마루를 만들

거나 얼음이 흘러가는 것을 좀 더 물리적으로 표현할 수 있

게 한다. 얼음 마루 형성과 메커니즘의 매개변수화와 얼음 

두께 분포의 관계에 대한 이해가 넓어졌지만(Babko et al., 

2002; Amundrud et al., 2004; Toyota et al., 2004), 이 매개

변수화 방법의 수준은 다른 해빙 역학(rheology 와 같은)에 

비해 뒤쳐져 있다. 해빙 두께 분포(Lipscomb, 2001)와 해빙 

강도(Hutchings et al., 2004)에 대한 좀 더 향상된 수치방법

이 개발되었다.

8.2.5 에어러솔 모델링과 대기화학

대기 중 에어러솔의 화학적 수송을 포함한 기후모델링이 

TAR 이후에 크게 발전되었다. 모의된 전구 에어러솔 분포

는 위성관측(예, Advanced Very High Resolution Radar 

(AVHRR), Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer 

(MODIS), Multi-angle Imaging Spectroradiometer(MISR), 

Polarization and Directionality of the Earth’s Refl ec-

tance(POLDER), Total Ozone Mapping Spectrometer(TOMS))
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과 지상관측망(Aerosol Robotic Network; AERONET) 그리

고 여러 측정 활동(예, Chin et al., 2002; Takemura et al., 

2002)을 통해 얻어진 관측자료와 비교되었다. 전구 에어러솔 

모델 상호비교 프로젝트(Aerosol Model Intercomparison 

project)인 AeroCom이 모델의 불확실성을 이해하고 그것을 

줄이기 위해 시작되었다(Kinne et al., 2003). 이 활동들은 구

름관측과 더불어 에어러솔의 직접 그리고 간접 복사강제력

을 추정하는데 많은 기여를 하였다(예, Ghan et al., 2001a,b; 

Lohmann and Lesins, 2002; Takemura et al., 2005). 상호작

동하는 에어러솔 모델이 10장에서 사용된 몇 개 기후모델

(HadGEM1 and MIROC)에 추가되었다. 어떤 모델은 에어러

솔 간접효과를 포함하고 있다(예, Takemura et al., 2005); 그

러나, 아직 이 과정에 대한 연구가 필요하다.

상호작용하는 대기화학 성분 모델은 기후모델에 일반적으

로 포함되어 있지 않다. 그러나, CCSM3은 화학과정과 이산

화황의 변화 그리고 DMS(dimethyl sulphide)가 황 에어러솔

로 변환 등에 의한 온실가스의 변화는 포함하고 있다.

8.2.6 접합방법의 발전

TAR 이후로, 기후모델의 여러 부분들을 쉽게 접합할 수 

있는 소프트웨어를 여러 그룹에서 개발하였다(예, Valcke et 

al., 2006). 하나의 예로, Centre Europeen de Recherche et 

de Formation Avancee en Calcul Scientific(CERFACS)에서 

개발한 Ocean Atmosphere Sea Ice Soil(OASIS) 접합자를 들

수 있다(Terray et al., 1998). 이 접합자는 다른 모델을 서로 

동조화시키거나 대기와 해양 격자 사이의 내삽 과정 등을 

위해 많은 모델링 센터에서 사용하고 있다. 대기와 해양 격

자간의 내삽 과정이 개선되었다. 새로운 방법은 대기-해양 

경계의 플럭스들을 국지적/전구적으로 보존시키거나, 육지

와 해양, 해빙의 플럭스 등을 독립적으로 다루고 있다.

플럭스는 접합간격 동안 평균되기 때문에 접합빈도는 중

요한 문제이다. 전형적으로, 대부분 AOGCMs은 하루에 한

번 플럭스를 교환한다. 해양의 K-Profile 매개변수화(Large 

et al., 1994)에서 혼합과정은 바람 에너지에 매우 민감하다. 

만약 모델이 해양모델의 수행 간격보다 낮은 빈도로 접합된

다면, 바람 혼합 에너지(풍속의 세제곱으로 표현되는)등과 

같은 비선형 변수가 해양에 전달되기 전에 누적될 것이다. 

잘못된 평균값은, 매개변수화 방법을 조정하지 않는다면, 결

국 작은 혼합을 만들어 얕은 혼합층을 생성시킬 것이다. 

MIROC 모델의 경우, 접합 간격은 세시간이다. 이 경우 해

양의 내부 중력파가 생성된다. 따라서 이 파를 억제할 무언

가가 필요해진다. 이 보고서의 AOGCMs은 상대적으로 두꺼

운 해양 상층(보통 10 m 이상)을 가지고 있기에 접합 빈도수

에 따른 해수면온도(SST)의 변화가 작다(Bernie et al., 

2005).

8.2.7 플럭스 보정과 초기화

TAR 이후, 많은 모델들이 안전한 기후모의를 위한 인위

적인 열, 수분 그리고 운동량 플럭스를 보정하게 되었다. 

Stouffer and Dixon(1998)가 제시했듯이 플럭스 조정은 접합

하기 전 각 요소들을 오랫동안 적분해야 한다. 이 경우 초기

값은 오랫동안의 스핀업 수행 후 얻을 수 있다.

플러스 보정을 사용하지 않은 AOGCMs(표 8.1)들의 초기

화 방법은 다양하게 나타난다. 해양모델의 경우 관측기반의 

격자점 자료(Levitus and Boyer, 1994; Levitus and Antonov, 

1997; Levitus et al., 1998)나 관측값을 초기치로 하여 해양

모델을 수행한 결과를 초기값으로 사용한다. 대기모델은 미

리 주어진 SSTs를 이용한 대기모델을 수행하여 초기값을 얻

는다. 10장에 제시된 산업화이전의 규준실험을 위하여 대부

분 AOGCMs은 Stouffer et al.(2004) 방법을 사용한다. 이 방

법은 앞에서 논의한 것과 같이 동일한초기화 방법을 사용한

다. 복사강제력은 산업화 이전 상태로 조정한다. 모델은 산

업화 이전 복사강제력를 이용하여 몇 세기를 적분한다. 산업

화이전의 복사강제력에 대한 실제 산업화 이전 기후의 평형

도는 알 수 없다. 그러므로 규준실험을 완전히 평형상태를 

만드는 것이 필수적인 일은 아니다. 스핀업 후, 산업화 이전 

규준실험을 시작하고 섭동 적분을 시작한다. 중요한 다음 과

정은, 규준실험에서 기후표류가 있는지를 평가하는 것이다. 

큰 기후표류는 자연변동(예, Inness et al., 2003)과 복사강제

력에 의한 기후변화를 왜곡시킬 수 있다(Spelman and 

Manabe, 1984). 초기 IPCC 보고서에서는 다양한 초기화 방

법이 사용되었다. 일부 경우에서는 섭동 적분에서 SSTs 산

업화 이전 값이 아닌 현재의 값을 이용하여 구한 규준실험

의 자료를 사용하기도 했다. 많은 기후모델이 이제 Stouffer 

et al.(2004)의 법을 변형시켜 사용하고 있다.

8.3 접합모델이 모의한 현대 기후에 대한 평가

기후를 지배하는 비선형적 섭동에 대한 기후시스템의 반

응은 어느 정도 평균상태의 영향을 받는다(Spelman and 

Manabe, 1984). 결과적으로, 미래 기후를 예측하기 위해서 

모델은 현재 기후 상태를 신뢰성 있게 모의해야 한다. 현재 

기후를 제대로 모의하지 못하는 모델은 물리/역학 과정을 
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그림 8.2. (a) 관측된 연평균 SST와 표면온도(등치선) 그리고 이들의 
다중 모델 평균오차(모델에서 관측 결과를 뺀 값으로 채색됨).(b) 모델 
오차의 크기.

잘못 표현하고 있음을 나타낸다. 복잡한 공간 분포나 계절 

및 일변화를 잘 모의할수록 모델의 중요한 과정들이 올바르

게 표현되고 있음을 나타낸다. 그러므로 새로운 모델이 개발

될 때 현재 기후를 모의하는지에 대한 평가가 이뤄진다(예, 

Collins et al., 2006; Delworth et al., 2006).

여기에 제시된 모델 성능의 평가는 PCMDI의 MMD의 한 

부분인 20세기 모의결과를 이용하고 있다. 이 모의결과는 

모델은 산업화이전의 규준실험에서 얻은 초기값을 이용하

여 지난 140년 동안의 자연적/인위적인 강제력을 주었다. 

23개 모델(표 8.1 참조)이 분석되었고 9장과 10장에는 과거

와 미래 기후변화에 대한 결과가 제시되어 있다. 이 절의 

몇몇 그림들은 자료가 완전하지 않아, 모델의 일부분으로 

만든 것이다.

모델 사이에 있는 에러를 찾기 위하여 다중모델 평균이라 

불리는 평균장을 흔히 분석한다. 다중모델 평균장은 

Supplementary Material에 제시된 개개 모델의 결과로부터 

얻는다. 다중모델 평균장은 개개의 모델이 갖는 편차를 제거

하고 일반적으로 갖는 에러만을 남긴다. 이 평균장은 개개 

모델이 모의한 어떤 변수들 보다 관측과 잘 일치한다

(8.3.1.1.2절 참조). 이것은 미래기후변화를 예측하기 위하여 

다양한 모델링이 필요하며, 다중모델 평균 결과를 평가하는 

것이 의미 있는 일이라는 것을 나타낸다.

여기서 분석할 수 있는 기후 특징들이 많지만, 이 장에서

는 복사강제력 변화가 사회와 자연생태계에 중요치명적인 

영향을 줄 수 있는 요소들에 대해 집중적으로 다루고자 한다.

8.3.1 대기

8.3.1.1 표면온도와 기후시스템의 에너지 수지

전지구 표면온도의 연변화와 일변화를 정확하게 모의하기 

위해서는 모델은 여러 과정들을 잘 처리해야 한다. 대규모 

연평균 표면온도는 구름에 의해 영향을 받은 태양복사량, 지

면 열플럭스 그리고 대기와 해양에 의해 수송되는 에너지 

등에 의해 결정된다. 비슷하게, 표면온도의 연변화와 일변화

는 이 요소들의 계절과 일변화에 의해 결정된다. 그러나 이 

요소들은 또한 해양 상층과 토양표면의 에너지 용량에 의해 

감쇄되기도 한다.

8.3.1.1.1  온도

그림8.2a는 관측된 평균지면온도를 나타낸다. 육지는 표면

온도를, 해양은 SST를 의미한다. 또한 다중모델 평균과 관

측자료의 차이를 함께 나타냈다. 드물게 나타나는 지역을 제

외하면, 이 차이는(극지방과 자료가 충분하지 않는 지역을 

제외하면) 2℃ 이하로 나타난다. 각각의 모델은 큰 오차를 

갖고 있지만, 고위도를 제외하면 대부분 3℃ 이하로 나타난

다(그림8.2b 참조). 차이가 크게 나타나는 지역은 급격하게 

지형이 변하는 곳이며 이는 모델의 지형(일반적으로 좀 더 

평탄하게 만든다)과 실제 지형이 다르기 때문일 것이다. 또

한 전반적으로 약간 온도를 낮게 모의하고 있다. 극지방 이

외의 지역은 열대 해양의 동쪽에서 상대적으로 큰 오차를 

갖는다. 이러한 계통적인 오차가 외부 섭동에 대한 모델 반

응에 영향을 받는지는 알 수 없지만, 아마도 중요한 영향을 

줄 것이다(8.6절 참조).

여기서 논의한 차이점에도 불구하고, 모델은 전구 온도분

포를 잘 모의하고 있다: 연평균온도의 모의된 것과 관측값의 

공간분포의 상관계수는 약 0.98이다. 이것은 표면온도를 결

정하는 중요한 과정들이 모델에서 어느 정도 잘 표현되고 

있다는 것을 말한다.

또 관측된 연변화와 비교를 통해서 모델의 성능을 평가할 

수 있다. 그림 8.3은 월평균 지표면 온도의 표준편차를 나타

낸다. 이 값은 연변화의 크기와 반년변화에 의해 나타난다. 

모델과 관측과의 차이를 함께 나타냈다. 대부분 지역에서 이 

차이는 1℃ 미만으로 나타나고 있다. 표준편차가 10℃ 가 넘
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그림 8.3. 관측된 SST와 표면온도의 표준편차(등치선) 그리고 다중 모
델 평균의 에러로서 모델에서 관측 값을 빼서 구함(색)

은 북반구 대륙에서도 모델과 관측값의 차이는 2℃ 보다 작

다. 모델은 대륙과 해양의 차이, 고위도에서 큰 연변화를 분

명히 보여주고 있다. 그러나 동부 시베리아지역의 연변화는 

관측에 비해 작게 모의하고 있다. 일반적으로 해양에서 큰 

오차를 보이고 있다(예, 열대 남아메리카, 북아메리카 아시

아의 동쪽 해안). 이러한 모습은 현재 기후모델이 갖는 공통

적인 특징이다: 모델은 지역규모와 작은 규모의 모습보다 큰 

규모를 더 잘 모의하고 있다.

연변화와 비슷하게, 기온의 일변화(일 최고기온과 일 최저

기온의 차이)는 대륙보다 해양에서 훨씬 작게 나타난다. 따

라서 대륙의 일변화의 차이점에 대해서만 논의한다. 대륙의 

동서로 평균된 연평균온도의 일변화는 일반적으로 모델에서 

대부분 지역에서 50%정도 작게 나타난다. 그럼에도 불구하

고, 모델은 구름이 없고 건조한 지역에서 높게 나타나는 등

의 일반적인 패턴은 잘 모의하고 있다. 모델이 왜 온도의 일

변화를 작게 모의하는지 아직 잘 알지 못한다. 가능성 있는 

원인은 일부 모델이 표면 온도에 큰 영향을 미치는 경계층 

매개변수화나 토양이 어는 과정, 대류 구름의 일변화를 잘 

모의하지 못하고 있기 때문일 것이다.

지면의 온도는 그 위의 대기와 밀접하게 연결되어 있다. 

이것은 중위도의 한랭전선과 온난전선에 의해 나타나는 지

표의 온도변화를 통해 쉽게 알 수 있다. 표면온도와 대기온

도의 강한 상호작용으로 모델이 대기 중의 연직 온도 분포

를 잘 모의하고 있는지를 알아볼 필요가 있다. 다중모델 평

균 기온의 동서 평균된 연평균 값은 관측에 비해 2℃ 정도 

차이를 보인다. 그러나, 고위도의 대류권계면 부근에서는 모

델은 일반적으로 관측에 비해 낮은 온도를 나타낸다. 이 문

제는 오랫동안 계속되어왔으며 최초 모델에 비해 많은 개선

이 이루어졌다. 어떤 모델에서는 이 편차는 보이지 않지만 

또 다른 문제가 발생하고 있다. 이 대류권계면의 한랭오차는 

몇가지 요소에 의해 좌우되는데, 여기에는 수평 및 연직 해

상도, 습윤엔트로피의 불보존성 그리고 아격자 규모의 연직 

모멘텀 수렴(‘중력파 저항’) 등이 포함된다. 대류권계면의 오

차가 복사강제력에 미치는 영향은 아직 명확하게 추정할 수 

없지만, 다른 불확실성에 비해 상대적으로 작은 영향을 줄 

것이다.

8.3.1.1.2 대기상한에서 복사에너지 평형

기온의 위도에 따른 그리고 계절에 따른 변화를 만드는 

일차적인 요인은 태양의 고도가 변하기 때문이다. 그리고 대

기와 해양순환의 기본적인 요인은 대기상한에서 나타나는 

단파(SW)와 장파(LW) 복사의 불균형 때문이다. 태양 입사에

너지 분포에 의한 온도 분포는 구름과 지면조건에 의해 큰 

영향을 받는다.

대기상한(TOA; top of the atmosphere)에서의 연평균 단파

를 먼저 살펴보면, 태양 입사량은 잘 알려진대로 궤도 인자

에 의해 결정되며 이것은 모델과 관측이 서로 큰 차이를 보

이지 않는다. 연평균 복사에너지는 열대에서 가장 크고 극에

서는 절반 정도로 작아진다. 이것으로 적도와 극 사이에 강

력한 온도 경도가 만들어진다. 지구는 평균적으로 전 위도에

서는 같은 양의 태양빛(연평균-100 Wm–2)을 반사시킨다. 모

델의 우주로 나가는 단파복사에너지 평균값과 관측과의 차

이는 6 W m–2  보다 작게 나타난다(즉, 약 6%의 오차가 있

다.). 구름은 이 우주로 나가는 단파 중 절반을 담당하기에 

이 정도 오차는 그리 큰 값이 아니다. 왜냐하면, 구름 과정

은 모델을 통해 모의하기 가장 어려운 것 중 하나이기 때문

이다(8.6.3.2.3절 참조).

또 다른 단파복사의 오차가 경도와 계절 변화에 의해 나

타난다. 그리고 이 오차는 제곱근오차(RMS)를 구해 정량화

할 수 있다. 위도에 따른 경도와 월 평균된 값이 그림 8.4a

에 나타냈다. 2차원 분포의 차이가 동서 평균한 값 6 W m-2 

보다 크게 나타난다. 이것은 모델 오차는 보통 공간규모가 

작을수록 그리고 시간규모가 짧을수록 크게 나타나는 것과 

일치한다. 그림 8.4a 은 또한 개개의 모델의 오차보다 다중 

평균된 값의 오차가 작다는 것도 보여주고 있다. 이 관계는 

우주공간으로 향하는 단파복사에너지인 경우 모든 위도에서 

나타나고 있다. 전지구 평균된 RMS 오차에 대한 개각각의 

모델의 오차는 15-22 Wm-2 정도인 것을 알 수 있다. 반면에 

다중 평균된 값은 13.1 W m-2 이다. 왜 다중 평균된 값이 관

측에 더 가까운가는 계속 연구해야 할 주제이다 언뜻 생각

할 수 있는 설명은 모델의 값이 참값 주위에서 나타난다는 

것이다. 그러나 왜 이렇게 나타나야만 하는지 설명하기 힘들

다.

TOA에서 단파순복사는 표면과 대기로부터 우주로 향하는 
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그림 8.4. 위도에 따른 모델의 Root-mean-square(RMS) 에러(a) 우
주로 반사되는 단파복사(b) 상향 장파복사.

장파복사(즉, 적외복사)에 의해 상쇄된다. 전지구적으로 연

평균된 상쇄는 거의 일치한다. 장파복사는 전적으로 대기의 

온도, 습도, 구름과 표면온도에 의해 좌우된다. 일부 예외를 

제외하면, 모델은 관측된 동서평균값과 10 W m-2 정도의 차

이를 보인다(5% 에러). 모델은 적도부근에서 최소값을 잘 재

현하고 있다. 적도에서는 장파를 방출하는 유효높이가 커지

기(즉, 유효온도가 작아짐) 때문이다.

우주로 복사되는 장파복사의 계절 변동은 모델이 잘 모의

하고 있다(그림 8.4b참조). RMS 에러는 극에서 약 3% 

OLR(outgoing LW radiation), 적도에서는 10% 정도이다. 다

중모델 평균값은 약 2~6% 정도로 나타나며, 개개의 모델보

다 작은 값을 갖는다.

기후 평형을 위해서는 TOA에서의 순복사(SW+LW)의 국

지적인 비평불균형은 연직 적분된 순 수평 에너지 발산(해양

과 대기에 의해 유도된)에 의해 평형이 이뤄져야 한다. TOA

에서 단파와 장파 플럭스가 잘 모의되고 있다는 것은 대기

와 해양에 의해 극으로 수송되는 총에너지가 잘 모의되고 

있다는 것을 암시한다. 이것은 극으로 수송하는 에너지량을 

10% 오차를 가지고 잘 모의하고 있는 모델을 통해서 확인할 

수 있다. 이것이 표면적으로 모델을 조사하는데 중요한 점을 

나타내고 있지만, 현재 모델은 이것과 연관된 다른 에러에 

의해 모델이 관측과 유사하게 나타나는 경우일 가능성도 있

다. 만약 대기가 관측된 에너지를 수송하지 못할 때, 해양이 

더 많은 수송을 담당한다는 것을 제시한 이론적이고 모델을 

이용한 연구가 있다(예, Shaffrey and Sutton, 2004).

8.3.1.2 수증기와 강수

물은 생명에 근원이 된다. 만약 어떤 지역에서 강수의 계

절패턴이 바뀔 때 나타날 수 있는 영향은 엄청나다. 때문에, 

모델이 전구강수 분포나 지역강수를 잘 모의하는지를 평가

하는 것은 현실적으로 중요한 문제이다. 태양입사와 대륙분

포에 의해 결정되는 기온의 계절분포와는 다르게 강수변동

은 여러 종류의 대기의 불안정과 지형에 의한 연직운동에 

크게 좌우된다. 강수의 계절변동을 잘 모의하기 위해서는 모

델은 여러 과정을 올바르게 표현해야 한다(예, 증발산, 응결, 

수송). 이것에 대해서 8.2와 8.6에 좀 더 자세히 다루고 있

다. 이 절에서는 강수와 수증기 분포에 대해 다룬다.

그림 8.5a과 그림 8.5b는 각각 관측의 연평균 강수량과 다

중모델의 평균값을 나타낸다. 큰 규모로 보면, 고위도의 낮

은 강수량은 그 지역의 낮은 증발량과 낮은 포화수증기압을 

반영하고 있다. 또한 모델은 열대수렴대(ITCZ)가 적도에서 

약간 치우쳐있기에 나타나는 태평양 적도부근의 낮은 강수

량 분포를 잘 모의하고 있다. 중위도 지역의 최대값이 나타

나는데 이것은 아열대지역의 하강운동에 의한 강수의 억제

와 중위도의 저기압시스템 때문이다. 모델은 이런 큰 규모의 

강수분포를 잘 모의하고 있는데 이것은 모델이 대기순환을 

잘 모사하고 있다는 것을 말하고 있다. 게다가 8.3.5절에 제

시되고 있듯이 강수의 연변화 모의에 있어 지난 수년간 많

은 진전이 있었다.

모델은 또한 강수 수렴대와 아마존지역의 강수를 작게 모

의하고 있지만 열대우림 지역은 잘 모의하고 있다. 그러나 

자세히 살펴보면, 관측과 비교하여 다른 점이 있다. 모델에

서 남태평양수렴대(SPCZ)가 위도에 평행하게 동쪽으로 너무 

치우쳐 나타나고 있다. 열대 대서양에는 강수량의 최대값이 

너무 작게 모의되고 있으며 강수분포가 적도 남쪽으로 치우

쳐 있다. 또한 대부분 모델에서 인도-태평양 온난역에서 강

수량의 동서 분포에 에러가 나타난다. 인도양 서쪽과 해양성 

대륙에 관측에 비해 많은 강수를 나타낸다. 이것은 워커순환

의 상승영역의 차이를 가져와 엘니뇨와 연관되는 원격상관 

패턴을 변화시킬 수 있다(예, Turner et al., 2005). 벵갈만은 

몬순 모의와 연관된 건조한편차가 존재한다.

다중모델 평균(그림 8.5)이 모델 성능을 보여주고 있지만, 

많은 개개의 모델이 특히 열대지역의 강수량 편차를 나타내
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그림 8.5. (a)관측된 (b)모의된 연평균 강수량(cm).

고 있다(예, Johns et al., 2006). 이런 편차가 접합모델의 

SST의 에러 때문일 가능성이 있지만, 대기모델만을 이용할 

때도 비슷한 편차가 나타난다(예, Slingo et al., 2003). 이것

은 여러 모델들이 열대의 강수량 변화의 부호조차 서로 일

치시키지 못하는 이유 중 하나일 것이다(10장 참조).

열대 육지와 해양의 강수분포를 결정하는 것은 대류활동

과 대규모 순환의 상호작용이다. 대류활동은 다양한 공간과 

시간규모를 갖는다. 그리고 최근 평균 열대기후와 지역적 강

수량 분포를 결정하는데 다양한 규모들 사이의 상호작용이 

매우 중요하다는 것이 제시되고 있다(예, Khairoutdinov et 

al., 2005). 열대 육지에서는 일변화가 주로 나타나지만, 많

은 모델이 아직 이른 아침에 강수량 최대가 나타나는 것을 

모의하지 못하고 있다. 그 대신에 모델은 정오 전에 많은 강

수를 모의하고 있다(Yang and Slingo, 2001; Dai, 2006). 이는 

모델에서 육지의 에너지 수지의 문제점을 말해주고 있다. 비

슷하게 인도네시아의 복잡한 섬들 부근에서 나타나는 해륙

풍이 인도-태평양 온난역의 강수를 잘 모의하지 못하는 원

인이 된다(Neale and Slingo, 2003). 해양의 ITCZ를 따른 강

수 분포는 종관 그리고 계절내 시간규모로 나타나는 날씨 

시스템에 의한 대류활동에 의해 결정된다(예, Madden- 

Julian Oscillation(MJO); 8.4.8 절 참조). 이 시스템은 열대 

파동과 접합된 대류활동과 관련이 있지만, 모델에서 잘 모의

되지 못하고 있다(예, Lin et al., 2006; Ringer et al., 2006). 

따라서 평균 강수량 분포를 만드는 강수 시스템이 잘 모의

되지 못하여 강수의 일변화의 특징을 올바로 나타내지 못하

는 결과를 가져온다(예, Dai, 2006). 많은 모델이 강수 빈도

는 과다하고 강도는 약하게 모의하고 있다.

강수분포는 대기의 습도, 증발, 응결 그리고 수송과정과 

밀접하게 연관된다. 좋은 전구 증발량 관측자료는 아직 없

다. 그리고 응결과 수증기의 연직 수송은 종종 전지구적으로 

모의하기 어려운 아격자 규모의 대류활동에 의해 결정된다. 

습윤 지역의 경년변동규모의 수증기 수송에 대한 가장 좋은 

평가 방법은 모델과 관측된 유선흐름을 비교하는 것이다. 이 

값은 대기의 수송과 평형이 되어야 하는데 이는 장기간 규

모로 보면 지면의 물의 양은 거의 변함이 없기 때문이다

(Milly et al., 2005; 8.3.4.2절 참조).

PCMDI의 MMD의 유출수 분석이 아직 수행되지 않았지

만, 증발, 수송과 응결과정은 대기 습도 분포에서 추정할 수 

있다. 모델은 위도와 고도가 높아질수록 습도의 감소를 잘 

재현하고 있다. 그러나 이것은 실제와 유사한 기온을 모의함

으로써 나타나는 결과이기에 모델을 실제 평가하는 것은 아

니다. 동서 평균과 연평균된 습도의 다중모델 평균의 오차는 

재분석자료와 비교하여 대류권 하층에서 10% 미만이다. 그

러나 대류권 상부의 평가는 관측자료의 불확실성으로 이뤄

지기 힘들다.

수증기 분포의 에러는 우주로 향하는 장파복사에 영향을 

미칠 것이다(8.3.1.1.2절 참조). 사실 관측에서 나타나는 습

윤지역과 건조지역 사이의 장파복사에너지 차이가 모델에서 

잘 모의되고 있어 수증기 분포의 에러가 TOA에서 순복사에 

큰 영향을 주지 않는다는 것을 말하고 있다. 그러나, 전구기

후 민감도에 큰 영향을 주는 수증기 되먹임 작용의 크기가 

온난화에 의한 수증기 변화에 의해 결정된다. 그리고 이 되

먹임 작용을 잘 표현하는 능력의 모델은 프로세과정 연구를 

통해 더 좋은 평가가 이루어 질 것이다(8.6절 참조).

8.3.1.3 중위도 폭풍우

중위도 저기압이 전지구 기후에 미치는 영향은 그것이 열

과, 운동량과 수증기를 수송하는 역할을 한다는 것으로 추측

할 수 있다. 지역적으로 이들 중위도 폭풍우는 강수를 공급

하는 일을 하지만 때로는 파괴적인 홍수와 강풍을 동반한다. 

이 때문에, 기후변화가 중위도 저기압에 미치는 영향은 매우 

중요한 관심거리이다. 저기압 활동을 찾은 몇 가지 방법 중

(예, Paciorek et al., 2002), 중위도 저기압을 찾고 위치추적 

분석법으로 발생빈도와 이동에 대한 직접적 정보를 알 수 

있다(Hoskins and Hodges, 2002, 2005). 모델의 저기압 분포

와 특징은 재분석 자료(3장)와 비교할 수 있다.

AMIP-2 분석(Hodges, 2004; Stratton and Pope, 2004)의 
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그림 8.6. 동서 평균된 해양의 연평균 열 수송량.

그림 8.7. 해양에서 나타나는 연평균 동서방향 바람 응력의 동서방향으
로 평균한 분포.

결과는 관측된 SST로 수행된 모델은 폭풍경로(storm track)

의 위치를 올바르게 모의함을 나타낸다. 그러나 대부분 모델

이 저기압 활동성과 분포에 대해서는 에러를 보인다. 특히, 

폭풍경로는 관측보다 더 동서로 늘어져 있게 모의된다. 

Lambert and Fyfe(2006)은 PCMDI의 MMD 분석으로 해양모

델을 포함하고 있는 최근 모델이 양반구에서 저기압 발생 

빈도를 약간 작게 모의한다는 것을 발견하였다. 그러나, 북

반구에서 강한 폭풍은 약간 많게 모의하며, 남반구에서는 작

게 모의하였다.

모델 해상도의 증가가(지난 수 년 동안의 특징) 특히 관측

자료의 신뢰도(Hodges et al., 2003; Hanson et al., 2004; 

Wang et al., 2006)가 높은 북반구의 중위도 저기압 모의에 

개선을 가져왔다(Bengtsson et al., 2006). 역학코어와 물리과

정의 개선이 또한 재분석 자료와 비슷한 수준의 모의를 가

능하게 하였다(Ringer et al., 2006; Watterson, 2006). 아직 

여러 문제가 남아 있지만, 중위도 저기압 모의에 대한 모델

모의 능력이 점차로 개선되고 있다고 말할 수 있다.

8.3.2 해양

앞서 언급한 것과 같이, 이 장은 기후모델의 일시적인 반

응에 영향을 주는 여러 변수에 중점을 두고있다(8.6절 참조). 

공간의 제약으로 이 절의 많은 분석 결과가 부록에 제시되

어 있다. 모델의 자연적이인 내부 변동은 8.4절에서 찾을 수 

있다. 여기서 수행된 비교는 복사강제력의 추정에 대한 불확

실성과 관측자료의 표본 추출 문제를 고려할 필요가 있다(2

장과 5장 참조). 별다른 언급이 없을 때는 모든 결과는 

PCMDI의 MMD을 이용하였다.

8.3.2.1 모의된 평균온도와 염분 분포

기후반응을 결정하는데 포함되는 해양 변수를 살펴보기 

전에, 대기와 해양 사이의 플럭스에 대해 알아보는 것이 중

요하다. 표면의 플럭스는 해양 모의에 매우 중요한 역할을 

한다. 대기와 해양은 접합되어 있기 때문에 해양 모의의 특

징은 대기 모의에 되먹임 되어 결국 표면 플럭스에 영향을 

미친다.

불행하게도 전체 표면 열과 물 플럭스의 좋은 관측자료가 

없다. 보통, 이들 변수는 온도와 바람 등과 같은 다른 변수

으로부터 추정된다. 결과적으로 관측자료의 불확실성은 열 

플러스 경우에 m2 당 수십 W로 꽤 큰 편이다. 플럭스를 평

가하는 또 다른 방법은 해양의 수평 수송을 살펴보는 것이

다. 장기 평균을 한 경우, 해양의 열과 물 용량은 작은 값을 

갖게 되어 수평 수송과 표면 플럭스와 평형을 이루게 된다. 

열 수송은 관측자료를 통해 잘 추정할 수 있기에 여기서는 

그 결과를 제시하고 있다.

45°N 북쪽지역에서, 대부분 모델은 관측과 비교하여 과도

한 열을 북쪽으로 수송하는 것으로 모의하고 있다(그림 8.6). 

그러나 관측자료에 불확실성이 있다. 45°N 에서는 예를 들

면, Ganachaud and Wunsch(2003)가 추정한 0.6 x 1015 W 와 

가까운 값을 모의하고 있다. 45°N에서 적도까지는 대부분 

모델이 관측에서 추정된 값과 유사한 크기를 제시하고 있다. 

열대와 남반구의 아열대 지역에서는 대부분 모델이 적도에

서 남쪽으로 수송되는 열을 작게 모의하고 있다. 남반구의 

중위도, 고위도에서는 모의된 열 수송의 크기가 관측과 유사

하게 나타난다.

해양의 열플럭스는 큰 계절적 변동을 나타내므로 중위도

에서 해양의 열저장은 계절변동을 나타낸다. 해양의 열저장

은 표면 온도의 계절 변화를 감쇄시키거나 지연시키는 역할

을 한다. 여기서 평가되는 모델은 관측에서 나타난 해양의 

열저장과 비슷한 결과를 보여주고 있다(Gleckler et al., 

2006a). 큰 편차가 나타나는 지역은 열대지역이므로, 이곳에

서 중위도와 고위도로 열을 수송하는 것 또한 편차를 보이

고 있다.

표면 바람응력의 동서 성분의 연평균 값은 관측과 유사하
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그림 8.8. 연평균 동서방향 평균된 SST 에러(모델 minus 관측)의 분포.

그림 8.9. 시간 평균된 관측 온위(℃), 전 해양에서 동서 평균된 값(등치선)과 다중 모델 평균 에러(모델 minus 관측, 색).

다(그림 8.7). 대부분 위도에서, 재분석 자료는(관측에 의해 

계산된 대기모델자료를 기반으로 한) 모델결과 범위내의 값

을 갖는다. 중위도와 저위도에서 모델이 모의한 값의 분포는 

상대적으로 작고 재분석 값과 유사하게 나타난다. 중위도-

고위도 지역에서는 모델이 모의한 바람 응력의 최대 값이 

재분석의 자료에서 적도방향으로 나타난다. 이러한 에러는 

특히 재분석자료의 불확실성이 큰 남반구에서 크게 나타난

다. 대부분 모델은 남반구 바람응력의 최대로 나타나는 지역

이 재분석 자료에서 나타난 곳보다 북쪽에서 보이고 있다. 

규준 실험에서 나타난 남반구 바람 응력의 에러는 아래에 

제시한 것과 같이 기후변화 환경에서 해양의 열흡수에 영향

을 줄 것이다.

개개의 모델이 보이는 동서 평균된 SST의 오차는(그림 

8.8) 중위도와 고위도에서 나타난다. 이 모습은 특히 모델이 

차갑게 모의하고 있는 북반구 중위도에서 두드러진다. 대부

분 모델이 이런 한랭편차를 보인다. 이것은 아마도 플러스 

문제이기보다는 북대서양 해류의 경로를 제대로 모의하지 

못하기 때문이거나 해양모델 문제로 인한 것일 것이다. 60°S 

부근의 동서평균에서는 온난편차가 나타난다. 많은 모델들

이 남반구 해양의 SSTs에서 강한 온난편차를 보이고 있다.

개개의 모델의 SST 편차는 대부분 모델이 열대 해양의 동

쪽 해안부근에서 온난편차를 갖는다는 것을 보여주고 있다. 

이것은 또한 다중모델 평균에서(그림 8.2a)도 확인할 수 있

다. 아마도 이 문제는 충분하지 않은 해상도로 인한 바람 응

력과 해양의 용승과 하층운을 작게 모의하고 있는 것과 연

관이 있을 것이다(8.2와 8.3.1절 참조). 이 영역은 또한 모델

이 다양한 값을 나타내는 지역으로 이런 문제점의 크기가 

다양하게 나타남을 알려주고 있다. 다른 지역으로 북대서양

을 들 수 있다. 위에서 언급한 것과 같이, 많은 모델이 SST 

경도가 큰 이 지역의 북대서양 해류의 위치를 제대로 모의

하지 못한다.

이런 에러에도 불구하고 SST의 모의는 실제와 유사한 값

을 나타낸다. 모든 위도에서, 동서평균한 다중모델 평균값의 

SST 편차는 2℃ 보다 작게 나타난다. 이 값은 모델이 플러
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스 보정을 하지 않았다는 것을 고려하면 꽤 작은 값이다. 대

부분 지역의 SST 편차 또한 2℃ 보다 작게 나타난다. 일부 

좁은 영역에서 이보다 큰 오차를 보이고 있다. 그러나 작은 

SST 오차이지만 다양한 변동과 원격상관을 유도할 수 있다

(8.4 절).

대부분 위도에서 200에서 3,000 m 의 깊이에서 동서 평균

된 다중모델 해수 온도는 과도하게 높게 나타난다(그림 8.9). 

편차의 최대값은(약 2℃) 북대서양 심층수(NADW)가 생성되

는 지역에서 나타난다. 그러나 200 m 보다 얕은 곳은 평균 

수온이 너무 차갑게 나타난다. 최대 한랭오차는(1℃ 보다 크

다) 북반구의 중위도 표면에서 나타난다. 대부분 모델은 다

중평균값과 비슷한 에러 분포를 보이고 있다. CNRM-CM3

와 MRI-CGCM2.3.2은 예외를 보이는데 이들은 중위도, 저

위도 해양에서 너무 차가운 수온을 보이고 있다. GISS-EH 

모델은 아열대 수온약층에서 매우 차가운 수온을 보이며 

FGOAL-g1.0 의 북반구 에러 분포는 모델 평균과 비슷하게 

나타난다. 이런 에러의 크기는 AOGCM의 초기화 방법에 좌

우된다(8.2.7절).

해양 상층 200 m 에서는 차갑고 그 밑에서는 따뜻한 편차

가 있다는 것은 수온약층이 너무 분산돼 나타나는 것을 의

미한다. TAR에서도 나타난 이런 문제는 남반구의 바람응력

의 에러 때문인 것 같다. 그리고 부분적으로는 NADW의 형

성과 혼합이 원인일 것이다. 중위도와 저위도의 수온약층 하

부에서 수온에 대한 다중모델 평균오차(너무 따뜻한 것)와 

염분오차는 밀도오차를 상쇄시킨다. 그리고 이것은 아래에 

언급한 것과 같이 Antarctic Intermediate Water(AAIW)의 형

성과 관련이 있다.

8.3.2.2 기후반응에 중요한 순환 특징

8.3.2.2.1 남북방향의 역전 순환(Meridional Overturning 

Circulation, MOC)

MOC는 현재 기후에 중요한 요소이고, 많은 모델들에서 

미래에 이것의 변화를 예측하고 있다(10장). 불행하게도, 이 

순환의 많은 특징들이 잘 관측되지 못한다. MOC는 따뜻하

고 염분이 많은 물을 대기에 의해 냉각되는 북대서양 고위

도로 수송하고 있다. 이 지역에서는 물의 밀도가 증가하여 

침강한다. 이 물은 남반구로 향하여 세계 해양의 다른 물과 

혼합된다.

모델은 MOC의 중요한 모습을 모의하며 또한 바람에 의한 

표면 순환을 잘 모의한다. 열대와 아열대에서는 이 순환은 

꽤 얕은 범위에서 나타난다. 그러나 Drake Passage(55°S)의 

위도에서는 바람에 의한 순환이 더 깊은 곳(2 to 3 km)까지 

확장된다. 대부분 모델은 바람에 의한 순환을 보여준다. 역

전순환의 강도나 패턴은 모델마다 꽤 다양하게 나타난다. 

GISS-AOM 은 강한 역전순환을 보이며 이 크기는 40 to 50 

Sv(106 m3 s–1) 정도이다. 관측된 값은 18 Sv(Ganachaud and 

Wunsch, 2000) 정도이다.

대서양의 MOC는 꽤 깊은 곳까지 흐르고 있기에 관측과 

모델에서 해양에 의한 북쪽으로 향하는 열 수송의 많은 부

분을 담당하고 있다(예, Hall and Bryden, 1982; Gordon et 

al., 2000). 그림 10.15는 20세기 모의결과에 나타난 대서양 

30°N 지점의 MOC 인덱스를 보나타내고 있다. 대부분 모델

이 관측의 불확실성내의 MOC 강도를 보이지만, 몇몇은 높

거나 낮은 값을 보이거나 심각한 표류현상을 나타내고 있다.

전반적으로 TAR이후로 MOC 모의가 개선되었다. 이것은 

부분적으로 혼합과정의 개선과 고해상도 해양모델의 사용

(8.2절) 그리고 표면 플럭스를 더 잘 모의하기 때문이다. 이

것은 또한 각 모델의 MOC에서도 나타난다. 이들의 특징은 

다음과 같이 요약된다. (1) 유선함수를 통해 알 수 있듯이 

Greenland- Iceland-Norwegian와 Labrador Seas 등의 60°N 

북쪽의 심층수 형성지역이 좀 더 실제와 유사하게 나타난다

(예, Wood et al., 1999).(2) 심층수는 혼합과정이 활발하지 

않기에 자신의 성질을 유지하면서 북대서양 북쪽에서 침강

하고 대서양 30°S(Danabasoglu et al., 1995) 부근에서 표면으

로 나온다. 이 과정의 개선점들이 아직 많이 있지만, 모델이 

향상된 모의 능력을 보이고 있다.

8.3.2.2.2 남반구 해양의 순환

남반구 해양의 바람응력의 오차는 이 지역의 해양순환을 

모의하는데 큰 영향을 준다. 바람응력의 오차는 Antarctic 

Circumpolar Current(ACC)의 위치를 북쪽으로 치우쳐 모의

하게 한다(Russell et al., 2006). ACC 북쪽에서 AAIW가 형

성되기에 AAIW의 성질이 왜곡되어 나타난다(온도와 염분이 

높아진다: Russell et al., 2006). AAIW를 잘 모의하지 못하

기에 온도와 염분의 변화로 수온약층이 분산되어 이 지역의 

평균값에 편차를 만들어 낸다. 남반구 해양을 모의하지 못하

는 것은 해양에 의한 열 흡수에 영향을 주기에 기후변화에 

따른 반응을 예측하는데 영향을 준다. 복사강제력이 증가할 

때, 모델은 남반구 해양의 혼합을 약하게 모의하여 해양의 

열 흡수를 약하게 추정할 것이다 만약 모델의 혼합이 강할 

때에는 열 흡수를 과대하게 나타낼 것이다. 해양의 열 흡수

에 대한 이 에러는 해수면상승을 예측하는데 영향을 준다. 

이 주제에 관한 자세한 내용은 10장에 제시되어 있다.

8.3.2.3 해양모델 모의의 요약

전반적으로 이 보고서에서 다루는 모델은 TAR에 제시된
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그림 8.10. 기준이 되는(1980년~1999년) 북반구(위)와 남반구(아래)의 해빙 분포로서 표 
8.1에 제시된 14개의 AOGCMs에 모의된 것임. 왼쪽은 3월에, 오른쪽은 8월에 대한 것
으로 Arzel et al.(2006)에서 가져옴.

(McAvaney et al., 2001) 해양의 평균상태를 모의하는데 개

선이 진행되었다. 모델이 더 이상 플러스 보정을 사용하지 

않지만 이런 모의 능력의 향상을 가져왔다. 이것은 물리적 

매개변수화의 개선과 해상도 증가(8.2절 참조), 표면의 플럭

스의 개선 등이 모델 모의에 좋은 영향을 미쳤다는 것을 말

하고 있다. 수온약층의 온도와 염분의 오차는 아직 크지만 

많은 모델에서 감소하고 있다. 북반구에서는 많은 모델이 아

직 해양 상층에서 한랭오차를 나타내고 있다. 이 오차는 표

면 부근에서 크게 나타나 얼음-알베도 되먹임을 왜곡시킬 

수 있다(8.3.3 참조). 남반구 해양은 서풍응력이 적도 쪽으로 

치우쳐 나타나는 것이 복사강제력의 증가에 대한 모델의 반

응에 영향을 줄 것이다.

8.3.3 해빙

고위도의 기후변화의 크기와 분포는 해빙의 특징에 의해 

크게 영향을 받는다. 그러나 모델의 해빙에 대한 평가는 관

측자료 부족으로 제약을 받는다(예, ice thickness)(4.4 절 참

조). 해빙 오차를 추정할 수 있더라도 이 원인을 찾아내는 

것은 어려운 일이다. 원인은 해빙모델 자체의 오류 때문일 

수도 있고, 아니면 대기와 해양 모의의 편차에

서 올 수 있다(8.3.1, 8.3.2절과 11.3.8절 참조).

역학과 열역학과정을 포함한 AOGCMs의 해

빙 모델은 점차 복잡해지고 있지만, 해빙 모의 

능력의 향상은 명확하지 않다(그림 8.10 과 

TAR 그림 8.10의 비교; 또는 Kattsov and 

Källén, 2005, 그림 4.11). 그러나 어떤 모델에

서는 해빙의 분포와 계절변화 등이 잘 재현되

고 있다.

모델을 평가하기 위한 가장 신뢰할 만한 변

수는 해빙영역의 계절변화이다(즉, 얼음 끝으로 

둘러싸인 면적 자동으로 15% 선으로 정의; 4.4

절 참조). 모델마다 큰 차이를 보이지만, 다중

모델 평균된 해빙영역은 관측과 꽤 유사하게 

나타난다. 15개 AOGCMs 중 14개 모델에서(한 

모델은 비정상적인 해빙영역을 보여 제외됨) 

북반구에서 관측보다 약 1 x 106 km2 정도 해

빙의 양이 더 많게 모의되었다. 반면에 남반구

에서는 9월에 해빙의 양이 너무 많고(~2 × 106 

km2) 3월에 너무 적게 나타나는 등의 연변화가 

과장되어 나타났다. 많은 모델이 양반구의 해

빙 영역은 잘 모의하고 있더라도 해빙의 지역

적 분포를 제대로 모의하지 못했다(Arzel et al., 

2006; Holland and Raphael, 2006; Zhang and Walsh, 2006). 

다중모델의 표준편차로 알 수 있는 해빙영역의 변화는 일반

적으로 남반구보다 북반구에서 좁게 나타난다(Arzel et al., 

2006). 심지어 가장 좋은 경우라도(북반구 겨울철), 해빙영역

은 평균의 50%을 초과하여 나타나고, 해빙두께 또한 큰 변

화를 보이고 있다. 이는 해빙의 감소에 대한 추측이 아직 불

확실하다는 것을 암시한다. 모델 해빙의 편차는 전구기후 민

감도에 영향을 줄 것이다(8.6절 참조). 현재 기후모의에서 상

대적으로 넓은 영역의 해빙을 갖는 모델은 민감도가 높게 

나타난다. 극지에서 변화의 크기가 작거나 평균적인 모델에

게 이런 현상은 더욱 분명하게 나타난다.

해빙의 편차의(특히 분포) 주된 원인은 해양의 연직과 수

평 혼합뿐만 아니라(Arzel et al., 2006) 고위도의 바람의 편

차 때문이다(Bitz et al., 2002; Walsh et al., 2002; Chapman 

and Walsh, 2007). 또한 대기 경계층을 부적절하게 매개변수

화(야간이나 겨울철 해빙 위에서 나타나는 안정한 상태하의)

하여 나타난 표면 플럭스의 에러나 일반적으로 고위도 구름

의 오차 등이 그 원인이다(예, Kattsov and Källén, 2005).
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8.3.4 지표면

지면모델의 평가는 관측자료의 부족으로 제약이 많다. 육

지표면 과정은 숨은 현열과 잠열을 나누는데 중요한 영향을 

미친다. 이것은 물을 유출할지 혹은 증발시킬지 결정하는 일

이나 표면 알베도를 결정하거나 눈을 녹이거나 얼음이 어는 

것 그리고 탄소와 운동량 플럭스에 영향을 주는 등의 과정

을 통해 이뤄진다. 이들 중 대규모적으로나 장기간에 걸쳐 

평가된 것이 없다. 따라서 이 절에서는 몇몇 관측자료가 있

는 변수에 대해서만 평가를 실시하고자 한다.

8.3.4.1 적설량

AMIP-2의 분석과 비교결과와 최근의 AOGCM 결과는 모

델이 관측과 유사한 적설량을 모의하고 있음을 보여준다. 그

러나 아직 문제점은 남아있다. Roesch(2006)은 최근 모델이 

겨울철 강수량이 많아져서 봄철에 snow water equiv-

alent(SWE)을 과도하게 모의하고 있음을 보였다. Frei et 

al.(2005)은 AMIP-2 모델이 북아메리카에서 SWE의 계절변

화와 공간분포는 잘 모의하고 있지만, 봄철에 과도하게 

SWE가 없어지는 것을 발견하였다. 대륙 규모로 보면, 북아

메리카 대륙의 SWE 월별 최대값이 관측 값인 1,500 km3 의 

±50% 내에서 변하고 있다. 이 크기는 대륙의 물수지에 영

향을 줄만한 정도이다. 적설면적(snow cover area, SCA)은 

최근 모델이 잘 모의하고 있다. 그러나 경년변동은 너무 작

게 나타난다. Frei et al.(2003)은 월별 관측값이 AMIP-2 모

델의 4분위수 범위안에 있다는 것을 보였다. 고무적이게도 

SCA(Frei et al., 2005)의 모의에 있어 초기 AMIP-1 모의보

다 중요한 개선이 이루어졌다. 최근 AOGCMs과 AMIP 모델

은 1979~1995년간의 연평균 SCA 감소를 잘 재현하고 있다. 

그리고 대부분 모델이 20세기 동안 관측된 십년 주기 변동

을 잘 모의하고 있다. 이런 개선에도 불구하고, 일부 모델은 

SCA을 과대하게 모의하고 있다.

식생에 의한 눈(snow) 영역의 변화를 결정하는 것이 어렵

기 때문에 삼림이면서 적설지역은 알베도의 큰 차이가 존재

한다(Roesch, 2006). 관측된 기상환경에서 적설량을 모의하

는 모델의 성능은 여러 비교연구를 통해 이뤄졌다. 개개의 

격자 규모로 보면, 중위도(Slater et al., 2001)와 알프스

(Etchevers et al., 2004) 지역에서 모델들은 관측값이 포함된 

범위로 모사하고 있다. 그러나 고위도 강 유역의 여러 격자

규모에서는 한계를 나타낸다(Nijssen et al., 2003). 이는 순복

사와 적설량의 비율과 식생의 상호작용을 연관시키기 어렵

기 때문이다.

8.3.4.2 육지의 물수지

기후모델의 물수지 부분에 대한 평가는 주로 AOGCMs에

서 따로 이루어졌다(Bowling et al., 2003; Nijssen et al., 

2003; Boone et al., 2004). 이것은 강수, 눈 녹음과 순복사의 

변동으로 기후모델의 유출수를 평가하기 어렵기 때문이다. 

그러나 몇몇 시도가 있었는데, Arora(2001)는 AMIP-2을 이

용하여 Canadian Climate Model이 관측과 유사한 전구 물순

환을 모의하는 것을 보였다. 그러나 강수와 유출수의 지역적 

변동은 관측과 차이를 보였다. Gerten et al.(2004)은 

Lund-Potsdam-Jena(LPJ) 모델의 물순환 성능을 평가하여 

모델이 전구 물순환 모델과 비교해서 유출수와 증발산을 잘 

모의하고 있음을 제시하였다. 사용된 LPJ 모델은 Sitch et 

al.(2003)이 사용한 버전의 물순환 모의를 개선한 것이다.

Milly et al.(2005)은 MMD을 이용하여 관측된 20세기에 

관측된 지역적 육지 물순환 추세의 원인이 대기 성분과 태

양복사량의 변화 때문인지를 조사하였다. 9개 기후모델을 

이용한 20세기 기후의 26개 앙상블을 분석하여 그들은 모델

들이 관측과 유사한 유출수를 나타냄을 보였다. 게다가, 모

델은 165 개의 장기간 유속자료에서 나타난 유출수 추세를 

정량적으로 나타낼 수 있었다. 그들은 대기 조성과 태양복사

가 유출수에 미치는 영향은 적어도 부분적으로 예측 가능하

다고 주장하였다. 이것은 매우 중요한 진전이다. 물순환 매

개변수화의 한계에도 불구하고, 모델은 대기 조성과 태양복

사의 변화로 인한 20세기 유출수의 변화를 잘 모의하였다. 

이는 예측을 위한 이 모델의 높은 신뢰성을 말하고 있다.

8.3.4.3 표면 플럭스

TAR 이후 많은 노력에도 불구하고, 기후모델의 태양복사

를 표현하는데 불확실성이 남아있다(Potter and Cess, 2004). 

AMIP-2와 최근 MMD 모델 결과는 태양복사를 모의하는 모

델의 능력을 평가할 수 있도록 한다. Wild(2005) and Wild et 

al.(2006)은 지구 표면에서 흡수되는 태양복사의 연평균 값이 

모델에서 큰 차이를 보인다고 제시하였다. 전구 지면관측과 

비교하여, Wild(2005)는 많은 기후모델이 태양복사의 흡수량

을 과대하게 모의하고 있음을 밝혔다. 이는 대기 흡수, 구름

과 에어러솔의 매개변수화의 문제 때문이다. 비슷하게 하향

적외복사(Wild et al., 2001)에도 불확실성이 있다. 지면에서 

태양복사와 적외복사 흡수의 불확실성은 불가피하게 표면 

현열과 잠열플럭스의 불확실성을 초래한다.
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그림 8.11. 모의된 월별 강수량, 평균 해면기압과 표면온도의 정규화된 RMS 오차.

8.3.4.4 탄소

TAR 이후 중요한 진전은 탄소를 모의하는 지면모델의 성

능을 조직적으로 평가하는 것이다. Dargaville et al.(2002)은 

1980~1991 사이의 대기 CO2 의 경년변동과 계절적 역학을 

모의하는 4개 전구 식생모델의 성능을 평가하였다. 오프라

인 강제력을 이용하여, 그들은 대기 수송모델과 더불어 이 

모델의 탄소 플럭스 모의 능력을 관측된 대기 CO2 농도와 

비교하여 평가하였다. 그들은 육지 모델이 계절변화의 크기

를 작게 모의하고 CO2의 봄철 흡수가 2개월 정도 빨리 나타

남을 보였다. 4개 모델 중 전구탄소수지를 두드러지게 잘 모

의하는 모델은 없지만, 모든 모델이 관측된 CO2 의 계절 변

동의 큰 특징을 잘 재현하였다. Sitch et al.(2003)에 의한 

LPJ 전구 식생모델의 평가에서 모델은 관측된 식생패턴과 

계절변동을 잘 재현하였다.

기후모델과 접합된 탄소 모델의 유일한 평가는 Coupled 

Climate-Carbon Cycle Model Intercomparison Project(C4MIP)

에서 실시되었다. Friedlingstein et al.(2006)는 관측된 방출량

을 이용한 과거의 CO2 모의에 대한 모델들을 비교하였다. 

시비효과의 크기와 육지와 해양의 흡수 등과 관련한 문제들

이 개개의 모델에서 나타났다. 그러나 미래 CO2 증가하에서 

이런 차이점이 나타난다(10장). 다른 몇 개의 그룹에서 기후

모델과 탄소모델의 접합에 대한 영향을 평가하고 있지만 육

지와 대기 모듈의 편차로 인하여 명확한 결과를 얻기 힘들

다(예, Delire et al., 2003).

8.3.5 모델 성능의 변화

기후모델링 커뮤니티에 의해 합의된 표준실험들(8.1.2.2절 

참조)은 모델 성능의 변화를 알 수 있도록 모델자료를 저장

하고 있다. 대부분 모델링 그룹은 또한 그들의 초기 모델

(circa 2000)의 결과를 Coupled Model Intercomparison 

Project(CMIP1&2)로 저장하고 있다. TAR은 이들 초기 모델 

결과를 이용한 평가 결과이다.

수집된 모델자료를 이용하여 모델 성능의 발전과정을 정

량적으로 파악할 수 있다. 이는 초기와 현재 모델의 모의 자

료가 있는 14개 모델링 그룹의 결과를 통해 쉽게 알 수 있

다. 한가지 중요한 것은 주요변수들의 계절적 변화 특징의 

모습이다. CMIP1&2 자료 중 월별자료는 표면온도와 강수량 

그리고 해면기압이 전부이다. 따라서 이들 자료를 중점적으

로 분석하였다. MMD 20세기 실험 조건이 CMIP1&2의 규준

실험과 같지 않지만, 이들 차이점이 아래에 제시한 결론을 

바꾸지는 못한다. 왜냐하면 대규모 기후의 특징이 기후변화

로 인한 작은 변화보다 더 지배적이기 때문이다.

AOGCMs의 계절변화를 모의하는 능력은 최근 모델이 강

수, 해면기압과 지면온도를 이전의 모델과 비교한 그림 8.11

에 제시되어 있다. 표준화된 RMS 오차는 에러를 제곱하고, 

격자 면적으로 가중평균을 이용하여 모든 모델의 12개월과 

전지구에 대해 더하여 구했다. 이 통계값은 공간분포와 계절

변화에 나타난 오차를 동시에 평가한다. RMS 에러를 관측

의 표준편차로 나누면 에러의 상대적 크기를 알 수 있다. 그
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림 8.11은 기압이 강수량보다 더 잘 모의되고 있으며, 표면

온도가 가장 잘 모의되고 있는 것을 말한다.

그림 8.11의 모델은 플럭스 보정의 사용유무에 따라 구분

된다(8.2.7절 참조). 초기 모델은 14개중 8개 모델이 플럭스 

보정을 사용하였다. 그러나 이들 중 2개 모델만이 이 방법을 

계속 사용하였다. 그림에서 몇 가지 결론을 말하면 다음과 

같다: 1) 플럭스 보정의 모델이 그렇지 않은 모델보다 에러

의 평균값이 작지만, 해면기압과 지면온도가 가장 에러가 작

은 모델은 플럭스 보정을 사용하지 않은 모델이다 2) 2개 이

외의 모델이 플럭스 보정을 사용하지 않지만, 최근 14개 모

델의 평균 오차가 이전 모델의 오차보다 더 작다 3) 플럭스 

보정을 하지 않은 모델이 사용한 모델과 비슷하게 평균적으

로 향상되고 있다. 마지막 문장의 예외는 플럭스 보정을 하

지 않은 모델의 해수면 기압의 평균 RMS가 약간 증가하는 

점이다. 이 경우 평균에서는 개선이 없었지만, 최근 모델 중 

3개가 최근 모델보다 해면기압의 에러가 작아졌다.

이 결과는 최근 사용되는 모델들이 TAR 때의 모델보다 

강수, 평균해면기압과 표면온도 등을 더 잘 모의하고 있다는 

것을 말하고 있다.

8.4 접합모델이 모의한 대규모 기후변동의 평가

대기-해양접합 기후시스템은 계절 내 주기부터 수 십년 

주기까지 다양한 모드를 나타낸다. 이들을 성공적으로 모의

하고 예측하는 것은 미래기후 예측에 사용되는 AOGCMs의 

신뢰성을 높이게 된다.

8.4.1 북반구와 남반구의 환상 모드(Annular Mode)

온실가스에 의한 AOGCMs 반응이 Northern Annular 

Mode(NAM)와 유사하게(예, Fyfe et al., 1999; Shindell et 

al., 1999) 나타난다는 연구로, NAM(3장과 9장 참조)을 실제

처럼 모의하는 것이 중요하게 간주되었다. 개개의 AOGCMs

의 분석으로(예, Fyfe et al., 1999; Shindell et al., 1999) 모

델이 순환과 온도 관계를 포함한 NAM과 NAO 패턴을 잘 

모의하고 있는 것이 제시되었다. 겨울철 기압(Osborn, 2004), 

겨울철 기온(Stephenson and Pavan, 2003)과 월별 기압 변화

(AchutaRao et al., 2004)의 다중모델 비교에서 AOGCMs의 

성능을 재확인했다. 또한 대서양과 태평양의 원격상관이 관

측과 비교하여 더 강하게 나타남을 알았다(Osborn, 2004). 

일부 모델에서는 이것이 모든 겨울철의 강한 극소용돌이와 

연관이 되었다. 본래 이 소용돌이는 대서양-태평양의 원격

상관이 강할 때만 관측된다(Castanheira and Graf, 2003)..

대부분 AOGCMs은 NAM과 NAO와 관련한 해면기압의 

변동이 과도하게 크다(Miller et al., 2006). NAM과 NAO의 

경년변동은 일부 AOGCMs에서 올바르게 모의되고 있다. 반

면에 다른 모델은 너무 변동이 심하다(Osborn, 2004); 변동

이 심한 모델의 경우, 아노말리 상태의 지속이 관측에 비해 

길게 나타난다(AchutaRao et al., 2004). 수 십년 변동의 크기

는(수 년 변동에 비해) AOGCM 규준실험에서 관측에 비해 

작게 나타난다. 그리고 외부강제력 하에서 재현되지 않는다

(Osborn, 2004; Gillett, 2005). 그러나 Scaife et al.(2005)는 모

델의 하부 성층권 순환을 미리 고정시킨다면 관측된 수 십

년 변동을 재현할 수 있음을 보였다. 대류권-성층권 접합과

정이 NAM 변동성을 완전히 모의하기 위해선 필요하다. 화

산 에어러솔(Stenchikov et al., 2002), 해수면온도 변동

(Hurrell et al., 2004)과 해빙편차(Alexander et al., 2004)에 

의한 NAM과 NAO의 반응은 관측과 일치한 특징을 나타냈

다. 그렇지만 원인과 결과를 명확히 구분하기는 힘들어 모델

의 신뢰성에 대한 한계를 보여주기도 한다.

북반구의 NAM과는 반대로 Southern Annular Mode(SAM; 

3장과 9장 참조)은 대류권 순환, 성층권 극소용돌이, 중위도 

폭풍경로, 해양순환과 해빙에서 그 자취를 찾을 수 있다. 

AOGCMs은 일반적으로 SAM을 실제와 비슷하게 모의한다

(Fyfe et al., 1999; Cai et al., 2003; Miller et al., 2006). 예를 

들면, 그림 8.12은 남반구 겨울철 모의된 SAM과 NCEP 

(NationalCenters for Environmental Prediction) 재분석자료의 

SAM과 비교한 것이다. 남극의 저기압과 60°S에서 적도쪽으

로 나타나는 고기압이 AOGCMs에서 잘 모의되고 있다. 2개 

AOGCMs을 제외하고 관측과 모의된 SAM의 공간 상관계수

는 0.95보다 크다. 또한 표면온도의 경우도, 양의 SAM과 연

관된 남극 대륙에 양의 온도편차를 몇몇 AOGCMs이 잘 모

의하였다(예, Delworth et al., 2006; Otto-Bliesner et al., 

2006). 지면온도는 SAM과 연관된 순환에 의한 온도이류에 

영향을 받으므로(Thompson and Wallace, 2000), SAM과 연

관된 순환도 실제와 유사하게 나타난다(그림 8.12).

AOGCMs에서 SAM이 공간분포는 잘 모의하고 있지만, 진

폭, 자세한 동서 구조와 시간에 따른 스펙트럼 등은 NCEP

의 결과와 차이를 보인다(Miller et al., 2006; Raphael and 

Holland, 2006). 예를 들면 , 그림 8.12는 모의된 SAM 분산

(SAM 진폭의 제곱)이 NCEP의 분산의 0.9-2.4배 정도임을 

보이고 있다. 그러나 이런 특징은 다중멤버 앙상블의 종류에 

따라 크게 차이를 보인다(Raphael and Holland, 2006). 그리

고 NCEP 자료의 SAM 시간변동은 지상관측소 자료와 잘 일

치하지 않는다(Marshall, 2003). 따라서 모의된 SAM과 
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그림 8.12. 앙상블 평균한 남반구 여름철(11월-2월)
의 해면기압(hPa)의 첫번째 EOF(Empirical 
Orthogonal Function)모드(기간: 1950년~1999년).

NCEP 재분석의 차이가 나타나는 원인이 모델이 문제인지 

관측이 문제인지 파악하기 힘들다.

이 문제를 해결하기 위해선 SAM 역학을 좀 더 이해해야 

한다. SAM이 해양과 성층권에 분명히 나타나고 있지만, 성

층권이 잘 표현되지 않고 미리 주어진 SSTs에 의해서 수행

된 대기 GCMs의 대류권에서도 잘 보인다(예, Limpasuvan 

and Hartmann, 2000; Cai et al., 2003). 심지어 하나 혹은 두 

개의 연직 층을 갖는 간단한 대기모델에서도 SAM과 비슷한 

변동이 나타난다(Vallis et al., 2004). 이 간단한 모델은 SAM 

변동과 연관된 역학 – 즉, 대류권 제트기류와 중위도 날씨 

시스템의 상호작용(Limpasuvan and Hartmann, 2000; Lorenz 

and Hartmann, 2001)을 모의하고 있다. 그럼에도 불구하고 

해양과 성층권은 SAM 변동에 중요한 영향을 줄 것이다. 예

를 들면, AOGCM 강한 SAM과 연관된 해양온도, 해양 열 

수송과 해빙분포를 보인다(Watterson, 2001; Hall and 

Visbeck, 2002). 이는 대기-해양 상호작용이 SAM 역학에 영

향을 줄 수 있음을 암시한다. 게다가 관측과 모델링 연구는

(예, Thompson and Solomon, 2002; Baldwin et al., 2003; 

Gillett and Thompson, 2003) 성층권과 적어도 남반구 봄과 

여름에 대류권 SAM에 영향을 줄 수 있음을 제시하고 있다. 

때문에 성층권-대류권과 해양-대기 접합과정을 정확히 모의

하기 위해서 SAM의 정확한 모의가 필요하다.

8.4.2 태평양 십년 주기 변동(Pacific Decadal Variability)

최근 연구는 Pacific Decadal Oscillation(PDO, 3장과 9장 

참조)이 전구 ENSO와 비슷하게 보이는 Interdecadal Pacific 

Oscillation 혹은 IPC(Power et al., 1999; Deser et al., 2004)

가 북태평양에서 나타난 것이라고 제시하고 있다. 자연적 혹

은 외부강제력의 수 십년 변동을 포함하고 있지 않는 

AOGCMs에서 SST의 주된 Empirical Orthogonal 

Function(EOF)로 IPO가 나타나는 것으로 보아 IPO은 내부 

변동에 의해 생성된 것임을 알 수 있다. 그러나 일부 

AOGCMs은 지구온난화에 대해 수 십년에 걸쳐(Cai and 

Whetton, 2000) El Niño와 비슷한 반응을 보인다(Cubasch et 

al., 2001). 그러므로 전부는 아니지만 일부 IPO와 PDO는 인

간의 활동에 의해 나타난 것일 수 있다(Shiogama et al., 

2005). IPO와 PDO은 부분적으로 ENSO 활동의 수 십년 변

화의 잔차로 간주될 수 있다(예, Power et al., 2006). 이들은 

상층해양의 혼합층의 영향으로 스펙트럼 주기가 길어지고

(즉, 저주기에 에너지가 증가)(Newman et al., 2003; Power 

and Colman, 2006) 아열대 로스비 파에의해 발생된다(Power 

and Colman, 2006). 열대의 수 십년 주기 변동은 중위도의 

영향(예, Barnett et al., 1999; Hazeleger et al., 2001)으로 나

타나며 이것은 IPO의 예측가능성을 말하고 있다(Power et 

al., 2006).

대기-해양 대순환 모델은, 심지어 해상도가 낮아 ENSO 

역학에 매우 중요한 적도 파동을 잘 표현하지 못하더라도, 

IPO와 비슷한 변동을 잘 모의하고 있다(예, Yeh and 
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Kirtman, 2004; Meehl and Hu, 2006). 몇몇 연구들은 모의된 

십년 주기 변동을 측정하는 객관적 방법을 제시한다. 예를 

들면, Pierce et al.(2000)는 ENSO와 비슷한 SST의 십년 주

기 변동과 관측의 상관계수가 0.56임을 발견하였다. 모의된 

것과 관측된 ENSO 모드의 상관계수는 0.79이다. 십년 주기

에서 작아진 상관계수는 남서태평양과 북아메리카의 서해안

을 따르는 북대평양 아북극 순환의 변동성이 관측과 비교하

여 작기 때문이다. 이것은 AOGCM에서 해안의 파동을 모의

하기 적합한 해상도를 갖지 못하기 때문이다. 십년 주기 변

동을 모의하는데 해안을 따른 파동을 올바로 표현해야 한다

는 것을 제시하는 연구가 있다(예, Meehl and Hu, 2006). 끝

으로 AOGCMs의 태평양 십년 주기 변동의 크기에 대한 연

구는 거의 없다. Manabe and Stouffer(1996)는 그들의 

AOGCM에서 그 변동의 크기를 제시했지만, IPO와 유사한 

변동에 대한 좀 더 자세힌 연구가 필요하다.

8.4.3 태평양 북아메리카 패턴(Pacific-North American 
Pattern)

Pacific-North American(PNA) pattern(3장 참조)은 이상적

인 바닥경계 강제력에 의해 나타나는 반응과 연관이 있다. 

그러나 PNA와 비슷한 패턴은 바닥경계가 일정한 환경의 대

기모델에서도 나타난다. 따라서, 외부와 내부과정 둘 다 이 

패턴을 만드는데 기여할 것이다. ENSO와 연관된 SST 아노

말리에 의한 반응과 중위도 북태평양 SST 아노말리에 관심

이 집중되었다. 느리게 변하는 부분과 고주파 일시적인 와동

의 상호작용과 흐름의 불안정성을 포함하는 내부 메커니즘

이 PNA 패턴을 생성시키는 역할을 할 것이다. Trenberth et 

al.(1998)은 PNA 패턴에 기여하는 여러 과정에 대한 광대범

위한 관측과 모델링 연구를 개관하고 있다.

PNA 패턴의 여러 특징을 재현하는 GCMs의 능력이 실험

을 통해 조사되었다. 수 년 전까지, 그런 실험들은 대기 

GCMs의 하층 경계로 관측된 SST 아노말리를 주어 실시되

었다. the European Prediction of Climate Variations on 

Seasonal to Interannual Time Scales(PROVOST)와the US 

Dynamical Seasonal Prediction(DSP) 프로젝트의 지원 아래에 

모델의 앙상블을 이용한 연구가 있었다. Palmer and 

Shukla(2000)에 의해 편집된 문헌들에는 세계(PNA 지역을 

포함한) 여러지역의 대기 아노말리를 재현하는 모델의 숙련

도가 요약되어 있다. 이 결과는 미리 주어진 SST 강제력이 

모델 대기에 중요한 영향을 미친다는 것을 보였다. 중위도 

북반구 겨울에 대한 재현 숙련도는 강한 El Niño 와 La 

Niña 시기에 큰 값을 보였다. 그러나 개개의 모델과 앙상블 

멤버 사이에는 다양한 차이를 보였다. 이는 중위도 대기의 

변화에 대한 열대 SST 강제력의 영향은 그다지 크지 않다는 

것을 보여준다.

주어진(PNA 지역의) SST 아노말리를 이용하여 대기 아노

말리를 예측하는 US NCEP의 역학적 계절 예보 시스템의 

성능은 Kanamitsu et al.(2002)에 의해 평가되었다. 1997~ 

1998 El Niño 동안, 이 시스템은 PNA 지역에서 1개월 앞서 

좋은 예측을 보였다. 이때 아노말리의 상관계수는 

0.8~0.9(200 mb 고도), 0.6~0.8(표면온도)과 0.4~0.5(강수

량)을 보였다. 최근엔 AOGCMs을 이용한 과거재현 실험이 

실시되었다. Development of a European Multimodel Ensemble 

System for Seasonal to Interannual Prediction(DEMETER) 프

로그램(Palmer et al., 2004)의 지원으로 이 실험이 수행되었

다. 11월에 모델을 시작한 북반구 겨울철에 대한 모델이 재

현한 PNA 지수는 관측과 통계적으로 유의한 상관관계를 보

였다. PNA 모의의 신뢰성이 다중모델 앙상블 평균과 개개

의 모델자료를 통해 확인되었다. 그러나 앙상블 평균의 크기

는 각기 다른 모델로부터 구한 표본의 변동성 때문에 낮게 

나타났다. 모델은 다른 계절과 더 긴 시간지연과의 상관관계

는 낮게 나타났다. 개개 모델의 지위고도의 경험적직교함수

(EOF) 분석은 PNA 패턴이 대기변동의 주된 모드라는 것을 

확인시켜준다.

다양한 기관에서 AOGCMs을 이용하여 여러 세기 동안 모

델 적분을 실시하였다. 과거 재현 혹은 예보실험과 다르게 

이들 실험은 관측에서 나타난 특정 시기의 ENSO를재현하는 

것이 목적이 아니다. 이 AOGCM의 분석을 통하여 모의된 

ENSO가 대류권 상층에서 나타난 PNA와 유사한 패턴과 연

관이 있음을 제시하였다(Wittenberg et al., 2006). 모의된 패

턴의 중심은 관측과 비교하여 20 – 30도 서쪽으로 치우쳐 나

타났다. 이런 차이점은 ENSO와 연관된 SST와 강수 아노말

리 위치의 이동과 관련된다. 이 발견은 AOGCMs의 PNA 패

턴의 공간분포가 열대의 ENSO 모의의 정확성에 달려있다는 

것을 말한다.

8.4.4 한랭해양 – 온난육지 패턴

한랭해양 – 온난육지(COWL) 패턴은 북반구가 따뜻할 때 

해양은 상대적으로 차갑고 40°N 보다 북쪽의 대륙은 상대적

으로 따뜻해지는 것을 말한다. COWL 패턴은 육지와 해양의 

열적관성의 차이로 인하여, 대륙 온도 아노말리가 큰 값을 

가지므로 반구의 평균온도에 더 큰 영향을 미치기 때문이다. 

COWL 패턴은 여러 형태의 모델에서 모의된다(예, Broccoli 

et al., 1998). 그리고 군집분석(Wu and Straus, 2004a)과 

EOF 분석(Wu and Straus, 2004b)을 통해 비슷한 패턴이 발
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견됐다. 많은 연구에서, 지난 20세기의 겨울철 북반구 기온

과 해면기압의 추세는 COWL 패턴의 장기 추세와 연관되었

다(Wallace et al., 1996; Lu et al., 2004).

AOGCM 모의를 통하여, Broccoli et al.(1998)은 COWL 패

턴을 추출하는 방법이 과거와 미래의 인간활동에 의한 강제

력을 이용한 모델 실험에서 잘못된 결과를 만들 수 있음을 

발견하였다(이는 기후변동의 다른 패턴이나 모드들도 마찬

가지로 적용된다). 분석된 공간 패턴은 강제력이 없는 기후

변동과 인간활동에 의한 영향이 섞인 결과이다. Broccoli et 

al.(1998)는 또한 COWL 패턴의 두 대륙의 센터의 기온 아노

말리가 서로 연관이 없다는 것을 주시하여, 이 패턴을 생성

하는데 서로 다른 대기를 통한 상관관계가 영향을 준다는 

것을 제시하였다. Quadrelli and Wallace(2004)는 최근 

COWL 패턴이 12월 – 3월간 월평균 해면기압의 처음 두 개

의 EOF 모드의 선형결합으로 표현될 수 있음을 보였다. 이 

두 EOFs은 각각 NAM과 PNA 패턴과 비슷하다. 이 두 기본

적인 패턴은 지난 20세기 동안 북반구 해면기압 추세의 많

은 부분을 설명한다.

8.4.5 대기 레짐과 블로킹

날씨 혹은 기후레짐은 세계 여러 곳의 기후를 결정하는데 

중요한 요소이며, 매일 날씨 변화에 큰 영향을 미친다(예, 

Plaut and Simonnet, 2001; Trigo et al., 2004; Yiou and 

Nogaj, 2004). 대순환모델은 관측과 유사한 기후레짐을 모의

하였다(Robertson, 2001; Achatz and Opsteegh, 2003; Selten 

and Branstator, 2004). Cassou et al.(2004)는 북대서양 지역

의 모의된 지역 기후레짐은 관측과 유사함을 제시하였고, 

Farrara et al.(2000)에 의해 모의된 북태평양 레짐은 관측과 

일치하였다. TAR 이후 많은 연구들이 양반구와 대기 여러 

영역의 레짐에 대한 이해를 넓혔다. 그러나 아직 연구가 필

요한 부분들이 남아있다(예, Wu and Straus, 2004a). 그리고 

레짐에 대한 통계적인 유의성에 대하여 계속 토의되고 있으

며 아직 미해결 과제로 남아있다(예., Hannachi and O’Neill, 

2001; Hsu and Zwiers, 2001; Stephenson et al., 2004; Molteni 

et al., 2006).

블로킹은 날씨 레짐 중 중위도 편서풍이 국지적으로 바뀌

는 것과 관련된 중요한 현상이다(3장 참조). 북반구 블로킹

에 대한 가장 최근의 대기 GCM의 비교 연구는 TAR에 제시

되었다(D’Andrea et al., 1998). 이 연구와 비슷하게, 최근 연

구는 GCMs이 북반구 블로킹의 빈도와 기간보다는 발생 위

치를 더 정확하게 모의하는 것을 발견했다: 모의된 것은 관

측보다 일반적으로 기간이 짧게 나타난다(예, Pelly and 

Hoskins, 2003b). PCMDI의 MMD의 AOGCMs을 이용한 한 

연구는 더 좋은 물리과정 매개변수화와 수평해상도의 증가

가 유럽의 북반구 블로킹과 날씨 레짐 모의의 개선을 가져

왔다고 제시하였다. 끝으로 GCM 모의와 장기자료 분석은 

블로킹 발생의 경년 – 수 십년 주기 변동을 제시하고 있다

(예, Stein, 2000; Pelly and Hoskins, 2003a). 이는 짧은 기간

(관측 혹은 모의) 자료를 이용하여 블로킹 기후값을 추정할 

때 주의가 필요하다는 것을 강조하고 있다. 블로킹은 또한 

남반구 중위도에서 발생한다(Sinclair, 1996); 남반구 블로킹

에 대한 관측분석 및 모델 모의 연구가 없었다. 또한 북태평

양과 남태평양의 블로킹과 ENSO 변동간의 상관이 제시되었

다(예, Renwick, 1998; Chen and Yoon, 2002). 그리고 북대

서양 블로킹과 성층권 돌연승온 사이의 관련성도 제시되고 

있다(예., Kodera and Chiba, 1995; Monahan et al., 2003). 

그러나 이들 상관에 대해 AOGCMs을 이용한 본격적인 연구

는 없었다.

8.4.6 대서양 수 십년 주기 변동

대서양은 50 – 100년 규모의 수 십년 주기 변동을 보인다

(3장 참조). 이 변동은 나무 나이테 복원에서 알 수 있듯이 

대서양 지역의 지표 기후에 나타나는 전형적인 것이다(예, 

Mann et al., 1998). 대서양 수 십년 변동은 북대서양과 남대

서양의 SST 부호가 반대로 나타나는(예, Mestas-Nunez and 

Enfi eld, 1999; Latif et al., 2004) 공간 구조를 보이며, 이 

쌍극자 패턴은 Sahelian 강수의 십년 변동과 유의미한 상관

성이 있다(Folland et al., 1986). 허리케인 활동의 수 십년 변

동 또한 대서양의 SST 변동과 연관이 있다(Goldenberg et 

al., 2001). 대기-해양 대순환 모델은 대서양 수 십년 변동을 

모의하고(예, Delworth et al., 1993; Latif, 1998 and refer-

ences therein; Knight et al., 2005), 그 시공간 구조는 관측과 

유사하다(Delworth and Mann, 2000). 이 모의된 변동성은 

MOC(8.3 참조)의 변동에 의해 나타난다. 그러나 MOC 변동

에 대한 메커니즘은 AOGCMs 마다 다르다. 대부분 AOGCMs

에서 이 변동은 대기에 의해 불규칙하게 자극을 받는 감쇄

해양고유모드로 나타난다. 다른 일부 AOGCMs에서는 그러

나 해양과 대기의 상호작용이 중요하게 나타난다. 고위도와 

저위도 과정의 상대적 역할이 모델마다 다르게 나타난다. 예

측성 연구를 통해 이 변동과 관련한 북대서양 SST 변동은 

수 십년 전에 예측 가능함을 보였다. 대기 변수는 이 시간 

규모의 예측성이 없었다. 이것은 대기변동이 불규칙한 강제

력 변동임을 암시한다.
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그림 8.13. NINO3(5°N-5°S, 150°W-90°W) 의 지표 기온에 대안 Maximum entropy 
power 스펙트럼.(a) PCMDI의 MMD 그리고(b) CMIP2 모델들에 대한 것임.

8.4.7 엘니뇨-남방진동(El Niño-Southern Oscillation)

지난 십년 동안 ENSO 모의와 예측(3장, 9장 참조) 그리고 

AOGCMs을 이용한 ENSO와 연관된 전구 변동성에 대한 연

구가 계속 진행되었다(Latif et al., 2001; Davey et al., 2002; 

AchutaRao and Sperber, 2002). 지난 수 년 동안 물리과정이 

더 복잡해졌고(Gregory et al., 2000; Collins et al., 2001; 

Kiehl and Gent, 2004), 특히 대기모델에서 수평과 연직해상

도가 크게 증가하였고(Guilyardi et al., 2004), 관측자료를 이

용한 초기화 방법이 더 정교해졌다(Alves et al., 2004). 이런 

발전으로 동태평양이 SST 아노말리를 더 잘 모의할 수 있게 

되었다(AchutaRao and Sperber, 2006). 사실, 일부 IPCC 모

델은 ENSO 예측에 사용되고 있다(Wittenberg et al., 2006). 

이런 발전에도 불구하고, 모의된 평균장과 변동성에 심각한 

문제가 있다. 예를 들면, Mechoso et al.(1995; 8.3.1 참조)에 

의해 ‘double ITCZ’ 문제라 불렸던 것인 대

부분 AOGCMs에 나타난 중요한 에러이다. 

이 현상은 결국 ENSO 모의의 신뢰도에 영

향을 준다. 열대를 따라 모델은 동서 SST 

경도를 잘못 모의하여, 열대 한랭혀(Cold 

tongue)가 적도에 너무 좁게 나타나며, 서쪽

으로 치우쳐 있다(Cai et al., 2003). 그리고 

일반적으로 수온약층이 크게 분산된 형태로 

나타난다(Davey et al., 2002). 대부분 

AOGCMs은 동태평양의 SST 아노말리의 남

북구조를 모의하는데 실패하며, 서태평양 

쪽으로 치우친 아노말리를 보인다. 전부는 

아니지만 대부분 AOGCMs은 관측보다 더 

짧은 주기의 ENSO 변동을 나타낸다

(AchutaRao and Sperber, 2002). 그러나 이 

문제에 대해서 지난 십년 동안 진전이 있어 

관측과 유사한 시간규모를 갖는 모델(그림 

8.13)이 많아졌다(AchutaRao and Sperber, 

2006). 또한 모델은 연변화와 ENSO 사이의 

위상잠김을 올바로 모의하는데 어려움이 있

다. 게다가 일부 AOGCMs은 El Niño-La 

Niña 비대칭성(Monahan and Dai, 2004) 구

조를 모의하지 못하고 있다. 다른 문제점은 

Davey et al.(2002)와 van Oldenborgh et 

al.(2005)에서 논의되고 있다.

최근 연구는 앞의 문제들에 대한 몇 가지 

답을 제시하고 있다. 예를 들면, 대기의 수

평(Guilyardi et al., 2004)과 연직(NCEP 

Coupled Forecast System) 해상도를 높여 변

동의 스펙트럼 모의에 향상을 가져왔다. 해양의 매개변수화

는 접합 변동성에 큰 영향을 준다(Meehl et al., 2001). 그리

고 모델 에러에 대한 지속적인 실험(예, Schneider, 2001) 등

이 모델 개선을 궁극적으로 가져올 것이다.

ENSO 예보에 대해 최근 두가지 진전이 있다:(i) 예보는 

반드시 불확실성에 대한 정량적 정보가 포함되어야 하며(즉, 

확률예보) 확률예보에 대한 평가점수가 포함되어야 한다

(Kirtman, 2003); 그리고(ii) 다중모델 앙상블 방법이 현재로

서는 예보의 불확실성을 해결하기에 좋은 방법이다. 예를 들

면,  Palmer et al.(2004)은 다중모델 앙상블 예보가 한 모델

의 앙상블보다 더 좋은 예측성이 있는 것을 제시하였다. 해

양의 관측자료를 예보의 초기값으로 활용하는 방법의 개선

으로 예측율의 향상을 가져왔다(Alves et al., 2004); 게다가, 

다른 연구는 접합 시스템에서 초기화 방법의 개선이 모델 
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요소를 이용한 경우에 비해서 예측율의 커다란 향상을 가져

옴을 제시하였다(Chen et al., 1995). 그러나, 열대 태평양 

SST의 예측성에 대한 기본적 질문은 아직 해결해야 할 문제

로 남아있다. 예를 들면, 서풍 바람 버스트, 계절내 변동 혹

은 대기의 날씨 잡음 등이 어떻게 ENSO 예측성에 영향을 

주는지가 불 분명하다(예, Thompson and Battisti, 2001; 

Kleeman et al., 2003; Flugel et al., 2004; Kirtman et al., 

2005). 또한 ENSO 예측율에 십년 변동이 있다(Balmaseda et 

al., 1995; Ji et al., 1996; Kirtman and Schopf, 1998). 그리고 

이 원인은 아직 논란으로 남아있다. 끝으로, 어떻게 평균기

후의 변화가 ENSO 예측성에 영향을 주는지 불분명하다

(Collins et al., 2002).

8.4.8 Madden-Julian Oscillation

MJO(Madden and Julian, 1971)는 열대 대류권의 주된 계

절내 진동을 말한다. 이것은 동서방향으로 넓게 경압성 변화

와 더불어 대류활동이 활발해지고 약해지는 영역이 나타나

는 특징을 갖는다. 이 특징과 함께 서인도양에서 중태평양까

지 적도를 따라 느리게 이동하여 30~90일 주기 변동을 만든

다. 현재 접합모델과 대기모델을 이용한 MJO 모의는 그리 

만족할 만한 수준이 아니다(예, Zhang, 2005; Lin et al., 

2006). MJO가 대기-해양 접합 기후시스템에 미치는 역할을 

이해함에 따라 모델에서 MJO 모의에 대한 필요성이 커지고 

있다. 예를 들면, TAR 시기 모델의 MJO 모의에 대한 평가

는 엄밀하게 수행되지 않았다(예, Slingo et al., 1996). 현재 

표면 플럭스의 공간 위상 분포와 해양과의 상호 작용 등이 

MJO의 발달에 중요한 것임을 알게 되었다(예, Hendon, 

2005; Zhang, 2005). 따라서 모델이 MJO의 큰 규모의 특징

을 모의할지라도, 표면 플럭스 구조와 같은 자세한 부분에서

는 만족스럽지 않을 수 있다

MJO와 연관된 특징들(즉, 실제와 같은 위상속도로 동쪽으

로 향하는 대류활동과 바람 아노말리 구조)이 많은 모델에서 

모의되고 있다(예, Sperber et al., 2005; Zhang, 2005). 그러

나 이 변동의 크기는 모델의 배경 변동보다 강하지 않다(Lin 

et al., 2006). 대류활동과 바람 변동의 크기가 약하게 모의되

는 것은 현재 기후모델이 MJO의 영향을 모의하지 못하고 

있는 것을 의미한다(예, MJO가 몬순에 미치는 영향 혹은 열

대저기압 발달에 주는 영향). MJO의 시간에 따른 변화 모습

의 모의에도 문제가 있는데, 대류활동의 아노말리가 태평양

의 이중 ITCZ에서 분리되거나 때론 동태평양에서 발달하기

도 한다(예, Inness and Slingo, 2003). 기후모델의 구름-복사 

상호작용과 대류활동-수증기 상호작용의 문제가 MJO 모의

에 중요하다는 것이 제시되었다(예, Lee et al., 2001; Bony 

and Emanuel, 2005).

MJO가 기본적인 해양-대기 접합모드는 아니지만(예, 

Waliser et al., 1999), 대기-해양 상호작용이 MJO를 좀 더 

명확히 동쪽으로 진행하게 하거나, 여름철에는 북진하게 하

고 있다. 따뜻한 SST와 대기 경계층이 회복될 때 대류활동

이 억제되는 위상에서 해양과 상호작용은 중요하다(예, 

Hendon, 2005). 따라서 가장 현실적은 MJO 모의는 

AOGCMs에서 이뤄질 것이다. 그러나, 접합은 일반적으로 

만병통치약이 아니다. 어떤 모델에서는 접합이 MJO 모의를 

개선시키지만, 특히 인도양을 지나 서태평양으로 동진하는 

것과 대류활동의 구조(예, Kemball-Cook et al., 2002; 

Inness and Slingo, 2003), 수평구조와 계절성에 대한 문제는 

아직 남아있다. 전형적으로, 접합을 통해 MJO 전파 특징을 

개선된 모델이 MJO 활동성의 계절 변동이 가장 비현실적인 

모델이다(예, Zhang, 2005). MJO 활동의 계절변동을 모의하

지 못한다는 것은 계절변화를 하는 기후현상과의 상호작용

이 잘 이뤄지지 못한다는 의미이다(예, the monsoons and 

ENSO).

MJO 모의는 또한 평균장의 편차에 의해 영향을 받는다

(8.4.7절 참조). 이런 편차는 이중 ITCZ, 서태평양으로 향하

는 몬순 서풍이 약하게 동쪽으로 진출하는 것, 태평양 한랭

혀(Cold tongue)가 강하게 서쪽으로 향하는 것 등이 있다. 이

들 모두가 MJO와 연관된 대류활동의 발달과 유지를 억제하

여 강도와 구조를 약화시킨다(예, Inness et al., 2003). 오늘

날, MJO 모의는 대류활동 매개변수화에 매우 민감하다는 

것이 알려졌다(예, Wang and Schlesinger, 1999; Maloney 

and Hartmann, 2001; Slingo et al., 2005). 예외(예, Liu et 

al., 2005)가 있지만, 국지적 연직 안정도에 기반한 대류 방

법과 대류활동이 만들어지는 시작 값의 도입이 좀 더 현실

적인 MJO을 모의하게 한다는데 의견이 일치한다. 그러나, 

논란이 있지만, 대류활동에 관한 복잡한 물리과정을 포함한 

일부 모델은 MJO 활동을 모의하고 있지 못한다(예, Slingo 

et al., 2005).

8.4.9 준 2년 진동(Quasi-Biennial Oscillation)

준 2년 진동(Quasi-Biennial Oscillation , QBO; 3장 참조)

은 파동에 의한 동서평균 바람이 거의 주기적으로 바뀌는 

현상으로 적도 하부 성층권(3 to 100 hPa)의 저주파 진동이

다. 이것은 겨울철 극소용돌이의 강도와 안정도를 포함한 중

위도 현상에 큰 영향을 준다(예, Baldwin et al., 2001). 이론

과 관측은 QBO를 설명하기 위해서는 열대대기에서 연직으



기후변화 2007~과학적 근거 -

664

로 향하는 파동의 넓은 스펙트럼을 고려해야 함을 말하고 

있다. GCMs을 이용한 QBO의 모의는 따라서 세가지 조건에 

달려있다:(i) GCM이 성층권에서 적도 파동을 표현할 수 있

는 충분한 연직해상도,(ii) 열대 날씨에 의한 현실적인 열대 

파동의 생성과(iii) 중력파 효과의 매개변수화. 성층권을 잘 

모의하기 위해 필요한 계산 비용으로, 현재 평가에 참여하는 

모델은 QBO 모의를 포함하지 않는다.

GCMs에서 QBO을 생성시키는 파동을 모의하는 것은 오

랜 관심을 받았다(Boville and Randel, 1992). 최근(Takahashi, 

1996, 1999; Horinouchi and Yoden, 1998; Hamilton et al., 

2001) QBO를 생성시키는 파동을 표현할 수 있는 두 개의 필

요조건이 발견되었다: 성층권 하부의 연직 고해상도 격자

(~0.5 km) 그리고 높이 발달하는 열대 적운대류의 매개변수

화. 그러나, 높이 발달하는 열대 대류의 최근 위성과 레이다 

관측은(Horinouchi, 2002) 파동에 의한 QBO 강제력은 비현

실적이게 큰 시간 변동을 같은 대류활동의 매개변수화가 필

요함을 제시하였다. 결과적으로, QBO를 올바로 모의하기 

위해서 파동을 모의하고 또한 매개변수화하는 이 둘의 조합

이 필요하다. QBO에 영향을 주는 비지형에 의해 생성되는 

중력파 항력의 매개변수화가 많은 연구에서 제시되었다

(Scaife et al., 2000; Giorgetta et al., 2002, 2006). 중위도에 

비교하여 종종 열대의 운동량 플럭스의 강화가 필요하다. 그

러나 이 강화는 표현된 파동의 양과 또한 매개화된 대류활

동의 시간적 특징에 암시적으로 좌우된다

8.4.10 몬순 변동

몬순 변동(3장, 9장, 11장 참조)은 계절내 진동부터 수 십

년 시간 규모로 다양하게 나타난다. TAR 이후, AOGCMs이 

몬순의 계절내 진동뿐만 아니라 경년변동을 모의하는 능력

을 조사하였다. Lambert and Boer(2001)는 CMIP에 참여하는 

AOGCMs을 비교하여 열대와 아시아 몬순지역에서 모의된 

강수량이 큰 오차를 가지고 있음을 발견하였다. Lin et 

al.(2006)은 PCMDI의 MMD의 계절내 강수량 변동을 평가하

였다. 그들은 대부분 AOGCMs이 관측에 비해 약한 계절내 

변동을 모의하고 있음을 제시하였다. 시공간 스펙트럼은 특

히 6일보다 짧은 주기에서 관측에 비해 약한 강도를 보이고 

있었다. 대부분 모델에서 열대 파동의 속력은 너무 빠르고 

강수의 지속시간은 너무 길었다. Annamalai et al(2004)은 아

시아 몬순지역의 강수량 모의를 조사하였다. 그들은 18개 

AOGCMs 중 6개 모델이 20세기 몬순 강수량을 현실적으로 

모의함을 발견하였다. 몬순 강수량의 공간분포의 상관계수

는 0.6보다 컸으며 몬순 강수량의 계절변동을 잘 모의하였

다. 이들 모델 중 4개가 ENSO-몬순간의 동시 상관관계를 

잘 보였다. Cook and Vizy(2006)는 북아프리카의 20세기 기

후모의를 평가하여, 북아메리카나 유럽의 여름철 강수 모의

보다 덜 현실적으로 북아프리카 여름강수를 모의하고 있음

을 발견하였다. 요약하면, 대부분 AOGCMs이 몬순 강수의 

공간적 분포와 계절내 변화를 잘 모의하지 못하고 있다. 모

의된 몬순 변동에 대한 자세한 지역적 분석은 11장에 제시

되어 있다.

8.4.11 기후모델을 이용한 단기예보

이 절은 기후변화를 예측하고 이해하는데 사용된 모델을 

이용하여 수행한 초기값 예측 결과에 중점을 두고 있다.

일기예보

TAR 이후, 만약 적절한 초기값을 사용한다면 기후모델을 

일기예보에 이용할 수 있다는 결과가 제시되었다(Phillips et 

al., 2004). 이는(i) 예보 모델 분석의 진보와(ii) 기후모델의 

해상도 증가를 통해 나타났다. 모델을 이용한 일기예보의 이

점은 모델에서 매개변수화된 아격자 물리과정들(예, 구름생

성, 대류활동)을, 대기상태를 변화시키는 되먹임 작용을 고

려하지 않고, 바로 그들의 시간규모에서 평가할 수 있는 점

이다(Pope and Stratton, 2002; Boyle et al., 2005; Williamson 

et al., 2005; Martin et al., 2006). 풍부한기상자료와 특별관

측을 통한 관측자료를 이용할 수 있게 되었다. 이들 연구에 

따르면, 기후모의에 발견된 편차들이 또한 일기예보에서도 

나타났다. 이것은 일기예보를 위한 모델 개선이 기후예측의 

개선을 가져온다는 것을 제시하고 있다.

계절예측

계절예측에 대한 평가는 기후시스템의 비강제력에 의한 

변동을 만드는 물리/역학적 과정을 표현하는 능력에 대하여 

직접 조사할 수 있게 한다. ENSO와 이것의 전구 원격상관

을 잘 모의하는 것은 장기간 기후모의에서도 현실적으로 모

의할 수 있음을 예상하게 한다.

(GloSea라 알려진) HadCM3 AOGCM버전의 관측된 계절

변동에 대한 예측성이 평가되었다(Davey et al., 2002; 

Graham et al., 2005). Graham et al.(2005)은 해양-지면-대

기 초기값으로 GloSea을 통한 43년간 6개월 예보를 분석하

였다.  9개 앙상블이 초기값의 불확실성을 파악하기 위해 사

용되었다. HadCM3에 대한 결론은:(i) 모델은 열대 대서양과 

인도양 SSTs에서 ENSO에 의한 지연된 반응을 잘 모의한다 

그리고(ii) 모델은 NAO와 유럽의 기온 아노말리와 연관된 북
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대서양 SSTs의 아노말리 분포를 현실적으로 예보할 수 있다.

GFDL-CM2.0 AOGCM을 이용한 계절예보를 평가하였

다. 12개월 전과 동시 예보가 6개 앙상블을 이용하여 

1991년부터 15년 동안 실시되었다. 예보는 전구 해양자료

동화(Derber and Rosati, 1989; Rosati et al., 1997)와 관측

된 SSTs을 이용하여 구한 대기 초기값과 결합된 관측된 

대기강제력 등을 초기값으로 이용하였다. 결과는 12 개월 

전에 ENSO을 주목할만하게 모의할 수 있음을 보였다

(http://www.gfdl.noaa.gov/~rgg/si_workdir/Forecasts.html 

참조). NCEP 재분석 자료를 이용한 전구 원격상관 분석을 

통하여 12개월 예보가 잘 수행됨을 알 수 있었다.

8.5 극한값의 모의

사회는 주로 극한값의 빈도변화나 강도 변화를 통하여 기

후변동과 기후변화를 감지한다. 이는 극한값이 나타나는 사

건이 생명과 재산에 큰 부정적 영향을 줄 때 특히 그렇다. 

기후모델의 해상도가 증가하고 물리과정 처리가 개선되면

서, 극한 기후의 모의도 또한 개선되었다. 활용할 수 있는 

자료(예, daily data, various indices, etc.)가 증가하여, 모델

링 그룹은 기후변화 예측을 위한 접합모델에서 나타난 극한 

기후를 자세히 조사할 수 있게 되었다.

일부 극한 사현상은, 규모가 작고 기간이 짧기에, 자연적

으로 발생하는 국지적 불안정성이 빠르게 증폭되거나 진폭

이 큰 상태로 평형이 유지되면서 발생한다. 대규모와 기간이 

긴 사건들은 보통 대기-해양과 대기-지면 상호작용이 있는 

날씨 패턴이 지속되어 나타난다. 그럴듯한 가설은 성긴 해상

도를 갖는 AOGCMs이 국지적이고 짧은 주기의 극한사건을 

모의할 수 없는 것이 보통의 생각이겠지만 꼭 그렇지만은 

않다. 최근 평가에 의하면, 놀랍게도, 현재의 극한기후, 특히 

기온의 통계 값이 일반적으로 잘 모의되고 있다(8.5.1절 참

조). 이들 모델은 강수량의 극한보다 기온의 극한값을 더 잘 

모의하고 있다.

기온의 극한값은 다음 변수의 크기, 빈도와 지속시간 등

을 조사하여 평가되었다: 일 최대값과 최소값(예, 폭서일, 한

파일, 서리일), 일 강수 강도와 빈도, 계절 평균 기온과 강수

량과 빈도, 열대저기압의 경로 등. 강수량의 경우, 리턴값 

혹은 강수량의 극대값 등이 평가되었다.

8.5.1 기온의 극한값

Kiktev et al.(2003)는 극한 현상떄의 관측소 관측값과 

1950~1995년 동안 주어진 해양 강제력과 인간활동의 복사강

제력에 의해 구동된 대기GCM(Hadley Centre Atmospheric 

Model version 3; HadAM3) 모의결과를 비교하였다. 그들은 

Frich et al.(2002)에 의해 제안된 극한현상현상들의 지수를 

사용하였다. 그들은 관측된(대규모) 기온 극한사상현상을 재

현하기 위해서 인간활동에 의한 복사강제력이 필요하다는 

것을 발견하였다. 복사강제력하에서 모의된 남오스트레일리

아의 서리일수의 감소가 관측과 잘 일치하였다. 복사강제력

을 포함하지 않을 때 유럽의 열대야의 증가는 나타나지 않

았다. 반면에 복사강제력을 고려할 때 서부러시아의 패턴과 

북반구의 열대야 발생의 증가를 잘 모의하였다.

Meehl et al.(2004)는 PCM 모델로 모의한 서리일수를 관

측과 비교하였다. 20세기 모의는 태양의 변화, 화산, 황산염 

에어러솔, 오존과 온실가스 강제력 등을 포함하고 있다. 관

측과 모델에서, 지난 20세기에 서부 USA에서 서리일수가 2

일/10년 비율로 감소했다. 모델은 미국서부에서 관측과 다른 

결과를 보였다. 이 지역에서 모델은 서리일수가 감소함을 보

였지만, 관측에서는 증가하였다. Meehl et al.(2004)은 이 차

이가 미국 남동부의 서리일수에 미치는 El Niño의 영향을 

모델이 모의하지 못했기 때문이라 주장하였다. Meehl and 

Tebaldi(2004)은 PCM으로 모의한 열파와 관측값을 비교하였

다. 그들은 열파를 일 년 동안 3일 연속으로 가장 더운 저녁

으로 정의하였다. 1961~1990년 동안, 모델과 관측(NCEP 재

분석)은 서로 상당히 일치하였다.

Kharin et al.(2005)은 AMIP-2 모델의 기온과 강수의 극한 

값을 조사하였다. 그들은 모델이 특히 기온에서 무더운 날을 

잘 모의함을 보였다. 모델은 특히 열대의 강수량 모의에 큰 

문제점을 보였다. Vavrus et al.(2006)은 여러 모델의 20세기 

실험에서 일 자료를 분석하였다. 그들은 한파를 지역의 겨울

철 평균기온에서 표준편차보다 2배 이하로 낮은 날이 2일 

이상 연속될 때로 정의하였다. 그들은 기후모델이 한파의 발

생장소와 크기를 잘 모의하고 있음을 발견하였다.

연구자들은 또한 대규모 순환과 한파 혹은 열파의 관련성

을 제시하였다. 예를 들면, Vavrus et al.(2006)은 대기 블로

킹이 빈번하게 나타나는 지역에서 한파가 자주 발생한다는 

것을 발견하였다. 비슷하게, Meehl and Tebaldi(2004)은 유럽

과 북아메리카의 열파가 500 hPa 순환 패턴의 변화와 관련

이 있음을 제시하였다.
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8.5.2 강수의 극한값

Sun et al.(2006)은 18개 AOGCMs에서 모의된 일 강수량

의 강도를 조사하였다. 그들은 대부분 모델이 관측에 비해 

약한비(<10 mm day–1)는 더 자주, 강한비가 나타나는 일수는 

더 적게 그리고 10 mm day-1 보다 큰 날은 거의 없게 모의

한다는 것을 발견하였다. 이 편차는 서로 상쇄되어 계절평균 

강수량은 실제와 유사하게 나타난다(8.3절 참조). TAR 이후, 

고해상도 GCMs을 이용한 많은 모의가 수행되었다. Iorio et 

al.(2004)는 Community Climate Model version 3(CCM3)을 

이용하여 US미국의 강수에 미치는 해상도의 영향을 조사하

였다. 그들은 고해상도 모의가 일 강수량의 통계값을 실제와 

유사하게 모의함을 발견하였다. 성긴 격자의 모델은 약한 강

수일수를 많게, 강한 강수일수는 적게 모의하였다. 그러나 

높은 고해상도(T239) 모의에서 많은 일평균 강수량은 여전

히 작게 모의하였다. 이 문제는 GCM에 구름-분해 모델을 

추가하였을 때 해결되었다.

Kimoto et al.(2005)는 두 가지 해상도(high res. and med 

res. of MIROC 3.2)를 갖는 AOGCM을 이용하여 일본의 일 

강수량을 비교하여 높은 해상도에서 실제와 유사한 강수량 

분포를 얻었다. Emori et al.(2005) 고해상도 AGCM(the at-

mospheric part of high res. MIROC 3.2)이 만약 환경의 상대

습도가 80% 이하일 때 대류활동을 억제한다면 일 강수량의 

극한 값을 관측과 유사하게 모의함을 보였다. 이것은 모델의 

강수량 극한이 매개변수화에 따라 크게 좌우됨을 제시하고 

있다. Kiktev et al.(2003)는 강수량의 관측소 자료와 주어진 

해양강제력과 인간활동에 의한 복사강제력에 의해 수행된 

HadAM3의 대기모델의 결과를 비교하였다. 그들은 이 모델

이 강수 극한의 변화를 잘 모의하지 못함을 보였다. 

May(2004)는 ECHAM4 GCM을 이용하여 일 강수량의 극한

의 변동을 조사하였다. 그는 이 모델이 위성에서 추정된 인

도 지역의 강수량 극한을 잘 모의하고 있음을 발견하였다. 

그러나 중앙 인도에서 강한 강수량이 과다하게 모의되었다. 

Durman et al.(2001)은 HadCM2 GCM이 모의한 유럽의 일 

강수량 극한값을 조사하였다. 그들은 일 강수량이 15 mm 

을 넘은 일 수는 잘 모의하고 있지만, 일 강수량이 30 mm 

가 넘은 일수는 모의하지 못한다는 것을 발견하였다. Kiktev 

et al.(2003)는 HadAM3 모델이 강수강도지수(연평균 강수량

을 1 mm 보다 작은 강수가 내린 일수로 나눈 값)의 변동을 

잘 모의하지만 습윤일(1년 중 일 강수량이 10 mm 이상인 날 

수)의 변동은 정확하게 모의하지 못함을 보였다.

Palmer의 가뭄지수 Drought Severity Index(PDSI)를 이용

하여 Dai et al.(2004)은 전구 건조영역 혹은 습윤영역(PDSI 

above +3 or below –3)이 1972년 이래로 20~38% 증가하였

다고 결론지었다. 열파와 같은 짧은 사건의 모의와 더불어, 

서리일수와 한파일수를 모델은 장기적분에서 성공적으로 모

의하고 있다. 예를 들면, Burke et al.(2006)은 HadCM3 모델

이 인간의 활동이 포함될 때, 전지구와 수 십년 규모로 

PDSI에 의해 정의되듯이 ‘관측된 감소 추세를 모의함을 보

였다’. 그렇지만 모델은 항상 습윤 그리고 건조지역의 분포

를 올바르게 모의하는 것은 아니다.

8.5.3 열대저기압

IPCC 보고서에 사용된 대기-해양접합모델은 열대저기압

을 분해할만한(특히 강도) 수평 해상도를 갖지 못한다. 지구

온난화가 열대저기압에 미치는 영향을 조사하기 위해 일반

적으로 사용하는 방법은 전구변화 시나리오의 SST 경계 조

건을 이용하여 고해상도 AGCM을 수행하는 것이다. 모델을 

수행하고, 현재 기후의 SST에 의해 구동된 고해상도 AGCM

의 결과와 비교한다(Sugi et al., 2002; Camargo et al., 2005; 

McDonald et al., 2005; Bengtsson et al., 2006; Oouchi et 

al., 2006; Yoshimura et al., 2006). 또한 고정된 온난화와 냉

각된 SST를 이용하여 고해상도 AGCM을 수행하는 다른 이

상화된 실험도 있다(Knutson and Tuleya, 1999; Walsh et al., 

2004). 이 방법들은 10장에서 논의된다.

Bengtsson et al.(2006)은 열대저기압의 특징들이(열대와 

반구의 평균값), 심지어 강도에 따라 나타난 특징들까지, 

ECHAM5 모델에서 모의되는 것을 보였다. 그러나 모의된 

열대폭풍의 빈도와 강도에 대한 에러(일부에서는 매우 중대

한)가 몇몇 모델에서 나타난다(예, GFDL GAMDT, 2004; 

Knutson and Tuleya, 2004; Camargo et al., 2005). 열대저기

압 모의는 일부 모델에서 대류활동의 매개변수화에 따라 민

감하게 나타난다.

Oouchi et al.(2006)은 현재 상태의 열대저기압의 빈도, 분

포 및 강도를 모의하기 위하여 최고해상도(20 km) 모델을 

사용하였다. 열대저기압 발생분포에 약간 오류가 있지만(인

도양의 0~10°S에서 과다하게 발생, 서태평양 0~10°N에서 

과소하게 발생), 전체 지역분포는 놀라울 정도로 관측과 비

슷하였다. 모델은 관측에서 나타나는 가장 강한 풍속과 관측

에서와 같이 낮은 중심기압 등을 모의하지 못했다. 이것은 

강한 열대저기압을 모의하기 위해서는 더 높은 고해상도 모

델이 필요함을 제시하고 있다.

8.5.4 요약

대부분 AOGCMs이 성긴 해상도와 대규모에서 계통적 오

차를 가지고, 극한사건이 짧은 기간에 나타나거나 작은 규모
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이기에, 모델이 20세기의 추세(자세한 것은 9장을 참조)나 

극한현상의 통계값을 모의할 수 있다는 것이 놀라울 정도다. 

기온의 극한값은 잘 모의되지만, 강수의 빈도와 분포는 그렇

지 못하다. 열대저기압 변화(10장)를 예측하기 위한 고해상

도 모델은 열대저기압의 빈도와 분포는 잘 모의하지만, 강도

에 대한 모의는 좋지 못하다. AGCMs의 해상도가 증가함에 

따라 강수강도와 열대저기압 모의가 개선되는 것은 대류활

동의 매개변수화 없이 대규모 대류계를 분해할 정도로 충분

한 해상도를 모델이 갖는다면, 열대저기압 강도에 대한 모의

가 향상될 것임을 제시하고 있다.

8.6 기후민감도와 되먹임 작용

8.6.1 서론

기후민감도는 주어진 강제력에 대해 전구기후시스템의 반

응의 특징을 알기 위해 사용되는 값이다. 그것은 대기 CO2 

농도가 2배가 된 후 나타나는 전구 평균온도의 변화로 정의

된다(박스 10.2 참조). 모델에서 기후민감도가 다양하게 나

오므로 배출시나리오와 해양의 열흡수의 불확실성과 더불어 

미래 기후변화 예측값이 범위(10장 참조)를 가지면서 나타난

다. 따라서 각 모델의 기후민감도의 차이는 IPCC 4차 평가

보고서에서 정밀하게 조사되었다. 기후민감도는 복사강제력

의 영향을 증폭하거나 감쇄시키는 내부되먹임 작용에 의해 

크게 결정된다. 모델의 기후민감도를 평가하기 위해, 특정 

강제력에 의해 나타나는 모델의 기후변화를 조사해야 한다. 

Last Glacial Maximum과 지난 1000년의 기후와 20세기 기후 

등이 여기에 포함된다(9.6절 참조). 모델과 관측에서 추정된 

기후민감도의 정리와 비교가 박스 10.2에 제시되었다. 여기

서 따르고 있는 다른 방법은 모델의 기후민감도에 중요한 

역할을 하는 것으로 알려진 기후되먹임 과정의 신뢰성을 평

가하는 것이다.

이 절은 왜 모델마다 기후민감도와 기후되먹임의 추정값

이 서로 다른지(8.6.2절)를 설명하고, 수증기와 감율과 연관

된 복사되먹임 과정과 눈과 해빙의 역할, 미래 기후변화를 

예측하기 위해 사용되는 기후모델에서 이들 과정들을 요약

한다(8.6.3 절). 끝으로 기후모델에서 구한 다른 기후민감도

의 추청값에 대한 신뢰성 평가에 대해 토의한다(8.6.4 절). 

화학과 생화학 과정과 연관된 기후되먹임 과정을 여기서 다

루지 않는다(이에 대해서는 7장과 10장에 언급되었다). 국지

적 규모의 되먹임 작용(예, 토양수분과 강수 8.2.3.2절 참조)

도 포함되지 않았다.

8.6.2 대순환모델이 모의한 기후민감도의 다양성에 대한 
이해

8.6.2.1 기후민감도의 정의

이전 평가(Cubasch et al., 2001)와 용어풀이에 정의되었듯

이 대기의 CO2 농도가 2배가 된 후 새로운 평형상태에 있는 

기후시스템의 전구 연평균 표면온도의 변화를 ‘평형 기후민

감도’(단위 ℃), 간단히 ‘기후민감도’라 한다. 이것은 간단한 

해양 열수송이 미리 정의된 비역학 상층해양모델(흔히 

‘mixed-layer’ or ‘slab’ ocean models이라 함)과 접합된 

AGCM을 이용하여, 대기 CO2 두 배를 가정한 수치실험을 

통해 추정되었다. AOGCMs에서 비정상상태(혹은 일시적) 모

의, ‘일시 기후반응’(TCR; Cubasch et al., 2001)은 1% yr-1의 

비율로 CO2 를 2배가 될 때를 중심으로 하여 20년간 평균된 

전구 연평균 지표 기온의 변화(‘control’ 실험과 비교하여)를 

의미한다. 이 변화는 민감도와 해양의 열흡수에 달려있다. 

일시 기후변화 실험에서 추정된 평형 기후민감도는 ‘유효기

후민감도’(Murphy, 1995)를 통해 얻었다. 이것은 분석된 일

시 기후변화의 값으로 되먹임 강도를 고정시킨 후 AOGCM

을 평형상태까지 수행할 때의 전구 기온반응이다. 이것은 해

양의 열 저장, 복사강제력과 지표기온의 변화로부터 계산된

다(Cubasch et al., 2001; Gregory et al., 2002).

기후민감도는 기후시스템에 주어진 강제력의 형태와 지형

과 연직 분포에 의해 달라진다(Allen and Ingram, 2002; 

Sausen et al., 2002; Joshi et al., 2003). 자연적 변동과 기후

시스템 내의 되먹임의 크기에 영향을 받기에 또한 평균기후

상태에 따라 좌우된다(Boer and Yu, 2003). 기후민감도의 차

이는 또한 단순히 다른 복사 코드 이용으로 복사강제력의 

차이 때문에 나타날 수 있다(10.2.1절과 8.6.2절 참조). 전구 

연평균 표면온도의 변화는 따라서 외부강제력에 의한 기후

의 반응을 이해하고 설명하는 것의 한계를 나타낸다. 균등한 

강제력(심지어 연직 혹은 지역적 분포도)에 대한 지역적인 

기온반응이 매우 불균등하게 나타난다. 게다가 기후민감도

는 오직 평균 표면온도를 고려하기에 급격한 변화나 극한 

사건에 대해서는 알 수 없다. 그러나, 이런 한계가 있지만 

기후민감도는 유용한 개념으로 남아있다. 왜냐하면 기후모

델의 많은 특징들이 전구 평균온도로 잘 표현되며(모델 사이

에 대해서는 반드시 그렇지 않지만), 지구의 전구 평균온도

는 꽤 정확하게 측정할 수 있고, 기후민감도가 특정 섭동에 

대하여 각기 다른 모델의 반응을 비교하고 간단히 정량화할 

수 있는 방법이기 때문이다. 기후민감도는 또한 지역적 변동

성으로부터 기후반응을 분리해내는 것을 가능하게 한다.
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표 8.2. 보고서에서 평가된 AOGCMs(표8.1 참조)에서 추정된 기후민
감도.

AOGCM
평형기후민감도

(℃)
일시기후반응

(℃)

1: BCC-CM1 n.a. n.a.

2: BCCR-BCM2.0 n.a. n.a.

3: CCSM3 2.7 1.5

4: CGCM3.1(T47) 3.4 1.9

5: CGCM3.1(T63) 3.4 n.a.

6: CNRM-CM3 n.a. 1.6

7: CSIRO-MK3.0 3.1 1.4

8: ECHAM5/MPI-OM 3.4 2.2

9: ECHO-G 3.2 1.7

10: FGOALS-g1.0 2.3 1.2

11: GFDL-CM2.0 2.9 1.6

12: GFDL-CM2.1 3.4 1.5

13: GISS-AOM n.a. n.a.

14: GISS-EH 2.7 1,6

15: GISS-ER 2.7 1,5

16: INM-CM3.0 2.1 1,6

17: IPSL-CM4 4.4 2,1

18: MIROC3.2(hires) 4.3 2,6

19: MIROC3.2(medres) 4.0 2,1

20: MRI-CGCM2.3.2 3.2 2,2

21: PCM 2.1 1,3

22: UKMO-HadCM3 3.3 2,0

23: UKMO-HadGEM1 4.4 1,9

그림 8.14. 수증기(WV), 구름(C), 표면 알베도(A), 기온감율(LR) 그리
고 수증기와 기온감율을 합한(WV+LW) 것의 대한 GCM 기후되먹임 

변수의 비교. 단위는 W m
–2

℃
–1

.

8.6.2.2. 왜 TAR 이후에 모델 추정값들이 달라졌나?

현재의 GCMs은 TAR와 비슷한 평형 기후민감도를 

2.1~4.4℃(평균 3.2℃; 표 8.2와 박스 10.2 참조)로 제시하고 

있다. 대부분 기후모델이 TAR(아마도 2번째 평가보고서와 

TAR 사이보다도) 이후로 구름, 경계층 혹은 대류활동의 매

개변수화를 개선하는 등의 큰 발전을 경험했다(8.2절 참조). 

일부의 경우, 수치계산법, 역학코어 혹은 새로운 모델(해양, 

탄소순환 등)의 추가 등이 이루어졌다. 기후모의를 개선하는 

일과 매개변수화를 위한 물리과정 이해를 넓히는 것이 모델

링 그룹활동의 핵심이다. 이 변화는 보통 관측이나 구름-분

해 혹은 큰에디모의 모델(8.2절 참조) 등에 대한 여러 과정

들의 조합이나 전반적인 모델모의(8.3과 8.4절 참조)에 기반

을 둔다. 이런 개선들은 모델의 기후민감도에 영향을 준다.

현재 모델링 그룹의 최신 버전 평형 기후민감도의 추정값

은 TAR와 비교하여 증가되기도 하고(예, CCSM3 vs 

CSM1.0, ECHAM5/MPI-OM vs ECHAM3/LSG, IPSL-CM4 

vs IPSL-CM2, MRI-CGCM2.3.2 vs MRI2,UKMO-HadGEM1 

vs UKMO-HadCM3), 감소하기도 하고(예,CSIRO-MK3.0 vs 

CSIRO-MK2, GFDL-CM2.0 vs GFDL_R30_c, GISS-EH and 

GISS-ER vs GISS2, MIROC3.2(hires) and MIROC3.2(medres) 

vs CCSR/NIES2) 혹은 변화가 없었다(예, CGCM3.1(T47) vs 

CGCM1, GFDLCM2.1 vs GFDL_R30_c). 일부에서 기후민감

도의 변화는 주로 구름 매개변수화나 구름-복사 과정을 도

입하여 나타났다(예, CCSM3, MRI-GCM2.3.2, MIROC3.2 

(medres) and MIROC3.2(hires)). 그러나 대부분 모델에서 이 

변화의 구체적 원인을 알기 힘들다. 예를 들면, Johns et 

al.(2006)은 HadGEM1의 개발도중 이뤄진 대부분 개개의 변

화가 기후민감도에 미미한 영향을 주었다는 것을 보였다. 그

리고 개개의 변화들은 전구규모에서 서로 상쇄되어 나타났

다. 게다가, 매개변수화의 변화는 서로 비선형적으로 나타나

므로 A변화와 B변화의 합이 A와 B합의 변화와 같지 않다

(예, Stainforth et al., 2005). 끝으로 모델의 다른 매개변수화

들 사이의 상호작용으로 주어진 변화가 기후민감도에 미치

는 영향이 모델에 따라 다르다(8.2절 참조). 예를 들면, Lock 

경계층 방법(Lock et al., 2000)을 HadCM3에 적용했을 때 

GFDL 대기모델과 다르게 기후민감도에 큰 영향을 주지 못

했다(Soden et al., 2004; Johns et al., 2006).

8.6.2.3 기후민감도의 추정값이 모델마다 왜 다양하게 나타

나는가?

10장과 지난 3개의 보고서에서 논의되었듯이, 기후모델마

다 기후민감도의 추정값들이 다양하다(표 8.2). Webb et 

al.(2006)은 표 8.1 모델의 slab 버전을 조사하여, 모델의 되

먹임 과정의 차이로 모델의 복사강제력의 차이보다 기후민

감도의 범위가 3배나 크게 나타남을 발견하였다(모델의 다

양한 강제력은 10.2절에 토의되었음).

기후되먹임을 분석하기 위한 몇 가지 방법과 각각의 약점
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박스 8.1 : 상층 대류권 습도와 수증기 되먹임

수증기는 가장 중요한 온실가스이다. 대기에 최대 포함될 수 있는 것을 나타내는 포화 비습은 기온이 감소함에 따라 크게 

감소하므로, 대류권 수증기의 농도는 높이에 따라 급격히 감소한다. 그럼에도 불구하고, 높이에 따른 기온변화가 지표와 다

르게 나타나고 또한 수증기에 흡수되는 복사에 대해 하부 대기는 거의 불투명하기 때문에, 상층 대류권의 낮은 수증기 농도

는 자연적 온실효과와는 어울리지 않는 영향을 미친다.

성층권에는 메탄 산화(2.3.7절 참조) 등을 통해 인간활동에 의한 수증기 원에 의해 복사의 영향이 있을 수 있다. 대류권에

는 인간의 활동에 의한 수증기 원(대부분 관개에 의함)에 의한 복사강제력은 거의 미비하다(2.5.6 절 참조). 오히려, 대류권 

수증기는 온난화에 의한 반응으로 나타나며 – 수증기 되먹임 – 기후변화에문제가 된다. GCMs에서 수증기는 가장 큰 양의 

복사 되먹임을 갖는다(8.6.2.3절 참조): 수증기만으로 온실가스 강제력에 의한 기온상승을배증시킬 수 있다. 또한 열대 대류

권계면의 변화와/혹은 대류활동의 변화로 성층권 수증기 되먹임이 나타날 가능성이 있다(3.4.2절과 8.6.3.1.1절 참조).

수증기에 의한 복사에너지 흡수는 대체로 수증기 농도의 로그 값에 비례한다. 따라서 되먹임 과정의 크기를 결정하는 것

은 수증기 절대량의 변화가 아니라 비율의 변화이다. GCMs을 이용한 결과는 전구 규모 온난화 환경에서 수증기의 상대습도 

값은 거의 일정하게 유지됨을 제시하고 있다. 이러한 반응은, 균등 가열에 대하여 수증기 비율이 크게 변하고 결국 상층 대

류권의 큰 되먹임을 유도한다. 게다가, GCMs은 기온감율의변화로 열대 상부 대류권이 가열됨을 제시하고 있다(9.4.4절 참

조). 이 작용은 이 지역의 수증기 변화를 크게 만들고 온도 증가에 따른 복사 효과를 부분적으로 상쇄시켜, 결국 수증기/기

온감율 되먹임의 결합이 강제력에 의한 가열을 50% 정도 증가시킨다(8.6.2.3절 참조). 이것은 수증기 되먹임과 기온감율 되

먹임을 항상 같이 고려해야 함을 의미한다. 수증기 분포와 같은 모델 간의 차이도 존재하지만, 이들의 결합된 영향은 여러 

GCMs을 통해 확인된다.

모의된 수증기 되먹임에 대한 신뢰는 따라서 상층 대류권 수증기를 결정하는 물리과정과 이것을 표현하는 GCMs의 불확

실성에 의해 영향을 받는다. 한 중요한 질문은 수증기의 분포와 변동을 결정하는데(GCMs에서 신뢰성이 떨어지는)미세 물리

과정과 비교하여(GCMs에서 신뢰성 있게 모의되는) 대규모 이류과정의상대적 기여 정도이다. 비록 이류에 의해서 열대 상층 

대류권의 습도의 일반적 분포가 결정되지만(8.6.3.1절 참조), 기후변화에 대한 습도의 미세물리 반응의 중요성은 아직 제외시

킬 수 없다.

상부 대류권의 수증기의 관측과 모델링 연구에 어려움이 있어, 관측된 습도 자료(3.4.2절 참조)의 신뢰성에 대한 중요한 

한계가 남아있다. 이 문제의 영향을 감소시키기 위하여, 최근 위성자료의 활용(6.3 – 6.7 μm 의 복사에너지의측정)을 통한 

습도의 변동과 경향 파악이 강조되고 있다. 또한 모델을 이용하여 위성이 관측하는 복사에너지를 직접 모의하여 모델 평가에 

이용하기도 한다(3.4.2절과 8.6.3.1.1절 참조).

대류권 상층 수증기의 계절변동 그리고 경년 – 십년 변동뿐만 아니라 외부강제력에 의한 변화 등이 관측되었다(3.4.2.2절 

참조). 열대 큰 규모에서, 상대습도가 거의 일정한 특징을 보이고(8.6.3.1절) GCMs은 이런 모습을 잘 모의한다. 연직 적분된

(3.4.2.1절) 그리고 상층 대류권(3.4.2.2절)의 비습은 지난 이십년 동안 증가하였다. 이 또한 상대습도는 크게 변하지 않았다. 

최근 십년 동안 관측된 기온감율에 자료마다 큰 차이를 나타낸다. 그러나 일부는 GCM 모의와 일치한 결과를 보이고 있다

(3.4.1절과 9.4.4절 참조).

전반적으로, TAR 이후, 기후가 따뜻해지면서 특히 상층대류권의 상대습도 분포가 변하는 않을 것이라는 일반적인 생각에 

대한 신뢰가 높아졌다. 또한 GCMs이 상층대류권 습도 분포와 변동을 잘 모의할 수 있다는 신뢰가 커졌다. 상층 대류권의 

관측과 모델링 증거는 수증기/기온감율 되먹임의 결합이 GCMs에서 나타남을 보여주고 있다(8.6.3.1.2절 참조).

과 강점들을 Stephens(2005)과 Bony et al.(2006)이 정리하였

다. 이 방법은 ‘partial radiative perturbation’ 방법과 그것을 

변형한 것(예, Colman, 2003a; Soden and Held, 2006), 복사

-대류 모델과 ‘구름복사강제력’ 방법(예, Webb et al., 2006) 

등이 있다. TAR 이후로, 대기 중 CO2 배증 평형 실험

(Colman, 2003a; Webb et al., 2006)과 일시 기후변화 적분

(Soden and Held, 2006) 실험의 되먹임을 비교하는데 진전이 

있었다. Colman(2003a), Soden and Held(2006) 그리고 

Winton(2006a)의해 추정된 수증기, 감율, 구름과 지표면 알

베도 되먹임 인자들이 그림 8.14에 제시되었다.

AOGCMs에서 수증기 되먹임은 가장 강력한 과정으로 다

중모델 평균과 표준편차가 1.80 ± 0.18 W m–2 ℃–1 이다. 그
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리고(음의)감율 되먹임(0.84 ± 0.26 W m–2 ℃–1)과 지표면 

알베도 되먹임(0.26 ± 0.08 W m–2 ℃–1) 등이 있다. 구름 되

먹임 평균은 0.69 W m–2 ℃–1 이고 이것의 모델 사이의 편차

는 크게 ±0.38 W m–2 ℃–1 이다(Soden and Held, 2006).

수증기 되먹임의 크기의 다양성은 Colman(2003a)보다 

Soden and Held(2006)에서 작게 나타난다. 이 차이가 이전의 

모델보다 현재 AOGCMs에서 더 일치를 보이는 것인지 아니

면 두 연구의 방법이나 기후변화 적분에 차이 때문인지 알

려진 바가 없다. 두 연구들 모두, 감율 되먹임 또한 모델마

다 다르게 나타난다. 이것은 모델마다 저위도와 고위도의 온

도증가의 차이를 통해 이해할 수 있다(Soden and Held, 

2006). 수증기와 온도 변화는 대류권에서 서로 밀접하게 연

관이 있으므로(8.6.3.1 참조), 큰(음의)감율 되먹임을 갖는 모

델은 또한 큰(양의) 수증기 되먹임을 갖는다. 이것은 서로 

상쇄하는 작용을 한다(박스 8.1 참조). 그 결과로, 기후민감

도의 모델에 따른 변동성을 분석할 때 수증기와 감율 되먹

임을 동일한 양으로 고려할 수 있다. 따라서 수증기와 감율 

되먹임을 합한 영향은 구름 되먹임보다 기후민감도의 차이

를 만드는데 작은 영향을 미친다(그림 8.14). 두 연구사이의 

평균 감율 되먹임의 차이의 원인은 불분명하다. 그러나 아마

도 되먹임 분석에서 성층권 기온이 부적절하게 포함된 것과 

관련이 있을 것이다(Soden and Held, 2006).

눈과 해빙의 변화에 따른 전구 표면 알베도 되먹임을 추

정하는데 서로 다른 방법을 사용한 세 연구들 모두 이 되먹

임이 양의 부호를 갖는다고 제시하였다. 또한 구름 되먹임보

다 작은 범위의 값들을 제시하였다. Winton(2006a)는 전구 

표면 알베도 되먹임의 4분의 3이 북반구에서 나타난다고 제

시하고 있다(8.6.3.3절 참조)

전구 복사 되먹임 분석을 통하여 현 GCMs의 기후민감도

의 다양성을 이해할 수 있다. 대기중 CO2 배증의 결과로 전

지구 기온변화만 고려하면(온도 증가에 따른 복사 냉각만 고

려한다면) GCMs의 온도 증가는 약 1.2℃ 이었다(Hansen et 

al., 1984; Bony et al., 2006). 수증기 되먹임은 기후변화 정

도를 적어도 두 배 증가시킨다. 그러나 이 되먹임은 기온 감

율 되먹임과 밀접하게 연관되어(앞에서 언급함), 이들 둘의 

결합된 결과는 약 1 W m–2 ℃–1 의 강제력을 만들고 전체 온

도증가의 약 50%을 담당한다.

표면 알베도 되먹임은 반응의 10% 정도를 증폭시키며, 구

름 되먹임은 GCM에 따라 10%~50% 정도를 증가시키는 작

용을 한다. 그러나 되먹임은 본질적으로 비선형성을 가지고 

있기에 전체 영향은 단순히 이들의 합으로 나타나지 않는다. 

여러 양의 되먹임의 영향은 기후민감도를 변화시키는 각각

의 영향들을 증폭시킨다.

그림 8.14의 되먹임 변수를 이용하여, 수증기, 기온감율과 

표면 알베도 되먹임이 존재하고 구름 되먹임이 없을 때, 현 

GCM은 기후민감도를(±1 표준편차) 대략 1.9℃ ±0.15℃ 로 

예측한다(이때 복사강제력의 다양성은 무시한다). 현 GCM

이 추정하는 기후 민감도의 크기는 GCM 내의 양의 구름 되

먹임(그림 8.14)의 영향으로 꽤 큰 값(3.2℃ ±0.7℃)를 갖는

다. 그러나 구름 되먹임의 크기에 관해서는 다양한 의견들이 

있다.

구름 복사 되먹임에 대한 이런 큰 차이는 결국 구름의 반

응의 차이로 여러 모델들이 서로 다른 기후민감도를 나타내

게 한다는 것을 의미한다(8.6.3.2.2절의 토의 참조). 그러나, 

민감도에 대한 수증기/기온감율과 표면 알베도 되먹임의 영

향을 무시할 수 없다. 왜냐하면 구름 되먹임 과정이 이들의 

영향을 다시 강화시킬 수 있기 때문이다.

8.6.3 기후민감도의 중요한 물리과정들

전통적으로 모델 민감도를 평가하는 데는 수증기, 기온감

율, 표면알베도와 구름 되먹임 과정을 각각 따로 고려한다. 

수증기, 구름과 기온은 서로 강하게 상호작용을 하기 때문에 

이런 분리는 약간 인위적인 것이다. 그러나 이런 접근은 유

용한 개념이면서, 이전의 평가 방법들과 일관성을 유지할 수 

있다. 따라서, 기온감율과 수증기 되먹임의 연관성 때문에, 

이 절에서는 수증기/기온감율 되먹임과 구름과 표면 반사도 

되먹임을 분리해서 다루고자 한다.

8.6.3.1 수증기와 기온감율 되먹임

장파복사에너지가 흡수되는 양은 수증기 농도의 로그값에 

비례하여 증가한다. 반면에 Clausius-Clapeyron 방정식은 온

도에 따라 수증기 양이 지수함수로 증가함을 나타낸다. 대류

권 온도와 표면온도는 거의 같이 변하므로(3.4.1 참조) 위 관

계는 상대습도(RH)가 일정할 때 강한 양의 수증기 되먹임이 

있음을 의미한다. 게다가, 수증기와 기온이 OLR에 미치는 

영향은 서로 상쇄되므로(박스 8.1 참조) 수증기-기온감율 되

먹임이 함께 나타나는 크기는 상대습도가 변하지 않을 때 

기온감율의 변화에 따라 크게 좌우되지 않는다(Cess, 1975). 

따라서 상대습도의 분포와 변동성을 결정하는 과정을 이해

하는 것이 수증기-기온감율 되먹임을 이해하는데 매우 중요

하다. 일차적으로, GCM 모의 결과는 온실가스 강제력 하에

서 상대습도의 분포는 대체로 크게 변하지 않는다고 예측하

고 있다. 좀 더 정확하게 말하면, GCM 모의 결과는 상대습

도가 작지만 넓은 범위에서 감소하게 되어 상대습도가 변하

지 않는 것을 가정할 때 보다 되먹임의 크기가 약적게 감소
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한다(Colman, 2004; Soden and Held, 2006; 그림 8.14).

행성 경계층에서는 습도는 지면의 과정에 의해서 결정되

며, 넓은 범위에서 상대습도 변화가 일정하다는 것은 논란의 

여지가 없다(Wentz and Schabel, 2000; Trenberth et al., 

2005; Dai, 2006). GCMs에서의 수증기 되먹임 작용은 중위

도에서 상대적으로 높게 나타난다. 이것은 대류권에서 수증

기 분배 작용을 하는 대규모 에디가 GCM에서 명시적으로 

표현되어 대기의 상당 부분을 연중 포화상태로 유지하게 만

들기 때문이다(Stocker et al., 2001). 그러나 열대 대류권 중

부와 상부에서 나타나는 습도의 변화는 잘 알지 못하며 대

기의 다른 지역보다 TOA의 복사의 영향을 많이 받는다(예, 

Held and Soden, 2000; Colman, 2001). 그러므로, TAR 이후 

열대의 대류권 상층에서 나타나는 상대습도 변화에 관한 많

은 연구들이 수행되었고(자세한 내용은 Bony et al., 2006 참

조), 이 지역의 수증기 변화에 대한 신뢰도는 모델의 수증기 

되먹임 작용에 대한 신뢰도를 나타낸다.

열대 자유대기의 습도는 대류시스템으로부터 수증기 유출

과 응결 그리고 대규모 대기순환 등에 의해 결정된다. 대규

모 하강기류가 있어 상대적으로 건조한 지역은 열대 장파복

사냉각이 발생하는 지역이다. 따라서 이 지역의 넓이와 습도

의 변화는 수증기 되먹임의 강도에 큰 영향을 줄 수 있다

(Pierrehumbert, 1999; Lindzen et al., 2001; Peters and 

Bretherton, 2005). 그러나 열대지역의 습도를 조절하는 과정

들이 매우 복잡하기에, 전구 온난화에 따른 습도의 변화를 

간단한 물리과정으로 표현하기는 매우 어렵다. 따라서 모델

의 수증기 되먹임 과정의 신뢰성을 평가하기 위하여 모델링

과 관측 연구의 상호보완이 필요하다.

구름 되먹임 과정과 다르게, 강한 수증기 되먹임 과정은 

서로 다른 이류, 대류 그리고 수증기 응결과정 방법 등을 사

용하고 있는 여러 GCMs에서 잘 모의되고 있다(Stocker et 

al., 2001). 열대 지역을 모의하는 고해상도 중규모 모델

(Larson and Hartmann, 2003) 그리고 구름분해 모델

(Tompkins and Craig, 1999) 등이, 비록 온도에 따른 상층 대

류권의 상대습도(UTRH; upper-tropospheric RH)의 자세한 

경향성을 다르게 나타내지만, 강한 양의 되먹임을 잘 나타내

고 있다. GCMs 실험은 수증기 되먹임의 강도가 연직 해상

도, 대류활동의 매개변수화와 이류 방법 등의 변화에 따라 

크게 달라지지 않는다(Ingram, 2002). 다양한 구조의 모델에

서 비슷한 변화를 보이는 것은 모델이 모의하는 기후변화에 

따른 자유대류권의 상대습도 반응은 단지 GCMs의 산물이나 

낮은 해상도 때문에 나타나는 것은 아니다라는 것을 의미하

고 있다. 모델 수증기 되먹임의 세기에 대한 또 다른 증거는 

습도 변화를 억제한 복사 코드를 사용한 AOGCM이 비현실

적으로작은 경년변동을 나타내는 것이다(Hall and Manabe, 

1999).

모의된 수증기 되먹임의 신뢰성은 UTRH 변화를 결정하

는 물리과정을 이해하고 GCMs이 이를 잘 표현하는데 달려

있다. TAR의 간단한 모델링 연구에서 UTRH의 변화가 구름 

미세 물리과정에 민감하다는 것이 제시되었다. 그러나 다른 

증거들은 미세 물리과정의 영향이 제한적이라는 것을 제시

하고 있다. 미세 물리과정을 포함하지 않고도, 공기덩어리의 

상대습도 상한을 100%로 하고 관측된 바람을 이용하거나

(Pierrehumbert and Roca, 1998; Gettelman et al., 2000; 

Dessler and Sherwood, 2000), 청천 복사 냉각으로부터 유출 

프로파일을 결정(Folkins et al., 2002)하여 열대의 상대습도 

분포를 잘 모의할 수 있다. 권운이 수증기 유출에 중요한 역

할을 할 수 있지만(Luo and Rossow, 2004), 권운의 증발이 

열대 상층 대류권을 습윤하게 만드는데 큰 역할을 하지 않

는다(Soden, 2004; Luo and Rossow, 2004). 대체로 이 연구

들은 미세 물리과정과 다르게 GCMs에서 잘 표현되는 대규

모 이류와 복사를 강조하고 있어 GCM의 수증기 되먹임 과

정에 대한 신뢰성을 높이고 있다. 그러나 온난화 하에서 수

증기 분포 변화에 영향을 줄 수 있는 미세 물리과정의 역할

을 제외하기는 어렵다.

관측은 열대 대류활동의 변화에 대한 열대 UTRH의 지역

에 따른 증가와 감소가 나타나는 증거를 보여주고 있다(Zhu 

et al., 2000; Bates and Jackson, 2001; Blankenship and 

Wilheit, 2001; Wang et al., 2001; Chen et al., 2002; Chung 

et al., 2004; Sohn and Schmetz, 2004). 그러나, 그러한 변화

는 전체 순환을 고려하지 않는다면(수증기 되먹임에 매우 중

요한) 대규모 열역학적 관계에 대한 어떠한 내용도 제고하지 

않는다. 최근 관측 연구는 기온변화에 대한 열대 평균 

UTRH 반응은 여러 시간규모에서 거의 변함이 없다는 것을 

나타내고 있다(3.4.2.2절 참조). 비록 경년변화 규모에서 상

층의 상대습도의 완만한 감소가 보고되고 있지만

(Minschwaner and Dessler, 2004; 3.4.2.3절), 이들 시간규모

는 경년변동(Bauer et al., 2002; Allan et al., 2003; McCarthy 

and Toumi, 2004), 화산활동에 의한 변화(Soden et al., 2002; 

Forster and Collins, 2004)와 수 십년간의 경향성(Soden et 

al., 2005)을 말한다. 관측된 전구 장파복사 흡수량의 계절적 

변화도 강한 양의 수증기 되먹임 작용을 이야기 하고 있다

(Inamdar and Ramanathan, 1998; Tsushima et al., 2005). 그

러나 수증기의 변화가 온실가스의 증가를 직접적으로 나타

내는 것이 아니기 때문에, 짧은 시간규모의 강제력에 대한 

수증기 변화를 해석하는데 주의가 필요하다.
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8.6.3.1.1 모델의 수증기/기온감율 되먹임 작용에 대한 평가

GCMs의 습도 분포와 변동에 대한 평가는, 모델의 기후변

화 되먹임을 직접적으로 조사하는 것은 아니지만, 수증기를 

지배하는 중요한 물리 과정들을 모의하는 능력을 알려주므

로, 모델의 수증기 되먹임 과정에 대한 신뢰성을 제공해 준

다. 라디오존데 관측과 재분석 자료의 정확성과 관측범위의 

한계는 모델이 모의하는 UTRH에 대한 평가를 어렵게 한다

(Trenberth et al., 2001; Allan et al., 2004). 최근에는 모델에

서 위성이 관측하는 복사에너지를 모의하는 노력(모델 상대

습도로 변환할 때의 오차를 줄이기 위함)과 동시에 위성관측

자료를 이용하여 이를 평가하고 있다(예, Soden et al., 2002; 

Allan et al., 2003; Iacono et al., 2003; Brogniez et al., 2005; 

Huang et al., 2005).

OLR 분포와 더불어 평균 습도 분포는 GCMs에서 잘 모의

되고 있다(8.3.1절 참조). 아열대 침강 영역의 평균 UTRH 

분포는 모델마다 다양하게 나타난다. 몇몇 모델은 위성자료

와 비교하여 좋은 분포와 변동성을 보이고 있지만(Allan et 

al., 2003; Brogniez et al., 2005), 일부 모델은 지역적으로 큰 

편차를 보이고 있다(Iacono et al., 2003 Chung et al., 2004). 

그러나 위성자료의 불확실성이 이런 비교를 더욱 어렵게 만

든다. 다른 시간규모에서, 혼합과정과 해상도에 연관이 되

는, 습도의 쌍극자 분포가 여러 모델들에서 재현되고 있다

(Zhang et al., 2003; Pierrehumbert et al., 2007). 그러나 장파

복사가 습도의 로그값에 따라 변하기 때문에, 습도의 오차는 

기후 민감도에 큰 영향을 주지 못한다: 즉, 문제가 되는 것

은 기후변화에 따른 습도변화의 비율이다.

TAR 이후에 모델이 모의하는 대규모 UTRH 변화에 대한 

여러 새로운 연구들이 수행되어 모델의 일반적인 특징들이 

발견되었다. Allan et al.(2003)은 관측 SSTs에 의해 수행된 

AGCM이 모의한 열대의(UTRH와 기온에 민감한) 6.7 μm 

복사에너지의 지난 이십년 경년변동이High Resolution 

Infrared Radiation Sounder(HIRS) 관측자료와 일치한다는 것

을 발견하였다. Minschwaner et al.(2006)은 16 AOGCMs 을 

이용하여 대류활동이 가장 활발한 지역의 열대 평균 250 

hPa 상대습도 반응의 경년변동을 분석하였다. 관측과 모델

들의 오차를 고려할 때, 모델들의 평균 반응을 위성관측에서 

구한 215 hPa의 반응과 통계적으로 일치하였다. AGCM은 

전구 혹은 열대에서(수증기와 온도분포에 민감한) 청천 OLR

의 계절적 변화(Tsushima et al., 2005) 뿐만 아니라 경년변동

과 십년변동(Soden, 2000; Allan and Slingo, 2002) 등을 잘 

재현한다(비록 에어러솔과 온실가스의 불확실성과 표본오차 

등이 포함되어 있지만 Allan et al., 2003). GCMs은 대류권 

하부의 전구 규모의 수증기 변동을 잘 모의하고 있다(예,  

Allan et al., 2003). 좀 더 작은 규모에서는, 많은 모델이 순

환의 계절 혹은 경년변동에 대한 UTRH의 국지적 변화를 잘 

재현하고 있다(예, Soden, 1997; Allan et al., 2003; Brogniez 

et al., 2005).

모델이 표면온도와 연직 습도 분포의 경년주기의 상관성

을 잘 모의하는지 평가하기 위하여, 표면온도에 따른 자유대

기의 기온과 습도의 반응에 대한 연구가 수행되었다. 비록 

GCMs이 지역적(Ross et al., 2002) 그리고 열대(Bauer et al., 

2002) 지역의 상관성을 부분적으로만 재현하고 있지만, 이전 

연구에서 제시된 커다란 불일치(Sun and Held,1996; Sun et 

al., 2001)는 표본 추출에 따른 문제 때문인 것으로 보인다

(Bauer et al., 2002).

TAR 이후로 최근 수 십년 동안의 전구 기온변화에 대한 

수증기 변화를 GCMs을 이용하여 조사하였다. 장기간

(1982~2004년) 위성자료를 이용한 최근 연구는 UTRH의 경

향성을 분석하여 관측된 SSTs에 의해 수행된 AGCM이 전구

와 동서방향 습도의 변화 경향을 잘 모의함을 제시하였다

(Soden et al., 2005). 두 번째 방법은 피나투보 화산 폭발에 

따른 냉각을 이용하고 있다. 추정된 에어로러솔 강제력을 이

용하여, Soden et al.(2002)는 모델이 위성 관측된 HIRS 6.7 

μm 복사를 잘 모의하고 있음을 발견하였다. 그들은 또한 

모델이 관측과 유사한 전구 기온변화를 재현하고 있음을 제

시하였다. 그러나 수증기 되먹임 과정을 포함하지 않을 때에

는 모델이 관측을 재현하지 못했다(비록 이 연구는 구름 양

의 변화와 심해에 의한 열 흡수를 고려하지 않았다). 관측된 

습도를 기반으로 한 복사량을 이용하여, Forster and 

Collins(2004)는 비록 위도-높이에 따른 습도 분포를 모델이 

모의하지 못하지만, 접합모델 모의의 앙상블과 유사한 수증

기 되먹임의 크기를 추정하였다. 그들이 추정한 수증기 강제

력의 크기는 0.9~2.55Wm–2 ℃–1 로서, 이 값은 온실가스 강

제력 하의 모델이 보이는 범위 안에 있다(그림 8.14 참조). 

이들 연구에서 특히 유의해야 할 점은 피나투보 화산에 의

한 기후변화의 크기가 자연적 변동의 크기보다 작다는 것이

다(Forster and Collins, 2004).  또한 온실가스 증가에 의한 

되먹임과 비교할 때 주의가 필요하다. 이것은 화산 폭발의 

에어러솔 강제력이 다르게 분포하며 짧은 시간규모를 갖기 

때문에 다른 형태의 순환을 유도하고 대륙/해양의 반응을 

초래하기 때문이다(비록 최근 AOGCM 연구는 이들 두 강제

력이 서로 유사한 전구 청천 장파복사되먹임을 보인다고 제

시되고 있지만: Yokohata et al., 2005). 그럼에도 불구하고, 

피나투보 화산에 대한 수증기 되먹임의 관측과 모델 결과를 

비교하는 것은 전구 외부강제력에 의해 유도되는 습도 변화
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의 모의 능력을 평가하는 한 방법이다.

GCMs은 기온감율이 습윤단열감율로 수렴하려는 경향성 

때문에 상층 가열을 유도하고 상층의 저위도에서 음의 기온

감율 되먹임을 보이고 있다. 중위도와 고위도에는 특히 겨울

철에 하층 가열이 강화되어 양의 되먹임을 나타낸다(예, 

Colman, 2003b). 전구 되먹임의 크기는 기온 증가의 남북방

향 경도에 의해 좌우된다(Soden and Held, 2006). 기후변화

를 감지하기 위하여 대류권 기온변화 경향성에 대한 많은 

GCM 연구가 있었다(9.4.4 절 참조). 비록 일부 최근 연구는 

모의 결과와 관측의 일치를 제시하고 있지만(예, Fu et al., 

2004; Santer et al., 2005), 열대지역에 대한 논란이 계속되고 

있다(9.4.4 절 참조). 상대습도가 거의 일정하게 나타나는 것

과 무관하게 기온감율 되먹임과 수증기 되먹임의 결합된 크

기는 기온감율 변화에 따라 크게 변하지 않는다(Cess, 1975; 

Allan et al., 2002; Colman, 2003a).

성층권에서는 GCM의 수증기 반응은 초기 복사강제력의 

위치에 따라 민감하게 나타난다(Joshi et al., 2003; Stuber et 

al., 2005). 오존 변화와 같이 성층권 하부에 집중돼 있는 강

제력은 성층권 수증기와 열대 상공의 온도의 증가를 포함한 

양의 되먹임을 만든다(Stuber et al., 2005). 그러나 CO2 와 

같은 좀 더 균등한 강제력에 대해서는 성층권 수증기 변화

에 의한 모델 민감도는 약하게 나타난다(Colman, 2001; 

Stuber et al., 2001, 2005).  관측은 성층권 수증기의 장기적 

증가를 제시하고 있다(3.4.2.3 절). 그러나 이것이 되먹임 작

용의 결과인지는 분명하지 않다. 그러나 만약 통계적으로 유

의한 전구 평균값의 증가가 있다면 성층권 수증기 되먹임 

작용을 암시한다(Forster and Shine, 2002).

8.6.3.1.2 수증기와 기온감율 되먹임에 대한 요약

TAR 이후에 수증기와 기온감율 되먹임을 평가하고 이해

하는데 많은 진전이 있었다. GCMs을 이용한 새로운 평가 

방법이 시도되었고, 계절변동과 경년변동, 화산 폭발에 따른 

냉각 그리고 기후변화 경향에 대한 대규모 대류권의 습도의 

반응을 모델이 잘 모의하고 있다. 관측과 모델의 새로운 증

거는 온난화에 따른 상대습도의 변화가 거의 없을 것이라는 

이전의 관점을 다시 확인시켰다. 여러 기후 섭동에 따른 습

도와 기온의 중요한 변화들을 GCMs이 잘 모의할 수 있다는 

신뢰가 커졌다. 전반적으로 여러 증거들은 기후모델들에서 

찾을 수 있는 수증기-기온감율 되먹임 작용의 크기를 제시

하고 있다.

8.6.3.2 구름

태양복사를 우주로 반사시키거나(구름의 알베도 효과) 지

표나 대류권 하부에서 방출하는 적외 복사를 가둬두면서(구

름의 온실효과), 구름은 지구의 복사 수지에 두 가지 상반되

는 영향을 미친다. 이 둘의 효과는 보통 구름 복사강제력

(CRF)의 단파와 장파 요소라 말한다. 이 두 요소 사이의 상

대적 크기는 구름의 큰 규모나 미세 규모 물리과정 등과 같

은 많은 요인들에 의해 좌우된다. 현재 기후모델은 구름은 

냉각 효과를 만들고 있다(전구 평균 CRF은 음의 값을 갖는

다). 지구온난화를 고려할 때 구름의 냉각 효과는 강화되거

나 약화되는 등의 복사 되먹임 작용을 할 것이다(Randall et 

al., 2006; NRC, 2003; Zhang, 2004; Stephens, 2005; Bony et 

al., 2006).

많은 기후모델에서, 구름을 표현하는 여러 미세한 과정들

은 구름 되먹임과 기후민감도를 추정하는데 큰 영향을 미친

다(예, Senior and Mitchell, 1993; Le Treut et al., 1994; Yao 

and Del Genio, 2002; Zhang, 2004; Stainforth et al., 2005; 

Yokohata et al., 2005). 게다가 모델 사이의 기후 민감도의 

차이는 크게 구름 되먹임의 차이로부터 나타난다Colman, 

2003a; Soden and Held, 2006; Webb et al., 2006; 8.6.2 절, 

그림 8.14). 그러므로, 기후민감도의 추정에 있어 구름 되먹

임은 가장 큰 불확실성을 갖는 요소이다.

이 절은 구름 되먹임에 포함되는 물리 과정들의 이해와

(8.6.3.2.1 절 참조), 현 기후모델들 사이의 구름 되먹임의 크

기를 추정(8.6.3.2.2 절 참조)하고 관측자료를 이용하여 모델

의 구름 되먹임을 평가하고자 한다.

8.6.3.2.1 구름 되먹임에 포함되는 물리과정의 이해

지구의 구름은 하층 경계층 구름부터 대류 구름과 모루 

구름 등의 여러 스펙트럼을 갖는다. 구름 되먹임을 이해하기 

위해서는 기후변화가 어떻게 이 스펙트럼과 이들 다양한 구

름의 복사에 대한 성질을 변화시키는지, 그리고 이들의 변화

가 지구 복사수지에 주는 영향을 이해해야 한다. 게다가 구

름이 많은 지역은 또한 습윤한 곳이므로 구름의 양의 변화

는 수증기 되먹임과 구름 되먹임 둘에 영향을 미친다

(Pierrehumbert, 1995; Lindzen et al., 2001). TAR 이후 관측

자료 분석, 간단한 개념 모델, 구름-분해 모델, 중규모 모델

과 GCMs 등의 도움으로, 구름 되먹임에 포함되는 물리과정 

분석에 일부 진전이 있었다(Bony et al., 2006에 요약되어 있

음). 중요한 문제들은 아래에 제시돼 있다.

대류 모루 구름에 작용하는 일부 기후되먹임 작용이 조사

되었다. Hartmann and Larson(2002)는 열대 모루 구름의 온

도가 본질적으로 표면온도에 무관하며, 기후변화에 따라 변

하지 않는다는 것을 제시하였다(Fixed Anvil Temperature 

hypothesis). 이 제안은 온난화시기에 중층과 상층 대류권의 
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구름 비율과, 응결 그리고 상대습도의 연직 분포가 온도 증

가에 따라 상층으로 치우쳐 나타난다는 구름-분해 모델의 

결과와 일치한다(Tompkins and Craig, 1999). 그러나 이 가

설은 아직 관측자료나 상층 대류권에 조밀한 연직 해상도를 

갖는 구름-분해 모델을 통해 조사되지 않았다. 기온변화에 

따른 모두 구름양의 반응도 아직 논란거리로 남아있다. 대류 

구름에서 기온과 같은 강수 효율의 증가가 상층 대류권의 

물 유출량을 감소한다고 가정하여, Lindzen et al.(2001)는 모

두 구름으로 덥힌 열대지역의 영역이 기온 증가와 더불어 

감소하여 결국 음의 기후되먹임을 낳을 것이라 제시하였다

(iris hypothesis). 이제껏 관측 증거의 여러 측면에 대한 수많

은 반대 의견이 개진되어(Chambers et al., 2002; Del Genio 

and Kovari, 2002; Fu et al., 2002; Harrison, 2002; 

Hartmann and Michelsen, 2002; Lin et al., 2002, 2004), 가

설을 제안한 연구자들과 활발한 논쟁이 있었다(Bell et al., 

2002; Chou et al., 2002; Lindzen et al., 2002). 다른 관측 연

구들은 표면 기온의 상승에 따라 대류 구름의 증가를 제시

하고 있다(Del Genio and Kovari, 2002; Del Genio et al., 

2005b).

경계층 구름은 복사수지(예, Harrison et al., 1990; 

Hartmann et al., 1992)와 전구 해양의 구름 양에(예, Norris, 

1998a,b) 큰 영향을 준다. 따라서 변화된 기후에서 경계층 

구름의 변화를 이해하는 것은 구름 되먹임 문제에 매우 중

요한 부분이다. 일부 간단한 기후모델과 몇몇 GCMs(예, 

CCSM3, FGOALS)의 하층운량의 매개변수화에 사용되는 관

측된 하층운량과 하층 대류권의 안정도의 관계는(Klein and 

Hartmann, 1993) 지구온난화에 의해 하층운량이 증가하여 

음의 구름 되먹임을 가져온다고 제시하고 있다(예, Miller, 

1997; Zhang, 2004). 그러나 경계층의 운량과 Klein and 

Hartmann(1993) 측정값을 예측하는 하층 대류권 안정도를 

나타내는 측정치의 변화는 온난화가 반드시 하층운량의 증

가를 예측하지 않는다(예, Williams et al., 2006). 게다가, 관

측은 하층운으로 덮혀있는 지역에서 기온이 증가하면서 구

름 광학적 두께가 감소하고 SW CRF가 약해짐을 제시하고 

있다(Tselioudis and Rossow, 1994; Greenwald et al., 1995; 

Bony et al., 1997; Del Genio and Wolf, 2000; Bony and 

Dufresne, 2005). 그러나 다른 요인들은 이들 관측이 잘 수행

되지 않았음을 말하기도 한다. 그러므로 경계층 구름의 반응

을 결정하는 물리과정과 그것의 복사학적 특성에 대한 이해 

수준은 매우 제한적이다.

중위도 대기는 상승지역의 높은 전선상의 구름과 하강역

의 낮은 구름 혹은 구름이 없는 등의 종관규모 날씨 시스템

이 존재한다. 일부 기후모델은 북반구에서 기후 온난화에 따

라 중위도 폭풍의 빈도수의 감소와 폭풍 강도의 증가를 제

시하고 있다(예, Carnell and Senior, 1998; Geng and Sugi, 

2003). 또한 폭풍경로가 북쪽으로 치우쳐 나타나기도 한다

(Yin, 2005). Carnell and Senior(1998)가 북반구 복사 수지 분

석에 사용한 것과 같이 역학적 변화의 영향을 조사하기 위

한 관측과 재분석 자료를 이용으하여, Tselioudis and 

Rossow(2006)는 폭풍 강도의 증가가 폭풍 빈도의 감소보다 

더 큰 복사학적 영향(단파복사의 반사량의 증가와 장파복사

의 흡수량의 감소)을 준다는 것을 제시하였다. 그러나, 폭풍

경로가 북쪽으로 치우쳐 나타나는 것은 단파복사의 반사를 

감소시킬 수 있다(Tsushima et al., 2006). 덧붙여, 일부 연구

는 관측자료를 이용하여 기온에 대한 중위도 구름 복사 특

성의 변화를 조사하였다. Del Genio and Wolf(2000)는 기온

의 증가로 대륙의 하층 구름의 물리적 두께가 감소하여 결

국, 구름 물 경로와 광학적 두께가 기온 증가에 따라 감소함

을 보였다. 그리고 Norris and Iacobellis(2005)는 북반구 해양

에서 표면온도가 균질하게 증가할 때 여러 역학적 조건 등

에서 운량과 광학적 두께가 감소함을 보였다. 중위도 구름에 

대한 역학적 그리고 온도의 변화에 따른 복사 되먹임의 변

화의 부호는 아직 불분명하다.

기후민감도에 대한 극지방의 구름 되먹임의 역할은 Holland 

and Bitz(2003) and Vavrus(2004)에 의해 강조되었다. 그러나 

이들 되먹임에 대한 이해는 아직 부족한 실정이다.

8.6.3.2.2 기후모델의 구름 되먹임 크기들에 이해

해양 혼합층모델과 대기모델을 이용한 대기 CO2의 배증 

실험과 완전한 해양-대기 접합 모델에 의해 수행된 일시 기

후변화 실험에서, 모델은 여러 범위의 전구 구름 되먹임의 

결과를 나타냈다. 모델들 중 절반 정도는 지구온난화에 대하

여 음의 CRF를, 절반은 양의 값은 나타냈다(Soden and 

Held, 2006; Webb et al., 2006). 일부 연구는 CRF 변화에 대

하여 청천 복사 변화의 영향(즉, 수증기, 기온과 표면 알베

도 변화) 때문에 구름 되먹임의 부호가 반드시 CRF 변화를 

의미하지 않음을 제시하고 있다(Zhang et al., 1994; Colman, 

2003a; Soden et al., 2004). 구름 되먹임을 정의할 때 청천 

변화를 제외시키는 Partial Radiative Perturbation(PRP) 방법

은 모든 모델이 양의 구름 되먹임을 갖는다는 것을 보여준

다(Colman, 2003a; Soden and Held, 2006). 그러나, CRF의 

변화나 PRP 방법을 통한 구름 되먹임의 추정은 서로 연관돼 

있어(즉, 그들의 상대적 크기의 순위는 비슷하다), 그들의 크

기는 GCMs에서 비슷한 분포를 나타낸다.

GCM 되먹임을 지역 요소 혹은 역학적 범위로 분리함으로

써 구름 되먹임 크기의 범위에 대한 중요한 해석이 가능하

다. 10장에 제시돼 있는 접합 AOGCMs(Bony and Dufresne, 
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그림 8.15. 지구온난화(CO2을 1%/년 비율로 증가시켜 모의함)와 연관된 SST 변화에 대한 열대 

순 구름 복사강제력(CRF)의 민감도(W m
–2

 ℃
–1

).

2005), GCMs의 대기와 슬랩 해양모델(Webb et al., 2006; 

Williams et al., 2006; Wyant et al., 2006), 오래된 모델들

(Williams et al., 2003; Bony et al., 2004; Volodin, 2004; 

Stowasser et al.; 2006)의 비교는 구름 되먹임의 모델간 차이

는 대부분 단파 구름 되먹임에 의해 나타남을 보여준다. 그

리고 온난화에 대한 대류구름과 하층운은 GCMs 마다 다르

게 반응함을 보이고 있다. 최근 분석은 경계층 구름의 반응

이 현 GCMs 사이에서 구름 되먹임이 다양하게 나타나게 하

는 요소라는 것을 제시하고 있다(Bony and Dufresne, 2005; 

Webb et al., 2006; Wyant et al., 2006). 이것은 하층운이 많

은 지역에서 복사 반응을 다르게 모의하거나(그림 8.15), 이

들 지역이 전구에서 큰 영역을 차지하고 있기 때문이다. 그

러나 하층운의 반응을 강화시키거나 부분적으로 상쇄시킬 

수 있는 다른 형태의 구름의 반응도 또한 중요하다. 모델의 

구름 되먹임의 다양성은 전 위도에서 현저하게 보이며, 대체

로 열대에서 큰 값을 갖는다(Bony et al., 2006; Webb et al., 

2006). 중위도 지역에서는 구름의 혼합상된 표현과 폭풍경로

의 위도 위치 변화 등의 차이가 기후변화에 대한 CRF 반응

의 차이를 가져오게 한다(Tsushima et al., 2006).

8.6.3.2.3 기후모델이 모의하는 구름 되먹임 과정의 평가

기후모델의 구름에 대한 평가는 오랫동안 관측과 모의된 

TOA의 복사플럭스의 기후값과 전체 구름 양을 비교하여 수

행되었다(8.3.1 참조). 그러나 상호 보상적인 오차로 인하여 

이들이 관측과 유사한 분포를 가질 수 있다. TAR 이후 그리

고 부분적으로 Satellite Cloud Climatology Project(ISCCP) 시

뮬레이터(Klein and Jakob, 1999; Webb et al., 2001)의 사용

으로 구름의 형태와 구름의 광학적 성질을 이용한 모의 구

름의 평가가 점차 늘어나고 있다(Klein and Jakob, 1999; 

Webb et al., 2001; Williams et al., 2003; Lin and Zhang, 

2004; Weare, 2004; Zhang et al., 2005; Wyant et al., 2006). 

따라서 이것은 점차 모델을 평가하는데 큰 기준이 되고 있

다. 게다가, 모의된 특정 구름지역이나 특별한 역학 상태의 

오차를 분석하기 위한 클러스터링이나 합성 방법 새로운 관

측 기반의 조사가 GCMs에 적용되고 있다(Tselioudis et al., 

2000; Norris and Weaver, 2001; Jakob and Tselioudis, 2003; 

Williams et al., 2003; Bony et al., 2004; Lin and Zhang, 

2004; Ringer and Allan, 2004; Bony and Dufresne, 2005; 

Del Genio et al., 2005a; Gordon et al., 2005; Bauer and Del 

Genio, 2006; Williams et al., 2006; Wyant et al., 2006). 모

델 구름 되먹임을 평가하기 위하여 계절 변동에 대한 전구 

구름의 반응에 대한 관측기반의 조사가 제시되었지만

(Tsushima et al., 2005), 아직 기후모델에는 적용되지 않고 

있다.

이들 연구는 구름 모의에서 현 기후모델이 갖은 공통적 

편차들은 강조하고 있다(예, Zhang et al., 2005). 이들은 광

학적으로 두꺼운 구름을 과대하게 예측하고 광학적으로 얇

은 하층과 중층 구름을 과소하게 모의하는 것을 말한다. 그

러나, 다른 형태의 구름의 상대적 양을 관측을 통하여 결정

하는데 불확실성이 남아 있다(Chang and Li, 2005). 중위도

에서는 이들 편차는 기후 GCMs의 성긴 해상도로 인하여 비

지균풍(Bauer and Del Genio, 2006)과 아격자 규모의 변동성

(Gordon et al., 2005)을 적절히 모의하지 못한 결과라 간주

되었다. 비록 다른 형태 구름의 모의에 대한 오차가 결국 서

로 상쇄되어 관측과 유사한 CRF(8.3 참조)를 예측할 수 있

지만, 모델 구름 되먹임에 대한 의혹

을 제시하고 있다. 예를 들면, 구름 

알베도가 구름 광학적 두께에 비선형

적으로 변하기 때문에, 과대한 구름 

광학적 두께의 예측은, 부호와 크기가 

올바르다 하여도, 너무 작은 복사학적 

효과를 가져올 수 있다. 비슷하게, 과

소한 하층과 중층 구름의 모의는 침강 

영역에서 온난화에 대한 복사학적 반

응의 크기에 그럴듯한 영향을 준다. 

구름 물의 상태(액체, 고체 혹은 혼합)

를 결정하는 모델의 가정은 기후민감

도의 예측에 매우 중요하다. 그러나, 

이들 가정에 대한 평가는 이제 막 시작

됐다(Doutriaux-Boucher and Quaas, 

2004; Naud et al.(2006). Tsushima et 
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al.(2006)는 현 기후모델에서 구름 물의 각 상태 분포를 관측

하는 것은 중위도와 고위도의 구름 되먹임 과정을 이해하기 

위하여 매우 중요한 일이라 제시하였다.

기후변화에 대한 구름 반응의 몇몇 부분을 평가하기 위하

여, 일부 연구는 환경의 경년변동 변화에 대한 구름과 CRF

의 민감도를 모의하는 GCMs 능력을 조사하였다. 대기-혼합

층 해양모델을 조사하여, Williams et al.(2006)는 대규모 연

직 운동과 대류권 하층의 안정도의 변화에 대한 CRF 반응

을 살펴보아, 국지적 평균 구름의 변화는 현재 변동과 연관

이 있음을 발견하고 관측을 통하여 검증하였다. Bony and 

Dufresne(2005)와 Stowasser and Hamilton(2006)는 10장의 

AOGCMs을 이용하여 SST 변화에 따른 대규모 연직 운동과 

낮은 대류권 상대습도 지역의 열대 CRF의 변화를 모의하는 

능력을 조사하였다. 그들은 모델이 침강 지역에서 모델들이 

비현실적인 서로 다른 결과를 보이며, 활발한 대류활동 지역

에서는 모델들 간의 차이가 작아짐을 보였다. 이 연구는 특

히 경계층 구름 과정을 평가하고 이를 표현하는데 개선이 

필요함을 강조하고 있다.

8.6.3.2.4 구름 되먹임에 대한 결론

기후변화에 대한 구름의 반응을 결정하는 물리 과정들을 

이해가 넓어지고 현 기후모델의 구름 되먹임의 평가에 대한 

진전이 있지만, 어떤 모델의 구름 되먹임이 가장 신뢰할만한 

것인지 대한 평가는 여전히 불가능하다. 그러나, 구름 형태

와 역학적 영역과 모델들 사이의 구름 되먹임의 크기가 다

양하게 나타나게 하는 영역 등을 파악하는데 진전이 있었다. 

이것은 기후변화의 구름 되먹임의 평가를 향상시키기 위한 

특별 관측과 모델 검증이 필요함을 말하고 있다.

8.6.3.3 얼음권의 되먹임 작용

전구 기후민감도에 큰 영향을 주는 많은 되먹임 작용들이 

얼음권에서 이뤄진다. 온실가스 농도 증가에 대한 기후모델

의 전형적인 반응은 대륙의 눈과 해빙이 극쪽으로 물러나는 

것과 극지방에서 하층 대류권의 기온이 크게 증가하는 것이

다. 이와 동시에, 온실가스 증가에 따른 고위도의 반응은 모

델마다 크게 다르게 나타나며(예, Holland and Bitz, 2003) 

AOGCMs 사이에 일치되는 반응이 나타나지 않는다

(Chapman and Walsh, 2007; 또한 11.8 절 참조). 문턱 값에 

따라 변할 수 있는 가능성이 또한 미래 기후변화에 얼음권

이 어떻게 변할지를 더욱 불확실하게 하고 있다.

틀림없이, 얼음권의 가장 중요한 되먹임은 온난화로 인한 

눈과 얼음이 녹아 결국 태양복사의 흡수량이 증가하는 것이

다. TAR 이후, 얼음권에 대한 표면 알베도 되먹임을 정량화

하는데 일부 진전이 있었다. Hall(2004)는 알베도 되먹임이 

대기 중 CO2 배증에 대한 고위도 반응 중 절반을 담당한다

고 제시하였다. 그러나 장기 규준실험에 대한 분석은 놀랍게

도 알베도 되먹임이 내부 변동을 거의 없다는 것을 보였다. 

Hall and Qu(2006)은 육지 적설의 계절변화를 재현할 때 나

타나는 모델의 편차가 기후변화 시나리오의 눈 알베도 되먹

임의 변화에 크게 연관이 있음을 보였다. 그러므로 계절변화 

편차를 언급하는 것은 기후변화에서의 눈 알베도 되먹임 모

의에 나타나는 다양성에 대한 기준을 제공할 것이다. 그러

나, 기후변화에서 눈 알베도 되먹임을 평가하기 위한 눈 알

베도 되먹임의 계절변화를 이용하는 것은 이 둘의 상관성의 

수준에 따라 달려있다(그림 8.16). Winton(2006a)와 Qu and 

Hall(2005)에 의해 발견된 결과는 모의된 표면 알베도 되먹

임의 다양성의 원인이 얼음권의 구름에 대한 차이보다는 표

면 과정의 차이 때문이라는 것을 제시하고 있다.

얼음권과 연관된 다른 되먹임에 대한 이해는(즉, 얼음 단

열 되먹임, MOC/SST-해빙 되먹임, 얼음두께/얼음 성장 되

먹임) TAR이후 계속 개선되었다(NRC, 2003; Bony et al., 

2006). 그러나, 이들 되먹임의 기후민감도에 대한 상대적 영

향은 아직 정량화되지 못하고 있다.

해빙 되먹임이(특히 극지의 구름 과정과 해양의 열/담수 

수송 등과) 고위도의 대기와 해양에 강하게 결합돼 있기에 

이를 이해하고 평가하는 것은 복잡하다. 더욱이, TAR 이후 

복잡한 역학을 포함하는(8.2.4 절 참조) 등의 AOGCMs의 해

빙 모델의 큰 발전이 있었지만, 관측과 비교하여 모델 얼음

권의 되먹임을 평가하는 것은 극지방의 관측자료의 부족으

로 제약을 받고 있다. 특히, 해빙 두께에 대한 관측자료의 

부족은 심각한 문제이다.

수년 동안 기후민감도에 대한 해빙 역학의 역할은 불확실

하게 남아 있었다. 슬랩 해양모델과 접합된 AGCMs을 이용

한 일부 최근 연구는(Hewitt et al., 2001; Vavrus and 

Harrison, 2003) 기후모델의 해빙 역학의 추가는 기후민감도

를 완화시키는 역할을 한다는 가설을 지지하고 있다. 그러나 

완전한 AOGCMs(Holland and Bitz, 2003)의 연구는 해빙 역

학의 유무에 따른 기후변화의 차이를 발견하지 못했다. 해빙

의 초기(즉, 규준실험) 실험과 온실가스에 대한 반응(Holland 

and Bitz, 2003; Flato, 2004)의 상호 연관이 해빙 역학의 역

할을 찾고 정량화 하기 위한 실험을 어렵게 한다.

표면 알베도 되먹임 이외의 다른 많은 과정들이 모델의 

극지 온도 증가에 관여하고 있다(Alexeev, 2003, 2005; 

Holland and Bitz, 2003; Vavrus, 2004; Cai, 2005; Winton, 

2006b). 한 중요한 과정은 극쪽으로 에너지가 수송되는 것을 

들 수 있다. 그러나 국지적인 고위도 수증기, 구름과 기온 
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그림 8.16. 17개 AOGCMs을 이용한 일시 기후변화 실험으로 얻은 기

후변화에서 모의된 봄철 /s sTαΔ Δ (y 축)와 계절 변화의 봄철 

/s sTαΔ Δ (x 축)에 대한 scatter 그림( sαΔ 와 sTΔ 는 각각 표면 알베
도와 표면온도를 의미한다.)

되먹임 또한 이것에 기여하고 있다. 이들 과정과 상호작용은 

복잡하며 모델마다 서로 다르게 나타난다(Winton, 2006b). 

그리고 고위도 기온 증가를 가속시키거나 약화시키는 이들

의 작용에 대해서 아직 다뤄진 바가 없다.

8.6.4 다른 모델에서 모의된 각 되먹임에 대한 신뢰성 평
가를 어떻게 할까?

여러 다른 모델의 기후예측에 대한 상대적 신뢰성의 평가

는 모의된 평균기후와 변동 그리고 특정 기후 과정을 포함

한 여러 기후 통계 값의 오차를 정량화 할 수 있게 하는 관

측 테스트를 바탕으로 해야 한다. 모델의 성능을 정량화 할 

수 있는 측정값들의 집합을 ‘climate metrics’라 한다. 미래 

기후예측에 대한 기준이 되기 위하여, 이들은 기후변화의 여

러 특징과 강한 연관성을 가져야 한다: 기후민감도, 대규모 

기후변화(반구 상호간 대칭, 극지의 증폭, 기온변화의 연직 

패턴, 해륙의 대비), 지역적 패턴 혹은 기후변화의 일시적 

특징. 예를 들면, 오스트레일리아 기후의 모델 예측의 신뢰

성을 평가하기 위하여, 이 지역의 기후가 ENSO 변동에 영

향을 받으므로(11.7 절 참조), 모델의 ENSO 모의에 대한 여

러 척도들을 포함해야 한다.

기후민감도의 여러 모델 추정에 대한 신뢰성을 잘 평가하

기 위해서, 두 종류의 관측 테스트가 이용된다: 특정 외부강

제력과 연관된 전구 기후반응을 테스트(6장, 9장, 10장에 논

의돼 있음 박스 10.2 참조)와 그리고 주요한 되먹임 과정의 

모의를 중심으로 한 테스트가 있다.

중요한 기후되먹임을 만드는 물리 과정과(8.6.3절 참조) 

모의된 되먹임의 모델 간의 차이의 이유(8.6.2 절 참조)의 이

해를 바탕으로, 다음 기후의 특징들은 매우 중요하다:(i) 수

증기와 기온감율 되먹임에 대해서는 경년변동과 십년 변동

에 대한 대류권 상층의 상대습도의 변화와 기온감율의 변화

(ii) 구름 되먹임에 대해서는 지표면과 대기조건의 변화에 대

한 경계층 구름과 모루 구름의 반응 그리고 중위도 종관규

모의 날씨 시스템과 연관된 구름 복사 특징의 변화(iii) 눈 알

베도 되먹임에 대해서는 봄철 표면 기온과 북반구 대륙의 

눈 녹음 관계(iv) 해빙 되먹임에 대해서는, 해빙 두께의 모의

가 중요하다.

TAR 이후 많은 분석 방법들이 제시되었다(8.6.3 절 참조). 

그러나 그들 중 일부만이 현재 사용되는 모델에 적용되었다. 

게다가, 미래 기후예측을 결정하는데 어떤 테스트가 중요한

지 아직 분명하지 않다. 결과적으로 가능한 기후변화 되먹임

과 아직 논의되지 않은 기후민감도의 범위를 좁히기 위하여 

여러 모델 척도들이 사용된다.

8.7 급격한 기후변화의 메커니즘

8.7.1 서론

문턱(thresholds)과 기후돌변급격한 기후변화는 Alley et 

al.(2002)이 제시한 개념들을 바탕으로 논의되고 있다. 기후

시스템은 어떤 문턱을 지나지 않는 한 변화에 천천히 반응

하는 경향이 있다: 돌변은 강제력의 변화보다 훨씬 더 큰 반

응을 보일 때를 말한다. 문턱에서는 급격한 변화가 일어나 

새로운 상태로 진행한다. 이런 변화는 전구규모 혹은 지역적

으로 나타날 수 있다. 이런 정의에 의해서 강제력과 반응의 

크기가 중요하다. 크기뿐만 아니라, 시간규모도 중요하다. 

이 절에서는 수 십년부터 수백 년 주기를 주로 논의하고자 

한다.

문턱과 돌변급격한 변화는 약간 주관적인 개념이기 때문

에, 주어진 시계열에 대한 이것을 정량적으로 찾는 시도들이 

있었다(예, Lanzante, 1996; Seidel and Lanzante, 2004; 

Tomé and Miranda, 2004). 가장 일반적인 방법은 시계열의 

선형 경향성으로부터 큰 편차를 조사하는 것이다. 좀 더 통

계적인 방법은 Bayesian 통계량에 기반을 두고 있다.

이 절은 문턱과 기후돌변급격한 기후변화를 일으키는 잠

재적 원인과 메커니즘을 조사하고 기후모델이 이런 변화를 

잘 모의하는지 알아보고자 한다. 논의의 방향은 두부분으로 
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나눌 수 있다: 급격한 변화를 일으킬 수 있는 강제력의 변화

와 장기간 큰 자연적 변동에 의한 기후변화. 엄밀하게 앞의 

후자는 문턱과 돌급격한 변화의 정의에 맞지 않는다. 왜냐하

면 강제력(적어도 복사강제력 – 외부 경계 조건)이 시간에 

따라 변하기 않기 때문이다. 그러나 이런 변화 또한 많은 문

헌 등에서 다뤄지고 있으며 여기서도 논의할 가치가 있다고 

생각한다.

8.7.2 강제력 변화에 의한 급격한 기후변화

8.7.2.1 남북역전 순환의 변화

행성의 복사강제력이 변함에 따라 기후시스템의 반응은 

여러 시간규모로 나타난다. 접합모델(대기, 해양, 지면, 해

빙)에서 모의되는 전형적인 기후시스템의 경우는 가장 긴 시

간규모의 반응을 해양에서 찾을 수 있다(Stouffer, 2004). 수 

십년 이상 규모의 문턱과 기후돌변의 관점에서 해양은 주된 

관심을 받아왔다. 특히, 해양의 대서양 MOC(정의와 설명관

해은 박스 5.1 참조)이 주된 연구 대상이다.

MOC는 많은 양의(~1015 Watts)와 염분을 북대서양 고위도

로 수송한다. 그곳에서, 열은 대기로 전달되고 해수면은 냉

각된다. 냉각된 염분이 높은 물은 침강하고 대서양의 남쪽으

로 흐르게 된다. 이 순환의 원인을 완전히 이해하고 있지 못

하않지만 밀도(예, Stommel 1961; Rooth 1982)와 바람응력 

강제력(예, Wunsch, 2002; Timmermann and Goosse, 2004)

이 중요한 역할을 하는 것 같다. 고기후 연구(예, Broecker, 

1997; Clark et al., 2002)와 모델링 연구(예, Manabe and 

Stouffer, 1988, 1997; Vellinga and Wood, 2002)는 MOC의 

변화가 급격한 기후변화기후돌를 일으킬 수 있다고 제시한

다. 모델 상호비교 연구(Rahmstorf et al., 2005)에 참여한 11

개 EMICs가 MOC가 멈추는 시점을 갖고 있었다(8.8.3절 참

조). 높은 계산 비용 때문에 AOGCMs을 이용하여 이런 문턱

을 찾은 일은 아직 수행되지 않고 있다.

평형상태와 강제력의 변화에 대한 MOC 반응과 같은 일시

적 변화의 차이를 언급하는 것은 중요하다. 해양의 반응시간

이 길기 때문에(대략 1kyr 이상), 주어진 강제력 변화에 대한 

짧은 기간의 반응은 평형상태의 반응과 매우 다르게 나타날 수 

있다. 접합 시스템의 이런 모습은 적어도 한 AOGCM(Stouffer 

and Manabe, 2003)을 통해 언급되었고 다른 일부 AOGCM 

연구(예, Hirst, 1999; Senior and Mitchell, 2000; Bryan et 

al., 2006)의 결과에서 제시되었다. 이들 AOGCM 실험에서, 

온실가스가 증가할 때 MOC는 약해졌다. CO2 농도가 안정

된 뒤에, MOC는 느리게 원래 상태로 돌아온다.

10.3.4 절에 논의되듯이, MOC는 온실가스의 증가에 따른 

고위도의 표면 열과 담수 플럭스의 변화로 약해진다(Manabe 

et al., 1991). 표면 플럭스의 변화는 표면 밀도를 감소시켜, 

물의 연직 운동을 막아 결국 MOC을 느리게 한다. MOC가 

느려지면, 순환이 더 이상 지속되지 않는 문턱에 다다르게 

된다. MOC가 이 문턱을 지나게 되면, 상태가 급변하여 

MOC가 활발할 때에 비해 북대서양과 주위 대륙의 기온이 

하강하는 기후돌급격한 기후변화가 발생한다. 이 기온 감소

는 대서양에서 열 수송이 이뤄지지 않는 것과 고위도 해양

의 연직 혼합이 감소되기 때문이다.

잘 알려진 오해는 MOC의 약화가 빙하기를 초래한다는 것

이다. 그러나 미래의 강제력을 이용한 어떤 모델 실험도 이런 

결과를 보이지 않았다(10.3.4 절 참조). 게다가, 매우 큰 담수

원을 이용하여(온실가스는 변화없이) MOC을 멈추게 한 이상

화된 모델링 연구에서, 큰 변화가 발생했지만, 표면온도의 변

화는 MOC가 멈추어 빙하기가 올 것이라는 것을 나타내지 않

았다(Manabe and Stouffer, 1988, 1997; Schiller et al., 1997; 

Vellinga and Wood, 2002; Stouffer et al., 2006). 최근 11개 대

기-해양 접합 모델이 참여한 상호비교 연구에서(Gregory et 

al., 2005), 140년 동안(대기 CO2가 4배가 되는 동안) MOC는 

10~50% 정도 감소하였다. 그리고 어떤 모델도 육지의 냉각을 

모의하지 않았다(CO2 증가에 따른 전구 가열의 크기가 MOC 

감소에 따른 국지적 냉각의 크기보다 더 크기 때문에).

많은 양의 열과 염분이 북쪽으로 수송되고 이것이 표면 

플럭스에 민감하기 때문에, MOC의 변화는 수 십년부터 수

백년 주기의 급격한 기후변화를 초래할 수 있다(예, Manabe 

and Stouffer, 1995; Stouffer et al., 2006). 이상화된 모의실

험 연구는 해양표면에 담수 플럭스 강제력을 줄 때 고기후

자료에서 볼 수 있는 수십 – 수백 년 주기 변동을 모의함을 

보이고 있다. 그러나 담수에 대한 반응의 정량적 크기는 모

델마다 다르다(Stouffer et al., 2006). 때문에 CMIP과 and 

Paleoclimate Modelling Intercomparison Project(PMIP) 패널

은 이것에 대한 연구를 수행하기 위한 실험들을 계획하

였다(http://www.gfdl.noaa.gov/~kd/CMIP.html and 

http://www.pmip2.cnrs-gif.fr/pmip2/design/experi-

ments/waterhosing.shtml).

담수의 양뿐만 아니라, 담수 플럭스의 정확한 위치도 또

한 중요하다(Rahmstorf 1996, Manabe and Stouffer, 1997; 

Rind et al., 2001). 수십 – 수백년 시간규모의 모델 반응을 

조사하기 위한 실험의 계획과 과거에 있었던 실제 강제력을 

결정하는 일은 아직 수행되지 않았다.

온실가스의 증가에 대한 MOC 반응을 결정하는 과정에 대

한 연구들이 여러 모델들을 이용하여 수행되었다. 많은 모델

에서 온실가스의 증가에 대한 초기 MOC 반응은 열적 효과
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에 의해 나타났다. 대부분 모델에서, 이 반응은 물순환이 활

발해지면서 나타나는 염분의 변화에 의해 강화되었다

(Gregory et al., 2005; 10장). 그린란드의 대륙빙이 녹아서 

흐르는 물이 중요한 담수원이 될 수 있지만 이 과정은 MMD

의 모델에 아직 포함되지 않았다(8.7.2.2절 참조). 바람과 물

순환 변화에 따른 좀 더 복잡한 되먹임 또한 많은 모델에서 

중요하게 나타나고 있다. 여기에는 심층수 형성 지역의 국지

적 표면 플럭스 편차(Gent, 2001)와 열대와 남대서양의 담수

수지 변화에 의한 해양의 원격상관(예, Latif et al., 2000; 

Thorpe et al., 2001; Vellinga et al., 2002; Hu et al., 2004) 

등이 포함된다. MOC를 약화시키는 기후요소의 크기는, 관

련된 되먹임과 복원에 작용하는 요소들과 마찬가지로, 현재 

알 수 없다. AOGCMs을 이용한 이들 과정의 검증은 관측자

료의 부족에 따른 제한을 받고 있다. 그러나 몇몇 연구들이 

시도되고 있다(예, Schmittner et al., 2000; Pardaens et al., 

2003; Wu et al., 2005; 9장). 접합모델의 다양한 MOC 반응

의 원인을 이해하고 찾기 위한 모델 상호비교 연구(예, 

Gregory et al., 2005; Rahmstorf et al., 2005; Stouffer et al., 

2006)가 진행되고 있다(4, 6, 10장 참조).

8.7.2.2 남극서부와/혹은 그린란드 대륙빙의 빠른 붕괴와 남

북역전순환의 변화

대륙빙에서 해양으로 향하는 담수 플럭스 증가는 기후돌

변급격한 기후변화를 일으킬 수 있는 요인이다. 현재 남극의 

경우, 주로 빙붕이 녹거나 해양에 의해 수송된 빙산이 녹으

면서 담수 플럭스가 나타난다 이 둘 모두 온난 기후에서 크

게 증가한다. 그린란드 대륙에서는 대륙빙은 흐르고 빙산은 

붕괴되어 담수 플럭스가 나타난다(Church et al., 2001; 4장). 

온난화 환경에서는 유출량은 빠르게 증가할 것이며 빙산의 

붕괴율보다 훨씬 커질 것이다. 따라서 빙산 붕괴는 해양의 

얼음 경계가 얇아지면서 감소할 것이다 지면 얼음 아래에서 

녹아 내리는 양은 다른 플럭스보다 몇 배 작다(Huybrechts 

et al., 2002). 이들 대륙빙의 변화에 따른 해수면 높이 변화

에 대한 토의는 10장에 제시되어 있다.

심층수가 만들어지는 지역의 표면강제력의 변화는 해양순

환과 혼합을 변화시키기에 수십년 이상의 긴 규모에서 기후

돌변급격한 기후변화를 일으킬 수 있다. 그린란드의 얼음 부

피에 큰 변화가 있다면, 그 결과로 고위도 북대서양의 표층

수를 담수화시켜 MOC를 느리게 할 것이다(8.7.2.1절 참조, 

10장). Rind et al.(2001)는 NADW 생성율의 변화가 남극 주변

의 심층수 형성에 변화를 나타나게 하는 것을 발견하였다.

남극 대륙빙의 변화에 대한 대서양 MOC의 반응은 잘 알

지 못한다. 해양모델을 이용한 실험은 표면 염분을 변화시켰

을 때 남극대륙 주위에서 밀도가 감소하면서 대서양 MOC가 

강화된다는 것을 제시하였다(Seidov et al., 2001). Weaver et 

al.(2003)는 남반구 해양에 담수를 주었을 때, MOC가 현재

와 비슷해진다는 것을 보였다. 그러나 AOGCM을 이용한 실

험을 통하여, Seidov et al.(2005)는 남반구 해양의 담수를 줄 

때, 대서양 MOC가 약화되면서, 전체 해양의 표면을 담수화

시키는 결과를 보였다. 이들 모델에서는, Antarctic Bottom 

Water(AABW)의 약화와 관련된 남반구 MOC가 남극대륙의 

냉각을 초래하였다. 대륙빙이 녹으면서 나타나는 담수 플럭

스가 기후에 미치는 영향에 대한 자세한 토의는 4, 6, 10 장

을 참고하시오.

요약하면, 대륙빙의 변화에 따른 해수면 높이 변화와 해

양순환 변화와 같은 기후돌변급격한 기후변화가 나타날 가

능성이 있다. 특히 심층수 형성지역의 담수 플럭스의 증가는 

해양의 순환을 변화시킨다. 일반적으로 그린란드 대륙빙의 

미래와 연관된 기후변화는 남극대륙빙의 영향보다 더 잘 파

악되고 있다.

8.7.2.3 화산

화산은 짧은 시간규모에서 기후돌급격한 기후변화를 일으

킬 수 있다. 성층표면을 냉각시키는 성층권 에어러솔은 주된 

기후강제력 효과는 성층권의 에어러솔 체류시간에 따라 폭

발 후 1 – 3년 동안 지속될 수 있다. 큰 화산이나 여러 화산

들이 폭발할 때에는 장기간 변화가 나타날 가능성이 있다. 

특히 해양 내부에서 더욱 그렇다(Delworth et al., 2005; 

Gleckler et al., 2006b).

화산 폭발에 따른 기후시스템의 반응을 모의하는 것은 개

념적으로 온실가스에 따른 기후반응을 모의하는 것과(둘 다 

행성의 복사강제력을 변화시키므로) 비슷하다. 그러나, 온실

가스 증가에 따른 반응과 비교할 때 화산의 강제력은 대기

와 해양 사이의 열교환 과정이 다르게 나타난다. 그러므로, 

관련된 되먹임 작용이 달라진다(9.6.2.2절 참조).

8.7.2.4 메탄 하이드레이트 불안정성/영구동토층의 메탄

메탄 하이드레이트는 고압과 저온이 유지되는 대륙붕 주

변의 해저에 저장돼 있다. 때문에 해양이 따뜻해지면 하이드

레이트는 불안정해지고 대기로 메탄을 분출할 수 있다

(4.7.2.4절 참조). 메탄은 또한 영구동토층의 흙에 저장돼 있

어 온난화에 의해서 메탄이 방출되어 양의 되먹임 과정을 

가져올 가능성이 있다. 해양의 메탄 하이드레이트와 영구동

토층의 메탄이 방출될 가능성에 대한 평가는 7장에 제시되어 

있다.

이 절은 메탄이 방출될 경우 기후돌변급격한 기후변화를 
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일으키는지에 대한 모델 연구를 다루고자 한다. 위의 두 가

지 형태의 메탄 방출은 기후시스템이 큰 변화를 일으킬 수 

있는 요소이다. 기후가 온난해지면, 기후시스템은 메탄이 급

격히 방출되는 순간에 이를지도 모른다(4, 7, 10장 참조). 이

들 변화는 온실가스의 농도가 변함에 따라 복사강제력이 변

하기 때문에, 복사강제력이 변화는 비율이 증가할 때 나타나

는 것과 비슷한 결과를 만들 것이다. 그러므로, 급격한 기후

변화에 대한 모델의 모의 능력은 온실가스 증가에 따른 미

래기후 모의 능력과 비슷해야 한다.

8.7.2.5 생지화학과정

기후시스템의 생지화학적 특징에 대한 두 가지 질문을 여

기에서 다루고자 한다. 첫째, 생지화학적 변화가 급격한 기

후변화를 초래할 수 있는가? 둘째, MOC의 갑작스런 변화가 

생지화학 되먹임을 통하여 복사강제력에 영향을 줄 수 있는가?

21세기 기후를 모의하는 능력에 맞는 생지화학시스템의 

갑작스런 변화는 잘 알지 못한다(Friedlingstein et al., 2003). 

가능성 있는 갑작스런 변화는 토양시스템에 의한 탄소의 흡

수와 저장량의 변화이다. 기후시스템의 갑작스런 변화에 대

해 이제 막 주의관심을 기울인 반면(Rial et al., 2004; 

Schneider, 2004), 토양 탄소의 손실(Cox et al., 2000)이나 아

마존 삼림의 파괴(Cox et al., 2004)와 같은 갑작스런 변화는 

아직 명확하지 않다. 부분적으로 과정들에 대한 이해가 부족

하고(Friedlingstein et al., 2003; 7장 참조) 참여하고 있는 모

델(Joos et al., 2001; Govindasamy et al., 2005; 10장)이 예측

한 기후민감도가 차이 때문이다. 모델들의 물리적 환경의 변

화는 결국 생지화학 과정에 영향을 준다.

식생-토양-기후시스템에 여러 평형이 존재한다는 증거들

이 있다. 이들 중 Claussen(1998)은, 지면 식생을 포함한 

EMIC을 이용하여 North Africa와 Central East Asia에서 초

기 지표면 상태에 따라 달라지는 두 개의 강수 평형이 존재

함을 보였다. 또한 Kleidon et al.(2000), Wang and 

Eltahir(2000) and Renssen et al.(2003)는 다중 평형을 제시하

고 있다. 이들은 상대적으로 간단한 물리과정을 포함한 기후

모델을 이용한 초기 평가들로서 지구시스템의 비가역적 변

화의 가능성을 강조하고 있다. 그러나 이들의 현상을 검증하

는 심화 연구가 필요하다.

탄소순환에 대한 MOC의 멈춤과 같은 급격한 기후변화의 

영향에 대한 연구는 많지 않다. 이들의 결과는 MOC가 멈추

면 대기의 온실가스의 농도가 증가함을 제시한다(Joos et 

al., 1999; Plattner et al., 2001; 6장). 이 둘의 연구에서 탄소

순환에 대한 해양의 영향만 고려되었다.

8.7.3 강제되지 않은 급격한 기후변화

앞서 언급했지만 엄밀하게 말하면 여기에서 다루는 변화

는 급격한 기후변화에 포함되지 않는다. 문헌에서는 강제되

지 않은 급격한 기후변화는 일반적으로 두 개로 분류되고 

있다. 하나는 적색잡음 시계열로서 수십년 이상에 파워가 있

다. 두 번째는 이중 혹은 다중 모드 분포로 나타난다. 실제

로, 이 둘의 종류를 구분하기란, 시계열이 아주 길거나 – 표
본에 대한 문제가 사라질 만큼 – 강제력이 시간에 따라 일정

하지 않은 한 매우 어려운 일이다. 관측에서는 이런 조건은 

여간 해서는 성립하지 않는다.

AOGCMs 이나 좀더 간단한 모델은 강제력 없이도 큰 급

격한 기후변화 현상을 모의한다(예, Hall and Stouffer 2001; 

Goosse et al., 2002). 전형적으로, 이런 사건은 주로 북대서

양 해양순환의 변화와 관련된다. 이 변화는 수년에서 수백년 

동안 지속될 수 있다. 이 변화는 최근 북극이 상대적으로 냉

각됐을 때 나타난 모습과 비슷한 특징을 갖는다(Goosse et 

al., 2003).

불행하게도, 매우 오랫동안의 모의가 필요하고 모델의 평

균상태에 좌우되므로 이 변화가 일어날 확률을 추정하는 것

은 어렵다. 더욱이 이 현상은 관측과 비교하기는 거의 불가

능하다. 왜냐하면, 오랫동안 일정한 강제력이 있어야 하는데 

이런 현상은 자연에서 일어나지 않는다. 그럼에도 불구하고, 

앞의 사건이 미래에 일어난다면, 이를 감지하고 원인을 찾아

내는 것은 매우 어려울 것이다.

8.8 간단한 모델이 나타내는 전구 시스템

8.8.1 왜 간단한 모델인가?

기후시스템 모델링에 중요한 하나의 개념은 모델이 탐구

하고자 하는 문제에 적합한 여러 수준의 복잡성을 갖는다는 

것이다. 분석의 내용을 떠나 어떤 수준이 다른 것보다 더 우

월하다고 평가하는 것의 의미가 없다. 중요한 것은 각 모델

이 각자의 복잡성과 모의 수준에 맞은 문제를 적절히 탐구

하고 있느냐 이다.

가장 포괄적인 모델은 AOGCMs이다. 이들 모델은 기후시

스템의 여러 요소들은 포함하고 있으며(8.2 절 참조), 시스템

과 역학을 가장 잘 표현하도록 고안되었다. 따라서 가장 실

제와 유사한 자연의 실험실 기능을 한다. 가장 주된 한계는 계산 

비용이다. 오늘날, 보통의 해상도의 모델을 climateprediction.net 

project(http://climateprediction.net; Stainforth et al., 2005)와 
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같은 이례적으로 매우 큰 분산 컴퓨팅 시스템에서 수행하지 

않는 한, 제한된 몇 개의 수십년 AOGCMs 실험을 수행할 수 

있을 뿐이다. 이것은 기후변화 예측의 불확실성을 찾거나 기

후변화의 장기간 적분을 어렵게 한다.

기후시스템 모델의 복잡성의 다른 편에는 간단한 기후모

델이 있다(이들 모델에 대한 설명은 Harvey et al., 1997을 

참조). 가장 진보된 간단한 기후모델은 고도화된 매개변수화 

방법으로,(1) 주어진 배출량에 대하여 대기 온실가스의 양(2) 

모의된 온실가스 농도와 에러로솔 전구물질 배출량으로 추

정된 복사강제력(3) 계산된 복사강제력에 대한 전구 표면 기

온 그리고(4) 해수의 열팽창과 빙하와 대륙빙의 반응에 따른 

평균 해수면 높이의 변화, 계산하는 모듈을 포함하고 있다. 

이 모델은 AOGCMs보다 매우 효율적으로 계산할 수 있어 

수많은 온실가스 시나리오에 대한 미래 기후변화를 조사하

는데 이용될 수 있다. 모듈의 불확실성들도, 기후와 해수면 

높이를 확률분포로 표현하는 등과 같이, 서로 연관시킬 수 

있다. 이런 일들은 계산 비용 때문에 AOGCMs에서는 수행

하기 힘들다. 간단한 기후모델의 한 특징은 기후민감도와 다

른 기후시스템 요소들이 AOGCMs이나 관측결과를 기반으로 

결정되어야 하는 점이다. 그러므로, 간단한 기후모델은 개개

의 AOGCMs에의해 조정되고AOGCMs을 모사하거나 결과를 

분석하는데 사용될 수 있다(예, Cubasch et al., 2001; Raper 

et al., 2001). 또한 전구 문제를 조사하는데 유용하게 사용될 

수 있다.

AOGCMs과 간단한 기후모델의 간격을 채우기 위해 

EMICs가 개발되었다. 이들 사이의 간격이 꽤 넓기에 여러 

종류의 EMICs가 있다(Saltzman, 1978 and Claussen et al., 

2002을 참고하시오). 전형적으로, EMICs는 OGCM에 접합된 

간단한 대기모델이나 간단한 대기와 해양모델로 구성된다. 

구성모델의 간단화 정도는 EMICs 마다 차이가 있다.

Earth System Models of Intermediate Complexity(EMICs)

는 AOGCMs에 포함된 대부분의 과정을 낮은 해상도로 좀 

더 매개변수화 시킨 모델이다. 이들은 기후시스템의 여러 요

소들 사이의 상호작용을 모의한다. AOGCMs과 비슷하게, 

그러나 간단한 기후모델과 다르게, 한 EMIC의 자유도는 조

정할 수 있는 변수 개수보다 수십 배 많다. 그러나 이 모델

은 모든 것이 이런 목적과 맞지는 않지만 수천 년 동안 혹은 

빙하기 주기(~100 kyr)에 걸쳐 적분을 수행할 수 있다. 게다

가, 간단한 기후모델과 비슷하게, EMICs는 완전한 파라미터 

공간을 조사할 수 있어 불확실성에 대한 평가를 수행할 수 

있다. 그들은 또한 관심있는 시기의 슬라이스를 찾기 위하여 

기후의 위상공간이나 기후의 역사를 분석할 수 있어 

AOGCMs을 이용한 좀 더 자세한 연구 방향을 알려준다. 게

다가, EMICs는 대규모 과정과 기후시스템의 되먹임 과정을 

이해하는데 매우 중요한 도구이다. EMIC는 고해상도 그리

고 자세한 시간 간격이 필요한 연구에는 적합하지 않다. 더

욱이 모델의 가정과 제한들은 EMICs의 적용에 좀더 주의를 

주게 만든다. 일부 EMICs는 동서 평균된 대기나 해양을 포

함하고 있다. 많은 EMICs에서 구름과/혹은 바람장은 미리 

주어지며 기후변화에 따라 변하지 않는다. 아직 다른 EMICs

에는 대기의 종관규모 변동이 명시적으로 표현되지 못하며, 

통계-역학적 방법으로 분석된다. 해상도나 역학/물리 과정

을 간단화시키는 것이 기후모의에 어떤 영향을 주는지 분명

하지 않다. 8.8.3절과 6, 9, 10장에 보인 것처럼 EMIC는 대

규모 특징을 관측, 대리자료 그리고 AOGCM의 결과와 유사

하게 모의한다. 그러므로 기후시스템 모델이 여러 스펙트럼

을 갖는다는 것은 큰 이점이 있다.

8.8.2 간단한 기후모델

TAR와 같이, 간단한 기후모델은 AOGCMs에 의해 예측된 

미래기후변화와 같은 모든 배출량 시나리오에 대한 기온과 

해수면 높이 변화를 조사하였다(10장 참조). 이 모델은 the 

Model for the Assessment of Greenhouse-Gas Induced 

Climate Change(MAGICC) model(Wigley and Raper, 1992, 

2001; Raper et al., 1996)의 개선된 버전이다. 배출량 시나리

오를 이용하여 계산된 복사강제력은 2장에 기술한 것과 비

슷하게 나타난다. 그리고 기후와 탄소순화의 되먹임은 7장

의 결과와 일치한다. 대기-해양 모듈은 대기 에너지 평형 모

델이 용승-분산 해양모델과 접합으로 구성돼 있다. 대기 에

너지 평형 모델은 두 반구에서 상자형태의 육지와 해양이 

있으며, 용승-분산 해양모델은 혼합층에서 반구간 열 교환

이 일어나며 40층으로 구성돼 있다.

이 간단한 모델은 표 8.1의 19개 AOGCMs의 결과를 이용

하여 조정되었다. 튜조정 방법은 간단한 모델 결과와 

AOGCM 결과로 얻은 기온과 해양의 순 열흡수량에 각각 최

소자승법의 최적화법을 적용하였다. 이 방법은 평형 육지-

해양 가열 비를 조정하여 전구 평균기온뿐만 아니라 반구의 

대륙과 해양 표면의 온도 변화를 일치시킨다. 자료활용이 가

능한 곳에서, 튜닝 과정은 두 개 시나리오에 대해서 모의된 

AOGCM 자료의 저주파 필터 값을 동시에 고려한다. 이 두 

시나리오는 대기 CO2 농도가 1%/년의 비율로 증가하여 산

업화 이전의 2배와 4배로 된 후 안정화되는 것을 말한다. 튜

닝 이전엔, AOGCM 기온과 열 흡수 자료는 산업화 이전 실

험의 자료를 저주파 필터 결과를 빼는 것으로 조정했다. 간

단화 기후모델의 조정된 세 개의 매개변수는 유효 기후민감



기후변화 2007~과학적 근거 -

682

그림 8.17. 10장에서(표 8.3 참조) 사용된 일부 EMICs에 이해 모의된 동서 평균된 표면온도의 위도에 
따른 분포(a, b)와 강수 강도(c, d)로서 북반구 겨울(DJF; a, c)과 북반구 여름(JJA; b, d)으로 구분

해서 나타냈다. 대기 중 CO2 농도는 280 ppm 이다.

도, 해양의 유효 연직 분산, 그리고 

평형 육지-해양 가열 비율 등이다. 

CO2 배증 복사강제력에 대한 각 

AOGCM의 값들이 튜조정에 가능

한 사용되었다(Forster and Taylor, 

2006 에 각 모델링 그룹에서 제공

된 값들이 제시돼 있음). 그렇지 못

한 곳에는 3.71 W m-2
 값이 디폴기

본으로 사용되었다(Myhre et al., 

1998). 육지-해양의 열 교환 계수, 

반구간 열교환 계수와 MOC 붕괴

에 이르는 가열의 크기를 각각, 1 

W m-2
 ℃-1, 1 W m-2

 ℃-1
  그리고 

8℃ 가 사용되었다(TAR 부록 9.1을 

참조).

이를 통해 얻은 기후민감도의 추

정값은 여러 가지 이유로 인하여 

다른 방법으로 얻은 값과 다르다. 

이 다른 방법은 예를 들면, 대기의 

CO2가 두 배가 되는 해에서 전구 

에너지 평형 방정식을 이용해 추정

하거나, 슬랩 해양 평형 가열을 분

석하는 것이다. 기후민감도 추정값

의 차이는 부분적으로 많은 

AOGCM 수행에서 유효 기후민감

도가 상수가 아닌 것으로 설명될 

수 있다. 더욱이 간단한 모델의 튜닝은 모델 구조에 의해 영

향을 받는다. 그리고 다른 디폴기본 매개변수들이 간단한 모

델의 일시 반응에 영향을 준다.

8.8.3 중간단계의 지구시스템 모델

시각적으로, EMICs은 3차원 벡터로 정의할 수 있다

(Claussen et al., 2002): 벡터의 각 요소는 모델의 기후시스템

에서 상호작용하는 요소의 개수, 모의되는 과정의 개수 그리

고 자세한 설명 등이다. 10장에서 사용된 일부 EMICs에 대

한 기본 정보는 표 8.3에 나타냈다. 모든 EMICs에 대한 자

세한 설명은 Claussen(2005)에 있다. 사실, 다양한 범위의 

EMICs이 존재한다. 일부 EMICs에서는 과정의 수와 자세한 

설명이 가능한 많은 기후시스템 요소의 되먹임을 모의하기 

위해 제한되었다. 다른 것들은 상호작용하는 요소들이 거의 

없이 장기 앙상블 실험에 사용되도록 구성돼 있다. 가장 복

잡한 EMICs와 AOGCMs 사이의 차이는 그리 크지 않다. 사

실 이 특별한 EMICs은 AOGCMs으로 부터 만들어졌다. 반

면에, EMICs와 간단한 기후모델은 서로 큰 차이가 있다. 예

를 들면, EMIC와 AOGCMs은 대륙과 해양의 형태 등과 같

은 대규모 지형을 실제와 비슷하게 표현한다. 그러나 간단한 

기후모델은 그렇지 못하다.

TAR 이후 EMICs은 과거와 미래 기후변화 연구에 널리 

사용되고 있다(6, 9, 10장 참조). 더욱이 상호비교를 통해 이

들 모델을 평가하고 하는 여러 노력들이 있었다.

그림 8.17는 10장에 사용된 여러 EMICs(표 8.1 참조)의 결

과를 관측에서 추정한 값과 AMIP과 CMIP1 CMIP1(Gates et 

al., 1999; Lambert and Boer, 2001)의 GCMs 결과와 비교하

고 있다. EMIC 결과는 대기 중 CO2 농도가 280 ppm일 때 

평형상태의 기후를 모의하고 있다. 그림 8.17a와 8.17b는 동

서 평균된 지표의 대기온도의 각각 북반구 겨울과 여름에 

대해 나타낸 것이며 북반구와 남반구의 고위도 지역을 제외

하고는 관측과 유사한 값을 보인다. 흥미롭게도, GCM 결과

는 또한 이 지역에서 큰 편차를 보이고 있다. 그림 8.17c와 



제8장 기후모델의 특징과 평가 

683

표 8.3. 10장에서 EMICs에 대한 설명. 모델 명칭에 대한 규약은 모든 포함된 모델링 그룹과 일치한다. 별표는 10장에서 다룬 실험에서 비활성화 
된 성분 또는 모수를 의미한다.

명칭 대기


해양


해빙


결합/플럭스조정


지표면


생물권


빙상


E1: BERN2.5CC
(Plattner et al., 2001;
Joos et al., 2001)

EMBM, 1-D (φ), NCL,
7.5° x 15° (Schmittner
and Stocker, 1999)

FG with parametrized
zonal pressure gradient,
2-D (φ, z), 3 basins, RL,
ISO, MESO, 7.5°x15°, L14
(Wright and Stocker, 1992)

0-LT, 2-LIT
(Wright and
Stocker, 1993)

PM, NH, NW
(Stocker et al., 1992;
Schmittner and
Stocker, 1999)

NST, NSM
(Schmittner and
Stocker, 1999)

BO (Marchal et al., 1998),
BT (Sitch et al., 2003;
Gerber et al., 2003),
BV (Sitch et al., 2003;
Gerber et al., 2003)

E2: C-GOLDSTEIN
(Edwards and Marsh,
2005)

EMBM, 2-D(φ, λ), NCL,
5° x 10° (Edwards and
Marsh, 2005)

FG, 3-D, RL, ISO, MESO,
5° x 10°, L8 (Edwards and
Marsh, 2005)

0-LT, DOC, 2-LIT
(Edwards and
Marsh, 2005)

GM, NH, RW
(Edwards and Marsh,
2005)

NST, NSM, RIV
(Edwards and Marsh,
2005)

E3: CLIMBER-2
(Petoukhov et al.,
2000)

SD, 3-D, CRAD,
ICL, 10° x 51°, L10
(Petoukhov et al.,
2000)

FG with parametrized
zonal pressure gradient,
2-D (φ, z), 3 basins, RL,
2.5°, L21 (Wright and
Stocker, 1992)

0-LT, DOC, 2-LIT
(Petoukhov et
al., 2000)

NM, NH, NW
(Petoukhov et al.,
2000)

1-LST, CSM, RIV
(Petoukhov et al.,
2000)

BO (Brovkin et al., 2002),
BT (Brovkin et al., 2002),
BV (Brovkin et al., 2002)

TM, 3-D, 0.75° x
1.5°, L20* (Calov
et al., 2005)

E4: CLIMBER-3a
(Montoya et al., 2005

SD, 3-D, CRAD, ICL,
7.5° x 22.5°, L10
(Petoukhov et al.,
2000)

PE, 3-D, FS, ISO, MESO,
TCS, DC*, 3.75° x 3.75°,
L24 (Montoya et al., 2005)

2-LT, R, 2-
LIT (Fichefet
and Morales
Maqueda, 1997)

AM, NH, RW
(Montoya et al., 2005)

1-LST, CSM, RIV
(Petoukhov et al.,
2000)

BO* (Six and Maier-
Reimer, 1996), BT*
(Brovkin et al., 2002), BV*
(Brovkin et al., 2002)

E5: LOVECLIM
(Driesschaert, 2005)

QG, 3-D, LRAD, NCL,
T21 (5.6° x 5.6°), L3
(Opsteegh et al.,
1998)

PE, 3-D, FS, ISO, MESO,
TCS, DC, 3° x 3°, L30
(Goosse and Fichefet,
1999)

3-LT, R, 2-
LIT (Fichefet
and Morales
Maqueda, 1997

NM, NH, RW
(Driesschaert., 2005)

1-LST, BSM, RIV
(Opsteegh et al.,
1998)

BO (Mouchet and
François, 1996), BT
(Brovkin et al., 2002), BV
(Brovkin et al., 2002)

TM, 3-D, 10 km
x 10 km, L30
(Huybrechts,
2002)

E6: MIT-IGSM2.3
(Sokolov et al., 2005)

SD, 2-D (φ, z), CRAD,
ICL, 4°, L11 (Sokolov
and Stone, 1998),
CHEM* (Mayer et al.,
2000)

PE, 3-D, FS, ISO, MESO,
4° x 4°, L15 (Marshall et
al., 1997)

3-LT, 2-LIT
(Winton, 2000)

AM, GH, GW
(Sokolov et al., 2005)

10-LST, CSM (Bonan
et al., 2002)

BO (Parekh et al., 2005),
BT (Felzer et al., 2005),
BV* (Felzer et al., 2005)

E7: MOBIDIC
(Crucifi x et al., 2002)

QG, 2-D (φ, z), CRAD,
NCL, 5°, L2 (Gallée et
al., 1991)

PE with parametrized
zonal pressure gradient,
2-D (φ, z), 3 basins, RL,
DC, 5°, L15 (Hovine and
Fichefet, 1994)

0-LT, PD, 2-LIT
(Crucifi x et al.,
2002)

NM, NH, NW (Crucifi x
et al., 2002)

1-LST, BSM (Gallée
et al., 1991)

BO* (Crucifi x, 2005), BT*
(Brovkin et al., 2002), BV
(Brovkin et al., 2002)

M, 1-D (ϕ), 0.5°
(Crucifi x and
Berger, 2002)

E8: UVIC
(Weaver et al., 2001)

DEMBM, 2-D (φ, λ),
NCL, 1.8° x 3.6°
(Weaver et al., 2001)

PE, 3-D, RG, ISO, MESO,
1.8° x 3.6° (Weaver et al.,
2001)

0-LT, R, 2-LIT
(Weaver et al.,
2001)

AM, NH, NW (Weaver
et al., 2001)

1-LST, CSM, RIV
(Meissner et al., 2003)

BO (Weaver et al., 2001),
BT (Cox, 2001), BV (Cox,
2001)

M, 2-D (ϕ, λ), 1.8°
x 3.6°* (Weaver et
al., 2001)

주석: 
a

EMBM = energy-moisture balance model; DEMBM = energy-moisture balance model including some dynamics; SD = 
statistical-dynamical model; QG = quasi-geostrophic model; 1-D (φ) = zonally and vertically averaged; 2-D(φ, λ) = 
vertically averaged; 2-D(φ, z) = zonally averaged; 3-D = three-dimensional; LRAD = linearized radiation scheme; CRAD = 
comprehensive radiation scheme; NCL = non-interactive cloudiness; ICL = interactive cloudiness; CHEM = chemistry 
module; horizontal and vertical resolutions: 수평해상도는 위도 × 경도 또는 위도와 경도에 대한 개략적인 전환을 통한 스펙트럼 
절단으로 표현된다; 연직해상도는 연직층의 개수인 ‘m’ 으로 표현된다.

b
FG = frictional geostrophic model; PE = primitive equation model; 2-D (φ, z) = zonally averaged; 3-D = 
three-dimensional; RL = rigid lid; FS = free surface; ISO = isopycnal diffusion; MESO = parametrization of the effect of 
mesoscale eddies on tracer distribution; TCS = complex turbulence closure scheme; DC = parametrization of 
density-driven down-sloping currents; horizontal and vertical resolutions: 수평해상도는 위도 × 경도로 표현된다; 연직해상도는 
연직층의 개수인 ‘Lm’ 으로 표현된다.the horizontal resolution is expressed as degrees latitude x longitude; the vertical 
resolution is expressed as ‘Lm’, where m is the number of vertical levels.

c
n-LT = n-layer thermodynamic scheme; PD = prescribed drift; DOC = drift with oceanic currents; R = viscous-plastic or 
elastic-viscous-plastic rheology; 2-LIT = two-level ice thickness distribution (level ice and leads).

d
 PM = prescribed momentum flux; GM = global momentum flux adjustment; AM = momentum flux anomalies relative to the 
control run are computed and added to climatological data; NM = no momentum flux adjustment; GH = global heat flux 
adjustment; NH = no heat flux adjustment; GW = global freshwater flux adjustment; RW = regional freshwater flux 
adjustment; NW = no freshwater flux adjustment.

e
 NST = no explicit computation of soil temperature; n-LST = n-layer soil temperature scheme; NSM = no moisture storage 

in soil; BSM = bucket model for soil moisture; CSM = complex model for soil moisture; RIV = river routing scheme.
f
 BO = model of oceanic carbon dynamics; BT = model of terrestrial carbon dynamics; BV = dynamical vegetation model.

g
 TM = thermomechanical model; M = mechanical model (isothermal); 1-D (φ) = vertically averaged with east-west 

parabolic profi le; 2-D (φ, λ) = vertically averaged; 3-D = three-dimensional; 수평 및 연직해상도는 위도 × 경도 또는 km 
× km로 표현된다; 연직해상도는 연직층의 개수인 ‘m’ 으로 표현된다.
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8.17d는 EMICs가 관측의 동서 평균된 강수량 분포를 만족스

럽게 재현하고 있다. 또다시, 고위도에는 GCM 결과와 같인 

여러 모델들이 서로 큰 차이를 보이고 있다. EMIC와 GCM 

결과는 관측과 유사한 값을 추정하고 있다. 이들 EMICs을 

이용한 대기 중 CO2 농도의 2 배에 대한 결과는 전부가 전

구 평균 지표 기온과 강수량 상승을 보인다. 그리고 이들의 

값은 GCM 결과의 범위 내에 존재한다(Petoukhov et al., 

2005).

EMICs에서 모의된 대기의 CO2 농도 증가와 이상화된 담

수 변동에 대한 북대서양 MOC 반응은 또한 AOGCMs의 결

과와 비교되었다(Gregory et al., 2005; Petoukhov et al., 

2005; Stouffer et al., 2006). 이들 연구는 어떠한 모델의 계

통적 오차를 찾을 수 없었으며 EMICs 사용에 대한 확신을 

더해주었다.

더 자세한 상호비교 연구를 통해 Rahmstorf et al.(2005)는 

느리게 변하는 담수 강제력에 대한 북대서양 반응을 11개 

EMICs의 결과를 이용하여 비교하였다. 모든 모델이 담수 강

제력에 의한 북대서양 MOC의 특징적 hysteresi이력반응을 

보였다. 이 반응은 Stommel’s(1961)의 염분 이류 되먹임으로 

설명될 수 있다. Hysteresis이력곡선의 너비는 0.2~0.5 Sv 값

을 보였다. Hysteresis 다이아그램에서 현재 기후의 위치에 

대한 큰 차이가 나타났다. 7개 모델에서 현재 기후는 표준 

파라미매개변수들은 bi-stable쌍안정영역에 위치했으며, 다

른 4개 모델은 mono-stabl단안정위치에 있었다. Stommel’s 

bifurcation point에 대한 현재 기후의 접근성은 NADW 형성

이 지속될 수 없는, 0.1 Sv 보다 작거나 0.5Sv보다 크게 나

타났다.

EMIC 상호비교의 마지막 예는 Brovkin et al.(2006)에 의

해 토의되었다. 대기, 해양 그리고 육지의 상호작용을 명시

적으로 모의하는 Earth System Models of Intermediate 

Complexity를 지난 천 년의 지면 변화를 재구성하여 수행하

였다. 지난 역사에서 일어난 18 x 106 km2의 산림파괴로 모

델은 전구 평균 표면 기온의 0.13~0.25℃ 감소를 보였다. 이

것의 이유는 지면의 알베도 증가 때문이었다. 지난 대기 중 

CO2 증가에 따른 모델 실험은 지난 천년 동안, 지면피복 변

화에 의한 생지화학적 냉각이 CO2 증가에 따른 기온 증가

(0.27~0.62℃) 보다 더 작다는 것을 밝히고 있다. 19세기에는 

산림 파괴에 의한 냉각은 완전하지는 않지만 CO2 증가에 의

한 온난화 효과를 상쇄시켰다. 
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