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개요 

기후시스템 물리과정의 이해와 모델링의 진보로 신뢰할 

수 있는 지역기후변화 전망이 현재 세계 여러지역에 대해서 

가용하다. 다음과 같은 다양한 중요한 주제가 출현하였다.

∙ 해양과 비교하여 증발냉각에 필요한 가용수가 적고 열적

관성이 작기 때문에  육지 위의 온난화는 전구연평균 온

난화보다 크다. 

∙ 온난화는 강수의 공간변동성을 대개 증가시킨다. 온난화

는 아열대의 강우를 감소시키고 고위도와 열대의 일부 지

역강우 증가시킨다. 강우가 확실히 증가하거나 감소하는 

지역 사이의 정확한 경계위치는 불확실하다. 이 부분은 

대기해양대순환모델(AOGCM) 전망이 일관성있게 일치하

지 않는 부분이다.

∙ 아열대 고기압의 북쪽 확장은 아열대 강수의 감소의 일반

적인 경향성과 결합되어, 아열대 북쪽 끝자락에서 강수 

감소의 확실한 전망을 만들어낸다. 21세기에 강수 감소의 

지역전망의 대부분은 이러한 아열대고기압에 인접한 지역

과 연관 있다.

∙ 몬순흐름 자체가 약화되는 경향에도 불구하고 강화된 수

분수렴으로 강수 증가를 초래하는 몬순순환 경향성이 있

다. 그러나 열대성 기후의 많은 면에서의 반응은 불확실

성으로 남아있다

AOGCM은 가능한 미래기후의 범위에 대한 지역적 정보

의 1차적인 자료를 제공한다. 지역기후변화의 보다 확실한 

면은 모델해상도의 개선, 지역기후에 중요한 과정모의, 활용 

가능한 폭넓은 자료셋에 기인하여 출현한다. AOGCM 모의

로부터 지역규모에서 확률정보를 개발하는데 발전이 있었

다. 하지만 이 방법들은 예비적인 단계에 머물러있다. 이것

을 상세화된 지역정보로 확장하는 발전은 아직 부족하다. 상

세화 방법이 3차 평가보고서(TAR) 이후에 성숙되었고(TAR; 

IPCC, 2001), 비록 기후변화모의의 다중모델 상세화에 대한 

대규모 협력이 몇 지역에서만 이루어 졌지만 보다 폭넓게 

적용되었다. 

여기서 제시한 지역기후변화전망은 4개 잠재 출처들에서 

얻은 정보에 기반하여 평가되었다. 그 출처는 AOGCM 모

의, 지역적 상세함을 높이기 위한 기술을 사용한 AOGCM 

모의 자료의 상세화, 지역적 반응을 지배하는 과정의 물리적 

이해, 최근 과거기후변화이다.

이전 장은 지역규모에 대한 관측된 기후변화를 기술하였

다(3장). 이러한 변화를 전구 모델모의와 비교하였다(9장). 

기온변화의 모델모의와 관측비교는 미래지역기온 전망을 확

신 하는데 도움을 주기 위하여 사용 될 수 있다. 강수변화의 

지역평가는 물리적 통찰력과 함께 일차적으로 전구와 상세

화 모델에서의 수렴에 달려있다. 중･고위도에서 더 전형적

인 것처럼, 잘 지지 받는 물리적인 논거를 갖고 모델 중에서 

거의 일치 있는 곳에서, 이러한 강제력들은 지역기후변화의 

가능성에 대한 더 강력한 진술을 뒷받침해준다. 어떤 환경에

서 물리적인 통찰력만이 분명하게 미래변화의 방향을 나타

낸다. 

전망된 지역기후에 대한 요약문은 다음과 같다:

∙ 기온전망 : 규모는 TAR의 전망과 비슷하고, 지역전망의 

신뢰도는 많은 다양한 적분, 개선된 모델, 모델 결점의 역

할에 대한 이해개선 그리고 결과에 대한 더 자세한 분석

을 통하여 높아졌다. 종종 전구평균보다 더 큰 규모의 온

난화가 모든 육지 위에서 나타날 확률이 매우 높다. 

∙ 강수전망 : 변화의 전체적 패턴은 TAR의 패턴과 유사하

다. 몇몇 지역에 대해서는 전망의 신뢰도가 더 높아졌다. 

모델 간 일치가 더 많은 넓은 지역에서 나타난다. 몇몇 지

역에 대해서 전망된 강수변화가 있을 확률이 높거나 매우 

높다는 것을 말해주는 근거가 있다. 다른 지역에 대해서

는 전망된 변화의 신뢰도가 약하게 남아있다.

∙ 극값 : 극값의 변화에 대해서 활용 가능한 분석이 있었다. 

이것은 대부분의 지역에 대해서 보다 복잡한 평가 여지를 

남긴다. 일반적인 발견은 TAR에서 만들어진 평가와 일치

하고, 현재가 보다 다양한 정보출처로부터 정보가 도출되

어 더 높은 신뢰도를 갖는다. 신뢰도의 가장 두드러진 개

선은 열파, 호우(강수), 가뭄에 관한 지역적인 설명에 나

타난다. 이러한 진보에도 불구하고 모델의 특별한 분석은 

몇몇 지역에 대해서 가용하지 않으며, 이러한 분석은 극

한에 대해 확고한 설명력을 반영한다. 특히 열대 극한현

상에 관한 전망은 불확실하게 남아있다. 열대성저기압의 

분포를 전망하는데 있어서 어려움이 이러한 불확실성을 

더한다. 중위도저기압의 변화는 지역규모 대기순환 반응

의 상세함에 좌우되며 그것의 일부는 불확실성으로 남아

있다. 

다음은 21세기에 걸쳐서 전망된 지역변화의 확실한 결과

를 요약한다. 이를 뒷받침하는 내용은 11.2절~11.9절에서 

제공된다. 이러한 변화들은 기후민감도의 불확실성과 초기

장에서 토론된 배출량 변화(SRES B1/A1B/B2 시나리오 범

위)를 고려하여 발생할 확률이 높거나 매우 높을 것으로 평

가 된다.
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모든 육지지역:

모든 육지지역은 21세기에 온난화 될 것이 라는 것은 확

률이 매우 높다.

아프리카:

아프리카의 온난화는 대륙 전체 그리고 모든 계절에 걸쳐

서 전구 연평균 온난화 보다 더 클 확률이 매우 높다. 더 습

윤한 적도보다 건조한 아열대에서 온난화가 크게 나타난다. 

지중해 연안에 접근할수록 강우가 감소할 확률이 높고 연 

강우는 아프리카 지중해와 사하라 북부의 많은 지역에서 감

소할 확률이 높다. 남아프리카의 강우는 겨울 강우지역과 서

부 가장자리의 많은 곳에서 감소할 확률이 높다. 동아프리카

에서는 연평균강우의 증가 확률이 높다. 사헬, 뉴기니 해안, 

사하라 남부에서의 강우가 어떻게 변화될 지는 분명하지 않다.

지중해와 유럽:

유럽의 연평균기온은 전구평균 보다 더 증가할 확률이 높

다. 계절적으로 가장 큰 온난화는 겨울철 북유럽과 여름철 

지중해지역에서 있을 확률이 높다. 최저겨울기온은 북유럽

에서 평균이상으로 증가할 것 같다. 최고여름기온은 남부와 

중부유럽에서 평균이상으로 증가할 확률이 높다. 연강수는 

대부분의 북유럽에서 증가할 확률이 매우 높고, 지중해의 대

부분에서 감소할 확률이 매우 높다. 중부유럽에서 강수는 겨

울에 증가할 확률이 높지만 여름에 감소할 확률이 높다. 중

부유럽에서 강수는 겨울에 증가할 확률이 높지만 여름에는 

감소할 확률이 높다. 일 강수의 극값은 북유럽에서 증가할 

확률이 매우 높다. 연 강수일수는 지중해 지역에서 감소할 

확률이 매우 높다. 여름 가뭄의 위협은 중부유럽과 지중해 

지역에서 증가 할 확률이 높고, 적설기간은 짧아질 확률이 

매우 높다. 적설량은 유럽의 대부분에서 감소할 확률이 높

다. 

아시아:

온난화는 중앙아시아, 티베트고원 그리고 북아시아에서 

전구평균 보다 상당히 높을 확률이 높고 동아시아와 남아시

아에서는 전구평균 보다 높을 확률이 높고, 남동아시아에서

는 전구평균과 유사할 확률이 높다. 북반구의 겨울강수는 북

아시아와 티베트고원에서 증가할 확률이 높고, 동아시아와 

남동아시아의 남부지역에서 증가할 확률이 높다. 여름강수

는 북아시아, 동아시아, 남아시아, 남동아시아의 대부분에서 

증가할 확률이 높지만 중앙아시아에서는 감소할 확률이 높

다. 여름에 동아시아에서 열파/폭염기간은 길어지고 강해지

며 빈번할 확률이 매우 높다. 매우 추운 날은 동아시아와 남

아시아에서 적어질 확률이 매우 높다. 남아시아의 일부 그리

고 동아시아 강수 사례의 빈도수가 증가할 확률이 매우 높

다. 열대성저기압과 관련된 극한강우와 바람이 동아시아 남

동아시아, 남아시아에서 증가할 확률이 높다. 

북아메리카:

연평균온난화는 대부분의 지역에서 전구평균온난화를 넘

어설 확률이 높다.  계절적으로 온난화는 북쪽지역에서는 겨

울에 가장 클 확률이 높고 남서쪽지역에서는 여름에 가장 

클 확률이 높다. 최저겨울기온은 북아메리카 북부에서 평균 

이상으로 증가할 확률이 높다. 연평균강수는 캐나다와 미국 

북동부에서 증가할 확률이 매우 높고, 남서부에서 감소 할 

것 확률이 높다. 캐나다 남부에서 강수는 겨울과 봄에 증가

할 확률이 높지만 여름에 감소할 확률이 높다. 적설량은 최

고 적설량이 증가할 확률이 높은 캐나다의 최북단 지역을 

제외하고 북아메리카 전역에서 감소할 확률이 매우 높다.

중앙아메리카와 남아메리카:

연평균온난화는 남아메리카 남부에서 전구평균온난화와 

유사할 확률이 높지만 나머지 지역에서는 전구평균 온난화 

보다 클 확률이 높다. 비록 대기순환의 변화가 산악지역에서 

강수반응에 많은 국지적 변동성을 유도할지도 모르지만 연

강수는 중앙아메리카 대부분과 안데스 남부에서 감소할 확

률이 높다. Tierra del Fuego의 겨울강수와 남아메리카 남동

부의 여름강수는 증가 할 확률이 높다. 아마존 삼림을 포함

하여 남아메리카 북부에서 연 및 계절평균강우가 어떻게 변

화될 지 불확실하다. 하지만 몇 지역에서 모의 간에 정성적

인 일치성이 있다(에콰도르와 페루북부의 강우증가, 그리고 

남아메리카 북쪽 끝과 브라질 남부 북동쪽 강우 감소).

오스트레일리아와 뉴질랜드:

온난화는 주변 해양의 온난화보다 클 확률이 높지만 전구

평균에 비교될만한 정도이다. 온난화는 남부지역에서 작을 

것 같고 특히 겨울철에 작을 것 같다. 뉴질랜드의 남섬의 온

난화는 전구평균 보다 더 작은 것 같다. 강수는 겨울과 봄에 

남부 오스트레일리아에서 감소할 확률이 높다. 강수는 겨울

에 뉴질랜드의 남섬의 서쪽에서 증가할 확률이 매우 높다. 

강수는 뉴질랜드의 남섬의 서쪽에서 증가할 확률이 높다. 북
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부와 중부오스트레일리아의 강우변화는 불확실하다. 평균풍

속은 특히 겨울철에 뉴질랜드 남섬을 가로질러 증가될 확률

이 높다. 오스트레일리아와 뉴질랜드의 극한최고기온일의 

빈도가 증가하고 한랭극한의 빈도가 감소할 확률이 매우 높

다. 일 강수의 극한은 평균강우가 상당히 감소되는 지역(겨

울과 봄의 남부 오스트레일리아)을 제외하고 증가할 확률이 

매우 높다. 오스트레일리아 남부지역에서 가뭄의 위험이 증

가 될 확률이 높다. 

극지역:

북극은 21세기 동안 전구평균보다 온난화될 확률이 매우 

높다. 온난화는 겨울에 가장 클 것이고 여름에 가장 작을 것

으로 전망된다. 북극의 연강수는 증가할 확률이 매우 높다. 

상대적인 강수증가는 겨울에 가장 크고 여름에 가장 작을 

확률이 높다. 북극해빙은 그 범위와 두께가 감소할 확률이 

매우 높고 북극해양순환이 어떻게 변할 것인지는 확실하지 

않다. 남극은 온난화될 확률이 높고 강수는 대륙 위에서 증

가할 확률이 높다. 극한기온과 극한강수의 빈도가 얼마나 극

지방에서 변화할지는 불확실하다.

작은 섬들:

해수면은 금세기 동안 카리브해, 인도양과 태평양 북부와 

남부의 작은 섬들에서 평균적으로 상승할 것 같다. 상승은 

지리적으로 일정하지 않을 것 같다. 하지만 모델간의 큰 편

차는 카리브해, 인도양과 태평양을 가로질러 지역적 추정치

를 불확실하게 만들 것 같다. 모든 카리브해, 인도양, 남북

태평양 섬들은 21세기 동안에 온난화 될 것이 확실하다. 이 

온난화는 전구연평균 보다 다소 작을 것 같다. 카리브해의 

여름 강우는 Grater Antilles 주변에서 감소할 것 같지만 그 

위의 지역과 겨울철의 변화는 불확실하다. 연 강우는  인도

양 북부에서 12, 1, 2월 Seychelles과 6, 7, 8월 몰디브주변지

역의 증가로 증가할 확률이 높은 반면  모리셔스 주변에서 

6, 7, 8월 에는 감소할 확률이 높다. 연 강우는 적도 태평양

에서 증가할 확률이 높은 반면, 12, 1, 2월에 프랑스령 폴리

네시아의 동쪽지역에 대해 대부분의 모델에 의해 감소할 확

률이 높은 것으로 전망된다. 
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11.1 서론

기후시스템 물리과정의 이해와 모델링의 진보로 보다 신

뢰할 지역기후변화전망이 세계 여러지역에 대해서 현재 가

용하다. AOGCMS은 전망을 위한 기초가 되고 있는 반면 상

세화기술은 가치있는 상세정보를 추가하여 제공한다. 

AOGCMS은 계산격자(전형적으로 200km 크기)보다 상세한 

규모의 정보를 제공할 수 없으며 해독할 수 없는 지역규모

에서 일어나는 과정들이 중요하다. 더 상세 규모의 정보제공

은 고해상도 역학모델이나 경험 통계적 상세화를 사용하여 

성취될 수 있다. 상세화 방법론의 개발은 중요한 중심점으로 

남아 있다. 상세화 기후변화전망은 현재에 와서야 가용해지

기 시작하였다.

11.1.1 3차 평가보고서의 요약 

TAR에서 지역기후전망의 평가는 대개 강수에 대한 제한

된 언급과 함께 GCM‐유도된 기온으로 제한되어 있었다. 기

온변화의 주요평가는 모든 육지지역(여름철(JJA) 남동아시아

와 남아메리카를 제외하고)의 특히 고위도에서 더 강화되어 

전구평균보다 더 온난화 될 것이라는 확률이 매우 높다. 발

생될 것으로 평가되는 강수변화는 다음과 같다: 겨울철 북반

구 중위도지역과 겨울철과 여름철 고위도지역에서의 증가; 

DJF(12, 1, 2월)에 열대 아프리카에서의 증가, 남아시아 여

름철에 증가 또는 거의 변화가 없고, 오스트레일리아 바다와 

지중해에서 감소 동남아시아의 거의 변화 없고, 중앙아메리

카에서의 감소; 이 전망들은 거의 전적으로 A2와 B2 배출시

나리오를 이용하여 20세기의 점증 실험을 수행한 9개 저해

상도 AOGCM분석에 기초하였다. TAR의 제 10장에서 주목

해야 할 것은 지역모델을 이용하여 수행한 연구가 더 상세

규모에서의 변화가 본질적으로 이러한 큰 아‐대륙적 결과와 

규모에서 다르다는 것을 나타낸다는 점이다.

지역규모에서 기후변동과 극값에 대한 평가를 위해 가용량 

정보는 너무 드물어서 계통적인 방식으로 의미있게 함께 이

끌어 낼 수가 없다. 하지만 보다 일반적인 특성에 대한 설명

이 만들어졌다. 기온의 일 변동에서 경년변동이 북반구 중위

도 육지지역에서 겨울철에 감소하고 여름철에 증가할 확률

이 매우 높고, 일 최고기온의 극값이 증가할 확률이 높고 미

래 평균강수의 증가는 변동성의 증가를 초래할 확률이 매우 

높다. 몇몇 특정 분석 지역에서 극한강수는 증가할 지도 모

르고 가뭄 또는 건기의 발생이 유럽, 북아메리카 그리고 오

스트레일리아에서 증가할지도 모르는 징후들이 있다고 평가

되었다.

11.1.2 지역전망의 서론

여기서 기후변화전망의 평가는 지역‐대‐지역에 기초하여 

제공된다. AR4와 초기 평가에서 실무그룹 Ⅱ(WGⅡ)에 의해 

사용된 동일한 대륙규모 지역에 따라 토론이 조직되었다: 아

프리카, 유럽, 지중해, 아시아, 북아메리카, 중앙아메리카, 

남아메리카, 오스트레일리아, 뉴질랜드, 극지역, 작은 섬들. 

다루는 주제는 지역에 따라 다소 차이가 있지만, 각 절은 전

구모델과 상세화 기술에 기초하여 그 지역에서 기류 변화에 

대해서 중요한 핵심과정에 대한 토론, 현재 기후를 모의하는

데 있어서 모델 기술의 관련된 양상, 전구모델과 상세규모 

기술에 기초한 미래 지역기후변화의 전망을 포함한다. 각각

의 대륙규모지역은 기후의 광대한 범위를 포함하고 있고 너

무 넓어서 정량적인 지역기후변화정보를 전달하는 근거로서 

사용될 수 없다. 그러므로 각각은 대륙 또는 해양지역보다 

작은 여러 개의 지역으로 나누었다. 표 11.1에서 정의한 것

처럼 이러한 아‐대륙 구역은 특정지역 또는 아‐대륙 규모의 

전망된 기후변화의 확고한 설명을 개발하기 위한 체제이다.

지역평균기온과 강수변화는 PCMDI(그 후 다중모델자료

셋 또는 MMD)에서 수집되어 통합된 기후모델모의 셋을 이

용하여 제시되었다. 이 지역들은 약간 수정되었지만 초기에 

Giorgi and Frandesco(2000)에 의해 고안한 지역과 매우 유사

하고 Ruosteenoja et al.(2003)의 지역과 유사하다. 그들은 단

순한 모양을 갖고 있고 현재의 AOGCMs이 기후모의를 위해 

사용하는 수평규모(전형적으로 대략 1000km일 것으로 판단)

보다 작지 않다.

이러한 지역평균은 AOGCM 전망의 토론에는 몇몇 단점

을 갖는다. 몇몇 예에서 이러한 박스의 간편한 정의는 강수

가 증가하거나 감소하는 것으로 전망된 지역에서 공간적으

로 평균화한다. 또한 확고하고 물리적으로 설명가능한 수문

반응의 지역평균에서 정보가 손실될 수 있는 사례가 만들어 

질 수 있는 아‐지역이 있다. 또한 부분적으로 이러한 특성을 

토론하는데 도움을 주기 위하여 이 장은 MMD의 많은 저해

상도 대기모델에서 전형적인 경도 128 위도 64 격자로 내삽

된 기온과 강수반응의 지도를 사용하였다. 다음에 올 지역 

토론의 출발점은 기온과 강수이다. 기온변화는 21세기를 통

한 A1B 시나리오(MMD‐A1B)에 의해서 전망된 10년 평균변

화의 범위변화를 각 지역에 대해서 그림으로 각 대륙 섹션

에서 도입 되었다. 이들을 관측변화와 모델들이 이러한 변화

를 어떻게 잘 재생산하는지를 그려서 20세기 관측변화 부분

에서 포함되었다. 이러한 요약된 정보는 어떻게 그것들이 구

성되었는지에 대한 상세한 설명을 포함한다. 박스 11.1에 대

륙지역의 이러한 요약정보가 제시되었다. 각 대륙규모 지역
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의 개개 지역에 대해서 그에 상당하는 그림들이 다음 절에 

나타내졌다. 이들은 박스 11.1의 그림 1과 같은 방식으로 구

성되었다. 이 그림들의 20세기 부분구성에 대해서 또한 9.4

절에서 나타냈다. 강수에 대한 토론은 제한된 관점의 수문변

화를 제공한다. 보충자료의 그림 S11.1은 21세기 MMD‐A1B 

전망에서 연평균강수 반응과 강수‐증발 차이반응을 비교함

으로써 이 문제에 대해 확장하였다. 예를 들면, 북아메리카

와 유럽에서 강수와 증발의 차이 측면에서 건조지역은 강수 

감소지역에 비해 북쪽으로 치우쳤다. 지역적 토론에서 더 유

의한 수문순환변화에 대한 요약은 박스 11.1에 제시되었다.

표 11.1은 20세기의 1980~1999년 기간과 2080~ 2099년 기

간 사이의 기후변화에 초점을 맞추어 MMD‐A1B 모델로부터 

만든 각 지역에 대한 상세한 정보를 제공한다. 연평균과 계

절평균 지표기온반응과 강수의 % 변화의 분포는 중간값, 

25%, 75% 값(모델의 반은 이 두 값 사이에 있다), 그리고 모

델 앙상블에서의 최고값과 최저값에 의해서 기술되어 있다. 

1980~1999년 모의에 대해서 이러한 지역 평균에 대한 정보

는 유사한 형식으로 보충자료 표 S11.1에 제공되어 있다. 편

의의 지도가 다음에 언급 되어 있고 보충자료에 또한 포함

되어 있다. 이러한 비교에 사용된 자료로는 이러한 편의가 

나타내어지는 표와 그림 설명문에 제시되었다.

대부분의 토론은 A1B 시나리오에 초점을 맞추었다. 

MMD 모델의 앙상블평균에서 전구평균지표근처의 기온반응

(20세기 1980~1999년 기간과 2080~2088년 기간 사이의 차)

은 B1: A1B: A2 시나리오에 대해서 0.69:1:1.17 비율이다. 

10장에서 토론한 것과 보충자료 그림 S11.2 ~ S11.4에서 보

여준 것처럼, 거의 모든 지역에서 국지적 기온반응은 거의 

같은 비율을 따른다. 그러므로 다른 시나리오에 대해서 A1B 

시나리오의 논의를 반복해서 얻는 것은 거의 없다. 비록 기

온 그 자체만큼 정확하지는 않지만 국지적 강수반응의 앙상

블평균은 또한 전구평균기온반응을 갖고 근사적으로 추정한

다. 수문반응, 일반적으로 더 작은 신호/잡음 비율, 다양한 

시나리오에서 AOGCM 강수반응의 기본 구조의 유사성에서 

실질적으로 불확실성이 주어지면, A1B에 대한 집중은 강수

에 대해서 또한 정당화 될 것으로 보인다. 하지만 전체적으

로 지역평가는 모든 가용한 시나리오정보에 좌우된다.

모델의 뚜렷한 선형반응이 주어진다면 2080~2099년 기간

은 경년과 10년 변동을 뒷받침 하는 배경기후변화의 가장 

큰 명확성을 허용한다. 앙상블 평균 AOGCM 전망에서 갑작

스런 기후변화의 징후는 없으며 개개 모델에 대한 문헌도 

확고한 비선형성의 강한 주장을 제공하지 않는다. 몇몇 국지

적이며 일시적인 비선형성은 예상되는데, 예를 들면 해빙경

계가 북극의 특정위치로부터 퇴각하는 것처럼 주요한 해양

순환 또는 육지표면/식생변화와 같은 보다 갑작스러운 특성

변화가 발생할 수 있는 가능성이 존재하기 때문에 이러한 

인자의 타당성(10장 참조)을 판단할 근거가 거의 없다. 그러

므로 논의는 이러한 선형적인 상황에 기초하였다.

표 11.1은 또한 신호‐대‐잡음비율의 몇 가지 간편한 추정

치를 제공한다. 신호는 계절 및 연평균 기온 또는 강수의 20

년 평균의 변화이다. 잡음은 모델에 의해 만들어진 계절 또

는 및 연평균기온과 강수의 20년 평균의 내부 변동의 추정

치 이다. 신호‐대‐잡음 비율은 신호가 분명하게 분별할 수 있

기 전에 요구되는 시간간격으로 전환된다. 그리고 신호는 앙

상블평균 A1B 전망에서 20세기에 걸쳐서 평균율에서 선형

적으로 증가 한다고 가정한다. ‘분명하게 판별할 수 있음’ 

이 95% 신뢰도를 갖고 구별할 수 있는 것으로써 정의한다. 

한 예로서 북 유럽(NEU) 연평균강수 증가(표 11.1)는 45년 

후에 이러한 모델들에서 ‘분명하게 판별할 수 있음’ 이다. 

그리고 이것은 20년 평균(2025~ 2044년까지)이 95% 신뢰도

로 1980~1999년에 걸친 20년 평균 보다 더 클 것이라는 것

을 나타낸다. 이것은 모델의 내부변동성만을 설명하며 불확

실성의 다른 원인은 없다는 것을 의미한다. 반대로 남동 아

시아(SEA)에서 연평균기온반응은 단지 10년 후에 이러한 척

도에 의해 잡음 이상으로 상승한다. 이것은 1990~2009년 기

간의 평균기온이 규준기간1980~1999년에 대한 평균과는 모

델에서 ‘분명하게 판별할 수 있음’ 이다는 것을 의미한다. 

이러한 척도는(9장에서 토론한 종류의) 보다 정밀한 탐지전

략을 갖고 얻은 것과 비교했을 때 신호의 출현시점을 과대

평가할 것 같다. 이러한 잡음추정은 단지 모델에 기초한 것

이고 주의 깊게 다루어져야만 한다. 그러나 모델이 항상 이

러한 내부변동성을 과소평가 한다고 가정하는 것은 틀린 것 

같다. 일부 모델은 ENSO의 진폭을 과대평가하고 일부 모델

은 과소평가 한다. 그럼으로 해서 열대에서 경년변동의 가장 

중요한 원인을 과대평가 또는 과소평가한다. 서아프리카에

서 강우의 10년 변동의 범위를 잡아내는 모델은 거의 없다

(Horeling et al. 2006, 8.4절).

A1B 시나리오에 대해서 그리고 2080~2099년 기간에 대해

서 극한온난, 극한습윤, 극한건조 계절의 확률에 대한 추정

치가 또한 표 11.1에 포함되어 있다. 극한온난 여름철은 다

음과 같이 정의되었다. 1980~1999년 규준기간에 한 모델의 

특정재현에서 모의한 모든 여름들을 조사하여 이러한 20해 

여름 중 가장 온난한 여름은 규준기후에서 모든 여름의 가

장 온난한 5%의 기온 추정치로서 계산 될 수 있다. 다음으

로 2080~2099년 기간을 조사하여 이러한 온난화를 넘어서는 

여름비율을 결정한다. 이것은 극한온난 여름의 확률로서 언

급된다. 이 결과들이 모델들에 대해서 평균한 후 표로 만들
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표 11.1. A1B 시나리오에 대한 MMD에서 21개 전지구 모델의 셋에서 기온과 강수 전망의 지역 평균값. 평균기온과 강수반응들은 20세기 기후결
합모델(20C3M) 모의실험에서 1980년부터 1999년의 기간과 A1B의 2080부터 2099년까지 기간의 모든 가용한 재현에 대해서 각각의 모델을 먼저 
평균한 것이다. 이 두 기간 사이의 차이에 대한 계산에 대해, 표는 기온(℃)과 강수(%)의 변화율에 대한 21개 모델 사이의 최소값, 최대값, 중간
값, 1사분위수와 3사분위수를 보여준다. 이 분포의 중간의 절반(25‐75%)이 강수 반응에서 모두 같은 부호인 지역들은 감소하는 강수에 대해서는 
밝은 갈색으로 나타냈고, 증가하는 강수에 대해서는 밝은 파란색으로 나타냈다.

어졌다. 그리고 극단적으로 낮고 극단적으로 높은 계절강수

량에 대해서도 유사하게 표로 만들었다. 5%보다 작은(큰) 값

은 극단빈도의 감소(증가)를 나타낸다. 이것은 Weisheimer 

and palmer(2005)의 접근에 따른다. 단, 이 장은 각 모델의 

편의에기인한 왜곡을 피하는데 도움이 되도록 하기 위하여 

각 모델의 미래와 모델 자체의 20세기를 비교한다는 점이 

다르다. 21개 모델 중에서 14개 모델이 극값의 빈도변화의 

부호에 대해서 일치할 때만 표 11.1에 그 결과를 나타냈다. 
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주석：
a
 지역: 서아프리카(WAF), 동아프리카(EAF), 남아프리카(SAF), 사하라(SAH), 북부유럽(NEU), 남부유럽과 지중해(SEM), 북부아시아

(NAS), 중앙아시아(CAS), 티베트 고원(TIB), 동아시아(EAS), 남아시아(SAS), 동남아시아(SEA), 알래스카(ALA), 동캐나다, 그린란드와 
아이슬란드(CGI), 서부 북아메리카(WNA), 중앙 북아메리카(CNA), 동부 북아메리카(ENA), 중앙아메리카(CAM), 아마존(AMZ), 남부 남
아메리카(SSA), 북오스트레일리아(NAU), 남오스트레일리아(SAU), 북극(ARC), 남극(ANT), 카리브해(CAR), 인도양(IND), 지중해연안
(MED), 열대 북동대서양(TNE), 북태평양(NPA), 그리고 남태평양(SPA).
b
 육지와 해양

c
 육지
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박스 11.1: 지역반응의 요약

이 장에 제시한 자세한 지역분석에 대한 서론으로써 박스 11.1, 그림 1은 대륙규모 온난화가 MMD모델을 사용해서 21세기

에 어떻게 전개될 것으로 전망되는지를 나타내었다. 또한 이 온난화는 모든 알려진 강제력의 설명을 통합한 모델의 일부로부

터의 결과와 관측된 점진적인 변화를 비교하여 지난 20세기 동안 관측된 온난화의 배경으로 평가되었다(좀더 자세한 사항은 

9.4장을 참조). 따라서 6개 대륙지역에 대해서 그림은 다음과 같이 나타난다: 1) 1901~1950년 평균으로부터의 편차로서 1906

년부터 2005년까지 10년 별로 평균된 지표기온의 관측된 시계열; 2) 모든 역사적 강제력을 포함한 MMD모델에 의해 20세기 

모의실험으로부터 유도된 해당 편차범위; 3) 2000년과 2100년 사이의 MMD‐A1B 전망에서 이 편차범위의 변화; 4) B1, A1B, 

A2 시나리오에 대해서 21세기의 마지막 10년에 대해 전망된 편차범위. 이 그래프들의 관측된 부분에 대해 10년 평균은 10년 

경계에 중앙이 위치하고 있고(즉, 마지막 점은 1996년에 대해서 2005년), 이에 반해 미래기간에 대해서는 10년의 중간점에 

중앙이 위치하고 있다(즉, 처음 점은 2001년에 대해서 2010년). 음영지역의 넓이와 막대는 모델의 결과의 5~95%의 범위를 

나타낸다. 이 범위를 설정하기 위해서 포함된 모델 세트로부터의 모든 모의실험이 강제력을 적용하여 주어진 기후모델의 가

능한 전개의 재현과 무관하게 고려되었다. 이것은 관측기간 동안 14개 모델들로부터 58개 모의실험과 미래기간에 대해 18개 

모델로부터 47개 모의실험을 포함했다. 이 모의에서 중요한 것은 자연기후변동에 대한 모델추정이 포함되었고, 범위가 제 

1의 신호에 대한 변동성의 잠재적인 경감효과와 증폭효과를 모두 포함한다는 것이다. 대조적으로, 금세기의 마지막에 전망된 

변화범위를 나타내는 막대는 앙상블 평균변화로부터 구성되고 강제된 반응척도를 제공한다. 이런 막대는 A1B 시나리오 강

제력을 사용하여 21개 모델, B1 강제력을 사용한 모델 중 20개 모델 A2 강제력을 사용한 17개 모델로부터 10년 평균편차로

부터 구성됐다. B1과 A2 시나리오의 막대는 모델 전체에 대한 대략적인 범위로 기준화되었다. B1의 규모인자는 범위와 그에 

상응하는 20개 모델의 A1B 범위 사이의 비율로부터 유도된다. 같은 절차가 A2 규모인자를 얻는데 사용된다. 18개 모델만이 

전망된 기온변화의 범위를 나타내기 위해 사용되었다. 왜냐하면 다른 3개 모델에 대한 규준실험은 100년당 0.2℃이상의 표류

를 가지며 이것은 이러한 모델로부터 10년 편차를 분명하게 정의하는 것을 막기 때문이다. 

하지만, 모든 21개 모델로부터 편차는 MMD에서 전망된 변화들의 최대한으로 가능한 묘사를 제공하기 위해 막대들을 계

산하는데 포함되었다. 이런 여러 가지 재현들의 비교는 전망된 대륙기온에 대해서 MMD로부터 주요한 메시지는 인위적인 

선택 에 민감하지 않다는 것을 보인다. 결과적으로 남극에 대한 결과들은 여기에 제시되지 않는다. 왜냐하면, 관측된 기록이 

20세기의 처음 부분에 대해 관련된 정보를 제공할 만큼 충분히 길지 않기 때문이다. 여기서 보여준 것과 유사한 특성의 결과

가 11.8절에 제시되었다.

박스 11.1, 그림 1. 1906년부터 2005년까지 6개 대륙규모 지역에 대해 1901~1950기간에 대비한 기온편차(검은 실선)와 알려진 강제력을 통
합한 MMD모델에 의한 모의된 기온편차(붉은색 음영); A1B 시나리오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~ 2100년까지 전망된 기온편차(오렌
지색 음영). 오렌지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나리오(푸른색), A1B 시나리오(오렌지색)와 A2시나리오(붉은색)에 대해서 2091년
부터 2100년까지 전망된 변화의 범위를 나타낸다. 고려중인 10년간 그 지역의 50%미만에 대해서 관측이 존재하는 곳에서는 검은색 선이 
파선으로 표시되었다. 이 그림의 구축에 대한 좀더 자세한 내용은 11.1.2절에 나타내었다.
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박스 11.1, 그림 2는 DJF와 JJA에 해당하는 2개의 그림으로 좀더 유의한 수문적 변화를 묘사하였다. 이 그림들의 배경은 

각 격자에서 평균 강수의 증가를 예측하는 AOGCMs(이러한 목적을 위하여 고려한 21개 중에서)의 비율이다. 번역누락 : 

A1B 시나리오를 사용하고 1989~1999년의 규준기온과 함께 2080~2099년과 비교하여 이러한 패턴의 특성이 개별적으로 지역

별 토의에서 좀더 자세히 조사되었다. 평균, 극한 강수, 가뭄과 눈의 지역적 기후변화에 대한 확고한 결과는 그림과 함께 

나타낸 각주에 좀더 자세하게 보여주면서 그림에서 강조되었다. 

박스 11.1, 그림 2. 평균, 극한 강수, 가뭄, 눈에 대한 지역적 기후변화에 대한 확실한 결과. 이 지역적 평가는 AOGCM에 기초한 연구들, 
지역기후모델, 통계적 상세화 및 과정 이해에 기초하였다. 결과에 대한 세부사항은 아래 각주에서 찾을 수 있다. 그리고 원인을 포함한 전
체적인 기술은 본문에 주어졌다. 배경지도는 모의된 강수변화의 방향에서 AR4 AOGCM 모의실험(21개 모의실험사용)사이의 일치성 정도를 
나타낸다.
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(1) 대부분의 북유럽, 북극(추운 계절에서 가장 큼), 캐나다, 북동 미국에서 연평균 증가 확률이 매우 높고; 북아시아와 티베

트고원에서 겨울철(DJF) 평균 증가 확률이 매우 높음.

(2) 지중해 대부분의 지역에서 연평균 감소 확률이 매우 높고 남서 오스트레일리아에서 겨울(JJA) 감소 확률이 매우 높음.

(3) 적도, 동아프리카, 북태평양, 북 인도양, 남태평양(약간, 주로 적도지역), 뉴질랜드의 남섬의 서쪽, 남극대륙에서 연평균

적으로 증가할 확률이 높고, 티에라 델 푸에고 제도에서 겨울(JJA)에 증가할 확률이 높음.

(4) 안데스 남쪽을 따라서 연평균적으로 감소할 확률이 높고, 프랑스령 폴리네시아 동쪽에서 여름(DJF)이 감소할 확률이 높

고, 남아프리카와 모리셔스 부근에서 겨울(JJA)에서 감소할 확률이 높고, 남오스트레일리아에서 겨울과 봄에 감소할 확

률이 높음

(5) 북아프리카, 북사하라, 중앙아메리카(여름철에 대앤틸리스의 주변)과 북서 미국에서 연평균적으로 감소할 확률이 높음.

(6) 북아시아, 동아시아, 남아시아와 대부분의 남동아시아에서 여름(JJA)철에 평균적으로 증가 할 확률이 높고, 동아시아에

서 겨울철에 증가할 확률이 높음.

(7) 동남아시아의 남쪽과 남아메리카의 남동쪽에서 여름철(JJA)에서 평균적으로 증가할 확률이 높음.

(8) 중앙아시아, 중앙유럽과 남부캐나다에서 여름철(JJA)에 평균적으로 감소할 확률이 높음.

(9) 중앙유럽과 남부캐나다에서 겨울(DJF)동안 평균적으로 증가할 확률이 높음.

(10) 북유럽, 남아시아, 동아시아, 오스트레일리아와 뉴질랜드에서 일강수의 극한이 증가할 확률이 높음.

(11) 오스트레일리아, 동뉴질랜드, 지중해, 중앙유럽(여름 가뭄), 중앙아메리카(북반구 봄과 연주기 중)에서 가뭄에 의한 위

험이 증가할 확률이 높음.

(12) 대부분의 유럽과 북아메리카에서 강설계절의 기간이 감소 할 확률이 매우 높고, 적설량이 감소할 확률이 매우 높음.

예를 들면 중북아메리카(CNA)에서 A1B 시나리오에서 

2080~2099년기간에 여름철의 15%는 극단적으로 건조한 것으

로 전망되었다. 이것은 이러한 사건빈도의 3배 증가율에 해

당한다. 대조적으로, 많은 지역과 계절에 극한 온난화의 빈

도는 100%이다. 이러한 앙상블을 한 모든 모델에 의하면, 

이것은 2080~2099년의 모든 계절이 1980~1999년의 가장 온

난한 계절 보다 더 온난하다는 것을 의미한다.

20년 평균반응의 신호‐대‐잡음 비율은 20C3M 모의의 최소

한 3개의 재현을 갖는 모델과 20세기에서 모든 20년 기간을 

사용하여, 20년 평균의 일치된 표준편차를 먼저 계산하여 나

타내졌다. 이 신호는 시간에 대해 선형적인 증가를 가정하

고, 중간값 신호가 2.83(2×√2)배의 표준편차에 도달하기 

위해 필요한 시간은 이 신호가 95% 수준에 유의할 때의 추

정 값으로 나타내졌다. 분명하게 식별할 수 있는 신호의 출

현에 대한 시간의 추정은 나타냈듯이 모델이 반응의 부호에 

전반적으로 일치할 때 강수량에 대해서만 나타내어진다. 모

델들에 대해서 평균된 극한온난, 습한, 건조한 계절의 빈도

(%)는 11.2.1절에서 기술한 것처럼 나타냈다. 21개 중에서 

적어도 14개 모델이 극한의 증가(굵은 글씨) 또는 감소에 대

해 일치할 때 그 값들만 보여준다. 왜냐하면 이것은 규준기

간에 비해 보잘 것 없는 값이기 때문에 5%값은 변화가 없음

을 나타낸다. 이 지역들은 사각의 위도/경도 박스로 정의되

고, 이 지역의 바닥 왼쪽과 상단 오른쪽 모서리의 좌표는 지

역 머리글자 아래의 첫 번째 칸에 경위도 값을 나타내었다

(지역의 전체 이름은 표의 각주를 참조). 해양지역의 사용된 

작은 섬 지역들과 육지와 해양지역이 모두 사용된 남극대륙

지역을 제외하고 박스 속에 포함된 육지지역에 대해서 정보

가 제공된다.

각 대륙 지방에서 21세기 마지막 20년 동안 MMD‐A1B 전

망에서 기온과 강수반응을 요약한 그림이 제시되었다. 이 그

림들은 개개 모델 또는 앙상블이 존재하는 모델 앙상블 평

균으로 이루어진 다중모델평균을 나타낸다. 또한 강수변화

의 부호에서 일치를 보여주는 이러한 모델들의 수에 대한 

간단한 통계량도 보여준다. 21개의 개별 AOGCM의 각각에

서 연평균기온과 강수반응은 보충자료 그림 S 11.5‐11.12, 

S11.13‐11.20에서 각각 제공 된다. 

다중모델앙상블의 전망에 대한 최근 탐구는 불확실성에 

대한 확률적 추정치를 개발하려고 시도하여 보충자료 표 S 

11.2에 제공된다. 이러한 정보는 Tebald et al.(2004 a,b ;  

11.10.2절 참조)에 기초한다. 

11.1.3 몇몇 통합 주제

10장에서 설명한 것처럼 전망된 온난화의 기본패턴은 이

전 평가와 거의 변화가 없다. MMD 모델들의 산포도를 조사

해 보면 많은 지역에서 기온전망이 지구평균전망과 강하게 
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상관되어 있다. 지구평균기온에서 가장 민감한 모델들이 국

지적으로 가장 민감하다. 주어진 지역과 기후시스템의 나머

지 지역 사이의 역학적 상호작용과 지역과정을 다르게 처리

하는 것이 일부 산포도의 원인이다. 하지만 지역기온에서 산

포도의 본질적인 부분은 점증 기후민감도를 조절하는 피드

백의 합에서 차이가 나기 때문이다(10장 참조).

수문순환의 반응은 더 온난한 기온과 대기 중 수증기의 

증가라는 근본적인 결과에 의해서 부분적으로 제어된다(3

장). 물은 대기에 의해서 수평적으로 수분발산(특히 아열대

에서) 지역에서 수렴지역으로 수송된다. 비록 순환이 변화하

지 않는다 하더라도 수증기의 증가로 인해 수송이 증가할 

수 있다. 이러한 증가된 수증기수송의 결과는 10장에서 설명

한 전구 강수반응에서 나타날 수 있다. 대체로 ITCZ에서 강

수 증가는 아열대에서 감소 그리고 아‐극지와 극지 지역에서 

증가한다. 북아메리카와 유럽에서 아‐극지 습윤화와 아열대 

건조화의 패턴은 21세기 전망에서 뚜렷하다. 이러한 패턴은 

20세기 동안 강수관측과 모델모의에서 육지의 이러한 패턴

이 보이는 범위를 평가한 9.5.4절에서 또한 설명되었다. 많

은 불확실성이 있는 지역은 확실하게 습윤화 지역과 건조지

역 사이의 경계근처에 놓여 있고 경계는 각 모델에서 다르

게 나타난다. 

고해상도 모델결과는 강한 지형강제력을 갖는 지역에서 

일부 대규모의 결과가 국지적으로 상당히 변화될 수 있다는 

것을 나타낸다. 몇몇 경우에 이것은 반대방향으로 보다 대규

모 반응으로의 변화를 초래할지도 모른다. 추가적으로 강수

에 대한 대규모격자박스 평균전망이 종종 그 지역 내의 국

지적인 변화와 매우 다르다(Good and Lowe, 2006). 이러한 

결과는 대규모 평균의 행태로부터 미세규모 행태를 추론하

는 것에 대한 부적절성을 설명한다.

21세기 전망에서 또 다른 중요한 주제는 아열대고기압 북

쪽으로 확장과 중위도 서풍대의 북향 확장, 관련된 스톰 경

로의 북향 변위이다. 이러한 순환반응은 북반구와 남반구 극

진동의 강화된 양의 위상 또는 북대서양에 초점을 맞추었을 

때 NAO의 양의 위상으로 언급한다. 강한 지형강제력이 없

는 지역에서 아열대 건조화 경향과 아열대고기압의 북향 확

장의 중첩은 특히 남인도, 남대서양, 남태평양, 북대서양에 

있는 5개 아열대 해양고기압 중심의 북쪽 경계에서 확실한 

건조화 반응을 만든다. 북태평양(모델에서 태평양의 ENSO 

유사 조건으로의 경향이 이러한 확장을 없앤다)에서는 덜 확

실하다. 21세기에 육지에서 강한 건조경향성에 대한 대부분

의 지역전망은 이러한 중심의 바로 풍하측이다(남서 오스트

레일리아, 남아프리카의 서부 희망봉지방, 남 안데스, 지중

해, 멕시코). 이러한 대규모 순환신호의 확고성은 10장에서 

토론 되었다. 반면 3, 8, 9장은 20세기 후반의 관측된 북향 

확장과 이러한 편향을 모의 할 수 있는 모델의 능력을 설명

한다.

적설면적과 얼음 덮개의 후퇴는 국지기후에 대해서 중요

하다. 본질적인 지형적 기복 지역에서 이러한 효과를 정량화

하는 어려움은 전구모델의 중요한 한계이고(11.4.3.2절, 박스 

11.3 참조) 역학적, 통계적 상세화법을 통해 개선된다. 이른 

봄철 눈녹음의 건조화 효과와 더 일반적으로 토양수분의 이

른 감소는 여름철 대륙 기후에 대한 논의에서 지속적인 주

제이다(Munabe and Wetherald, 1987). 

SST 경도와 열대강우 변동간의 강한 상호작용은 열대기후

에 대한 중요한 통합 주제이다. 모델은 열대 해양온도경도의 

작은 변화전망과 이러한 해양변화와 관련된 강우의 잠재적

으로 큰 편향의 모의에서 다를 수 있다. Chou and 

Neelin(2004)는 열대에서 수문반응을 진단하고 평가하는데 

포함된 몇몇 복잡성에 대한 가이드를 제공한다. 일부 예외가 

있지만 수문변화의 전망에서 산포도는 여전히 너무 커서 지

역규모에서 열대기후의 미래에 대한 확실한 진술을 만들기 

어렵다(10.3절 참조). 많은 AOGCMs 은 많은 열대강수 변화

를 전망하는데 이것이 너무 불확실하여 이러한 변화의 지역

패턴이 이러한 변화가 작을 확률이 높다는 증거로서 취해질 

수 없다.

지역적, 아‐지역적 기후변화전망의 평가는 일차적으로 표 

11.1에 요약한 AOGCM 과 AOGCM 전망모의에서의 편의의 

분석, 물리 또는 통계 모델 또는 두 모델 모두를 갖고 있는 

몇몇 지역에 대해서 가용한 지역적 상세화 연구, 그리고 그

럴듯한 물리적 기작에 대한 참고문헌에 기초하였다.

전구적 배경에서 다양한 지역적 평가를 순위를 정하는데 

있어서 독자들의 이해를 돕기 위해서 박스 11.1은 다음의 지

역에서 문서화된 많은 상세한 평가를 보여준다. 마찬가지로 

극한날씨 통계량의 여러 유형에서 전망된 변화의 개관이 표 

11.2에서 요약되었다. 그것은 이 장(10장)내의 평가로부터의 

정보와 10장으로부터 정보를 포함한다. 그러므로 각각의 설

명을 이끄는 평가의 상세 한 것은 10장 또는 각각의 지역에

서 모두 찾을 수 있다. 그리고 각 설명에 대한 연계는 표

11.2로부터 알 수 있다.
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기온과 관계된 현상

현상의 변화 전망된 변화

일최고기온의 더 높은 월별 절대 최대값(maxTmax) ; 

더 뜨겁고/ 따뜻한 여름날

여름철에 더 길어지고 더 강해지고, 더 빈번해진 열파

/열기간

일 최저기온의 더 높은 월별 절대 최대값(maxTmax) 

보다 더 많은 따뜻한 밤과 더 적은 추운 밤.

일 최저기온의 더 높은 월별 절대 최소(minTmin)

일 최대 기온의 더 높은 월별 절대 최소(minTmax), 

더 적은 추운 날

보다 더 적은 서리 날

더 적은 한파 발생; 겨울철에 더 적고, 더 짧고, 덜 강

한 추운 기간/ 한랭 극한

감소하는 일 교차 범위

경년 및 일 시간 규모의 기온 변동

VL(전체 모델 전망의 일치)
1
북유럽, 

2
오스트레일리아 및 

3
뉴질랜드에서 평균 또는 중간값과 같은 비율로 

amxTmax 증가.

L(전체 모델에서 상당히 일치, 하지만 지표면 처방에 대해서 민감함)

중부와 중앙 유럽
1
, 그리고 남서 미국

5
에서 중간값보다 더 큰 maxTmax.

L(전망된 평균 기온의 큰 증가와 일치)

전 세계
6
의 대부분 지역에서 극한 온난 계절이 나타날 확률의 큰 증가

VL(전체 모델 전망의 일치)

대부분 모든 대륙
7
에서 그러나 부분적으로 중앙 유럽

8
, 미국 서부

9
, 동아시아

10
와 한국

11
에서.

VL(더 높은 평균 기온과 일치)

대부분 대륙
12

에서

VL(전체 모델 전망의 일치)

minTmin는 중‐고위도 지역
13

에서 평균보다 더 증가하고, 특히, 겨울철 남서지역
14

을 

제외한 대부분의 유럽지역에서 증가

L(따뜻한 평균 기온과 일치)

minTmin는 몇몇 지역
15

에서 평균보다 더 증가한다.

VL(전체 모델 전망의 일치)

모든 지역에서 어는 점 이하의 기온을 갖는 일수가 감소

VL(전체 모델 전망의 일치)

북부 유럽, 남아시아, 동아시아
17

L(더 따뜻한 평균 기온과 일치)

대부분 그 밖의 지역
18

L(전체 모델 전망의 일치)

대부분 대륙 지역들에서, 밤 기온은 낮 기온
19

보다 빠르게 증가한다.

L(전체 모델 전망들의 전반적인 일치)

대부분 유럽
20

에서 겨울철에 감소

여름철 중 유럽
21

에서 증가

 
1
 Kharin and Zwiers(2005)

 
2

§11.3.3.3, Supplementary Material Figure S11.23, 
PRUDENCE, Kjellström et al.(2007)

 
3
 §11.7.3.5, CSIRO(2001)

 
4
 §11.3.3.3, PRUDENCE, Kjellström et al.(2007)

 
5
 §11.5.3.3, Bell et al.(2004),

 
6
 Table 11.1

 
7
 §11.3.3.3, Tebaldi et al.(2006), Meehl and Tebaldi(2004)

 
8

§11.5.3.3, Barnett et al.(2006), Clark et al.(2006), Tebaldi et 
al.(2006), Gregory and Mitchell(1995), Zwiers and 
Kharin(1998), Hegerl et al.(2004), Meehl and Tebaldi(2004)

 
9
 §11.5.3.3, Bell et al.(2004), Leung et al.(2004)

10
 §11.4.3.2, Gao et al.(2002)

11
 §11.4.3.2, Kwon et al.(2005), Boo et al.(2006)

12
 §11.3.3.2, §11.4.3.1

13
 Kharin and Zwiers(2005)

14
 §11.3.3.2, Fig. 11.3.3.3, PRUDENCE

15
 §11.7.3.5, Whetton et al.(2002)

16
 Tebaldi et al.(2006), Meehl and Tebaldi(2004), §11.3.3.2,

PRUDENCE,§11.7.3.1, CSIRO(2001), Mullan et al.(2001b)
17

 §11.3.3.2, PRUDENCE, Kjellström et al.(2007), §11.4.3.2, Gao 
et al.(2002), Rupa Kumar et al.(2006)

18
 §11.1.3

19
 §11.5.3.3, Bell et al.(2004), Leung et al.(2004), §11.4.3.2,
Rupa Kumar et al.(2006), Mizuta et al.(2005)

20
§11.3.3.2, Räisänen(2001), Räisänen and Alexandersson(2003),
Giorgi and Bi(2005), Zwiers and Kharin(1998), Hegerl et 
al.(2004), Kjellström et al.(2007)

21
 §11.3.3.2, PRUDENCE, Schär et al.(2004), Vidale et al.(2007)

표 11.2. 기후극한의 전망된 변화. 이 표는 현재 과학적 증거를 기초로 전망된 변화의 방향에서 신뢰도가 있는 주요한 현상을 요약한다. 포함된 
현상은 신뢰도가 중간값과 발생 확률이 매우 높음 사이에 속하는 것이고, VL(발생할 확률이 매우 높음), L(발생할 확률이 높음) 그리고 M(중간의 
신뢰도)의 표기법으로 정리되었다. maxTmax은 가장 높은 최고기온, maxTmin은 가장 높은 최저기온, minTmax은 가장 낮은 최고기온, min-
Tmin은 가장 낮은 최저기온을 나타낸다. 표에 나열된 변화 이외에, 신뢰도 없지만 주목할 2개의 현상이 있다. 사헬지역에서 건조함과 가뭄의 
피해와 관련된 쟁점은 11.2.4.2절에서 논의된 것처럼 불확실하게 남아있다. 열대저기압의 평균지속시간의 변화는 불충분한 연구로 인해 이번 보
고서에서 신뢰도를 가지고 평가할 수 없다.
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습기‐관련된 현상

강한 강수 사건

강한 강수 사건

습한 날

가뭄

(건조한 날이 연속된 기간)

대륙 건조화 그리고 연관된 가뭄의 위협

전망된 변화

VL(전체 모델 전망의 일치; 통계적 증거, 더 따뜻한 기후에서 일반적으로 더 높은 강수 극한)

중위도 대부분의 육지, 특히 북 유럽
23

, 오스트레일리아 및 뉴질랜드
24

에서 강수 극한의 크기 보다 

반도에서 훨씬 더 커짐.

아라비아 해, 열대 인도양, 남 아시아
25

에서 인도 여름 몬순 계절 동안 크게 증가

남 중국, 한국과 일본
26

에서 여름철에 증가.

L(전체 모델 전망에서 일부 불일치)

겨울철 중앙 유럽에서 증가

남동 아시아와 일본
28

에서 열대 저기압과 관련된 증가

불확실

지중해와 중앙유럽
29

에서 여름철에 변화

L감소(전체 모델전망의 일치)

이베리아 반도
30

L(전체 모델 전망의 일치)

겨울철 고위도와 북서 중국에서 일 수
31

증가

ITCZ에서 증가
32

남아시아
33

와 지중해
34

에서 감소

VL(전체 모델 전망의 일치)

지중해지역
35

, 오스트레일리아 남쪽지역, 뉴질랜드
36

에서 일수와 빈도의 증가

L(전체 모델 전망의 일치)

대부분의 아열대지역
37

에서 증가

북유럽에서 거의 변화 없음

L(전체 모델전망의 일치; 강수량과 증발량의 차이 변화 일치, 하지만 지표면 과정의 수식화에 민감)

많은 중위도 대륙내부, 예를 들면, 봄철에 지중해에서 증가, 중앙과 남유럽 에서 여름
40

에 증가, 그

리고 연주기의 건기 동안에 중앙아메리카에서 증가

22
§11.3.3.4, Groisman et al.(2005), Kharin and Zwiers(2005), Hegerl 
et al.
(2004), Semenov and Bengtsson(2002), Meehl et al.(2006)

23
 §11.3.3.4, Räisänen(2002), Giorgi and Bi(2005), Räisänen(2005)

24
 §11.1.3, §11.7.3.2, §11.3.3.4, Huntingford et al.(2003), Barnett et 

al.(2006), Frei et al.(2006), Hennessy et al.(1997), Whetton et 
al.(2002), Watterson and Dix(2003), Suppiah et al.(2004), McInnes 
et al.(2003), Hennessy et al.(2004b), Abbs(2004), Semenov and 
Bengtsson(2002)

25
 §11.4.3.2, May(2004a), Rupa Kumar et al.(2006)

26
 §11.4.3.2, Gao et al.(2002), Boo et al.(2006), Kimoto et al.(2005), 

Kitoh et al.(2005), Mizuta et al.(2005)
27

 §11.3.3.4, PRUDENCE, Frei et al.(2006), Christensen and 
Christensen(2003, 2004)

28
 §11.1.3, §11.4.3.2, Kimoto et al.(2005), Mizuta et al.(2005), 

Hasegawa and Emori(2005), Kanada et al.(2005)
29

 §11.3.3.4, PRUDENCE, Frei et al.(2006), Christensen and 
Christensen(2004), Tebaldi et al.(2006)

30
 §11.3.3.4, PRUDENCE, Frei et al.(2006)

31
 §11.4.3.2, Gao et al.(2002), Hasegawa and Emori(2005)

32
 Semenov and Bengtsson(2002)

33
 §11.4.3.2 Krishna Kumar et al.(2003)

34
 §11.3.3.4, Semenov and Bengtsson(2002), Voss et al.(2002); 

Räisänen et al.(2004); Frei et al.(2006)
35

 §11.3.3.4, Semenov and Bengtsson, 2002; Voss et al., 2002; Hegerl

et al.,20
 
04; Wehner, 2004; Kharin and Zwiers, 2005; Tebaldi et

al., 2006
36

 §11.1.3, §11.7.3.2, §11.7.3.4, Whetton and Suppiah(2003), McInnes
et al.(2003), Walsh et al.(2002), Hennessy et al.(2004c), Mullan
et al.(2005)

37
 §11.1.3

38
 §11.3.3.4, Beniston et al.(2007), Tebaldi et al.(2006), Voss et al.(2002)

39
 §11.3.3.2, Rowell and Jones(2006)

40
 §11.1.3, §11.3.3.4, Voss et al.(2002)

41
 §11.1.3
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열대 저기압(태풍과 허리케인)

현상의 변화 전망된 변화

최대 바람강도의 증가

평균과 최대 강수강도의 증가

발생빈도의 변화

L(고해상도 AGCM과 내접 허리케인 모델 전망)

대부분의 열대 저기압지역
42

위에서

L(고해상도 AGCM전망과 내접 허리케인 모델 전망)

대부분의 열대 저기압지역
43

, 남
44

, 동
45

 과 남동 아시아
46

M(몇몇 고해상도 AGCM전망)

약한 폭풍의 개수는 감소, 강한 폭풍의 개수는 증가
47

M(몇 개의 기후모델 전망)

전지구적으로 개수는 평균적으로 감소하지만 특정 지역적 변화는 해수면온도의 변화에 기인한다
48

.

북 대서양에서 증가할 가능성
49

온대저기압

현상의 변화 전망된 변화

빈도와 위치의 변화

폭풍의 강도와 바람의 변화

증가하는 파고

L(AOGCM전망의 일치)

온대 저기압의 전체수의 감소
50

특히 겨울에 스톰 경로와 연관된 강수량이 약간 북쪽으로 편향됨
51

L(대부분의 ADGCM전망과 일치하지만 모든 모델에 대해서 명확하게 분석되지 않음.

특히 북대서양
53

, 중앙유럽
54

, 뉴질랜드의 남 섬
55

에서 강한 저기압
52

과 연관된 강한 바람의 증가

아닌 것 보다는 더 확실함.

북유럽에서 바람 부는 것이 증가하고 지중해안 유럽
56

 에서 감소

L(중위도 폭풍에서 전망된 변화를 기초)

분석된 대부분의 중위도 지역에서, 특히, 북해
57

에서 파고의 발생이 증가

42
 Knutson and Tuleya(2004)

43
 Knutson and Tuleya(2004)

44
 §11.4.3.2, Unnikrishnan et al.(2006)

45
 §11.3.4, Hasegawa and Emori(2005)

46
 §11.3.4, Hasegawa and Emori(2005), Knutson and leya(2004)

47
 Oouchi et al.(2006)

48
 Hasegawa and Emori(2005)

49
 Sugi et al.(2002), Oouchi et al.(2006)

50
 §11.3.3.6, Yin(2005), Lambert and Fyfe(2006), §11.3.3.5, 

Lionello et al.(2002), Leckebusch et al.(2006), Vérant(2004), 
Somot(2005)

51
 §11.1.3, Yin(2005), Lambert and Fyfe(2006)

52
 §11.1.2, §11.3.3.5, Yin(2005), Lambert and Fyfe(2006)

53
 §11.3.3.5, Leckebusch and Ulbrich(2004)

54
 §11.3.3.5, Zwiers and Kharin(1998), Knippertz et al.(2000), 
Leckebusch and Ulbrich(2004), Pryor et al.(2005a), Lionello et 
al.(2002), Leckebusch et al.(2006), Vérant(2004), Somot(2005)

55
 §11.1.3, §11.7.3.7

56
 §11.3.3.5, Lionello et al.(2002), Leckebusch et al.(2006), 

Vérant(2004), Somot(2005)
57

 X.L. Wang et al.(2004)
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자주 묻는 질문(FAQ) 11.1

전망된 기후변화는 지역마다 다른가?

FAQ 11.1, 그림 1. 금세기 말까지의 강수 전망. 지도상의 파란색과 녹색 부분은 세
기말 경에 증가를 경험할 것으로 전망된 지역이고, 반면 노랑색과 분홍색은 감소할 
것으로 전망되는 지역이다. 상단의 그림은 12,1,2월에 대한 전망, 아래쪽 그림은 
6,7,8월에 대한 전망을 보여준다.

기후는 지역마다 다르다. 이런 변동은 태양 가열의 불균

일한 분포, 대기, 해양, 지표면의 개별적 반응, 이것들 간의 

상호작용, 그리고 지역의 물리적 특성에 의해서 유도된다.  

전지구 변화를 일으키는 대기 구성요소의 섭동이 이러한 복

잡한 상호작용의 어떤 측면에 영향을 준다. 기후(‘강제력’)

에 영향을 주는 몇몇 인간‐유도 인자들은 자연계에서 전구

적이지만 다른 요인들은 지역에 따라 다르게 작용한다. 예

를 들어, 온난화를 야기시키는 이산화탄소(CO₂)는 방출되

는 곳에 관계없이 지구전체에 균등하게 분포한다. 반면 온

난화의 일부를 상쇄시키는 황산염 에어러솔(작은 입자들)은 

지역에 따라 분포가 다른 경향이 있다.

더욱이 강제력에 대한 반응은 강제력이 최고인 지역과는 

다른 지역에서 작동할지도 모르는 피드백 과정에 

의해 부분적으로 지배된다. 그러므로 전망된 기

후변화 역시 지역에 따라 다를 것이다. 

위도는 기후변화가 한 지역에 어떤 영향을 줄 

것인가를 고려하기 위한 좋은 시작점이다.

예를 들어, 온난화는 지구전체에서 예상되지

만, 전망된 온난화의 양은 일반적으로 북반구에

서 열대지역으로부터 극 지역으로 갈수록 증가한

다. 강수는 좀더 복잡하지만 역시 위도에 의존하

는 특징을 가지고 있다. 극지부근의 위도에서 강

수가 증가하는 것으로 전망되는 반면, 열대지역 

부근의 많은 지역에서 감소하는 것으로 전망된다

(그림 1참조). 열대지역의 강수는 우기(예를 들어, 

몬순)에 특히 열대 태평양에서 증가하는 것으로 

전망된다. 

해양과 산맥에 관련된 위치도 또한 중요한 인

자이다. 일반적으로, 대륙의 내부는 해안지역보

다 더 온난화될 것으로 전망된다. 강수반응은 대

륙의 지형뿐만 아니라 주변 산맥의 형상과 바람

의 방향에도 민감하다. 몬순, 아열대 저기압, 허

리케인/태풍은 이러한 지역 특이적 특성에 의해 

다양한 방식으로 영향을 받는다. 

지역기후의 변화를 이해하고 전망하는데 있어

서 가장 어려운 측면은 대기와 해양순환의 변화

와 그들의 변동패턴과 관련되어있다. 비록 정량적으로 비슷

한 기후를 갖는 여러 지역을 망라하는 일반적 진술이 어떤 

사례에서 만들어 질 수 있지만, 거의 모든 지역이 어떤 면에

서 특유하다. 아열대 지중해를 둘러싼 해변지대이든지, 멕

시코 만류로부터 습기를 수송하는 것에 좌우되는 북아메리

카 내륙의 극한 기상이든지, 사하라 사막의 남부 한계를 조

절하는 것에 도움을 주는 식생분포, 해수온도, 대기순환 사

이에 상호작용이든지 간에, 이것은 사실이다. 

전구적 인자와 지역적 인자들의 정확한 균형에 대한 이해

를 높이는 것은 도전으로 남아있지만, 이러한 인자들에 대

한 이해가 꾸준히 향상되고 있어서, 지역적 전망에 대한 신

뢰도가 높아지고 있다.
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11.2 아프리카

아프리카의 기후변화 전망의 평가:

아프리카의 모든 지역은 21세기 동안 더워질 확률이 매우 

높다. 이 온난화는 전 대륙과 모든 계절에 걸쳐 전구 연평균 

온난화보다 클 확률이 매우 높은데, 습윤한 열대지방보다 건

조한 아열대지역에서 더 그럴 것 같다. 

연 강우는 아프리카의 지중해와 북부 사하라의 많은 지역

에서 감소할 확률이 높고, 지중해연안에 가까울수록 강우증

가가 감소할 가능성이 있다. 남아프리카에서 강우는 겨울철 

강우지역의 많은 곳과 서쪽가장자리 지역에서 감소할 것 같

다. 동아프리카에서 연평균강우가 증가할 확률이 높다. 21세

기 동안 사헬, 기니 해안, 사하라 남부지역에서 강우가 어떻

게 변화될지는 분명하지 않다. 

MMD 모델은 아프리카와 아프리카 주변에서 기후전망에 

대한 결과를 평가하기 어렵게 만드는 중요한 계통오차를 가

진다(남부지역에서 과도한 강우, 대서양 ITCZ의 남쪽으로 

이동, 서해안 원해에서의 불충분한 용승). 대부분의 20세기 

모의에서 사헬에서 실질적인 변동성의 부재는 이 지역에서 

결합모델의 실제성에 약간의 의심을 불러일으킨다. 식생 되

먹임과 먼지 에어러솔 생성으로부터 생긴 되먹임은 전지구

모델에 포함되지 않는다. 또한, 가능한 미래의 지표면 변화

는 기후전망에서 고려되지 않는다. 현재 지역모델은 아프리

카 지역에서 강수를 성공적으로 상세화 할 수 있는 범위가 

명백하지 않다. 그리고 아프리카에 대한 경험적 상세화의 결

과들의 한계는 완벽하게 이해되지 않는다. 아프리카에 영향

을 주는 열대저기압의 공간분포와 빈도수의 가능한 변화를 

평가하기에 정보가 불충분하다.

11.2.1 핵심과정

아프리카 대륙전체는 열대강우대의 계절이동이 중심적인 

현상인 열대 또는 아열대지역이다. 이러한 강우대위치의 약

간의 이동은 지역적으로 큰 변화를 생기게 한다. 대륙의 남

쪽 그리고 북쪽 경계지역에는 중위도전선의 통과영향으로 

겨울철 강우레짐을 갖는 지역이 있다. 그러므로 이 지역은 

폭풍경로의 극 쪽 변위에 민감하다고 할 수 있다.  

이것은 남아프리카 강우와 남방반구극진 사이의 상관관계

(Reason and Rouault, 2005)와 북아프리카 강우와 NAO와의 

상관관계(Lamb and Peppler, 1987)에서 분명하다. 중위도로

부터 열대지방으로 관통하는 기압골은 특히, 남아프리카 지

역에서 따뜻한 계절의 강우에 또한 영향을 미치고, 대기순환

의 변위로 따뜻한 계절의 비의 민감도에 기여할 수 있다

(Todd and Washington, 1999). 열대저기압의 분포와 강도에

서 어떠한 변화는 마다가스카르를 포함한 아프리카 남동해

안 지역에 영향을 미칠 것이다(Reason and Keibel, 2004). 

사하라의 남쪽경계와 사헬에서 강우를 결정하는 인자들이 

1970년대와 1980년대에 이 지역에서 광범위한 가뭄을 경험

했기 때문에 특별한 관심을 끌어왔다. 이 분야는 처음에 토

지이용 변화에 기인한 것으로써 이 지역 강우의 변동에 대

한 설명으로부터 해수면 온도의 변화에 기초하여 설명하는 

방향으로 가고 있다. 초기의 SST 섭동을 처방한 AGCM 실

험(Palmer, 1986; Rowell, et al., 1995)들은 최신 모델의 결과

에 의해서 강화되었다(Giannini et al., 2003; Lu and Delworth, 

2005; Hoerling et al., 2006). 적도쪽으로의 편향 그리고/또

는 사헬지역의 강우감소에 기여하는 더 차가운 북반구 해양

과 함께, 이러한 남‐북반구의 경도가 중요하다. 이것은 북반

구에서 국지적 에어러솔 냉각이 사헬을 건조하게 할 수 있

는 가능성에 대한 관심을 불러일으켰다(Rotstayn and 

Lohmann, 2002; 9.5.4.3.1 절 참조). 하지만 지중해를 포함한 

다른 해양지역의 기온(Rowell, 2003) 또한 중요하다. 

또한, 남아프리카에서 변화하는 SST 또한 따뜻한 계절의 

강우변동성과 경향을 조절하는데 있어서 변화하는 토지이용

도 패턴보다 더 중요한 것으로 생각된다. 이 증거는 인도양

의 온도와 강하게 연관되어있다고 제안되었다(Hoerling et 

al., 2006). 남아프리카에서 대기권의 온난화, 어쩌면 인도‐태
평양의 온난화의 결과는 20세기에 남아프리카에서 안정된 

역전층을 갖는 날의 증가와 연관된다(Freiman and Tyson, 

2000; Tadross et al., 2005a, 2006). 

해양온도의 중요성과 더불어 식생패턴은 아프리카 대부분

에 걸쳐서 기후대 형성에 영향을 미친다(예를 들면, Wang 

and Eltahir, 2000; Maynard and Royer, 2004a; Paeth and 

Henre, 2004; 11.7절, 박스11.4 참조). 과거에, 육지면의 변화

는 SST 편차에 대한 반응에 의해 야기되는 되먹임으로써 일

차적으로 작용하였고, 식생변화는 기후변화에 양의 되먹임

을 제공하는 것으로 생각된다. 이 양의 되먹임의 가설은 육

지 되먹임이 또한 남아프리카에서 계절내 변동성과 우기의 

시작에 중요한 역할을 할 것이라고 제안한 최근 연구에 의

해 강화되었다(New et al., 2003; Anyah and Semazzi, 2004; 

Tadross et al., 2005a,b).

MMD 모델들은 식생피복을 처방하였다. 만약에 특히 반

건조한 지역에서, 모델이 식생을 예측한다면, 모델은 대규모 

강제력에 강하게 반응할 것이다. 식생‐기후상호작용에 기인

한 아프리카 기후의 다중안정모드의 가능성이 특히 충적세 

중반 6~8 ka동안에 매우 습한 사하라지역에 대해 논의한 문
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헌에서 제기되었다(Claussen et al., 1999; Foley et al., 2003). 

식생패턴과 관련된 100년의 시간규모 되먹임은 아프리카에

서 기후변화를 덜 가역적으로 만들 수 있는 가능성을 가질

지도 모른다는 것이 한가지 암시이다.

11.2.2 현재와 과거 기후모의에서 모델기술

MMD모델의 90%는 남아프리카의 강수를 과대평가하고, 

적도 아프리카로 확장한 넓은 지역에서 평균 20%이상(어떤 

경우에는 80%)의 계통적인 편의가 아프리카 기후의 모의에 

존재한다. 육지에서 기온 편의는 모델전망의 신뢰성에 

MMD모델에 직접적으로 영향을 줄 만큼 충분히 크지 않다

(보충자료 그림 S11.21 과 표 S11.1 참조).

대서양에서 ITCZ는 거의 모든 AOGCM 실험에서 적도쪽

으로 이동한다. 많은 모델에서 해양의 온도는 기니만에서 평

균 1 ~2℃ 정도와 강한 용승지역인 남서해안에서 좀 떨어진 

바다에서 전형적으로 3℃ 정도로 너무 높다. 이곳에 대해 대

부분의 모델은 분명히 용승을 너무 약하게 모의한다. 일부 

모델은 여름철 비대가 기니만에서 육지로 이동하는 것을 모

의하지 못하기 때문에 아프리카 몬순이 없다. 하지만 모델의 

대부분은 약간 왜곡이 있긴 하지만 몬순기후를 표현한다. 기

니만에서 SST의 적절히 현실적인 경년변동성과 사헬과 기니

해안에서 연관된 쌍극자 강우 변동성은 Cook and 

Vizy(2006)의 기준에 의해 묘사된 18개 모델 중 4개 모델에

서만 나타났다. Tennant(2003)은 최근 모의에서도 지속된 결

점인 남반구 여름 중위도제트의 적도쪽 이동과 같은 몇몇 

AGCM의 편의를 설명하였다(8장).

이러한 결점함에도 불구하고, AGCM은 Hoerling et 

al.(2006)의 다중-모델 분석과 개개 모델에서 경년변동성과 

경향성에 대한 많은 문헌에서 설명한 것처럼, 만약에 경계조

건으로써 관측된 SST 변화가 주어진다면 20세기 후반에 기

본적인 강우경향패턴을 모의할 수 있다(예를 들면, Rowell 

et al., 1995; Bader and Latif, 2003; Giannini et al., 2003; 

Haarsma et al., 2005; Kamga et al., 2005; Lu and Delworth, 

2005). 하지만, 1970년대와 1980년대의 사헬지역의 가뭄규모

에 비견될 만한 가뭄을 만들어낸 AOGCM이 거의 없다는 사

실이 증명하듯이 아프리카 강우에 영향을 주는 것으로 알려

진 유형의 SST 경년변동을 발생시키는 AOGCM의 능력에는 

신뢰도가 낮다(Hoerling et al, 2006). 예외는 있지만 무엇이 

대부분의 모델로부터 이러한 예외를 만들어 내는 지는 모른다.

매우 습한 사하라(6~8 ka)는 지구궤도배치의 변화에 따라 

증가된 여름철 일사량에 대한 반응이었던 것으로 생각된다. 

이 반응에 대한 모델링 연구들은 아프리카 몬순의 질에 대

한 배경지식을 제공한다. 하지만 변화하는 계절적 일사량에 

대한 반응을 제어하는 과정은 증가하는 온실가스에 대한 반

응을 제어하는 과정과는 다를지도 모른다. GCM이 중기 충

적세의 습한 기간의 전체 크기를 모의하기는 어렵다는 사실

은 특히 식생 되먹임이 없는 경우에 다른 종류의 강제력 민

감도의 부족을 나타낼지도 모른다(Jolly et al., 1996; 

Kutzbach et al., 1996).

지역기후모델링은 대부분 남아프리카에 초점을 두어왔다. 

거기에서 모델은 일반적으로 전지구모델에 의해 모의된 기

후를 향상시키지만 또한 전지구모델에서의 편의를 갖는다. 

예를 들어, Engelbrecht et al.(2002) 과 Arnell et al.(2003)은 

MMD의 편의를 암시하는 남아프리카 일부 지역에서의 과도

한 강우를 모의하였다. Hewitson et al.(2004) 와 Tadross et 

al.(2006)은 대류 모수화의 선택, 토양수분과 식생피복에서 

변화에 대한 강한 민감도를 제시하였다. 육지표면 되먹임이 

아프리카의 반건조지역에서 지역기후 민감도를 강화할 것이

라는 관점은 재강조했다. 서아프리카에서 RCM조사의 수는 

더욱 더 제한되었다(예를 들면, Rowell et al., 1995; Bader 

and Latif, 2003; Giannini et al., 2003; Haarsma et al., 2005; 

Kamga et al., 2005; Lu and Delworth, 2005). Peath et 

al.(2005)에 의해 수행된 25년 모의의 질은 고무적이며, 서아

프리카 강우 편차를 강제하는데 있어서 지역 SST와 육지면 

변화의 역할을 강조하였다. 열대아프리카에 초첨을 맞춘 몇 

개의 최근 AGCM에서 타임‐슬라이스 모의는 우기의 좋은 모

의를 보여준다(Coppola and Giorgi, 2005; Caminade et al., 

2006; Oouchi et al., 2006).

Hewitson and Crane(2005)은 남아프리카에서 0.1도 해상도 

격자뿐 만 아니라 대륙을 가로지르는 지점에서 점‐규모의 강

수에 대한 경험적 상세화법을 개발하였다. 재분석자료에 의

해 강제된 상세화된 강수는 RCMs에서 제공되기 어려운 것

으로 증명된 아‐대륙 동쪽 급경사 와 같은 지역을 포함해서, 

역사적 기후기록과 잘 일치한다. 

11.2.3 기후전망

11.2.3.1 평균기온

MMD‐A1B전망에서 서아프리카(WAF), 동아프리카(EAF), 

남아프리카(SAF), 사하라(SAH) 지역에서 평균하여 2080~2099

년과 1980~1999년 사이의 지표부근의 기온 차이는 그림11.1

에 그려진 시간에 따른 변화와 표 11.1에 제시하였다. 지중

해연안은 11.3절에서 남유럽과 함께 논의된다. 모든 4개 지

역과 모든 계절에서 기온 중간값의 증가는 전지구 평균 반

응에 거의 1.5배인 3 ~4℃사이에 있다. 모델의 반은 이 중간

값의 약 0.5℃내에서 온난화를 전망하였다. Tebaldi et 
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그림 11.1. 1906~2005년까지 4개 아프리카 육지지역에 대해 1901~1950년 기간에 대비한 
기온편차(검은 실선)와 알려진 강제력을 통합한 MMD모델들에 의한 모의된 기온편차(붉은
색 음영); A1B시나리오와 MMD모델에 의해 2001~2100년까지 전망된 기온편차(오렌지색 
음영). 오렌지색 음영 끝에 있는 막대는 B1시나리오(푸른색), A1B시나리오(오렌지색)와 
A2시나리오(붉은색)에 대해서 2091~2100년까지 전망된 변화범위를 나타낸다. 고려중인 10
년간 그 지역의 50%미만에 대해서 관측이 존재하는 곳에서는 검은색 선이 파선으로 표시
되었다. 이 그림의 구축에 대한 좀 더 자세한 내용은 박스 11.1과 11.1.2절에 나타내었다.

al.(2004a,b; 보충자료 표 S11.2)에 의해 추정

된 분포들은 매우 비슷한 반폭을 가지고 있

지만, 표 11.1의 가공되지 않은 4분위 수와 

비교하면, 매우 높은 한계치의 가능성을 줄

인다. 전지구 평균기온반응과 아프리카에서

의 반응 사이에 이러한 AOCGM에서 강한 

상관관계가 있다. 신호‐대‐잡음 비율은 20년 

평균기온에서 매우 크고, 10년 평균기온은 

11.1.2절에 정의한 것처럼, 일반적으로 분명

히 분리할 수 있는 신호를 얻기에 적당하다. 

1990~2009년 기간에서 평균한, 지역평균온

도는 1980~ 1999년 평균과 명백하게 구분된

다. 

그림 11.2의 상단그림은 상세하게 A1B 시

나리오에 대한 앙상블‐평균 전망된 온난화의 

지리적 구조를 보여준다. 전망된 온난화의 

아주 작은 값인 약 3℃값은 적도와 해안지역

에서 발견되며, 매우 큰 값인 4℃ 이상의 값

들은 사하라 서쪽에서 발견된다. 북아프리카

에서 가장 높은 기온의 반응은 JJA에 발생

하는 것으로 전망된 반면 남아프리카에서 

가장 높은 반응들은 9, 10, 11월(SON)에 나

타났다. 하지만 아프리카에 대한 온도반응의 

계절구조는 온대지역과 비교했을 때 간단하

다. 전망된 온난화의 기본 패턴은 Hulme et 

al.(2001)과 비교해서 나타낸 것처럼, TAR 

이래로 모델의 변화로 확고해졌다.

비록 Tadross et al.(2005a)이 남아프리카에 대한 A2 시나

리오에서 변화를 전망했다 하더라도, 지금까지 GCMs으로부

터 대규모 온도전망을 수정하기에는 RCMs으로 부터의 증거

가 불충분하다. 이는 강제된 GCMs과 MMD 모델에서 산포

도의 낮은 쪽 끝부분 근처에 있는 것 보다 더 낮은데, 대부

분의 전구모델 보다 더 약한 건조 경향성에 기인한 것 같다.

11.2.3.2 평균강수

그림 11.2와 표 11.1은 MMD‐A1B 전망에서 아프리카지역

에 대한 강수반응의 강한 양상을 설명한다. 21개 모델 각각

의 연평균강수에서 각각의 변화는 보충자료 그림 S11.13에 

제공되었다. 가장 확실한 특성(지중해와 대부분 남아프리카

에서 가뭄, 그리고 동아프리카에서 강우의 증가)에 관해서, 

TAR의 시기에 활용 가능한 모델로부터 결과를 요약한 

Hulme et al.(2001)과 Ruosteenoja et al.(2003)의 결과는 정성

적으로 일치한다. 

대규모 상황은 대부분 아열대에 가뭄, 열대지역에서 강수

의 증가(또는 거의 변화 없음), 강우 경도의 증가이다. 이것

은 더 온난한 대기에 대한 설명 가능한 수문적 반응, 수증기 

증가의 결과와 결과적으로 대기 중에서 습기 발산지역으로

부터 습기 수렴지역으로 수증기 수송의 증가이다(9장, 

11.2.1절 참조). 

아프리카의 지중해연안을 따라 나타나는 건조화는 지중해 

주변의 대규모 건조 패턴의 한 요소이며 유럽 절에서 좀 더 

논의 되었다(11.3절). 연평균의 20% 건조는 21세기 끝 무렵

까지 A1B에서 아프리카 지중해 해안을 따라 일반적이다. 건

조는 일년 전체를 통해 볼 수 있고 거의 모든 MMD 모델에 

의해 산출되었다. 이 합성에서 건조신호는 북사하라로 확장

되었고, 15°N까지 서쪽해안으로 내려갔다. 관련된 이 과정

은 여름철 토양수분의 감소로부터 양의 되먹임과 함께 증가

된 습윤발산과 겨울철 비에 영향을 미치는 스톰경로의 체계

적인 북쪽이동을 포함한다(11.3절 참조).
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그림 11.2. MMD‐A1B모의에서 산출된 아프리카 기온과 강수 변화. 위 줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999년 기간과 2080~2099년 기간 사이의 
연평균, DJF, JJA 기온변화. 중간 줄: 강수 % 변화에 대한 것을 제외하고 윗줄과 같음. 아랫줄: 21개 모델 중 강수 증가를 전망한 모델의 수.

겨울철에 남아프리카에서, 비슷한 과정이, 남대서양과 인

도양을 가로질러서 순환이 좀더 넓은‐규모 극 방향 편향의 

모습인, 남서 쪽 끝에서 특히 강한 건조화를 일으킨다. 하지

만, 이 건조함은 강한 지형 강제력이 지역적으로 다른 변화

를 가져올 수 있을지도 모르는 경고를 조건으로 한다

(11.4.3.2절과 박스11.3에서 논의되었음). 남서지역의 겨울철 

강우를 제외하고, 겨울철 강한 건조함은 대부분의 아‐대륙에

서 건조한 계절에 해당하고, 전체 연평균 건조화에 기여하지 

않는다. 연평균 감소량의 절반이상이 봄철에 발생하고 이 지

역에 대한 몇몇 RCM모의에서 반영되었다(아래 참조). 대부

분, 이것은 우기의 시작이 지연되는 것으로 생각할 수 있다. 

이 봄철 건조는 증발을 억제하고, 온도반응에서 봄철 최고값

에 기여한다.

아프리카의 혼지역으로 확장하는 동아프리카의 강우의 증

가는 Great Lakes의 동쪽인 이 지역의 중심에서 21개 모델 

중 18개 모델에서 증가를 전망하고, 모델앙상블에서도 확고

하다. 이 동아프리카에서 강우의 증가는 또한 Hulme et 

al.(2001) 와 Ruosteenoja et al.(2003)을 통해서 알 수 있다. 

기니해안의 비대와 사헬에서는 강한 반응을 보이지 않는다. 

앙상블 전반에 걸친 평균은 기니해안에서 거의 변화가 없이 

사헬지역에서의 적절한 습윤화를 가져온다. MMD 모의 합

성장은 20세기 사헬지역의 미래 전망에서 계속되지 않는 약

한 건조화 경향성을 갖는다(Biasutti and Giannini, 2006; 

Hoerling, et al. 2006). 이것은 20세기 모의실험의 합성장에

서 20세기의 약한 건조화 경향성은 온실가스에 의해 강제된 

것 같은 것이 아니라 Rotstayn and Lohmann(2002)에서 처럼 

에어러솔에 의해 강제된 것으로 보이며 기후의 저주파 내부

변동성의 결과라는 것을 의미한다.

개개 모델은 사헬지역에서 큰 반응을 보이지만 서로 다른 

반응을 만든다. 주목할 만한 두 개의 모델은 사헬과 사하라 

전역에서 매우 강한 건조전망을 한 GFDL/CM2.1과 같은 지역

에서 매우 강한 강우 증가 경향성을 보이는 MIROC3.2_midres 
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그림 11.3. 6개 GCMs(ECHAM4.5, Hadley Centre Atmospheric Model(HadAM3), CSIRO Mk2, GFDL 2.1, MRI, MIROC; 이러한 대부분의 모델
에 대한 기술은 표 8.1 참조)으로부터 858개 관측소 위치로 경험적으로 상세화한 일 자료를 사용하여 얻은 월평균강수 편차. GCM은 SRES A2 
시나리오에 의해 강제되었다. 편차는 미래기간(처음 세 개 모델에 대해서는 2070~2099 그리고 나중 세 개 모델에 대해서는 2080~2099)과 규준 
30년 기간 사이의 차에 대한 것이다(Hewitson and Crane, 2006).

이다(보충자료 그림 S11.13 참고; 모델설명은 표 8.1 참조). 

Cook and Vizy(2006)는 두 모델에서 사헬과 기니 만에서 적

절히 실제적인 경년변동성을 찾아낸다. GFDL 모델에서 건

조는 앙상블 내에서 극단에 있지만 그것은 20세기 사헬 강

우 경향성의 설명 가능한 모의를 만든다(Held et al., 2005; 

Hoerling et al., 2006). 그리고 AOGCMs로부터 경험적 상세

화(Hewitson and Crane, 2006)는 비슷한 반응을 보인다(아래

참조). 더 많은 연구들이 사헬과 그 밖의 열대지역에서 모의

된 강수반응의 다양성을 이해하기 위해 요구된다. 이러한 목

적을 위해 새로운 방법들을 개발되는데 진전이 이루어 지고 

있는데, 이것이(예를 들면, Chou and Neelin, 2004; Lintner 

and Chiang, 2005; Chou et al., 2007), 모델 차이의 원인에 

대해서 보다 나은 평가로 이끈다. Haarsma et al.(2005)은 육

지 해양 온도 차의 증가와 사하라 위에서 지표면 기압 감소

의(몇몇 모델에서 온난화와 함께 사헬 강수가 증가하는데 기

여하는) 그럴듯한 기작을 설명하였다.

1990년대 이후로 사헬 가뭄의 부분적인 개선이 온실가스

에 의해 유도된 강우 증가의 신호일지도 모른다고 제기되었

으며(예를 들면, Paethe and Hense, 2004), 이것은 여러 모델

에서 21세기에 사헬이 습윤화 된다는 것을 뒷받침한다(예를 

들면, Maynard et al., 2002; Haarsma et al., 2005; Kamga et 

al., 2005). 하지만 사헬 강우에 영향을 주는 반구간 SST 경

도에 대한 내부변동성의 적절한 영향뿐만 아니라 에어러솔 

변동의 영향이 주어진다면, 이러한 일부분의 개선을 전지구

온난화 증후의 증거로써 받아들이는 것은 시기상조이다. 

표 11.1은 4개 아프리카 아‐지역에서 모델에 의해 전망된 

강수 변화의 산포도에 대한 정보를 제공한다. 전망의 중상반

(25~70%)이 일정하게 하나의 부호인 지역과 계절은 DJF, 

NAM, SON, 연평균에서 증가가 있는 EAF, 남반구 겨울과 

봄에 감소가 있는 SAF, 그리고 북반구 겨울과 봄에 감소가 

있는 SAH이다. Tebaldi et al.(2004a,b)의 베이즈 추정(보충자

료 표 S11.2)은 확고한 시그널을 갖는 지역 및 계절과 그렇
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지 않은 경우 사이의 이러한 특성을 바꾸지 않는다. 이러한 

강한 시그널 지역과 계절에서 명백하게 분별할 수 있는 신

호의 출현에 필요한 시간은 대략 50~100년이다. 반면, 사하

라에서는 더 긴 시간이 요구된다.

토지이용변화는 21세기에 기후변화의 잠재적 기여자 이다

(11.7절, 박스 11.4 참조). C.M. Taylor et al.(2002)은 토지이

용변화에 기인하여 발생하는 1996~2015년까지 4%의 사헬 

건조화를 전망하였다. 하지만 이러한 기여는 이번 세기에 본

질적으로 더 증가할 가능성이 있다고 주장하였다. Maynard 

and Royer(2004a)은 21세기 중반 동안에 추정된 토지이용변

화 시나리오는 그들의 모델에서 온실가스에 의해 유도된 습

윤화에 적당한 보상효과만을 가질 것이라고 주장하였다. 이 

중 어떤 연구도 역학적 식생모델을 포함하지 않았다. 

RCM 모의에 기초한 몇 개의 기후변화전망은 남아프리카

에서는 유의하지만 다른 지역에서는 많이 부족하다. Tadross 

et al.(2005a)은 SRES A2 시나리오와 낮은 해상도의 

HadCM3결합 모의에 기반하여 타임‐슬라이스 AGCM에서 남

아프리카지역에 대해서 둥지격자를 적용한 PRECIS와 MM5, 

2개의 RCM을 조사하였다. 이른 여름철인 10~ 12월에, 서쪽

에서부터 들어오는 고기압시스템의 증가에 대한 반응으로 2

개 모델은 대륙의 열대 서쪽에서 건조화을 예측했고, MM5

에서는 건조화가 더 남쪽으로, PRECIS에서는 더 동쪽으로 

확장된다고 지적한다. 서쪽에서 건조는 늦은 여름까지 지속

된다. 하지만 1월과 2월에 동쪽으로 전체 강우는 증가하였

다. 이 모습은 MMD 모델의 앙상블평균에서는 거의 나타나

지 않는다. 한 개의 전지구모델을 상세화함으로써 얻은 결과

는 MMD 모델들 사이에 남아프리카에서 다양한 반응들과 

관련해서 평가되어야만 된다(보충자료 그림 S11.13). 

Hewitson and Crane(2006)은 6개 GCM 모의실험의 함수로

써 일 강수에 대한 전망을 생산하기 위해 경험적 상세화를 

사용하였다. 21세기 말경에 SRES A2 시나리오에 대한 상세

화 결과에서 수렴도는 GCM 강수반응에서 보다는 상세화에 

기초하여 GCM‐전망된 일 순환 변화에서 더 일반적임을 제

시한다. 그림 11.3은 아프리카 전역의 관측소에 대한 평균 

JJA 월별 총 강수의 반응을 나타낸다. 이러한 상세화 결과의 

앙상블평균은 특히 JJA에 동아프리카에서 남아프리카까지 

강수증가를 보이고, 일부 해안에서 습윤화를 가지며 JJA에 

사헬 중심에서 강한 건조화를 보이고, DJF에 적당한 습윤화

를 보여준다. 지중해해안을 따라 건조하고, 대부분의 모델에

서 남아프리카의 서쪽에서 건조하다. 상세화는 또한 전망된 

변화들, 예를 들어, 마다가스카르의 서쪽과 동쪽 그리고 사

헬의 해안지역과 내륙경계에서 대조적인 변화에서 두드러진 

지역규모 변동을 보인다. 

이 결과는 일반적으로 기초가 되는 GCM및 합성한 MMD 

전망과 일치하지만, 기초가 되는 GCMs에서 보다 더 큰 사

헬 건조화의 경향이 있다. MMD 모델들의 앙상블평균에서 

사헬 강우의 적당한 증가에 대한 전망을 주의 깊게 보기 위

한 보다 많은 합리성(20세기에서 관측된 가뭄의 크기를 모의

하는데 있어서 모델 반응의 큰 산포도와 빈약한 결합 모델 

성능과 함께)을 제공한다. 

11.2.3.3 극한현상

모델이나 관측에서 아프리카에 국한된 극한의 변화에 대

한 연구는 매우 적다. 부분적으로 대기 중 수증기증가와 연

관되어 있는 호우(high‐rainfall)현상의 강도와 일반적인 증가

는 다른 지역에서처럼 아프리카에서도 예상된다. 지역 모델

링과 상세화 결과(Tadross et al., 2005a)는 모두 남아프리카

에서 강우강도의 증가를 뒷받침한다. 평균 건조화 지역에서 

일반적으로 비례하는 강우일수의 감소가 더 큰데 이것은 강

우강도와 빈도 사이에 상쇄를 나타낸다. Hewitson and 

Crane(2006) 과 Tadross et al.(2005a)의 상세화 결과에서 관

측소 규모에서 강수 사건의 중간값 크기변화는 계절 강수량

에서 전망된 변화를 항상 반영하지는 않는다. 

아프리카의 남동 해안에 영향을 미치는 열대저기압에서 

일어날 수 있는 변화들에 대한 모델링 가이던스는 거의 없

다. 강수율과 열대폭풍 강도의 증가에 대한 열역학적 논증

(10장 참조)은 다른 지역에서처럼 인도양 폭풍에도 적용할 

수 있다. 하지만 빈도와 공간분포의 변화들은 불확실하다. 

20km 해상도를 가진 AGCM의 타임‐슬라이스 모의 실험에

서, Oouchi et al.(2006)은 인도양에서 열대 폭풍 빈도의 유

의한 감소를 얻었다.

11.1.2절에 주어진 ‘극한 계절’의 정의를 사용하여, MMD 

모델에 의해 추정된 것처럼 극한 온난 계절, 극한 습윤과 건

조계절의 확률이 표 11.1에 제공되었다. 대부분 열대지역에

서처럼 모든 계절은 A1B 시나리오 하에서 매우 높은 신뢰도

를 가지며, 21세기 말에 극단적으로 온난화 된다. 비록 서아

프리카에서 평균 강수 반응이 동아프리카보다 덜 확실하지

만, 극한 우기 계절 수의 증가는 두 지역에서 비슷한데, 대

략 20%( 지난 20세기에서 규준 기간의 1/20과 비교하면 계

절의 1/5은 극단적으로 습하다) 까지 증가한다. 남아프리카

에서 극한 건조한 남반구 겨울철과 봄철의 빈도수는 거의 

20% 증가하는 반면, 극히 습한 남반구 여름의 빈도수는 모

델 앙상블에서 2배이다. 
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11.3 유럽과 지중해

유럽에서 전망된 기후변화의 평가

유럽에서 연평균 기온은 전지구 평균 이상으로 증가할 확

률이 높다. 북유럽에서 온난화는 겨울철에 가장 클 확률이 

높고, 지중해 지역에서는 여름철에 가장 클 확률이 높다. 겨

울철 가장 낮은 기온은 북유럽에서 겨울철 평균기온보다 증

가할 확률이 높고, 여름철 가장 높은 기온은 유럽 남부와 중

부의 여름철 평균 기온 이상으로 증가할 확률이 높다. 

연 강수는 북유럽 대부분에서 증가할 확률이 매우 높고, 

지중해 대부분 지역에서 감소할 확률이 매우 높다. 중부유럽

에서, 강수는 겨울철에 증가할 확률이 높고 여름철에 감소할 

확률이 높다. 일 강수의 극한은 북유럽에서 증가할 확률이 

매우 높다. 연 강수일수는 지중해 지역에서 감소할 확률이 

매우 높다. 여름 가뭄의 위험성은 중부유럽과 지중해지역에

서 증가할 확률이 높다. 

강풍의 미래 변화에 대한 신뢰도는 상대적으로 낮으나 아

마도 십중팔구 북 유럽에서는 평균 풍속과 극한 풍속의 증

가 경향이 있을 것으로 보인다.

강설계절의 지속기간은 유럽의 모든 지역에서 짧아질 확

률이 매우 높고, 적설량은 유럽의 대부분에서 감소할 확률이 

높다. 

비록 유럽과 지중해지역에서 모의된 기후변화의 많은 특

징들이 모델 사이에 정성적으로 일치하고, 물리적으로 항에

서 정성적으로 잘 이해가 된다 할지라도, 많은 불확실성이 남

아있다. 

모의된 계절평균 기온의 변화는 현재 운영되는 AOGCMs 

사이에 2~3배 정도 아‐대륙규모에서 조차도 다르다. 마찬가

지로, 이 지역의 북부에서 겨울 반년의 강수 대규모 증가와 

이 지역의 남부에서 여름 반년의 강수의 감소에 대해서 의

견을 같이하는 반면, 모델은 강수 변화의 양과 지리적인 세

부분포에서 일치하지 않는다. 이러한 불확실성들은 지구 온

난화의 크기에 대한 유럽 기후변화의 민감도와 대기순환에

서 변화 그리고 대서양 자오선 역전 순환을 반영한다. 유럽

에서 국지적 물과 에너지 순환을 조절하는 과정을 모델링 

하는데 있어서의 결함은 평균상태와 극단 상태의 변화에 대

해 불확실성을 또한 만든다. 마지막으로, 유럽기후의 본질적

인 자연변동성은 특히 이 지역에서의 단기 기후전망에서 주

요한 불확실성이다(예를 들어, Hulme et al., 1999). 

11.3.1 핵심과정

저위도에서 고위도로 수증기 수송증가와 같이 지구온난화

와 그것의 직접적인 열역학적 결과에 더하여(11.1.3절), 몇몇 

다른 요인들이 유럽과 지중해 지역의 미래기후변화들을 만

든다. 대기순환의 변동은 경년과 그 보다 더 긴 시간규모 모

두에서 유럽의 기후에 영향을 미친다. 최근의 예들은 2003년 

여름 중부유럽에 장기간의 고기압성 날씨 특징을 가진 열파

(박스 3.5 참조), 2002년 8월 중부유럽에 격렬한 저기압에 의

한 홍수(박스 3.6 참조)와 NAO의 더 큰 양의 위상으로의 경

향에 의해 영향 받는 1960~1990년대 까지 북유럽에서 겨울

에 강한 온난화를 포함한다(Hurrell and van Loon, 1997; 

Räaisäanen and Alexandersson, 2003; Scaife et al., 2005). 미

세 지리적 규모에서 대기순환의 효과는 지형, 특히 복잡한 

지형에 의해 변화된다(Fernandez et al., 2003; Bojariu and 

Giorgi, 2005).

유럽, 특히 북서지역은 대서양 MOC에 의한 북쪽으로의 

열수송에 의해 부분적으로 비교적 온화한 기후를 나타낸다

(예를 들면, Stouffer et al., 2006). 대부분의 모델은 증가하

는 온실가스의 농도는 약한 MOC악화의 원인이 되고(10.3절 

참조), 그것이 유럽에서 온난화를 줄이는 작용을 할 것이라

고 제안한다. 하지만, 현재의 지식에 비추어 볼 때, 온난화

에서 한랭화로 역전되지는 않을 확률이 높다(11.3.3.1절 참조).

또한 국지적 열역학 요소들은 유럽기후에 영향을 주고 미

래기후변화에 잠재적으로 중요하다. 겨울에 눈이 덮인 유럽

의 지역에서 적설면적의 감소는 양의 피드백을 유도할 확률

이 높고 이는 더 나아가 온난화를 증폭 할 것이다. 지중해 

지역과 때때로 중부유럽에서, 여름철 토양의 건조화와 관련

된 되먹임들은 현재 기후에도 중요하다. 예를 들어, 그들은 

2003년의 열파를 악화시키는 작용을 했다(Black et al., 2004; 

Fink et al., 2004).

11.3.2 현재 기후모의의 모델기술

AOGCMs은 유럽과 지중해 지역의 기후를 모의하는데 있

어서 성능의 한계를 보여준다. MMD 모델에서 모의된 기온

은 여름철에 관측 추정치의 양쪽가장자리에서 다르다. 하지

만 특히, 북유럽에서 겨울철 반년에서 관측한 것보다 대부분 

더 낮다(보충자료 표 S11.1). 북유럽에서 매우 추운 겨울을 

모의한 한 모델을 제외하고 모델과 계절에 따라 북유럽 지

역(NEU)에서 계절별 지역 평균기온의 편의는 ‐5~3℃까지 변

화하고, 남유럽과 지중해 지역(SEM)에서는 ‐5~6℃까지 변화

한다. 북유럽에서 한랭 편의는 북동쪽으로 증가하는 경향을 

보이고, 겨울철 러시아의 북동쪽에서 앙상블 평균값은 ‐7℃
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박스 11.2 : PRUDENCE　전망

PRUDENCE(The Prediction of Regional scenarios 

and Uncertainties for Defining European Climate 

change risks and Effects) 계획은 20개 이상의 유럽 연

구그룹들이 포함한다.  이 계획의 주요 목적은 21세기의 

말에 유럽에 대해 역학적으로 상세화된 고해상도 기후변

화 시나리오들을 제공하는 것과 이 전망의 불확실성을 

조사하는 것이다. 불확실성의 4가지 소스가 연구되었

다:(i) 모델 기후는 제한된 해(30)에 대한 평균으로 추정

된다는 사실에 기인한 표본 불확실성,(ii) RCMs이 방정식

을 이산화하기 위해 그리고 아‐격자 효과를 나타내기 위

해 서로 다른 기술을 사용한다는 사실에 기인한 지역 모

델의 불확실성,(iii) IPCC SRES 방출량 시나리오 선택에 

기인한 방출량 불확실성, (iv) 다른 전지구 기후모델로부

터 얻어진 다른 경계조건에 기인한 경계조건 불확실성.  

각각의 PRUDENCE 실험은 1961~1990년의 규준 실험

과 2071~2100년의 미래 시나리오 모의실험으로 구성되었

다. 많은 실험이 지역 모델 불확실성의 상세한 이해를 제

공하기 위해 동일한 경계조건 자료(A2 시나리오에 대한 

해들리 센터 대기모델(HadAM3H로 부터)을 사용하였다. 

몇몇 모의 실험은 2개의 다른 GCM으로부터 유도된 자료

를 사용해서 그리고 동일한 GCM으로부터 서로 다른 앙

상블 멤버들로부터 유도된 자료를 사용해서, B2 시나리

오에 대해서 또한 만들어 졌다. 더욱 상세한 것은 예를 

들면, Christensen et al.(2007), Déqué et al.(2005), 

http://prudence.dmi.dk.에서 제공되었다.

에 이른다. 이러한 한랭 편의는 관측보다 더 약한 겨울철 평

균 해면기압의 남북경도와 일치한다. 이것은 대부분의 모델

에서 북대서양부터 북유럽까지 관측된 서풍보다 더 약하다

는 것을 의미한다(보충자료 S11.22). 

모의된 강수의 편의는 계절과 지역에 따라 상당히 다르

다. NEU에서 모의된 평균 강수는 가을에서 봄까지 관측된 

강수를 초과한다(보충자료 표 S11.1). 하지만 이 차이의 해

석은 특히 고체상 강수의 과소평가와 관련된 관측의 불확실

성에 의해 복잡해진다(예를 들면, Adam and Lettenmaier, 

2003). 여름철에 대부분 모델은 이 지역의 동부에서 강수를 

거의 모의하지 못했다. SEM에서 지역평균과 앙상블 평균 

강수는 관측에 가깝다. 

지역기후모델은 유럽에서 전지구 모델보다 나은 기온과 

강수의 지리적 변동을 모의하였지만 분석된 경계조건에 의

해 가동되었을 때와 GCM자료에 의해 가동되었을 때 모두 

여름철에 유럽 남동부에서 너무 건조하고 따뜻한 상태를 모

의하는 경향이 있다(예를 들면, Jacob et al., 2007). 모든 

RCMs은 아니지만 대부분의 RCMs은 또한 남유럽과 중앙유

럽에서 여름철 온도의 경년변동성을 과대평가한다(Jacob et 

al., 2007; Lenderink et al., 2007). 과도한 기온변동성은 단

파복사 또는 증발, 또는 둘 모두에서 과도한 경년변동성과 

일치한다(Lenderink et al., 2007). 토양, 경계층, 구름과정의 

모델링에서 개선의 필요성이 제시되었다. 핵심 모델 변수 중 

하나는 많은 RCMs에서 너무 작게 나타나는 수문적 토양저

장소의 깊이일지 모른다(van den Hurk et al., 2005).

유럽의 극단기후를 모의하기 위한 RCMs의 능력은 몇몇 

연구에서 다루어졌다.  지역 시나리오의 예측과 규정된 유럽 

기후변화의 위험성과 영향에 대한 불확실성(PRUDENCE)모

의에서(박스 11.2) 기온분포의 양쪽 끝부분에서 편의는 모델

들 사이에 본질적으로 다르다. 하지만 평균온도의 편의보다 

일반적으로 크다(Kjellström et al., 2007). 개개 모델의 조사

는 일 변동과 경년변동성의 편의 사이에 유사성을 보였다. 

이것은 유사한 메커니즘이 모두에 영향을 줄지도 모른다는 

것을 제시한다.

RCMs에서 강수 극값의 크기는 모델에 따라 다르다. 

PRUDENCE RCMs의 비교에서 Frei et al.(2006)은 유럽 알

프스 지역에서 일 강수의 지역평균‐5년 재현 값들이 모델 사

이에 두 배 까지 다르다는 것을 발견했다. 하지만, 여름에 

그 지역의 남부에서 아주 낮은 극값을 제외하고 전체적으로 

모델의 세트는 격자화된 관측과 비교 하였을 때, 극값의 크

기를 과대‐과소 추정하는 계통적 경향성은 보이지 않았다. 

비슷한 수준의 성능이 유럽지역에 대해 만들어진 다른 모델 

검증 연구들에서 발견되었다(예를 들면, Booij, 2002; 

Semmler and Jacob, 2004; Fowler et al., 2005; Frei et al., 

2003 참조).

바람 극값의 모의에서 모델 성능의 증거는 애매하다. 

Weisse et al.(2005)은 분석된 경계조건에 의해 가동되었을 

때 RCM이 폭풍의 수와 강도를 포함해서, 북극해에서 매우 

사실적인 바람기후를 모의했다는 것을 발견하였다. 하지만, 

대부분 PRUDENCE RCMs은 해양에서 상당히 사실적이지만 

육지와 해안 지역에서 매우 강한 풍속의 발생을 심각하게 

과소평가한다(Rockel and Woth, 2007). 강한 풍속의 사실적

인 발생빈도는 육지에서 지표면 근처 바람의 큰 지역적, 시

간적인 변동을 모의하기 위하여 돌풍 모수화를 사용한 단지 

2개의 모델에서 발견되었다.
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그림 11.4. 2개의 유럽 육지 지역에 대해서 1901~1950년에 대해 상대
적으로 나타낸 1906~2005년(검정선)동안의 온도 편차. 알려진 강제력
을 모두 고려하여 MMD모델에 의해 모의된 것(붉은 봉투모양의 음영); 
A1B 시나리오에 대해서 MMD 모델에 의해 2001~2100년 동안 전망된 
것(오렌지색 봉투모양). 오렌지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시
나리오(파랑), A1B 시나리오(주황), A2 시나리오(빨강)에 대해서 
2091~2100년 동안 전망된 변화의 범위를 나타낸다. 검은 선의 절단된 
곳은 관측이 10년 동안 그 지역의 50% 미만인 것을 나타낸다. 이들 그
림의 구축에 대한 더 상세한 것들은 박스 11.1와 11.1.2절에서 주어진
다.

11.3.3 기후전망

11.3.3.1 평균기온

20세기에 유럽기온의 관측된 변화는 수 십년 변동에 의해 

조절되는 온난화 경향의 특징이 있는데, MMD 모의 범위 내

에 적절히 존재한다(그림 11.4). 

금세기에 온난화는 20년 평균기온(1980~1999년의 값) 증

가가 몇 십년 내에 명백하게 구분 할 수 있게(11.1.2절에서 

정의 된 바와 같이), 지구 평균보다 다소 큰 비율로 계속될 

것으로 전망된다. A1B 시나리오 하에서 1980~1999년부터 

2080~2099년까지 모의된 지역평균‐연평균 기온은 NEU에서 

2.3~5.3℃까지 변하고, SEM에서 2.2~5.1℃까지 변한다.  북

유럽에서 온난화는 겨울철에 가장 클 확률이 높고 지중해에

서는 여름철에 가장 클 확률이 높다(그림 11.5). 계절 평균 

기온변화는 전형적으로 MMD 모델들 사이에 3배 정도 다르

다(표 11.1). 하지만, DJF에 NEU에서 범위의 상한 끝은 현

재 겨울기후에서 극한 한랭 편의를 갖는 한 모델이 제외 되

었을 때, 8.1~6.7℃까지 감소한다. 더 상세한 것은 표 11.1과 

보충 그림 S11.2~S11.4에 주어졌다. 

비록 대기순환의 변화가 유럽의 기온에 영향을 주는 상당

한 잠재력을 가지고 있지만(예를 들면, Dorn et al., 2003), 

이들이 전망된 온난화의 주된 원인은 아니다(예를 들면, 

Rauthe and Paeth, 2004; Stephenson et al., 2006; van Ulden 

et al., 2007). 

5개의 MMD 모델을 사용하여 회귀에 기초한 연구(van 

Ulden and van Oldenborgh, 2006)는 주로 독일지역에서 순

환의 변화는 겨울철(서풍 증가에 기인)과 늦은 여름철(서풍 

감소에 기인)에 대부분의 모델에서 온난화을 강화시킨다는 

것을 나타낸다. 하지만 5월과 6월에 약간 온난화를 감소시킨

다. 모의된 온도변화(전형적으로 모델과 월에 따라 ‐1~1.5℃)

에 대한 순환의 기여는 21세기 후반에 전체 모의된 온난화

보다 일반적으로 훨씬 작다. 

대부분의 모델에서(10.3절 참조) 북대서양 MOC의 감소에

도 불구하고 모든 MMD 모의는 영국과 유럽대륙에서 온난

화을 보였다. 하지만 증가된 온실가스의 다른 기후 영향은 

해양순환의 변화를 지배한다. 유럽의 북서해안을 따라 약간

의 냉각을 보이지만 대륙의 나머지 부분에서 온난화를 보이

는 아주 작은 몇 개의 모의를 제외하고 증가한 온실가스 농

도를 갖고 한 초기 모의실험에서 동일한 영향이 유지된다. 

MOC 변화의 영향은 지역에 따라 세부적으로 다르다. 해빙 

되먹임이 대기 냉각을 확대시키는 고위도에서 만약 해양 대

류가 억제된다면 그 영향은 가장 커진다(Schaeffer et al., 

2004). MOC의 인위적인 차단과 온실가스 농도의 변화 없이 

AOGCMs을 이용한 민감도 연구들은 유럽 북서지역 맨 끝에

서 가장 큰 냉각을 가지며 대부분의 유럽에서 연평균 2~4℃ 

냉각을 보인다(예를 들면, Stouffer et al., 2006).

통계적 상세화(SD) 연구들은 역학모델과 비슷하게 대규모 

온난화를 보이는 경향이 있으나 미세규모 지역적 상세함 에

서는 해안으로부터의 거리와 고도와 같은 인자에 의해 영향

을 받는다(예를 들면, Benestad, 2005; Hanssen‐Bauer et al., 

2005). 동일한 GCM으로부터 노르웨이에 대해 상세화한 

RCM과 SD 전망을 비교하여, Hanssen‐Bauer et al.(2003)은 

현재기후에서 빈번한 기온 역전이 일어나는 지역에서 겨울

철 또는 봄철에 두 접근법 사이에 가장 큰 차이를 발견하였

다. SD 전망에서 이러한 지역에서 더 큰 온난화가 발견되었

다. 이것은 운영되는 GCM에 의한 겨울철 풍속증가 그리고 

적설면적의 감소와 일치하고 이 둘은 지표 역전의 현상을 

억제한다. 
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그림 11.5. MMD‐A1B모의로부터 얻은 유럽 기온과 강수 변화. 위 줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999년 기간과 2080~2099년 기간 사이의 
연평균, DJF, JJA 기온변화. 중간 줄: 강수 % 변화에 대한 것을 제외하고 위 줄과 같음. 아랫줄: 21개 모델 중 강수의 증가를 전망한 모델 수.

11.3.3.2 평균 강수

전 유럽에 걸쳐 강수 변화의 남북 대비가 AOGCMs에 의

해 나타나는데 북쪽에서 증가하고 남쪽에서 감소한다(그림 

11.5). MMD‐A1B 전망에서 1980~1999년부터 2080~2099년까

지 연평균‐지역 평균 변화는 NEU에서 0~16%로 변화하고 

SEM에서 ‐4~‐27% 변화한다(표 11.1). 북·중 유럽에서 가장 

큰 증가는 겨울철에 모의되었다. 비록 대부분의 모델들이 약 

55°N의 북쪽(남쪽)에서 강수의 증가(감소)를 모의했지만, 여

름철에 NEU 지역평균 변화는 모델들 사이에 부호가 다르

다. SEM에서 백분율에서 가장 일치하고 가장 큰 감소는 여

름에 발생한다. 하지만 다른 계절에 지역평균 강수는 대부분

의 모델에서 또는 모든 모델에서 또한 감소한다. 더욱 상세

한 통계표는 표 11.1에 주어진다. 증가하는 증발량은 모의된 

연 강수에서 증발량을 뺀 양의 감소량이 강수 감소보다 중

부유럽에서 북쪽으로 수십 킬로미터까지 더 확장되게 만들

었다(보충자료 그림 11.1)

순환의 변화와 열역학 요인들은 모두 유럽에서 강수 변화

의 모의된 계절 사이클에 영향을 미치는 것으로 보인다. 5개

의 MMD 모의에 회귀방법을 적용하여 van Ulden and van 

Oldenborgh(2006)은 주로 독일로 구성된 지역에서 순환의 변

화가 모든 계절에 중요한 역할을 하는 것을 발견하였다. 대

부분 모델에서 겨울철 강수의 증가는 서풍의 증가에 의해 

강화되고, 여름철 강수의 감소는 주로 동풍의 증가와 고기압

의 흐름 때문이다. 하지만, 개개 모델 중에서 모의된 순환 

변화의 차이는 특히 여름철에 강수변화의 큰 차이를 동반한

다. 나머지 강수의 변화는 모델간에 그리고 계절에 따라 더 

적게 변하고, 온난한 대기의 수증기의 수송 능력의 증가에서 

예상되듯이 일반적으로 양의 값이 되었다. HadAM3P 모델

의 더욱 더 상세한 연구에서 Rowell and Jones(2006)은 대륙

성 그리고 남동 유럽에서 여름철 강수의 감소는 주로 열역

학 요인들과 연관된다는 것을 보였다. 이들은 주변 해역지역

과 비교해서 더 큰 대륙 온난화로부터 초래되는 상대습도감

소가 포함되고 이른 눈녹임을 야기하는 봄철 온난화 때문에 
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그림 11.6. 기간 1961~1990년부터 기간 2071~2100년까지 연평균 해면기압(△SLP), 강수(△Prec), 평균 10m 풍속(△Wind)의 모의된 변화. 이 결과
들은 SRES A2시나리오에 기초한 것이고, 두 모델(ECHAM4/OPYC3(상단)과 HadAM3H(하단))로부터 경계자료로 사용하여 같은 RCM(Rossby 
Centre regional Atmosphere‐Ocean model; RCAO)에 의해서 만들어졌다(Rummukainen et al., 2004 로부터 고쳐 그림).

주로 토양수분의 감소도 포함된다. 이러한 변화로 유도된 온

난화 패턴에 신뢰도가 주어진다면, 모의된 건조화의 확실성

은 더 높게 평가된다. 

강수의 변화는 상대적으로 작은 수평규모에 따라, 특히 

복잡한 지형지역에서 상당히 다를지도 모른다. 

이런 변동의 상세한 것들은 구동 하는 전구모델이 다른 

두 개의 PRUDENCE 모의에 대해서 그림 11.6에서 보여주

는 것처럼 대기순환의 변화에 민감하다. 한 모의에서 대서양

에서부터 서풍의 증가는(남북 기압경도의 큰 증가에 의해 야

기된) 스칸디나비아 산맥에서 연평균 강수의 70%까지 증가

하게 한다. 다른 모의에서 평균 기압 패턴의 변화가 거의 없

어서 강수 증가가 0~20% 범위에 있다. 보다 최신 MMD 모

의실험에서 순환변화를 비교 할 때 이러한 두 경우는 범위

의 서로 반대쪽 끝에 있다. 대부분의 MMD모델은 북유럽 전

역에 걸쳐서 증가된 남‐북 기압 경도를 제시하지만 그 변화

는 그림 11.6의 맨 윗줄에서보다 일반적으로 작다. 

비록 사용된 SD 방법과 GCM 자료 세트간의 변동이 정량

적 결론을 끌어내기 어렵게 만들지라도(11.10.1.3절 참조) 

SD에 기초한 유럽의 강수 변화 전망은 역학모델로부터 얻은 

대규모 장면을 지지하는 경향이 있다(예를 들면, Busuioc et 

al., 2001; Beckmann and Buishand, 2002; Hanssen‐Bauer et 

al., 2003, 2005; Benestad, 2005; Busuioc et al., 2006). 하지

만 몇몇 SD연구들은 특히 복잡한 산악 지역에서 GCM과 

RCM 결과에 의해 나타난 것보다 강수변화의 더 큰 소규모 

변동을 제시하였다(Hellström et al., 2001).

봄과 이른 여름에서 증발이 강화됨과 함께 강수의 감소는 

지중해지역과 중부유럽의 일부 지역의 여름철 토양수분을 

감소시키도록 유도할 확률이 매우 높다(Douville et al., 

2002; Wang, 2005). 증가된 강수가 이른 눈녹음과 증가된 증

발에 견줄만한 북유럽에서 MMD모델은 여름철 토양수분이 

증가할 것인지 감소할 것인지에 대해 일치하지 않는다

(Wang, 2005).

11.3.3.3 기온변동성과 극한

GCM(Giorgi and Bi, 2005; Rowell, 2005; Clark et al., 

2006)과 RCM(Schä et al., 2004; Vidale et al., 2007) 모의에 

기초한 온도의 경년변동성은 대부분의 지역에서 여름철에 

증가할 확률이 높다. 하지만, 변동 성증가의 증거가 가장 강
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한 중부유럽에서조차도 변화의 크기는 불확실하다. 일부 

PRUDENCE 모의에서 중부유럽 지방의 여름철 온도의 경년

변동성이 A2 시나리오 하에서1961~1990년과 2071~2100년 

사이에 두 배가 되었다. 반면 다른 모의에서는 거의 변화가 

없었다(Vidale et al., 2007). 온도 변동성의 증가에 대한 가능

한 원인은 토양수분의 감소이며, 이것이 기온 변동이 감소하

도록 증발능력을 감소시켰다. 그리고 여름 평균기온의 육지‐
해양 차를 증가시켰다(Rowell, 2005; Lenderink et al., 2007).

모의된 여름철 온도변동성의 증가는 또한 일 시간규모까

지 확장된다. Kjellst et al.(2007)은 PRUDENCE 모의 결과를 

분석하였고 모의된 온도변화의 모델 간 차이는 분포의 양 

극단 쪽에서 극단적으로 증가한다는 것을 발견 한다. 하지

만, 여름철에 일 온도변동성의 전반적인 증가는 일 최고 온

도의 중간값 보다 더 증가한 가장 높은 최고온도를 가지며

(보충자료 그림 S11.23), 유럽의 남·중부지역에서 확실하

다. 유사하게, Shkolnik et al.(2006)은 중위도 서부러시아에

서 일 시간규모의 온도변동성이 여름철에 증가한다고 하였

다. 이러한 RCM 결과들은 Hegerl et al.(2004),  Meehl and 

Tebaldi(2004) 와 Clark et al.(2006)의 GCM 연구에 의해 지

지된다. 

여름철에 비해 겨울철에는 유럽의 대부분의 지역에서 모

델들은 기온변동성이 경년변동(Räisänen, 2001; Räisänen et 

al., 2003; Giorgi et al., 2004; Giorgi and Bi, 2005; Rowell, 

2005)과 일 시간규모(Hegerl et al., 2004; Kjellströ et al., 

2007)에서 모두 감소할 것으로 전망한다. 비록 이러한 변화

의 크기는 강하게 모델에 따라 다르더라도, PRUDENCE 모

의에서, 겨울철 가장 낮은 최저기온은 동유럽, 중유럽 그리

고 북유럽에서 최저온도의 중간값 이상으로 증가한다(보충 

자료 그림 S11.23). 이 변화의 지형적 패턴들은 감소한 적설

면적으로부터의 되먹임으로 눈이 퇴각한 극추위 지역에서 

큰 온난화를 나타낸다. 하지만 대부분 눈이 없는 남서유럽에

서는 더 완만한 온난화를 갖는다(Rowell, 2005; Kjellström et 

al., 2007). 

전반적인 온난화와 변동성의 변화에 더불어, 열파는 빈도

수, 강도, 그리고 지속성에서 증가 할 확률이 매우 높다

(Barnett et al., 2006; Clark et al., 2006; Tebaldi et al., 

2006). 반대로, 안개일수는 감소할 확률이 매우 높다(Tebaldi 

et al., 2006). 

11.3.3.4 강수변동성과 극한

겨울철 북유럽과 중부유럽에서 시간 평균강수는 증가하는 

것으로 모의되었고, 강수의 높은 극한값들은 크기와 발생빈

도수에서 증가할 것이 확실하다.

평균강수가 감소되는 것으로 전망된 여름철 지중해와 중

부유럽에서 극한의 단기간 강수는 증가(따뜻한 대기에서 수

증기량이 증가하기 때문) 하거나 감소(호우일수의 감소 때

문) 할지도 모른다. 이 결론들은 몇 개의 GCM(예를 들면, 

Semenov and Bengtsson, 2002; Voss et al., 2002; Hegerl et 

al., 2004; Wehner, 2004; Kharin and Zwiers, 2005; Tebaldi 

et al., 2006)과 RCM(예를 들면, Jones and Reid, 2001; 

Räsäen and Joelsson, 2001; Booij, 2002; Christensen and 

Christensen, 2003, 2004; Pal et al., 2004; Räsäen et al., 

2004; Sáchez et al., 2004; Ekströ et al., 2005; Frei et al., 

2006; Gao et al., 2006a; Shkolnik et al., 2006; Beniston et 

al., 2007) 연구에 기초한 것이다. 하지만 평균과 극한의 강

수 변화에서 여전히 많은 정량적 불확실성이 있다. 

또한 시간규모도 중요하다. 비록 특히, 여름철 강수에서 

경년변동성이 증가한다는 몇몇 지적이 있지만(Räisänen, 

2002; Giorgi and Bi, 2005; Rowell, 2005), 장기간(월에서 년) 

극한의 크기변화는 단기간 극한의 변화(Räisänen, 2005)보다 

평균강수변화에 더 근접하게 따르는 것으로 예상된다. 반면

에, 극한의 빈도수변화는 시간규모가 증가함에 따라 증가하

는 경향이 있다. 이것은 극단의 크기변화에 대한 경우가 아

닐 때 조차도 그렇다(Barnett et al., 2006).

그림 11.7은 가능한 강수변화의 가능한 특성들을 설명한

다. PRUDENCE연구(Frei et al., 2006)에서 8개 모델들은 남

쪽 스칸디나비아와 중부유럽에서 겨울철에 강수일(wet day)

빈도 증가와 강수일의 평균강수 증가에 기인하여, 평균강수

의 증가를 전망하였다.

여름철에 비 오는 날의 감소는 특히 중부유럽에서 평균강

수의 증가를 이끈다. 극단 단기 강수의 변화는 겨울철에 비 

오는 날 평균강수의 변화와 대체로 비슷하다. 비록 변화의 

크기는 거의 모델에 의존하지만 여름철에 극단의 일 강수는 

대부분의 모델에서 증가에도 불구하고 평균강수는 감소한

다. 하지만 이 연구는 단지 RCM 선택과 연관된 불확실성들

을 포함하지만 GCM과 배출 시나리오와 연관된 것들은 포함

하지 못한다.

더 많은 변화는 극단의 크기에서 보다는 강수 극단의 반

복적 빈도수에서 예상 된다(Huntingford et al., 2003; Barnett 

et al., 2006; Frei et al., 2006). 예를 들어, Frei et al.(2006)

은 A2시나리오 하에 스칸디나비아에서 5년(2071~2100년) 동

안에 한번 발생하는 겨울철 강수의 가장 많았던 5일은 8~18

년 동안에 한번 발생하는 것과 비슷하다(PRUDENCE　모델 

사이에 변동성을 반영한 범위). MMD 모의에서 큰 증가는 

북유럽에서 높은 겨울강수와 남유럽과 지중해지역에서 낮은 

여름강수에서 일어난다(표 11.1). 
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그림 11.7. 겨울(상단)과 여름(하단)에 남 스칸디나비아(5˚E~20˚E, 55˚N~62˚N)와 중앙유럽(5˚E~15˚E, 48˚N~54˚N)에서 PRUDENCE모델의 영역‐평
균 강수 진단분석으로 구한 변화량(A2 시나리오에 대해서 비율 2071~2100/1961~1990). fre=강수일 빈도; mea=평균 계절강수; int=평균 강수일 
강수; q90=강수일 강수의 90번째 백분위수; ×1d.5와 ×1d.50=일 강수의 5년과 50년 재현값; ×5d.5와 ×5d.50=5일 강수의 5년과 50년 재현값. 
8개 모델 각각에 대하여, 수직 막대는 표본 불확실성과 연관된 95% 신뢰구간을 준다(Frei et al., 2006 으로부터 고쳐 그림).  모델은the Hadley 

Centre Atmospheric Model(HadAM3H), the Climate High Resolution Model(CHRM), the Climate version of the ‘Lokalmodell’(CLM), the 

Hadley Centre Regional Model(HadRM3H and HadRM3P), the High‐Resolution Limited Area Model(HIRLAM)와 the European Centre 
Hamburg(ECHAM4) GCM의 조합(HIRHAM), the regional Climate Model REMO, the Rossby Centre regional Atmosphere‐Ocean 
Model(RCAO) 이다.

가뭄의 위험성은 남유럽과 중부유럽에서 높게 증가할 확

률이 높다. 몇몇의 모델 연구는 강수일수는 감소하고(예를 

들면, Semenov and Bengtsson, 2002; Voss et al., 2002; 

Räisänen et al., 2003, 2004; Frei et al., 2006) 이 지역에서 

가장 긴 건조 지속기간의 길이가 증가한다고 하였다(Voss et 

al., 2002; Pal et al., 2004; Beniston et al., 2007; Gao et al., 

2006a; Tebaldi et al., 2006). 이와 대조적으로, 같은 연구들

은 북유럽에서 건조 지속 기간에 대한 주요 변화는 제시하

지 않았다. 

11.3.3.5 풍속

유럽에서 미래의 바람변화의 신뢰도는 상대적으로 낮다. 

몇 개의 모델 연구들은(예를 들면, Zwiers and Kharin, 1998; 

Knippertz et al., 2000; Leckebusch and Ulbrich, 2004; Pryor 

et al., 2005a; van den Hurk et al., 2006) 북유럽과 또는 중

부유럽에서 평균풍속과 극한의 풍속은 증가하다고 제안하였

다. 하지만 어떤 연구들은 반대 방향으로 변화한다고 지적하

였다(예를 들면, Pryor et al., 2005b). 평균과 극한 풍속의 변

화들은 계절적으로 다를지도 모른다. 하지만 이 변동의 상세
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함은 모델에 따라 다르게 나타난다(예를 들면, Räisänen et 

al., 2004; Rockel and Woth, 2007). 

핵심요소는 대규모 대기순환의 변화이다(Räisänen et al., 

2004; Leckebusch et al., 2006). 북유럽 전반에 걸쳐 증가하

는 남북 기압 경도를 가지는 모의실험들은 북유럽(예를 들

면, 그림 11.6의 윗줄)에서 더 강한 바람을 나타내는 경향이 

있다. 왜냐하면 더 큰 시간‐평균된 기압 경도와 저기압 활동

의 북쪽 편향 때문이다. 역으로 태풍활동의 북쪽으로의 편향

은 지중해지역에 바람을 감소시키는 경향이 있다. 반면에, 

기압패턴 변화가 거의 없는 모의들은 단지 평균 풍속이 약

간 변화하는 것을 보여주는 경향이 있다(그림 11.6 의 아랫

줄). 대부분의 MMD‐전망된 기압변화는 그림 11.6에 나타난 

2개 PRUDENCE 모의 사이에 놓여있다. 이것은 바람에 대

한 가장 그럴듯한 결과가 이 두 사례 사이에 있을지도 모른

다는 것을 제시한다.

유럽에서 극한의 풍속들은 대부분 강한 겨울철 저기압(예

를 들면, Leckebush and Ullbrich, 2004)과 연관되어있다. 극

한의 풍속의 발생은 시간 평균된 순환과 간접적으로 연관되

어있다. 그럼에도 불구하고, 모델들은 평균과 극한의 풍속의 

변화 사이에 대체적인 유사성을 제시한다(Knippertz et al., 

2000; Räisänen et al., 2004). 이 결론의 함정은 대부분 RCM 

모델에서 조차도 육지에서 모의된 극한 풍속은 너무 낮은 

경향이 있는 것이다(11.3.2절).

11.3.3.6 지중해 저기압 

몇몇 연구들은 지중해의 전체 저기압 수가 감소한다고 제

시하였지만(Lionello et al., 2002; Vérant, 2004; Somot 2005; 

Leckebusch et al., 2006; Pinto et al., 2006; Ulbrich et al., 

2006), 강한 저기압의 수가 증가할 것인지 감소할 것인지에 

대해서는 일치하지 않는다(Lionello et al., 2002; Pinto et al., 

2006). 

11.3.3.7 눈과 해빙

전체적인 온난화는 유럽 전 지역에서 눈 계절을 짧게 할 

확률이 매우 높다. 비록 전체 겨울 강수의 증가는 온난화와 

연관되어 증가하는 녹음과 고체상 강수의 감소와 반대로 작

용한다 하더라도, 적설량은 적어도 대부분의 지역에서 또한 

감소할 확률이 높다. 잠재적으로 북유럽에서 눈 계절이 1~3

개월 단축(Räisänen et al., 2003)되고 대부분의 유럽에서 적

설량이 50~100% 감소하는 것(Räisänen et al., 2003; Rowell, 

2005)을 포함해서 21세기 후반까지 이 변화들이 커질 지도 

모른다. 하지만, 북 스칸디나비아와 북‐서 러시아(Räisänen 

et al., 2003; Shkolnik et al., 2006)와 알프스의 가장 높은 정

상(Beniston et al., 2003)과 같이 유럽에서 가장 추운 지역에

서 눈의 상태는 저위도와 낮은 고도에서 보다 금세기 동안

에 강수와 기온의 변화에 덜 민감할 것으로 보인다(11.4.3.2

절과, 박스 11.3 참조).

발트해는 금세기 동안 계절적 해빙피복의 넓은 부분을 잃

을 확률이 높다. 지역 대기‐발트해 모델을 사용해서(Meier et 

al., 2004), 겨울철 평균 최대 해빙의 넓이는 A2(B2) 시나리

오 하에서 1961~1990년과 2071~2100년 사이에 약 70%(60%) 

정도 감소하였다. 해빙 계절의 길이는 북부에서 1~2 달 감

소하고 중앙 부분에서 2~3달 감소하는 것으로 전망되었다. 

발트해의 해빙 덮임에서 그 정도의 감소가 초창기 연구들에 

의해 전망되었었다(Haapala et al., 2001; Meier, 2002). 

11.4 아시아

아시아에서 전망된 기후변화의 평가:

아시아의 전 지역은 금세기 동안 온난해질 확률이 매우 

높다. 온난화는 마치 중앙아시아, 티베트 고원과 북아시아에

서 전지구 평균 보다 훨씬 높고, 동남아시아에서 전지구 평

균 보다 높고, 동남아시아에서는 전지구 평균과 비슷할 확률

이 높다. 동아시아에서 여름철 열파/폭염 기간은 더 길어지

고 더 강해지며 더 자주 발생할 확률이 매우 높다. 동아시아

와 남아시아에서 매우 추운 날은 보다 더 적어질 확률이 매

우 높다.

북반구의 겨울철 강수는 북부아시아와 티베트 고원에서 

증가할 확률이 매우 높고, 동아시아와 남동아시아와 남부지

역에서 증가할 확률이 높다. 여름철 강수는 북아시아, 동아

시아와 남아시아와 대부분의 동남아시아 지역에서 증가할 

확률이 높다. 하지만 중앙아시아에서는 감소할 확률이 높다. 

남아시아와 동아시아의 일부에서 강한 강수 사례의 빈도수

가 증가할 확률이 매우 높다.

열대 저기압과 관련된 강우량 극값과 바람은 동, 남동 그

리고 남아시아에서 증가할 확률이 높다.

몬순의 흐름과 열대 대규모 순환은 약해질 확률이 높다.

아시아 기후변화 대체적인 양상은 AOGCM 모의 사이에 

일관성을 보이고 있지만 많은 불확실성 원인이 남아있다. 몇

몇 지역에서 부족한 관측자료는 모델 평가를 제한한다. 지역 

기후 평균들과 극한의 전망된 변화에 대한 평가는 거의 없

었다. 몬순 과정을 나타내는데 있어서 본격적인 모델간 차이

가 있고, ENSO의 변화에 대한 명확성의 부족이 미래의 지
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역 몬순과 열대 저기압의 행적에 대한 불확실성에 기여한다. 

결론적으로, 전망된 강수 변화의 정량적 추정은 얻기 어렵

다. 몇몇 국지기후변화는 그 지역의 매우 복잡한 지형과 해

양의 영향에 기인하여 지역 경향과는 상당히 다를 것 같다.

11.4.1 핵심과정

몬순은 아시아 대부분 지역에서 주요한 현상이기 때문에, 

계절풍 흐름과 강수에 영향을 주는 인자가 이 지역의 기후

변화를 이해 하는데 가장 중요하다. 강수는 몬순흐름의 강도

와 수송된 수증기 양에 의해 영향을 받는다. 몬순의 흐름과 

열대 대규모 순환은 종종 전구 온난화 모의실험에서 약화된

다(예를 들면, Knutson and Manabe, 1995). 이것은 이러한 

모델에서 열대 온난화와 연관된 건조 정적 안정도의 증가로

부터 발생한다. 그리고 단열 승온/냉각의 감소는 주어진 복

사냉각/ 응결열과 균형을 이루기 위해서 필요하다(예를 들

면, Betts, 1998). 하지만 더 따뜻하고 더 습윤한 대기에서 강

화된 수증기 수렴의 효과가 그러한 순환의 약화보다 우세하

여 결과적으로 몬순 강수를 증가시킨다는 최근에 출현한 합

의가 있다(예를 들면, Douville et al., 2000; Giorgi et al., 

2001a,b; Stephenson et al., 2001; Dairaku and Emori, 2006; 

Ueda et al., 2006).

ENSO 위상과 여름철 몬순의 강도 간의 결합이 있고(Pant 

and Rupa Kumar, 1997), 그래서 ENSO의 변화는 이러한 몬

순에 영향을 미칠 것이다. 하지만 그러한 영향은 온실가스에 

의한 온난화 하에서ENSO‐남부아시아 몬순의 결합의 변화에 

의해서 증가 될 수 있다(Krishna Kumar et al., 1999; Ashrit 

et al., 2001; Sarkar et al., 2004; 3.7절 참조). 게다가 유라시

아 적설면적과 몬순의 강도 사이에 연계가 있어서, 적설면적

이 후퇴하면 몬순을 강하게 한다. 에어러솔, 특히 흡수성 에

어러솔은 몬순 강수를 더 변화시킨다(예를 들면, 남아시아에 

대해서 Ramanathan et al., 2005). 식생피복이 변화시키는 것

처럼(예를 들면, 동아시아에 대해서 Chen et al., 2004). 하지

만 대부분 방출 시나리오가 제시한 미래의 지역기후의 변화

는 적어도 남아시아 지역에서 황산염과 흡습성 에어러솔의 

변화 보다는 차라리 온실가스 강제력의 증가에 의해서 더 

우세해질 확률이 높다.

남아시아에서 인도양에서 발생한 몬순 저기압과 열대성 

저기압이 몬순편차를 조절한다. 동아시아에 대해서 계절풍 

순환은 티베트고원의 풍하측에서 에너지를 얻은 온대 저기

압과 아시아 동안을 따라 형성된 강한 온도 경도에 의해 강

해진다. 북태평양의 아열대 고기압의 위치와 강도에 대한 

ENSO의 영향은 태풍과 다른 파괴적인 호우에 영향을 준다. 

그리고 태풍경로의 관측된 경년변동에 관련된다(Ho et al., 

2004). 이것은 태평양에서 온난화의 공간 구조는 이러한 특

성들의 변화와 관련되어있을 것이라는 것을 제시한다. 초여

름 메이유‐장마‐바이유 비의 역학은, 잠열 방출에 의해 강하

게 변화된 경압요란으로부터 유도되는데, 아직 빈약하게 이

해한 상태다. 순환 편이가 없이 강우의 증가가 기대되는 비

교적 알맞은 편이 또는 타이밍의 변화가 중국, 한국,  일본 

기후에 상당히 영향을 줄 수 있다.

중앙 및 동남아시아와 해양 대륙 위에서 경년 강우 변동

성은 ENSO에 의해 영향을 받는다(예를 들면, McBride et 

al., 2003). 특히 인도네시아 군도의 남부와 동부에서 엘리뇨 

해에 6~11월 강우는 감소한다(Aldrian and Susanto, 2003). 

결과적으로 태평양에 걸쳐서 해양온도 변화 패턴은 이 지역

에서 기후변화에 가장 중요하다. 

티베트고원이 포함된 중앙아시아에서 온도반응은 겨울철

과 봄철 적설면적 변화, 해양성 영향의 차단과 더 큰 겨울철 

북극 온난화의 이 지역으로의 확장에 의해 강하게 영향 받

는다.

강수에 관해서 핵심 이슈는 서풍과 한대전선에 의해 북서

쪽으로부터의 습기 수송과 관련된다.

주변 지중해의 전망된 건조화가 이 지역으로 얼마나 멀리 

침투하는가는 이러한 습기 수송과정의 정확한 모의에 강하

게 좌우될 확률이 높다. 티베트고원에서 기후변화의 역학은 

이 지역의 높은 고도와 큰 고도 차를 갖는 복잡한 지형에 의

해 더 복잡해진다.

11.4.2 현재 기후모의의 모델기술

MMD모델에서 지역 평균온도와 강수는 관측된 기후와 비

교한 편의를 보여준다(보충자료 표 S11.1). 다중모델평균은 

모든 지역의 대부분 계절에서 온도가 낮고, 습윤한 편의를 

보여주고, 연평균온도의 편의 범위는 티베트고원(TIB)의 –
2.5℃부터 남부아시아(SAS)의 –1.4℃까지 이다. 거의 대부분

의 지역에서 개개 모델의 편의의 범위는67℃ 이고, 동남아에

서 3.6℃의 감소된 편의 범위를 갖는다. 강수 중간값 편의는 

동남아시아, 남아시아, 중앙아시아(CAS)는 작고(10%미만), 

북아시아와 동아시아에서는 크고(NAS 와 EAS, 약 +23%), 

티베트고원에서는 아주 크다(+110%). 각 모델의 연간 편의

는 티베트고원을 제외한 모든 지역에서 ‐50~60%의 범위에 

있다. 티베트고원에서 어떤 모델은 관측보다 연 강수 2.5배 

크게 모의하였고, 더 큰 계절 편의가 겨울과 봄에 발생한다. 

이 전구 모델은 티베트에서 심각한 문제를 가진다. 왜냐하면 

넓은 적설면적에 기인한 변형된 알베도 피드백뿐 만 아니라 
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극적인 지형적 기복의 효과들을 모의하는데 어려움이 있기 

때문이다.

하지만 제한된 관측만 갖는 계곡에서 온도의 큰 오차와 

강수의 상당한 과소평가가 있음직하다.

남아시아

남아시아의 여름철은 6~9월까지 4달 동안 계속되며 기후

변수들의 계절주기를 지배하는 남서몬순에 의해 지배된다. 

대부분 모델을 계절적 열대 다우의 일반적인 이동은 모의하

지만 인도양의 서안, 벵골만의 북쪽 그리고 인접한 인도 남

동부를 따라서 몬순계절에 관측된 최대강우는 많은 모델에 

의해 잘 모의되지 않는다(Lal and Harasawa, 2001; Rupa 

Kumar and Ashrit, 2001; Rupa Kumar et al., 2002, 2003). 

이 지역에서 호우는 보통 가파른 지형과 관련되어 있기 때

문에 이것은 모델의 저해상도와 연계되어 있는 것 같다. 하

지만 남아시아 평균 강수와 지상 기온의 모의된 연 변화는 

관측값에 꽤 근접한다(보충자료 그림S11.24). MMD모델은 

인도 북서부에서 높은 변동성과 결합된 적은 강우량과 같은 

몬순의 일반적 지역적 특성을 나타낸다. 하지만 지역적 의미

의 보다 상세한 것이 MMD모델에서 보다 적절히 모의되는

지 여부에 대한 충분한 분석이 아직은 이루어지지 않았다. 

최근 연구는 처방한 SST로 AGCM을 사용하여 타임‐슬라

이스 실험은, 완전 결합시스템과는 대조적으로 남아시아 몬

순 반응을 정확하게 잡아낼 수 없다는 것을 나타낸다

(Douville, 2005).

따라서 단기간 SST 되먹임과 변동성을 무시하는 것이 지

구 온난화에 따른 전망된 몬순 반응에 상당한 영향을 갖는 

것으로 보이며 이는 지역적 상세화 문제를 복잡하게 한다. 

하지만, May(2004a)는 고해상도(약1.5도) European Centre‐
Hamburg(ECHAM4) GCM은 관측과 일치하게 일 강우의 변

동성과 극값(강우강도 뿐만 아니라 빈도)을 모의한다는 것을 

지적한다(Global Precipitation Climatology Project, Huffman 

et al., 2001).

50km해상도 RCM(PRECIS)으로부터 얻은 기준모의실험

(1961~1990)의 세 개 멤버 앙상블은 남아시아에서 지역과정

의 재현에 상당한 개선이 이루어질 수 있다는 것을 확증했

다(Rupa Kumar et al., 2006). 예를 들면, 인도서안을 따라 

최고 값을 갖는 몬순 강수의 가파른 경도는 PRECIS에서 잘 

나타난다. 

동아시아

대부분 MMD 모델에서 모의된 온도는 동아시아의 모든 

계절에서 낮다; 평균 한랭 편의는 겨울철에 가장 크고, 여름

철에 가장 작다. Zhou and Yu(2006)는 모델이 중국에서 평

균온도의 주된 변동은 잘 모의하지만 공간분포는 잘 모의하

지 못한다는 것을 보여 준다. 동아시아에서 연강수는 대부분

의 모든 모델에서 관측 추정치를 초과하고, 중위도 강수대는 

여름을 제외한 계절에서는 북쪽으로 편향되었다. 중국 중부

에서 강수 위치의 편의는 이전의 모델에서 또한 발생했다(예

를 들면, Zhou and Li, 2002; Gao et al., 2004). 겨울철에 지

역 평균 강수는 중국남부의 온대 시스템과 연관된 강우 밴

드의 강화에 기인하여 평균보다 50% 높게 추정된다. 강수의 

편의와 모델간 차는 여름철에 가장 작지만 이 강수대의 북

쪽으로의 편향은 한국, 일본과 인근 바다에서 여름강우 분포

에서 상당한 차이를 초래한다.

Kusunoki et al.(2006)은 동아시아 몬순에서 메이유‐장마‐
바이유 강우의 모의는 수평해상도를 증가시킴에 따라 본질

적으로 개선된다는 것을 발견한다. 해상도의 중요성을 확증

하듯이 RCM이 재분석에 의해 유도되는지 AOGCM에 의해 

유도되는지 간에RCMs은 동아시아 지역에서 AOGCMs보다 

현실적인 기후특성을 모의한다(예를 들어, Ding et al., 2003; 

Oh et al., 2004; Fu et al., 2005; Zhang et al., 2005a, Ding 

et al., 2006; Sasaki et al., 2006b). 몇몇의 연구는 다중둥지 

RCM(Im et al., 2006)과 초고해상도(5km) RCM(Yasunaga et 

al., 2006)을 사용하여 작은 지역의 미세규모 기후를 재생산

한다. Gao et al.(2006b)이 보고한 바에 의하면 특히 몬순시

기의 중간에 후반기에  작은 규모 대류과정이 우세할 때 모

의된 동아시아 대규모 강수패턴은 해상도에 의해 상당한 영

향을 받는다. 

동남아시아

MMD 모델간에 평균한 DJF와 JJA의 온도와 강수의 광범

위한 공간분포는 관측과 잘 비교된다. Rajendran et al.(2004)

은 MRI 결합 모델의 현재 기후의 모의를 조사했다(모델에 

대한 상세한 것은 표 8.1 참조). 대규모 특징은 잘 모의되지

만, 인도차이나에서 최대강우 시간대의 오차는 주요 단점으

로 고려된다. Collier et al.(2004)은 관측된 SST에 의해 강제

된 열대 강수 모의에서 CCSM3 모델(모델에 대한 상세한 것

은 표 8.1 참조)의 성능을 평가하였다. 다른 열대지역에 대

한 모의와 비교하여 연해의 대륙에서 모의는 좋다. B. Wang 

et al.(2004)은 관측된 SST로 강제된 아시아‐오스트레일리아

의 몬순지역 모의에 대해서 11개 AGCMs 능력을 평가하였

다. 그들은 관측된 경년 강우 변동을 모의하는 모델의 능력

이 동남아시아 영역에서 가장 나쁘다는 것을 발견하였다. 현

재의 AOGCMs은 ENSO 변동성을 나타내는데 있어서 몇몇

의 주요 결점을 가지므로(8.4절 참조), 이 지역에서 ENSO와 
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관련된 강우의 변화를 전망하는 것의 어려움은 증가되었다.

보다 상세규모에서 이 지역의 강우모의는 몇몇 연구에서 

조사되어 왔다. 비록 인도차이나가 관측에서 건조해지는 경

향이 있지만 오스트레일리아 연방 과학 산업 연구 기관

(CSIRO) 확장 격자 Conformal‐Cubic Atmospheric 

Model(CCAM)는 80km 해상도에서 JJA에 그럴듯한 강수모

의를 보여준다(McGregor and Nguyen, 2003).  Aldrian et 

al.(2004a)은 인도네시아에서 재분석과 ECHAM4 GCM에 의

해 강제된 막스‐프랑크 연구소(MPI) 지역 모델로 많은 모의

를 실행했다. 이 모델은 계절강우의 공간패턴을 나타낼 수 

있었다. 술라웨시(Sulawesi)에서 최소 50km 해상도가 강우의 

계절성을 적절히 모의하는데 필요하다는 것이 발견되었다. 

지역모델의 공식화는 해양에서 지역 강우모의를 향상시킨다

(Aldrian et al., 2004b). Arakawa and Kitoh(2005)는 인도네

시아의 강우 일변화의 정확한 모의를 20km 수평 해상도의 

AGCM으로 증명하였다.

중앙아시아와 티베트

복잡한 지형 그리고 높은 고도와 건조지역의 연관된 중규

모 일기계에 기인하여 GCMs은 보통 그 지역에서 성능이 빈

약하다. 중요하게, GCMs과 더 작은 범위로 RCM은 북쪽의 

건조지대와 반 건조지대의 강수를 과대평가 하는 경향이 있

다(예를 들어, Small et al., 1999; Gao et al., 2001; Elguindi 

and Giorgi, 2006).

티베트에서 몇몇 이용 가능한 RCM 모의실험은 GCMs과 

비교해서 현재 기후모의에서 향상된 성능을 보였다(예를 들

어, Gao et al., 2003a,b; Zhang et al., 2005b). 예를 들어 Gao 

et al.(2003a)의 GCM 모의는 티베트 고원의 북서부 지역의 

강수 5~6배 과대평가하는 반면, 이 모델에 내접된 RCM 은 

2배 이하로 과대평가된다.

11.4.3 기후전망

11.4.3.1온도

MMD‐A1B 모델(그림 11.8과표 11.1)에 기초하여 21세기 

동안 온도전망은 21세기의 강한 온난화를 나타냈다. 동남아

시아의 온난화는 전구 평균 온난화와 유사하다(1980~1999년

과 2080~2099년 사이의 평균온난화는 2.5℃). 남아시아(3.

3℃)와 동아시아(3.3℃)에서 온난화는 전지구 평균 보다 크

게 전망되고, 아시아 대륙의 내부(중앙아시아에서3.7℃, 티

베트에서 3.8℃, 북아시아에서 4.3℃)에서는 보다 훨씬 더 크

다. 6개의 지역 중 4개 지역에서 DJF에 가장 크게 온난화가 

나타났지만, 중앙 아시아에서는 JJA에 가장 큰 값이 나타났

다. 동남아시아의 온난화는 전년에 걸쳐서 거의 같다. 전망

된 온난화에서 모델간 변동은 일반적으로 평균 온난화의 약 

3/4이다(예를 들어, 남아시아에서 2.0°~4.7℃ 연평균 온난

화). Tebaldi et al.(2004a)에 근거한 5 ~ 95% 범위는 모델 결

과의 전체 범위보다 조금 더 작은 불확실성을 제시한다(보충

자료 표 S11.2).

전망된 온난화는 경년 기온 변동에 비해 크기 때문에, 21

세기 말에 각 해와 계절의 다수는 현재 기준에 의해 극심하

게 따뜻해질 확률이 높다(표 11.1). 평균온도와 가능한 곳에

서는 기온 극값의 변화에 대한 전망을 아시아지역에 대해서 

더 상세하게 아래에서 논의하였다.

남아시아

A1B 시나리오에서 MMD‐A1B 모델은 21세기 말까지 연 

평균온도에서 3.3℃의 중간값(표 11.1참조) 증가를 나타낸다. 

중간값 온난화는 계절적으로 JJA에 2.7℃에서 DJF에 3.6℃

까지 변하고, 이 지역에서 북쪽으로 갈수록 증가하고, 특히 

겨울철에, 그리고 바다에서 육지로 갈수록 그렇게 될 확률이 

높다(그림 11.9). 초창기 AOGCM 모의를 기초로 한 연구들

은(Douville et al., 2000; Lal and Harasawa, 2001; Lal et al., 

2001; Rupa Kumar and Ashrit, 2001; Rupa Kumar et al., 

2002, 2003; Ashrit et al., 2003; May, 2004b) 이 형태를 지지

한다.

겨울에 보다 더 뚜렷해지는 온난화 경향은 또한 인도에서 

관측된 온도경향의 두드러진 특징이다(Rupa Kumar et al., 

2002, 2003).

HadRM2를 사용한 상세화 전망은 온실가스 농도의 증가 

때문에 남아시아 전 지역에서 미래에 극단 일 최고기온과 

최고 기온의 증가를 나타냈다.  이 전망된 증가는 IPCC시나

리오 IS92a하에서 21세기 중반에 최저온도와 최고 온도에서 

2°~4℃ 순이다(Krishna Kumar et al., 2003). 최신의 RCM 결

과들, 즉 PRECIS는 밤의 온도는 낮의 온도 보다 더 빠르게 

증가하고, 이것은 한랭 극한은 미래에 덜 심각해질 확률이 

매우 높다는 암시를 나타낸다(Rupa Kumar et al., 2006).

동아시아

MMD‐A1B 모델은 21세기 말까지 3.3℃(표 11.1)의 중간값 

온난화를 전망하고, 계절적으로 JJA에 3.0℃에서 DJF에 3.

6℃까지 변한다. 특히 북부내륙 지역에서 온난화 경향은 겨

울철에 최고가 되는 경향이 있지만(그림 11.9), 다른 계절과

의 지역 평균 차이는 크지 않다. 모델 편의와 온난화의 크기 

사이에 뚜렷한 관계가 없다. 북서 EAS에서 더 큰 온난화의 

공간 패턴은 이전의 MMD 모델의 앙상블 평균과 매우 유사
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그림 11.8. 1906~ 2005년까지 6개 아시아 육지지역에 대해 1901~1950년 기간에 대비한 기온편차(검은 실선)와 알려진 강제력을 통합한 MMD모델
에 의해 모의된 기온편차(붉은색 음영); 그리고 A1B 시나리오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~2100년까지 전망된 기온편차(오렌지색 음영). 오렌
지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나리오(푸른색), A1B 시나리오(오렌지색)와 A2 시나리오(붉은색)에 대해서 2091~2100년까지 전망된 변화
의 범위를 나타낸다. 고려된 10년간 그 지역의 50%미만의 관측이 존재하는 곳에서는 검은색 선이 파선으로 표시되었다. 이 그림의 구축에 대한 
좀더 자세한 내용은 박스 11.1과 11.1.2절에 나타내었다.

하다(그림 11.9). 지역 기후모델 모의실험은 AOGCMs에서 

모의 실험된 것과 비슷하게 평균기온 증가를 보여준다(Gao 

et al., 2001, 2002; Kwon et al., 2003; Jiang, 2005; Kurihara 

et al., 2005; Y.L. Xu et al., 2005).

일 최고기온과 최저기온은 동아시아에서 증가할 확률이 

매우 높고, 더욱 심각한 온난화를 초래하지만, 덜 심각한 한

랭 극한을 초래한다(Gao et al., 2002; Mizuta et al., 2005; 

Y.L. Xu et al., 2005; Boo et al., 2006). Mizuta et al.(2005)

은 20km 격자의 AGCM을 가지고 일본에서 기온에 기초한 

극단지수들을 분석하였고, 지수들의 변화는 기본적으로 평

균온도의 증가로부터 기대되는 것임을 발견하였다. 여기서 

평균온도의 분포변화가 큰 역할을 하지는 않는다. Boo et 

al.(2005)은 한국에 대해서 비슷한 결과를 보고하였다. Gao 

et al.(2002) 과 Y.L. Xu et al.(2005)은 중국에서 감소된 일교

차를 반영하였고 일 최고 기온보다 최저기온에서 더 크게 

증가하는 것을 발견했다.

동남아시아

MMD‐A1B 모의실험에서 이 지역에 대한 중간값 온난화는 

21세기 말까지, 계절변동이 거의 없이, 2.5℃이다(표 11.1). 

CSIRO DARLAM(DARLAM; Mc Gregor et al., 1998) 과 

14km의 해상도에서 인도차이나 반도에 중심을 둔 보다 최

근의 CSIRO 확장된 격자 모델(Mc Gregor and Dix, 2001)에 

의한 모의는 온난화에 대한 유의한 국지 변동성의 잠재력을 

증명하였다. 특히 온난화의 경향성은 해안지역 주변보다 육

지내부에서 더 강하다. 인도차이나 반도와 다도해의 큰 섬들

에서 온난화가 더 강해지는 경향성은 또한 MMD모델에서 

볼 수 있다(그림 10.8과 11.9). 다른 지역에서처럼, 온난화 

크기는 강제력 시나리오에 좌우된다.
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그림 11.9 MMD‐A1B모의로부터 얻은 아시아 기온과 강수 변화. 윗줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999년 기간과 2080~2099년 기간 사이의 
연평균, DJF, JJA 기온변화. 중간 줄: 강수의 % 변화에 대한 것을 제외하고 윗줄과 같음. 아랫줄: 21개 모델 중 강수 증가를 전망한 모델 수.

중앙아시아와 티베트

MMD‐A1B 모의실험에서 21세기 말까지 중앙아시아는 중

간값이 3.7℃ 정도로 온난화되고, 티베트는 3.8℃로 온난화 

된다(표 11.1). 모의된 온난화에서 계절 변동은 적당하다. 초

창기 다중 모델 연구(Zhao et al., 2002; Xu et al., 2003a,b; 

Meleshko et al., 2004; Y. Xu et al., 2005)로 부터의 결과는 

MMD 모델의 결과와 일치한다.

Gao et al.(2003b)에 의한 RCM 연구는 예를 들면 히말라

야처럼 고도가 높은 곳에서 온난화는 가장 크고, 인근 지역

과 비교해서 고원에서 더 큰 온난화를 나타낸다(박스 11.3 

참조). 고도가 높은 지역에서 더 높은 기온상승은 눈과 얼음

이 녹는 것과 관련된 지표 알베도의 감소에 의해 설명할 수 

있다(Giorgi et al., 1997). 이러한 현상은 MMD 모델의 전체

는 아니지만, 몇 개의 모델에서 다른 범위로 발견되며, 이것

은 특히 겨울철에 다중 모델의 평균 변화에서 보인다(그림 

11.9).

11.4.3.2 강수와 그와 관련된 순환 시스템

MMD모델은 금세기 동안 아시아의 대부분 지역에서 연강

수의 증가를 보여주고, 북아시아와 동아시아에서 퍼센트 증

가가 가장 크고 모델간에 가장 잘 일치한다(그림 11.9와 표 

11.1). 주요한 예외는 대부분의 모델에서 여름철 강수의 감

소를 보이는 중앙아시아, 특히 그 서부지역이다. 이런 모의

실험결과를 토대로, 북반구의 아‐대륙 겨울철 강수는 북아시

아와 티베트고원에서는 증가할 확률이 매우 높고, 동아시아

에서도 증가할 확률이 높다. 또한 동남아시아의 남부지역에

서도 증가할 확률이 높다. 여름철 강수는 북, 남, 남동아시

아와 동아시아에서 증가할 확률이 높지만, 중앙아시아에서 

감소할 확률이 높다. Tebaldi et al.(2004a; 보충자료 표 S11.2

참조)로부터의 확률 추정치는 이러한 견해를 지지한다.

중앙아시아에서 평균 강수에서 전망된 감소는 매우 건조

한 봄과, 여름 가을철의 빈도증가에 의해 동반되며, 반대로 

겨울철 평균 강수 증가를 전망하는 모델이 이 지역에서 매
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우 많은 강수는 흔하다(표 11.1). 평균강수 변화의 전망과 가

용한 지역에서는, 강수 극값 변화에 대한 전망을 각 아시아 

지역에 대해 아래에서 더 자세히 논의되었다. 적절한 곳에서 

강수를 초래하는 순환시스템의 변화와의 연계가 또한 논의 

되었다. 더 작은(약간 더 큰) 변화들은 일반적으로 B1(A2) 

시나리오에서 전망되지만, 시나리오 사이의 차이는 모델 간 

차이에 비해 작다.

남아시아

대부분의 MMD‐A1B모델은 DJF(건기)에 강수의 감소를 

전망하고, 나머지 계절 동안 강수의 증가를 전망한다. 중간

값 변화는 21세기 말까지 11%이고, 모델 간의 큰 산포도를 

가지며, 계절적으로 DJF에서 ‐5%이며 JJA에서는 11%이다

(표 11.1). 비록 단지 21개의 모델 중 3개의 모델에서 연 강

수의 감소를 전망하였음에도 불구하고, Tebaldi et al(2004a)

의 확률적 방법은 큰 산포도를 유사하게 보여준다. 대부분의 

해에서 증가한 강수의 질적 일치는 초기 AOGCM 모의실험

에 의해 또한 지지 되었다(Lal and Harasawa,2001;Lal et al., 

2001;Rupa Kumar and Ashrit,2001;Rupa Kumar et 

al.,2002,2003;Ashrit et al., 2003;May,2004b).

네 개의 GCMs을 사용한 연구에서, Douvdille et al.(2000)

이 몬순순환의 전반적인 약화에도 불구하고 여름철 몬순 강

수 편차에서 유의한 산포도를 발견하였다(May, 2004b 참조). 

그들은 온실 강제력 하에서 대기 수분함량, 강수 그리고 지

표면 수문학의 변화는 미래 의 몬순 강수변화에 대해서 육

지‐해양 열적 경도의 증가보다 더 중요할 수도 있다고 결론 

내렸다. Stephenson et al.(2001)은 기후변화의 결과는 몬순순

환의 물리적 그리고 역학적 구성요소에서 서로 다른 방식으

로 나타날 수 있다고 제안했다.  Douville et al.(2000)은 또한 

ENSO와 몬순의 상관관계 약화는 육지와 해양의 열적 경도 

증가라기 보다는 차라리, 지구온난화의 결과로써 가강수량

의 가능한 증가에 의해 설명될 수 있다고 주장한다. 하지만 

이러한 관점을 조사하기 위하여 ECHAM4를 사용한 모델진

단은 위에서 제시된 두 가지의 메커니즘이 온실가스 온난화 

시나리오에서 몬순의 변화에 역할을 할 수 있다는 것을 나

타낸다. Ashrit et al.(2001)은 엘니뇨에 기인한 몬순 부족은 

심각하지 않을지도 모르는 반면 라니냐의 적절한 영향은 변

하지 않고 남아 있는 것처럼 보인다는 것을 보였다. CNRM 

GCM을 사용한 최근 연구에서 Ashrit et al.(2003)은 모의된 

ENSO‐몬순의 원격상관이 수 십년 시간 규모에서 강한 조절

인자로 보이지만, 온실가스의 양의 증가로 인한 계통적 변화

는 없다는 것을 발견했다.

ECHAM4를 사용한 타임‐슬라이스 실험은 미래의 호우 사

상의 강도에서 전반적인 증가를 나타내고, 아라비아 해와 열

대 인도양, 북부 파키스탄과 북서부 인도와 더불어 북동 인

도, 방글라데시와 미얀마에서 크게 증가한다(May, 2004a). 

HadRM2 RCM은 2050년대에서 IIS92a 시나리오 하에서 남

아시아의 많은 부분에서 연간 강수일수가 전반적으로 15일

까지 감소를 보이지만, 강수강도의 증가뿐만 아니라 극한 강

수 또한 증가한다는 것을 나타낸다(Krishna Kumar et al., 

2003). PRECIS RCM 모의실험은 또한, 넓은 지역, 특히 인

도의 서쪽 해안과 중앙인도 서쪽의 넓은 지역에서, 극한강수

의 상당한 증가를 전망한다(Rupa Kumar et al., 2006). 

Dairaku and Emori(2006)는 고해상도 AGCM모의실험(대략 

1.5도)으로부터 남아시아의 육지에서 증가된 극한강수는 역

학적 효과 즉, 몬순순환의 북쪽으로의 편향에 기인한 강화된 

상승운동으로부터 주로 나타남을 보였다.

지역 HadRM2 모의실험을 기초로 한, Unnikrishnan et 

al.(2006)은 벵골만에서 IS92a 시나리오 하에서 2050년대에 

서남과 북동 몬순계절 동안 남아시아의 해안지역 주변에서 

더 큰 폭우를 야기하는 열대 저기압의 빈도뿐만 아니라 강

도 또한 증가할 것이라고 보고했다.

동아시아

MMD‐A1B 모델은 모든 계절의 동아시아에서 강수의 증가

를 전망했다. 21세기 말에 중간값 변화는, 계절적인 차이 없

이 그리고 DJF에 모델간 큰 산포도를 가지며, 연평균에서 

+9%이다(표 11.1). 겨울철에 이러한 증가는 남동부에 있는 

해양에서 강수 감소와 대조된다. 이곳에서 강수 감소는 평균 

해면기압의 상승과 잘 부합한다. 전망이 질적으로 좋은 반

면, 모델 사이에 큰 양적 차이가 남아있으며, 이것은 이전 

연구와 일치한다(예를 들면, Giorgi et al., 2001a; Hu et al., 

2003; Min et al., 2004). 

MMD 모델을 기초로 Kimoto(2005)는 고기압 셀이 남쪽과 

북쪽으로 강화되는 것과 관련되어 메이유‐장마‐바이유 활동

의 증가를 전망하였고, Kwon et al.(2005)은 El Niño소멸 위

상에서 강화된 몬순순환에 기인한 동아시아 여름철 강수가 

증가하는 것을 보였다. 20‐km 격자 AGCM 모의실험은 양쯔

강 분지, 동지나해, 일본서부에서 메이유‐장마‐바이유 강우

가 증가하는 것을 보였고, 반면 이 지역 북쪽에서 강우의 감

소는 주로 메이유‐장마‐바이유 기간이 길어진 것에 기인한

다. 예를 들어, Kurihara et al.(2005)은 여름철 일본서부에서 

강수의 증가를 보여준다.

Kitoh and Uchiyama(2006)는 15개 MMD 모의실험에서 아

시아 여름철 우기의 시작과 끝 시기를 조사했다. 그들은 타

이완으로부터 일본의 남쪽 Ryukyu 섬까지 펼쳐진 지역에서 
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그림 11.10. (a) 20C3M 모의에서 1981~2000년 기간과 비교했을 때 
2081~2100년 기간에 MMD‐A1B 전망들 사이의 여름철 우기의 후퇴날
짜의 앙상블 평균변화. 양의 값은 A1B 시나리오에서 더 늦은 후퇴 날
짜를 나타낸다. 단위는 5일이다.(b) 후퇴 날짜로 양의 차를 전망한 모
델의 비율(Kitoh and Uchiyama, 2006).

여름 초기 우기의 끝이 지연되는 것을 발견하였다. 하지만 

비록 모델 간 큰 변동에 기인하여 유의하지는 않지만 양쯔 

유역에서는 우기가 일찍 종료되었다. 시작 날짜의 변화는 더 

작다.

Yasunaga et al.(2006)은 일본에서 여름철 강우를 조사하기 

위해서 5km 격자 구름분해 RCM 사용하였다. 그들은 6월 

강우가 변하지 않는 것을 발견했지만, 온도가 높은 7월 강우

는 증가한다는 것을 발견했다. 7월에 강우 증가는 더 빈번한 

대규모 강수계에 기인한다.

강한 강수 사례는 동아시아에서 증가할 확률이 매우 높

고, 이것은 이 지역의 관측 경향과 일치한다(Fwibe et al., 

2005; Zhai et al., 2005).  Kanada et al.(2005)은 5‐km 해상도 

RCM 사용하여, 중국 대륙과 동지나해로부터 요란의 합류가 

종종 더운 기후에서는 7월에 일본의 규슈 섬에서 호우(강수)

를 야기할 것이라는 것을 보였다. Boo et al.(2006)의 장기간 

RCM 모의실험에서 한국에서 호우(강수)사례의 빈도수와 강

도의 증가가 또한 발생한다. RCM 모의실험을 기초로 한 것

과 비슷하게 Y.L. Xu et al.(2005)은 중국에서 더 극한 강수

사례를 보고했다. Gao et al.(2002)은 중국북서에서 모의된 

강우일수가 증가하는 것을 발견하였고, 중국남부에서 강우

일수는 감소하였으나 집중호우 일수는 증가한다는 것을 발

견하였다.  Kitoh et al.(2005)이 AOGCM 모의로부터 중국남

부는 유사한 결과를 보고했다.

Kimoto et al.(2005)은 무 강우와 호우일수(≥30 mm day–1)
의 빈도는 일본에서 상대적으로 약한 강수일수의 감소와 함

께 상당히 증가할 것이라고 제안하였다.

Mizuta et al.(2005)은 일본의 서부와 훗카이도 섬에서 상

당히 많은 호우일수와  강한 평균 강수강도를 발견했다. 

Hasegawa and Emori(2005)는 북태평양 서부에서 열대 저기

압과 관련된 일 강수가 증가한다는 것을 보였다. 

이전부터 주목된 동아시아 겨울철 몬순(예를 들면, Hu et 

al., 2000)의 약화는 최근 연구에 의해 더 확실하게 되었다

(예를 들면, Kimoto, 2005; Hori and Ueda, 2005).

동남아시아

동남아시아의 지역 평균강수는 대부분 MMD 모델 모의에

서 증가하였다. 모든 계절에서 약 7%의 중간값 변화를 가지

지만(표 11.1), 전망된 계절변화는 그 지역 내에서 크게 다르

다. Tebaldi et al.(2004a,b)의 방법을 기초로 한 계절적 신뢰

구간은 DJF와 JJA에서 유사하다(대략 –4%~ 17%). 가장 강

하고 가장 일관된 증가는 여름철에 북 인도네시아와 인도차

이나 그리고 DJF에 남 인도네시아와 파푸아뉴기니에 놓여있

는 ITCZ를 전반적으로 따른다(그림 11.9). ITCZ로부터 떨어

진 곳에서 강수 감소가 종종 모의되고 있다.  그 패턴은 대

체로 우기의 강우증가와 건기의 감소 중 하나이다.

몇몇 경우에서 지역의 강수 변화에 대한 초기 연구들은 

MMD모델에 의해 발견된 것보다 모델간 일치가 더 좋지 않

음을 제안한다. Giorgi et al.(2001a)과 Ruosteenoja et 

al.(2003)은 지역에서 강수변화의 모의된 방향이 일치하지 않

지만 비교적 좁은 범위의 가능한 변화를 발견했다. Boer and 

Faqih(2004)에 의한 인도네시아의 영토에서 유사한 결과가 

발견되었다. IS92a시나리오에 의해 강제된 초기 모의실험 범

위로부터 얻은 전망을 정리해 보면, Hulme and 

Sheard(1999a,b)는 인도네시아 북쪽과 필리핀에 걸친 강우증

가의 패턴과 그리고 남부 인도네시아 열도에서의 감소패턴

을 발견했다. 보다 최근에 Boer and Faqih(2004)는 5개 

AOGCMS로부터 인도네시아에 걸쳐서 변화의 패턴과 비교

했고, 매우 대조적인 결과를 얻었다. 그들은 그 지역에서 강

우량에 대한 지구온난화의 영향에 대해서 일반화된 결론이 

만들어 질 수 없다고 하였다.

McGregor et al.(1998), McGregor and Dix(2001) 과 

AIACC(2004)의 지역 고해상도 모의실험은 전망된 강수 변

화에서 상당한 국지 변동에 대한 잠재성을 증명하였다. 모의

실험은 모의변화 패턴에서 상당한 지역 상세함을 보여주지
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박스 11.3 : 산지지역의 기후변화

산이 지역마다 상당히 다르지만 한 가지 공통적인 특징은 그들 지형의 복잡성이다.

관련된 특징들은 기후요소들의 빠르고 계통적인 변화, 특히 매우 짧은 거리에서(Becker and Bugmann, 1997) 기온과 강

수를 포함한다; 크게 강화된 직접유출과 침식; 다른 기후적(예를 들면, 복사), 환경적(예를 들면, 토양 유형) 요소의 계통적 

변동. 몇몇 산악 지역에서 온도변화경향과 편차는 고도에 의존한다(Giorgi et al., 1997). 하지만 이러한 특징은 모든 고산지

역에서 체계적으로 관측되지 않는다(예를 들면, 안데스에 대해서 Vuille and Bradley, 2000). 

산지지역에서 미래기후변화와 관련된 문제를 명확히 직접적으로 제기하려고 시도한 모델 적분은 거의 없다. 왜냐하면 특

히 GCMs과 그리고 RCMs조차도 현재 공간해상도가  너무 낮아서 대부분 산악지역의 상세한 지형과 산악의 기후를 조절하

는데 중요한 결정인자인 토지피복과 같은 다양한 관련 기후특성을 적절히 나타낼 수 없기 때문이다(Beniston et al., 2003). 

고해상도 RCM 모의실험은(5‐km와 1‐km 격자규모) 지표유출, 침투, 증발, 강수(Weisman et al., 1997; Walser and Schär, 

2004; Kanada et al., 2005; Yasunaga et al., 2006) 같은 극한 사건, 파괴적인  폭풍(Goyette et al., 2003)과 같은 특정 

과정을 조사하기 위해 사용 되었다. 하지만 이들 모의실험은 너무 비용이 많이 들어서 ‘기후모드’에서 작동할 수 없다. 매우 

복잡한 지형 때문에 경험적이고 통계적 상세화 기법들은 종종 산악지역의 기후변화 정보를 산출하기 위한 매우 가치 있는 

방법으로써 알려져 왔다(예를 들면, Benestad, 2005; Hanssen‐Bauer et al., 2005).

산지에서 강수 패턴 변화의 전망은 대부분 GCM에서 신뢰할 수 없다. 왜냐하면 강수에 대한 지형의 영향이 적절하게 나타

날 수 없기 때문이다. 게다가 ENSO 또는 NAO 같은 기후변동의 자연 모드의 종합효과가 계절에서 수 십년 범위의 시간 

규모에서 평균 강수 패턴을 섭동 시킬 수 있는 것으로 현재 알려져 있다(Beniston and Jungo, 2001). 비록 결합된 해양‐대기 

결합모델에서 이러한 몇몇 메커니즘을 만들어 내는데 진전이 있었지만(Osborn et al., 1999), 부족함이 남아 있어서 이러한 

대규모 변동모드를 잘 모의하는 것을 방해한다(또한 8.4 절 참조). 하지만 몇몇 연구는 RCMs와 GCMs의 더 높은 해상도는 

저해상도 GCMs에서 해독될 수 없는 강수기후의 관측된 중규모 패턴을 나타낼 수 있다는 것을 나타낸다(Frei et al., 2003; 

Knada et al., 2005; Schidll et al., 2006; Yasunaga et al., 2006).

많은 산지지역의 눈과 얼음, 수문 순환의 핵심요소, 계절적 특성과 유출량은 설빙 과정과 밀접하게 연관되어 있다. 온대 

산지지역에서는 눈쌓임은 종종 그것의 녹는점에 가까워진다. 그 결과 온도의 최소변화에 빠르게 반응할 지도 모른다. 미래에 

온난화가 증가하면, 강설이 현재 평균인 지역은 비 형태로 강수 증가를 점점 경험할 것이다(예를 들면, Leung et al., 2004). 

온도 1℃ 증가에 대해서, 설선은 평균 약 150cm 올라 갈 것이다. 비록 설선은 현장에서 결정하기 어렵지만, 더 낮은 고도에

서 설선은 단순 평균 추정치이상 올라갈 확률이 매우 높다는 것이 확고해 졌다(예를 들면, Martin et al., 1994; Vincent, 

2005; Gerbaux et al., 2005; 또한 4.2절 참조). A2 배출량 시나리오 하에서 유럽 기후변화에 대해서 최근 RCM 모의에 의해 

전망한 것처럼, Beniston et al.(2003)은 유럽의 알프스에서 겨울 평균 기온 4도의 편향에 대해서 적설 지속기간이 약 2000m 

근처 고도에서 50%와 1000m 아래 고도에서는 95%로 감소할 확률이 높다는 것을 보였다. 몇몇 모델이 겨울철 강수의 증가

를 예측한 곳에서 이 증가는 변화하는 온도 효과를 보상하지 않는다. 세계의 다양한 산지지역에 영향을 줄 적설면적의 유사

한 감소가, 특히, 이른 계절적 유출(예를 들면, Beniston, 2003), 그리고 산지식생의 연주기의 트리거링에 대해서, 많은 영향

을 가질 것이다(Cayan et al., 2001; Keller et al., 2005). 

전 세계 강의 50%이상에 대해서 산지는 발원 지역이기 때문에, 산지의 수문에 대한 기후변화의 영향은 산지 자체에 영향

을 줄 뿐만 아니라 가정, 농사, 에너지, 산업공급을 위한 산지 수자원에 좌우되는 저지대 거주지역에도 영향을 준다. 저지대 

거주지역을 위한 물 자원은 산지기후나 식생에 의해 영향을 받는다; 연내 강수 레짐의 편향은 엄청난 홍수와 가뭄사례를 

초래하는 위기의 물이 되도록 이끌 수 있다(예를 들면, Barnett et al., 2005; Graham et al., 2007).

만, 3개 모의실험에 걸쳐서 일치하는 경우는 거의 없었다. 

저자는 이 결과를 이 지역에 대해서 모델들의 현재 기후모

의의 중요한 결함과 관련 지었다.

강우 변동성은 ENSO의 변화와 몬순변동에 대한 ENSO의 

영향에 의해 달라질 수 있지만 잘 이해되지 않는다(10.3절 

참조). 그러나 Boer and Faqih(2004)가 지적한 것처럼 평균 

강우 감소를 경험한 인도네시아의 일부 지역은 또한 가뭄 

위험의 증가를 겪게 될 확률이 높다. 또한 그 지역은 강화된 

온실 조건하에서 일 극한 강수가 더 강하게 되는 전반적인 

경향성을, 특히 평균강수가 증가할 것으로 전망된 지역에서, 

공유할 확률이 높다. 이것은 전구와 지역 범위 연구에서 증

명되었지만(10.3절 참조), 동남아시아 지역에 대해서는 충분
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한 연구가 필요하다.

동남아시아 지역의 북부는 열대성 저기압의 특징의 변화

에 의해 영향을 받을 것이다. 10.3절에서 지적한 것처럼, 열

대성 저기압 강도는 일반적으로 증가할 것이 분명하지만 어

떻게 그 발생이 변화하는지에 대해서는 거의 일치 하지 않

는다(Walsh, 2004 참조). 강도(강수와 바람)의 가능한 증가는 

Knutson and Tuleya(2004)의 최근 모델링 연구에 의해 북서

태평양(그리고 다른 지역)에서 뒷받침된다. Hasegawa and 

Emori(2005)의 고해상도 타임‐슬라이스 모델링 실험은 또한 

북태평양 서부에서 열대성 저기압 강수의 증가를 나타내지

만 열대성 저기압 강도는 증가하지 않았다. Wu and 

Wang(2004)은 2개의 GFDL(Geophysical Fluid Dynamics 

Labnatory) 강화된 온실가스 실험에서 지향흐름의 변화로 인

해 북서태평양에서 가능한 경로변화를 조사하였다. 경로는 

보다 북동쪽으로 이동하였고, 동남아시아 지역에서 열대성 

저기압 빈도는 감소할 가능성이 있다.

대부분의 열대성 저기압은 몬순 기압골을 따라 형성되고 

ENSO에 의해 영향 받기 때문에, 열대저기압의 발생의 변

화, 강도와 특성, 그들의 경년변동성은 ENSO 변화에 의해 

영향 받게 될 것이다(10.3절 참조).

중앙아시아와 티베트

중앙아시아의 강수는 DJF동안 대부분 MMD‐A1B 전망에

서 증가하지만 다른 계절에서는 감소한다. 21세기 말에 중간

값의 변화는 연평균 ‐3%이고, DJF에서는 +4%, JJA(건기)에

서 ‐13%이다(표 11.1). 비록 그 지역의 북부에서 여름철 강수

의 증가를 발견하였지만 변화의 계절 변동은 초창기 

Meleshko et al.(2004)의 다중 모델 연구와 전반적으로 일치

한다.

티베트고원에서 모든 MMD‐A1B 모델전망은 DJF(중간값 

19%)에 강수 증가를 전망하였다. 모든 모델은 아니지만 대

부분의 모델은 또한 다른 계절에서 강수 증가를 모의한다(표 

11.1). 이전의 AOGCMs와 RCMs에 의한 연구는 이러한 결과

와 일치한다(Gao et al., 2003b; Y. Xu et al., 2003a, b, 

2005).

11.5 북아메리카

북아메리카에서 전망된 기후변화의 평가:

북아메리카의 모든 지역은 금세기 동안 온난화 될 확률이 

매우 높고, 대부분 지역에서 연 평균 온난화는 전지구 평균 

온난화를 초과할 확률이 높다. 북부지역에서 온난화는 겨울

철에 가장 클 확률이 높고, 미국 남서부지역에서 온난화는 

여름철에 가장 클 확률이 높다.겨울철 최저기온은 북아메리

카 북부지역에서 겨울철 평균 기온보다 더 크게 증가할 확

률이 높고 여름철 최고기온은 미국 남서부지역에서 여름철 

평균 기온 보다 더 크게 증가할 확률이 높다.

캐나다와 미국 북동부지역에서 연평균 강수는 증가할 확

률이 매우 높고, 남서부 지역에서는 감소할 확률이 높다. 캐

나다 남부지역에서 강수는 겨울철과 봄철 동안은 증가할 확

률이 높지만 여름철에는 감소할 확률이 높다.

최고 적설량이 증가할 확률이 높은 캐나다의 최북단지역

을 제외하면, 북아메리카 대부분 지역의 강설계절 기간과 적

설량은 감소할 확률이 매우 높다.

북아메리카에서 지역 기후변화의 불확실성은 지역에 영향

을 주는 역학적 특징을 재생성 할 수 있는 AGCMs의 능력과 

강하게 연결되어 있다.AOGCMs은 기후변화에 대한 ENSO

와 NAO/AO반응에서 모델 간에 커다란 차이를 보인다.

대서양 MOC의 변화는 불명확하기 때문에 북아메리카의 

북동쪽 끝 지역에서 결과적으로 감소된 온난화의 크기도 불

확실 하다; 여기서 냉각이 완전히 배제될 수 없다. 허드슨만

과 캐나다 군도는 AOGCMs에 의해 빈약하게 분석되어 해양

순환의 불확실성과 해빙의 변화, 북부지역의 기후에 대한 영

향의 불확실성에 기여한다. 열대성저기압은 MMD 모델에 

의해 해독되지 않으며, 남동부지역에서 상륙한 요란의 빈도, 

강도, 경로의 추론된 변화는 불확실하게 남아 있다. 

MMD 모델의 저해상도에서 높은 고도의 지형이 빈약하게 

해독되어 서부지역의 고지대에서 눈‐알베도 되먹임과 연관

된 온난화에 대한 과소평가를 초래 할 것 같다. 해양보다 육

지에서 더 큰 온난화의 역학적 영향에 대해서 알려진 것은 

거의 없다. 이것은 서부해안 원해에서 아열대 고기압의 북향 

변이와 강화에 영향을 줄지도 모른다.

이는 아열대 북태평양 동안 경계류, 근해 에크만 수송, 용

승과 SST에 대한 냉각 효과, 지속적인 해양성 층운과 이로 

인한 미국 남서지역의 강수에 영향을 줄 수도 있다.

수평해상도 증가시켜 행해진 조사에도 불구하고, 북아메

리카에서 기후변화의 RCM 전망과 연관된 불확실성은 크게 

남아 있다. 

보고된 모든 RCM 전망은 일찍이 MMD모델보다 더 큰 편

의를 보여준 초창기 AOGCMs에 의해 유도되었다. 

북아메리카에서 종합된 앙상블 RCM 전망은 아직 가용하

지 않아서 결과를 비교하는 것을 어렵게 만든다.
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11.5.1 핵심과정

북아메리카의 중부와 북부지역은 중위도 저기압의 영향력 

하에 있다. AOGCMs에 의한 전망(10장)은 전반적으로 저기

압 경로가 약간 극 쪽으로 이동되었고, 캐나다와 70°N이북

에서 강한 저기압의 수가 증가하였으나 중간 세기의 저기압

은 감소하였음을 나타낸다. 전망된 온난화의 결과로써, 대기

의 수증기 수송과 수렴은 증가하는 것으로 전망되었고, 미국

의 남부 및 남서부 그리고 멕시코를 제외한 대부분 대륙에

서 연 강수는 광범위 하게 증가하는 것으로 나타났다.  

육지와 인접한 바다 사이의 열적 차이와 연관되어 있는 

아열대 고기압 능의 전반적인 영향하에서 남서부 지역은 매

우 건조하다. 

북아메리카 몬순 시스템은 7월초(예를 들면, Higgins and 

Mo, 1997)에 발달한다; 캘리포니아 만에서 탁월풍은, 겨울에 

북풍으로부터 여름에 남풍까지, 계절적 반전을 경험하며, 미

국의 남서부 지역에 강우의 상당한 증가를 가져오고 대평원

의 늦봄 우기를 멈추게 한다(예를 들면, Bordoni et al., 

2004). 대륙보다 태평양에서 더 작은 온난화 전망과 아열대 

고기압의 강화 및 북향 변이는 미국 남서부와 멕시코 북부

에서 연강수 감소를 유도할 확률이 높다.

대평원 하층 제트(LLJ)는 멕시코 만으로부터 미국의 중부

로 상당한 수증기를 수송하여 여름철 강수에 결정적인 역할

을 하는 역학적인 특징을 보인다. 육지와 바다간의 열적 차

이를 포함하여 많은 요인이 저녁과 이른 아침 동안 수증기 

수렴의 강도에 기여하고 결과적으로 미국의 평원 지역(네브

라스카와 아이오와 같은; 예를 들면, Augustine and 

Caracena, 1994)에서 두드러진 야간 최대 강수를 초래한다. 

기후변화 전망은 LLJ에 대한 예견된 간접영향과 함께 여름

철 육지와 바다의 열적 차이의 증가를 나타낸다.

북아메리카의 경년변동성은 두 개의 대규모 진동패턴(3장 

참조)인 ENSO, NAO/AO와 연결되어 있다. MMD 모델전망

은 극 와도의 강화를 나타내며 많은 모델들은 AO/NAO 지

수의 증가에 기여하는 북극 지상기압의 감소를 전망한다; 하

지만 알류샨 저기압을 모의하는데 있어서 AOGCMs의 다양

한 반응에 기인한 불확실성이 크다(10장). MMD모델 전망

은, 서태평양 보다는 동태평양 온난화를 가지며, 평균 엘니

뇨 유사 조건 쪽으로의 편향을 나타낸다; 엘니뇨 크기 또는 

기간의 가능한 변화에 대한 분명한 징조가 없으며, 현재 모

델 사이에 넓은 범위의 행적이 존재한다(10장).

11.5.2 현재 기후모의의 모델기술

MMD 각각의 AOGCMs은 북아메리카에서 관측된 기압, 

지표 기온, 강수 패턴을 재생산해 내는 능력이 다르다(8장). 

MMD모델의 앙상블 평균은 연평균 해면기압분포를 매우 만

족스럽게 모의한다(8.4절).  가장 큰 오차는, 모의된 알류샨 

저기압을 너무 북쪽으로 멀리 확장시키면서, ±2 hPa 크기

이다. 이것은 아마도 알라스카 만에서 들어오는 저기압을 막

는 록키산맥의 높은 지형을 적절하게 해독하는 것에 대한 

저해상도 모델의 무능력에 기인한다. 반대로 라브라도해 위

의 기압골은 충분히 깊지 않다. 여름철 남서부 지역의 열 저

기압의 깊이는 다소 과하다. MMD 모델은, TAR에서 보고한 

것에 비해 감소된 편의를 가지며, 북아메리카∙지표기온의 

전반적인 패턴을 성공적으로 모의한다. 앙상블 평균 지역 평

균 편의 범위는 제25번째에서 75번째 백분위 범위에 대해서 

‐4.5~ 1.9℃이고, 중간값은 지역과 계절에 좌우되어 ‐2.4~ 

+0.4℃까지 변한다(보충자료 표 S11.1). MMD 모델의 앙상

블 평균은 연평균 강수의 전체적인 분포를 모의 하지만(보충

자료 표 S11.1), 거의 모든 모델은 서부와 남부 지역의 강수

를 과대 평가한다. 앙상블 평균‐지역 평균강수 편의 중간값

은 지역과 계절에 따라 ‐16~ +93%까지 다르다. 앙상블 평균

강수는, 대륙 서부의 고지대에서는 하루에 1~2mm초과하며, 

주요 산악지대의 바람이 불어오는 쪽에서 초과된다. 

지역 기후모델은 재분석에 의해 유도 되었을 때 북아메리

카의 전체적인 기후를 나타내는데 있어서 상당히 성공적이

다. 10°× 10° 남부 평원지대에서 NARCCAP의 6개 RCMs의 

앙상블은(Mearns et al., 2005) 1년에 대한 기초 실험 결과에 

기초하여, ±2℃이내인 월 기온 편의의 76%와 ±50%이내인 

월 강수 편의의 82%를 가진다. 북아메리카의 RCM 모의실

험은 영역 크기(예를 들면, Juang and Hong, 2001; Pan et 

al., 2001; Vannitsem and Chomé 2005)와 만약 사용된다면 

대규모 너징(대규모 정보를 모델 영역의 내부에 제공함, 예

를 들면, von Storch et al., 2000; Miguez‐Macho et al., 2004 

참조)과 같은 모수에 차라리 높은 민감도를 보인다. 일반적

으로 RCMs는 추운 계절의 온도와 강수를 모의하는데 더 능

숙하다(예를 들면, Pan et al., 2001; Han and Roads, 2004; 

Plummer et al., 2006). 왜냐하면 따뜻한 계절의 기후는 모의

하기 어려운 중규모와 대류규모 강수사상에 의해 더 조절되

기 때문이다(Giorgi et al., 2001a; Leung et al., 2003; Liang 

et al., 2004; Jiao and Caya, 2006). 다른 한편, Gutowski et 

al.(2004)은 각각 지역으로 나누었을 때보다 전체로 보았을 

때 미국 월강수 공간 패턴이 겨울철보다 여름철을 더 잘 모

의한다는 것을 발견하였다. 몇몇 연구는 경계층으로부터 수

증기의 연직 수송(Chaboureau et al., 2004; Jiao and Caya, 

2006)과 대류 플룸 및 국지환경간의 유출량혼합(Derbyshire 

et al., 2004)을 포함하여, 습윤대류의 모수화에 대한 RCMs
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그림 11.11. 1906~2005년까지 5개 북아메리카 육지지역에 대해 1901~1950년 기간에 대비한 기온편차(검은 실선)와 알려진 강제력을 통합한 MMD
모델에 의해 모의된 기온편차(붉은색 음영)와 A1B 시나리오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~ 2100년까지 전망된 기온편차(오렌지색 음영). 오렌
지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나리오(푸른색), A1B 시나리오(오렌지색); A2 시나리오(붉은색)에 대해서 2091~ 2100년까지 전망된 변화
의 범위를 나타낸다. 고려된 10년간 그 지역의 50%미만에 대해서 관측이 존재하는 곳에서는 검은색 선이 파선으로 표시되었다. 이 그림의 구축에 
대한 좀더 자세한 내용은 박스 11.1과 11.1.2절에 나타내었다.

의 큰 민감도를 지적하였다. 13개 RCMs으로 미국 중부지방

의 1993년 여름홍수에 대한 모의 연구에서, Anderson et 

al.(2003)은 모든 모델이 홍수를 나타내는 강수 최대값을 잘 

나타내지만, 대부분 어느 정도 그것을 과소 추정하고 13개 

모델 중에 10개는 관측된 야간 최대 강수를 나타내는데 성

공적이었다. Leung et al.(2003)은 일 강수의 제95번째 백분

율을 조사하였고 일반적으로 미국서부의 많은 지역에 거쳐

서 잘 일치하는 것을 발견하였다.

AOGCMs 자료에 의해 유도된 최근 발표된 RCM의 현재 

기후모의실험조사는 지표기온과 강수의 편의가 재분석으로 

유도된 모의보다 2~ 3배 더 크다는 것을 보여준다. 재분석

으로부터 AOGCMs까지 측면경계조건을 변화시키는 지표 기

온에 대한 민감도는 겨울에는 높게 나타나고, 여름에는 낮게 

나타난다(Han and Roads, 2004; Plummer et al., 2006). 북아

메리카에서 지금까지 대부분의 RCM 모의실험은 자연변동

성을 적절히 샘플링 하기에는 너무 짧은 타임‐슬라이스에 대

해서 이루어 졌다. 몇몇 RCMs은 구식의 모수화(예를 들면, 

버킷 육지면 방안), 연직으로 너무 적은 층(예를 들면, 14) 

또는 너무 낮은 최상위 계산층(예를 들면, 100hPa)과 같이 

덜 최적의 공식화를 사용하였다.

11.5.3 기후전망

11.5.3.1 지표기온

MMD 모델전망의 앙상블 평균은 전체 대륙의 일반적인 

온난화를 전망하며 그 크기는 시간에 따라 거의 선형적으로 

증가한다(그림 11.11). 연‐평균 기준으로, 전망된 지표기온 

온난화는(21개 모델 중 적어도 16개 모델은 2℃초과되는 온

난화를 전망하는) 서부, 남부 그리고 동부 가장자리를 따라

서 2~ 3℃부터(21 AOCGMs중 16개가 4℃를 넘는 온난화를 

전망하는) 북부 지역을 따라서 5℃ 이상까지 변한다. 이러한 

온난화는 대륙의 대부분 지역에서 3~4배까지 모델간에 산포

도를 능가한다. 미국의 온난화는 거의 모두 모델에 의해 2℃ 

초과되는 것으로 전망되고, 21개 중에서 5개 AOGCMs이상

에 의해 4℃를 초과하는 것으로 전망된다. 전망된 온난화의 

더 지역적이며 계절적인 세부적인 범위는 표 11.1과 보충 자

료 표 S11.2에서 제공된다. 

가장 큰 온난화는 알래스카와 캐나다의 북부지역의 겨울

에 발생할 것으로 전망되고, 최북단 지역에서 적설면적의 감

소로 인한 양의 되먹임에 기인하여 10℃에 도달한다. 북부 

지역의 앙상블 평균 온난화는 겨울철에 7℃이상부터(거의 

모든 AOGCMs은 4℃를 초과하는 온난화를 전망) 여름철에 

2℃ 만큼 작게 변한다. 여름철에 앙상블 평균 전망된 온난화

는 대부분 대륙에서 3~5℃ 사이이고 해안에서 가까운 지역

은 더 작은 값을 갖는다. 

서부, 중부, 동부 지역에서, 전망된 온난화는 더 작은 계

절변동을 가지며, 특히 해안 근처에서 더 작고, 해양에서의 

더 작은 온난화와 일치한다. 온난화는 불충분한 수평 해상도

에 기인하여 AOGCMs에 의해 빈약하게 모의되는 효과인 눈

‐알베도 되먹임의 결과로써 고지대에서 겨울에 커질 수 있다

(또한 박스 11.3 참조). 겨울철에 동부 지역의 북부는 가장 

따뜻할 것으로 전망되는 반면, 해양지역에서는 2~ 3℃ 정도

만 따뜻하게 될 것으로 전망된다. 
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그림 11.12. MMD‐A1B모의로부터 얻은 북아메리카 기온과 강수 변화. 윗줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999년 기간과 2080~2099년 기간 사이
의 연평균, DJF, JJA 기온변화. 중간 줄: 강수의 % 변화에 대한 것을 제외하고 윗줄과 같음. 아랫줄: 21개 모델 중 강수의 증가를 전망한 모델 수.

RCM의 기후변화 반응은 때때로 RCM을 구동하는 

AOGCM 의 반응과는 다르다. 

이것은 여러 모수화(대류과정과 지표면 과정이 특히 여름

철 북아메리카에서 중요하다)와 해상도(다른 해상도가 같은 

모수화의 다른 특성을 유도 할지도 모른다)의 사용을 포함하

여 여러 인자의 조합에 의한 결과인 것으로 보인다. 예를 들

면, Chen et al.(2003)은 두 개의 RCMs 이 RCM을 유도하는 

AOGCM보다 여름에 더 큰 기온변화를 전망한다는 것을 발

견하였다. 대조적으로, RCM에서 전망된 온난화는, RCM을 

구동하는 AOGCM과 비교해서, 관측이 최근 수 십년간에 냉

각되는 경향을 보이는 지역인 미국 중부에서 1.5℃ 적은 것

으로 발견되었다(Pan et al., 2004; Liang et al., 2006).이것은 

LLJ 빈도수의 변화하는 패턴 그리고 연관된 수증기 수렴에 

기인한 것일지도 모르는 온난화가 거의 없는 지역에서 나타

났다. RCM에서 LLJ의 향상된 모의는 수평과 수직해상 증가

에 기인하여 가능하게 되었다는 것이 입증되었다. 하지만 유

사한 해상도를 갖는 다른 RCMs은 같은 결과를 보이지 않았

다.

11.5.3.2 강수

대기의 포화수증기압의 온도 의존도의 결과로, 전망된 온

난화는 대기의 수증기 플럭스의 증가와 그 수렴/발산강도의 

증가를 동반할 것으로 예측된다.  이것은 대부분의 남‐서부 

지역을 제외하고 대륙의 대부분 지역에서 전반적인 강수증

가를 초래한다(그림 11.12). MMD 모델의 앙상블 평균은 연

평균 강수의 증가를 전망하여, 북부지역에서는 +20%에 도달

하고 이것은 모델간 산포도의 2배로, 유의한 것 같다; 겨울

철에 전망된 강수는 +30%정도 증가한다. 왜냐하면 증가된 

포화수증기압은 또한 증발을 증가시키기 때문에, 연간 강수

의 전망된 증가는 증발량의 증가로 부분적으로 상쇄된다; 북

아메리카의 중앙지역은 결과적으로 순 지면 건조화를 겪게 

될지도 모른다(보충자료 그림 S11.1 참조). 많은 지역적 계

절적 세부사항들은 표 11.1과 보충자료 표 S11.2를 보라. 지

역평균은 중요한 남‐북간 차를 숨긴다는 것을 주의하라. 

전망된 편서풍의 북쪽으로의 변화와 알류샨 저기압의 강

화와 일치하여(11.5.3.3 절), 북부 지역의 강수는 가을철 가
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장 많은 양과 겨울철 가장 큰 비율로 증가하는 것으로 전망

된다.

증가된 가강수량 때문에, 지형성 강수로, 서부지역에서 산

악의 풍상측에서 강수량의 증가가 커질 것 같다. 서부지역에

서 연평균 강수의 적절한 변화가 전망되지만 AOGCMs의 대

부분은 겨울철 동안은 증가하고, 여름철 동안은 감소하는 것

으로 나타났다. 모델은 북부에서 겨울철에 증가(15%의 앙상

블 평균최고)와 남부에서 여름철에 감소(‐20%의 앙상블 평균

최고)에 대해서 의견 일치를 보인다. 이러한 감소는 미국의 

남서부와 멕시코의 북부에서 육지와 해양의 대조적인 온난

화 때문에 서해안의 원해에서 아열대 고기압의 강화로부터 

초래되는 강화된 하강운동 및 건조한 기단의 흐름과 일치한

다(예를 들어, Mote and Mantua, 2002). 하지만 이러한 감소

는 모델간 산포도와 비슷하고 그래서 그것은 몇몇 AOGCMs

이 강수증가를 전망한 사실에 의해 강화되는 평가 때문에 

큰 불확실성을 포함한다.

중부와 동부 지역에서 MMD 모델로부터 전망된 강수는 

서부에서와 같은 특징을 보인다. 겨울철 북부에서 증가하고, 

여름철 남부에서 감소하는 점이 잘 일치한다. 0변화선은 다

소 서에서 동으로 향하고 겨울에서 여름으로 가면서 북쪽으

로 움직인다. 0변화선은 또한 큰 온실가스 량을 갖는 SRES

시나리오 하에서 더 북쪽으로 놓여 있을 것으로 전망된다. 

하지만 전망된 변화에는 불확실성이 크고 그 변화는 서로 

다른 SRES시나리오에 걸쳐서 잘 평가되지 않는다.

Govindasamy(2003)은, 미국의 평균에 대해서, 몇 안 되는 

고해상도 AOGCM 타임‐슬라이스 모의실험의 결과가 

AOGCMs에서 얻은 결과와 상당히 다르지 않다는 것을 발견

하였다. 가용한 RCM 모의는 평균변화에 대해서 추가적인 

정보를 제공하지 않는다. 몇몇 RCMs는 국지적으로(Chen et 

al., 2003)  또는 전 미 대륙에 대해서 다른 부호의 강수 변

화를 전망한다(Han and Roads, 2004). 거기에서 여름에 

AOGCM은 일반적으로 작은 증가를 그리고 RCMs 은 커다

란 감소를 전망했다. 대조적으로 Plummer et al.(2006)은 상

당한 여름강수 초과가 다른 모델에서 나타났다는 사실에도 

불구하고, 그들의 RCM에서 두 종류의 물리적 모수화를 사

용하여 강수 반응에서 작은 차이만을 발견하였다.

11.5.3.3 온도와 강수의 극값

몇몇 RCM연구는 특히 극한 온도사례의 변화에 집중하였

다. Bell et al.(2004)은 캘리포니아를 중심으로 한 모의실험

에서 온도 극값의 변화를 조사하였다. 그들은 극단적인 온도 

사례는 백분위 분포로써 그리고 임계값을 넘는 사례, 장기간 

지속되는 고온사례 그리고 기온 일변화의 증가로써, 극한 기

온사례의 증가를 발견하였다. Leung et al.(2004)은 그들의 

RCM 모의실험으로 미국 서부의 극값의 변화를 조사했다; 

그들은 대체로 여름철 일교차가 지역 중 6개의 하부지역에

서 증가하는 것을 발견했다.

Diffenbaugh et al.(2005)은 극한 고온 사례의 증가와 극한 

한랭사례의 감소와 함께 극한 온도 사례의 빈도와 크기가 

SRES A2하에서 극적으로 변하는 것을 발견했다. 

캘리포니아 강수 극값에 대한 연구에서, Bell et al.(2004)

은 95번째 백분위수를 넘는 강수의 변화가 대부분의 지역에

서 호우(강수)의 감소와 함께, 평균강수의 변화를 수반한다

는 것을 발견한다.  비록 평균 강수가 이전의 연구(Giorgi et 

al., 2001a)와 일치하게도, 대부분 감소하더라도 Leung et 

al.(2004)은 추운 계절 동안 강수의 극값은 로키산맥의 북쪽, 

Cascades, Sierra Nevada, British Columbia에서 2040~2060년 

동안에 10%까지 증가할 것을 발견한다. 태평양 북서부의 하

천 유역에서 강설보다 강우 증가와 눈 위의 강우 사례의 증

가는 극한유출량을 11%까지 증가시켰다. 이것은 많은 극심

한 홍수에 기여 할 것이다. Diffenbaugh et al.(2005)은 SRES 

A2하에서 전 미국을 포함하는 25km RCM모의에서 극한 강

수 사례의 폭 넓은 증가를 발견하였다. 이들은 이러한 증가

를 유의한 것으로 판단 하였다. 

11.5.3.4 대기순환

대개 북아메리카의 전망된 기후변화는 북반구의 전반적인 

특성을 따른다(10장). MMD 모델은 가을과 겨울철에 가장 

현저한 중위도 편서풍 흐름의 북향이동과 강화를 전망한다. 

지상기압은 북쪽에서 감소하는 것으로 전망되고, 알류샨 저

기압의 중심부는 북쪽으로 이동하고 라브라도 해의 기압골

은 북서쪽으로 이동하고, 남쪽에서 약간 감소하는 것으로 전

망된다. 북부 지상기압의 감소는 겨울철에 가장 강하여 ‐
1.5~‐3 hPa에 도달하는 것으로 전망되는데, 이것은 대륙성 

북극 기단의 온난화에 의한 것이다.

1년을 기준으로, 북부의 기압감소는 연평균 기준으로 모

델간에 산포도가 3배를 넘고 여름에 1.5배를 넘으며, 이것은 

유의하다. 동태평양 아열대 고기압은 특히 캘리포니아와 바

하캘리포니아 먼 바다에서 여름에 강화될 것으로 전망되고, 

북아메리카의 남서부에 기단 침강은 증가하고 기류는 더 건

조해 질 것이다. 기압의 증가(0.5hPa 이하)는 모델 사이의 

산포도에 비해 작기 때문에 이 전망은 불확실하다.

11.5.3.5 눈 쌓임, 눈 녹음과 하천 유량

MMD모델의 앙상블 평균은 지연된 가을 강설과 이른 봄 

눈 녹음의 결과로 적설량의 전반적인 감소를 전망한다(10
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그림11. 13. SRES A2 시나리오 하에서 1961~1990년 기간에 대비하여 
2041~2070년 기간에 대해서 Canadian General Circulation Model 
(CGCM)에 의해 구동된 Canadian Regional Climate Model 
(CRCM; Plummer et al., 2006)에 의해 전망 했을 때, 3월 % 적설량 
변화(기후적으로 적설량이 물로 환산했을 때 5mm를 넘는 곳에서만 
계산함).

장). 겨울철 강수가 증가할 것으로 전망되는 몇몇 지역에서 

증가된 강설량이 강설계절이 짧아진 것을 보충할 수 있고, 

적설량 누적을 증가시킬 수 있다. GCMs에 의해서 북극해 

주변의 몇몇 육지(그림 S10.1)와 RCMs에 의해서 북서부 영

역의 최북단 지역에서 적설량의 증가가 전망된다(그림 

11.13). 비록 대부분 모델은 강설계절의 광범위한 감소를 전

망하더라도 원칙적으로 비슷한 상황은 로키산맥의 저위도 

고지대에서 일어날 수 있다.(Kim et al., 2002; Snyder et al., 

2003; Leung et al., 2004; 박스 11.3참조).

많은 SD연구 활동은 미국 서부의 복잡한 지형 지대에서 

미래 수자원을 해결하는데 중점을 뒀다. 연구들은 전형적으

로 지역 온난화에 의해 야기된 겨울철 눈쌓임의 감소와 눈 

녹음 시작시기의 빨라짐을 지적한다(Hayhoe et al., 2004; 

Salathé 2005).

연평균 하천유량의 증가와 이른 봄철 첨두유출 쪽으로의 

상당한 경향은 또한 캐나다 북부 퀘백의 Saguenay유역에 대

해서 두 SD기술에 의해 전망되었다(Dibike and Coulibaly, 

2005). 유량 레짐의 변화는 또한 겨울 홍수의 위험을 증가시

키고, 여름철 토양수분과 하천 유량을 낮추는 것 같다. 

하지만 AOGCMs에서 유도된 눈쌓임 행적의 차이는 결정

적으로 상세한 겨울철 온도 변동의 현실성과 강수와의 상호

작용, 눈쌓임 누적과 융해에 의해서 좌우된다(Salathé 2005). 

Hayhoe et al.(2004)은 통계상으로 상세하게 캘리포니아에 

대해서 통계적으로 상세화된 온도와 강수 시나리오의 표준 

세트를 생산했다; A1F1과 B1시나리오 하에서 그들은 전체

적으로 눈쌓임의 감소를 발견했다.

11.6 중앙아메리카 및 남아메리카

중앙아메리카 및 남아메리카에서 전망된 기후변화의 평가:

모든 중앙아메리카와 남아메리카는 금세기 동안은 온난화

될 확률이 매우 높다. 남아메리카의 남부지역에서 연평균 온

난화는 전구 평균 온난화와 비슷하지만 나머지 지역에서는 

전구 평균 온난화보다 더 클 확률이 높다.  

연강수는 중앙아메리카의 대부분 지역에서 감소할 것 같

고, 상대적으로 건조한 북반구 봄철은 더 건조해 질 확률이 

높다. 연강수는 남 안데스에서 감소할 확률이 높고, 상대적

인 강수 변화는 여름철에 가장 클 확률이 높다. 국지규모에

서 어려운 점은 대기순환의 변화가 산악 지역의 강수변화에

서 큰 국지적 변동성을 유도할지도 모른다는 것이다. 강수는 

겨울철에는 Tierra del Fuego와 여름철 동안 남아메리카의 

남동부 지역에서 증가할 확률이 높다. 

아마존 삼림을 포함한 남아메리카의 북쪽에서 어떻게 연

평균과 계절평균 강우가 변화할 것인지는 불확실하다. 몇몇 

지역에서, 모의실험간에 질적인 일관성이 있다(에콰도르와 

북 페루에서 강우가 증가하고, 대륙의 북쪽 끝과 북동브라질

의 남부에서 감소한다). 

현재의 평균 열대기후와 그것의 변동성을 모의하는데 있

어서의 계통오차(8.6절)와 엘니뇨 진폭의 미래변화에서 모델 

간의 큰 차이는 중앙과 남아메리카의 넓은 지역에서 지역적 

변화의 결론적인 평가를 불가능하게 한다(10.3절). 대부분 

MMD 모델은 모델의 규준실험에서 지역 강수 패턴을 재현

하는데 있어서 빈약하고, 특히 아마존 지역(AMZ)의 대부분

에서 작은 신호‐대‐잡음 비율을 가진다. 높고 뾰족한 안데스 

산맥은 저해상도 모델에서 해독되지 못하고, 대륙의 많은 부

분에서 평가에 영향을 미친다. 모든 대륙에서 그렇듯이 토지

이용과 토지피복 변화로부터의 되먹임은 잘 설명되지 않고, 

어느 정도의 불확실성을 제공한다. AMZ의 생지화학 시스템

에서 급격한 변화의 잠재성은 불확실성의 발생원으로 남아

있다(박스 10.1 참조). 이러한 과정들을 조직화하는 기후모

델에서, 전망된 기후 민감도의 큰 차이와 과정들의 이해력 

부족이 알려졌다(Friedlingstein et al., 2003). 중앙아메리카에
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서, 열대성 저기압은 기후변화의 지역 시나리오들에 대한 불

확실성의 추가적인 발생원이 될 지도 모른다. 왜냐하면 이 

지역에서 여름철 강수는 허리케인 경로와 강도의 계통적 변

화에 의해 영향을 받을 것이기 때문이다.

11.6.1. 핵심과정

대부분의 중앙과 남아메리카에서, 열대대류의 강도와 위

치변화는 기본적인 관심사이지만, 온대 요란 또한 멕시코 겨

울철 기후와 남아메리카 남부에서 일년에 걸쳐서 중요한 역

할을 한다. 중앙아메리카와 남아메리카에서 태평양 연안을 

따라서 대륙 장벽(산맥) 그리고 세계 최대의 우림은 이 지역

의 기후를 결정하는 독특한 지형적 특징이다.

대부분의 멕시코와 중앙아메리카의 기후는 비교적으로 건

조한 겨울과 5~ 10월까지 명확한 우기로 특징 지어진다

(Magaña et al., 1999). 우기의 계절적 전개는 대개 아메리카

의 따뜻한 풀에서 대기‐바다의 상호작용의 결과이고, 두드러

진 편동풍 흐름에 대한 지형효과뿐만 아니라, ITCZ의 시간

적 전개의 결과이다. 북반구 겨울 동안, 멕시코 만과 카리브

해의 대기순환은 멕시코와 Great Antilles의 서부 지역에 주

로 영향을 미치는 온대시스템의 침입과 함께 아열대 북대서

양 고기압의 계절적 변동에 의해 지배된다. 

남아메리카 몬순 시스템과 관련된 따뜻한 계절의 최대 강

수는 남아메리카의 열대와 아열대 위도에서 열대 강수의 평

균 계절적 순환을 지배한다(Vera et al., 2006). 아마존 지역

에서는 삼림벌채에도 불구하고 전구 규모의 수증기 수렴에 

기인하여, 지난 40년 동안 강우가 증가하였다(Chen et al., 

2001; 또한 3.3절 참조). 우림의 미래는 필수적인 생태적 중

요성 뿐만 아니라, 지역 기후변화의 동력으로써, 전구 탄소

순환의 미래 전개에 중요하다.몬순 시스템은 ENSO에 의해 

강하게 영향을 받고(예를 들어, Lau and Zhou, 2003), ENSO

의 미래 변화는 이 지역에서 서로 보상적인 변화를 유도할 

것이다. 남대서양 수렴대의 이동은 브라질 남부에 중심을 둔 

최근 수 십년간 커다란 강수 증가 경향과 같이 중요한 지역

적 영향을 갖는다(Liebmann et al., 2004). 선택적 들뜸이 지

역변화를 결정하는데 도움을 줄 수 있는 분명한 원격상관패

턴이 있다(태평양 남아메리카 모드, Mo and Nogué‐Paegle, 

2001). 칠레의 많은 지역에서 지중해성 기후는 남반구(SH)에

서 해양성 아열대 고기압의 풍하측에 있는 다른 지역과 유

사하게, 남태평양 아열대 고기압의 극 쪽으로 확장의 결과로

서 건조화에 민감하게 만든다. 남아메리카의 남동부는 동일

한 극 쪽으로의 폭풍경로 이동으로부터 강수의 증가를 경험

할 것이다. 

11.6.2 현재 기후모의의 모델기술

중앙아메리카(CAM)와 AMZ 지역에서, 대부분의 MMD은 

SON에AMZ을 제외하고, 0 ~ 3℃의 한랭 편의를 가지고 있

다. 남아메리카의 남부(SSA)의 평균 편의는 0에 가깝다.  편

의는 지리적 분포에서 균일하지 않다(보충자료 그림 

S11.25). MMD 평균기후는 30°S 주변(특히 여름철에)과 남아

메리카 중부의 일부 지역에서(특히 SON) 온난 편의를 나타

낸다.  남아메리카의 나머지 지역(안데스 중부와 북부, 브라

질 남부, 파타고니아)에서 는 두드러지게 음의 경향이 있다. 

남아메리카의 서안을 따라 해수면 온도의 편의는 해양 용승

의 악화와 관련이 있을 확률이 높다. 

CAM지역에서, 다중 모델의 강수의 산포는 크지만, 모델

의 절반은 연평균으로 ‐15~25% 범위에 있다. 가장 큰 편의

는 강수가 부족한 북반구 겨울철과 봄철 동안에 발생한다(보

충자료 표 S11.1). AMZ와 SSA의 두 지역에서, 앙상블 연평

균기후는 모델의 약 60%가 음의 편의를 가지고, 관측 상태

보다 더 건조하게 나타난다. 불행하게도, 평균 하기 위해 이 

지역을 선택한 것이 특히 남아메리카에 대해서 오해하게 한

다. 왜냐하면 그것은 아마존과 La Plata 분지에서 강우 과소

추정에 관련된 것과 같은 정확한 지역적인 편의를 명확하게 

산출해내지 않기 때문이다(보충 자료 그림 S11.26). 지역기

후의 모의실험은 저위도에서 모델결함에 의해 심각하게 영

향을 받는다. 특히, MMD 앙상블은 ITCZ의 관측위치를 남

쪽으로 확장하여 상대적으로 약한 ITCZ를 묘사하는 경향이 

있다. 모의실험은 아마존 유역에서 강우를 과소 추정하는 계

통적 편의를 가진다. 모의된 아열대 기후는 특히 우기 동안, 

남아메리카 남동지역과 남대서양 수렴지역의 대부분에서 건

조한 편의에 의해 전형적으로 해롭게 영향을 받는다. 대조적

으로 안데스와 북동 브라질을 따라서 강우는 앙상블 평균에

서 지나치게 많다. 

AOGCMs을 사용하여 열대기후의 모의실험의 몇몇 양상

이 향상되었다. 하지만, 일반적으로 가장 큰 오차는 열대 남

아메리카와 같이, 변화가 가장 약한 지역에서 발견되어진다

(예를 들어, 8.3 절 참조). 대기 GCMs은 열대 아메리카에서 

강수의 공간분포를 잘 묘사하지만, GCMs은 특히, 한여름 가

뭄에 대해서 연강수의 시간전개를 정확하게 재현하지 못한

다(Magaña and Caetano, 2005). 그 지역에서 열대성 저기압

은 강수에 중요하게 기여한다. 대륙에 가까워지면 GCMs는 

육지에서 많은 양의 강수를 모의할 것이고, 해안으로부터 멀

어지면 대륙지역에서 수증기 발산은 더 건조한 상태를 강화

할 것이다. 

Zhou and Lau(2002)는 기후변동과 예측된 프로그램
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(CLIVAR) 아시아‐오스트레일리아 몬순AGCM이 상호비교 

프로젝트에 의해 제공된 6개 AGCM세트에서 강수와 순환 

편의를 분석하였다(Kang et al., 2002).이 모델 앙상블은 몬

순강우의 계절적 이동과 남아메리카 수렴지역과 관련된 강

우를 포함하여, 남아메리카 몬순 시스템의 몇몇 대규모 특징

을 잘 나타낸다. 하지만, 남대서양 아열대 고기압과 아마존 

저기압이 너무 강한 반면 하층 흐름이 남반구 여름 동안 너

무 강하고 남반구 겨울 동안 약한 경향이 있다. 모델 앙상블

은 태평양‐남아메리카 패턴을 꽤 잘 모의하지만, 규모는 일

반적으로 과소 추정된다. 지역모델은 이 지역에 대해서 여전

히 실험되고 발전되고 있는 중이다. 중앙과 남아메리카에 대

해 RCMs를 사용한 연구는 상대적으로 적고 그렇게 한 연구

는 짧은 적분 시간에 의해 제한된다. 몇몇 연구(Chou et al., 

2000; Nobre et al., 2001; Druyan et al., 2002)는 브라질의 

계절예측에 대해서 실험적인 역학적 상세화의 능력을 시험

했다.그 결과는 보다 더 현실적인 GCM 강제력과 RCMs의 

개선이 필요하다는 것을 제안한다. Seth and Rojas(2003)는 

열대 남아메리카에 중점을 두고, 재분석에 의해 유도된 계절 

적분을 수행하였다. 모델은 서로 다른 강우편차와 대규모 순

환을 모의 할 수 있지만, 대서양으로부터 약한 하층 수분 수

송의 결과로서 서 아마존의 강우는 과소 추정되었다.

Vernekar et al.(2003)은하층제트를 연구하기 위하여 비슷

한 접근법을 따랐고, RCM이 재분석이 만드는 것 보다 더 

상세한 지역순환을 생산해 낸다고 보고하였다. 하지만, 4개 

RCM의 앙상블은 대규모 재분석으로 유도된 강수에서 주목 

할 만 한 개선을 제공하지 않는다(Roads et al., 2003). 

다양한 연구들(Misra et al., 2003; Rojas and Seth, 2003)은 

AOGCM 모의 실험에 의해 유도된 계절적 RCM 모의실험을 

분석한다. AGCMs에 비해 일반적으로 지역모델은 남아메리

카의 열대와 아열대 지역에서 모두 강우 모의와 대류권 순

환을 개선하였다. 하지만, AGCM으로 유도한 RCMs은 재분

석 장으로 유도한 적분과 비교했을 때 성능이 떨어지고, 그

것들은 AMZ의 여러 지역에서 건조 편의를 더 악화시킬 수 

있고 AGCMs으로부터 생긴 해양 유역의 잘못된 ITCZ를 지

속 되게 한다. Menédez et al.(2001)은 SSA의 겨울 기후 값

을 모의하기 위해 남반구 중위도에 대해서 더 고해상도를 

가진 확장된 격자 AGCM에 의해 유도된 RCM을 사용하였

다. 그들은 AGCM과 지역모델 모두 비슷한 계통 오차를 가

지지만 편의는 RCM에서 감소한다는 것을 발견했다. 유사하

게, SSA에 대한 다른RCM모의실험은 아열대 평원에 아주 

적은 강수를, 고지대에 너무 많은 강수를 나타낸다(예를 들

면, Nicolini et al., 2002; Menédez et al., 2004).

11.6.3 기후전망

11.6.3.1 온도

MMD‐A1B 전망에 의해 모의된 것처럼 온난화는 대략적으

로 금세기 동안 시간에 따라 선형적으로 증가하지만, 변화의 

크기와 모델 간 범위는 SSA보다 CAM과 AMZ에서 더 크다

(그림 11.14). 1980~1999년과 2008~2099년 사이에 A1B 시나

리오에서 연평균 온난화는 CAM지역에서 1.8℃ 에서 5.0℃

로 변하고, 모델의 절반은 2.6℃에서 3.6℃내에서 변화하고, 

중앙값은 3.2℃이다. AMZ에서 연평균 온난화는 1.8℃에서 

5.1℃이고, 모델의 절반은 2.6℃에서 3.7℃내에서 변화하고, 

중간값은 3.3℃이다. 그리고 SSA지역에서는 연평균 온난화

가1.7℃에서 3.9℃로 바뀌었고 모델의 절반은 2.3℃에서 3.

1℃내에서 변화하고, 중간값은 2.5℃이다(표 11.1).

중간값 온난화는 SSA에서 전지구 앙상블 평균에 매우 가

깝지만, 다른 두 지역에서 지구평균보다 약30%이상 높다.  

나머지 열대지방에서처럼, 온도에 대한 신호‐대‐잡음 비율이 

크다. 그리고 20년 평균온도가 모델의 내부변동성 이상으로 

명백하게 구분되는 데는, A1B 반응의 중간 속도로 증가하

면, 10년 밖에 걸리지 않는다. 

모의된 온난화는 전반적으로 아마존 내부와 북 멕시코 같

이 대부분의 대륙 지역들에서 가장 크다(그림 11.15). 지역 

평균 온난화의 계절 변동은, DJF와 MAM사이에 중간값이 

1℃의 차이가 있는 CAM을 제외하고 대체로 적당하다(표 

11.1). 중앙 아마존에서 온난화는 DJF보다 JJA에서 더 큰 경

향이 있고, 반면, 알티플라노에서 그 이다. 다시 말해서, 기

온의 계절순환은 증가할 것이라고 전망 되어진다(그림 

11.15). 비슷한 결과가 Boulanger et al.(2006)에 의해 발견되

었는데, 그는 MMD 모델들의 선형 조합을 위한 최적의 가중

치를 찾기 위해 신경망 방법과 베이지안 통계를 기초로 한 

통계적 방법을 적용하여 남아메리카에서 지역적 열적 반응

을 연구하였다. 개별 모델들 사이의 계절 온난화의 변동성에 

대해서는 표 11.1을 참고한다. 온난화 크기의 불확실성을 추

정하기 위한 대안적 접근법으로서, Tebaldi et al.(2004a)의 

방법을 사용한 평가에 의하면, 21세기 말에서 기온변화에 대

한 5번째 와 95번째 백분위수는 전형적으로 세 지역 모두에

서 중간값의 ±1℃이내이다(보충자료 표 S11.2).

11.6.3.2 강수

MMD 모델은 Neelin et al.(2006)과 일치되게, 중앙아메리

카의 대부분의 지역에서 강수가 일반적으로 감소한다고 제

안했다. 거기서, A1B시나리오 하에서 21세기의 말 연간 중

간값 변화는 ‐9%이고, 비록 전망의 모든 범위는 ‐48에서 9%
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그림 11.14. 1906~ 2005년까지 3개의 중앙과 남아메리카 육지지역에 
대해 1901~1950년 기간에 대비한 기온편차(검은 실선)와 알려진 강제
력을 통합한 MMD모델에 의해 모의된 기온편차(붉은색 음영)와 A1B 
시나리오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~ 2100년까지 전망된 기온편
차(오렌지색 음영). 오렌지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나리
오(푸른색), A1B 시나리오(오렌지색), A2 시나리오(붉은색)에 대해서 
2091~ 2100년까지 전망된 변화의 범위를 나타낸다. 고려중인 10년간 
그 지역의 50%미만에 대해서 관측이 존재하는 곳에서는 검은색 선이 
파선으로 표시되었다. 이 그림의 구축에 대한 좀더 자세한 내용은 박
스 11.1과 11.1.2절에 나타내었다.

까지 확장되지만, 모델의 절반은 ‐16에서 ‐5%까지 연간 평균

변화를 전망했다. 아마존과 남아메리카 남부에서 지역 평균

강수의 중간값 변화는 작고, 모델간의 차이는 또한 중앙아메

리카에서보다 더 적당하다. 하지만 지역평균은 두드러진 지

역적 차이를 숨긴다(표 11.1, 그림 11.15). 

중앙아메리카에서 지역 평균강수는 모든 계절에서 대부분 

모델에서 감소한다. 여름강수의 증가가 전망되는 곳은 단지 

JJA동안 ITCZ가 형성되는 지역인 북‐동 멕시코의 일부 지역

과 동태평양이다(그림 11.15). 하지만 열대 폭풍은 이 지역에

서 허리케인 계절에 강우의 상당 부분에 기여하기 때문에, 

이런 결론은 이러한 전구모델에 의해 잘 모의되지 않는 폭

풍 강우의 증가 가능성에 의해 수정될지도 모른다.  특히, 

폭풍의 수가 변하지 않는다면, Knutson and Tuleya(2004)는 

대기 CO₂배증 시기에서 폭풍 중심에서 100km이내에 평균 

강수율의 거의 20%정도의 증가를 추정한다.

남아메리카에서, 다중모델평균 강수반응은(그림 11.15) 특

징적인 지역 변동성을 나타낸다. 연평균 강수는 카리브해 해

변에서 가까운 남아메리카 북쪽뿐만 아니라 북부 브라질의 

넓은 지역, 칠레와 파타고니아에서 감소할 것으로 전망된다. 

반면, 적도 주변의 컬럼비아, 에콰도르와 페루, 남아메리카 

남동지역에서 증가가 전망된다. 계절순환은 특히 몬순 강수

가 DJF에 증가하고, JJA에 감소하는 아마존 유역에서 이 평

균 변화를 조절한다. 다른 지역들(예를 들어, 우루과이와 파

타고니아에 중심을 둔 남아메리카 북부의 태평양 연안)에서 

반응의 부호는 계절순환을 통해서 유지된다. 

그림 11.15의 맨 아래 그림에서 볼 수 있듯이, 대부분의 

모델은 특히 DJF에서 리오데라플라타 근처에서 더 습윤한 

기후를 전망하고 남 안데스의 많은 지역을 따라 더 건조한 

상태를 전망한다. 하지만, 이런 반응의 그럴듯한 가능성을 

추정할 때 이러한 모델 세트 내의 정성적인 일치가 대부분

의 모델이 규준 모의실험에서 지역 강수 패턴의 상당한 편

의를 보여준다는 사실에 반하여 강조 되어야 한다. 

남태평양과 남대서양 아열대 고기압의 극쪽 이동은 전 모

델에 걸쳐서 나타나는 확고한 반응이다. 칠레와 파타고니아

의 일부 지역은 남태평양에 있는 아열대고기압의 극 경계에 

의해 영향을 받고, 순환의 극쪽 이동과 수증기 수렴의 증가

와의 결합 때문에 특히 강한 건조함을 경험한다. 남대서양에

서 아열대 고기압의 강도와 위치는 남아메리카 남동지역과 

남대서양 수렴지역의 기후에 영향을 주는 것으로 알려져 있

다(Robertson et al., 2003; Liebmann et al., 2004). 남아메리

카의 남동지역에서 강우의 증가는 대서양 폭풍경로의 상응

하는 극쪽 이동과 관련된다(Yin, 2005). 

강수에서 몇몇 전망된 변화는(동‐중앙 아마존 지역과 북동 

브라질에서 건조함과 남아메리카 남‐동 지역에서 더 습윤한 

상태와 같은) 모델에 의해 전망된 엘니뇨와 유사한 반응의 

부분적인 결과일 것이다(10.3 절). 동반된 워커순환의 이동
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그림 11. 15. MMD‐A1B모의로부터 얻은 중앙과 남아메리카 기온과 강수 변화. 윗줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999년 기간과 2080~2099년 
기간 사이의 연평균, DJF, JJA 기온변화. 중간 줄: 강수의 % 변화에 대한 것을 제외하고 윗줄과 같음. 아랫줄: 21개 모델 중 강수의 증가를 전망한 
모델 수.

과 변화는 열대 남아메리카에 직접적으로 영향을 미칠 것이

고(Cazes Boezio et al., 2003), 온대 원격상관을 통해 남아메

리카 남부지역에 영향을 미칠 것이다(Mo and Nogués‐
Paegle, 2001).

비록 탄소순환과 동적 역학적 식생으로부터의 되먹임은 

MMD 모델에 포함되지 않았지만, 많은 결합된 탄소순환‐기
후전망은 TAR이래로 수행되어지고 있다(7.2절과 10.4.1절 

참조). 초기 탄소‐기후모의실험은 아마존의 건조함은 대기의 

CO₂증가에 의해 인위적 지구 온난화의 비율을 가속화 시

키는데 잠재적으로 기여한다고 제시하였다(Cox et al., 2000; 

Friedlingstein et al., 2001; Dufresne et al., 2002; Jones et 

al., 2003). 이 모델은 기후전망에서 큰 불확실성을 보이고, 

이 변화의 시기와 격렬함에서 다르다(Friedlingstein et al., 

2003). CO₂의 변화는 북 아마존과 같은 지역에서 강수 변

화와 관련되어 있다(Zeng et al., 2004). 동적 식생과 상호작

용하는 전구 탄소순환을 가진 HadCM3 모델의 버전에서

(Betts et al., 2004) 더욱 엘니뇨와 유사한 상태로의 경향성

은 아마존에서 강우 감소와 식생 잎 마름 병에 기여한다

(Cox et al., 2004). 하지만, MMD에 참여한 HadCM3의 버전

은 AMZ(A1B 시나리오에서 ‐21%)에서 연 강우의 단연 가장 

큰 감소를 전망한다. 고정된 식생을 갖는 아마존 지역에 대

한 강우 전망에서 모델들간에 더 많은 수렴이 있기까지, 이

것은 지역기후와 생태계 변화에 대한 탄소순환 영향을 해석

하는데 있어서 매우 신중해야 할 필요성을 강조한다. 박스 

11.4는 기후변화의 상황에서 지역적 토지이용/토지피복의 

변화와 관련된 주요한 몇몇 쟁점을 요약 한다.

11.6.4 극한현상

이 지역에 대해서 기온과 강수의 극값에 대해서 가용한 

연구는 거의 없다. 표 11.1은 1980~1999년까지 모의된 것처

럼 A1B 시나리오를 사용한 모델전망에서 계절기온과 강수 
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극값이 얼마나 더 많아지는지에 대한 추정치를 제공한다. 본

질적으로 모든 계절과 지역은 금세기 말까지 이 기준에 의

해 극한적으로 온난하다. 중앙아메리카에서 전망된 시간 평

균강수 감소는 모든 계절에서 더욱 빈번한 극한 가뭄을 동

반한다. AMZ에서 모델은 2080년부터 2099년 기간에서 모든 

DJF(MAM)의 약 27%(18%)에서 극한 습윤 계절을 전망한다.

SSA에서 극한 습윤 또는 극한 건조 계절의 빈도에서 유의

한 변화들은 전망되지 않는다.

일 시간규모에서 Hegerl et al.(2004)은 두 개의 AOGCMs

으로부터 모의실험의 앙상블을 분석하였고, 두 개 모델 모두 

아마존 유역에서 1년 중 가장 따뜻한 밤이 평균반응보다 더 

크고, SSA의 일부 지역에서 평균반응보다 더 작다는 것을 

발견한다. 극한 강수에 대해서 두 모델은 남아메리카 남동지

역의 많은 부분과 중앙 아마존 지역에서 1년에 강한 호우강

수일의 증가를 전망하고 북동 브라질의 연안에서 미우 강우

량을 전망한다. 모델이 더 자주 비가 내릴 거라고 전망한 남

아메리카 북서지역을 제외하고 남아메리카 남동지역의 일부

분과 AMZ대부분에서 강수량의 강화는 일관되며, 이것은 

MMD 모델 모의간에 일치하지만 강우사례 사이에 더 긴 기

간을 갖는다(Meehl et al., 2005; Tebaldi et al., 2006).

11.7 오스트레일리아 – 뉴질랜드

오스트레일리아와 뉴질랜드에 대해서 전망된 기후변화의 평가：

오스트레일리아와 뉴질랜드의 모든 지역은 금세기 동안 

주변 해양보다 다소 크지만 전구 평균 온난화와 전체적인 

비슷한 정도로 온난화 될 확률이 매우 높다. 이 온난화는 특

히 겨울철 남쪽에서 더 작고, 뉴질랜드의 남섬에서 전구 평

균보다 더 작게 온난화 될 확률이 높다. 오스트레일리아와 

뉴질랜드에서 극한 최고 일 기온의 빈도수 증가와 한랭 극 

값의 빈도수 감소 확률이 매우 높다. 

겨울철과 봄철의 남부 오스트레일리아에서 강수는 감소할 

확률이 높다. 겨울철 남서부 오스트레일리아에서 강수는 감

소할 확률이 매우 높다. 뉴질랜드의 남섬의 서쪽에서 강수는 

증가할 확률이 높다. 북과 중앙 오스트레일리아에서 강수변

화는 불확실하다. 일 강수의 극값은 증가할 확률이 매우 높

다. 이런 효과는 평균 강우에서 유의하게 감소하는 지역에서 

상쇄하거나 역전 될지도 모른다(겨울철과 봄철의 남 오스트

레일리아에서). 가능 증발량은 증가할 확률이 높다. 오스트

레일리아의 남부지역에서 가뭄의 위험성이 증가할 확률이 

높다. 특히 겨울철에, 뉴질랜드의 남 섬의 전체에서 평균풍

속은 증가 할 확률이 높다. 

주요한 요인들이 이 지역에 대한 전망된 기후변화의 불확

실성에 기여한다. 엘니뇨‐남방진동은 이 지역에서 강우, 가

뭄과 열대저기압 활동에 두드러지게 영향을 주고, 미래에 

ENSO가 어떻게 변할 것 인지는 불확실하다. 몬순 강우 모

의실험과 전망은 모델마다 본질적으로 다르기 때문에 북 오

스트레일리아에서 모델의 강수전망에 대해 신뢰도가 거의 

없다. 보다 더 넓게 대륙전체에 걸쳐서 여름 강우 전망은 모

델마다 본질적으로 달라서 전망의 신빙성에 대한 신뢰도를 

감소시킨다. 게다가 오스트레일리아 또는 뉴질랜드에서 

MMD모델 성능의 상세한 평가는 가용하지 않는다. 이것은 

모델로부터 전망의 신빙성을 설정하기 위한 노력을 방해한

다. 결론적으로 MMD 모델전망의 상세화는 뉴질랜드지역에 

대해서는 아직 가용하지 않지만, 뉴질랜드 강우의 강한 지형

적 영향 때문에 보다 더 많이 필요하다.

11.7.1 핵심과정

오스트레일리아 지역에 영향을 미치는 핵심 기후과정은 

오스트레일리아 몬순(아시아 몬순과 비슷한 남반구 몬순), 

남동 무역풍 순환, 아열대 고기압대 그리고 중위도 편서풍 

순환과 그 속에 함께 있는 요란을 포함한다. 후자의 두 시스

템은 또한 뉴질랜드에서도 탁월하다. 오스트레일리아와 뉴

질랜드의 기후변동성은 수 십년 태평양 진동(IPO; Power et 

al., 1999; Salinger et al., 2001)에 의해 조절되는 ENSO 시스

템(McBride and Nicholls, 1983; Mullan, 1995)에 의해 강하

게 영향을 받는다.  열대 저기압은 이 지역에서 발생하며 오

스트레일리아 북쪽 연안과 보다 더 드물게 뉴질랜드의 북 

섬에서 극한 강우와 바람사례의 주요 발생원이다(Sinclair, 

2002). 뉴질랜드의 강우 패턴은 탁월한 편서풍 순환과 산악

성 지형과의 상호작용에 의해 또한 강하게 영향을 받는다. 

이 지역이 지구의 대부분의 다른 지역과 공유하는 기온의 

전반적인 증가와는 별도로, 오스트레일리아‐뉴질랜드 지역

에서 인위적인 기후변화의 상세한 것은 오스트레일리아 몬

순의 반응, 열대 저기압, 중위도 편서풍의 강도와 위도, 

ENSO에 의해 달라진다.

11.7.2 현재 기후모의의 모델기술

오스트레일리아‐뉴질랜드 지역에서 MMD 전구 모델 모의

실험의 질에 대한 연구는 상대적으로 거의 없다. MMD 모델 

모의실험의 앙상블 평균은 중위도 편서풍의 적도 쪽 이동에 

상응하는 오스트레일리아‐뉴질랜드 지구를 포함하여, 남반

구에서 모든 경도의 위도 50° 근처에서 계통적인 저기압 편
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박스 11.4 : 기후변화와 관련된 토지이용과 토지피복 변화실험

토지이용과 토지피복 변화는 지역과 국지규모에서 기후에 상당하게 영향을 미친다(예를 들어, Hansen et al., 1998; 

Bonan, 2001;Kabat et al., 2002; Foley et al., 2005). 또한 최근 모델연구들은 몇몇 사례에서 이런 영향들이 기후 원격상관 

과정을 통해서 토지피복변화가 발생하는 이러한 지역들의 범위를 넘어서까지 확장할 수 있다는 것을 보여준다(예를 들어, 

Gaertner et al., 2001; Pielke et al., 2002; Marlandet al., 2003). 식생의 변화는 알베도와 거칠기 길이와 같은 지표면 특성

변화를 초래하고 생태계와 대기 사이의 물, 에너지, 그리고 CO₂교환의 효율을 바꾼다(세부사항은 7.2절 참조). 이런 효과는 

달라진 생태계의 유형과 위치에 따라서 매우 다르다. 기후에 대한 토지이용과 토지피복의 영향은 또한 생지화학적 효과와 

생 물리학적 효과로 나눌 수 있다(Brovkin et al., 1999; 이 효과에 대한 토론에 대해서 7.2 절과 2.5 절을 참조).

인류에 의한 토지피복 변화의 순 효과는 대기 중 온실가스의 농도를 증가시키고 온난화를 증가시킨다(더 많은 논의는 7.2

절과 10.4절 참조); 이런 토지피복변화에 의한 CO₂방출은 SRES시나리오에서 사용된 미래기후전망에서 과소평가 되었다는 

것이 제시되었다(Sitch, 2005). 이 보고서에서 평가된 기후모델은 생지화학적 플럭스의 재현, 기후가 변할 때 자연 식생이 

이동하는 역동적인 토지이용의 포함과 인간에 대한 명시적인 토지피복 강제력을 포함하는 토지피복변화의 효과에 대한 다양

한 관점을 통합시켰다. 모든 경우에 이러한 효과들은 개발의 초기 단계에서 고려되어야만 한다(이러한 면의 많은 부분에 대

한 보다 상세한 것은 2장과 7장, 표 10.1 참조). 

GCM에서 일반적으로 모의하지 않는, 토지피복변화의 하나의 중요한 영향은 도시화이다.

도시의 토지피복변화는 상당한 온난화와 관련된 도시열섬을 유발한다(Arnfield, 2003). 전 세계인구의 대부분이 도시환경

에서 살고 있기 때문에(이런 비율은 점점 증가할 수 있고, 도시지역이 확장된다), 많은 사람들은 온실가스 강제력으로부터 

생긴 기온증가와 확대된 도시열섬효과를 결합한 기후에 노출될 것이다(도시 토지이용 효과에 대한 더 자세한 사항은 박스 

7.2 참조). 

역사적으로 그리고 미래에 토지이용의 주요한 변천은 삼림에서 농지로 그리고 다시 농지가 삼림으로 바뀌는 변화이다. 

대규모 경작지로 적합한 대부분의 지역들은 이미 이러한 토지이용/피복 형태로 변환되었다. 농지로의 토지피복변화는 특히, 

북아메리카 서쪽 일부 지역, 남과 중앙아메리카의 열대지역과 아프리카와 남과 중앙아시아의 경작지에서 미래에도 여전히 

계속 될 지도 모른다(IPCC, 2001; RIVM, 2002). 미래에 중위도 경작지 면적 확장(특히 삼림 지역으로)은 온실가스 효과에만 

기인하여 예상된 온난화의 일부를 상쇄할 냉각을 가능하게 할 수도 있다.

이와 대조적으로 재조림은 북아메리카의 동부와 유럽의 동부 일부에서 발생할지도 모른다. 이러한 지역에서 기후효과는 

알베도의 감소에 기인하여 재조림과 관련된 국지적 온난화를 포함할 지도 모른다(Feddema et al., 2005). 

열대 토지피복변화는 중위도 지역과 비교하여 매우 다른 기후반응을 초래한다. 초목 피복의 변화와 수분을 대기로 증산시

키는 식생의 감소된 능력은 산림벌채 지역에서 2℃ 정도 더 온난화 기온을 유도한다(Costa and Foley, 2000; Gedney and 

Valdes, 2000; De Fries et al., 2002). 증산의 감소는 강수를 감소하게 하지만 이런 효과는 대기 수분수렴의 변화에 의해 

조절될 수 있다. 아마존지역의 산림벌채에 대한 대부분의 모델 모의실험은 감소된 수분수렴을 제시하고 이것은 강수의 감소

를 확대시킬 것이다(예를 들면, McGuffie et al., 1995; Costa and Foley, 2000; Avissar and Worth, 2005). 

하지만, 지난 몇 십년 동안 아마존 지역에서 증가된 강수와 수분 수렴은 이런 기대와 대비되는데, 이는 산림벌채가 관측된 

변화의 지배적인 원인이 아니라는 것을 제시한다(11. 6장 참조). 

열대지역 또한 그들의 인접한 지역적 범위를 넘어서 기후에 영향을 미치는 잠재성을 가진다(Chase et al., 2000; Delire 

et al., 2001; Voldoire and Royer, 2004; Avissar and Werth, 2005; Feddema et al., 2005; Snyder, 2006). 예를 들면, 

대류패턴의 변화는 해들리 순환에 영향을 끼칠 수 있고, 이리하여 기후적 요란을 중위도로 전파시킨다. 게다가, 아마존에서 

열대 산림벌채는 인접한 해양지역의SST에 영향 주고 더 나아가 원격상관을 증폭시키는 것으로 알려졌다(Avissar and 

Werth, 2005;Feddema et al., 2005; Neelin and Su, 2005; Voldoire and Royer, 2005). 하지만, 연구들은 또한 다른 열대지

역에서 유사한 토지이용 변화에 대해 상당하게 다른 반응이 있고 이러한 반응은 일반적으로 건조한 계절 상태와 연결되어 

있음을 나타낸다(Voldoire and Royer, 2004a; Feddema et al., 2005). 하지만, 아프리카와 동남아시아에서 열대 토지피복변

화는 대개 아시아와 아프리카 몬순 순환 시스템의 영향 때문에 더 약한 국지적 영향을 갖는 것으로 보인다(Mabuchi et al., 

2005a, b; Voldoice and Royer, 2005). 

몇몇 피복 변화 연구는 지정된 미래 SRES토지피복변화 시나리오와 토지피복변화와 온실가스 강제력 사이의 상호작용과 
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연관된 잠재적 영향(생 물리학적 효과에 한정)을 명시적으로 평가하였다(De Fries et al., 2002; Maynard and Royer, 

2004a; Feddema et al., 2005; Sitch et al., 2005; Voldoire, 2006). A2 시나리오에서, 대규모 아마존 산림벌채는 이 지역의 

예상된 온난화를 2배로 증가시킬 수 있다(De Fries et al., 2002; Feddema et al., 2005) 더욱 작은 국지적 영향은 부분적으

로 지역 순환패턴의 차이 때문에 열대 아프리카와 남아시아에서 예상되어진다(Delire et al.,2001; Maynard and Royer, 

2004a,b; Feddema et al., 2005; Mabuchi et al., 2005a,b). 중위도 지역에서, 토지피복이 유도한 냉각은 온실가스가 유도한 

온난화의 일부를 상쇄할 수 있다. Feddema et al.(2005)은 B1시나리오(재조림이 많은 지역에서 발생하고, 다른 낮은 영향의 

열대 토지피복변화가 있다)에서 국지적인 열대기후 또는 원격상관 효과가 거의 없다고 제시한다. 하지만, 이 시나리오에서 

중위도 재조림은 온실가스 강제력 시나리오만 고려한 경우와 비교하여 추가적인 국지적 온난화를 이끌었다. 

이런 모의실험은 미래 토지피복변화의 효과가 다른 지역, 특히 아마존과 인도양 주변 지역의 토지피복변화에 기인한 원격

상관효과와 국지적인 토지피복영향이 결합하여 복합적 상호작용이 될 것이라는 것을 제시한다. 하지만, 이 토지피복변화 때

문에 미래기후효과의 잠재적인 결과를 전망하는 것은 두 가지 이유 때문에 어렵다. 먼저, 미래에 토지피복이 어떻게 변화하

는지에 대한 상당한 불확실성이 있다. 이런 상황에서, 과거는 미래에 발생할지도 모르는 토지변형의 유형에 대한 좋은 지표

가 아닐지도 모른다. 예를 들면, 토지피복변화가 기후변화 완화(예를 들면, 탄소교환)의 일부분이 되면, 토양에서 탄소격리와 

추가적인 토지피복 변화과정을 포함한 다수의 추가적인 요인들은 시나리오 개발 방안에서 통합 되어야 필요가 있을 것이다.  

둘째, 현재 과정 모델은 인간에 의한 토지피복변화의 모든 잠재적인 영향을 모의할 수 없다. 도시 시스템, 농경지시스템, 

생태계 교란 레짐(예를 들어, 산불) 그리고 토양 영향과 같은 과정들은 아직 잘 재현되지 않는다.

의를 가진다(8장 참조). 평균적으로 중위도 폭풍경로 에디는 

적도방향으로 이동하고(Yin, 2005), 서 오스트레일리아 남서

부에서 겨울철 깊은 골이 과도하게 재현된다(Hope 2006a,b).  

어떻게 이런 편의가 기후변화 모의에 영향을 미치는지는 불

확실하다. 중위도 저기압의 효과인 내륙 쪽으로 너무 멀리 

확장함으로써, 편서풍과 폭풍경로가 극 쪽으로 이동한다는 

결과가 과장될지도 모른다고 가정될 수 있다. 하지만 이 가

설을 조사하기 위한 연구들이 아직까지 이루어지지는 않았

다.

주변 해양에서 모의된 지표면 온도는 전형적으로 관측보

다 더 온난하지만 합성해서 최고 1℃ 정도이다. 이런 약한 

온난 편의에도 불구하고, 앙상블 평균온도는 특히 겨울에 한

랭 편의 2℃ 보다 큰 대륙의 남동과 남서부의 육지에서 차가

운 쪽으로 편의 되었다. 대규모에서 강수는 또한 약간의 계

통적 편의를 가진다(보충자료 표 S11.1참조). 북 오스트레일

리아를 평균하면, 중간값 모델오차는 관측된 강수보다 20% 

더 크지만 각각의 모델에서 편의의 범위는 더 크다(–
71~+131%). 이로 인하여 각각의 모델의 많은 신뢰에 관해서 

비관적이다. 이것과 일치되게 Moise et al.(2005)은 오스트레

일리아 몬순강우의 모의를 CMIP 2단계(CMIP2)에 포함된 많

은 AOGCM 모의실험의 주요한 결점으로 인식하였다. 남 오

스트레일리아 지역에서 중간값 연 편의는 ‐6%이고, 편의의 

범위는 ‐59~+36%이다.  대부분의 모델에서 북서지역은 너무 

습하고 북동과 동쪽 해안에서는 너무 건조하며, 중앙 건조지

역은 건조함이 불충분하다. 

TAR에서 사용된 AOGCMs에서 오스트레일리아 모의실험

은 최근에 일련의 국가와 주정부‐근거한 기후변화 예측연구

의 한 부분으로써 아주 자세히 조사되었다(예를 들면, 

Whetton et al., 2001; Cai et al., 2003b; McInnes et al., 

2003; Hennessy et al., 2004a,b; McInnes et al., 2004). 몇몇 

고해상도의 지역 모의실험이 또한 이 과정에서 고려되었다. 

일반적인 결론은 오스트레일리아 기후의 대규모 특징은 아

주 잘 모의된다는 것이다. 겨울철에서 비록 이것이 더 고해

상도 모의실험에서 완화되더라도, 지형 변동성이 강하게 영

향을 미치는 남쪽에서 기온패턴이 더 약하게 모의된다. 

TAR AOGCM 모의실험의 세트가 또한 뉴질랜드 지역에 대

해 Mullan et al.(2001a)에 의해 평가되었는데 비슷한 결론을 

보였다.

이 모델은 태평양에서 ENSO와 관련된 변동성과 태평양 

넓이규모에서 기온과 강우의 원격상관 패턴을 재현할 수 있

지만, 상세규모(뉴질랜드지역에서와 같이)에서 모델성능에서 

상당한 편차가 있었다. 

CSIRO AOGCM에 의해 모의된 것처럼 오스트레일리아 

지역에서 십년 규모 변동성 패턴은 Walland et al.(2000)에 

의해 고찰되어 지고, Power et al.(1998)의 관측연구와 “넓은 

의미에서 일치”를 발견하였다. 더 작은 규모에서 Suppiah et 

al.(2004)은 관측을 배경으로 하여 빅토리아에서 강우편차와 

기압편차 사이의 모의된 상관관계를 비교하여 직접적으로 

강우 생성과정을 평가하였다. 그들은 이런 연계가 겨울과 가

을철에서 대부분의 모델에서 잘 모의하지만, 봄과 여름철에

서 잘 모의되지 않는다는 것을 발견하였다. 이런 결과로, 그

들은 봄과 여름철에 전망된 강우 변화는 신뢰도가 더 작다
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그림 11.16. 1906~2005년까지 두 개의 오스트레일리아 육지지역 대해 
1901~1950년 기간에 대비한 기온편차(검은 실선)와 알려진 강제력을 
통합한 MMD모델에 의해 모의된 기온편차(붉은색 음영); 그리고 A1B 
시나리오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~ 2100년까지 전망된 기온
편차(오렌지색 음영). 오렌지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나
리오(푸른색), A1B 시나리오(오렌지색)와 A2 시나리오(붉은색)에 대해
서 2091~ 2100년까지 전망된 변화의 범위를 나타낸다. 이 그림의 구축
에 대한 좀더 자세한 내용은 박스 11.1과 11.1.2절에 나타내었다.

고 봐야 한다고 경고했다.

Pitman and McAvaney(2004)은 지표 에너지 균형의 재현

방법을 이용하여 대한 오스트레일리아 기후에 대한 GCM 모

의실험의 민감도를 조사하였다. 그들은 변동성 모의실험의 

질이 지표면 모델에 의해 강하게 영향을 받지만, 기후평균의 

모의실험과 지구온난화 모의실험에서 이런 평균변화는 사용

된 방안에 덜 민감함을 발견한다. 통계적 상세화 방법은 오

스트레일리아 지역에서 사용되어졌고, 넓은 규모 관측값 또

는 기후모델 예측인자 장에 기초하여 관측소 기온과 강우의 

평균, 변동성, 극 값을(Timbal and McAvaney, 2001; Charles 

et al., 2004; Timbal, 2004)재현하는데 좋은 성능을 증명하였

다. Charles et al.(2004)의 방법은 관측소 강우의 일 시간규

모에서 공간적 일관성을 나타낼 수 있으므로, 수문적 적용에 

타당성을 높였다.

11.7.3 기후전망

MMD 모형 이외에 수많은 연구들이 초기 모델을 통해 수

행되어졌다. 최근 지역평균 전망은 Giorgi et al.(2001b)과 

Ruosteenoja et al.(2003)에 의해 제공된다. CSIRO(2001)의 가

장 최근의 국가 기후변화 전망은 8개 AOGCM의 결과와 한 

개의 고해상도 지역 모의실험을 기초로 하였다. 전망에서 사

용된 방법론(그리고 모의실험)은 Whetton et al.(2005)에 의

해 설명되어지고, Whetton et al.(1996)에서 초기 전망에 대

해서 설명한 것을 근접하게 따른다.  각각의 주와 그 외의 

지역에 대한 더 자세한 전망은 최근 몇 년 동안에 또한 준비

되어왔다(Whetton et al., 2001; Cai et al., 2003b; McInnes et 

al., 2003, 2004; Hennessy et al., 2004a,b; IOCI, 2005). 이 

연구는 더 최근의 평가에 포함된 가증발량과 바람과 같이 

추가적인 변수들과 함께, 기온과 강수에 집중되었다. 

역학적으로 상세화 된 전망의 범위는 DARLAM 지역 모

델(Whetton et al., 2001)과 오스트레일리아 전역에 60km 해

상도, 태즈메이니아에 대해 14km로 축소한 해상도를 가진 

CCAM 확장된 격자 모델(McGregor and Dix, 2001)을 사용

하여 오스트레일리아 대해서 수행되었다. 전망들은 최근 

CSIRO AOGCM 전망으로부터 얻은 강제력을 사용한다. 통

계적 방법을 사용한 상세전망 기후변화는 최근에 또한 오스

트레일리아의 일부 지역(예를 들면, Timbal and McAvaney, 

2001; Charles et al., 2004; Timbal, 2004)과 뉴질랜드(Mullan 

et al., 2001a; Ministry for the Environment, 2004)에 대해서 

수행되었다.

11.7.3.1 평균기온

남과 북 오스트레일리아 지역에서 모두 21세기에 MMD‐
A1B에서 전망된 온난화는 20세기에 관측된 것을 넘어서는 

유의한 온난화 가속도를 나타낸다(그림 11.16). 온난화는 주

변해양에서 보다 크지만, 지구평균 온난화와 비슷하거나 약

간 크다. 30°S(SAU)의 남부지역에서 평균하면, 대부분의 모

델에서 2100년 중간값 온난화는 2.6℃(사분위수 범위는 2.

4℃~ 2.9℃)이지만, 그에 반해 30°S(NAU)의 북부지역에서 

평균된 중간값 온난화는 3.0℃(범위는 2.8℃~ 3.5℃)이다. 온

난화의 계절주기는 약하지만, 여름철(DJF)에서 더 큰 값(그

리고 모델 전망간에 더 큰 산포도)을 가진다. MMD 모델 전

체에서 이 온난화는 지구 평균온난화와 0.79의 상관계수를 

가지며 잘 상관되어 있고, 그 결과 모델 간 변동의 절반은, 

많은 다른 지역처럼, 국지적 요인들보다 지구규모의 요인들

에 의해 통제되어진다. 반응의 범위는 상당하지만 지구 평균
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온난화 반응에서 나타난 범위보다 약간 더 작고, B1, A1B와 

A2 시나리오 하에서 상응하는 기간의 온난화는 지구평균 반

응의 비율에 가깝다. 이 온난화는 태즈메이니아와 뉴질랜드

의 남쪽 섬과 같은 해안지역에서 보다 작은 온난화를, 중앙

과 북서 오스트레일리아에서 더 큰 온난화를 가지고 있어, 

아‐지역마다 다르다(그림10.8 참조).

이런 결과들은 초기연구에서 설명되어진 것과 대체로(그

리고 많은 세부항목에서) 비슷하고, 그래서 이러한 초기연구

의 다른 면들도 타당한 것으로 남아 있다고 가정할 수 있다.  

CSIRO(2001) 전망에 대해서 패턴 스케일링 방법은 SRES 시

나리오를 기초로 2030~2070년과 기간 동안에 대해서 

IPCC(2001)에 의해 주어진 지구 온난화의 범위에 의해 다시 

스케일링된 변화의 패턴을 제공하기 위해 사용되어졌다. 

2030년경에 온난화는 대부분의 오스트레일리아에서 0.4~ 

2℃까지 이고, 몇몇 해안지역과 태즈메이니아에서 온난화가 

약간 덜 되고, 북서지역에서는 약간 더 온난화된다. 2070년

경에, 대부분의 오스트레일리아에서 연 평균기온은 2030년

에 대해 비슷한 공간 변동을 가지며 1~ 6℃까지 증가한다. 

역학적으로 상세화된 평균기온변화는 전형적으로 AOGMCs

를 기초로 한 모습과 아주 상당하게 다르지 않다(예를 들면, 

Whetton et al., 2002 참조). 

11.7.3.2 평균 강수

MMD 모델로부터 전망된 강수 변화의 요약은 그림 11.17

과 표 11.1에 나타내어져 있다. 가장 확실한 특징은 남쪽 해

안을 따라서 JJA에(태즈메이니아를 포함하지 않는)과 연평

균에서 강우가 감소하고, SON에서 감소 또한 확실하다. 

A1B시나리오 하에서 오스트레일리아 남부지역에 대한 2100

년의 JJA 백분율 변화는 –26~–7%의 사분위수 범위를 가지

고, Tebaldi et al.(2004b)의 확률방법을 사용하여 같은 범위

를 비교해 보면, –13~–6% 이다(보충자료 표 S11.1). 편서풍

의 극 쪽으로의 이동 그리고 그 안에 저기압 때문에, 모든 

계절에서 대륙의 남부에서 큰 감소가 있지만(Cai et al., 

2003a; Yin, 2005; 10장), 이런 감소는 폭풍경로가 적도 쪽으

로 더 움직이는 겨울 동안에 대륙으로 확장된다. 폭풍이 오

스트레일리아의 경도를 거쳐갈 때, 폭풍경로의 극 쪽으로의 

이동에 기인하여, 가장 강한 영향이 앙상블 평균 건조함이 

15~20%의 범위에 있는 남서지역에서 존재한다. 

Hope(2006a,b)은 MMD 모의실험에서 남‐서 오스트레일리아

로부터 떨어져서 폭풍의 남쪽이나 경도 쪽으로 이동을 보여

준다. 오스트레일리아의 동쪽과 뉴질랜드에서 주요 폭풍경

로는 적도 쪽으로 더 향하고, 극쪽으로의 이동과 관련된 북

부/남부 건조화/습윤화 패턴은 마찬가지로 더 적도 쪽으로 

이동된다. 이 결과는 남섬(특히, 섬의 남쪽 절반)에서 강우증

가와 북섬의 북쪽지역에서 감소 가능성을 동반하는 확고한 

전망이다. 남섬에서의 증가는 큰 지형에 의해 조절될 것 같

고(박스 11.3 참조) 주요한 산맥의 풍상측에 주로 나타날 확률

이 높다.

모의된 강수 변화의 다른 방향은 덜 확실하다. 오스트레

일리아의 동부 해안에 대해 모델에서 여름철에 강수증가에 

대한 경향성이 있고, 강수량 약간의 감소를 가지며 겨울철에 

감소하는 경향성이 있다. 하지만, 모델 사이의 이러한 특징

의 일관성은 약하다. 

이런 결과는 초기의 GCM 모의실험에 근거한 결과와 대체

로 일치한다. 9개 모의실험의 범위에 기초한 CSIRO(2001)의 

전망에서 연평균 강우 변화의 전망된 범위는 남서와 남부에

서 감소하는 경향이 있으나, 다른 곳에서 더 혼합된 결과를 

보여준다(Whetton et al., 2005). 계절적 결과는 강우가 겨울

과 봄철에 오스트레일리아 남부와 동부에서 감소하는 경향

을 보여주고, 가을철에 내륙에서 증가하고, 여름철에 동해안

을 따라서 증가하는 경향을 보여준다. Moise et al.(2005)은 

또한 대기 중의 CO₂가 일 년에 1%이하로 증가하는 18개의 

CMIP2모의실험에서 남 오스트레일리아 전역에 겨울철 강우

감소에 대한 경향성과 동 오스트레일리아의 강우 증가에 대

한 약한 경향성을 발견했다. 

Whetton et al.(2001)은 고해상도 지형의 포함이 빅토리아

의 일부에서의 강우 변화의 모의된 방향을 반대로 할 수 있

었던 것을 증명한다(박스 11.3 참조). GCMs에 의해 직접 모

의했을 때 강한 강우감소를 모의한 지역에서 두 개의 다른 

상세화 방법(Charles et al., 2004; Timbal, 2004)이 관측 강우

변화의 특징을 얻기 위해 적용되었다(IOCI, 2002, 2005; 

Timbal, 2004). 비록 그 변화의 크기가 Timbal(2004) 연구에

서 GCM에 비해 완화되었더라도, 그 상세화된 결과들은 지

속적으로 모의된 감소를 보여준다. 뉴질랜드에 대해 상세화 

된 강우전망(몇몇 6개 GCM으로부터 다른 결과를 통합하여)

은 섬 전체에서 강한 변동성을 보여준다(Ministry for the 

Environment, 2004). 나타난 상황은 전구 모의실험에서 위에

서 설명되어졌던 강수 변화의 패턴이 여전히 나타나지만, 강

수의 변화는 섬의 풍상측에 집중되어있고, 남부에서 강우의 

증가는 서부에 집중되어 있고, 북부에서 감소는 동부에 집중

되어 있다는 것이다.

11.7.3.3 적설면적

강수가 눈으로 떨어질 가능성은 기온이 증가함에 따라 감

소할 것이다. Hennessy et al.(2003)은 CSIRO(2001) 전망기온

과 강수 변화 하에서 오스트레일리아 알프스에서 강설량과 
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그림 11.17. MMD‐A1B모의로부터 얻은 오스트레일리아와 뉴질랜드 기온과 강수 변화. 윗줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999년 기간과 
2080~2099년 기간 사이의 연평균, DJF, JJA 기온변화. 중간 줄: 강수의 % 변화에 대한 것을 제외하고 윗줄과 같음. 아랫줄: 21 개 모델 중 강수의 
증가를 전망한 모델 수.

적설을 모델 하였고, 적설면적의 매우 현저한 감소를 얻었

다. 적어도 30일의 적설면적을 갖는 전체 고산지역은 2020년

경에 14~54%, 2050년경에 30~93%로 감소한다. 남부 알프스

에서 전망된 겨울철 강수 증가 때문에, 산악적설은 뉴질랜드

에서 감소할 것이라는 것은 덜 분명하다(Ministry for the 

Environment, 2004; 박스 11.3 참조). 하지만, 뉴질랜드에서 

평균 눈 녹은 물의 현저히 감소(A1B 시나리오 하에서 2040

년까지 60%)는 강수의 변화가 거의 없다고 모의한 전 지구 

모델에서 고해상도 아‐격자 규모 산악지형을 사용하여 Ghan 

and Shippert(2006)에 의해 모의 되었다.

11.7.3.4 가 증발량 

Walsh et al.(1999)의 방법을 사용하여 증가된 온실기후모

델 모의실험의 범위에 대해서 오스트레일리아 지역에서 가

증발량의 변화가 계산되었다(Whetton et al., 2002; Cai et 

al., 2003b; McInnes et al., 2003, 2004; Hennessy et al., 

2004a,b). 모든 경우에서 가증발량의 증가가 모의되었고, 거

의 모든 경우에서 수증기균형 부족이 더 커졌다. 이것은 증

가된 온실조건 하에서 더 건조하게 되는 오스트레일리아 환

경의 강한 징후를 제공했다. 

11.7.3.5 온도와 강수의 극값

오스트레일리아(예를 들면, Whetton et al., 2002)에 대해

서 분석이 수행된 곳에서 모의된 변동성 변화에 기인하여 

온도 극값의 변화에 대한 영향은 평균의 변화의 효과에 비

해 작다.

그러므로 온도 극값의 변화에 대한 대부분의 지역평가는 

전망된 평균온도 변화를 매일의 관측지점 자료세트에 더한 

것에 기초하였다. CSIRO(2001) 전망된 평균기온변화 시나리

오에 기초하면 멜버른에서 여름마다 35℃ 이상인 평균일수
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는 현재 8일에서 2030년경에 9~12일로, 2070년경에 10~20일

으로 증가할 것이다(CSIRO, 2001). Perth에서 그러한 고온일

은 현재 15일에서 2030년경에 16~22일로, 2070년경에 18~39

일로 증가할 것이다(CSIRO, 2001). 다른 한편, 추운 날들은 

훨씬 덜 나타나게 된다. 예를 들면, Canberra에서 현재 0℃ 

아래 최저기온을 갖는 44일의 겨울일수는 2030년경에 30~42

일, 2070년경에 6~38일로 전망된다(CSIRO, 2001). 

뉴질랜드에서 극값의 변화는 유사한 방법론과 모의실험을 

사용해서 평가되었다(Mullan et al., 2001b). 2100년경에 5~30

일인 0℃이하 일수의 연간 빈도수 감소는 뉴질랜드에 대해

서, 특히 낮은 북 섬과 남 섬에 대해서 전망되었다. 2100년경

에 10~50일의 25℃이상의 연간일수 증가가 전망된다. 

최근에 GCM와 지역적 모델연구의 범위는 오스트레일리

아 지역에서 강화된 온실 조건하에서 일 강우의 극값을 증

가시키는 경향을 확인했다(예를 들면, Hennessy et al., 1997; 

Whetton et al., 2002; McInnes et al., 2003; Watterson and 

Dix, 2003; Hennessy et al., 2004b; Suppiah et al., 2004; 

Kharin and Zwiers, 2005). 보통, 강우 극값 사례의 재현기간

은 21세기에 반감된다. 이 경향성은 평균 강우가 감소하는 

것으로 모의 될 때 적용할 수 있지만, 이런 감소가 현저할 

때 꼭 그런 것은 아니다(Timbal, 2004 참조). 최근에 

Abbs(2004)는 CSIRO GCM에 의해 모의된 것처럼 북 New 

South Wales과 남 Queensland에서 현재사례와 증가된 온실

가스 사례의 극한 일 강우 발생을7km해상도로 역학적으로 

상세화하였다. 재현기간의 범위에 대해서 상세화된 극값 사

례는 관측과 잘 비교 하였고 2040년에 대하여 강화된 온실 

모의실험은 40년에 1번 사례에서 15년에서 1번 사례를 가지

며 크기에서 약 30% 정도의 증가를 보였다. 비록 Semenov 

and Bengtsson(2002)에 기초한 Ministry for the 

Environment(2004)의 최근 분석이 극한 겨울 강우(95분위 

수)에 대해서 ‐6~+40% 사이에서 변화할 것에 대한 잠재성을 

나타내지만, 뉴질랜드에서 강우극값의 전망된 변화에 대해

서 행해진 연구는 적다.

GCMs이 평균 강우의 감소를 모의하는 곳에서 건조 극값

(가뭄)의 빈도가 증가한 것으로 예상될 수 있다. Whetton 

and Suppiah(2003)는 빅토리아에서 모의한 심각한 강우부족

의 월간 빈도수를 조사하였고, 그것은 고려된 대부분의 모의

실험에서 큰 평균강우 감소를 보여준다. 2050년경에 몇몇 경

우에 2배를 가지며, 대부분 모의실험에서 강우 부족 빈도의 

상당한 증가가 있다. 조금 다른 접근 방법을 사용하여 가뭄

의 빈도 수의 증가는 남 오스트레일리아, New South Wales

과 Queensland 지역에 대해서 또한 입증되었다(Walsh et al., 

2002; McInnes et al., 2003; Hennessy et al., 2004c). Mullan 

et al.(2005)은 뉴질랜드에서 2080년대까지 두 섬의 동쪽에서 

가뭄 빈도의 유의한 증가가 있을 지도 모른다는 것을 보인

다.

11.7.3.6 열대성 저기압

오스트레일리아 지역에서 열대성 저기압 활동의 변화에 

대한 많은 최근의 지역모델에‐기초한 연구는 강화된 온실 조

건하에서 수, 경로 그리고 강도의 관점에서 조사하였다(예를 

들면, Walsh and Katzfey, 2000; Walsh and Ryan, 2000; 

Walsh et al., 2004). 빈도와 이동의 지역적 변화에 관해서 명

확한 모습은 없지만 강도의 증가가 나타났다. 예를 들어, 

Walsh et al.(2004)은 CO₂가 3배가 되는 상태에서, 최대 풍

속이 30m/s보다 큰 폭풍이56% 증가한다는 것을 얻었다. 또

한 ENSO 변동이 이 지역에서 열대성 저기압 발생의 패턴에 

강한 영향을 미치는 것에 주의해야 하므로 미래 ENSO 행적

에 관한 불확실성(10.3장 참조)은 열대성 저기압 활동에 대

한 불확실성에 기여한다(Walsh, 2004). 열대성 저기압 특징 

변화의 전구 규모 평가는 10.3.6.3절을 보라.

11.7.3.7 바람

겨울철에 MMD 앙상블 평균으로 전망된 해면기압 변화는 

그림 10.9에서 보여준다. 오스트레일리아의 대부분은 고기압 

편차의 중앙의 북쪽에 놓여있다. 이 계절에서 30°S 근처에 

최대 기압의 평균적 위도를 가지며, 이것은 내륙과 북부지역

에서 평균바람의 적절한 강화에 해당하고 남쪽 해안에서 평

균 편서풍의 약간의 약화에 해당하며 이것은 Hennessy et 

al.(2004b)과 일치한다. 고해상도 모델결과(McInnes et al., 

2003)를 이용한 이 지역의 일 극한 바람에 대한 연구는 2030

년경에 여름철 동안 오스트레일리아의 북쪽 절반과 해양인

근의 전역에서 10%까지 증가를 나타낸다.  겨울철에 기압경

도는 뉴질랜드의 남 섬에서 바람세기의 증가를 포함하여 증

가할 것으로 전망된다(그림 10.9 참조). 이 증가는 모든 

MMD‐A1B 전망에서 나타난다.

11.8 극지역

극지역에서 전망된 기후변화의 평가:

북극지역은 금세기 동안 대부분의 지역에서 온난화될 확

률이 매우 높고, 연평균 온난화는 전지구 평균온난화를 초과

할 확률이 매우 높다. 온난화는 겨울철에 가장 클 것으로 전

망되고, 여름철에 가장 작을 것으로 전망된다.  
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북극의 연강수는 증가할 확률이 매우 높다. 상대적으로 

강수의 증가는 겨울철에 가장 크고, 여름철에는 가장 작을 

것이라는 확률이 매우 높다. 

북극의 해빙은 넓이와 두께가 감소할 확률이 매우 높다. 

북극 바다의 순환이 어떻게 변할 것인 가는 불확실 하다. 남

극은 더 따뜻해 질 것이고, 대륙에서 강수도 증가할 것 같

다. 극 지역에서 변화될 극한 온도와 극한 강수 사례의 빈도

가 얼마만한 범위로 변할 것인지는 불확실하다.

극 기후는 경년, 10년, 더 긴 시간규모에서 커다란 자연변

동성을 포함하며 이러한 변동성은 불확실성의 중요한 근원

이다. NAM 또는 ENSO와 같이 기초가 되는 원격상관의 경

향에 대한 전망은 본질적인 불확실성을 담고 있다(10장 참

조). 게다가 극기후시스템의 이해는 다양한 독특한 되먹임을 

포함하는 복잡한 대기‐육지‐빙설권‐해양‐생태계 상호작용에 

기인하며 여전히 불완전하다. 모델에서 특히 잘 재현되지 않

는 과정은 구름, 행성경계층 과정과 해빙이다. 추가로 전구 

모델의 해상도는 극 바다에서 중요 과정을 해독하기에 여전

히 적합하지 않다. 이 모든 것이 미래전망에서 신뢰성을 줄

일지도 모르는 현재와 미래 보다 큰 범위를 제공한다. 심각

한 문제는 특히 남극에서 모델 평가와 과정지식을 발전시키

기 위한 관측의 부족이다.

11.8.1 북극권

11.8.1.1 핵심과정

북극 기후는 대기, 빙권, 해양, 육지, 생태계와 그 안에서 

수많은 비선형 상호작용에 기인한 독특한 복잡함에 의해 특

징지어진다. 해빙은 특히 알베도를 통해 북극 기후에서 결정

적인 역할을 한다. 얼음면적의 감소는 지면에서 태양복사의 

흡수를 증가시켜 온난화를 유도한다. 상당한 저주파 변동성

이 여러 대기와 해양 매개변수에서 분명하고(Polyakov et 

al., 2003a, b), 이것은 극 변화의 탐지와 원인을 복잡하게 한

다. 자연적인 수십년 변동은 1920~ 1940년대에 커다란 온난

화를(Bengtsson et al., 2004; Johannessen et al., 2004), 이후 

1960년대까지 냉각화를 부분적으로 설명하는 것으로써 제시

되었다. 모델과 관측 모두에서 월 기온의 경년변동은 고위도

에서 최대이다(Räisänen, 2002). 연간과 10년 시간규모에서 

대기의 자연변동 패턴은 북극 기후에서 중요한 역할을 한다. 

그러한 패턴은 NAM, NAO, PNA, PDO패턴을 포함한다. 이

들은 북극 지역 강수와 기온 편차와 밀접하게 연관되어 있

다(박스 3.4 와 3.6절 참조). 예를 들어, 양의 NAM/NAO 위

상은 시베리아의 온난 습윤한 겨울과 그린란드의 서부와 캐

나다의 북동부의 한랭 건조한 겨울과 관련되어있다. 비록 그

것이 지난 5년 동안 장기 평균상태 가까이로 되돌아 가고 있

지만 NAM/NAO는 지난 30~40년 이상 양의 위상 쪽으로 향

하는 경향을 나타낸다(3.6절 참조).  미래에 전구모델은 21세

기 동안 NAM/NAO에서 양의 경향을 전망한다(10.3절 참

조). 20세기 동안 북태평양에서 본질적인 10년 에서 수십년 

대기 변동이 있었고, 이것은 알류샨 저기압 강도의 변동과 

연관되어 있으며, PDO에서 북태평양SST와 함께 변화한다

(3.6절 참조). 보다 동쪽으로 이동된 알류샨 저기압은 알래스

카로 온난 습윤한 공기를 운반한다. 몇몇 연구들이 Brooks 

Range가 북극 알래스카를 북태평양 원격상관 패턴과 관련된 

많은 변동성으로부터 효과적으로 분리 시킨다고 제시한 반

면(예를 들면, L’Heureux et al., 2004), 다른 연구들은 알래

스카 및 뷰포트‐추크치족 지역의 기후와 북태평양 변동 사이

의 관계를 발견했다(Stone, 1997; Curtis et al., 1998; Lynch 

et al., 2004). 북태평양에서의 변동 패턴과 기후변화에 대한 

그들의 영향은 잠재적으로 다른 기초적인 메커니즘을 갖는 

몇몇 패턴(NAM, PDO, PNA)의 존재에 기인하여 특히 구분

하기 어렵다(3장 참조). 

11.8.1.2 현재기후를 모의하는 모델의 기술

많은 과정들은 여전히 빈약하게 이해되고 따라서 기후모

델에서 난제로 계속 나타난다(ACIA, 2005). 더욱이 북극의 

모의실험 평가는 관측의 불확실성 때문에 어렵다. 몇 개 안 

되는 유용한 관측은 시간과 공간적으로 드문드문 분포되어 

있고 다른 자료셋은 상당히 다르다(Serreze and Hurst, 2000; 

ACIA, 2005; Liu et al., 2005; Wyser and Jones, 2005). 이것

은 특히 강수 관측에서 계속 유지되는데, 특히 추운 환경에 

문제가 된다(Goodison et al., 1998; Bogdanova et al., 2002).

전체 북극 대기 RCM은 사용되지 않는다. 분석된 측면과 

해빙 경계조건에 의해 유도 했을 때 RCM은 GCM에 비해 

북극에서 더 작은 기온과 강수편의를 보여주는 경향이 있다. 

이것은 해빙 모의편의와 저위도로부터 기원된 편의가 북극

에서 GCM결과의 오염에 본질적으로 기여한다는 것을 나타

낸다. 하지만, 매우 제한된 실험 설계 하에서 조차도, RCM 

모의실험의 모델 산포가 상당할 수 있다(Tjernström et al., 

2005; Rinke et al., 2006). 북극에서 결합된 대기‐얼음‐해양 

RCMs의 구축은 최근 개발된 것이다(Maslanik et al., 2000; 

Debernard et al., 2003; Rinke et al., 2003; Mikolajewicz et 

al., 2005).

온도

MMD 앙상블 평균온도의 모의된 공간패턴은 연변화에 대

해 관측과 밀접하게 잘 일치한다. 일반적으로 모의실험은 
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그림 11.18. 상단: 알려진 강제력을 통합한 MMD모델들에 의해 모의했
을 때(붉은색 음영), 1906 2005년까지 북극전체 육지지역에 대해 
1901~1950년 기간에 대비한 기온편차(검은 실선); 그리고 A1B 시나리
오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~ 2100년까지 전망된 기온편차(오
렌지색 음영). 오렌지색 봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나리오(푸
른색), A1B 시나리오(오렌지색)와 A2 시나리오(붉은색)에 대해서 
2091~ 2100년까지 전망된 변화의 범위를 나타낸다. 고려중인 10년간 
그 지역의 50%미만에 대해서 관측이 존재하는 곳에서는 검은색 선이 
파선으로 표시되었다. 하단: 남극대륙에 대해서 동일하게 나타냈지만 
관측은 1936~2005년에 대해서 나타냈고 편차는 1951~2000년에 대비하
여 계산하였다. 이 그림의 구축에 대한 좀더 자세한 내용은 박스 11.1
과 11.1.2절에 나타내었다.

ERA40 재분석 보다 1~2℃ 더 낮다. 예외적으로 바렌츠해

(특히 겨울/봄)에서 6~8℃의 한랭 편의 최대를 보이는데, 이

것은 이 지역에서 과대평가 된 해빙에 의해 야기된다

(Chapman and Walsh, 2007; 8.3절 참조). 초기의 모델 버전

과 비교하면, 바렌츠, 노르웨이해, 오호츠크해에서 연평균온

도 모의실험은 향상되었다. 하지만 북극해 중심과 알래스카

의 높은 지대, 북서부 캐나다에서는 약간의 왜곡이 지적 되

었다(Chapman and Walsh, 2007). 그 평균 모델 앙상블 편의

는 전체 모델의 기온 산포와 비교하면 비교적 작다. 각각의 

MMD 모델에 있어서 연평균 RMS오차의 범위는 2~7℃ 이다

(Chapman and Walsh, 2007). 이전의 모델과 비교하여, 

MMD‐모의실험 된 온도는 겨울철 모델 전체에서 잘 일치하

지만, 여름철에는 덜 일치한다. 크기와 공간패턴 모두에서 

모의 된 경년변동과 관측된 경년변동 사이에 상당한 일치가 

있다.

강수

AOGCM‐모의된 연중 월강수는 모델 간에 본질적으로 다

르다. 하지만 MMD 앙상블 평균의 월평균은 다른 관측된 데

이터셋의 범위 안에 있다. 이것은 특히 가을에서 봄철

(Kattsov et al., 2007)까지 초기의 모의실험(Walsh et al., 

2002; ACIA, 2005)들과 비교했을 때 개선된 것이다. 앙상블 

평균 편의는 계절에 따라 다르게 변하며, 봄철에는 아주 크

게, 여름철에는 아주 작게 남는다. 연간 편의패턴(북극의 대

부분 지역에서 양)은 거친 산악 그리고 편의 된 대기의 폭풍

경로와 해빙면적에 의해 부분적으로 기인될 수 있다(8장 참

조). MMD 모델들은 20세기 동안 연 강수의 관측된 증가를 

모의했다(3.3절 참조).

해빙과 바다

현재의 MMD 모의실험에 있어서 북극해빙 편의는 8.3절

에서 논의 되었다. 실제 대기 강제력 하에서 북극해‐해빙 

RCMs은 북극해 순환의 알려진 특징과 관측된 해빙표류 패

턴들을 점점 더 잘 모의할 수 있다. Fram 해협과 바렌츠해

를 경유한 대서양 기원의 두 지류의 유입과 몇몇 저기압 순

환 셀의 중간 깊이에서 그들의 연이은 통과와 수송이 가장 

최근 모의 실험에서 존재한다(Karcher et al., 2003; Maslowski 

et al., 2004; Steiner et al., 2004). 대부분의 모델은 Beaufort 

환류의 염도가 지나치게 높은 값 쪽으로 편의 되므로 북극 

염분약층에서 담수저장량이 너무 적다. 몇 개의 잠재적인 원

인이 확인되었는데 그 중에는 북극 대륙붕 과정과 바람 강

제력의 편의 된 모의가 있다. 이러한 RCMs에 의한 대부분

의 하인드케스트 모의는 최근 10년 동안 북극 얼음부피의 

감소를 나타낸다(Holloway and Sou, 2002).

11.8.1.3 기후전망

온도

북반구 고위도의 온난화 최대값(극지 증폭)은 모든 AOGCM 

모의에서 일정하게 발견된다(10.3절 참조). 그 모의된 온난

화는 연평균 북극 MMD 모델에서 대략적으로 2배정도 전구 

평균 온난화를 능가한다. 반면 북극 중심의 겨울철 온난화는 

모델값을 평균했을 때 전구 연 평균 온난화보다 4배 정도 크

다. 이러한 크기는 이전의 연구에서 얻어진 것과 동등하다

(Holland and Bitz, 2003; ACIA, 2005). 관측과 20세기 모의

실험의 앙상블 평균 사이의 일치는 가까운 미래 전망

(2010~2029년)이 큰 수정 없이 기온, 빙하면적및 두께에서 

20세기 후반 경향을 계속 유지한다는 사실과 결합하여, 극지 

증폭량의 모델간 차이에도 불구하고 이러한 기본적인 극지 
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그림 11.19. A1B 시나리오 하에서 2080~2099년과 1980~1999년의 차이에 대해서 북극 지역 평
균기온과 %강수의 변화(60˚N 이북지역에 대해 평균)의 연주기. 굵은 선은 21MMD 모델들의 
앙상블 중간값을 나타낸다. 어두운 회색시역은 21개 모델중 25~75% 백분위수를 옅은 회색지
역은 모델의 전 범위를 나타낸다.

증폭된 온난화 패턴에 대해 신뢰도를 증가시킨다(Serreze 

and Francis, 2006).

21세기 말에, 전망된 북극의 연간 온난화는 5℃이고, 이것

은MMD‐A1B 앙상블 평균 전망에 의해 추정된다(11.8.2.3절, 

그림11.21). 2.8~7.8℃의 상당한 모델간 분포 범위가 있다(표 

11.1). 더 큰(더 작은) 평균 온난화는 A2(B1) 시나리오에서 

5.9℃(3.4℃) 로 나타나고, 비례하는 모델간 범위를 갖는다. 

전망된 온도에서 모델간과 시나리오간 변동성이 크고 비슷

한 크기이다(Chapman and Walsh, 2007). 바다와 육지 위에

서 가장 큰(가장 작은) 온난화는 겨울(여름)에 전망된다(표 

11.1, 그림 11.19). 하지만 온도변화의 계절적 크기는 육지보

다 해양에서 더 크다. 왜냐하면 여름철에는 녹는 해빙이 있

어서 온도를 빙점에 가깝게 유지하기 때문이다. 북극해 지역

의 지표기온은 일반적으로 북극 대륙의 지상기온 보다 더 

따뜻하다(여름철 제외). 개개의 모의된 변화의 범위는 여전

히 크다(그림 11.19, 표 11.1). 금세기의 말에 평균 온난화 범

위는 A1B시나리오 하에서 겨울철에 4.3~11.4℃, 여름철에 

1.2~5.3℃까지 이다.  그에 상응하는 5~95%에 신뢰구간은 

보충자료 표 S11.2에서 주어진다. 전구 온난화의 전체적인 

차이에 더하여, 부분적으로 지면 바람 장 편의와 관련된 해

빙을 모의하는데 있어서 어려움 뿐만 아니라 구름 방안의 

부족이 모델간 산포를 설명할지도 모른다. 21세기 후반의 반

응을 조사할 때, 내부변동성은 두 번째 역할을 한다.

A1B 시나리오(보충 자료 그림 S11.27 과 S11.11)에서 21

세기 말에 연평균온도반응 패턴은 북극해 중앙에서 확고하

고 큰 온난화에 의해 특징지어진다(5~7℃). 그리고 감소된 

해빙과 연관된 겨울철/가을철 온난화가 두드러진다. 비록 이

것이 현재 모의실험의 과도한 해빙면적의 제거에 의해 야기

된 과대 추정된 알베도 피드백으로부터 기인할 수 있지만 

최대 온난화는 바렌츠해에서 전망된다. 감소된 온난화(<2℃, 

몇 개의 모델은 약간 냉각되기도) 지역은 북대서양의 북쪽에

서 전망되는데, 이것은 모델 간에 일치한다. 이것은 MOC가 

약해지기 때문이다(10.3 절 참조).

북극 온도의 자연인 변동성은 다른 지역과 비교해서 크지

만, 신호는 잡음으로부터 분리될 만큼 충분히 크다(표 11.1). 

보다 더 국지적으로 보면 Chapman and Walsh(2007)에 의해 

묘사 되듯이, 알래스카는 아마 가장 작은 신호‐대‐ 잡음 비율

을 갖는 육지지역이고, 20년(2010~2029년) 평균온도가 MMD 

모델에서 1981~2000년 평균과 분명히 구분되지 않는 유일한 

북극지역이다. 하지만 심지어 여기서도 신호는 3개의 시나

리오 모두에서 세기 중반에 명확하다.

지역 온도반응은 순환패턴의 변화에 의해 변화된다(10장). 

겨울철 NAO 위상 변화는 북극 동부에서 5℃까지 수 십년 

온도변동을 유도할 수 있다(Dorn et al., 2003). MMD 모델에

서 전망한 겨울철 순환 변화는 증가하는 양의 NAM/NAO와 

일치하고(10.3절 참조), 그것은 북아메리카의 서부와 유라시

아 온난화를 강화시킨다. 여름철 순환변화는 스칸디나비아 

북부에 온난화 편차와 이것이 북극의 동부로 확장하여 대부

분의 알래스카에 한랭 편차를 갖기에 유리하게 전망된다

(Cassano et al., 2006). 하지만 이들 모델에서 북극 여름철 

종관 활동의 결함은 상세한 공간구조의 신뢰를 감소시킨다. 

더욱이 이들 순환‐유도된 온도변화는 MMD 모델에서 보여

준 상대적으로 균일한 여름철 온난화로 

변화시킬 만큼 충분히 크지 않다. 

RCMs에 의해 모의된 온도변화 패턴은 

GCMs에 의해 모의된 것과 아주 유사하

다. 하지만 그것들은 중규모 날씨시스템

과 해빙 가장자리와 연관된 대기‐해양 플

러스를 더 잘 표현하기 때문에 해빙의 가

장자리를 따라 증가된 온난화를 보여준다

(ACIA, 2005). 특히 여름철 대부분의 북

극해 중앙과 시베리아의 온난화는 아마도 

더 사실적인 현재의 눈쌓임 모의에 기인

하여 RCM 모의실험에서 더 낮게(2℃까

지) 되는 경향이 있다(ACIA, 2005). 캐나

다의 북부와 알래스카 지역에서 보여준 

것처럼 온난화는 지형고도, 적설면적과 

관련된 알베도 피드백에 의해 조절된다

(11.5.3참조). 
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그림 11.20. MMD‐A1B 전망에서 북극(60˚N 이북에 대해 평균)에서 
연 강수(%)와 온도(℃)(2080~2099년 빼기 1980~1999년)의 변화 사이의 
관계. 각 점은 한 모델을 나타낸다. 모델 앙상블 평균 반응은 원으로 
나타냈다.

강수

MMD 모의실험은 21세기 말에 북극에서 전반적인 강수 

증가를 보여준다(표11.1; 보충자료 그림 S11.28). 강수 증가

는 모델 사이에서 확실하고(표 11.1; 보충자료그림 S11.19) 

질적으로 잘 이해되며, 전망된 온난화와 관계된 수증기 수렴

에 기인한다(10.3절). 모델 앙상블에서 온도와 강수 변화 사

이의 매우 강한 상관관계는(대략 1℃ 온난화 당 5% 강수 증

가) 주목할 가치가 있다(그림 11.20). 그러므로 백분율로 나

타낸 강수 변화의 부호와 크기(1℃ 온난화 당)는 모델 사이

에 확고하다. 

전망된 변화의 공간적 패턴(보충자료 그림 S11.28)은 북극

해에서 최고 백분율 증가를 보인다(30~ 40%). 그리고 북대

서양의 북부에서 가장 작을 것(그리고 약간 감소하기 까지

도)으로 보인다(<5%). 21세기 말까지 연 평균 북극 강수의 

전망된 변화는 18%의 MMD‐A1B 앙상블 중간값을 가지며, 

10~28%로 변화한다(표 11.1). 더 큰(더 작은)평균 강수 증가

는 A2(B1)시나리오에서 22%(13%)로 나타낸다. 백분율 강수 

증가는 겨울철에 가장 크고 여름철에 가장 작으며, 전망된 

온난화와 일치한다(그림 11.19; 표 11.1). 강수 전망의 모델

간 산포는 상당히 크다(그림 11.19; 표 11.1). Tebaldi et 

al.(2004a)의 백분율 강수 변화 백분율의 5~95번째 백분위 

신뢰구간은 겨울철에 3~36%이고, 여름철에 5~19%이다(보충

자료 표 S11.2).

다양한 시나리오에 대한 전망의 차이는 21세기의 전반기

에는 작지만 나중에는 증가한다. 공간적 영역이 더 작아질 

때(ACIA, 2005) 모델 사이의 차이는 빠르게 증가한다(ACIA, 

2005).  강수변화의 지리적인 변동은 주로 종관 순환패턴의 

변화로 결정된다. 겨울 동안 MMD 모델은 강한 북극 고기압

(아이슬란드 저기압) 패턴의 빈도 감소(증가)를 전망한다. 이

것은 캐나다 서부 해안, 알래스카 남동부DHK 북대서양에서 

스칸디나비아로 펼쳐진 지역을 따라서 강수증가에 유리한 

패턴이다(Cassano et al., 2006). RCMs 전망은 넓은 스케일의 

메시지를 지지하는 반면 기대했던 국지와 지역상세를 증가

시킨다(ACIA, 2005). 

21세기 말경에MMD‐A1B 앙상블‐전망된 강수 증가는 특히 

연 강수RHK 추운 계절(겨울/가을)의 강수에서 뚜렷하다(표 

11.1). 하지만 몇 개의 지역과 계절(특히 대서양 영역과 보통 

여름철)에서 국지 강수 변화는 자연적 변동으로부터 구별하

기 어렵게 남아있다(ACIA, 2005).

온도와 강수의 극값

몇 안 되는 연구만이 북극에서 극값 사례의 미래변화를 

분석했다. 하지만 MMD 모의실험은 평균온도와 강수 증가

가 아주 따뜻하고 습윤한 겨울과 여름의 빈도증가와 결합되

어 있다는 것을 나타낸다. 11.1.2 절에서 극한 계절의 정의

를 사용하여, 모든 모델 전망에서 모든DJF와 JJA 계절은 

2080~2099년 기간 동안에 ‘대단히’ 따뜻하다(표 11.1). 그에 

상당하는 극한 우기의 수는 DJF와 JJA에서 90~85%이다. B1

하에서 우기에 대한 빈도는 더 적은데(~63%) 이것을 제외하

고 다른 시나리오에서 극값의 빈도는 매우 유사하다. 

설빙권

북반구 해빙, 눈과 영구 동토층 전망은 10.3절에서 논의 

된다; 북극의 빙하와 그린란드 빙상에서 지표 질량균형의 전

망된 변화는 10.3 절과 10.7절에서 논의된다.

북극해

북극해양순환에 대한 미래전망의 체계적인 분석은 여전히 

부족하다. 저해상도의 전구모델은 전세계에 중요한 국지과

정(북극해의 심층수에 영향을 미치는 그린란드해의 대륙 그

리고 유출수를 형성하는 중층수와 같이)을 잘 나타내지는 못

한다. MMD 모델은 대서양의 MOC가 감소하는 것으로 전망

한다(10.3절 참조). 유사하게도, 북쪽 해양 열 수송은 대서양

에서 북위 60°N 이남에서 감소한다. 하지만 CMIP2 모델 평

가는 고위도에서 모델의 더 강한 아‐북극 환류 순환과 연관

된 해양 열 수송의 전망된 증가를 보여준다(Holland and 

Bitz, 2003). 20세기 후반에 관측의 결과와 뚜렷하게 대조적

으로, 21세기 동안 북위 60°N 이북의 대서양은 담수화된다

(Wu et al., 2003). 
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11.8.2 남극권

11.8.2.1 핵심과정

남극에서 적설량의 변화는 중요한데 이것은 전구기후변화

뿐만 아니라 기온변화 패턴, 특히 반도와 빙상의 내부에서 

다른 온난화를 동반하는 것으로 기대된다. 북극에서처럼 대

류권의 온난화는 강수의 증가를 예상한다. 하지만 해양과 대

기순환 변화는 기단 패턴을 변하게 하며 대체로 그 지역에

서 강수와 온도패턴을 부분적으로 변경할 수도 있다.

남반구 온대 대기의 계절변동‐경년변동을 조절하는 주요

한 패턴은 SAM과 ENSO이다(3.6절 참조). 남극에서 이러한 

패턴의 징후는 많은 연구에서 드러났다(Carleton, 2003 와 

Turner, 2004의 논평). SAM의 양의 위상은 대부분의 남극대

륙에서 차가운 편차와 관련되어있고 남극 반도에서 따뜻한 

편차와 관련되어 있다(Kwok and Comiso, 2002a). 최근 수 

십년 동안 SAM에서 양의 위상 쪽으로의 경향이 분명하다

(3.6절 참조). 관측연구는 남극반도에서 현저한 온난화 증거

를 제시하지만, 지난 20세기 후반 동안 대륙의 나머지 지역

에서 거의 변화가 없었다(3.6절과 4.6절 참조). 점증 온난화 

모의실험에서 SAM의 반응은 확실한 양의 경향이다. 하지만 

SAM에 대해서 또한 양의 섭동인20세기 후반의 오존홀에 대

한 반응은 현재 경향을 미래로 단순 외삽하는 것을 불확실

하게 만든다(10.3절 참조).

SAM에 비해 남극대륙에서 SO는 지상기온과 더 약한 관

련성을 보인다. 하지만 남반구 해양의 태평양 지역에서 SST

와 해빙 변동성과의 상관관계는 중요하다(예를 들면, Kwok 

and Comiso, 2002b; Renwick, 2002; Bertler et al., 2004; 

Yuan, 2004). SO 지수와 남극 강수와 강설량 간의 상관관계

는 연구되었지만 신호의 지속성은 명확하지 않다(Bromwich 

et al., 2000, 2004a; Genthon and Cosme, 2003; Guo et al., 

2004; Genthon et al., 2005). 최근 연구는 이러한 간헐성이 

10년 시간 규모로 변하는 ENSO와 SAM사이의 비선형 상호

작용에 기인한다는 것을 제시한다(Fogt and Bromwich, 

2006; L’Heureux and Thompson, 2006). SO지수는 태평양 

구역에서 해빙 면적 편차, 즉 Ross와 아문젠해(Bellingshausen 

와 Weddell Seas)에서 음(양)편차와 관련하여 최근 10년간(열

대 태평양에서 El Niño와 같은 조건 쪽으로의 경향에 상당

하는; 3.6절 참조) 음의 경향을 가진다(Kwok and Comiso, 

2002a). 하지만, 21세기 동안 ENSO의 크기와 빈도 변화의 

분명한 평가는 할 수 없다(10장 참조).

11.8.2.2 현재 기후모의의 모델기술

남극대륙에서 온도와 강수모의를 평가하는 것은 부족한 

관측 때문에 어렵고 보통 수치예보(재)분석에 의지한다. 하

지만 그 들 간에 상당한 차는 발견되었고, 지점관측과의 비

교를 보면, 표면온도가 상당히 편의 될 수 있다는 것을 보여

준다(Connolley and Harangozo, 2001; Bromwich and Fogt, 

2004). 편의의 확실한 개선은 위성시대(~1978)(Simmons et 

al., 2004) 이후 가능해졌고, 편의의 일부는 연안 관측소 주

변에서 지형의 급격한 변화에 대한 재분석 평활화에 의해 

설명된다. 위성‐유도된 월 표면온도는 3℃의 정확도로 남극

관측소 자료와 일치한다(Comiso, 2000). 강수평가는 좀 더 

어렵고 다양한(재)분석들이 서로 상당히 다르다(Connolley 

and Harangozo, 2001; Zou et al., 2004). 직접적인 우량계와 

세밀한 적설자료는 이용할 만한 것이 거의 없으며 불확실하

다(4.6절 참조).

주요 어려움은 동부 남극대륙내부 고지대에 있는 극 사막

의 대기상태와 강수패턴에 대한 모의에 직면한다(Guo et al., 

2003; Bromwich et al., 2004a; Pavolonis et al., 2004, Van 

de Berg et al., 2005). 분석된 경계조건에 의해 유도된 RCMs

는 GCMs와 비교해서 남극의 온도와 강수 편의를 더 작게 

나타내는 경향이 있다(Bailey and Lynch, 2000; Van Lipzig 

et al., 2002a,b; Van den Broeke and Van Lipzig, 2003; 

Bromwich et al., 2004b; Monaghan et al., 2006). Krinner et 

al.(1997)은 표준 GCM 형식과 비교해서 남극에서 고해상도 

확장 모델격자의 가치를 보여준다. 이러한 전망있는 개발에

도 불구하고, TAR이래 남극에서 GCMs, RCMs, 전구GCM에 

대한 다른 대안의 성능에 대해서 통합된 비교가 없었다.

온도

NCEP 재분석과 비교하면 남반구 해양에서 해빙 지역의 

북쪽까지 MMD 앙상블 연 지표 온도는 일반적으로 약간 더

워진다. 평균 편의는 2℃보다 현저하게 작고(Carril et al., 

2005), 이것은 남극 기압골의 위치와 깊이의 더 나은 모의실

험 때문에 이전 모델과 비교하여 약간 개선된 것일지도 모

른다(Carril et al., 2005; Raphael and Holland, 2006).

해빙에서 온도 편의는 더 크다. 대륙에서 편의는 모델 지

형이 잘못된 곳에서 몇 ℃이다(Turner et al., 2006). 하지만 

위에서 강조된 것처럼 편의는 관측의 불확실성 측면에서 고

찰되어야만 한다. 구름과 복사 모수화의 변화는 온도 모의실

험을 상당하게 변화시키는 것으로 보인다(Hines et al., 2004). 

확장된 격자 GCM(남위 60도와 저위도로부터 적절한 종관적

인 저기압을 부과함)의 측면 너징은 모델이 관측과 더 잘 일치

하게 하지만 상당한 편의가 남아있다(Genthon et al., 2002).

지난 50년 동안 각각 MMD에서 모의된 표면온도 경향의 

패턴의 산포도는 아주 크다. 하지만 남극 반도에서 이전의 

모델들과 대조적으로 MMD 모델들의 다중모델 합성은 관측
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그림 11.21. MMD‐A1B 전망으로부터 구한 북극과 남극에 대한 
1980~1999년 기간과 2080~2099년 기간 사이의 연 평균 표면온도변화.

된 강화된 온난화 경향을 정성적으로 잡아낸다(Chapman 

and Walsh, 2006). 일반적으로 해상도, 해빙모델, 구름 복사 

패키지의 전반적인 개선은 모의를 개선시키는데 확실하게 

기여한다. 연과 계절경향에 대해서 앙상블 평균온도 경향은 

관측된 온난화 공간패턴과 유사성을 보여준다. 연 경향에 대

해서 이것은 남극반도와 남극 해안 근처의 온난화와 남반구 

해양의 해빙으로 덮인 지역 위에서 중립 또는 약간의 냉각

화를 포함한다. 모델들 사이에 큰 산포도가 권할 만한 것은 

아니지만 이러한 수준의 일치는 앙상블 평균 21세기 전망에 

대해 어느 정도의 신뢰도가 적절하다는 것을 나타낸다.

강수

MMD 모델은 폭풍경로의 위치를 합리적으로 잘 모의한

다. 하지만 재분석과 비교하여 거의 모든 모델이 저기압 활

동의 분포와 정도에서 약간 결함을 보인다(8.3절 참조). 지역

기후모델은 일반적으로 해변에 영향을 주는 저기압 사례와 

보다 더 정확하게 강수와 관련된 종관변동을 잡아낸다

(Adams, 2004; Bromwich et al., 2004a). 20 세기에 걸쳐서, 

MMD 모델은 전반적으로 관측된 변화와 일치하는 폭풍경로 

위치의 변화를 모의한다(즉, 폭풍 진로의 극쪽으로의 변위; 

9.5절과 10.3절 참조).

모든 시간규모에서 GCMs와 RCMs에 의한 강수 모의실험

은 모델 물리과정 한계로 인해(Covey et al., 2003; 

Bromwich et al., 2004a,b; Van de Berg et al., 2005) 불확실

성을 포함한다. 재분석에 기초가 되는 모델들을 포함하여 모

든 대기모델은 극지방 구름 미시 물리학과 빙정 강수의 불

안정한 모수화를 갖는다. 모의된 강수는 다른 것들 중에서 

모의된 해빙농도에 좌우되고, 해빙 모의의 편의에 강하게 영

향을 받는다(Weatherly, 2004). 관측된 해빙조건에 의해 유도

된 최근RCM 모의실험은 좋은 강수 기술을 증명한다(Van de 

Berg et al., 2005; Monaghan et al., 2006). 하지만 위에서 강

조된 것처럼 관측의 불확실성은 관측과 모의실험 차이의 불

확실에 기여한다.

해빙

현재의 MMD 모의실험에서 남반구 해빙 상태의 성능 편

의는 8.3 절에서 논의 된다.

11.8.2.3 기후전망

GCMs 공간규모보다 더 조밀한 공간규모로 남극대륙의 미

래기후를 모의하는 데에는 노력은 거의 없었다.

온도

21세기 말에 남극 대륙에서의 연간 온난화는 중간정도 이지

만, 유의하다.(그림 11.21; 표 11.1; Chapman and Walsh, 

2006). 모델간에 1.4~5.0℃범위를 가지며, MMD‐A1B모델의 

중간값에 의해 추정된 값은 2.6℃이다(표 11.1). 보다 큰(보

다 작은) 온난화는 3.1℃(1.8℃)의 평균치를 갖는 A2(B1) 시

나리오에서 발견된다. 이러한 온난화 크기는 이전의 추정치

와 유사하다(Covey et al., 2003). 연평균 MMD 모델전망은 

대륙 전체에서(Weddell Sea에서 최대) 비교적 균일한 온난화

를 보여준다(그림 11.21; Carril et al., 2005; Chapman and 

Walsh, 2006). 이 모델들은 남극반도에서 국지적 최대 온난

화를 보여주지 않는다. 이것은 개개 모델 사이에서 확실한 

특징이다(보충자료 그림 S11.12). 그러므로 전망된 양의 

SAM 경향에도 불구하고, 20세기 후반에 관측된 온도 경향 

패턴은(북극 반도에서는 온난하고, 대륙의 나머지에서는 변

화가 거의 없다.) 21세기 동안 계속될 것으로 전망되지 않는

다(10.3절 참조). 2개의 분명한 요인이 관측된 SAM 경향에 



제11장 지역기후전망

961

기여했다고 주장되었다: 온실가스 강제력과 오존홀의 형성

(Stone et al., 2001; Shindell and Schmidt, 2004). 반도 온난

화에 대한 그들의 상대적인 중요성은 쉽게 이해되지 않는다

(10장 참조).

평균 남극 온도변화는 강한 계절적 의존상태를 보이지 않

는다; MMD‐A1B 앙상블 평균 겨울(여름)의 온난화는 2.8℃

(2.6℃)이다(표 11.1; 보충자료 그림S11.29; Chapman and 

Walsh, 2006). 이것은 또한 Tebaldi et al.(2004a)의 두 계절에 

대한 5~95% 신뢰구간이 얼마나 가까운가에 의해 설명된다: 

여름에 0.1~5.7℃와 겨울에 1.0~4.8℃(보충자료 표 S11.2). 

하지만, 남반구 해양에서 온도변화는 겨울/가을이 여름/봄에 

비해 크다. 이것은 주로 해빙 퇴각에 기인한다(10.3절 참조).

강수

거의 모든 MMD 모델은 21세기에 확실하게 강수 증가를 

모의한다(보충자료 그림 S11.29 그리고 S11.30; 표 11.1). 하

지만 각 모델간의 산포도가 크다. 21세기 말경에 남극대륙 

전반에 걸쳐 예상된 연 강수의 변화는 –2~35%까지 변화하

고, 14%의 MMD‐A1B 앙상블 중간값을 갖는다. 유사한(보다 

작은) 평균 강수의 증가는 15%(10%)의 값을 가지며 A2(B1)

시나리오에서 찾을 수 있다. 연변화의 공간패턴은 오히려 균

일하다(보충자료 그림 S11.30). 전망된 상대적인 강수변화는 

계절적 의존 상태를 나타내고, 겨울철은 여름철보다 크다(보

충자료 그림 S11.29).  Tebaldi et al.(2004a)의 5~95% 신뢰구

간은 겨울철에 ‐1~34%이고 여름철에 ‐6~22%이다(보충자료 

표 S11.2). 커다란 지표 녹음 없이 남극대륙에서 전망된 강

수 증가와 증가한량은 현재에 비해 해수면상승에 반대로 기

여할 것이다(10.6절 참조). 주목할 것은 남극 강수에 대해서 

대부분의 최근 모델연구는 유의한 현재의 경향을 나타내지 

않는다는 것이다(Van de Berg et al., 2005; Monaghan et al., 

2006; Van den Broeke et al., 2006; 4.6절 참조).

종관활동에 의한 대륙으로의 수증기 수송은 순 강수의 상

당 부분을 나타낸다(Noone and Simmonds, 2002; Massom et 

al., 2004). 여름철과 겨울철 동안 강한 저기압 사례 쪽으로

의 계통적 변화가 MMD모델에 의해서 전망된다(10.3절 참

조). 특히, Ross Sea에서 Bellingshausen Sea 구역까지 강한 

저기압의 발생 빈도는 21세기 중반 까지 여름철(겨울철)에 

20~40%(63%)정도로 증가한다고 전망된다(Lynch et al., 

2006). 이것과 관련하여, 강수는 아‐남극 해와 남극 반도에서 

증가할 것으로 전망된다. 

온도와 강수의 극값

남극에서 극값 사례의 미래변화를 분석한 연구는 거의 없

다. 하지만 MMD모의실험에서 평균온도와 강수의 증가는 

매우 온난하고 습윤한 겨울철과 여름철 빈도의 증가와 결합

되어있을 것이라는 것을 나타낸다. 11.1.2 절에서 제공된 

“극한”계절의 정의를 사용하여, 모든 모델에 대해 평균했을 

때 MMD 모델은 2080~2099년 시기에 모든 DJF의 약 85%와 

모든 JJA의 83%에서 아주 따뜻한 계절을 예측한다(표 11.1). 

극한적인 우기에 상당하는 수는 34%와 59%이다. B1 시나리

오에서, 극값의 빈도수는 보다 적고 A1B와 A2사이에 거의 

차이가 없다.

해빙과 남극 빙상

남반구의 해빙전망은 10.3절에서 논의된다. 남극빙상 지

면 질량균형의 전망은 10.6절에서 논의된다.

11. 9 작은 섬

작은 섬 지역에 대해 전망된 기후변화의 평가:

100년 동안 카리브해, 인도양과 남북 태평양의 작은 섬들 

주변에서 해수면이 평균적으로 계속해서 증가할 확률이 높다. 

모델들은 해수면의 상승이 지리적으로 일정하지 않을 것이

지만 모델간 큰 차이는 카리브해, 인도양, 태평양 전역에 걸

쳐 지역적 추정을 불확실하게 만들 것이라는 것을 나타낸다.

모든 카리브해, 인도양과 남과 북 태평양의 섬들은 이번 

세기 동안 매우 온난화될 확률이 매우 높다. 이 온난화는 모

든 계절에서 전구의 연평균 온난화 보다 다소 작을 확률이 

높다.

카리브해의 여름철 강우는 Greater Antilles의 주변에서 감

소 할 것 확률이 높지만, 다른 지역과 겨울철의 변화는 불확

실하다. DJF Seychelles 주변과 JJA 몰디브 주변에서 강우 

증가와 함께 북부 인도양에서 연 강우가 증가할 확률이 높

다. 반면 JJA 모리셔스의 주변에서 강우는 감소할 확률이 높

다. 적도 태평양에서 연 강우는 증가할 확률이 높지만, 대부

분의 모델에서 DJF에 프랑스령 폴리네시아의 바로 동쪽에서

는 감소할 것이라고 전망한다. 

AOGCMs은 이 섬들을 나타낼 만큼 충분히 작은 해상도를 

가지고 있지 않기 때문에, 기후전망은 육지보다 해양의 표면

에 대해 주어지고, 이러한 기후전망을 개개 섬으로 상세화한 

연구는 거의 없다. 한여름에 카리브해의 가뭄과 인도양의 해

양‐대기의 상호작용과 같은 일부 기후과정은 여전히 잘 이해

하지 못하기 때문에 평가는 또한 어렵다. 게다가 저기압의 

변화의 지역적 분포를 결정하는 미래의 해수면온도 변화에 

대한 정보가 불충분하다. 모델간의 큰 편차는 해수면상승의 
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지역적 분포를 불확실하게 만들고 폭풍해일을 전해주는 모

델의 수는 매우 제한적이다. 

11.9.1 핵심과정

많은 이유에 의해 카리브해, 인도양과 태평양의 작은 섬

들의 기후변화 시나리오들이 AR4에 포함된다. 해양‐대기 상

호작용은 작은 섬의 기후를 결정하는데 매우 중요한 역할을 

하고 큰 대륙과 이웃한 지역에 대한 전망에 섬 지역의 기후

를 포함시키는 것은 작은 섬 자체의 특이한 특성을 놓치게 

할 것이다. 큰 대륙으로부터 많은 작은 섬들은 충분히 떨어

져 있어서 그런 섬들의 더 큰 이웃들(예를 들어 태평양)과 

비교하여 더 작은 섬들에서의 대기순환이 다를지도 모른다. 

중앙아메리카와 북부 남 아메리카의 큰 대륙에 가까운 카리

브해에서 몇 개의 섬들은 한 지역의 기후특성을 부분적으로 

공유하지만 다른 섬들도 다른 지역의 특징을 부분적으로 공

유한다. 동시에 카리브해 섬들이 많은 공통적인 특성을 공유

하는데 이것은 섬 기후와 해수면 온도의 강한 관계와 같이 

더 큰 대륙과 공유하는 특성 보다 더 중요하다.

11.9.1.1 카리브해

카리브해 지역은 위도 10~25°N과 경도 85~60°W 사이에 

대략적으로 위치한다. 카리브해의 기후는 아‐지역 규모에서 

충분한 조절자가 되는 지형과 고도 특성과 함께 건조 겨울/

습한 여름으로써 명백히 특징지을 수 있다(Taylor and 

Alfero, 2005).  우세한 종관규모 영향은 북대서양 아열대 고

기압(NAH)이다. 겨울 동안 북대서양 아열대 고기압(NAH)

은 가장 남쪽에 위치하고 그 지역은 전반적으로 가장 건조

하다. 봄이 시작되면서 NAH는 북쪽으로 이동하고, 무역풍

의 강도는 감소하고 NAH의 적도 측면은 수렴하게 된다. 동

시에 편동풍 파동은 아프리카의 해안으로부터 카리브해로 

대서양을 가로지른다. 이런 파동 들은 일반적으로 10~20°N 

위도대 안에서 따뜻한 해수면과 낮은 연직 바람 시어 하에

서 폭풍과 허리케인으로 종종 성장한다. 그들은 주요한 강우 

발생원을 제공하고 6월에 시작하여 11월에 소멸되어 카리브

해의 평균 우기와 거의 일치한다. 베네수엘라와 콜롬비아의 

해안지역에서 우기는 10월에서 1월로 늦게 발생한다(Martis 

et al., 2002). 강우의 경년변동성은 대서양과 카리브해 해역

의 해수면 온도에 대한 그들의 영향을 통해서 주로 ENSO 

현상에 영향을 받는다. 늦은 우기도 엘니뇨 해에는 더 건조

해지고 라니냐 해에서는 더 습윤해지는 경향이 있고

(Giannini et al., 2000, Martis et al., 2002, M. Taylor et al., 

2002) 엘니뇨의 여름에 카리브해의 열대 저기압의 활동은 감

소한다(Gray, 1984). 하지만 중앙과 남 카리브에서 이른 우

기는 엘니뇨 다음 해에 더 습윤해지고 라니냐 해에 더 건조

해 지는 경향이 있다(Chen and Taylor, 2002). NAO의 위상

은 온난 ENSO현상의 움직임을 조절한다(Giannini et al., 

2001). 양의 NAO위상은 평년보다 더 강한 NAH를 의미하고 

북대서양 아열대 온난 ENSO동안 건조화를 확대 시킨다. 한

편, 음의 NAO위상은 엘니뇨 다음해에 이른 우기에 강수를 

더 증가 시킨다.

11.9.1.2 인도양

인도양지역은 위도 35°S~17.5°N, 경도 50°~100°E 사이의 

지역을 말한다. 인도양의 기후는 아시아 몬순에 의해 주로 

영향을 받는다(몬순에 영향을 주는 과정에 대해서는 11.4.1

절 참조). 1월에 ITCZ는 주로 남반구에 위치한다. ITCZ의 

이북지역은 북동 무역풍(북동몬순)이 불고, ITCZ 이남 지역

은 남동무역풍이 분다. 북반구 여름 동안 ITCZ는 북쪽에 위

치하게 되고 사실상 전체 벵골만, 육지주변과 아라비아 해 

동부에 걸쳐있다. 북반구의 바람은 강한 남서풍(남서몬순)으

로 바뀌게 되는 반면 남반구에서 남동풍이 지속된다. 강수와 

바람응력은 인도양의 남과 북부에서 명백하게 다른 반응을 

일으킨다(International CLIVAR Project Office, 2006). 몰디

브에서 습윤(건조)한 계절은 남서(북동)몬순 동안 발생한다. 

5~10월까지 남동무역풍은 세이셸에서 두드러지고 기후는 비

교적 차고 건조하며, 12~3월은 주로 습윤한 계절로 바람은 

주로 서에서 북서로부터 분다. 몬순은 매년 다시 시작되지

만, 수 주에서 수년까지의 시간규모 범위에서 몬순 불규칙성

은 충분히 이해되지 않은 방식가운데 해양으로부터 되먹임

에 의존한다. 계절 내 변동성은 몬순 계절 내 진동(MISO)과 

MJO와 관련이 있고, 이들은 4~8주의 기간 동안 체계적인 

방식으로 발달하는 장기간에 걸친 날씨 패턴이다. 경년과 10

년 규모에서 통계적 방법으로 ENSO와 몬순 변동성 사이에 

높은 상관관계가 나타나는 기간이 있는 반면, 수 십년 규모

에서는 관계가 작거나 거의 나타나지 않는다(International 

CLIVAR Project Office, 2006; 10.3.5.4절 참조). 조절하는 인

자는 동서 해수면 온도경도의 큰 경년 변동성인 인도양 양

극모드 또는 인도양 남북모드(CIOZM)이다(3.6절 참조). 동 

아프리카에서 10~ 12월 사이에 나타나는 2차 강우 최고 값

의 크기는 IOZM 현상과 강하게 상관되어 있으며, 서부지역

에 높은 SST와 함께 IOZM의 양의 위상은 ENSO가 몬순 강

우에 대해서 갖는 건조화 효과에 반대로 작용한다(Ashok et 

al., 2001).
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11.9.1.3 태평양

태평양 지역은 태평양의 적도, 열대와 아열대 지역을 말

하며 이 지역은 인구밀도가 높은 작은 섬들이 있다. 대체로, 

그 지역은 위도 20°N~30°S와 경도 120°E~ 120°W사이의 지

역이다. 이 지역의 기후에서 중요한 역할을 하는 주요 기후

과정은 편동무역풍(적도의 남쪽지역과 북쪽지역 모두), 남반

구 고기압 대, ITCZ와 남태평양 수렴대(SPCZ; Vincent, 

1994)이다. SPSZ는 뉴질랜드의 정북에 위치한 적도근처의 

ITCZ로부터 남동쪽으로 적어도 21°S, 130°W까지 펼쳐진다. 

이 지역은 매우 따뜻하고 해양성 기후를 가지며 강우가 풍

부하다. 최대 강우지역은 ITCZ와 SPCZ의 계절적인 이동을 

따른다. 이 지역에서 경년 기후변동성은 ENSO현상에 강하

게 영향을 받는다. 엘니뇨 상태에서, 강우는 SPCZ의 북동지

역에서 증가한다(Vincent, 1994). 적도에서 10° 이내의 지역

을 제외하고 열대성 저기압 또한 이 지역 기후의 특징이고 

열대성 저기압은 호우, 강한 바람과 폭풍 해일과 관련이 있

다. 이 지역의 많은 섬들은 매우 낮은 곳에 자리하고 있지만 

강한 지형변동을 갖는 곳이 많이 있다. 후자의 경우에 강우

량과 계절분포에 대한 산악 효과는 강할 수 있다.

11.9.2 현재 기후모의의 모델기술

카리브해, 인도양, 남북 태평양에서 현재 기후를 모의하는 

MMD 모델들의 능력은 보충자료의 표 S11.1에 요약되어 있

다. 일반적으로 기온을 모의하는 모델의 절반 정도에서 편의

는 모든 계절에 1℃보다 작고, 그래서 모델 수행능력은 전체

적으로 만족스럽다.

하지만 강수 모의실험에는 큰 산포도가 있다. 지난 10년 

동안, 결합 GCMs을 이용하여 ENSO를 모의하고 예측하는데 

있어서 꾸준한 진보가 이루어졌다. 하지만 모의된 평균기후

와 자연변동에서 모두 심각한 계통적 오차가 존재한다(8.4.7

절 참조).

11.9.2.1 카리브해

MMD모델들에 의해 지난 20세기(1980~1999)의 카리브해

의 연 기온모의는 기후값과 잘 일치하는 평균값을 주며 그 

차이가 0.1℃보다 작다. 각 모델과 기후값 사이의 사분위 값 

범위 차이는 –0.3℃~+0.3℃까지 범위를 가진다. 따라서, 모

델은 연 기온 모의에서 좋은 성능을 가진다. 하지만 강수에 

대한 MMD 모의의 평균은 관측 강수보다 근사적으로 30%정

도 과소 추정한다. 각 모델의 편차는 –64~+20%정도이고, 기

온모의의 편차 보다 훨씬 크다. 최근 완전 결합된 기후모델

인 Parallel Climate Model(T42 해상도 – 약 3.75도)은 카리브

해 지역의 주요한 기후특징을 모의 할 수 있다고 알려져 있

지만(Angeles et al., 2007), 카리브해 전역에서 지역 평균 강

수은 또한 과소 추정된다. 이 지역은 Martinez‐Castro et 

al.(2006)이 민감도 실험을 통해서, Anthes‐Kuo의 적운 모수

화 방안을 사용하여 지역기후모델(RegCM3)이 장기간 지역 

평균된 기후값을 위해 사용될 수 있다고 결론 내린 지역이

다.

11.9.2.2 인도양

20세기(1980~1999년)에 인도양의 연 기온에 대한 MMD 

결과물의 평균값은 기후값에 비해 편차의 50%는 0.2 ~1.0℃ 

범위를 가지며, 0.6℃ 과다 추정했다. 강우에 대해서 다중모

델 앙상블 평균은 평균강수에 비해 단지 3%정도 낮고, 모델

의 편차 범위는 –22~ +20%이다. 하지만 경년 변동성의 모의

실험이 갖는 문제가 있다. 몬순의 강우 변동성에 대한 MJO

의 영향을 포함하여, MJO의 중요한 기후적 효과의 대부분

은 현재 기후모델에 의해 여전히 잘 모의되지 않는다(8.4절 

참조). 

11.9.2.3 태평양

남태평양의 기온과 강수에 현재 기후평균의 기후모델 모

의실험은 대해 Jones et al.(2000, 2002)과 Lal et al.(2002)에 

의해 연구되었다. 그 연구들이 수행 될 당시에 사용할 수 있

는 AOGCMs은 이 지역 전역에서 기온과 강수의 넓은 규모

의 패턴을 잘 모의하고 고려된 모델에서 기온보다 강수 패

턴이 더 변화 무쌍하고, 강수가 많은 지역에서 강우 강도의 

꽤 상당하게 과소추정이나 과대 추정했다. 모든 모델은 

SPCZ와 ITCZ를 가로 질러서 최대강우를 넓게 모의하지만 

모든 모델이 이 두 지역 사이의 최소 강우를 해석하지는 않

는다. 태평양에서 대류편차가 이중 ITCZ로 분리되는 경향성

을 초래하는 MJO의 공간구조를 모의하는 문제는8.4.8절 에

서 논의되었다.

MMD 모의분석에 의하면 남태평양 지역에서 평균 모델 값

이1980년에서 1999년까지 0.9℃정도 연평균 기온을 과대추정 

하고, 편차의 50%는 0.6~1.2℃범위를 갖는다. 북태평양에서 

같은 기간 동안 모의된 앙상블 평균기온은 기후값 보다 0.

7℃ 높고 기후값으로부터의 모델 편차의 절반은 0.2~1.0℃ 

범위를 갖는다. 평균 강수는 10%정도 과대추정 되지만, 각각

의 모델은 남태평양 지역에서 –7~31%까지 변하고, 북태평양

에서 강수에 대한 평균 모델 산출물은 대부분 기후값과 일치

하지만 개개 모델의 편차는 –13~13%이다. 따라서 모델들은 

남태평양보다 북태평양에서 강우를 더 잘 모의하고 남과 북 

지역 모두에서 모의품질은 인도양과 크게 다르지 않다.
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그림 11.22. 1906~2005년까지 6개 대양지역에 대해 1901~1950년 기간에 대비한 기온편차(검은 실선)와 알려진 강제력을 통합한 MMD모델들에 의
한 모의된 기온편차(붉은색 음영); 그리고 A1B 시나리오에 대해서 MMD모델에 의해 2001~2100년까지 전망된 기온편차(오렌지색 음영). 오렌지색 
봉투모양의 끝에 있는 막대는 B1 시나리오(푸른색), A1B 시나리오(오렌지색)와 A2 시나리오(붉은색)에 대해서 2091~2100년까지 전망된 변화의 범
위를 나타낸다. 이 그림의 구축에 대한 좀더 자세한 내용은 박스 11.1과 11.1.2절에 나타내었다.

11.9.3 기온과 강수전망

1980~1999년과 2080~2099년 사이의 기온변화와 %강수변

화의 시나리오는 표 11.1에 요약되어 있다(11.1.3절에 서술). 

T의 작은 값은 큰 신호‐대‐잡음 비율을 의미하고 일반적으로 

신호‐대‐잡음 비율은 강수변화 보다 기온에 대해서 더 크다

는 것을 알 수 있다. 극한 온난 계절의 확률은 작은 섬의 모

든 경우에 대해서 100%이고 온난화의 시나리오들은 이 세기

의 후반에 대해 모두 유의하다. A2와 B1시나리오와 현 세기

의 다른 미래시기에 대한 대략적인 결과는 11.1.3절에서 설

명된 것처럼 A1B값을 비례축소화 함으로써 얻을 수 있다.

20세기와 21세기 동안 MMD에 의해 모의된 것처럼, 그림 

11.22는 기온의 시간적 변화 카리브해(CAR), 인도양(IND), 

북태평양(NPA)과 남태평양(SPA)을 포함된 해양지역을 나타

내고 있다. 일반적으로 박스 11.1, 그림 1과 비교하면, 작은 

섬 지역의 기온증가는 대륙지역들에 비해 작다는 것을 알 

수 있다. 선형에 가까운 변화의 특징이 또한 그림에서 분명

하다. 작은 섬 지역들에 대한 기온과 강수의 전망은 표 11.1

의 하단부에서 논의되었다. 

11.9.3.1 카리브해

MMD 모의에서 연 기온은 21세기 말에 1.4~3.2℃ 정도 증

가하였으며, 중간값은 전구평균에 비해 다소 낮은 2.0℃이

고, 모델의 절반은 단지 ±0.4℃정도 중간값과 다른 값을 제

공한다. A2 과 B2 배출 시나리오를 사용한 HadCM3결과의 

통계적 상세화는 2080년대까지 기온에서 2℃정도 증가 하고 

대략적으로 HadCM3 모델과 같은 값을 보인다. AOGCMs과 

상세화 분석 사이의 일치는 기온모의에 있어 매우 높은 신

뢰도를 준다. 이 상세화는 Assessments of Impacts and 

Adaptations to Climate Change in Multiple Regions and Sectors 

(AIACC) Small Island States SIS06 project (http:/www. 

aiaccproject.org)의 일부분으로 Wilby et al.(2002)에 의해 개

발된 통계적 상세화 모델(SDSM)을 사용하여 수행되었다. 

Angeles et al.(2007) 또한 IS92a 시나리오를 사용하여 2050년

대까지 해수면 온도가 대략 1℃정도 상승할 것이라고 모의

한다. 월 변화에서는 뚜렷한 차는 없다(보충자료 그림S11.31

참조). 관측은 온난화가 진행되고 있음을 제시하였다

(Peterson et al., 2002).

표 11.1에 의하면, 대부분의 모델은 연 강수의 감소를, 몇 

개의 모델에서는 증가를 전망하고, –39~+11%정도로 변하며, 

중간값은 –12%이다. 그림 11.23은 연평균 감소가 전체 지역

에 걸쳐서 퍼져 있음을 보여준다. DJF에, 몇몇 지역에서 증

가가 있고 JJA에 그 지역 전체에서 감소가 크고, 특히 

Greater Antilles의 지역에서는 모델간 의견 일치가 또한 강

하다. 카리브해에서 월별변화는 보충자료 그림 S11.32에 나

타나며, 또한 카리브해에 대한 모의는 다른 해양지역(IND, 

NPA, SPA 그림 S11.32)과 비교해서 큰 산포도를 가지고 있

다. SDSM을 사용하여 A2와 B2 배출 시나리오에 대해서 상

세화된 HadCM로 부터 얻은 결과는 또한 자메이카 지역에 

대해서 2080년대까지 여름철 강수가 거의 선형적으로 감소

함을 보여준다. 하지만 바베이도스와 Trinidad지역의 관측소

에서 SDSM으로부터 상세화한 결과는 감소보다는 증가를 보
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그림 11.23. MMD‐A1B모의로부터 얻은 카리브해 강수 변화. 윗줄: 21개 모델에 대해 평균한 1980~1999기간과 2080~2099기간 사이의 연평균, DJF, 
JJA 기온변화. 아랫줄: 21개 모델 중 강수의 증가를 전망한 모델 수.

여준다. 따라서 JJA의 Greater Antilles 지역에 대해서 MMD

결과와 상세화된 결과 사이에 일치성이 있지만 다른 섬들에

서는 그렇지 않으며, 연별 편의에 대해서 또한 그렇지 않다. 

Angeles et al.(2007)은 또한 Greater Antilles의 주변에서 금

세기의 중간까지 감소를 모의했다. 그러나 늦은 우기에 다른 

섬들에서는 그렇지 않다. 표 11.1은 JJA에 감소는 가장 큰 

신호‐대‐잡음비율을 가진다는 것을 보인다. 이 강수 감소는 

9.5절과 11.1절에서 논의된 아열대에서 기대된 건조함과 일

치한다. 다중모델 분석에서 대부분의 모델은 NAO의 더 큰 

양의 위상(10.3절)으로 이동을 보여주고, 태평양에서 기온변

화의 의견 일치성은 동 태평양에서 더 높은 기온을 가지는 

엘니뇨‐유사 패턴임을 의미한다(10.3절 참조). 이런 상태는 

카리브해의 건조함과 관련이 있다. 관측된 강수 경향성은 분

명하지 않다. 반면, Peterson et al.(2002)은 1950~ 2000년대

까지 평균 강수량의 경향성에 대해서 통계적 유의성이 없음

을 발견했고, Neelin et al.(2006)은 몇 개의 관측자료셋을 통

해 카리브해에서 최근 수 십년간 크지는 않지만 통계적으로 

유의한 여름철 건조화 경향을 주지시켰다.

11.9.3.2 인도양

MMD 앙상블 평균에 근거하면, 연 기온은 전지구 평균보

다는 다소 낮고2.1℃ 정도 증가하는 것으로 전망되며, 개별 

모델이 1.4~3.7℃도 범위를 가지며 그 중 적어도 절반 정도

는 평균에 꽤 가까운 값을 준다. 모든 모델은 계절변동 없이 

모든 달에 유의한 기온증가를 보인다(보충자료 그림 11.31). 

Seychelles에서 1961~1990년까지 기온 증가의 증거는 

Easterling et al.(2003)이 제시 하였다. 그는 최저기온이 10번

째 백분위수보다 적은 시간의 %가 감소하고, 최저기온이 90

번째 백분위수보다 큰 시간의 %가 증가함을 발견했다. 비슷

한 결과는 최고온도에 대해서도 얻어졌다. 이것은 다른 곳의 

일반적인 온난화 패턴과 일치한다(3장 참조).

각각의 MMD모델들에 의해서 전망된 연 강수변화는 ‐
2~20%의 범위에서 변하고 중간값은 4%이고 모델의 50%는 

3~5%사이의 변화를 전망한다. 따라서, 기온만큼 높지 않지

만 강수 결과에 어느 정도 신뢰수준이 있다. 그림 11.24는 

연 강수 증가가 주로 북인도양에 제한되어있고, 특히 몰디브 

주변에서 모델간 일치성이 가장 강하다는 것을 보여준다. 

DJF에는 남쪽에서도 약간의 증가가 알려졌다. 강수 증가에 

대한 모델간 일치는 겨울철에 Seychelles에서, 여름철에 몰디

브에서 가장 크다. 또한 여름철에 모리셔스 주변에서 강수의 

감소에 대해서 확실한 일치가 있다. 10.3.5절과 11.4절에는 

더 온난한 기후에서 몬순성질의 변화에 대해 논의하였다. 더 

온난해진 대기에서 강화된 수증기 수렴의 효과는 지구 온난

화 모의에서 가능한 더 약한 몬순흐름과 열대 대규모순환을 

지배할 것이라고 최근의 의견 일치가 있다. Easterling et 

al.(2003)은 1961~1990년 까지 극한강우를 증가시키는 경향

이 있다는 증거를 발견했다(남아시아 전망 11.4.3절 참조). 
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그림 11.24. 인도양에 대한 것을 제외하고 그림 11.23과 같다.

11.9.3.3 태평양

다양한 AOGCMs로부터 남태평양에서 전망된 지역 기온

변화는 Lal et al.(2002), Lal(2004), Ruosteenoja et al.(2003)에 

의해 조사되었다. Jones et al.(2000, 2002)과 Whetton and 

Suppiah(2003) 또한 변화패턴을 고찰하였다. 대체로 남태평

양에서 모의된 온난화는 지구평균 온난화 율을 매우 근접하

게 따른다. 하지만, 많은 모델에서 중앙 적도 태평양(북 폴

리네시아)에서 약간 더 강한 온난화가, 남태평양(남 폴리네

시아)에서 약간 더 약한 온난화가 나타나는 경향이 있다. 

2080~2099년 동안 MMD‐A1B 전망은 1.8℃의 연평균 기온

의 증가를 보였고, 남 태평양에서 전구 평균보다 다소 낮다

(표 11.1). 각각의 모델 값은 1.4℃에서 3.1℃로 변화하고 적

어도 모델의 절반은 평균에 매우 가까운 값을 전망한다. 모

든 모델은 증가를 보였고, 일년의 전반기와 비교하여 후반기

에서 증가가 더 작다(보충자료 그림 11.31). 북태평양에서 모

델들은 전구평균보다 조금 낮은 2.3℃의 기온증가를 모의하

고, 그 값의 범위는 1.5℃~3.7℃정도이며 모델의 50%는 평

균의 ±0.4℃이내에 있다. 모든 모델은 증가를 보였고, 일년

의 전반기와 비교하여 후반기에서 증가가 더 크다(보충자료 

그림 11.31).

2080~2099년까지의 같은 기간 동안, 모든 MMD 모델을 

평균했을 때 남태평양의 연강수 증가는 3%에 가깝고, 각각

의 모델은 ‐4~+11%의 범위를 가지며 모델의 50%가 3~6%사

이의 증가를 나타낸다. 인식할 수 있는 신호까지 도달하는 

시간은 상대적으로 짧다(표 11.1). 이런 증가의 대부분은 일 

년의 전반기(1~6월)에 있다(보충자료 그림 S11.32). 북태평

양 강수에 대해서 5%의 증가가 발견되었고, 각각의 모델은 

0~19%의 범위를 가지고, 적어도 모델의 반은 중간값의 ‐
2~5%안에 있다. 인식할 수 있는 신호까지 도달하는 시간은 

상대적으로 길었다. 이런 증가의 대부분은 후반기에 있다(보

충자료 그림 S11.32). 그림 11.25는 연, 겨울, 여름 강우변화

의 공간분포와 모델간 일치성을 나타낸다. 그림에서는 태평

양의 강수 증가에 대한 경향성이 11.1.3.1절에서 설명된 수

증기 수송의 증가에 기인하여 ITCZ 지역에서 강하게 나타낸

다는 것을 보여준다. Griffiths et al.(2003)은 남태평양에서 

SPCZ지역과 북동지역에서 1961~2000년까지 평균 강우가 증

가하는 경향을 발견했다. 인도양의 강수 결과는 유의하지만 

기온결과에 대해서 만큼 높지 않다. 

남태평양에서 강우 변동성의 변화는 IPCC(1996) 시나리오

를 사용해서 Jones et al.(2000)에 의해서 분석되어졌다. 그러

나 최근에 대한 연구는 조사되지 않았다. 이런 변화는 

ENSO의 변화에 의해 강하게 유도되고, 이것은 잘 이해되지 

않았다(10.3절 참조).
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그림 11.25. 북태평양과 남태평양을 제외하고 그림 11.23과 같다.

11.9.4 해수면상승

해수면은 A1B시나리오에 의하면 현재(1980~1999년)와 21

세기 말(2090~2099년) 사이에 0.35m(0.23~0.47m)정도 상승 

할 것으로 전망된다. 해양밀도와 해양순환의 변화 때문에, 

그 분포는 일정하지 않을 것이고 그림 10.32는 14개 

AOGCMs의 앙상블 평균을 기초로 한 국지적 해수면 변화의 

분포를 보여준다. 남반구 해양에서 평균보다 더 낮은 해수면

상승이 보이는데 이는 바람응력의 증가 때문이다. 또한 약 

40°S에서 남반구 대서양과 인도양을 가로질러 현저한 해수

면상승의 좁은 밴드가 분명하다. 이것은 또한 30°S부근의 남

태평양에서도 나타난다. 하지만 모델 사이의 큰 편차는 카리

브해, 인도양, 태평양을 가로질러 분포의 추정을 불확실하게 

만든다. 폭풍 해일을 포함하여 극한 해수면 변화는 박스 

11.5에서 폭 넓게 논의되었다. 불확실성의 범위는 문제를 다

루는 제한된 모델셋 때문에 믿을 만하게 정량화될 수 없다.

20세기의 전구 해수면상승은 5.5절에서 논의되었다. 가장 

잘 추정된 값은 0.17 ± 0.05 m이다. Church et al.(2004)에 

의해 1950~2000년 까지 관측된 해수면상승의 추정으로부터, 

카리브해의 해수면상승은 전구 평균과 비슷하게 나타났다. 

Church et al.(2006)은 또한 인도양과 태평양 지역의 평균 해

수면상승을 전구평균과 비슷하게 추정하였다. ENSO 현상과 

관련된 해양순환의 변화 때문에 태평양의 해수면상승에서 

큰 관측 변동이 있었다. 1993~2001년까지 모든 데이터에서

는 서태평양과 동 인도양에서 해수면상승율이 크게 나타나

고, 동태평양과 서 인도양에서 해수면 감소가 나타났다

(Church et al., 2006). 태평양과 인도양에서 관측된 해수면상

승은 5장에서 논의되었다.

11.9.5 열대성 저기압

기온과 강수 변화, 해수면상승에 대한 모의에 비해 기후

변화의 배경에서 열대성 저기압을 모의하는 모델은 거의 없

다. 주요한 이유는 열대성 저기압의 특성을 잡아내기 위해 

필요한 고해상도 모델이 계산량이 많기 때문이다. 따라서, 

기온과 강수 변화에 비해 지역기준에서 열대성 저기압의 주

기와 강도의 변화에 대한 확실성이 작다. 열대성 저기압의 

전망된 변화에 대한 결과 평가는 10.3.6.3절에 제시되었고, 

종합적인 내용에 대해서는 이 절의 마지막에 주어졌다. 남서 

태평양에서 열대성 저기압의 행적변화에 대한 지역 모델기

반 연구들은 Nguyen and Walsh(2001)와 Walsh(2004)에 의한 

연구를 포함한다. Walsh는 일반적으로 열대성 저기압의 주

기와 이동의 지역적 변화에 대해 분명한 특징은 없지만 강

도는 증가할 것이라고 결론을 내렸다. 또한 ENSO 변동은 

남태평양에서 열대성 저기압발생의 패턴에 강한 영향을 준

다는 점이 강조되어야 하고 그러므로 미래 ENSO 행적에 관

련된 불확실성은(10.3절 참조) 열대성 저기압 행적에 대한 

불확실성에 기여한다(Walsh, 2004).
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박스 11.5 : 해안지대의 기후변화

서론

기후변화는 범람, 침식과 염분수의 지하수면으로의 침투를 포함한 많은 방식으로 해안 지대와 상호작용하는 잠재력을 갖

는다. 범람과 침투는 다음 세기와 그 이후에 평균해수면의 상대적으로 느린 증가에 의해 분명히 영향 받을 것이다. 평균해수

면은 10장에서 논의되었다; 이 박스는 해안지대에 상당하게 영향을 주는 잠재력을 가진 극한 해수면의 변화에 집중 하였다. 

침식에 대한 기후변화의 영향평가를 제공하기에는 파동이나 연안류의 변화에 대한 정보가 불충분하다.

극한 해수면 현상의 특징은 대기의 폭풍의 강도와 이동, 해안선 모양에 의해 결정된다. 많은 지역에서 현재 기후 조건하에

서 극한 해수면의 위험성은 빈약하게 정의되었다. 왜냐하면 조수 측정 네트워크가 부족하고 상대적으로 기록기간이 짧기 때

문이다. 이것은 미래의 기후변화를 평가하고 관측기록을 통해서 기후변화를 탐지하는데 대해서 빈약한 기준선을 제공한다. 

지난 40년 동안 전세계 141 지점으로부터 얻은 결과를 이용하여 Woodworth and Blackman(2004)는 몇몇 지점에서 극한 

해수면상승이 일어나고, 평균해수면과 대기의 폭풍우의 변화로부터의 상대적인 기여는 위치에 좌우된다는 것을 발견했다.

극한 해수면 모의 기법

극한 해수면의 기후‐유도된 변화는 평균해수면의 증가, 대기 폭풍의 경로, 주기 또는 강도의 변화로 인해 발생할 것이다.

(해안 홍수의 견지로부터 예를 들어, 후빙기 반동에 육지의 연직운동은 평균해수면 변화로부터의 기여를 고려할 때 또한 중

요하다.) 이런 변화의 대규모 배경을 제공하기 위해서 비록 모델의 해상도(일반적으로 150~300km 수평해상도)가 열대성저기

압이나 중위도 저기압과 관련된 강풍의 자세한 부분까지 나타낼 만큼 좋지 않더라도, 전 지구 기후모델은 필요하다. 하지만, 

몇몇 연구에서는 극한 해수면변화의 추정치를 제공하기 위해서 폭풍해일 모델을 유도하는 전구 기후모델 강제력을 사용하였

다(예를 들어, Flather and Williams, 2000). 대규모 원인으로부터 좀 더 현실적인 모의를 얻기 위해, 역학적인 것과 통계적

인 상세화와 확률방법인 3개의 접근법이 사용되었다(일반적인 세부사항은 11.10절 참조).

현재 해양성분을 갖고 있는 RCMs은 거의 없기 때문에 이 모델들은 폭풍해일 모델을 유도하기 위해 고해상도(일반적으로 

25~50km 수평해상도) 지표면 바람과 기압을 사용되었다(예를 들면, Lowe et al., 2001). 이러한 일련의 단일 방향 결합모델

이 현재(Debenard et al., 2003) 또는 역사적인 기준선(예를 들면, Flather et al., 1998)과 미래의 한기간(예를 들면, Lowe 

et al., 2001; Debenard et al., 2003)에 대해 대개 실행된다. 통계적 접근에서 대규모 종관상태와 국지 극한 해수면 사이의 

관계가 구축되어진다. 이런 관계는 날씨예측 모델과 관측된 극한 해수면으로부터의 분석을 사용하거나 전 지구 기후모델과 

위에서 언급된 역학적 방법을 사용하여 생성된 극한 해수면의 현재 모의를 사용하여 개발될 수 있다. 다음으로 미래 극한 

해수면의 모의는 전 지구 기후모델에 의해 모의된 미래 대규모 대기 종관적 상태에 이 통계적 관계를 적용하여 유도되었다

(예를 들면, von Storch and Reichardt, 1997). 파랑과 폭풍해일 역학모델을 강제하는 고해상도 바람장을 만들기 위하여 

통계모델을 사용하여, 통계적 접근과 역학적 접근은 결합될 수 있다(Lionello et al., 2003). 유사하게 확률적 표본방법은 극

한 해수면(강도나 이동)을 설명하는 종관적 날씨현상의 주요 특징을 확인하고 빈도분포에 의해 이들을 나타낸다. 각 현상에 

대해서, 간단한 모델이 지표면 바람과 압력장을 생산하기 위해서 사용되고 이들은 폭풍해일 모델에 적용되어진다(예를 들면, 

Hubbert and McInnes, 1999). 강화된 온실효과 조건하에서 변화를 나타내기 위해 날씨 현상의 빈도 분포의 수정이 전구 

기후모델로부터 유도되었고 다음으로 미래 폭풍해일 기후 값을 추론하는데 사용되어진다.

극한 해수면변화‐3개 지역의 표본전망

1. 오스트레일리아

짧은 해수면 기록 만을 갖는 지역인 북 오스트레일리아의 폭풍해일 영향에 대한 연구에서 McInnes et al.(2005)은 극한 

폭풍해일과 범람에 대한 기후변화의 영향을 조사하기 위해 통계적 표본과 역학 모델링을 사용하였다. 1907~1997년까지 

Cairns지역에서 발생한 저기압은 저기압 강도에 적합한 극값 분포를 가진 풍속과 풍향의 저기압 특징을 지배하는 확률분포

함수를 개발하였다. 다음으로 저기압 강도분포는 오스트레일리아 북동부에서 떨어져서 저기압이 대략 10%정도 강도가 증가

는 것을 발견한 Walsh and Ryan(2000)에 기초하여 강화된 온실조건에 대해서 수정된다. 저기압의 빈도와 방향에 부과된 

변화는 없었다. ENSO나 중층 바람에 대한 주요한 영향의 미래 행적에 대해서 믿을 만한 정보가 가용하지 않기 때문이다. 

현재와 미래의 강도를 갖고 1000개의 저기압을 임의 추출하여 해일을 분석해본 결과로 증가된 강도는 100년에 한번 정도 

일어날 수 있는 2.6~2.9m 정도의 해일을 증가시켜 70년에 한 번 일어날 수 있게 만들 수 있다는 결과를 보였다. 이는 또한 

범람하는 지역의 넓이가 2배(대략 32~71km²)이상으로 커지게 한다. 유사한 증가가 Cairns과 다른 해안지역에서 Hardy et 

al.(2004)에 의해 발견되었다.
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박스 11.5, 그림 1. A2 시나리오 하에서 기간 2071~2100년의 대기폭풍, 
평균해수면과 연직 육지이동에 기인한 북해의 50년 재현주기의 극한 수
위(m)의 1961~1990년에 대한 대비 변화(Lowe and Gregory, 2005).

2. 유럽

유럽 대륙붕 지역에서 극한 수위의 기후‐유도된 변화의 몇몇 역학적 상세화 전망이 실행되어왔다. Woth(2005)는 북해 연

안을 따라 폭풍해일에 대해 서로 다른 2개의 방출 시나리오(SRES A2 and B2)에 기인한 서로 다른 GCMs의 효과와 그 모델

들의 기후변화 전망을 조사하였다. 그녀는 4개 GCM모의를 상세화한 한 개의 RCM으로 부터의 자료를 사용하였다(Woth 

et al., 2006)(하나의 GCM에서 생산된 분간 할 수 없는 결과에 의해 유도된 4개 RCMs으로 부터의 자료를 사용하여). 그리

고 유럽 대륙의 북해 해안에서 현상(평균해수면 변화가 10~20cm 이상)의 상위 1%에서 유의하게 증가함을 증명했다. 비록 

A2 방출 시나리오를 결합한 모델들로부터 변화들은 일정하게 커지지만, 다른 실험들에 의해 전망된 변화는 통계적으로 구별 

할 수 없었다. 전구 평균해수면의 상승과 수직적인 육지이동의 영향을 포함할 때, Lowe and Gregory(2005)는 Woth et 

al.(2006)에 의해 분석된 하나의 RCMs에서 유도된 폭풍해일 모델을 사용하여, 극한 해수면의 증가는 UK 전체 해안선에 대

해서 전망됨을 발견하였다(박스 11.5, 그림 1). 4개의 RCM모의로부터 얻은 자료에 의해 유도된 발틱해 모델을 사용하여 

Meier(2006)는 폭풍 해일의 변화는 모의실험에 따라 크게 다르지만 평균해수면에서보다 100년 주기 해일에서 더 큰 증가 

경향성을 가지고 있음을 발견했다. 

Lionello et al.(2003)은 Adriatic Sea에서 높은 바람 

파동과 폭풍해일 현상의 주기와 강도에 대해서 대기 CO

₂배증의 효과를 추정하였다. 지역 지표면 바람장은 통

계적 상세화에 의해서30년 장기간 ECHAM4 고해상도(약

1.5°정도) 타임‐슬라이스 실험에서 해면기압장으로부터 

유도되어졌다. 그리고 다음으로 파랑과 해양모델을 강제

하기 위해 사용된다. 그들은 대기의 CO₂ 증가와 함께 

극한 해일 수준에서 통계적으로 유의한 변화가 없고 극

한 파고가 감소함을 찾았다. 관측된 파도와 해일 높이의 

과소추정은 이러한 결과의 해석에서 주의를 요한다. 

AOGCMs전망을 사용해서 X. L, Wang et al.(2004)은 

북대서양 북동과 남서지역에서 겨울철과 가을철 계절평

균과 극한 파고의 증가를 추정했지만 북대서양의 중위도

에서는 감소를 추정했다. 모든 변화가 유의하지 않고 어

떤 지역(예를 들면, 북해)에서는 그들의 부호가 방출 시

나리오에 의존함을 발견했다.

3. 벵골만

폭풍 해일에 대한 몇 개의 역학모의가 벵골만 지역에 대해 수행되어 왔지만 이러한 모의는 종종 미래기후변화를 설명하기 

위해 간단한 조정(평균해수면에 더하거나 10%정도 풍속을 증가 시키는 것과 같이)을 통해 몇 개 안되는 역사적인 해일로부

터 얻은 결과를 사용하여 관련되어졌다(예를 들면, Flather and Khandker, 1993). 이런 기술은 상대적으로 작고 잠재적으로 

편의된 폭풍세트를 취함으로써 극한 현상의 비현실적인 수와 함께 수위의 편의된 분포를 이끌게 되는 단점을 가진다. 현재와 

미래기후의 RCM 모의에 의해 유도된 역학모델을 사용한 어떤 연구에서 Unnikrishnan et al.(2006)은 저기압의 빈도에서 유

의한 변화가 없음에도 불구하고 가장 큰 폭풍해일의 빈도에서 큰 증가가 있음을 보였다.

불확실성

폭풍해일과 파고의 변화는 단지 제한된 모델들에 대해서만 다루어졌다. 따라서 우리는 미래 해안가 홍수추정에서 불확실

성의 범위를 확실하게 정량화 할 수 없다. 그리고 단지 최소값의 미숙한 추정치를 만들 수 있다(Lowe and Gregory, 2005). 

폭풍해일 모델링을 위해 자료를 제공하는데 있어서 역학적 상세화 단계가 확실하다는 약간의 증거가 있다(예를 들면, 불확실

성을 추가하지 않는다). 하지만, AOGCMs으로부터 전망된 순환변화의 전반적인 낮은 유의수준은 이런 전망에서 상당한 불

확실성을 의미한다.
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11.10 지역 기후전망 방법의 평가

방법의 평가는 대순환, 교차규모 되먹임과 지역규모의 강

제력을 포함한 많은 시공간 규모에서 발생하는 복합적인 상

호작용에 의해 제기되는 난제를 인식한다.

11.10.1 지역 기후정보 생산방법

대기‐해양 대순환 모델은 지구 기후시스템 행태를 나타내

기 위한 주요한 도구이다. 모델은 대순환과 그것의 자연 및 

강제 변동성을 유지하는데 원인이 되는 과정(8장)을 연구하

기 위하여, 관측된 기후변화에서 다양한 강제력 요소들의 역

할을 평가하기 위해서(9장), 그리고 미래 외부강제력의 시나

리오에 대한 시스템의 반응전망을 제공하기 위해서 사용된

다. AOGCMs이 전체 기후시스템을 나타내려고 시도하기 때

문에 분명하게 AOGCMs은 지역기후와 기후변화에 대한 정

보 그리고 관련된 과정들을 직접적으로 제공한다. 예를 들

어, 모든 알려진 강제력을 설명할 때 지난 세기의 기후모의 

기술은 최근 기후변화의 원인을 설명하고(9장), 이 정보는 

미래 지역 기후변화의 가능성을 강제하기 위해서 사용될 수 

있다(Stott et al., 2006;  11.10.2 절 참조). 비록 지역 

AOGCM 규모의 신뢰성을 설정하는 방법은 아직 완전히 발

달하지 않았지만, AOGCM 전망은 그럴듯한 미래 지역 기후

시나리오를 제공한다. AOGCMs의 앙상블 내에서 산포도는 

미래기후변화 전망에서 불확실성을 특징짓는데 사용되어진

다. 비록 다른 지역에 대해서 산포도는 크게 남아있을 지라

도, 몇몇 지역적 반응들은 AOGCM 모의 전반에 걸쳐 일치

한다(11.2~11.9장 참조).

모델들의 상당한 복잡성과 수세기 적분을 제공해야 하는 

필요성 때문에 MMD에서 AOGCMs의 대기의 구성부분의 수

평 해상도는 400~125km정도의 범위를 가진다. AOGCMs의 

격자규모 이하에서 정보를 생산하는 것을 상세화라 한다. 상

세화에서 역학적 접근법과 통계적 접근법이 있다. 역학적 상

세화는 전지구나 지역적 하부영역을 나타내기 위해 고해상

도 기후모델을 사용하고, 모델의 경계조건으로 관측값이나 

저해상도 AOGCM 자료를 사용한다. 역학적 상세화는 중간

규모 비선형 효과를 나타내고 여러 기후변수들 사이의 일관

된 정보를 제공하는 잠재성을 가지고 있다. 이 모델들은 물

리적 원칙을 사용하여 공식화 되었고, 모델들은 전 세계의 

기후의 전반적인 범위를 확실하게 재현할 수 있다. 이것은 

미래기후를 사실적으로 상세화하는 능력에서 신뢰도를 증가

한다. 역학모델의 주요한 약점은 계산비용과 미래기후에서 

아격자 규모를 나타내기 위해서 사용한 모수화 방안이 그 

방안이 디자인되어진 범위 밖에서 작동되어야 될지도 모른

다는 것이다. 

경험적 통계적 상세화 모델 방법은 관측자료로부터 유도

된 교차규모 관계를 사용하고 이 관계를 기후모델자료에 적

용한다. 통계적 상세화 방법은 계산하는 비용이 비싸지 않다

는 장점이 있고 역학적 방법 보다는 더 세밀한 규모에서 접

근이 가능하고 RCM 산출물로부터 직접 얻을 수 없는 파라

미터에 적용할 수 있다. 통계적 상세화 방법은 이 방법이 잘 

개발되고 검증되기 위해서는 원하는 규모에서 충분히 긴 관

측자료를 필요로 한다. 통계적 상세화 방법의 주요한 단점은 

이 방법이 기후가 선동될 때 교차규모 관계가 안정하게 남

아있다고 가정하는 것과 이 방법이 지역적 되먹임을 효율적

으로 수용할 수 없고, 몇 개의 방법에서는 여러 기후변수들 

간에 일관성이 부족할 수 있는 점이다.

11.10.1.1 고해상도 대기‐GCMs

대기만 고려한 GCMs(AGCMs)은 AOGCMs에서처럼 상호

작용하는 지표면 방안을 포함하지만 하층 경계조건으로 해

수면 온도와 해빙정보를 필요로 한다. 해양과 비교하여 대기

와 지표면에 관련된 짧은 시간규모가 주어지면 비교적 짧은 

타임‐슬라이스(수 십년)는 고해상도에서 실행시킬 수 있다. 

필요로 하는 해수면 온도와 해빙정보는 관측이나 AOGCMs

으로부터 유도할 수 있다. 관측자료의 사용은 현재기후의 모

의를 향상시킬 수 있지만 미래기후에 대해 AOGCMs으로 부

터 유도된 변화(예를 들면, Rowell, 2005)와 이들을 통합하는 

것은 전망된 기후의 불일치성의 위협을 증가시킨다. 

AOGCMs에서 대기와 해양의 양방향 되먹임의 부재는 인도

양과 남아시아 몬순(Douville, 2005; Inatsu and Kimoto, 

2005)과 같은 지역에서 기후변동성(Bretherton and Battisti, 

2000)의 상당한 왜곡의 원인이 될 수 있다. AGCMs와 

AOGCMs의 대규모 기후반응은 많은 지역에서 비슷하게 나

타난다; 그들이 다른 시기와 장소에서 해수면 경계조건의 일

치성이 의문시 될지도 모른다(May and Roeckner, 2001; 

Govindasamy et al., 2003). AGCMs을 이용한 타임‐슬라이스 

접근법이 확고한 상세화 기술로 고려되기에 유사성이 충분

한지를 결정하기 위해서 앞으로 이 연구가 필요하다. 100km

와 그보다 더 세밀한 모델 격자들이 가능하고 50km격자는 

가까운 미래에 기준이 될 것이다(Bengtsson, 1996; May and 

Roeckner, 2001; Déuéqand Gibelin, 2002; Govindaswamy, 

2003). 비록 짧은 타임‐슬라이스만에 대해서지만 고성능 컴

퓨터 시스템은 전 지구 계산을 20km격자로 허용한다(예를 

들면, May, 2004a; Mizuta et al., 2006). 현재 AOGCMs의 전

형적인 규모에서 평가하면 고해상도 AGCMs에 의해 모의되
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는 거의 모든 양은 관측값과 잘 일치한다. 하지만 개선점은 

지역에 따라 변수에 따라 상당히 다르다(Duffy et al., 2003). 

모수화의 광범위한 재조정은 종종 필요하다. 주목할 만한 개

선이 산악지역의 강수와 중위도 날씨 시스템의 역학에서 이

루어졌다(10장). 최고해상도는 열대 저기압의 기후값의 신뢰

할 만한 모의실험의 전망을 제공한다(예를 들면, May, 

2004a; Mizuta et al., 2006). 하지만 전체적인 평가를 위해서 

이러한 고해상도 연구들의 값을 최적화하기 위해서는 동등

한 다중모델 실험이 필요하다.

표준 고해상도 AGCM에 대한 대안은 가변‐해상도 

AGCMs이다(VRGCMs; 예를 들면, Déuéqand Piedelievre, 

1995; Krinner et al., 1997; Fox‐Rabinovitz et al., 2001; 

McGregor et al., 2002; Gibelin and Déué 2003). 통합된 모

델링 VRGCM 접근법은 체제 내에서 해상도의 지역적 증가

가 허용되지만 대기의 모든 지역의 상호작용을 계속 유지하

기 때문에 매력적이다. 팽창 때문에 수치적 인의적인 값은 

적당한 팽창계수를 사용할 때 작아짐을 보였다(예를 들면, 

Lorant and Royer, 2001). 고해상도 지역에서 VRGCMs으로 

부터 결과는 균일한 해상도 모델보다 더 세밀한 규모의 상

세함을 나타내는 반면 같은 격자 수를 가진 균등 해상도 모

의와 같은 전구 숙련도를 보유한다.

11.10.1.2 둥지 지역 기후모델

둥지모델의 원리는 대규모 대기순환과 일치하는 사실적인 

지역 기후정보는 다음의 전체가 만족된다면 RCM의 적분을 

통해 생성될 수 있다는 것이다; 시간에 따라 변하는 대규모 

대기장(바람, 기온과 수증기)이 측면경계조건(LBCs)과 해수

면 온도와 해빙이 저층 경계조건으로 공급된다; LBCs로부터 

컨트롤은 RCM을 구동하는 대기순환과 일치하는 RCM의 내

부 해를 유지한다; 아‐격자 규모의 물리적 과정이, 산악, 육

지‐바다 대비, 토지이용과 같은 미세규모의 지표 강제력을 

포함하여, 적절하게 모수화된다.

비록 몇 개의 기후모의가 15 또는 20km 격자를 사용해서 

모의한다고 하더라도(예를 들면, Leung et al., 2003, 2004; 

Christensen and Christensen, 2004; Kleinn et al., 2005), 기

후변화 전망을 위한 전형적인 RCM 격자는 50km정도이다. 

최근 동아시아 기후변화의 전망은 5km 비 정역학적 RCM을 

이용해 완성하였지만(Kanada et al., 2005; Yoshizaki et al., 

2005; Yasunaga et al., 2006), 짧은 시간 동안만 모의하였다. 

전구모델링의 경향에 의하면, RCMs은 점점 지역적인 해양

과 해빙(예를 들면, Bailey and Lynch 2000; Döcher et al., 

2002; Rinke et al., 2003; Bailey et al., 2004; Meier et al., 

2004; Sasaki et al., 2006a), 수문과 식생 상호작용(Gao and 

Yu, 1998; Xue et al., 2000)과 같은 기후시스템의 다른 구성

성분과 상호작용하도록 결합되어진다. 

수 십년 RCM 실험은 표준화 되어가고(예를 들면, 

Whetton et al., 2000; Kwon et al., 2003; Leung et al., 2004; 

Kjellström et al., 2007; Plummer et al., 2006), 앙상블 사용

을 포함하고(Christensen et al., 2002), 전망된 변화의 보다 

철저한 검증과 탐구를 점점 더 가능하게 한다. 대기관측의 

재분석에 의해 유도된 수년 앙상블 모의에서 Vidale et 

al.(2003)은 RCMs이 강수와 지표면 기온의 경년변동성을 재

현하는 기술을 가지고 있다는 것을 보였다. 앙상블 모의의 

사용은 지역 기후변화의 전망에서 불확실성의 원천에 관하

여 양적인 추정을 가능하게 했다(Rowell, 2005; Déuéqet al., 

2005, 2007; Beniston et al., 2007; Frei et al., 2006; Graham 

et al., 2007). 4개의 RCM 모의로부터 얻은 정보를 통합하여

Christensen et al.(2001)과 Rummukainen et al.(2003)은 평균

기후상태의 전망과 관련된 불확실성 뿐만 아니라 고차원 통

계량에 대해서도 조사하는 것이 실현 가능하다는 것을 논증

하였다. 

둥지모델에서 LBCs의 적용과 관련된 어려움은 문서로 정

리 기록되었다(예를 들면, Davies, 1976; Warner et al., 

1997). 기후모의에서 시간이 지남에 따라 RCM 해는 점점 초

기값 문제에서 경계값 문제로 방향을 바꾼다. 수학적 해석은 

둥지모델이 근본적으로 나쁘게 배치된 경계값 문제를 나타

낸다는 것이다(Staniforth, 1997; Laprise, 2003). RCMs에 의

해 만들어진 내부 해에 대해 LBCs에 의해 작용한 제어는 지

역과 계절(예를 들어, Caya and Biner, 2004)과 계산 도메인

의 크기(예를 들면, Rinke and Dethloff, 2000)에 따라서 달

라진다. 몇 개의 적용에서, RCM 영역 안에서 발달한 흐름은 

RCM을 추진하는 LBC 와 일치하지 않을 수 있다. 이것이 기

후통계량에 영향을 미칠 수도 있고(Jones et al., 1997), 미치

지 않을 수도(Caya and Biner, 2004) 있다. 보통RCMs은 대

규모 흐름의 시간적인 변동성을 나타내기 위하여 높은 시간

해상도를 가진 LBCs에 의해서만 유도된다. 또한 몇 개의 

RCMs은 도메인의 내부에서 큰 규모의 너징이나 감쇠를 사

용한다(예를 들면, Kida et al., 1991; Biner et al., 2000; von 

Storch et al., 2000).  비록 그것이 모델 편의를 숨길 수 있지

만 이것은 RCM에서 대규모의 왜곡을 최소화 하는데 유용하

다는 것을 증명하였다(von Storch et al., 2000; Mabuchi et 

al., 2002; Miguez‐Macho et al., 2004). 비록 최근에 양방향 

둥지RCM이 개발되어져서 가변‐해상도 AGCMs을 갖고 상호

작용하는 것처럼 전지구 대기와 상호작용을 할 수 있지만

(Lorenz and Jacob, 2005), 한 방향 RCM‐GCM 결합이 주로 

사용된다. 



기후변화 2007~과학적 근거 -

972

지역기후를 모의하는 RCM의 능력은 LBCs에 의해 제공되

는 대규모 순환의 사실성에 강하게 의존한다(예를 들면, Pan 

et al., 2001). Latif et al.(2001) 과 Davey et al.(2002)는 

AOGCMs의 열대 기후값에서 큰 편의는 세계의 몇몇 지역의 

상세화 연구에 부정적인 영향을 미칠 수 있다고 제시했다. 

그럼에도 불구하고 둥지모델의 신뢰도 즉, LBCs에서 없는 

의미 있는 상세규모 구조를 생산할 수 있는 모델의 능력이 

확실하다. 많은 연구에서는 이러한 작은 규모가 LBCs에 없

을지라도, 대기의 작은 규모의 기후통계량은 정확한 진폭과 

공간분포를 재생산 할 수 있다는 것을 제시하였다(Denis et 

al., 2002, 2003; Antic et al., 2005; Dimitrijevic and Laprise, 

2005). 이것은 정확한 대규모를 가진 AOGCMs에 의해 유도

될 때 RCMs은 기후통계량에 작은 규모의 값을 추가 할 수 

있다는 것을 의미한다. 전반적으로 현재 기후를 모의하는 성

능은 MMD AOGCMs(8장)을 이용하여 향상시켰고, 이는 

RCMs을 위한 보다 고 품격 LBCs을 이끌 것이다.

11.10.1.3 경험 통계적 상세화 방법

RCMs에 대한 보완적인 기술은 대규모 대기변수(예측인

자)와 국지/지역 기후변수(예측량) 사이의 유도된 관계를 사

용하는 것이다. 다음으로 국지/지역 규모의 기후변화 정보는 

그 관계를AOGCM 모의로부터 얻은 동일한 예측인자에 적

용하여 얻을 수 있다. The IPCC Task Group on Data and 

Scenario Support for Impact and Climate Analysis(TGICA)로

부터 지침 문서(Wilby et al., 2004)는 이 접근법에 대한 포괄

적인 배경지식을 제공하고 SD응용을 사용하는데 있어서 중

요한 쟁점을 포함한다. 통계적 상세화 방법은 선형과 비선형 

관계를 포함하는 회귀‐유형 모델, 국지변수의 합성결과를 생

산하기 위한 연속성 생성을 위한 무조건 또는 조건적인 날

씨 생성기, 순환 패턴을 모의하는 모델의 성능이 좋은 특성

에 의존하는 날씨 분류에 기초한 기술, 그리고 과거의 기록

으로부터 현재와 비슷한 날씨 상태를 찾는 아날로그 방법을 

포함하고 이런 기술들의 조합이 어쩌면 가장 적절하다.

통계적 상세화의 확장은 날씨분류와 RCM 모의를 조합하

는 통계적‐역학적 상세화 기술(예를 들면, Fuentes and 

Heimann, 2000)이다. 앞으로의 개발은 고해상도 기후모델 

결과에 SD를 적용하는 것이다(Lionello et al., 2003; Imbert 

and Benestad, 2005).

SD에 대한 연구는 응용력에서 광범위한 성장을 나타냈고, 

기후변화 영향을 연구하는 단체(예를 들면, SDSM, Wilby et 

al., 2002; the clim. pact package, Benestad, 2004b; the py-

climate package, Fernández and Sáenz, 2003); 새로운 지역

에 대해 적용(예를 들면, 아시아, Chen and Chen, 2003); 계

절생물학적 계열(Matulla et al., 2003), 폭염과 관계된 사망

률(Hayhoe et al., 2004), 스키 계절(Scott et al., 2003), 토지

이용(Solecki and Oliveri, 2004), 유선흐름이나 물의 생태

(Cannon and Whitfield, 2002; Blenckner and Chen, 2003)와 

같은 새로운 변수를 역점을 두어 다루기 위한 기술의 사용; 

기후극한의 처리(예를 들면, Katz et al., 2002; Seem, 2004; 

X.L. Wang et al., 2004; Caires et al., 2006); 모델을 평가하

는 상호비교(예를 들면, STAtistical and Regional dynamical 

Downscaling of EXtremes for European regions(STARDEX), 

Haylock et al., 2006; Schmidli et al., 2006); 다른 기본적인 

불확실성과 함께 모델 불확실성을 표현을 나타내기 위해 다

중모델과 다중 앙상블 모의에 적용(예를 들면, Benestad, 

2002a,b; Hewitson and Crane, 2006; Wang and Swail, 

2006b); 기후관계에서 비정상성 평가(Hewitson and Crane, 

2006); 그리고 지형에 따른 공간적 내삽(Benestad, 2005)을 

위한 일반적인 도구로써의 가용성 증가를 포함한다. 몇몇 경

우에 SD 방법은 예측량의 가공되지 않은 값, 예를 들면, 강

우발생의 확률, 강수, 바람 또는 파고 분포 모수와 극한 현

상 빈도, 대신에 통계적인 속성을 전망하기 위해서 사용되어 

왔다(예를 들면, Beckmann and Buishand, 2002; Buishand et 

al., 2004; Busuioc and von Storch, 2003; Abaurrea and Asin, 

2005; Diaz‐Nieto and Wilby, 2005; Pryor et al., 2005a,b; 

Wang and Swail, 2006a,b). 

SD의 평가는 대부분의 경우 공통적으로 독립적이거나 다

른 ‘기후레짐’을 나타내는 기간에 대해 관측자료를 사용하여 

교차검증을 함으로써 수행된다(예를 들면, Busuioc et al. 

2001; Trigo and Palutikof, 2001; Bartman et al., 2003; 

Hanssen‐Bauer et al., 2003). 정상성, 즉, 통계적 관계가 미래

기후레짐 하에서 타당한지 여부는 SD방법이 갖는 우려로 남

아있다. 기후의 미래변화는 관측된 역사적인 변화보다 상당

히 클 것 같기 때문에 이것은 교차검증 실험을 통해서 약하

게만 평가된다. 이 쟁점은 Hewitson and Crane(2006)에 의해 

평가되었는데, 거기서, 사용된 통계적 상세화 방법 내에서 

비 안정성은 변화의 크기를 과소 추정하는 결과를 보였다. 

일반적으로, 가장 효과적인 통계적 상세화 방법은 결정론적

인 전환함수 요소와 확률성분을 결합하는 방법이다(예를 들

면, Hansen and Mavromatis, 2001; Palutikof et al., 2002; 

Beersma and Buishand, 2003; Busuioc and von Storch, 2003; 

Katz et al., 2003; Lionello et al., 2003; Wilby et al., 2003; 

X.L. Wang et al., 2004; Hewitson and Crane, 2006).  예측

인자에 관해서 특히 강수가 예측량인 경우에, 가장 좋은 선

택은 역학 변수와 수증기 변수를 결합하는 것으로 보인다(예

를 들면, Wilby et al., 2003).
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패턴 스케일링은 지역기후변화를 전망하기 위한 간단한 

통계방법이고 이 방법은 전지구 평균온도에 따라 AOGCM 

반응패턴을 정규화하는 것을 포함한다. 다음으로 이러한 정

규화 패턴은 간단한 기후모델로부터 다른 방출 시나리오에 

대해서 추정한 전 지구 평균 기온반응을 사용하여 다시 스

케일 된다(10장).  다양한 버전의 규모화 기술을 사용하여 

몇 가지 발전이 이루어졌다(예를 들면, Christensen et al., 

2001; Mitchell, 2003; Salathé 2005; Ruosteenoja et al., 

2007). 예를 들어, Ruosteenoja et al.(2007)는 국지적 

AOGCM‐모의된 기온과 강수 반응과 전 지구 평균기온변화 

사이의 관계를 나타내기 위하여 선형회귀를 이용하는 패턴 

스케일링 방법을 개발하였다. 또 다른 간단한 통계기술은 예

측인자로 관심 있는 변수(예측량)에 대해 GCM 결과를 사용

하고, 다음으로 간단한 국지 변화 인자/스케일링 과정에 적

용하는 것이다(예를 들면, IPCC의 13장, 2001; Hanssen‐
Bauer et al., 2003; Widmann et al., 2003; Diaz‐Nieto and 

Wilby, 2005).

TAR이후로 다양한 통계적 상세화 방법을 비교하는 많은 

연구가 수행되었다. 일반적으로 하나의 방법과 또 다른 방법

의 비교에 대한 결론은 지역, 비교에 사용되는 기준, 각 방

법의 고유한 특징에 의해 달라진다. 예를 들어, Diaz‐Nieto 

and Wilby(2005)는 강의 흐름을 상세화하였고, 두 방법이 비

교할만한 결과를 제공하는 반면, 그들은 어떻게 그 방법들이 

수 십년 변동성을 다루는지에 대한 함수로써 반응이 다르다

는 것을 발견했다. 

월평균을 예측하는 그들의 능력에 의하여, 일과 월별 상

세화 모델을 기초로 한 통계적 상세화 방법의 장점을 비교

할 때, 일별 모델들의 성능이 더 좋다(예를 들면, Buishand 

et al., 2004). 상세화 관계의 비선형성에 의하여, Trigo and 

Palutikof(2001)은 몇몇 적용을 위하여 복잡한 비선형 모델

들이 더 간단한 선형/약간 비선형적인 접근보다 더 좋지 

않을지도 모른다는 점을 주목하였다. 하지만 Haylock et 

al.(2006)은 비선형 인공신경망에 기초한 통계적 상세화 방

법은 호우(강수)의 경년변동성을 모델링 하는데 가장 좋지

만 극값을 과소 추정하는 것을 발견했다. 많은 상세화 연

구는 보고되지 않은 채 남아있다. 왜냐하면, SD활동성은 

종종 폭넓은 과학단체에 의해 사용할 목적이라기 보다는 

특별한 계획사업 수요를 충족시키기 위해서 실용적으로 이

행되기 때문이다. 이것은 개발도상국에서 특히 그렇다. 몇

몇 경우에서, 이 연구는 단지 ‘무명’의 문서 속에서 발견된

다. 개발도상국에서 영향 연구를 지원하는 AIACC 사업

(http://www.aiaccproject.org/).

11.10.1.4 상세화 방법의 상호비교

TAR에서 SD방법은 지역기후 상세화를 위한 RCMs의 상

호보관적인 기술로써 간주되었고, 각 각의 접근법은 분명한 

강점과 약점을 가지고 있다. SD 방법과 RCMs이 현재 기후

모의하는데 동등하다는 TAR의 결론은 여전히 유지된다.

TAR이래로 몇 개의 추가적인 연구에서 SD와 RCM 접근

법을 계통적으로 비교하였다(예를 들면, Huth et al., 2001; 

Hanssen‐Bauer et al., 2003, 2005; Wood et al., 2004, 

Busuioc et al., 2006; Haylock et al., 2006; Schmidli et al., 

2006). 이들은 주로 기후변화 신호의 유사성과 관련된다(예

를 들면, Hanssen‐Bauer et al., 2003). 좀 더 복잡한 연구에

서는 현재 지역기후 특징을 모의하는데 그리고 SD 방법을 

적합 시키기 위하여 사용되는 대규모와 지역규모 패턴 사이

의 연결을 나타내는 RCM 숙련도에 대한 추가적인 정보를 

고려한다(Busuioc et al., 2006). STARDEX 프로젝트(예를 들

면, Haylock et al., 2006; Schmidli et al., 2006)를 따르는 다

른 연구에서는 유럽에서 기후극값과 복잡한 지형 과정에 집

중하여 현재 기후특징을 재현하는 숙련도에 대해서 뿐만 아

니라 결과로부터 유도된 기후변화 신호에 의해서 두 접근법

을 비교한다. 

11.10.2 불확실성 정량화

11.10.2.1 지역적 불확실성의 원인

지역규모에서 불확실성의 대부분의 원인은 전지구규모의 

불확실성과 비슷하지만(10.5 절과 박스 10.2), 지역환경에서 

발생하는 새로운 쟁점과 강조할 부분의 변화가 있다. 토지이

용과 토지피복변화(De Fries et al., 2002; 2장,  7.2절과 박스

11.4) 모두의 공간적인 불균질과 에어러솔 강제력이 지역적 

불확실성에 추가된다. 지역적 상세함을 추가한 모델과 연관

된 연구를 분석할 때, 일련의 모델을 통해 불확실성의 모든 

단계가 고려되야만한다. 이러한 불확실성이 다른 기후변수

의 지역적 전망에 영향을 미치는 정도는 일정하지 않다. 이

것의 징조는 모델들이 강수변화보다 기온변화의 부호와 크

기에서 더 쉽사리 일치한다는 것이다. 

기후전망에서 이러한 불확실성의 지역적 영향은 몇 몇의 

연구자에 의해 설명되었다. 예를 들어, 탄소순환모델을 결

합된 AOGCM에 통합하는 것이 아마존 유역(Cox et al., 

2000; Jones et al., 2003)과 보르네오(Kumagi et al., 2004) 

의 기후변화에서 극적으로 강한 반응을 주었다. 게다가 기

후모델에서 해독된 과정의 규모는 큰 지역규모에서 기후모

의에 상당하게 영향을 미칠 수 있다(Pope and Stratton, 
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2002; Lorenz and Jacob, 2005). Frei et al.(2003)은 해독된 

과정은 같게 묘사하지만 아‐격자규모 과정은 다르게 묘사하

는 모델은 기후를 다르게 묘사할 수 있다는 것을 보였다. 

지표면 되먹임의 묘사에서 변화의 지역적 영향은 Oleson et 

al.(2004) 과 Feddema et al.(2005)의 예에서 증명되었다(박

스 11.4참조). 

지역적이고 국지규모에서 불확실성의 평가는 특히 강수에

서, 내부변동성에 대한 신호의 더 작은 비율에 의해 복잡하

게 되는데, 이것은 반응의 감지를 더 어렵게 만든다. 게다가 

자료가 희박한 많은 지역에서 기후마저도 지역적 규모에서 

빈약하게 알려져 있을지도 모른다. 따라서 불확실성의 분석

의 구성요로로서 모델 성능의 평가가 그 자체로 문제가 될 

수 있다.

11.10.2.2 지역 불확실성의 지수화와 정량화

11.10.2.2.1 TAR에서 묘사되는 지역적 불확실성의 고찰

TAR에서 지역 기후전망의 불확실성이 논의되었지만, 그

들을 정량화하는 방법은 상대적으로 발달하지 못하였다. 예

를 들어, 지역 전망에 대한 TAR 단원에서(Giorgi et al., 

2001a) 서로 다른 GCMs으로 부터 지역에 따른 기후변화 전

망(예를 들어, 강수의 큰 또는 적은 증가/감소)의 불확실성

은 단순한 합의원칙(예를 들어, 9개 중 7개의 모델에서 증가

를 보였음)에만 기초하여 정량적으로 설명되었다. 지역적 불

확실성의 정량적인 추정의 초기 예들은 일련의 모델 전망에 

걸쳐 나타나는 중앙값과 한 변수(예, 온도)의 모델간 범위를 

표현하고, 지역 규모에서 시나리오의 한 그룹에 확률을 부여

하는 것을 포함한다(Jones, 2000; New and Hulme, 2000).

11.10.2.2.2 다중모델 앙상블 사용

많은 연구는 불확실성의 정량적 측정, 특히 지역규모에서 

확률정보를 산출하기 위해 같은 강제력 시나리오에 의해 유

도되어지는 GCM에 의해 형성된 다중-모델 앙상블을 이용

하였다. 표 11.3은 이 절과 11.10.2.2.3절에서 고찰한 방법의 

양상에 대해 요약하였다. 기후민감도에 대해서 10.5절과 박

스 10.2에서 강조된 결과는 다중모델 앙상블이 단지 불확실

성의 제한된 범위만을 조사한다는 것을 증명한다. 게다가 

GCM 민감도의 분포는 의미상 이런 확률분포로부터 얻은 대

표적인 표본이 아니다. 그러므로 다중 모델 앙상블을 사용하

여 산출되는 지역적 확률은 가능한 지역적 변화의 충분한 

산포도를 나타내지 않을 것이다. 

Räisänen and Palmer(2001)은 기온증가(예를 들면, >1℃)

와 강수 변화(예를 들면, <–10%)의 임계값의 초과확률을 계

산하기 위해서 대기의 이산화탄소 농도가 이상적으로 매년 

1%증가하게 하는 강제력을 주는 17개의 GCMs을 사용하였

다. 이들은 미래기후변화에 대한 확률적인 평가의 경제적인 

값을 증명하여 확률적 접근이 전통적인 결정론적 추정보다 

장점을 가진다는 것을 설명하기 위해 사용된다. Giorgi and 

Mearns(2002)은 현재 기후모델의 모의에서 편의와 앙상블 

평균전망의 수렴에 따라 모델결과를 가중치를 줌으로써 지

역 기온과 강수 변화에 대한 불확실성의 척도를 개발하였다. 

그들의 신뢰성 앙상블 평균(REA)방법은 22개 큰 아대륙 지

역을 위한 SRES A2와 B2 방출량 시나리오에 대해서 각각 

불확실성 추정치를 제공하기 위해 TAR에서 평가되어진 9개 

GCMs에 적용되었다.

Tebaldi et al.(2004a,b)은 주어진 SRES 시나리오에 의해 

강제된 전망의 앙상블로부터  확률을 유도하기 위한 공식적

인 통계모델을 정의하기 위해 베이지안 접근법을 사용하였

다. Giorgi and Mearns(2002, 2003) 접근을 사용하여 모델 편

의와 수렴 기준은 기온과 강수 변화 신호의 사후 확률밀도

함수(PDFs) 모양과 폭을 결정한다. 숙련된 판단은 2개의 기

준에 상대적인 가충치를 지정하는 효과를 가지는 사전분포

의 형태로 전문가 판단이 병합될 수 있다(Tebaldi et al., 

2004b; Lopez et al., 2006). 격자점 규모의 GCM 결과를 확

률적 전망으로 결합하기 위해 Furrer et al.(2007)에 의해 개

발된 방법은 10장에서 자세히 설명되었다. 직접적인 지역평

균에 의해 지역규모에서 기후변화의 PDFs는 얻어질 수 있

다. 산포도에서 상대적으로 작은 차이와 위치에서 전반적으

로 분명한 차이가 없으면서 이것이 Giorgi and 

Francisco(2000) 지역에 적용되었을 때, Furrer et al.(2007)로

부터 지역적 PDFs는 앙상블 전망의 경험적 히스토그램과 

Tebaldi et al.(2004b) PDFs와 전반적으로 일치하였다.

Greene et al.(2006)은 계절 앙상블 예측을 위해 사용된 방

법을 확장하여 각각의 SRES시나리오 하에서 GCMs 전망의 

앙상블을 모델링 하기 위하여 베이지안 구조를 사용하였다.  

1902~1998년까지 관측된 기간의 GCM 모의실험의 세트는 

지역 평균된 연 또는 계절 시계열에서 개별적으로 수집되었

고, 선형모델을 통해서 그에 상응하는 관측지역 경향으로 

공동으로 조정되었다. 조정계수와 그들의 불확실성이 추정

되어지고 다음으로 미래 추세의 확률예보를 제공하기 위해 

미래전망에 적용한다. 두 개의 결정적인 가정이 앙상블 전

망이나 Tebaldi et al.(2004a,b)에 의해 생성된 PDFs와는 너

무 다른 이 방법의 결과에 대하여 책임이 있다(그림 11.26과 

보충 교재 그림 S11.33~ S11.35). 첫째, 이 방법은 큰 불확

실성을 역사적 기간에서 상대적으로 약한 강제력에서 불확

실성과 지역적 규모에서 큰 자연적인 변동성에도 불구하고 

역사적 추세를 재현할 수 없는 모델에 기인한 것으로 생각
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아래셀과 
병합

참고문헌

아래셀과 
병합
실험

입력 유형
공간규모

방법론적인 가정(오른쪽 셀과 병합)

시간 해상도 종합방법과 결과 모델 성능 평가

Furrer et 

al.(2007)

다중모델 

앙상블

격자점(공동 

격자로 내삽 후)

계절적인 

수 십년 평균

베이지안 접근. AOGCMs는 독립성을 가정한다. 

대규모 패턴은 기초적인 함수로 전망하고, 작은 

규모는 등방성 가우시안 방법으로 모델됨. 공간 

모델에 의해 완전히 설명되는 공간의존도 

격자점 수준에서 PDFs는 공간 의존도를 설명하

도록 겹합되게 유도된다.

명시적으로 영향을 받지 않는 모델 

성능.

Giorgi and 

Mearns

(2003)

다중모델 

앙상블

지역평균

(Giorgi and 

Francisco,2000)

계절적인 

수 십년 평균

멤버들간에 임계값을 넘는 수를 세고 REA 방법

에 의해 그 수를 가중치화 하여 유도된 누적분포

함수(PDFs)

지역적 수준에서 순차적인 CDFs.

각 AOGCMs의 가중치에서 명시적

으로 정량화된 모델 성능(편의와 

수렴).

기간 1961~1990 동안 같은 공간규

모와 시간해상도에서 관측함

Greene 

et al. 

(2006) 

다중모델 

앙상블

지역 평균

(Giorgi 

and Francisco,

2000)

계절과 년 평균

베이지안 접근. AOGCMs 의존도가 모의된다.

모델값에 관측값을 선형회귀하여(날씨 예보와 

계절 예보에서 사용되는 MOS 접근과 유사) 계

수 추정치를 미래 모의자료에 적용한다.

지역 수준의 PDFs.

같은 공간 규모과 시간 해상도에서 

1902~1998 관측 경향 산출물에 대

해서 측정한 모델 성능

Harris 

et al.

(2006) 

섭동물리 

앙상블(P

PE)

격자점
계절의 수년 

평균

PPE 기후 되먹임에 의해 유도된 에너지 균형 모

델의 점증반응을 사용하여 대규모 슬랩모델 

PPE로부터 스케일된 평형반응 패턴. PDF 속에 

포함되도록 점증실험의 더 작은 PPE에 대해 스

케일 오차를 정량화함.

임의의 집합수준의 PDFs.

모든 모델 버전이 동일하게 발생할 

가능성이 있다고 가정.

Stott 

et al. 

(2006a)

단일모델

(HadCM

3)

대륙 평균 연별 10년 평균

선형스케일 인자가 대륙규모와 전구 규모에서 

최적 지문 접근법을 통해 추정하고 추정된 불확

실성과 함께 이것을 미래 전망에 적용함

대륙 규모 수준의 PDFs.

적용 불가

Tebaldi et 

al. 

2004a,b) 

다중모델 

앙상블

지역평균

(Giorgi 

and Francisco, 

2000)

계절적인 수 

십년 평균

베이지안 방법. AOGCMs은 독립으로 가정한다. 

AOGCM‐특유의 변동성을 갖고 그들의 전망에 

대해 Normal likelihood.

지역수준의 PDFs

우도 가정을 통해 암시적으로 영향

을 받는 모델 모델 성능(편의와 수

혐) 원래 논문에서는 

기간 1961~1990 동안인데, 이 보고

서에서는 기간 1980~1999 동안 같

은 공간규모와 시간해상도에서 관

측함

표 11.3. 지정된 SRES‐시나리오하에서 대륙규모와 아‐대륙규모에서 미래기후모의로부터 확률정보를 만드기 위한 방법들. Greene et al.(2006)과 
Tebaldi et al.(2004a, b)의 방법으로부터 얻은 결과는 그림 11.26에 나타냈다.
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그림 11.26. Tebaldi et al.(2001a, b)과 Greene et al.(2006)뿐만 아니라 Giorgi and Francisco(2000) 지역에 대한 가공되지 않은 모델 전망(히스
토그램의 명암으로 표현)으로부터 얻은 온도변화(1980~1999기간에 대비한 2080~2099년)의 PDF를 비교한 지도. 곡선 밑의 면적과 히스토그램에 
의해 차지한 면적은 1이 되도록 스케일 되었다. 시나리오는 SRES A1B이고 계절은 북반구 겨울철(DJF)이다. ARC와 ANT옆의 *는 Tebaldi et 
al. 결과만이 이용 가능하다는 것을 나타낸다.

한다. 둘째, 강한 정상성 가정은 조금 유의하게 더 큰 강제

력과 그것의 여러 조합을 포함하는 미래 추세를 역사적 기

록에서 유추한 관계를 외삽하는 것을 필요로 한다. 다음으

로, 상당하게 더 작은 온난화와 그림 11.26에 “G" 로 붙여

진 PDFs(음의 값을 포함하는 시간에서)의 큰 넓이는 이러한 

정상성 강제와 추세의 적합에서 큰 불확실성의 결과로 해석

된다. 그것들은 모델 전망의 히스토그램에서 제시된 더 큰 

온난화와 Tebaldi et al.(2004a,b)과 Furrer et al.(2007, 보여

주지 않음)의 PDFs에서의 그들의 합성과 확실하게 뚜렷한 

차이를 보인다. 이것은 아프리카, 남아시아와 남반구의 저

위도 지역에서 특히 그렇고, 관측의 특히 약한 경향의 결과

로서 그리고/또는 GCMs의 비교적 최악의 성능의 결과로써 

가능하다. 

Dessai et al.(2005)은 간단한 패턴 규모화(Santer et al., 

1990)의 아이디어를 AOGCMs의 다중모델 앙상블에 적용하

였다. 그들은 많은 SRES 시나리오 하에서 생산되는 지구 평

균 기온과 간단한 확률 에너지 모델인 온실가스 유도 기후

변화의 평가에 대한 모델(MAGICC)을 통하여 얻은 기후 민

감도에 의해서 변화의 표준화된 지역패턴을 조절한다

(Wigley and Raper, 2001). 그들의 일은 불확실성의 다른 원

인의 함수로서 PDFs의 변화를 추정하는데 초점을 맞추었다. 

이 분석에서, SRES 시나리오의 영향은 특히 분포의 상위의 

꼬리에서 기온변화와 가장 관련되어 있는 것으로 판명 난다. 

반면 GCM 가중치는 상당한 차이를 생산하지 않는다. 이 결

과는 아마도 고려된 전망의 긴 범위(최근 21세기)에 의존한

다. 논증할 수 있는 일이지만 배출 시나리오는 짧은 기간부

터 중간 기간에서 덜 중요할 것이다. 기후 민감도는 분포의 

낮은 꼬리에서 주로 영향력을 가진다. 강수 변화에서 불확실

성의 모든 원인들이 관련된 것으로 보이지만 그 결과는 매

우 지역‐구체적이기 때문에 일반화가 어렵다. 특히, 이들이 

그림 10.29에서 결과가 명백하게 일정하지 않을 때, 이러한 

결과의 확고함을 테스트하기 위한 더 많은 연구가 필요하다. 

예를 들어, 패턴 규모화의 사용은 GCMs의 더 큰 양상을 실

행함으로써 얻어질 전망의 범위를 과소 추정할 것 같다

(Murphy et al., 2004). 

위에서 설명되어진 연구는 기온과 강수 변화의 광역평균

이나 격자 상자 규모에서 통계적 모델링을 포함한다. Good 

and Lowe(2006)은 강수의 광역과 격자 상자 평균 전망에서 

추세는 종종 그 지역 내에서 국지적 추세와 매우 다르다는 

것을 보였다. 이것은 광역평균의 행동으로부터 미세규모의 

행적을 추론하는 것의 부적절함을 설명한다. 

11.10.2.2.3 섭동된 물리 앙상블 이용

지역 기후전망에서 불확실성을 조사하기 위한 또 다른 방

법은 섭동된 물리 앙상블의 사용이다(상세한 것은 10장 참

조). 이들은 모델의 공식화 내에 빈약하게 강제된 매개변수

에 기인하여 불확실성의 특성 짓기를 허용한다. Harris et 

al.(2006)은 17개 앙상블 멤버(Collins et al., 2006)로부터 얻

은 결과와 더 큰 섭동된 물리 앙상블을 통합하여 대기의 CO

₂ 배증(Webb et al., 2006)에 대한 평형 기후반응을 조사하
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였다. 그들은 간단한 패턴 규모화(Santer et al., 1990)의 방법

에 의해 점증과 평형 기후반응 사이의 연결고리를 개발하였

으며, 이것은 큰 앙상블로부터의 결과가 시간에 따라 변화하

는 지역기후의 PDFs로 전환되는 것을 허용한다. 지표면 온

도와 강수변화의 불확실성이 유도 되어졌고(보충자료 그림 

S11. 36과 S11. 37), 이것은 빈약하게 강제된 대기모델의 매

개변수, 내부변동성 그리고 패턴 규모화 에러로부터 발생한

다. 후자는 동일한 매개변수 셋팅을 갖는 17개 모델 버전들

에 대한 점증 반응과 규모화 된 평형반응을 비교하여 정량

화 되었다. 패턴 규모화 기술에 의해 도입된 오차들은 어떤 

지역의 강수에 대한 경우처럼 점증 반응이 전구 기온과 함

께 비선형적으로 변화할 때 가장 커진다.

11.10.2.2.4 지역적 불확실성을 정량화 하는 다른 접근

10장에서 설명되었듯이, Stott and Kettleborough(2002)는 

인류 기원 발생원에 의한 최근 기후변화의 기여를 지지하는 

온실가스와 황산염 에어러솔에 대한 기후모델의 반응에 대

하여 확고한 관측적 강제를 사용하여 기후의 미래 전망의 

PDFs를 제공한다.  Stott et al.(2006a)의 연구는 이 방법을 

대륙규모에 적용한 첫 번째 연구이다. 그것은 미래 대륙 기

온전망을 강제하는 두 가지 방법을 고려했다. 하나는 단지 

관심 지역에만 관측에 의한 역사적 변화를 사용하는 것에 

기초한 것이고 또 다른 하나는 전 지구 기온패턴에서 관측

의 변화를 사용하는 것에 기초한 것이다. 지역적 규모에서 

탐지의 불확실성이 크기 때문에, 처음 접근법은 더 넓은 

PDFs를 만들어낸다. 두 번째 접근법은 더 많은 정보를 접목

시키고 그러므로 불확실성을 감소시키지만, GCM이 지구 평

균과 지역 기온변화 사이의 관계를 정확하게 나타낸다고 가

정한다. 비록 Stott et al.(2006b)이 다른 모델에 대해서 이 방

법론의 결과를 확인 하였다 하더라도, 11.10.2.2.2절의 연구

와 대조적으로, 이 연구는 하나의 GCM(HadCM3)로부터 나

온 전망을 사용한다. 

일반적으로, 이번 장의 지역섹션에서는 공식적인 확률방

법보다는 관련된 과정의 전문적인 이해를 바탕으로 하여 한 

지역적 변화의 불확실성을 평가한다. 이들은 여전히 초창기

이고 현재 분명한 결과를 제공하지 못한다. 모의된 기후변화 

반응이 신뢰도에 대한 과정‐근거한 평가의 접근법과 미래기

후전망의 불확실성은 Rowell and Jones(2006)에 의해 제안되

었다. 그들은 유럽 여름 가뭄의 사례에 대해서 구체적인 미

래 결과의 원인인 물리적이고 역학적인 메커니즘의 평가를 

수행한다. 그들의 분석은 4개의 주요한 메커니즘의 기여를 

분리한다: 온난화의 공간패턴, 다양한 대규모 변화, 감소된 

봄철 토양수분과 여름철 토양수분 되먹임. 어떤 지역에서는, 

두 번째 과정은 작은 기여를 하고 첫 번째와 세 번째가 우세

하다.  이것은 이러한 메커니즘에 기초가 되는 과정에서 신

뢰가 높기 때문에 변화의 징후가 명확하다는 결론을 이끈다.

11.10.2.2.5 통합된 불확실성: 대순환 모델, 방출과 상세화 

기술

불확실성의 다른 원인에 비해서 상세화 단계(RCM 공식화 

또는 경험적 통계적 상세화 방법에 기초를 이루는 가정으로

부터)로부터 발생하는 불확실성의 상대적인 중요성을 정량

화 하는 것은 중요하다. 예를 들어, 통계적 상세화 방법을 

확률 시나리오에 적용하는 데에서, Benestad(2002b, 2004a)는 

북유럽의 지역적 규모에서 시험적인 확률시나리오 유도를 

위해 통계적 상세화에 결합된 다중 모델 앙상블을 사용하였

다. 

PRUDENCE 프로젝트(박스 11.2)는 유럽의 모의실험에 대

한 불확실성의 이러한 다양한 원인을 고찰하는 첫 번째 기

회를 제공한다. Rowell(2005)은 British Isles지역에 대해서 내

부변동성과 9개의 다른 RCMs을 평가하기 위해 두 개의 다

른 배출 시나리오, 4개의 다른 GCM 실험, 다중 앙상블 멤버

를 포함한 기후모델링 실험의 4차원 행렬을 평가했다. 그는 

월/계절 평균으로써 평가된 기온의 다른 발생원과 비교하여 

불확실성의 작은 양을 추가하여 역학적 상세화를 발견했다. 

강수의 경우, 불확실성의 4개의 발생원의 상대적인 기여는 

더욱 균형을 이룬다. Déqué et al.(2005, 2007)은 유럽의 전

역에 대해, Ruosteenoja et al.(2007)은 유럽의 작은 지역에 

대해서 비슷한 결과를 나타냈다. Kjellströn et al.(2007)은 같

은 GCM에 의해 유도된 다른 RCMs 사이에서 차이가 일 최

고기온과 최저기온 평가를 할 때 서로 다른 GCMs에 의해 

유도된 같은 RCM사이를 비교 할 수 있음을 발견했다. 하지

만 PRUDENCE RCMs에서 평균반응은 GCM에서 유도된 것

과 종종 꽤 다르다. 이는 RCM 반응에서 모델의 불일치에 

때문에 변화 폭의 몇몇은 현실적이지 않음을 제안한다(Jones 

et al., 1997).  하지만 그것은 PRUDENCE에서 몇 개의 

RCM은 하나 이상의 GCM으로부터 유도됨을 주목해야만 하

고 이런 결론에 대한 그 이상의 불확실성을 추가한다. 

PRUDENCE와 비슷한 다른 프로그램은 북아메리카의 

NARCCAP(Mearns et al., 2005), Regional Climate Change 

Scenarios for South America(CREAS; Marengo and 

Ambrizzi, 2006), the Europe‐South America Network for 

Climate Change Assessment and Impact Studies(CLARIS; 

http://www.claris‐eu.org) over South America와 같이 세계의 

다양한 지역에서 시작되었다.
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표 S11.1. MMD 모의에서 현재(1980~1999) 지표기온과 강수의 편이. 
모의된 기온은 HadCRUt2v(jones et. al.(2001) 자료와 비교하였고, 강
수는 CMAP(Xie and Arkin, 1997) 자료와 비교하였다. 기온 편의는 ℃ 
단위이고 강수 편의는 퍼센트 단위이다. 모델 간의 최소, 중앙, 최대 
편의를 보여줄 뿐만 아니라 첫 번째(25%)와 4번째(75%) 사분의 수도 
보여준다. 색들은 적어도 75%의 모델이 동일한 부호의 편의를 가지는 
지역/계절을 의미하며, 오렌지색은 양의 온도 편의, 옅은 보라색은 음
의 온도 편의 그리고 옅은 청색은 양의 강수 편의, 옅은 갈색은 음의 
온도 편의를 나타낸다. 
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표 S11.2. SRES A1B 시나리오(방법의 설명은 11.10.2.2.2절 참조)에 대하여 Tebaldi et al.(2004, 2005)의 방법에 기초한 기후변화의 확률 분포 
백분의 수. 이 변화는 1890~1999와 2080~2099사이의 차이를 나타내며, 기온은 ℃로 주어졌고 강수는 1980~1999년 평균에 대한 퍼센트로 주어졌
다. 

  

그림 S11.1. A1B 시나리오 하에서 1980~1999년과 2080~2099기간 사이에, 강수량과 증발량간의 차이의 증가를 전망한 모델의 수와 대비하여 강수 
증가를 전망한 모델의 수(21개중). 첫 번째 2 칼럼: 유럽, 북아메리카 그리고 아프리카; 마지막 2 칼럼: 아시아, 남아메리카 그리고 오스트레일리
아.
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그림 S11.2. 1980~1999부터 2080~2099까지 앙상블 평균과 연평균 기
온의 비. 위: B1과 A1B 시나리오 간의 비; 아래: A2와 A1B 시나리오 
간의 비. 

그림 S11.3. 12월‐1월‐2월에 대한 것을 제외하면 그림 S11.2와 같다.

그림 S11.4. 6월‐7월‐8월에 대한 것을 제외하면 그림 S11.2와 같다. 



그림 S11.5. 21개 MMD의 아프리카에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 기온변화, 각 모델에서 사용 가
능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다. 
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그림 S11.6. 21개 MMD의 유럽에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 기온변화, 각 모델에서 사용 가능한 
모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다. 
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그림 S11.7. 21개 MMD의 아시아에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 기온변화, 각 모델에서 사용 가능
한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다. 
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그림 S11.8. 21개 MMD의 북아메리카에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 기온변화, 각 모델에서 사용 
가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다. 
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그림 S11.9. 21개 MMD의 중앙·남아메리카에서 연평균 기온의 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 기온변화, 각 모델
에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다. 
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그림 S11.10. 21개 MMD의 오스트레일리아와 뉴질랜드에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 기온변화, 
각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.11. 21개 MMD의 북극지방에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 
기온변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모델에 대한 평균 변화는 오른쪽 
아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.12. 21개 MMD의 남극지방에서 연평균 기온반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 
2080~2099년까지 기온변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 전체 모
델에 대한 평균 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.13. 21개 MMD의 아프리카에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 
강수의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강수의 감소를, 녹색
은 증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.14. 21개 MMD의 유럽에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 강수
의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강수량의 감소를, 녹색은 
증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.15. 21개 MMD의 아시아에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 
강수의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강수의 감소를, 녹색
은 증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균 강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.16. 21개 MMD의 북아메리카에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까
지 강수의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강수의 감소를, 
녹색은 증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균 강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.17. 21개 MMD의 중앙·남아메리카에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 
2080~2099년까지 강수의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강
수의 감소를, 녹색은 증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균 강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.18. 21개 MMD의 오스트레일리아와 뉴질랜드에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 
2080~2099년까지 강수의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강
수의 감소를, 녹색은 증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균 강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.19. 21개 MMD의 북극에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 강수
의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강수량의 감소를, 녹색은 
증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균 강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.20. 21개 MMD의 남극에서 연평균 강수 반응. A1B 시나리오 하에 1980~1999년부터 2080~2099년까지 강수
의 퍼센트 변화, 각 모델에서 사용 가능한 모든 모델결과에 대한 평균을 보여준다. 갈색은 강수의 감소를, 녹색은 
증가를 의미한다. 전체 모델에 대한 평균 강수의 퍼센트 변화는 오른쪽 아래 코너에 나타냈다.
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그림 S11.23. HadAM3H 유도된 PRUDENCE 모의에서 영국제도(왼쪽)와 동유럽(오른쪽)에서 JJA 일 최대 기온 분포(위)와 DJF 일 최저기온(아
래)분포의 변화(SRES A2시나리오 하에서 1961~1990부터 2071~2100년 까지). 가로축은 백분위수 분포를 나타낸다. 세로축은 10개 RCMs(1‐9 그리
고 A)에 대한 각각 백분위수(℃)의 변화를 나타낸다. 선들은 RCM 전망의 중간값을 보여준다(Kjellström et al., 2006).
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그림 S11.21. 1980~1999년 동안 아프리카에서 연평균 강수량(단위 
mm/day),(a) CMAP 자료(Xie and Arkin, 1997);(b) 21개 MMD 모델 
평균;(c) 다중모델 평균과 CMAP 자료 간의 차.

그림 S11.22. 1980~1999년 동안 북반구 겨울철(12월‐1월‐2월)에 평균해
면기압(hPa). a) NCEP 재분석(Kistler et al., 2001), b) MMD 다중모
델 평균, c) 다중 모델 평균 편의.
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그림 S11.24. MMD 모델에서 모의된 것처럼 그리고 관측자료에 기초
한 것처럼 1979~2000년 동안 남아시아지역에서 강수량(위)과 지표기온
(아래)의 지역평균 된 연 주기.(초창기 모델에 대한 Lal and 
Harasawa(2000)의 분석과 유사함)

그림 S11.25. 남아프리카 지역에서 관측과 비교한 MMD 앙상블 연평
균 지표기온. a) HadCRUT2v의 관측자료(Jones et al., 2001); b) 21
개 MMD 모델 평균; c) 다중모델 평균과 HadCRUT2v 자료 간의 차
이. 단위 ℃. 
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그림 S11.26. 강수량을 제외하고 그림 S11.25와 같다. 관측(CMAP)은 
Xie and Arkin(1997)의 갱신 자료이다. 단위: mm/day.

그림 S11.27. A1B 시나리오 하에서 1980~1999년부터 2080~2099년까지 
북극에서 연평균 표면온도의 변화. 상단: 평균 반응, 21개 MMD 모델 
평균; 중간 그리고 아래: 각각 2℃와 4℃이상의 온난화를 만든 MMD 
모델의 수.
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그림 S11.28. A1B 시나리오 하에서 1980~1999년부터 2080~2099년까지 
북극에서 평균 연 백분율 강수량의 변화(21개 MMD 모델 평균)

그림 S11.29. A1B 시나리오 하에서, 2080~2099년에서 1980~1999년을 
뺀 것에 대한 남극 지역평균 기온과 강수 백분율 변화의 연 주기. 굵은 
선은 21개 MMD 모델의 앙상블 중간값을 나타낸다. 진한 회색지역은 
21개 모델 사이에 25%와 75% 사분위 수를 나타낸다. 반면, 옅은 회색 
지역은 모델의 전체 범위를 보여준다. 

그림 S11.30. A1B시나리오 하에서 1980~1999년부터 2080~2099까지 남
극에서 평균 연 강수량 백분율 변화(21개 MMD 모델평균)

 



그림 S11.31. A1B시나리오 하에서 MMD 모델의 1980~1999년부터 2080~2099까지 월 기온변화.(a) 카리브해,(b) 인도양(IND),(c) 북 태평양
(NPA),(d) 남태평양(SPA). 굵은 선은 21개 MMD 모델의 앙상블 중간값을 나타낸다. 진한 회색지역은 21개 모델 간에 25%와 75% 사분위수를 나
타낸다. 반면, 옅은 회색 지역은 모델의 전체 범위를 나타낸다. 
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그림 S11.32. 강수량 변화를 제외하고 그림 S11.31과 같다. 
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그림 S11.33. A1B 시나리오 하에서 북반구 여름철(JJA)동안, 가공되지 않은 모델 전망(히스토그램으로 나타냄)뿐만 아니라 Tebaldi et al.(2004, 
2005) 과 Greene et al.(2006)의 방법 간에 1980~1999부터 2080~2099까지의 지역 기온변화의 확률 분포들의 비교. ARC와 ANT 지역근처의 별표는 
Greene et al.(2006)의 결과를 사용할 수 없는 것을 의미한다. 
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그림 S11.34. A1B 시나리오 하에 북반구 겨울(DJF) 동안, 가공 되지 않은 기후모델자료(히스토그램으로 나타냄)와 함께 Tebaldi et al.(2004, 
2005) 방법으로 추론 했을 때, 1980~1999부터 2080~2099까지 강수 변화의 확률 분포. 이 변화는 1980~1999년 평균에 대한 퍼센트로 주어졌고 
분포의 맨 끝 꼬리(각각의 0.05%)는 표시를 쉽게 하기 위해 잘라냈다. Greene et al.(2006) 방법에 대한 결과들은 이용할 수 없었다. 



보충자료

1023

그림 S11.35. 북반구 여름(JJA)을 제외하고 그림 S11.34와 같다. 

 



그림 S11.36. Giorgi and Francisco(2000)에 의해 설명된 모든 24개 지역에 대해서, 150년 동안 CO₂농도의 연간 1%증가에 대해서, 
연 표면온도변화에 대해서 중간값, 그리고 80%, 90%, 95% 신뢰구간의 전개를 보여주는 Harris et al.(2006)의 섭동 물리 앙상블의 결과.
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그림 S11.36. Giorgi and Francisco(2000)에 의해 정의된 모든 24개 지역에 대해서, 150년 동안 CO₂농도의 연간 1%증가에 대해서, 
DJF 강수변화에 대해서 중간값, 80%, 90%, 95% 신뢰구간의 전개를 보여주는 Harris et al.(2006)의 섭동 물리 앙상블의 결과.
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기후변화 2007: 영향, 적응 및 취약성

－ 기후변화의 영향평가, 자연과 인간환경의 취약성, 적응

에 대한 포괄적이고 최신의 내용을 포함하고 있음.

보고서는 아래와 같은 내용을 포함하고 있음.

• 기후변화가 다양한 자연과 생물시스템에 영향을 미치고 

있고, 그 영향은 지구온난화에서 원인을 찾을 수 있다는 

증거를 평가

• 미래기후변화와 해수면상승의 영향에 대한 상세한 평가: 

생태계, 수자원, 농업, 식량안정성, 보건, 연안 및 저지대 

지역, 산업 및 거주 

• 세계의 여러 지역에 대한 새로운 기후변화 영향평가(아프

리카, 아시아, 오스트레일리아/뉴질랜드, 유럽, 라틴아메

리카, 북아메리카, 극지방 및 군도) 

• 적응을 위한 대응방안 고려

• 적응과 완화 간의 시너지와 상쇄를 조사

• 기후변화의 취약성을 평가, 통합피해상황 및 복합스트레

스의 역할을 평가 

A. 기후변화에 관한 정부간 패널 IPCC

기후변화에 관한 정부간 패널 IPCC는 인위적인 온실가스

의 배출이 기후시스템을 변화시킬 수 있는 잠재력을 갖고 

있다는 널리 보급된 인식에 대한 대응으로 1988년 세계 기

상 기구WMO와 국제 연합 환경 계획UNEP에 의해 설립되

었다. IPCC의 역할은 기후변화의 모든 측면의 이해에 대한 

평가를 제공하는 것이다.

첫 번째 회기(session)에서, IPCC는 세 부분의 실무그룹으

로 구성되었다. 세 개 실무그룹의 현재 연구과제(remit)는 실

무그룹Ⅰ은 기후시스템과 기후변화의 과학적 측면을 설명하

는 것이다; 실무그룹Ⅱ는 기후변화의 영향과 적응의 취약성

을 다루는 것이다(address); 실무그룹Ⅲ은 기후변화의 완화를 

위한 선택(option)을 조사하는 것이다. 세 개의 평가 보고서

가 1990, 1996, 2001년에 만들어졌다.

B. 특별조사위원회(The Working Group)Ⅱ 네 번째 보고서

네 번째 보고서 작성(produce)의 결정은 2002년 4월 제네

바에서 IPCC의 19번째 회기(session) 때 결정되었다. 보고서

는 이 전보다 더욱 집약적이다. 실무그룹Ⅱ 기고는 2007년 

중반에 마무리 지어졌다.

IPCC 4차 평가보고서는 현재 지식의 평가와 균형을 이루

도록 의도되었다. 이것은 2001년 IPCC 3차 평가보고서 이후 

획득한 새로운 지식에 중점을 둔다. 이는 영어 외의 언어와 

정부, 비정부의 보고서와 같은 회색 문헌(grey literature)을 

포함하여 출간된 모든 문헌에 대한 조사를 필요로 한다.

2003년 11월 21일 IPCC총회의 승인과 그 후 인수를 위해 

실무그룹Ⅱ가 제출한 개요가 네 번째 보고서를 자세히 하기 

위해 2003년 두 차례의 회의가 열렸다. 

보고서는 20 챕터로 구성되어 있으며, 챕터는 기후변화 

조사에 대한 포괄적인 평가를 제공한다. 첫 번째 챕터는 자

연적으로 관측되는 변화일지, 인위 개변의 기후변화와 관련

된 환경인지에 대한 논점에 착수한다. 두 번째 챕터는 영향 

평가에 이용할 수 있는 방법을 다루며, 이러한 분석을 입증

할 미래 기후변화의 시나리오도 함께 다룬다. 이들은 핵심 

챕터 다음의 뒤를 잇는데, 핵심 챕터는 시스템, 분야(sector), 

지역에 영향을 주는 현재와 미래의 기후변화에 관한 조사와 

이러한 영향에 대한 취약성 그리고 대응을 위한 방책에 대

해 평가한다. 챕터 17, 18은 적응과 완화로 인한 상승효과를 

통해 가능한 반응을 고려한다. 마지막 두 챕터는 주요 취약
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성, 기후변화와 지속가능성 사이의 관계에 대해 알아본다.

4차 평가보고서 실무그룹Ⅱ의 챕터 9 ~ 16은 지역의 환경 

변화 영향에 대해 다룬다. 정의된 지역이 표 Ⅰ.2에 나와 있

다.

C. Cross‐chapter 사례연구

4차 평가보고서 실무그룹Ⅱ의 기고의 작성 초기, 환경의 

중요성과 여러 장에 걸친 다른 관점들로부터 다루어진 다양

한 관심이 논제로 떠올랐다. 이러한 논제는 ‘cross‐chapter 사

연구’로 하나로 모아졌는데, 이것은 이 책에 딸린 CD‐ROM

에 포함되어 있다. 표 Ⅰ.3의 ‘roadmap'은 각 장에서 cross‐
chapter 사례연구 소재를 나타낸 것을 보여준다.

네 개의 cross‐chapter 사례 연구 :

1. 2003 유럽 열파의 영향

2. 산호초에 대한 기후변화의 영향

3. 거대삼각주 : 기후변화에 대한 취약성

4. 기후변화에 적응을 위한 지역고유의 지식

D. Regional and subject database of reference

이 보고서는 세계 모든 부분과 많은 연구 지역(subject)에 

대한 많은 분량의 조사를 재검토하는 것에 기초를 둔다. 주

어진 지역이나 연구 지역에 대한 조사를 평가하는 것에 대

한 관심을 위해 참고 문헌의 지역적인 연구 대상 데이터베

이스가 이 책에 포함된 CD‐ROM에서 제공된다. 데이터베이

스는 이 책의 모든 참고문헌(reference)을 포함하며 지역, 지

역과 주제로 보여 진다.

E. Procedures followed in this Assessment by the authors, 

reviewers and participating governments

저자, 서평가, 참여한 정부에 의한 평가를 따른 과정

전체적으로 4차 평가보고서의 실무그룹Ⅱ는 70여개 국에

서 48명의 CLA와 125명 LA, 45명의 RE를 포함하고 있다. 

게다가 183명의 기고하는 저자들과 910명의 전문 비평가 역

시 있다.

4차 평가보고서 실무그룹Ⅱ의 각 챕터는 2~4명의 CLA와 

6~9명의 LA로 구성된 저술팀을 갖는다. CLA의 주도에 의

해, 이 저술팀의 책임은 초안을 만들고 챕터의 번역을 마치

는데 있다. 초안은 전문가와 정부 두 개의 라인으로 분리되

어 재검토된다. 이는 RE는 재검토 비평이 저자들에 의해 완

전히 다루어지도록 하게 하는 것이다.

저자와 RE는 정부가 지명한 전문가들 가운데 실무그룹Ⅱ 

사무처에 의해 선별되었다. 개도국, 선진국, 경제 과도기에 

있는 나라들의 적절한 대표단으로 구성된 저술팀 균형의 필

요성에 대해 고려되었다. 전문가의 재검토에서 챕터는 평가

에 포함되지는 않았지만 정부의 임명을 받은 모든이들을 포

함한 전문가들과 연구 사회로 실무그룹Ⅱ에 의해 신원이 확

인된 과학자와 연구자들에게 보내졌다.

F. Communication of uncertainty in the Working Group Ⅱ 

Forth Assessment

현재 지식에서 불확실성을 묘사하기 위한 용어의 집합체

는 IPCC 4차 평가보고서의 모든 부분에서 일반적이며, 2005

년 7월 IPCC에 의해 만들어진 Guidance Notes for Lead 

Authors of the IPCC Fourth Assessment Report in 

Addressing Uncertainty에 근거한다.

Description of confidence 신뢰도

조사에 대한 광범위한 독서와 전문적인 판단을 기초로, 

저자들은 다음의 현재 지식의 평가를 기초로 이 보고서의 

주요 진술의 신뢰수준을 정했다.

용어 옳음에 대한 신뢰 정도(Degree of confidence in be-

ing correct)

매우 높은 신뢰도 적어도 9/10 옳을 확률(chance)

높은 신뢰도8/10정도 확률

중간 신뢰 5/10정도 확률

낮은 신뢰2/10정도 확률

매우 낮은 신뢰1/10이하 확률

Description of likelihood 가능성

가능성은 일어났거나 미래에 일어날 잘 정의된 결과에 대

해 가능성에 근거한 평가를 참고했고, 계량분석이나 전문가

들의 견해를 기초로 했다. 보고서에서, 저자들이 특정 결론

에 대한 가능성을 평가할 때, 관련된 의의는 다음과 같다 :

용어사건/결과의 가능성

사실상 확실>99% 사건의 가능성

매우 가능성 있는90~99% 가능성

가능성 있는66~99%

일어날수도 아닐 수도 있는 33~66%

가능성 없는10~33%

매우 가능성 없는1~10%

거의 가능성 없는<1%

G. Definitions of key terms 주요 용어 정의

IPCC 관례(usage)에서 기후변화는 자연변동(variability)때

문이든 인간활동에 의한 결과이든 간에 시간에 걸친 모든
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(any) 기후의 변화를 언급했다. 이러한 어법은 기후변화 기

본협약 Framework Convention on Climate Change과 다른

데, 기후변화 기본협약은 기후변화가 직․간접적으로 인간의 

활동이 대기 구성을 바꾼 것에 의한 것으로 언급하고 있으

며, 또한 여기에 유사한 시간 동안 관측된 자연적인 기후변

동을 더한다.

적응(Adaptation)이란 실제 혹은 예상되는 기후 자극이나 

다른 영향에 대하여 자연이나 인간 계에서의 적응

(adjustment)을 말하는데, 이것은 위험을 완화하거나 이익이 

되는 기회로 활용하는 것이다.

취약성이란 기후변동과 극한 상황을 포함하여 시스템이 

영향을 받기 쉬운 것, 대처할 수 없는 것, 기후변화의 해로

운 영향에 대한 정도이다. 취약성은 특성(characteristic), 규

모, 시스템이 처한 기후변화와 변동의 속도(rate)의 함수이며 

시스템의 수용력에 대한 민감도과 적응력이다. 
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Summary for Policymakers

A. Introduction

이 요약은 IPCC의 워킹그룹Ⅱ의 네 번째 평가 중 주요 정

책과 관련한 조사에서 출발한다.

평가는 자연과 인간에 의해 다뤄진 기후변화의 영향, 시

스템이 적응할 수 있는 능력과 그 취약성에 관한 현재 과학

의 이해이다. 이것은 과거 IPCC 평가에서 세워진 것이며 세 

번째 평가 이후로 얻어진 새로운 지식을 포함한다.

이 요약에서 기술(statement)은 각 챕터의 마지막 문단에 

주어진 평가와 주요 출처의 챕터에 기초한다.

B. 자연과 인간 환경에서 관측된 기후변화의 영향에 대한 

현재의 지식

관측된 기후변화에 관한 전체적인 고찰은 워킹 그룹Ⅰ의 

네 번째 평가에서 제공되었다. 워킹그룹Ⅱ 요약의 이 부분은 

관측된 기후변화와 자연, 인간 환경에서 최근 관측된 변화의 

관계에 관심을 가진다.

여기에 기술된 것은 1970년 이후 기간의 데이터에 기초한

다. 물리, 생물 환경과 이들과 지역적인 기후변화의 관계에 

대해 관측된 경향에 대한 연구의 수는 2001년 세 번째 평가 

이후 크게 증가하였다. 데이터의 질 역시 향상되었다. 그러

나 여기에는 데이터와 개도국에서 나타난 부족 ...관측된 변

화조사간의 지리적 균형이 부족하다. There is, however, a 

notable lack of geographical balance in the data and liter-

ature on observed changes, with marked scarcity in develop-

ing countries.

최근 연구는 세 번째 평가에서 만든 것보다 관측된 온난

화와 영향 사이의 관계에 대한 더 정확하고 광범위한 평가

를 연구했다. 평가는 “최근 기온의 지역적인 변화가 물리, 

생물 시스템에 대해 인식할 수 있는 영향을 갖는 신뢰성이 

있다”고 결론지었다. Assessment conclude that "there is high 

confidence that recent regional changes in temperature have 

had discernible impacts on many physical and biological 

systems."

현재의 평가로 우리는 다음을 결론지었다.

모든 대륙과 대부분의 해양으로부터 관측된 증거는 많은 자

연계가 지역적인 기후변화, 특히 기온변화에 의해 영향을 받

고 있는 것을 보여준다.

눈, 얼음, 언 땅(영구동토층 포함)에서의 변화에 대한 주

시로 자연계가 영향을 받고 있다는 높은 신뢰가 있다. 예로 :

∙ 빙하호의 확대 및 수의 증가

∙ 영구동토층 지역에서 땅(ground) 불안정의 증가와 산악 지

역에서의 암석애벌런치(rock avalanche)의 증가

∙ 해빙 생물군과 먹이 사슬에서 높은 위치의 육식동물을 포

함하는 북극, 남극 생태계의 변화

증대하는 증거에 기초하여, 수문계에서 그에 따른 영향이 

나타나는 것에 대한 높은 신뢰가 있다 Based on growing 

evidence, there is high confidence that the following effects 

in hydrological systems are occuring :

∙ 빙하, 눈 덮인 강인 많은 지역에서 유출(runoff) 증가와 빨

라진 봄 최대유출(spring peak discharge)

∙ 열적 구조, 수질에 영향과 함께 많은 지역에서 호수, 강의 

온난화(warming)

더 넓은 범위의 종으로부터 많은 증거에 기초하여, 최근 

온난화가 다음 변화를 포함한 육서 생물환경에 강하게 영향

을 미친다는 매우 높은 신뢰(very high confidence)가 있다. :

∙ 개화(leaf‐unfolding), to 이동, 부화와 같은 봄 사건들의 시

기가 더 빨라졌다

∙ 식물, 동물 종의 영역이 북쪽과 위쪽으로 이동한다

1980년대 이후 위성관측에 따르면, 많은 지역에서 최근의 

온난화 때문에 열에 의해 성장할 수 있는 시기가 길어진 봄

으로 인해 식생의 녹화가 일찍 진행되는 경향이 있다는 높

은 신뢰(high confidence)가 있다.

많은 새로운 증거에 기초한 높은 신뢰(high confidence)가 

있는데, 이 증거는 빙하, 염분, 산소 수준과 순환에서의 변

화와 관련된 수온 증가와 관련하여 해양, 민물 생물계에서 

관측된 변화이다. 이는 다음을 포함한다 :

∙ 고위도 해양의 조류, 플랑크톤, 어류 존재의 변화와 유역

의 이동

∙ 고위도, 고지 호수에서의 조류, 동물성 플라크톤의 증가

∙ 강의 어류의 분포구역 변화와 빨라진 이동

1750년대 이후 인위 개변적인 탄소의 연도는 평균 pH를 

0.1unit[IPCC Working Group Ⅰ Fourth Assessment] 감소시

키면서 해양을 더욱 산성화시켰다. 그러나 해양 생태계에서 

관측된 해양 산성화의 영향은 아직 실증이 없다.
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1970년대 이후 데이터의 세계적인 평가는 인위 개변적인 온

난화가 많은 물리, 생물 시스템에 식별할만한 영향을 미치는 

것이 가능성 있다?(likely) 다는 것을 보여준다.

과거 5년 동안 물리, 해양 시스템의 변화를 나타내기 위해 

축적된 더 많은 증거는 인위 개변적인 온난화와 관련이 있

다. There anr four sets of evidence which, taken together, 

support this conclusion :

1. 워킹그룹 Ⅰ 네 번째 평가는 20세기 중반 이후 세계적으

로 평균 기온 증가의 관측의 대부분이 관측된 인위개변

적 온실가스 농도의 증가 때문일 높은 가능성(verilikely)

이 있다고 결론지었다.

2. 75개 연구의 29,000 이상의 관측 데이터 시리즈는 물리, 

생물 시스템의 주요 변화를 보여주며, 89%이상이 온난화

에 대한 반응으로서 예상되는 변화의 방향과 일치한다.

3. 이 평가에서 연구의 전체적인(global) 종합은 다음을 증명

한다 ‐ 세계에서 주요 온난화 지역과 계속적인 온난화로 

많은 시스템에서 관측된 주요 변화 지역의 공간적 일치

사이의 관계가 오직 기온의 자연변동이나 시스템의 자연

변동 때문에 매우 가능성이 없다는 것(very unlikely)을. 

4. 마지막으로 많은 모델링 연구가 있는데, 연구는 몇몇 물

리, 생물 시스템이 인위적인 온난화에 대한 반응과 연관

되어 있으며, 

한계와 차이는 인위개변적인 온난화에 대하여 관측된 시

스템의 원인의 완벽한 속성을 방해한다. 먼저, 이용할 수 있

는 분석은 시스템의 수와 고려된 지역에 한계를 갖는다. 두 

번째, 자연적인 기온 변동은 세계 스케일보다 지역 스케일에

서 더 크며, 따라서 외부 압력(forcing) 때문에 변화를 증명

하는데 영향을 미친다. Second, natural temperature vaiability 

is larger at the regional than at the global scale, thus affect-

ing identification of changes due to external forcing. 마지막

으로, 지역적인 스케일에서는 토지이용, 오염, 침입 종과 같

은 다른 요인(factor)이 더 영향을 미친다.

그럼에도 불구하고, 여러 연구에서 관측된 것과 모델된 

변화사이의 일치와 공간적인 일치, 주요 지역적 온난화와 세

계 스케일에서 일치하는 영향 간의 일치는 지난 30년간의 

인위개변적 온난화가 많은 물리, 생물 시스템에 식별할 만한 

영향을 미치고 있음을 높은 신뢰(high confidence)로 결론짓

기에 충분하다.

자연, 인간환경의 지역적 기후변화의 다른 영향이 나타나고 

있는데, 그럼에도 많은 경우가 적응, non‐climatic driver 때문

에 여전히 식별하기 어렵다.

기온 증가의 영향은 다음에 기록한다(중간 신뢰 medium 

confidence) :

∙ 북반구 고위도에서의 작물의 이른 씨뿌리기와 같은 농업, 

임업 관리에의 영향과 불, 해충으로 인한 산림 형태의 변화

∙ 유럽에서 열과 관련한 수명, 일부 지역의 전염성 병원균, 

북반구 고․중위도의 알레르기성 꽃가루

∙ 극에서의 일부 인간활동(눈과 얼음 위에서의 사냥, 이동)

과 저지대 산악지역의 활동(산악 스포츠)

최근의 기후변화와 기후변동은 많은 다른 자연, 인간 시

스템에 영향을 미치기 시작했다. 그러나 발표된 조사를 기초

하여, 그 영향은 아직 수립된 추세가 되지 않고 있다. 예는 

다음을 포함한다 : 

∙ 산악 지역의 주거지는 해빙에 의해 야기되는 빙하호의 홍

수 위험이 높아졌다. 일부 지역의 정부 기구는 댐을 건설

하고 배수 공사를 함으로써 대응하고 있다.

∙ 아프리카 사하라 지역에서는 온도가 높고 더 건조한 환경

이 작물에 해로운 영향을 미치는것과 함께 성장 기간의 

길이가 줄어들게 한다. 남부 아프리카에서 길어진 건기와 

더 불확실한 강우는 적응 대책을 요구하고 있다.

∙ 해수면상승과 인간 발전(development)은 함께 해안 습지

와 맹그로브의 손실에 기여하고 있으며, 여러 지역에서 

해안 침수의 위험을 증가시킨다.

C. Current knowledge about future impacts 미래 영향에 대

한 현재의 지식

다음은 예상되는 영향을 고려한 주요 발견(finding)의 선택

이다....‐ ‐ The following is a selection of the key findings 

regarding projected impacts, as well as some findings on 

vulnerability and adaptation, in each system, sector and re-

gion for the range of(unmitigated) climate changes projected 

by the IPCC over this century judged to be relevant for 

people and the environment. 영향은 종종 예상되는 강수와 

다른 기후변동, 기온, 해수, 대기 이산화탄소 농도를 반영한

다. 영향의 규모와 시간은 기후변동의 양과 시간과 함께 변

화하며 어떤 경우에는 적응할 능력도 관련된다. 이러한 주제

는 Summary의 후반부에서 더 다뤄질 것이다.

더 세부적인 정보가 현재 광범위한 시스템과 미래 영향의 자

연을 고려한 분야에서 유용하며, 이전 평가에서 커버하지 않

았던 부분까지도 일부 포함한다.
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담수 자원과 관리 Freshwater resources and their menagement

세기 중반까지, 연평균 강 유출(river runoff)과 물 이용

(water availability)이 고위도와 일부 습한 열대 지역에서 

10~40% 증가할 것이라 예상되었고, 중위도와 현재도 물부

족을 겪는 일부지역인 건조한 열대지역은 10~30%이상 증가

할 것이라 예상되었다. 일부지역과 특정 계절에 변화는 이러

한 연 특성(annual figures)이 다르다.

가뭄영향을 받는 지역은 범위가 증가될 가능성이 있다. 

빈도가 증가할 가망성이 있는 호우 사상(heavy precipitation 

event)은 홍수 위험을 증대시킬 것이다.

세기 동안, 빙하와 적설(snow cover)에 저장된 물 공급은 

감소할 것으로 예상되며, 현재 세계 인구의 1/6이 살고 있는 

주요 산악지역으로부터 해빙수에 의해 공급받는 지역의 물 

이용도도 낮아질 것이다.

물 분야에서 적응 과정과 위험 관리 실행은 불확실성과 

관련하여 예상되는 수문학의 변화를 인지한 일부 나라와 지

역에서 발달하고 있다.

Ecosystem 생태계

많은 생태계의 복원력은 disturbance(예. 홍수, 가뭄, 산림

화재, 해충, 해양 산성화 등)과 관련한 기후변화의 새로운 

조합과, 다른 세계 driver(예. 토지이용변화, 오염, 자원의 과

잉개발 등)에 의해 이 세기를 초과할 것 같다.

이번 세기 동안, 육서태계에 의한 net carbon uptake는 세

기 중반 전에 피크일 것이며, 그 후로 약해지거나 반전하여 

기후변화를 증폭시킬 가능성이 있다.

지금까지 평가된 동․식물 종의 20~30% 정도가 지구 평균

기온이 1.5~2.5℃를 넘어서서 증가한다면 멸종 위험이 증가

할 것이다.

1.5~2.5℃를 초과하는 세계 평균 기온과 동시에 대기 중 

이산화통소 농도의 증가로, 생태계의 구조와 기능, 종, 생태

계 상호작용, 종의 지리적 분포, 부정적인 결과가 우세한 종

의 다양성, 생태계 상품과 서비스에 중요 변화가 예상된다.

대기 중 이산화탄소의 증가로 인한 해수의 지속적인 산성

화는 산호처럼 껍데기 형태의 유기체(Shell forming organ-

ism)와 이에 의존하는 종들에 부정적 영향을 미칠 것으로 예

상된다.

Food, fibre and forest products 음식, 섬유, 산림 산물

농작물 생산량은 작물에 따라 1~3℃의 지역 평균 기온이 

증가하는 중․ 고위도 지역에서 약간 증가할 것으로 예상되며 

이 지역 외에는 감소할 것으로 보인다.

특히 계절적으로 건조하며 열대지역인 저위도에서는 농작

물 생산량이 약간의 지역 기온 증가로 감소할 것으로 예상

되는데, 이는 아사의 위험을 증가시킬 수도 있다.

세계적으로, 음식 생산량의 가능성은 1~3℃범위에서 지역 

평균 기온의 증가에서는 함께 증가할 것으로 예상되지만, 그 

너머에서는 감소할 것으로 예상된다.

가뭄과 홍수 빈도의 증가는 지역 농작물 생산에 부정적으

로 영향을 미칠 것으로 보이며, 특히 저위도에서 존재 구역

에 부정적 영향을 미칠 것이다.

이러한 변경된 변종식물과 재배 시기의 변화에 대한 적응

은 저․중․고위도 곡물이 유지되거나 적당한 온난화에서 기준 

경작선위에서 경작되도록 한다.

세계적으로, 상업적 목재의 생산은 세계 경향의 대규모 

지역의 취약성과 함께 중․단기적인 기후변화와 함께 증가

한다.

특정 어종의 분포와 생산의 지역적인 변화는 계속적인 온

난화와 양식업, 어업의 역효과 때문인 것으로 예상된다.

Coastal systems and low‐lying areas 연안 시스템과 저지대

연안은 기후변화와 해수면상승으로 인한 해안침식을 포함

하여 위험이 증가할 것으로 예상된다. 영향effect은 연안 지

역에 대한 인위적인 압력의 증가에 의해 격화될 것으로 보

인다.

산호초는 열적 스트레스에 취약하며 적응력이 낮다. 1~

3℃의 해수면 온도 상승은 산호의 열적 적응력이나 순화가 

없다면 더욱 잦은 산호 백화현상과 떼죽음을 가져올 것으로 

예상된다.

염소와 맹그로브를 포함한 해안 습지는 해수면상승에 의

해 부정적인 영향을 받을 것으로 예상되는데, 특히 육지 사

면이 가두어져 있거나 침전물이 결핍된 곳에서 그러할 것으

로 예상된다.

수백만의 사람들이 2080년까지 해수면상승으로 인해 매년 

밀집할 것으로 예상된다. 적응력이 상대적으로 낮으며 이미 

열대성 태풍이나 지역 해안 침강을 만난 이러한 인구밀집지

역과 저지대는 특히 위험하다. 영향을 받는 숫자는 아시아의 

mega‐delta와 아프리카 지역에서 증가할 것이며 작은 섬들은 

특히 취약하다.

연안의 적응은 선진국보다 개도국에서 더욱 힘든데, 적응

력에 대한 한계 때문이다.

Industry, settlement and society 산업, 거주지, 사회
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산업, 거주지, 사회에서 기후변화에 의핸 비용과 이익은 

위치와 스케일에 따라 크게 변할 것이다. 하지만, 종합적으

로 net 효과는 기후변화보다 부정적인 면이 더 큰 경향이 있

다.

가장 취약한 산업과 거주지, 사회는 일반적으로 해안과 

강의 범람원이며, 이곳의 경제는 기후에 민감한 자원과 가까

이 연결되어 있으며, 급속한 도시화가 진행되는 곳에서는 극

한 기후사상이 나타나기 쉽다.

가난한 사회는 특히 취약할 수 있으며, 이는 특히 높은 위

험 지역이 집중되어 있는 곳이다. 그들은 더 제한된 적응력

을 갖는 경향이 있으며 지역 물과 음식 공급과 같이 기후에 

민감한 자원에 의존하는 곳이다.

극한 기후사상이 더욱 강화되거나 잦아지는 곳에서는 이

러한 사상의 경제, 사회 비용이 증가할 것이고 이러한 증가

는 대부분의 지역에 가장 직접적으로 영향을 미칠 것이다. 

기후변화의 영향은 고아범위하고 복잡한 연결을 통해 직접

적으로 영향을 받는 지역과 분야에서 다른 지역과 분야로 

퍼져나갈 것이다. 

Health 건강

예상되는 기후변화와 관련된 exposure는 특히 낮은 적응

력의 수백만의 사람들의 건강 상태에 영향을 미칠 것으로 

보인다, 다음을 통해 :

∙ 어린이 성장과 발달과 관련한 영양실조와 그로 인한 기능

장애의 증가

∙ 열파, 홍수, 폭풍, 불, 가뭄으로 인한 사망, 질병, 부상의 

증가

∙ 설사병 질환의 부담 증가

∙ 기후변화와 관련된 지면수준 오존 농도의 증가로 인한 심

폐기능 질병의 빈도가 증가

∙ 일부 감염성 질병 병원균의 공간적 분포 변경

기후변화는 아프리카 말라리아 가능성의 범위와 전염의 

감소 혹은 증가처럼 약간 혼합된 영향일 것으로 예상된다.

온화한 지역의 연구는 기후변화는 일부 이익도 가져오는

데, 예로 추위 노출에 의한 죽음이 줄어든다는 것이다. 무엇

보다도 이러한 이익은 특히 개도국에서 기온의 세계적인 증

가의 부정적인 건강 영향에 의한 것보다 이익이 클 것으로 

예상된다.

건강영향의 부정적인 측면과 긍정적인 측변의 균형은 한 

지역에서 다른 지역으로부터 다른 지역으로 변화할 것이며 

시간이 지남에 따라 증가하면서 변화할 것이다. 결정적으로 

중요한 것은 교육, 환경, public health initiatives 와 기반구

조, 경제 발달과 같이 인구의 건강을 직접적으로 형성하는 

요인(factor)이다.

더 세부적인 정보는 현재 일부 사전평가에는 포함되지 않았

던 지역을 포함하여 미래 자연의 영향을 고려하는 세계의 지

역간에 이용되고 있다.

Africa 아프리카

2020년까지, 75~ 250 백만여명의 인구가 기후변화로 인한 

물부족이 증가할 것으로 예상된다. 만약 수요가 두 배 증가

한다면, 이는 생계에 해로운 영향을 미칠 것이고, 물과 관련

한 문제들을 악화시킬 것이다.

음식에 대한 평가를 포함한 농업 생산은, 많은 아프리카 

국가와 지역에서 기후변동과 변화로 인해 심각하게 위태로

워질 것으로 예상된다. 생장 시즌과 수확 잠재력의 길이가 

농업하기에 적절한 지역 특히 반건조․ 건조 지역의 가장자리

를 따라서 있는 지역은 감소할 것으로 보인다. 이는 대륙내

의 식품안전에 해로운 영향을 미칠 것이고 영양결핍 상태를 

악화시킬 것이다. 일부 국가에서 rain‐fed 농업의 생산량은 

2020년까지 50%까지도 감소할지 모른다.

지역 food 공급은 대 호수의 수온 증가로 인한 어류자원 

감소로 부정적인 영향을 받을 것으로 예상되며 이는 지속적

인 남획에 의해 가속화 될 것으로 보인다.

21세기 후반부로 갈수록 예상되는 해수면상승은 거대 인

구가 있는 저지대 해안지역에 영향을 미칠 것이다. 적응 비

용은 적어도 GDP의 5~ 10% 정도 일 수 있다. 맹그로브와 

산호초는 감소할 것으로 보이며 이와 더불어 어장과 관광 

또한 감소할 것으로 예상된다.

새로운 연구는 아프리카가 다양한 스트레스 요인과 낮은 

적응력으로 인해 기후변동과 변화에 가장 취약한 대륙 중 

하나임을 확인시킨다. 현재 기후변동에 대한 약간의 적응이 

나타나고 있지만 ; 이는 기후의 미래 변화에 있어 불충분하다.

Asia

히말리야의 해빙은 홍수와 불안정한 사면으로부터 암석 

애벌런치를 증가시키고 다음 2~30년 내에 수자원에 영향을 

미칠 것으로 예상된다. 이는 빙하의 축소에 따른 강 flow의 

증가에 의한 것이다. 특히 대규모 하천 유역에서 중앙, 남, 

동, 동남 아시아의 담수 이용은 기후변화 때문에 감소할 것

으로 예상되며, 이는 인구 성장과 수요의 증가가 높아진 삶

의 수준으로부터 증가한 것이며, 이것이 2050년까지 십억명 

이상의 인구에게 악영향을 미칠 것으로 보인다.

연안지역 특히 많은 인구가 밀집해있는 남, 동, 동남아시
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아의 megadelta 지역은 바다 범람의 증가와 일부 megadelta 

지역에서 강으로부터 범람하는 것으로 인한 영향이 증대될 

것이다.

기후변화는 기압과 천연자원, 급속한 도시화, 산업화, 경

제 발달과 관련한 환경을 혼합함으로써 아시아의 대부분 개

도국의 지속가능한 발달에 영향을 미칠 것으로 보인다.

작물 수확량은 21세기 중반까지 중앙, 남부 아시아에서 

30%까지 증가할지도 모르는 것에 반해 동․ 동남아시아에서

는 20%까지 증가할지도 모른다. 급속한 인구 성장과 도시화

의 영향을 고려해보면, 굶주림의 위험이 여러 개도국에서 높

게 유지될 것으로 예상된다.

풍토병 사망률과 운명은 주로 홍수, 가뭄과 관련된 설사 

질환 때문에 동안, 남에서 동남

아시아에서 지구 온난화와 관련한 수문 순환의 변화 때문

에 증가할 것으로 보인다. 연안의 수온 상승은 남부 아시아

의 클로렐라의 독성에 풍부함에 영향을 미칠 수 있다. 

Australia and New Zealand 호주와 뉴질랜드

강수량 증가와 증발량 감소의 결과로 물 안전 문제가 

2030년까지 북지역과 일부 동쪽 지역 안에서의 남부, 동부 

오스트레일리아와 뉴질랜드에서 예상된다.

주요한 생태계의 손실은 2020년 까지 일부 생태의 Great 

Bairrea Reefl, 풍부한 지점에 나타날 것이다. kaka여 지역 

습지를 포함한 다른 위험 지역은,‐ 예를들어 남서쪽 오스트

레일리아, 북극 빙하, 두 나라의 비행 지역의 위험이 포함된다.

Cairns 와 동남 Queeenland, Northland 와 같은 지역에서 

인구 성장과 해안지역 발달은 해수면상승과 폭풍의 가혹한 

정도와 빈도, 해안 수치를 2050년까지 조사할 것이다. 2030

년까지 농업․ 임업 생산은 남부, 동부 오스트레일리아의 대

부분이 감소할 것으로 예상되며, 뉴질랜드의 동부는 증가할 

것으로 보이는데 이는 가뭄과 산불의 증가로 인한 것이다. 

그러나 뉴질랜드에서, 서․ 남부 지역과 주요 강에 근접한 지

역은 생장기간이 길어지고 서리가 줄어들며 강우가 증가하

는 것으로 인해 기본적인 적응력을 갖는다.

Europe

첫 번째로, 현재 기후변화의 광범위한 영향은 입증되고 

있다 : 전례 없는 강도의 열파에 의한 빙하의 퇴각, 길어진 

생장 기간, 종 범위의 이동, 건강 영향. 위에서 설명한 관측

된 변화는 예측되는 미래 기후변화와 일치한다.

거의 모든 유럽 지역이 기후변화의 미래 영향에 의해 부

정적인 영향을 받을 것으로 예상되며, 이러한 지역은 많은 

경제 분야에 도전 자세를 취하게 한다. 기후변화는 유럽의 

천연 자원과 자산의 지역적인 차이를 확대할 것으로 예상된

다. 부적적인 영향은 내륙의 돌발홍수 위험과 잦은 해안 범

람과 침식의 증가(폭풍우와 해수면 증가로 인해)등을 포함한

다. 대다수의 유기체와 생태계는 기후변화의 적응이 어려울 

것으로 보인다. 산악지역은 빙하의 후퇴와 감소하는 눈 , 겨

울 관광, 광범위한 종의 멸종(일부 지역은 2080년까지 60% 

이하까지 방출?)을 맞을 것이다.

남부 유럽에서는, 아직 기후변동에 취약한 지역의 상황(고

온, 가뭄)을 더 악화시킬 것이며 물 이용도, 수력 전위, 여름 

관광, 일반적인 작물의 생산성을 감소할 것으로 예상된다. 

또한 열파와 잦은 산림화재로 인해 건강 위험이 증가할 것

으로 예상된다.

중앙, 동부 유럽에서는, 여름 강수가 감소할 것으로 보이

는데 이는 더 높은 물 부족? stress를 야기하는 것이다. 열파

로 인한 건강 위험은 증가할 것으로 예상된다. 산림 생산은 

감소할 것으로 예상되며 이탄지대의 불(? peatland fire)의 빈

도가 증가할 것으로 예상된다.

북부 유럽에서, 기후변화는 처음에 예상된 복합적인 영향

을 가져오는데, 여기에는 난방 필요성의 감소, 농작물 수확

량과 산림 성장의 증가와 같은 이익을 포함된다. 그러나 기

후변화가 계속되면서 부정적인 영향(더 잦은 겨울 홍수, 위

험에 처한 생태계, 지면의 불안정성 증가)이 이익을 넘을 것

으로 보인다.

기후변화에 대한 적응은 극한 기후사상에 반응하면서 얻

어진 경험으로부터 이익이 될 것으로 보이며, 특히 호력 있

는 미리 구축한 기후변화 위험 관리 적응 계획에 의해 이익

을 얻을 것이다.

Latin America

세기 중반까지, 토양수의 감소와 관련한 기온상승은 동부 

아마존의 사바나에 의해 열대 삼림의 점진적인 교대작용을 

리드하는 것으로 예상된다. 반건조지역 식생은 건조지역 식

생으로 대체되는 경향을 보인다. 열대 라틴 아메리카의 여러 

지역의 멸종으로 인한 중요한 생태계 손실의 위험이 있다.

건조지역에서, 기후변화는 농업용지의 사막화와 염류화를 

이끌어내는 것으로 예상된다. 식품 안전의 결과에 반대하는 

쪽으로 일부 중요 작물의 생산은 감소할 것으로 예상되며 

가축 생산성도 감소할 것이다. 온난한 지역의 대두 생산은 

증가할 것으로 예상된다.

해수면상승은 저지대에서 범람의 위험 증가를 야기할 것

으로 예상된다. 기후변화에 의한 해수면 온도의 상승은 중앙
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아메리카의 산호초에 해로운 영향을 미칠 것으로 예상되며 

동남 태평양 어장의 위치 이동을 야기할 것으로 예상된다. 

강수 패턴과 빙하 감소의 변화는 인간 소비에 의한 물 영

향과 농업, 에너지 생산에 중요한 영향을 미칠 것으로 예상

된다.

일부 국가는 적응하기 위해 노력하며, 특히 주요 생태계

의 보존, 미리 경고하는 시스템, 농업에서 위험 관리, 홍수 

가뭄과 해안 관리에 대한 전략, 질병 감시 시스템을 통해 노

력한다.

그러나 이러한 노력의 효율성은 다음이 능가할 것으로 보

인다 : 기초 정보, 관측, 모니터 시스템의 부족 ; 건물의 수

용력, 적절한 정치적 제도적 기술적 구조; 낮은 소득; 취약

한 지역에 사는 거주민들.

North America

서부 산지의 온난화는 smowpack을 감소, 더 많은 겨울 홍

수, 여름 유출(flow)의 감소, 할당된 수자원에 대한 경쟁의 

심화 등을 야기할 것으로 예상된다.

가축, 질병, 산불로부터의 혼란은 산림에의 영향을 증가시

킬 것으로 예상되며, 높은 산불위험과 태워지는 지역의 증가

를 확대할 것으로 예상된다.

세기 초반의 온난한(moderate) 기후변화는 rain‐fed 농업의 

총 생산량을 5~ 20%까지 증가할 것으로 예상되지만, 지역별

로 중요한 변동이 있다. Major challenges ard projected for 

crops that are near the warm end of their suitable range or 

which deped on highly utilised water resources.

최근 열파를 경험하는 국가들은 세기 동안에 해로운 건강 

영향의 잠재력과 함께 열파의 빈도, 강도, 지속기간의 증가

에 의해 더욱 도전받을 것으로 예상된다. 노령 인구는 더욱 

위험하다.

해안 국가와 거주지는 발전과 오염의 상호작용으로 인한 

기후변화 영향으로 인해 스트레스가 증가할 것이다. 인구 성

장과 해안지역의 기반시설의 가격 상승은 만약 열대성 태풍

의 강도가 증가한다면 예측된 손실을 증가시켜서 기후변동

과 미래 기후변화에 대한 취약성을 증가시킨다. 현재의 적응

은 불균등하며 증가된 노출에 대한 준비성이 낮다.

Polar Regions

극지역에서 주로 예상되는 생물물리학상의 영향은 빙하와 

빙상(ice sheet)의 두께와 범위를 줄이는 것이며 철새와 포유

류, 상위 포식자를 포함한 많은 생물체에 해로운 영향과 함

께 자연 생태계의 변화를 가져오는 것이다. 북극에서의 영향

은 해빙과 영구동토층 범위의 감소와, 해안 침식의 증가, 영

구동토층의 주기적으로 녹는 경로의 증가 등이 더해진다.

북극에서 인간 사회와 영향, 특히 눈과 얼음 상태의 변화

로 인한 결과는 혼합될 것으로 예상된다. 결정적인 영향은 

이들이 기반시설과 지역의 전통적인 생활 방식을 포함한다.

이로운 영향은 난방비의 절감과 항해할 수 있는 북쪽 해

양 루트가 늘어나는 것을 포함한다.

두 극지역에서, 특정 생태계와 거주지는 종의 침입에 대

한 기후 장벽이 낮음으로 인해 취약할 것으로 예상된다.

극의 인간 사회는 이미 기후변화에 적응하고 있지만, 

내·외부 스트레스(요인?)는 그들의 적응력에 도전한다. 거

주가 역사적으로 북 지방 토착사회에 의해 나타났음에도 불

구하고 일부 전통적인 생활방식은 위협받고 있으며 적응하

거나 물리적 구조, 사회를 재 입지시키기 위해 상당한 투자

가 필요하다.

Small islands

작은 섬은 그것이 열대에 위치하든 고위도에 위치하든지 

특히 기후변화의 영향, 해수면상승, 극한현상에 취약하도록 

만드는 특성을 지닌다.

사구의 침식과 백화 현상과 같은 해안 상태의 악화는 어

업같은 지역 자원에 영향을 미칠 것이며, 관광 목적의 가치

를 감소시킬 것으로 예상된다.

해수면상승은 범람, 폭풍해일, 침식, 다른 해안지역의 

hazard를 악화 시킬 것으로 예상되며, 이리하여 섬 지역사회

의 생계를 지지하는 절대 필요한 기반시설, 거주지, 시설물

들을 위협할 것이다.

세기 중반까지 기후변화는 캐리비안, 태평양 등지의 많은 

작은 섬지역에서 수자원을 감소시킬 것으로 예상되며, 이는 

강우 부족 기간 동안의 수요가 불충분함과 만났을 때를 가

리킨다. Climate change is projected by mid‐century to re-

duce water resources in many small islands, 예, in the 

Caribbean and Pacific, to the point where they become in-

sufficient to meet demand during low‐rainfall periods.

고온으로 인해 본토 태생이 아닌 종의 침입의 증가는 특

히 중위도, 고위도 지역의 섬에서 발생할 것으로 예상된다.

영향의 규모는 현재 세계 평균 기온의 가능한 증가의 범위에 

대해 더욱 체계적으로 측정될 수 있다.

IPCC의 세 번째 평가 이래로, 특히 전에는 거의 연구되지 

않았던 지역에 대한 많은 추가적인연구는 기후변화에 의한 

것일지 모르는 영향의 시기, 규모의 정도와 세계 평균 기온
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의 변화의 양과 속도가 달라짐과 관련된 해수면에 대해 더

욱 체계적인 이해를 가능하게 한다.

이 새로운 정보의 예는 그림 SPM.2.에 있다. entry는 인간

과 환경, 평가에서 높은 신뢰가 있는 것에 적절하다고 판단

되는 것으로 선택했다. 영향의 모든 예는 자세한 정보를 이

용할 수 있는 평가 챕터에서 가져왔다.

순환에 의존하는 일부 영향은 주요 취약성과 관련되어 있

을 수 있으며, 연구(정도, 시기, 관점/가역성, 적응에 대한 

잠재력, 분포 양상, 가능성, 영향의 중요성)에서 기준의 수를 

기초로 하고 있다. 잠재적인 주요 취약성의 평가는 기후변화

의 수준과 속도에 관한 정보를 제공하도록 의도되었으며 이

는 의사결정자들이 기후변화의 위험에 대해 적절하게 대응

하도록 돕기 위한 것이다.

세 번째 평가에서 정의된 ‘reason for concern'는 주요 취

약성을 고려하는 실용적인 구조로 남아있다. 최근 연구는 세 

번째 평가에서 찾아낸 일부로 갱신해왔다.

극한 기후의 빈도와 강도 변화로 인한 영향과 기후, 해수면 

사상(event)는 매우 변화할 것으로 보인다.

IPCC 세 번째 평가 이래로, 신뢰(confidence)는 증가시켰

다 21세기 동안 일부 날씨 사상과 극한 기후가 더 자주, 광

범위하게, 강하게 나타나는 것 ; 

추세의 방향과 현상의 가능성은 IPCC SRES 기후변화의 

예상이다.

일부 large‐ scale 기후사상은 특히 21세기 이후 매우 거대한 

영향을 야기할 잠재력을 갖는다.

그린란드와 서쪽 남극 빙상의 광범위한 빙하쇠퇴로 인한 

결과인 매우 큰(large) 해수면상승은 해안선과 생태계의 주요 

변화와 강 삼각주의 큰 영향과 함께 저지대의 침수를 수반

한다. 인구 이동과 경제 활동, 기반 시설은 비싸지고 chal-

lenging할 것이다. 그린란드 빙상과 서쪽 남극 빙상의 완전

한 융해는 해수면이 각각 7m, 5m까지 상승하는 분포를 이

끌 수 있다.

기후모델 결과에 기초하여, 북 대서양에서 자오선 역전 

순환류(MOC) 21세기 동안 큰 갑작스런 변화를 겪게 될 것

이다. 이번 세기 동안 MOC가 느려지는 것은 매우 가능성 

있지만 그럼에도 불구하고 지구 온난화로 인해 대서양과 유

럽에서 기온은 증가할 것으로 예상된다. large‐scale과 지속적

인 MOC 변화의 영향은 해양 생태계 생산, 어업, 해양 이산

화탄소 연도, 해양의 산소 농도와 육서 식생의 변화를 포함

할 가능성이 있다.

현재까지 모이고 discount 된 기후변화의 영향은 지역적으로 

다양할 것이지만 , 이들은 세계 기온 증가에 따라 증가할 전

체 연간 비용을 부과할 것으로 보인다.

이 평가는 미래 기후변화의 영향이 지역에 걸쳐 혼합될 

것이라는 것을 분명하게 한다. 예를들어 1990년 수준에서 

1~3℃미만의 세계 평균기온상승은 일부 영향이 일부 장소, 

분야에서 이익을 창출할 것으로 예상되며 다른 지역과 분야

에서 비용을 만든다. 모든 지역이 전체 이익(net benefit)의 

감소 혹은 2‐3℃이상의 기온 증가에 대한 전체 비용(net 

cost)이 증가할 가능성이 있다.(very likely). 이 관측은 세 번

째 평가에서 보고되었던 증거를 확인하며, 보고 내용은 개도

국은 손실의 더 큰 퍼센트를 경험하며, 4℃ 온난화는 세계 

평균적으로 GDP의 1~5%의 손실을 가져온다는 것이다.

세계적으로 기후변화 피해에 대한 경제 비용의 합계(예를 

들어 산소의 사회 비용, SCC)에 대한 많은 측정은 현재 이용

하는 미래 전체 이익과 비용으로 표현되었다. 개별실행계획 

검토회의(Peer‐reviewed)의 2005년 SCC에 대한 측정은 산소 

1톤당 평균 적으로 US43$가격을 매겼지만,(예. 이산화탄소 

1톤당 US12$) 이것의 대략적인 범위는 크다. 예를 들어, 100

개의 평가에 대한 조사는 산소 1톤당 US‐10$(이산화탄소 1

톤당 US‐3$)에서 US 350$(이산화탄소 1톤당 US95$) 가격일 

것으로 나왔다.

SCC의 큰 범위(range)는 기후 민감도, 반응 지연, 위험과 

재산(equity)에 대한 취급방법, 경제 ․ 경제 외의 영향, 잠재

적으로 큰 재앙의 손실, 할인 비율 등을 고려한 가정의 큰 

차이로 인한 것이다. 세계적으로 합산된 수치는 피해 비용보

다 낮게 평가되었을 수 있는데, 이는 여러 정량화되지 않는 

영향을 포함할 수 없기 때문이다. 널리 알려진 증거의 범위

는 기후변화의 전체(net) 피해비용이 시간에 따라 크고 증가

할 것처럼 보인다.

비용의 총 측정이 분야, 지역, 나라, 인구별로 중요한 다

른 영향을 가리고 있다는 것은 사실상 확실하다. 일부 지역, 

높은 노출(exposure), 높은 민감성, 낮은 적응력을 지닌 사람

들의 일부 그룹에서, 전체 비용은 세계의 전체보다 훨씬 더 

클 것이다.

D. Current knowledge about responding to climate change

기후변화에 대응하는 현재의 지식

관측되고 예상되는 미래 기후변화에 대한 일부 적응이 일어

나고 있지만 제한된 기초위에서 일어나고 있다. 



기후변화 2007~과학적 근거 -

1036

관측되고 예상되는 기후변화에 대해 적응하기 위한 인간

활동에 대한 IPCC 세 번째 평가 이후로 증거가 많아지고 있

다. 예를 들어, 기후변화는 몰디브와 네덜란드의 해안 방파

제나 캐나다의 Confederation Bridge와 같은 기반시설 계획

을 설계하는데 고려되었다. 다른 예들은 네팔의 빙하호 홍수

의 예방과 오스트레일리아의 물 관리, 일부 유럽국가들처럼 

정부가 열파에 반응한 정책, 전략 등을 포함한다.

적응은 과거 배출로 이미 불가피한 온난화의 결과로 인한 영

향에 대해 다루는 것이 필요할 것이다.

과거 대기중 온실가스의 농도가 2000수준까지 남아있다고 

하더라도 과거의 배출은 일부 불가피한 온난화(1980‐1999년

에 비교하여 세기의 후반부에 대략 0.6℃이상)를 포함하여 

측정되었다. 어느 적응이 단지 유용하고 적절한 대응인가에 

대한 일부 영향이 있다. 이러한 영향에 대한 지시(indication)

가 그림 SPM.2.에서 보여진다.

적응 기능의 광범위한 정렬은 유용하지만, 미래 기후변화에 

대한 취약성을 줄이기 위해서는 현재 일어나고 있는 것보다 

더욱 광범위한 적응이 요구된다. 장애물과 한계, 비용이 있지

만 이는 충분히 이해되지 않는다.

그림 SPM.2가 나타내고 있듯이 세계 평균기온 증가와 함

께 영향도 증가할 것으로 예상된다. 일찍이 기후변화의 많은 

영향이 적응을 통해 효과적으로 다뤄질 수 있지만, 성공적인 

적응 감소와 관련된 비용에 대한 선택이 증가하는 기후변화

와 함께 증가한다.(????) 현재의 우리는 적응, 비용의 한계에 

대한 명확한 그림을 가지고 있지 않은데, 효율적인 적응 측

정이 특정한, 지리적이고 기후 위험 요소(factor)뿐 아니라 

제도, 정치, 제정 제약에도 크게 의존하기 때문이다.

인간 사회에 유용한 잠재적으로 적응하는 대응의 정렬

(array)은 매우 크고, 순수기술(바다 방파제)부터 가동

(behavioural)을 통해서(변형된 식품과 휴양의 선택), 관리(변

경된 농장 practice)와 정책(계획 규제들)에 이르기까지 범위

가 넓다. 대부분의 기술과 전략이 일부 지역에서 알려지고 

개발되었지만, 평가된 조사는 얼마나 효과적으로 다양한 선

택들이 특히 높은 수준의 온난화, 영향과 관련하여 완전히 

위험을 감소시키는지, 취약한 그룹에 대하여 효과적으로 작

용하는지를 나타내지는 않고 있다. 게다가 방대한 자연과, 

경제, 정보, 사회, 적응의 실행에 대한 태도와 행동의 장벽

이 있다. 개도국에서는 자원의 이용과 건물 수용력이 특히 

중요하다.

적응은 예상된 기후변화의 영향을 극복할 것으로 예상되

지 않으며, 특히 대부분의 영향 규모가 증가하는 만큼 장기

간 동안 넘지 않을 것이다.

기후변화에 대한 취약성은 다른 요인(stress)들의 존재에 의해 

가속화될 수 있다.

비 기후적 요인은 복원력을 감소시킴으로써 기후변화에 

대한 취약성을 증가시킬 수 있으며, 또한 요구에 맞설 자원

의 배치 때문에 Because of resource deployment to compet-

ing needs 적응력을 감소시킬 수 있다. 예를 들어, 일부 산호

초에 대한 현재 스트레스는 해양 오염과 농업으로부터의 화

학성분 유출 뿐 아니라 수온과 해양 산성화의 증가를 포함

한다. 취약한 지역은 다양한 스트레스에 직면하게 되는데, 

이런 스트레스는 그들의 노출된 위험과 민감도 뿐만 아니라 

그들의 적응할 수 있는 능력에 영향을 미친다. 예를 들면, 

이러한 스트레스는 현재의 기후 hazard, 빈곤과 자원에 대한 

불평등한 접근(access), 식품 불안감, 경제 세계화의 추세, 분

쟁, HIV/AIDS와 같은 질병의 발생력 등으로부터 기인한다. 

적응력 측정은 기후변화만에 대한 대응으로 거의 시작되지 

않고 있지만 예를 들면 수자원 관리와 해안 방파제(defence), 

위험 감소 전략 등의 내부에서 통합될 수 있다.

미래 취약성은 기후변화 뿐 아니라 발전 경로에 의존한다.

IPCC 세 번째 평가 이래로 중요한 발전은 상된 기후변화 

뿐 아니라 예상된 사회, 경제 변화를 고려한 다른 발달 경로

의 범위에 대한 영향 연구의 달성이다. 대부분은 IPCC 

SRES(Special Report in Emission Scenarios)로부터 도출된 

인구, 소득 수준의 특성에 기초한다.

이러한 연구는 예측된 기후변화의 영향이 추정되는 발달

경로에 의해 크게 변화할 수 있음을 보여준다. 예를 들어 기

후변화에 대한 취약성의 수준을 종종 크게 결정짓는 양자 

택일의 행동계획 하에서 지역적인 인구, 소득, 기술 발달의 

지역적인 큰 차이가 있을지 모른다.

설명을 위해 기후변화가 식품 공급에 미치는 세계적인 영

향에 대한 최근의 연구 수에서 해안 범람과 물 부족의 위험, 

영향을 받는 사람 수 예측은 다른 SERS 미래에서보다 발달

의 A2 타입 시나리오(상대적으로 낮은 소득, 큰 인구 성장으

로 특징지어진)에서 상당히 더 클 것이다. 이 차이점은 기후

변화의 차이점에 의해서 뿐 아니라 취약성의 차이점에 의해

서도 크게 설명된다.

지속가능한 발전은 기후변화에 대한 취약성을 감소시킬 수 

있으며, 기후변화는 국가가 지속가능한 발전 경로를 완수하

는 능력을 지연시킬 수 있다.
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지속가능한 발전은 적응력을 높이고 복원력을 증가시킴으

로써 기후변화에 대한 취약성을 감소시킬 수 있다. 현재는 

지속가능성을 촉진하기 위한 소수의 계획은 명백하게 기후

변화 영향에 대한 적응이나 적응력을 증진하는 것을 포함한다.

반면, 기후변화가 지속가능한 발전을 향한 진행의 속도를 

느리게 할 가능성이 높으며(very likely), 직접적으로 해로운 

영향의 노출을 증가시키는 것을 통해서 또는 간접적으로 적

응력에 대한 감소(erosion)를 통해서 일 수 있다. 이러한 관

점은 지속 가능한 발전에 대한 내용을 논의하고 있는 보고

서의 분야별, 지역별 부분에서 명확히 설명되고 있다. 

새천년 개발 목표 The Millenium Development 

Goals(MDGs) 는 지속가능한 발전을 향한 진행의 한 지표이

다. 다음 반세기 까지, 기후변화는 MDGs의 성과를 지연시

킬 수 있다.

완화에 의해 많은 영향이 예방되거나 감소 또는 지연될 수 있다.

영향에 대한 적은 수의 평가는 미래 온실가스의 농도가 

안정될 것이라는 시나리오에서 현재 마쳐진 상태이다. 비록 

이런 연구가 안정화된 상태의 예측된 기후에서 불확실성을 

모두 설명할 수는 없지만, 그럼에도 불구하고 예방되는 피해

와 취약성, 배출 절감에 의해 다른 양의 감소된 위험에 대한 

지시를 제공한다.

적응, 완화 측정의 포트폴리오는 기후변화와 관련된 위험을 

줄일 수 있다.

심지어 대부분의 강제적인 완화 노력은 특히 근일 영향에 

대한 접근에서 적응을 필수로 하는 더 멀리 다음 수 십년의 

기후변화의 영향을 피할 수 없다. 장기간에서 완화되지 않은 

기후변화는 자연, 적응하기 위한 인간 시스템의 수용력을 초

과할 지 모른다.

이는 완화, 적응, 기술 발달(적응과 완화를 향상시키는), 

연구(기후 과학, 영향, 적응, 완화에 대한)를 포함하는 포트

폴리오 혹은 혼합된 전략의 가치를 제안한다. 이러한 포트폴

리오는 동기에 의한 접근과 함께 정책과 시민 개인에서부터 

나라의 정부, 국제 기관을 통한 실천까지 연합시킬 수 있다. 

적응력을 증가시키는 방법 중 한가지는 개발 계획에서 다

음 예와 같이 기후변화 영향의 고려를 소개하는 것이다 : 

∙ 토지이용계획과 기반시설 설계에 적응력 measure(수단?)

을 포함하기

∙ 존재하는 재낸 위험과 감소 전략에 취약성을 감소시키기 

위한 measure를 포함하기

E. Systematic observing and research 체계적인 관측과 연구

정책입안자에게 기후변화 영향과 적응 잠재력에 대한 정

보를 제공하는 과학이 세 번째 평가 이후 향상되었음에도 

불구하고, 여전히 답해져야 하는 중요한 질문들이 남아있다. 

워킹 그룹 Ⅱ의 네 번째 평가의 챕터는 나중의 관측과 조사

를 위한 priority에 대한 다수의 평가를 포함하고 있으며, 이 

충고는 심각하게 고려되어야만 한다.



기후변화 2007~과학적 근거 -

1038

목차

말머리

서론

정책입안자를 위한 요약

기술적 요약

 1. 개요

 2. 논점의 틀을 잡기

 3. 오랜 기간의 배경에서 감축과 관련된 논점

 4. 에너지공급

 5. 교통과 그것의 인프라구조

 6. 주거와 상업건물

 7. 산업

 8. 농업

 9. 임업

10 .폐기물관리

11. 탈분야적시각에서 감축

12. 지속가능한 개발과 감축

13. 정책, 방법과 협력적인 협정

부속서 Ⅰ 용어집

부속서 Ⅱ 두문자어, 약어와 화학성분

부속서 Ⅲ 공헌자 목록

부속서 Ⅳ 검열자 목록

색인(찾아보기)

말머리

“기후변화 2007 ‐ 완화” 기후변화에 관한 정부간 패널

(IPCC)의 4차 평가 보고서의 제3권은 기후변화를 완화하고 

예방할 여러 가지 접근에 관한 비용과 이익의 상세한 분석

을 제공한다.

“기후변화 2007” 평가 보고서의 처음의 두권에서 IPCC는 

기후변화에 대한 물리적 과학 기초와 예상되는 자연과 인간 

시스템의 변화를 분석 했다. 그 보고서의 3권에서는 대기에

서 온실가스들을 제거할 많은 활동과 함께, 온실가스의 배출

을 막고 제한하는데 쓰여 질 수 있는 비용, 정책, 기술의 분

석을 제시했다. IPCC는 적응과 감축활동에 대한 포트폴리오

가 기후변화의 위험을 줄이기 위해서 요구되어진다고 인식

했다. 또한 환경을 훼손시키지 않는 지속가능한 개발과 기후

변화 감축을 포함하는 평가를 넓혔다. 

규칙적인 5, 6년의 간격으로 IPCC는 기후변화에 대해 포

괄적이고 과학적인 보고서를 제시했다. 그 보고서는 존재하

는 과학적, 기술적, 사회경제적인 논문을 평가했다. 그 보고

서의 정밀하고 단계적인 재검토과정, 관련된 지식분야의 전

문가들의 폭넓고 지리적으로 균형 잡힌 참여, 고려되어진 수

천의 논평들은 편파적이지 않으며 명백한(정직한) 결과를 보

증한다.

세계기상기구(WMO)와 국제연합환경계획(UNEP)에 의해 

설립된 정부간 협의체로서 IPCC는 정책관련이지만 관례적

인 정책이 아닌 객관적이고 과학적이며 기술적인 결과를 정

책입안자에게 제안할 책임이 있다. 이것은 완화 보고서에서 

분명한데, 그것은 정부가 고려해야할 도구와 그들의 국내 정

책의 수단 및 국제 협정의 구성에 관한 척도를 제시한다.

수백의 입안자들이 이 보고서 준비에 기여했다. 그들은 

서로 다른 배경에서 왔으며, 배출 모델링에서 경제학까지, 

정책에서 기술까지 넓은 범위의 전문적 지식과 기술을 지녔

다. 그들 모두, 귀중한 시간의 대부분을 이 보고서 준비에 

바쳤다. 우리는 그들 모두에게 감사하며, 특히 조화하여 움

직여주고 이 과정에 깊숙이 관여했던 주도 입안자 168명에

게 감사한다.

IPCC 평가 보고서의 준비는 복합적이고 흥미진진한 과정

이다. 우리는 기술지원체(Technical Support Unit)의 대규모

의 조직적인 노력에 감사한다. 우리는 또한 IPCC 사무국의 

이 보고서의 완성에 대한 헌신에 감사를 표하고 싶다.

우리는 기술지원체의 주체국이었던 네덜란드 정부, 많은 

보고서 승인회의를 주최했던 태국정부, 주도 입안자 회의를 

주최했던 중국, 독일, 뉴질랜드 정부, 그리고 IPCC 일에 재

정적, 인적, 물자적 지지를 해주었던 많은 국가들에게 감사

한다. 

우리는 진실로 IPCC의 의장인 Dr Rajendra K. Pachauri의 

분별력 있는 지도에 진실로 감사드리길 바란다. 그리고 실무

그룹 Ⅲ의 공동의장으로 그들의 팀을 긍정적이며 효율적이

고 건설적인 방향으로 이끈 Drs Ogunlade Davidson과 Bert 

Metz에 깊은 감사를 표한다.

서론

IPCC 실무그룹 Ⅲ의 4차 평가 보고서 “기후변화 완화”는 

본질적으로 전 세계 정책입안자들과 관련된 5개의 질문을 

목표로 한다.

∙ 기후변화를 피하고 감소시키기 위해서 우리는 무엇을 해

야 하는가?

∙ 이런 활동의 비용은 얼마이며, 그것들은 어떻게 활동하지 

않은 것과 관련이 있는가?

∙ 대기 중의 온실가스농도를 안정화하기위해 필요한 과감한 
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감축을 깨닫는데 이용가능한 시간이 얼마 만큼인가?

∙ 이행하는데 장벽을 극복할 수 있는 정책 활동은 무엇인

가?

∙ 어떻게 기후 완화정책이 지속가능한 정책과 결합될 수 있

는가?

배출에 기여하는 다양한 사회 부문에 대한 감축의 선택의 

기술은 이 보고서의 핵심을 이룬다. 7개장은 에너지공급, 교

통, 건물, 산업, 농업, 임업 그리고 폐기물 관리에서 감축의 

선택을 다루며 추가적인 장에서는 탈분야의 논점을 다룬다. 

입안자들은 독자들에게 최근의 다양한 부분의 특징의 개관, 

쓰여 질 수 있는 감축대책, 비용과 구체적인 장애, 그리고 

정책 이행 논점을 제공한다. 게다가 평가는 전체 감축 잠재

력과 각 부문당의 비용, 그리고 세계를 하나의 전체로 하여 

주어진다. 이 보고서는 하향식의 모델링 활동의 결과와 함께 

상향식의 기술 연구로 부터의 정보를 조합한다. 단기간의 감

축 대책은 지구평균기온의 안정화를 달성하려는 장기간의 

시각에 놓여있다. 이는 안정화 목표, 시기의 절박함과 감축

의 필요성 정도사이의 관계에 관한 정책 관련 정보를 제공

한다. 감축활동을 달성하기 위한 정책과 대책은 국가적 국제

적 둘다의 수준에서 13장에서 다루어진다. ; 이것은 그 부분

의 장에서 다루어지는 것에 부가적인 것이다. 기후변화 완

화, 적응과 지속가능한 개발사이의 연결은 이보고서와 관련

되어진 장에서 지속가능한 개발과 기후변화 완화사이의 관

계에 대한 검토를 제시하는 한 장을 가지고 더 자세히 설명

되었다. 

목록 일람표

A.서문

B. 온실가스 배출 추세

C. 중단기간 감축(2030년 까지)

D. 장기간 감축(2030이후)

F. 기후변화 완화에 대한 정책, 대책과 협정서

G. 인식의 격차

Endbox 1:불확실한 표현

A. 서문

1. IPCC 4차 평가 보고서(AR4)에 대한 실무그룹의 기여는 

IPCC 3차 평가 보고서(TAR)와 CO2의 포획과 저장에 관

한 특별보고서(SRCCS)와 그리고 오존층의 보호와 세계

기후체계에 관한 특별 보고서(SROC)이후로 발표되어진 

기후변화의 완화에 대한 과학적, 기술적, 환경적, 경제적 

사회적 측면의 새로운 문헌 검토에 초점

보고서의 구성

• 온실가스의 배출경향 

• 다양한 경제 분야별 단․.중기 완화(2030년까지)

• 장기 완화(2030년 이후)

• 기후변화를 완화하기 위한 정책, 방법 및 도구

• 지속가능한 개발과 기후변화의 완화

• 연구가 필요한 분야

관련된 장 부분의 참고는 각 단락의 꺽쇠괄호 안에 나타

나져 있다. 이 SPM에서 쓰인 용어, 두문자어와 화학 기호의 

설명은 본래의 보고서의 용어집에서 찾을 수 있다. 

B. 온실가스 배출 추세

2. 전지구 온실가스(GHG) 배출은 전 산업시대이후로 증가

해왔다. 1970년에서 2004년 사이의 증가율은 70%이다.

(높은 일치도, 많은 증거)1

∙ 전 산업시대이후로, 인간활동에 의한 GHGs의 배출의 증

가는 대기의 GHG의 농도의 뚜렷한 증가를 유발했다. 

[1.3;실무그룹 SPM]

∙ 1970년과 2004년 사이, 지구 가열 잠재력에 따라 가중치

가 주어진 CO2, CH4, N2O, HFCs, PFCs 그리고 SF6의 전

지구적 배출은 70%로 증가했다.(1990에서 2004년 사이에

는 24%). 이는 이산화탄소의 28.7~49G ton과 같은 양의 

값이다.(Gtco2‐eq)2 이들 기체의 배출은 각각 다른 비율로 

증가했다. CO2의 배출은 1970년에서 2004년 사이에 약 

80%증가했고(1990년과 2004년 사이에 28%) 2004년의 총 

인위개변의 GHG배출에서 77%를 나타냈다. 

∙ 전지구의 1970년과 2004년의 GHG 배출에서 가장 큰 성

장은 에너지 공급부문이다.(145%의 증가) 이 기간 동안 

교통에서 직접적인 배출의 성장은 120%였고, 산업에서는 

65%그리고 토지이용, 토지이용변화, 임업(LULUCF)4는 

40%5였다. 1970년과 1990년 사이 직접적 농업에서의 배출

은 27% 성장했고 건물로부터는 26%, 그리고 후자는 그 

후 대략적으로 1990년 수준에 머물러있다. 그러나 건물부

문은 전기사용이 높기 때문에, 총 직접적 그리고 간접적

인 배출은 직접적인 배출보다 훨씬 높다.(75%)[1.3,6.1,11.3,

그림 1.1과 1.3]

∙ 1970년에서 2004년 동안 전지구 에너지 강도에서 전지구 

배출의 감소(‐33%)의 영향은 세계 1인당 수익의 성장

(77%)과 세계 인구증가(69%)의 조합되어진 영향보다 작

다.; 둘은 에너지 관련 CO2배출증가의 요인.(그림 SPM.2). 
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장기간의 에너지공급의 감소하는 탄소강도의 추세는 2000

년 이후로 뒤집어졌다. 1인당 수익과 1인당 배출 그리고 

에너지 강도의 국가마다의 차이는 중요하다.(그림 SPM.3) 

2004년 UNFCCC에서 세계의 20%의 인구를 보유한 부속

국Ⅰ국가는 구매력평가에 기초한 세계 국내 총생산

(GDPppp)의 57%를 생산한다. 그리고 세계 GHG 배출의 

46%를 나타낸다.(그림 SPM.3)[1.3]

∙ 몬트리올 의정서7하에서 조절되고 있는 오존의 고갈 물질

(GHGs도 포함)의 배출은 1990년대 이후로 상당히 줄었

다. 2004년 이 기체들의 배출은 1990년 수준의 약 20%이

다.[1.3]

∙ 기후변화, 에너지 안보, 지속가능한 계발에 관한 것을 포

함한 다양한 정책은 여러 부문과 국가에서 GHG의 배출

의 감소에 효과적이었다. 그러나 그러한 방법의 규모는 

아직까지 전지구의 배출의 증가를 감쇄시킬 만큼 크지 않다. 

3. 현재 기후변화 완화 정책과 관련된 지속가능한 개발의 실

행과 함께 전지구 GHG 배출은 다음의 수 십년 동안 증

가할 것이다.(높은 일치도, 많은 증거)

∙ SRES(비 감축)계획은 2000년에서 2030년 사이의 세계 

GHG 배출의 기준선의 증가는 9.7Gtco2‐eq에서 36.7Gtco2

‐eq의 범위로 추정했다. 이런 계획에서 화석연료는 세계에

너지 혼합비에서 2030년 그리고 그 이후로도 지배적인 위

치라고 예상된다. 그러므로 2000년에서 2030년 사이의 에

너지이용에서 CO2의 배출은 그 기간에 걸쳐 40~110%증

가할 것으로 추정되었다. 에너지 부문의 이러한 증가의 

2/3~3/4의 비부속국Ⅰ 지역에서 왔을 것이다. 그 지역의 

평균 1인당 에너지 CO2배출은(2.8‐5.1tCO2/cap) 2030에 잠

재적으로 부속국Ⅰ지역보다(9.6‐15.1tCO2/cap) 적은채로 

유지될 것이라고 예상된다. SRES 계획에 따르면, 그들의

(6.2‐9.9MJ/US＄GDP) 경제는 단위 GDP당 비부속국Ⅰ국

가보다(11.0‐21.6MJ/US＄GDP) 더 낮은 에너지 이용을 가

질 것이라 전망된다.[1.3, 3.2]

4. SRER10 이후로 발표된 기준 배출 계획은 IPCC의 배출 

계획에 관한 특별보고서(SRES)에서의 그것의 범위(25‐
135GtCO2‐eq/yrin2100, 그림 SPM.4를 보라)와 비슷하

다.(높은 일치도, 많은 증거)

∙ SRES이후로 연구들은 배출에 관한 유발요인들에 특히 인

구 예측에 더 낮은 값을 사용했다. 그러나 이런 인구 예측

을 넣은 그러한 연구 때문에 경제 성장과 같은 다른 요인

들의 변화는 전체 배출 수준에서 거의 변화를 야기 시키

지 않았다. 전 SRES 기준 계획에서 아프리카, 라틴 아메

리카 그리고 중동의 2030까지의 경제 성장은 SRES에서 

보다 낮지만, 이것은 지구 전체 경제성장과 전체적인 배

출에 대해 사소한 영향을 줄 뿐이다.[3.2]

∙ 순 냉각효과1)를 가진 이산화황, 검댕과 유기탄소를 포함

한 에어러솔과 에어러솔 전구물질 배출의 설명은 진보해

왔다. 일반적으로 그들은 SRES에서 보고된 것보다 더 낮

을 것이라고 예상된다.[3.2]

∙ 유용한 연구는 GDP에 따르는 환율의 종류가 그 연구가 

일관되게 사용될 때, 분명하게 예측된 배출에 영향을 주

지 않는다고 나타냈다. 그러한 경우가 있더라도 이 계획

에서 다른 요인에 대한 가정에 의해 유발되어지는 불확실

성과 비교하면 차이는 작다. 예를 들어 기술적 변화가 있

다. [3.2]

C. 중단기간에서의 감축(2030년까지)

5. 상향식 그리고 하향식 연구 모두 전지구 GHG 배출의 감

축에 대한 오는 수 십년에 걸친 상당한 경제 잠재력이 있

음을 가리키고 있다. 또한 그것은 예측되어진 전 세계 배

출의 성장을 상쇄 또는 현재 수준 아래로 감소시킬 수 있

다.(높은 일치도, 많은 증거)

추정에서의 불확실성은 아래의 다른 접근마다 특이한 기

술적인 변화와 다른 요인의 기준과 비율의 범위를 반영한 

표에서의 범위로 보여 진다. 게다가 불확실성은 국가와 부문 

그리고 기체의 전구적 적용 범위에 대한 제한되어진 정보로

부터도 드러난다.

상향식 연구:

∙ 2030년에 이 평가서에서 상향식 접근(박스 SPM.2를 보아

라)으로 평가된 경제잠재력은 아래의 표 SPM.1과 그림 

SPM.5A에 제시되었다. 참고하면: 2000년의 배출은 

43GtCO2‐eq과 동일하다.[11.3]:

∙ 연구는 순 음의 비용을 갖는 감축의 기회는 2030년에 약 

6GtCO2‐eq까지 배출을 줄일 잠재력을 갖는다고 제시했다. 

이것들을 깨닫는 것은 이행장애를 다루는 것을 요구한다.

․ 어떤 부문이나 기술도 전체 감축목표를 다룰 수 없다. 모든 

할당된 부문은 전체에 기여할 수 있다. 중요한 감축 기술과 

각각의 부문에 대한 실행은 표 SPM.3에 보여 진다.[4.3, 4.4, 

5.4, 6.5, 7.5, 8.4, 9.4, 10.4]

하향식 연구: 

∙ 하향식 연구는 아래 표 SPM.2와 그림 SPM.5B에 제시되

어진 것처럼 배출 감소를 계산한다. 비록 부문의 수준에 

상당한 차이가 있지만, 하향식 연구에서 볼 수 있는 전세
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계 경제 잠재력은 상향식 연구와 일렬로 나란하다.(박스 

SPM.2를 보아라.)

∙ 표 SPM.2의 추정은 안정화 계획으로 만들어졌으며, 즉, 

대기 GHG의 농도의 장기간의 안정화를 향하고 있다.

6. 2030년에 복합기체 감축에 대한 거시경제 비용은 배출궤

도가 445와 710ppm CO2‐eq사이의 안정으로 일정할 때, 

세계의 GDP는 기준과 비교하여 3%감소와 작은 증가 사

이일 것으로 추정된다.(표 SPM.4를 보라.) 하지만 지역

적 비용은 전세계의 평균과 상당히 다를지 모른다.(높은 

일치도, 많은 증거)

(박스 SPM.3의 이 결과의 대부분 가정과 방법론에 대해 보라.)

∙ 연구의 대부분은 GDP 기준과 비교하여 GDP의 감소는 안

정화 목적의 완고함과 증가한다.

∙ 존재하는 세금 체계와 세입의 사용에 의존하여 모델링되

어진 연구는 비용이 잠재적으로 탄소세나 배출 무역 체계

에서 경매되어진 허용권으로 부터의 세입은 탄소를 낮추

는 기술의 촉진과 존재하는 세금의 개편에 사용될 것이라

는 가정 하에서 잠재적으로 낮아질 것이라는 것을 나타낸

다. 

∙ 기후변화정책이 향상된 기술의 변화를 야기 시킬 가능성

을 추정한 연구들은 또한 낮은 비용을 제시한다. 그러나 

이것은 그 후의 비용의 감소를 위해 더 높은 선행투자를 

요구한다.

∙ 비록 대부분의 모델은 GDP손실을 보여주지만, 몇몇은 왜

냐하면 그것들은 기준이 최선이 아니고 감축정책은 시장

의 효율성을 높일 수 있다고 추정하며 또, 더 많은 기술변

화는 감축정책에 의해 유발될 수 있다고 추정하기 때문에 

GDP 증진을 보여준다. 시장의 비효율성의 예는 사용되지 

않는 자원과 왜곡되어진 세금과 국가 보조금이 있다.[3.3, 

11.4]

∙ 복합기체 접근과 온실가스 흡수원의 포함은 보통 오직 

CO2 배출 감축만 하는 것과 비교하여 잠재적인 비용을 줄

인다.

∙ 지역적 비용은 추정되어진 안정화 수준과 기준 계획에 크

게 의존된다. 배분체계는 또한 중요하지만 대부분의 나라

의 경우 안정화 수준보다 더 낮은 정도이다.

7. 모든 부문에 걸쳐서 생활양식과 행동패턴의 변화는 기후

변화 감축에 기여한다. 관리 실행은 또한 긍정적인 역할

을 한다.(높은 일치도, 많은 증거)

∙ 생활양식의 변화는 GHG배출을 감축시킬 수 있다. 자원 

보존을 강조하는생활양식의 변화와 소비패턴의 변화는 지

속가능하며 공정한 저 탄소 경제의 발전에 기여할 수 있

다.[4.1, 6.7]

∙ 교육과 훈련프로그램 에너지 효율성의 시장의 허용의 장

애를 극복하게 특별히 다른 방법과 조합되어 도와줄 수 

있다.[표 6.6]

∙ 거주자의 행동, 문화 패턴과 소비자의 선택 그리고 기술

의 사용은 건물의 에너지 사용에 대한 CO2의 배출의 상당

한 감소를 유발할 수 있다.

∙ 도시 계획(그것은 이일치도 수요를 감소할 수 있는)과 정

보와 교육 기술의 제공(자동차의 사용의 감소시킬 수 있

고 효율적인 운전 양식을 유발할 수 있는)을 포함하는 교

통 수요 관리는 GHG의 감축을 지지할 수 있다.

∙ 산업에서 직원교육, 보상체계, 정기적 피드백, 존재하는 

실행에 관한 문서화를 포함하는 관리 도구는 산업조직의 

장애를 극복하고 에너지 사용을 줄이며 GHG배출을 줄이

는데 도움을 줄 수 있다.

8. 연구는 다른 방법론을 사용하는 반면, GHG 배출을 감소

하기 위한 행동의 결과로서 대기오염물질의 감소로부터 

모든 분석 세계지역의 근시일 후생 공편익은 상당할 수 

있으며 감축 비용의 상당한 부분을 상쇄시킬 수 있다.(높

은 일치도, 많은 증거)

∙ 대류권의 오존농도의 감소에 의해 증가된 에너지 안정성, 

증가된 농업생산, 감소된 자연 생태계의 압력과 같은 후생 

이외 다른 공편익은 더 많은 비용의 절감을 향상시킨다.

∙ 대기 오염 물질의 저감과 기후변화 완화 정책을 통합하는 

것은 고립된 그러한 정책을 다루는 것과 비교하여 잠재적

으로 큰 비용의 절감을 제공한다.

9. TAR이후 논문은 비록 탄소의 누출의 규모가 불확실하더

라도 부속국Ⅰ국가의 세계 경제와 전지구적 배출에 대한 

행동으로 부터의 효과가 있을 것이라고 확신한다.

∙ 화석연료 수출국(부속국Ⅰ와 비부속국Ⅰ국 둘 다에서)은 

TAR16에서 나타낸 것처럼 감축 정책 때문에 더 낮은 수요

와 가격 그리고 더 낮은 GDP성장을 예상한다. 이 부작용

의 정도는 정책결정과 오일 시장의 조건과 관련한 가정에 

크게 의존한다.

∙ 중요한 불확실성은 탄소의 누출의 평가에 남아있다. 대부

분의 평형 모델링은 약5‐20%의 교토결의에 의한 경제 전

반의 누출이라는 TAR에서의 결론을 지지한다. 그것은 만

일 경쟁적인 탄소 저감 기술의 효율적인 확신이 있다면 

낮아질 지도 모른다.

10. 제 3세계의 새로운 에너지 인프라구조에 대한 투자, 선

진국의 에너지 인프라구조의 증진 그리고 에너지 안보
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의 증대하는 정책은 대부분의 경우 기준 계획과 비교하

여 GHG배출감소19의 기회를 창조한다. 부가적인 공편익

은 국가마다 다르겠지만 대기 오염의 감축, 무역증진의 

균형, 농촌지역에 대한 현대 에너지 서비스 공급, 고용

을 종종 포함한다.(높은 일치도, 많은증거)

∙ 지금에서 2030년 사이에 총 20조US＄20로 기대되는 미래 

에너지 인프라구조 투자 결정은GHG 배출에 장기간의 영

향을 줄 것이다. 왜냐하면 에너지 계획과 다른 인프라구

조 주식자본의 긴 수명 때문이다. 탄소 저감 기술의 확산

은 비록 이런 기술의 이른 투자가 매력적일지라도 수 십

년이 걸릴지도 모른다. 비록 순 추가적인 투자는 무시해

도 좋은 수준에서 5‐10%의 범위를 요구한다 해도 처음의 

추정은 되돌아오는 세계 에너지 관련 2030년까지 2005년 

수준의 CO2 배출은 투자의 패턴의 큰 변화를 요구한다.

∙ 에너지 서비스에 대한 수요를 만족시키기 위한 에너지 공

급의 증가에 대한 투자보다, 최종용도 에너지 효율성의 

향상에 대한 투자가 대부분 훨씬 더 비용 효율적이다. 효

율성의 향상은 에너지 안보와 지방과 지역의 대기오염 감

축과 공용에 대한 긍정적인 영향을 준다.

∙ 재생산 에너지는 일반적으로 에너지 안보와 고용과 대기 

질에 긍정적인 영향을 준다. 다른 공급선태과 비교해 비

용이 주어진, 재생산 전기는 2005년에 전기 공급의 18%를 

나타내며 2030년에 탄소가격이 59US＄/tCO2‐eq까지 일때 

총 전기 공급의 50‐35%를 차지할 수 있다.

∙ 비록 가격의 변동성은 투자자에게 경제성장을 저해하는 

것일지라도 화석연료의 시장가격이 더 높을 수 록, 탄소 

저감의 대한이 더 많이 경쟁력이 있을 것이다. 높은 가격

의 진부한 오일 자원은 반면에 오일샌드, 중유 그리고 석

탄과 가솔린의 합성연료로부터 고 탄소 대안에 의해 증가

하는 비록 CCS를 갖추어진 생산 공정이 아니라면 GHG배

출을 유발하면서 대체될지 모른다.

∙ 다른 공급 선택에 비해 가격이 주어진 핵전력은 2005년의 

전기 공급의 16%를 차지하며 탄소가격이 59US＄/tCO2‐eq
까지인 2030년에는 18%를 차지할 수 있다. 그러나 안정

성, 무기 확산과 폐기물은 제약으로 남아있다.

∙ 지하의 지질형태에서 CCS 는 2030년 감축에 대해 중요한 기

여를 할 수 있는 잠재력을 가진 새로운 기술이다. 기술적, 

경제적 그리고 규제 발달은 실재 기여에 영향을 줄 것이다.

11. 교통부문에서 다수의 감축 선택이 있으나, 그것들의 영

향은 이 부분의 성장에 의해 방해 받을지도 모른다. 감

축 선택은 소비자의 선호와 정책구조의 부족 등의 장애

에 직면해 있다.(중간 일치도, 중간 증거)

∙ 연료 절감을 유발하는 향상된 탈것의 효율성은 적어도 경

량용의 탈것에서 순 이익을 내고 있다. 그러나 시장의 잠

재력은 크기나 성능과 같은 다른 소비자의 고려 때문에 

경제잠재력보다 훨씬 더 낮다. 중형의 탈것에 대한 감축

잠재력을 평가하기에는 충분한 정보가 부족하다. 상승하

는 연료비용을 포함하는 시장의 힘 하나가 상당한 배출 

감축을 유발할 것이라 기대 되지 않는다. 

∙ 생물연료는 교통부문에서 GHG의 배출을 다루는데 그들

의 생산 경로에 따라 중요한 역할을 한다. 가솔린과 디젤

연료의 첨가제나 대용으로 사용되는 생물연료는 2030년 

기준에서 총 교통에너지 수요에서 3%성장을 보일 것으로 

예상된다. 이것은 미래의 오일과 탄소 가격, 탈것의 효율

성 향상과 셀룰로즈 바이오매스의 이용기술의 성공에 따

라 약 5‐10%증가 할 수 있다.

∙ 도로에서 레일, 내륙과 해안의 선박으로, 또 낮은 이용률

에서 높은 이용률 승객 수송22 토지사용, 도시 계획과 비 

엔진으로 형식의 변화는 지역조건과 정책에 따라 GHG 

감축에 대한 기회를 제공한다.

∙ 항공업 부문의 CO2 배출에 대한 중 기간 감축 잠재력은 

향상된 연료 효율성으로부터 올 수 있다. 그것은 기술, 운

행과 대기 교통 관리를 포함하는 다양한 수단을 통해 달

성될 수 있다. 그러나 그러한 향상은 항공업의 배출만 감

소시킬 것으로 기대된다. 이 부문의 총 감축 잠재력은 또

한 항공기 배출의 비 CO2 기후 영향을 설명하는데 필요할 

것이다.

∙ 교통부문의 배출 감축을 파악하는 것은 교통 혼잡, 대기 

질과 에너지보장을 처리하는 공편익이다. 

12. 새로 또는 존재하는 건물에 대한 에너지 효율 선택은 순 

경제 이익과 상당히 CO2배출을 줄일 수 있다. 많은 장

애는 이 잠재력을 개발하는데 존재하지만 공편익 또한 

크다.(높은 일치도, 많은 증거)

∙ 에너지 효율적인 건물은 CO2 배출의 성장을 제한하는 동

시에 내부와 외부의 공기 질을 향상시킬 수 있고, 사회복

지를 향상시키고 에너지 안보를 강화할 수 있다.

∙ 건물부문에서 GHG 감축을 인식하는 기회는 전세계에 존

재한다. 그러나 다중의 장애가 이런 잠재력을 깨닫는데 

어렵게 하고 있다. 이런 장애는 기술이 이용가능성, 재정, 

빈곤, 신뢰가능한 정부의 고비용, 건물디자인에서의 본래

의 한계와 그리고 정책과 프로그램의 적절한 포트폴리오

를 포함한다. 

∙ 위의 장애의 크기는 개발도상국에서 더 크며 이것은 건물

부문에서 그들이 GHG감축의 달성하는데 더욱 어렵게 한다.
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13. 산업부문19에서 경제의 잠재력은 에너지 집약산업에 탁

월하게 위치한다. 이용 가능한 감축 선택의 완전한 사용

은 산업화된 국가 또는 개발도상국 어느 곳에서도 행해

지지 않는다.

(높은 일치도, 많은 증거)

∙ 개발도상국의 많은 산업 시설은 새것이며 가장 낮은 배출

을 가진 최근의 기술을 포함한다. 그러나, 많은 낡고 비효

율적인 시설들은 산업화된 국가와 개발도상국 둘 다에 남

아있다. 이런 시설들의 향상은 상당한 배출 감축을 가져

다 줄 것이다. 

∙ 주식자본의 느린 전환률, 재정적 기술적자원의 부족, 회사

의 기술 정보에 접근하고 흡수하는 능력부족(특히 소중규

모의 회사)는 이용 가능한 선택들의 완전한 사용의 중요

한 장애요인이다.

14. 농업부문의 실행은 집합적으로 기여를 낮은 비용19으로 

할 수 있다. 토양 탄소가스 흡수계를 증가시키는데, 

GHG배출의 감소에 중요한 기여하며 에너지 사용을 위

한 바이오매스의 공급 원료에 기여한다.(중간 일치도, 

중간 증거)

∙ 농업부문의 감축 잠재력의 큰 비율은 토양 탄소 격리에서 

온다. 그것은 지속가능한 농업과 기후변화의 취약성을 줄

이는 강한 공동작용을 한다.

∙ 저장된 토양 탄소는 토양관리의 변화와 기후변화에 의해 

손실되기 쉽다.

∙ 고려할만한 감축 잠재력은 몇몇의 농업 체계에서 메탄과 

이산화질소의 감축으로부터 또한 가능하다. 

∙ 감축실행의 보편적으로 적용 가능한 리스트는 없다.: 각 

농업 체계와 환경에 따라 실행을 평가할 필요가 있다.

∙ 농업 잔여물과 에너지 농작물로 부터의 바이오매스는 중

요한 바이오에너지 공급 원료가 될 수 있다. 그러나 그것

의 감축에 대한 기여는 수송과 에너지 공급의 바이오에너

지에 대한 수요, 물의 이용가능성, 그리고 식량과 섬유상

품의 토지 요구에 의존한다. 농업토지의 바이오매스 생산

의 광범위한 사용은 다른 토지 사용과 경쟁될 수 있으며 

긍정적, 부정적 영향을 환경과 식량보장에 줄 수 있다.

15. 산림관련 감축 활동은 근원으로부터 상당히 배출량을 줄

일 수 있고 저비용으로 흡수원을 사용해 CO2를 제거할 

수 있으며 그리고 적응과 지속가능한 개발의 두 공동작

용을 창조하도록 디자인될 수 있다.(높은 일치도, 많은 

증거)23

∙ 총 감축 잠재력의 약 65%(100US＄/tCO2‐eq까지)는 열대지

방에 위치하고 총량의 50%는 산림벌채로부터의 배출을 

줄여서 성취될 수 있다.

∙ 기후변화는 산림부문의 감축 잠재력에 영향을 준다.(그것

은 고유의 그리고 심겨진 산림이다.) 그리고 그 영향은 지

역, 소지역마다 정도와 방향에서 다를 것으로 기대된다.

∙ 산림관련 감축의 선택은 적응과 양립 할 수 있게, 또한 고

용, 수익 창출, 생물다양성, 그리고 유역보존, 재생 가능

한 에너지 공급과 빈곤의 경감에서 상당한 공편익을 가질 

수 있게 디자인되고 실행될 수 있다. 

16. 사용 후 폐기물은24 세계 GHG감축25에 있어 작은 기여

자이다.(<5%) 그러나 폐기물 부문은 긍정적으로 적은비

용을 가지고 GHG 감축에 기여할 수 있으며 지속가능한 

개발을 촉진시킬 수 있다.(높은 일치도, 많은 증거)

∙ 존재하는 폐기물 관리 실행은 이 부문으로 부터의 GHG 

배출의 효과적인 감축을 제공한다.: 심사숙고하고 환경적

으로 효율적인 넓은 범위의 기술이 상업적으로 배출을 감

축하는데 이용가능하며, 향상된 공중위생과 안정, 토양보

호와 오염방지, 그리고 지역에너지공급에 공편익을 제공

한다.

∙ 폐기물 최소화와 재활용은 에너지와 제재의 보존을 통해 

간접적이고 중요한 감축이익을 제공한다.

∙ 지역 자본의 부족은 개발도상국과 체재이행의 국가들의 

폐기물과 폐수 관리에 있어서 중요한 억제제이다. 지속가

능한 기술에 대한 전문적인 지식의 부족도 또한 중요한 

장애이다.

17. 대기의 CO2를 직접적으로 제거에 해양이용, 물질을 상

층대기로 보내어 햇빛을 막는 것과 같은 지구공학 선택

은 크게 이론적이며 증명되지 않은 채로 남아있고 알려

지지 않은 역효과의 위험을 가진다. 이런 선택의 확실한 

비용의 책정이 발표되지 않았다.

D. 장기간의 감축(2030년 후에)

18. GHGs의 농도를 대기에서 안정화하기 위해서는 배출이 

최고점에 도달하고 그 후에 감소되어야한다. 안정화 수

준이 더 낮을 수 록, 이런 최고점과 감소가 더 빨리 일

어나야한다. 다음의 2~30년에 걸친 감축의 노력은 더 낮

은 안정도 수준에 도달할 기회에 영향을 줄 것이다.(표 

SPM.5와 그림 SPM.8을 보아라)26(높은 일치도, 많은 증거)

∙ 다중 기체 감축을 사용하는 최근의 연구는 TAR에 보고된 

것보다 더 낮은 수준의 안정화를 조사해왔다.

∙ 평가되어진 연구는 GHG 농도27의 안정화 도달에 관한 배

출범위의 수준을 포함한다. 이런 연구의 대부분은 최소한
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의 비용 접근을 사용하며 초기와 지체된 배출 감축 둘 다

를 포함한다.(그림SPM.7)[박스 SPM.2] 표 SPM.5는 안정

화 농도에 대한 여러 다른 그룹의 요구되어지는 배출 수

준과 관련된 평형상태 세계 평균기온의 증가를 요약하며 

기후 민감도의 최선의 평가를 사용한다.(그림 SPM.8을 불

확실성의 가능한 범위에 대해 보라)29낮은 농도의 안정화

와 관련된 평형상태 기온 수준은 배출이 최고점에 도달할 

필요가 있을 때에 진입하며, 더 큰 배출의 감소를 2050년

에 요구한다.

19. 평가되어진 안정화 수준의 범위는 현재 이용 가능한 기

술 수준의 배치와 오는 수 십년동안 상업화가 기대되는 

기술에 의해 성취될 수 있다. 이것은 적절하고 효과적인 

유인이 기술의 개발, 습득, 배치, 확산에 그리고 관련된 

장애를 대처하는데 놓여 져야하는 것을 가정한다.(높은 

일치도, 많은 증거)

∙ 안정화에서 요구되어지는 배출의 여러 다른 기술의 기여

는 시간, 지역 그리고 안정화 수준에 따라 다양할 것이다.

○ 에너지 효율은 대부분의 지역과 시간 규모에서 많은 

계획에 걸쳐서 중요한 역할을 할 것이다.

○ 더 낮은 안정화 수준을 위해, 계획은 재생 가능한 에

너지와 원자력과 같은 저 탄소 에너지 자원의 사용을 

더 강조해야하고 CO2 포획과 저장(CCS)의 사용을 더 

강조해야한다. 이런 계획에서 에너지 공급의 탄소강도

의 개선과 전체 경제는 과거보다 더 빨라야할 필요가 

있다.

○ 비 CO2와 CO2의 토지 사용과 임업 감축 선택을 포함

하는 것은 안정화를 성취하는데 있어 더 큰 유연성과 

비용효율성을 제공한다. 현대의 바이오에너지는 감축

의 포트폴리오에 있어 상당히 재생산에너지의 몫에 기

여할 수 있다.

○ 감축 선택 포트폴리오의 실례가 되는 예에 대해서는 

그림 SPM.9을 보라.

∙ 공공부문과 민간부문에서 연구 개발 및 보급(RD&D)를 통

한 저 GHG 배출 기술과 기술 향상에 대한 투자와 그의 

전세계에 걸친 배치는 비용감축 뿐만 아니라 안정화 목표

를 달성하기 위해 요구되어진다. 안정화 목표가 낮을 수 

록(특히 550ppm이하의), 다음의 수십 세기 동안 RD&D에

서의 훨씬 더 효율적인 노력과 새로운 기술에 대한 더 많

은 투자가 필요하다. 이것은 기술의 개발, 습득, 배치 그

리고 확산에 대한 장애가 효율적으로 대처되는 것을 요구

한다.

∙ 적절한 동기는 이런 장애를 대처하고 기술의 넓은 포트폴

리오를 걸친 목표를 깨닫는 것을 돕는다.

20. 205030에 710~445ppmCO2‐eq의 안정화를 향하는 복합 

기체 감축을 위한 세계 평균 거시 경제 비용은 세계 

GDP감소의 1%의 획득에서 5.5%감소사이에 있다.(표 

SPM.6을 보라) 구체적인 국가와 부문에 대해서 비용은 

세계평균으로부터 상당히 다양하다.(박스 SPM.3과 

SPM.4를 방법론과 가정을 위해보고 음의 비용의 설명

을 위해 그래프 5를 보라)(높은 일치도, 중간 증거)

21. 오랜 시간에 걸친 세계 감축의 적절한 수준에 대한 의사

결정은 반복되는 위험 관리과정을 포함한다. 그 과정은 

감축과 적응을 포함하며 실재의 그리고 예방된 기후변화 

손실, 공편익, 지속성, 공평성 그리고 위험에 대한 태도

를 고려한다. GHG감축에 대한 시간과 스케일에 대한 

선택은 중장기간 동시에 지체의 기후위험에 대해 현재의 

더 빠른 GHG 배출 감축의 경제적 비용을 균형을 맞추

는 것이다.[높은 일치도, 많은 증거]

∙ 감축의 비용과 이익의 통합된 분석으로부터의 제한되고 

최근의 분석결과는 이러한 것들이 정도에 있어서 이익이 

비용을 초과하는 안정화 수준과 배출 경로의 명백한 결정

과는 필적하지만 아직 허용되지 않았다

∙ 경제적 비용과 여러 가지의 감축경로의 이익의 통합된 평

가는 경제적으로 감축의 최적의 수준과 시기는 가정되어

진 기후변화손실비용곡선의 불확실한 모양과 특징에 의존 

한다.

○ 만일 기후변화 손실 비용 곡선이 느리고 규칙적으로 

변한다면, 그리고 긍정적인 전망(시기 적절한 적응에 

대한 잠재력을 증가시키는)이 있다면 후의 그리고 덜 

엄격한 감축이 경제적으로 옳다고 판정된다..;

○ 대신에 만일 손실비용 곡선이 가파르게 증가한다면, 

또는 비선형성(예: 취약성의 경계, 또는 심지어 작은 

대재앙의 가능성)을 포함한다면, 더 일찍이 그리고 더 

엄격한 감축이 경제적으로 옳다고 판정된다.

∙ 기후 민감성은 구체적인 기온 수준을 겨냥한 감축 계획에 

있어서 중요한 불확실성이다. 연구들은 만일 기후 민감성

이 높다면 그때는 감축의 시기와 수준이 민감성이 낮았을 

때 보다 더 빨라야 하고 더 엄격해야 한다.

∙ 지체된 배출 감축은 더 배출 유인적인 인프라구조와 개발 

경로를 제약하는 투자를 유발한다. 이것은 더 낮은 안정

화 수준(표 SPM.5에서 보여진)에 도달하는 기회를 억제하

며 더 심각한 기후변화 영향의 위험성을 증가시킨다.

E. 기후변화를 완화하기 위한, 방법과 수단

22. 다양한 국가의 정책과 수단이 정부가 감축 활동에 대한 
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동인을 만드는데 이용가능하다. 그들이 적용은 국가의 

환경과 그들의 상호작용의 이해에 의존하지만, 다양한 

국가와 부문에서의 이행으로 부터의 경험은 어떤 주어

진 수단에 대한 장점과 단점이 있다는 것을 보여준다.

(높은 일치도, 많은 증거)

∙ 네 가지의 중요한 기준은 정책과 수단을 평가하는데 사용

된다.: 환경적 유효, 비용 효율적, 분배효과, 공평성을 포

함하는가, 그리고 제도상의 실행가능성

∙ 모든 수단은 완전하게 또는 불완전하게 계획될 수 있으며 

엄격할 수 있고 느슨할 수 있다. 게다가 이행을 향상시키

기 위해 감독하는 것은 모든 수단에 대해 중요한 문제이다. 

정책의 수행에 대한 일반적인 조사결과는 다음과 같다.:

○ 더 포괄적인 개발 정책에서 기후 정책을 통합하는 것

은 이행과 장애를 극복하는 것을 더 쉽게 한다.

○ 규제와 기준은 일반적으로 배출 수준에 대해 어느 정

도 확실성을 준다. 그것들은 정보 또는 다른 장애가 

생산자와 소비자가 가격신호에 반응하는 것을 막을 때 

더 선호되어진다. 그러나 그것들은 혁신과 더 진보된 

기술을 포함하지 않을지 모른다. 

○ 세금과 부과금은 탄소에 대한 가격을 책정할 수 있다. 

그러나 배출의 어느 특정한 수준을 보장하지 않는다. 

논문은 세금을 GHG 배출의 비용을 흡수시키는 효율

적인 방법으로 여긴다.

○ 배출권 거래는 탄소의 가격을 수립할 것이다. 허용된 

배출의 크기는 그들의 환경적 유효를 결정하며, 배출

권 할당은 분배 결과를 갖는다. 탄소 가격의 변동은 

배출권에 따르는 총비용을 책정하는 것을 어렵게 한

다.

○ 재정적 유인은(보조금과 세금공제) 종종 새로운 기술

의 개발과 확산을 위해 정부에 의해 쓰인다. 경제 비

용이 일반적으로 위의 나열된 수단보다 높지만, 그것

들은 장애를 극복하기위해 종종 중요하다.

○ 산업과 정부사이의 자발적인 합의는 정치적으로 매력

적이고 투자자들 사이의 자각심을 일깨우고 그리고 많

은 국가 정책의 진보에 중요한 역할을 해왔다. 합의의 

대부분은 보통 산업을 넘어 중요한 배출 감축을 달성

하지는 않았다. 그러나 몇몇의 최근의 합의는 몇몇의 

국가에서 가장 쓸모있는 기술의 적용을 촉진시키고 측

정할 수 있는 배출 감축을 유발했다.

○ 정보 수단(예: 자각캠페인)은 정보에 근거한 선택을 촉

진시키고 행동의 변화에 기여함으로써 환경적 질에 긍

정적인 영향을 주었을 것이다. 그러나 그것의 배출에 

대한 효과는 아직 측정되지 않았다.

○ RD&D는 기술적 진보를 자극할 수 있고 비용을 감소

시킬 수 있으며 안정화로의 진행을 가능하게 할 수 있다.

∙ 몇몇의 회사와 지방과 지역의 권위자들, NGO들과 시민단

체는 다양한 자발적 행동을 취하고 있다. 이러한 자발적

인 행동은 GHG 배출을 제한하고, 혁신적인 정책을 자극

하며, 새로운 기술의 배치를 촉진한다. 그들은 스스로의 

힘으로 국가와 지역의 배출 수준에 제한된 영향을 준다.

∙ 국가 정책과 수단 구체적인 적용 부문으로부터 교훈은 표 

SPM.7에서 보여진다.

23. 탄소의 실재의 절대적인 가격을 제시하는 정책은 생산자

와 소비자가 저GHG 상품, 기술과 과정에 투자하는데 

동인을 만들어 줄 수 있다. 그러한 정책은 경제적 수단

과 정부의 융자와 규제를 포함할 수 있다.(높은 일치도, 

많은 증거)

∙ 효과적인 탄소 가격신호는 중요한 감축 잠재력을 모든 부

문에서 일으킬 수 있다.

∙ 일관되게 2100년에 550ppm CO2‐eq정도의 안정화를 갖는 

모델링 연구들은 탄소가격이 2030년에 20~80US＄/tCO2‐
eq으로, 2050년에는 30~155US＄/tCO2‐eq으로 오를 것을 

보여준다. 동일한 안정화 수준을 위해 유발되어진 기술들

을 고려한 TAR이후의 연구들은 2030년에 5~65US

＄/tCO2‐eq으로, 2050년에는 15~130US＄/tCO2‐eq으로 가

격의 범위를 낮추었다. 

∙ 대부분의 하향식 그리고 2050년의 상향식 평가는 수 십년 

동안 유지되거나 증가되어질 20~50US＄/tCO2‐eq의 실제

의 또는 절대적인 탄소 가격은 2050년에 저 GHG 배출의 

발전부문을 유발시킬 수 있고, 최종용도부문의 많은 감축 

선택을 경제적으로 매력 있게 만들 것이다.

∙ 감축 선택의 이행의 장벽은 국가와 부문별로 다방면이며 

다양하다. 그들은 재정적, 기술적, 제도적, 정보적 그리고 

행동적 측면에 관련 될 수 있다.

24. 재정적 기여, 세금 공제, 규정 설정, 시장창조를 통한 정

부의 후원은 효과적인 기술 개발과 혁신 그리고 배치에 

중요하다. 기술의 개발도상국으로의 전달은 합법화하는 

조건과 자금의 조달에 의존한다.(높은 일치도, 많은 증거)

∙ RD&D 투자의 공공의 이익은 민영부분에 의한 이익보다 

크므로 정부의 RD&D의 후원을 정당화한다.

∙ 대부분의 에너지 연구 프로그램에 대한 실재의 절대적인 

기간에 대한 정부의 재정적인 투자는 최근의 20년 동안

(심지어 UNFCCC가 비준된 후)변동이 없거나 감소해왔으

며 현재는 1980년 수준의 반 정도이다.

∙ 정부는 제도적, 정책적, 법률상 그리고 제도적 기본 틀과 
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같은 적절한 합법적인 환경을 제공하는데 중요한 후원역

할을 할 수 있다. 이는 투자의 흐름을 유지하고 효과적인 

기술전달‐이것이 없다면 중요한 부분에서 배출 감축효과

를 도달하기 어려운‐을 위한 것이다. 저 탄소 기술의 점진

적 비용의 자금조달을 동원하는 것은 중요하다. 국제적인 

기술 협의는 지식기반을 강화할 수 있다.

∙ 부속국 Ⅰ국가의 활동이 가져온 개발도상국으로 기술 전

달의 잠재적인 이익의 효과는 상당하지만 어떤 신뢰할만

한 측정도 이용가능하지 않다. 

∙ 청정 개발제재 프로젝트를 통한 개발도상국으로의 자금의 

흐름은 일 년에 US＄로 수조원의 수준에 도달할 잠재력

을 가졌다. 그 자금은 지구환경금융(GEF)를 통한 흐름보

다 높으며, 개발 원조 흐름에 기원한 에너지와 비교할만

하다. 그러나 최소한 크기의 수준은 총 외국인 직접투자 

흐름보다 낮다. CDM, GEF 그리고 기술전달에 대한 개발 

원조를 통한 자금의 흐름은 제한되어져 왔으며 지리적으

로 불균형적으로 분포해왔다.

25. UNFCCC와 그것의 교토 의정서의 주목할 만한 성과는 

기수 문제의 전세계의 방응의 수립이고 국가 정책의 일

련의 자극이며, 국제적인 탄소 시장의 창조와 그리고 미

래의 감축의 노력을 위한 기반을 제공할지 모르는 제도

적 절차이다.

∙ 의정서의 세계배출과 관련된 첫 번째 의미기간의 영향은 

제한되어지게 계획되었다. 그것의 참여하는 부속국‐B국들

에 대한 경제적인 영향은 TAR에서 제시되어진 것보다 더 

작게 계획되었다. 그것은 배출 무역 없이 2012에 0.2‐2%
의 더 낮은 GDP와 부속국‐B국 사이의 배출 무역에 대한 

0.1‐1.1%의 더 낮은 GDP를 보여주었다.

26. 그 조사연구는 국제적인 수준에서 협력을 통해 세계 

GHG 배출의 감축에 도달하는 것에 대한 많은 선택을 

확인하였다. 그것은 또한 성공적인 협의는 환경적으로 

효과적이고 비용 효율적이라고 제안하고 분산된 고려, 

공평성을 통합하고 제도적으로 실행 가능한 것이다.

∙ 배출을 줄이기 위한 더 협동적인 노력은 감축의 주어진 

수준에 도달하는데 드는 세계의 비용을 줄이는데 도움이 

될 것이며, 환경적 효율성을 향상시킬 것이다.

∙ 시장 메커니즘(배출 거래, 이행과 CDM의 접합)의 범위의 

확장과 향상은 전체의 감축 비용을 줄일 수 있다.

∙ 기후변화를 처리하는 노력은 배출원 표적과 같은 다양한 

요소들을 포함한다.; 부문적, 지방적, 하위 국가적 그리고 

지역적 활동; RD&D 프로그램; 사회일반의 정책의 채택; 

활동에 기원한 개발 이행; 또는 자금조달 수단의 확대. 이

러한 요소들은 통합된 방식에서 이행될 수 있으며, 그러

나 여러 나라에 의한 노력과 비교하는 것은 양적으로 복

잡할 수 있고 자원 집약적일 수 있다.

∙ 참여국에의해 취해지는 행동은 그것이 착수 되어질 때 누

가 참여 하는가 행동이 무엇인가의 관점에서 달라 질수 

있다. 행동은 구속력이 있을 수도 없을 수도 있다. 그리고 

고정된 또는 동적인 표적을 포함할 수 있으며 참여는 시

간에 따라 고정될 수 있고 다양할 수 있다.

F. 지속가능한 발전과 기후변화 감축

27. 개발 방향을 변화시켜 개발을 더 지속가능하게 하는 것

은 기후변화 완화에 더 기여할 수 있으며, 그러나 이행

은 다중적인 장애의 근원을 요구할지도 모른다. 협력 작

용을 깨닫고 다른 지속가능한 개발의 차원과의 갈등을 

피하기 위해서 여러 부문에서 감축옵션의 선택과 이행

의 가능성의 이해가 증가하고 있다.(높은 일치도, 많은 

증거)

∙ 감축 대책의 규모의 상관없이 적응 대책은 필수적이다.

∙ 기후변화를 다루는 것은 지속가능한 개발 정책의 절대적

으로 필요한 요소로 여겨질 수 있다.

∙ 국가의 환경과 제도의 강도는 어떻게 개발정책이 GHG배

출에 영향을 줄 것 인지 결정한다. 개발 방향의 변화는 정

부, 사업과 시민사회를 포함하는 공공부문과 민영부문의 

결정과정의 상호작용으로부터 나온다. 그 결정의 대다수

는 전통적으로 기후정책이라고 여겨지지 않는다. 이 과정

은 행위자가 공평하게 참여하고 그리고 과정을 만드는 분

산된 결정이 통합될 때 가장 효율적이다.

∙ 기후변화와 다른 지속적인 개발정책은 종종 공동효과를 

내지만 항상 그렇지는 않다. 예를 들어 거시경제 정책, 농

업 정책, 개발 자금 선도, 보험 실행, 전기 시장의 재편성, 

에너지 안보와 산림 보존에 대한 결정의 증거들이 커지고 

있다. 그것들은 기후정책과 멀어 보이지만 상당하게 배출

을 줄일 수 있다. 반면에 예를 들어 농촌의 현대의 에너지

원의 접근을 향상시키는 것에 대한 결정은 세계 GHG 배

출에 많은 영향을 주지 못했다.

∙ 에너지 효율성과 관련된 기후변화 정책 그리고 재생산 에

너지는 경제적으로 이익이 남으며, 에너지 안보를 향상시

킬 수 있고 지역 오염 배출을 줄일 수 있다. 다른 에너지 

공급 감축 옵션은 지속가능한 개발의 이점을 또한 성취할 

있게 계획될 수 있다. 그러한 개발의 이점에는 지방인구

의 이동을 예방, 일자리 창조, 의료혜택 등이다.

∙ 자연적 서식지손실과 산림파괴를 줄이는 것은 상당한 생

물의 다양성, 토양과 수자원 보존의 이익을 가질 수 있으
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며, 사회적으로 경제적으로 지속가능한 방법으로 이행될 

수 있다. 산림과 바이오에너지 조림지는 침식된 토지의 

복구, 물 유출의 관리, 토양 탄소의 유지와 농촌 경제에 

이익을 유발 할 수 있다. 그러나 식량생산에 대한 토지와 

경쟁 될 수 있으며, 적절하게 계획되지 않으면 생물의 다

양성에 부정적일지도 모른다.

∙ 폐기물 관리, 수송과 건물 부문에서 감축 활동은 지속가

능한 개발을 강화하는 것에 대한 긍정적인 가능성이 또 

있다.

∙ 개발을 더 지속가능하게 만들기 위해서 완화하는 그리고 

적응하는 수용력을 강화시키고 배출과 기후변화에 대한 

취약성을 줄여야한다. 감축과 적응사이의 공동효과는 존

재할 수 있다. 예를 들어 적절하게 계획된 바이오매스 생

산, 보존된 지역의 형성, 토지 관리, 건물에서의 에너지사

용과 산림이다. 다른 상황에서 적응대처와 관련된 에너지 

소비의 증가에 의한 GHG 배출 증가와 같은 교환조건이 

있을 수 있다.

G. 지식의 격차

28. 기후변화의 감축의 측면과 관련된 현재 이용 가능한 지

식에서의 격차가 여전히 존재한다. 특히 개발도상국에

서 그러하다. 이러한 세계의 격차를 다루기 위한 추가적

인 연구는 불확실성을 더 줄일 것이고 그리하여 기후변

화의 완화와 관련된 의사결정을 용이하게 한다.




