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개요

전구평균표면온도는 과거 100 년(1906-2005) 동안 선형경

향에 의해 추정했을 때, 0.74℃ ± 0.18℃ 증가하였다. 최근 

50년 동안 온난화율은 과거 100년 보다 거의 2배 정도 더 크

다(10년당 0.13℃ ± 0.03℃ 과 0.07℃ ± 0.02℃). 육지와 해

양표면을 평균한 전구평균 온도는 세 가지 다른 추정방식으

로 이루어진다. 그 방법 각각은 여러 동질성 문제에 대해 독

립적으로 조정되었다. 그 방법은 1901년에서 2005년까지의 

기간에 대해 불확실성 추정치 이내에서 일치하고 최근 수십 

년에 유사한 증가율을 보여준다. 그 경향은 선형이 아니며 

처음 50년의 계기관측(1850-1899년)으로부터 최근 5년

(2001-2005년)까지의 온난화는 0.76℃ ± 0.19℃이다.

2005년은 기록상 가장 따뜻했던 두 해중 하나이다. 전지

구표면온도의 기기관측에서 가장 따뜻했던 해들은 1998년과 

2005년이다. 한 추정에서 1998년 관측사상 최고치였으나 

2005년은 다른 두 추정에서 약간 더 높다. 1850년 이래 2002

년에서 2004년은 각각 세 번째, 네 번째, 다섯 번째로 따뜻

했던 해이다. 과거 12년 중 1996년을 빼고 11개해

(1995-2006)가 가장 따뜻한 12년 안에 있다. 1998년의 지표

면온도는 1997-1998년 엘니뇨에 의해서 강화되었으나 그런 

강한 편차는 2005년에도 존재한다. 2006년의 온도는 과거 5

년 평균과 비슷하다.

육지지역은 해양보다 더 빠른 속도로 따뜻해졌다. 육지와 

해양, 해수면온도, 야간 해양기온 모두에서 온난화가 일어났

다. 그러나, 전지구에 대해 육지의 지표온도는 1979년 이후 

해양보다 약 두 배 빠르게 상승했다(10년당 0.27℃ 이상 대 

0.13℃). 또한 가장 큰 온난화가 북반구 겨울철(12월에서 2

월)과 봄철(3월에서 5월)에 일어난다.

온도 극값의 변화도 기후온난화와 일치한다. 중위도에서 

광범위한 서리일수의 감소, 따뜻한 극값의 증가, 추운 극값

의 감소가 자료가 가능한 육지지역의 약 70%에서 75%가 관

측된다. 괄목할 만한 대부분의 변화는 추운밤(1961-1990년

에 근거한 최소 10%)에 관한 것이다. 추운 밤은 1951-2003

년 기간 동안 시간이 지남에 따라 거의 줄어든다. 온난한 밤

(최고 10%)은 점점 빈번해 진다. 일교차(Diurnal temperature 

range; DTR)는 1950년에서 2004년까지 10년당 0.07℃씩 감

소했다. 그러나 1979년에서 2004년까지는 최저온도와 최고

온도가 유사한 비율로 증가함에 따라 일교차가 거의 변하지 

않았다. 2003년 여름 서부 및 중부유럽의 기록적인 열파는 

근래에 예외적인 극값의 예이다. 그 해 여름(6월 ~ 8월)은 

1780년에 시작된 계기관측이 시작된 이래로 사상 가장 더웠

고(그 이전 가장 더웠던 해인 1807보다 약 1.4℃ 높았다.) 최

소한 1500년 이후에 가장 더웠던 해인 것으로 보인다.

모든 해양에서, 해수면온도의 최근 온난화는 모든 위도에

서 뚜렷하다. 대서양에서 반구간 온난화의 차이가 있고, 태

평양은 적도에 대하여 대칭적인 엘니뇨와 태평양 십 년 변

동에 의해서 변화되지만, 인도양은 더 꾸준한 온난화를 보인

다. 이런 특징들은 해양표면에서 일어나는 온난화의 지역적

인 차이를 만들게 된다. 이는 대기순환에 크게 영향을 미치

는 도시열섬효과는 현실이지만 국지적이고 대규모 변화경향

을 편향시키지는 않는다. 최근 많은 연구들은 그 영향이 존

재하지만 국지적이고 사용하는 자료세트에 의해서 문제를 

피할 수 있거나 설명할 수 있기 때문에 반구나 대륙 정도 규

모 평균에서 도시화와 토지이용 변화의 영향이 육지의 온도 

관측값에 영향을 주는 정도가 무시할 만큼 작다고 지적하고 

있다(10년 당 0.006℃). 어떠한 경우라도 SST에는 도시화효

과가 나타나지 않는다. 많은 증거들은 도시열섬효과가 강수, 

구름양과 일교차의 변화를 만들어 낼 수 있다고 제시한 이

러한 변화는 낮은 오염농도와 다른 변화에 기인하는 주말효

과와 마찬가지로 탐지 가능하다.

평균북극온도는 과거 백 년 동안 전지구 평균보다 약 두 

배의 비율로 증가했다. 북극의 온도는 강한 10년 변동성을 

갖는다. 거의 현재 수준만큼 따뜻하고 시기가 1920년대 후반

에서 1950년대 전반에 관측되지만 최근의 온난화 상황과는 

다른 공간 분포를 갖는다.

1958년에서 2005년까지 대류권 하층온도는 지상 근처보다 

약간 더 큰 온난화율을 보인다. 라디오존데기록은 지상기록

보다 공간적으로 훨씬 더 적지만 많은 관측 증거가 특히 열

대지역에서 냉각화 경향이 있는 것을 암시한다. 1979년 이후

부터 위성 마이크로파 관측장비(Microwave Souding Unit; 

MSU와 개선된 MSU)으로 부터 관측된 대류권 온도경향은 

서로 차이점을 가지고 여전히 잔차도 포함하고 있지만, 위성

교체, 궤도축소, 국지적으로 지나가는 시간의 차이(예, 일주

기 효과)등을 보정하여 추정값이 상당히 향상되었다(그리고 

자료간 차이가 줄었다). 위성의 대류권 온도자료는 표면온도

의 변화경향과 넓은 범위에서 일치한다. 그리고 MSU 채널2

에 미치는 성층권 영향이 설명되었다. 1979년 이후로 전 지

표온난화의 범위(서로 다른 자료에 기인한)는 십 년당 0.1

6℃에서 0.18℃이다. 예전 대류권온도의 MSU 관측은 십 년

당 0.12℃에서 0.19℃였다. 그러나 지상과 더 높은 대류권계

면보다 대류권에서 더 큰 온난화를 보이고 있다. 대류권계면 

근처는 성층권과 마찬가지고 뚜렷한 냉각이 존재한다.

1979년 이후 하층 성층권온도는 냉각화를 보인다. 보정된 

라디오존데, 위성관측(MSU 채널4), 재분석자료의 추정치는 
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정성적으로 많은 부분에서 일치를 보이며, 1979년 이래 10년

당 0.3℃에서 0.6℃ 사이의 하층 성층권 냉각화를 보여준다. 

장기간의 라디오존데자료(1958년부터 가능)역시 1958년부터 

1978년까지 보다 1979년 이후가 더 큰 냉각율을 보인다. 아

직 설명되지 못한 존데 변화에 기인하여 라디오존데자료가 

성층권 냉각을 과대평가할 수도 있다. 성층권의 온난화가 주

요 화산폭발에 따라 발생되기 때문에 그 변화경향은 선형경

향과는 거리가 멀다.

1900년에서 2005년까지 위도 30°N 이상의 육지에서 강수

량은 일반적으로 증가했지만, 1970년 이후 열대에서는 감소

경향이 뚜렷하다. 10°N와 30°N사이에서 강수량은 1900년에

서 1950년대까지 매우 뚜렷하게 증가했지만 1970년 이후는 

감소했다. 특히, 1976/1977년 이후 10°N와 10°S의 열대지역

에서는 감소경향이 존재한다. 열대의 값은 전구에 큰 영향을 

미친다. 북아메리카와 남아메리카의 동부, 북유럽, 북부 및 

중부 아시아에서 유의하게 예전보다 강수가 증가했지만, 사

헬지역, 지중해, 남부 아프리카, 남부 아시아에서는 감소했

다. 강수량 변화의 패턴은 온도 변화보다 공간적으로 계절적

으로 크게 변한다. 그러나 강수가 유의하게 변하는 지역에서

는 측정된 하천유량의 변화와 일치한다.

호우가 상당히 증가한 것이 나타났다. 총 강수량이 감소

하였을지라도 많은 육지지역에서 호우(예, 95퍼센타일)의 수

가 증가하는 것으로 보인다. 이는 따뜻한 기후에서 대기 중 

수증기가 유의하게 증가하는 것과 잘 일치하는 결과이다. 극

한강수에 대한 증가가 보고되어 왔지만, 50년 재현기간에 대

하여 일부 지역만이 신뢰할 수 있는 경향성을 파악할 수 있

는 자료를 가지고 있다.

1970년대 이후 특히 열대와 아열대 지역에서 가뭄이 더 

자주 발생했다. 과거 30년간 광범위한 지역에 기준을 초과하

는 강하고 긴 가뭄의 괄목할 만한 증가가 있어 왔다. 증발산

과 건조화를 강화하는 온도의 증가와 강수량의 감소는 더 

넓은 지역에 가뭄을 만드는 중요한 인자이다. 그러한 가뭄은 

파머가뭄지수(Palmer Drought Severity Index; PDSI)를 이용

하여 그 강도를 측정한다. 가뭄이 발생하는 지역은 특히, 열

대지역 해수면온도 변화에 의해 크게 결정이 되는 것처럼 

보인다. 이러한 과정은 대기순환과 강수변화를 통해서 이루

어진다. 서부 미국에서 적설 감소와 이에 따르는 토양수분의 

감소도 요인이 될 수 있다. 오스트레일리아와 유럽에서 지구

온난화의 직접적인 관련은 고온의 극한 현상과 최근 가뭄을 

동반하는 열파를 통해서 판단된다.

대류권의 수증기량은 증가하고 있다. 지표의 비습은 육지

와 해양 온도상승으로 일반적으로 1976년 이후 증가해왔다. 

수증기총량은 전지구 해양에서 1988년에서 2004년까지 10년 

당 1.2 ± 0.3% 증가했다. 이는 해수면온도 변화와 관련된 

패턴과 그 변화량이 일치한다. 그리고 일정한 상대습도를 갖

는다. 해수면온도와 강한 상관성은 전체 수증기량이 1970년 

이후 4%까지 증가했다는 것을 제시한다. 이와 유사한 상부

대류권 비습의 상승경향은 온실효과를 상당히 강화시키며 

1982년에서 2004년까지 탐지되었다.

‘글로벌 디밍’은 전구적이지도 않고 1990년 이후로 계

속되지 않았다. 1970년부터 1990년까지 보고된 지표면에서 

태양복사의 감소는 도시오차를 갖고 그 부호가 바뀌었다. 특

히 1970년부터 1990년까지 관측이 희박하더라도, 증발량이 

많은 지역에서 감소되는 것으로 추정된다. 이는 운량 증가와 

관련하여 지표태양복사의 감소, 구름 성질의 변화와 대기오

염(에어러솔)의 증가에도 기인한다. 그러나 같은 지역의 많

은 지역에 지표 물수지에 의해서 추정되는 실제 증발산은 

증가된 강수량으로 인한 토양수분 증가와 관련하여 증가하

였다. 이는 실제 증발산이 팬에 의해 관측된 가능 증발량에 

더 가까워지는 것과 관련이 있다. 따라서, 증발산을 결정하

는데 있어 감소된 태양복사와 더 지배적인 비습 사이의 교

환이 있다.

운량의 변화는 엘니뇨-남방진동에 의해서 대부분 일어나

며, 육지와 해양에서 반대되는 경향을 보인다. 1950년 이후 

대륙의 광범위한 지역(동시적이 아닌)에서 일교차의 감소는 

구름양의 증가와 일치한다. 지상과 위성관측은 해양의 전체 

혹은 하층 구름의 변화에 대해 일치하지 않는다. 그러나 

1980년대에서 1990년대까지의 대기의 상단에서 복사량의 변

화는 엘니뇨-남방진동 현상과 부분적으로 관련이 있다. 그

리고 이는 열대 상층 운량의 감소와 관련하여 나타나고, 지

상의 에너지 수지의 변화와 관측된 해양 열용량의 변화에 

관계된다.

대규모 대기순환의 변화는 분명하다. 대기순환의 변동성

과 그 변화는 많은 부분 상대적으로 적은 주요 패턴에 의해

서 표현될 수 있다. 분명하게 나타나지 않는 시기도 있지만 

경년변동성을 가진 전구규모의 변동성 중 가장 주요한 모드

는 ENSO이다. 태평양십년진동의 위상 변화와 더 빈번히 발

생하는 엘니뇨와 관련된 1976년~1977년 기후전이는 많은 지

역 특히 대부분의 열대몬순에 영향을 줄 수 있다. 예를 들

어, 북아메리카에서 ENSO와 태평양-북아메리카 원격상관

과 관련한 변화는 대륙을 가로질러 대조적인 변화를 만든다. 

즉, 그 때 서쪽이 동쪽보다 더 따뜻해지고, 동쪽 지역은 구

름이 많고 더 비가 많이 오게 된다. 강화된 순환(1925-1946

년 1976-2005년)만큼 약해진 순환(1900-1924년 1947-1976

년)과 관련하여 20세기에 태평양 부분에 상당한 수십 년 변

동이 존재한다. 수십 년 변동은 대서양수십년진동만큼 대서
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양에서도 대기와 해양 모두에서 분명하다. 중위도 서풍은 일

반적으로 양쪽 반구에서 증가하였다. 대기순환의 이러한 변

화들은 ‘극진동’으로 분명하게 관측된다. 이는 경도 평균

된 중위도 서풍과 관련이 있다. 또한 그 서풍은 1960년부터 

최소한 1990년대 중반까지 대부분의 계절에서 증가하고 이

로 인해 대서양과 남부 극전선 제트류가 북쪽으로 이동하며 

폭풍경로가 강화된다. 이들은 대류권과 하부성층권을 통하

여 겨울철 극소용돌이를 더 강화시키는 경향을 동반한다. 월

규모에서, 남반구 및 북방구극진동(각각 SAM과 NAM)와 북

대서양 진동(NAO)은 중고위도의 주요한 변동 패턴이며 

NAM과 NAO는 매우 밀접하게 연관되어 있다. 북반구에서 

서풍은 1960년대에서 1990년대까지 증가했으나, NAO와 

NAM의 변화의 부분으로서 이후 보통 크기로 돌아갔다. 해

양에서 대륙으로 흐름을 바꾸고 겨울철 폭풍경로와 강수와 

온도 편차패턴과 관련해 주요한 요인이다. 남반구에서 SAM

는 1960년대 이후 현재까지 증가한다. 이는 남극 반도의 강

한 온난화와 관련이 있다. 또한 더 작은 범위에서 남극대륙

의 냉각과 관련이 있다. 바람과 유의한 파고의 분석은 1990

년대 후반까지 최근 10년 동안 북반구의 중위도 폭풍 활동

의 증가에 대한 재분석자료의 증거를 뒷받침한다.

1970년 이후 강한 열대저기압 활동이 증가되었다. 열대저

기압, 허리케인, 태풍의 변화는 ENSO와 십년 변동에 의해

서 만들어진다. 이는 열대폭풍 수의 재분포와 경로변화를 만

들 수 있다. 그래서 한 해양에서의 증가는 종종 다른 지역의 

감소로 균형이 맞아진다. SST의 경향은 분명하며 열대뇌우

와 열대폭풍 발달에 영향을 주는 다른 중요 변수들의 경향

도 분명하다. 전구적으로 허리케인의 잠재적 파괴력의 측정

은 1970년대 중반 이후 유의한 증가추세를 보인다. 이 경향

은 더 긴 생명주기와 더 큰 태풍강도를 포함하며 열대 해수

면온도와 밀접한 관련이 있다. 이러한 관련성은 1970년 이후 

전구적으로 카테고리 4와 5에 도달하는 허리케인의 수와 비

율의 상당한 증가에 의해 뒷받침된다. 사실, 전체 열대저기

압수와 저기압발생일수는 대부분의 해양에서 약간 감소했

다. 가장 크게 증가한 곳은 북태평양, 인도양, 그리고 남서

태평양이다. 그러나 북대서양 허리케인의 수 역시 과거 11년 

중 9년(1981-2000년 평균에 근거하여)이 증가하였다. 이 증

가는 2005년에 유래 없는 정점에 이른다. 또한, 남대서양에

서 열대 저기압이 브라질 해안 부근에서 2004년 3월에 처음

으로 발생하였다.

온도 상승은 빙권과 해양의 관측된 변화와 일치한다. 20

세기에 표면온도의 관측된 변화와 일치하면서 전세계적으로 

빙하와 빙모의 감소(남극과 그린란드를 제외)가 있어 왔다. 

적설면적은 북반구 많은 지역에서 감소하였고, 특히 봄철과 

여름에 해빙은 북극에서 감소하였다(4장). 해양은 따뜻해지

고 해수면은 상승하고 있다(5장).



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

246

3.1 서론

이 장에서는 기계를 이용하여 관측한 기록을 이용하여 3

차 평가보고서(TAR) 이후 6년 동안의 새로운 관측자료와 새

로운 분석방법을 사용한 지표와 대기에서 관측된 기후변화

를 평가한다. 지난 IPCC 보고서에서 프록시 데이터로부터 

알 수 있는 기계관측이전의 고관측, 해양과 빙하관측이 같은 

장에 포함되어 있었다. 이는 다양한 변수들이 서로 잘 일치

하고 있음을 전반적으로 평가하고 하나의 그림으로 종합하

여 일치된 변화를 나타내는데 유용했다. 그렇지만 정보들을 

한 장에 종합한다는 것은 좋은 생각이 아니므로 이번 보고

서에서는 3장에서 6장에 걸쳐 나누어 설명하였다. 다만 모든 

관측들이 서로 잘 일치하고 있음을 3.9절에서 간단하게 종합

하여 검토하였다.

3차 평가보고서에서 1860년부터 2000년 사이 전지구적인 

지표기온의 변화경향을 살펴보고 1901년부터 2000년 사이의 

그림을 분석하였으며, 3종류의 기간(1910‐1945, 1946‐1975, 

1976‐2000)으로 나누어 살펴보았다. 첫 번째와 세 번째 기간

에서 기온이 상승한 반면, 두 번째 기간에서는 전지구 평균

기온이 상대적으로 안정적이였다. 1976년은 잘 알려진 ‘기후

레짐 전이’가 있었던 해이며(Trenberth, 1990), 대기 중 온실

가스 농도의 증가가 적어도 부분적으로 기여한 전구평균기

온의 증가경향이 1976년을 기준으로 시작된 것처럼 보인다

(TAR; IPCC, 2001). 1976년 이전은 본질적으로 변화가 없었

으므로 여기서 상세하게 다시 설명하지는 않겠다. 그리고 

1979년 이후 GWE(Global Weather Experiment)와 관련하여 

위성자료가 더 향상되었으므로(특히 TIROS(Television InfraRed 

Observation Satellite)의 TOVS(TIROS Observation Vertical 

Sound) 자료) 1976년보다는 1979년 이후에 대해 언급하는 것

이 더 유용하다. 1979년 이후 처음으로 이전에는 사용할 수 

없었던 강수량과 같은 다양한 변수들을 전지구적으로 살펴

볼 수 있게 되었다. 예를 들어 NCEP/NCAR(National 

Centers for Environmental Prediction/National Center for 

Atmospheric Research)의 전지구 대기의 재분석자료(이제부

터 NRA라고 칭함; Kalnay et al., 1996; Kistler et al., 2001), 

ECMWF(European Centre for Medium Range Weather 

Forecasts)의 재분석자료(이제부터 ERA‐40이라 칭함; Uppala 

et al., 2005)가 1979년 이후 현저하게 향상되었으므로 이로 

인한 불연속점이 1978년 말에 존재한다는 연구결과들이 있

다(Santer et al., 1999; Bengtsson et al., 2004; Bromwich and 

Fogt, 2004; Simmons et al., 2004; Trenberth et al., 2005a). 

따라서 비록 물리적으로 새로운 기후레짐이 1976/1977년부

터 시작하였지만 고품질 자료를 사용할 수 있는 1978년 이

후 기간에 초점을 맞추도록 하겠다.

기후관련 문서들은 전통적으로 전구와 반구 평균, 육지와 

해양평균을 분석하였으며, 변화경향을 그림으로 나타내 왔

다. 그러나 기후는 모든 시공간적 규모, 일변화로부터 엘니

뇨, 수십 년 주기, 천년주기의 규모로까지 변하고 있다. 습

하고 따뜻한 흐름은 북쪽을 향하고, 차갑고 건조한 흐름은 

적도를 향하게 되므로 대기 파동은 수평으로 +/‐부호의 기온

과 습도 편차를 자연적으로 만든다. 최근에 밝혀진 결과에 

따르면 날씨 시스템은 끊임없이 변함에도 불구하고 몇 가지 

잘 일어나는 패턴(혹은 모드)이 주된 계절적 변동 그리고 좀

더 긴 기간의 기후 편차를 만든다고 한다(3.6절 참조). 이러

한 패턴들은 서로 다른 원인 즉 해상과 육상의 대기, 산맥, 

엘니뇨 시기에 일어나는 비정상적인 가열 등에 의해 발생한

다. 그리고 이 패턴들은 대기의 대규모 파동에 의한 원격상

관을 통해 비정상적인 가열로부터 멀리 떨어진 지역에도 영

향을 미친다. 따라서 이 장에서는 잘 나타나는 패턴과 관련

된 기온과 강수량 편차에 대해 정리하였다. 이는 지역 기후

편차를 이해하며(예를 들어, 북대서양의 어느 지역이 1901년

부터 2005년까지 계속 차갑게 관측된 것; 3.2.2.7절 그림 3.9

참조) 왜 지역기후가 전구평균과 다른지를 이해하는데 매우 

중요하다. 저기압 경로, 제트류, 저지고기압이 잘 생기는 지

역, 그리고 몬순의 변화는 모두 이러한 패턴들과 관련이 있

다. 따라서 이 장에서는 기후요소들의 변화뿐만 아니라 현상

(예를 들어 엘니뇨 등) 혹은 패턴의 변화도 같이 언급하여 

변화의 특성을 이해할 수 있도록 할 것이다.

극한 기후 예를 들어 가뭄, 홍수는 사회와 환경에 큰 영향

을 미치므로 매우 중요하다. 그렇지만 이것들은 기후의 변동

의 일부분이다. 그러므로 서로 다른 시공간 규모에서 기후변

동특성을 아는 것은 극한 기후를 이해하는데 필수적이다. 기

온과 강수량의 지구평균은 지구평균 복사강제력과 깊게 관

련되어 있으며 이 지구평균값은 비정상적인 변화가 일어났

는지를 판단하는데 매우 중요하다. 반면 국지적인 혹은 지역

적인 변화는 복잡하여 직관적으로 판단할 수조차 없다. 예를 

들어 지구온난화 때문에 생긴 대기행성파의 변화는 지역적

으로는 냉각효과를 일으킬 수도 있다. 따라서 시공간규모에 

따라 얼마나 현상이 복잡한지를 나타내기 위해 표 3.1에서 

기후를 대변하는 지표온도의 자연변동성 크기를 제시하였

다. 일교차와 연교차는 범위를 평균한 것이며, 편차는 5%, 

95%에 해당하는 값의 차이로 계산하였다. 이는 표준편차를 

기반으로 정규분포를 가정한 것으로 기온의 경우 많은 지역

에서 이렇게 가정하는 것은 합리적이다. 단, 추운계절 내륙

지역에서는 한파로 인해 기온이 음의 영역으로 치우치기 때
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시공간규모 기온범위(℃)

볼더 일교차 13.1(12월) ~ 15.1(9월)

볼더 연교차 23

볼더 일편차 15

볼더 월편차 7.0

미국 월편차 3.9

지구평균 월편차 0.79

표 3.1. 중위도, 대륙중앙의 관측지점(볼더, 콜로라도, 80년간 자료)에
서 다양한 시공간규모에 따른 지표기온의 일반적인 범위. 볼더, 미국전
체, 20세기 전지구의 지표기온 월평균 편차(일, 연변화 제거). 일교차
와 연교차는 월평균값으로 계산되었고 편차는 5%와 95%에 해당하는 
값의 차이임.

문에 적용할 수 없다. 지구평균의 경우 증가 혹은 감소하는 

경향 때문에 편차의 범위가 다소 실제보다 크게 나올 수 있

다. 표를 살펴보면 일교차, 일변동이 매우 큼을 알 수 있다. 

그렇지만 일변동은 시공간에 대해 평균을 취하면(종관시스

템을 효과적으로 평균할 수 있음) 크게 감소한다. 그럼에도 

불구하고 대륙전체에 대한 평균은 행성규모 파동이나 엘니

뇨와 같은 이벤트와 관련된 지구평균보다도 더 크게 변동한다.

이 장을 통해서 저자들은 기술요약에 있는 박스 TS.1에서 

볼 수 있는 바와 같이 변화경향과 다른 연구결과들에 대해 

확실성과 불확실성의 정도를 일관성있게 제시하려고 하였

다. 불확실성에 대한 정량적으로 평가하기 위해서 평균에 대

한 5%, 95%값, 변화경향에 대해서는 0.05(5%)의 유의수준에

서 통계적 유의성을 검토하였다. 이 장에서는 한 요소에 대

해서 단순한 증감을 나타내기 위해 경향이라는 단어를 주로 

사용한다. 여기에는 계산된 값이 주어지는데 이는 선형적인 

변화경향과 같은 것이다. 그 변수에 대한 더 복잡한 변화는 

종종 제시하지 않고 그냥 넘어갔다. 또한 이 장에서는 여러 

변수들 사이의 물리적인 일관성을 평가하였는데, 이는 변화

경향을 더욱 확신할 수 있게 도와준다. 

3.2. 지표 기후 변화：기온

3.2.1 배경

육상지표기온과 해수면온도 자료가 3차 평가보고서 이후 6

년 동안 많이 향상되었다. Jones과 Moberg(2003)은 

CRU(Climate Research Unit) 월평균 육상‐지표 기온 자료를 

업데이트하였는데 특히 19세기 후반 남반구 자료가 향상되었

다. 또한 Brohan 등(2006)은 CRU 자료를 1850년대까지 확장

하였으며, 오류를 포괄적으로 재평가하였다. 세계기상기구

(WMO, World Meteorological Organization)과 전지구기후관

측시스템(GCOS, Global Climate Observing System)의 후원으

로 더 많은 육상관측지점에서 생산한 일평균 기온(강수량과 

기압도 포함하여) 자료를 사용할 수 있게 되어, 도시화가 대

규모 기온평균과 미기후에 미치는 영향 및 극한 현상에 대한 

더 자세한 분석(3.8절 참조)이 가능해졌다. 월 최고기온과 최

저기온의 격자 자료도 업데이트 되었다(Vose et al., 2005a). 

해양의 경우 COADS 자료와 영국의 Marine Data Bank, 새로

운 디지털 자료인 미국의 마우리 자료(Maury Collection), 일본의 

고베 자료(Kobe Collection) 등과 합쳐져 ICOADS(International 

Comprehensive Ocean‐Atmosphere Data Set)가 만들어졌다. 

그 결과 1920년대 이전 상당히 넓은 지역의 자료, 특히 태평

양 지역의 자료를 확보할 수 있게 되었으며, 1950년대까지의 

자료가 많이 향상되었다(Worley et al., 2005; Rayner et al., 

2006). 위성의 적외선(Reynolds et al., 2002), 마이크로파

(Reynolds et al., 2004; Chelton and Wentz, 2005)로부터 1980

년대 이후 해수면온도를 계산하는데서 발생하는 바이어스가 

감소하였다. 이 자료들은 해양표면온도(3.2.2.3절)로 기온이나 

해수면온도가 아니기 때문에 보정해야만 한다. 위성의 적외

선, 마이크로파 영상을 이용해서 육상의 지표온도를 모니터

할 수도 있다(Peterson et al., 2000; Jin and Dickinson, 2002; 

Kwok and Comiso, 2002b). 마이크로파 이미지는 지표 방사율

(emissivity)의 변화를 고려해야하며, 눈 덮인 지역(Peterson et 

al., 2000)이나 해빙지역에서의 기온은 알 수 없다. 위성 관측

자료는 기간이 짧기 때문에 이 절에서 전지구와 반구평균 온

도의 시계열은 별도로 언급한 곳을 제외하고는 지상에서 관

측한 자료만을 기준으로 하였다.

이와 같이 관측자료에 많은 발전이 있었음에도 불구하고 

열대지방, 남반구, 특히 남극과 같이 여전히 자료가 부족한 

지역이 있다. 특히 19세기와 2번의 세계 전쟁시기의 자료가 

매우 부족하다. 따라서 향상된 내삽기법과 평균 계산 기술을 

이용하여 전지구 자료, 반구평균 혹은 전구평균 자료를 만들

었으며(Smith and Reynolds, 2005), 이러한 향상된 기술들은 

오류를 추정하고(Brohan et al., 2006) 지역적인, 전지구적인 

바이어스를 계산하는데 사용되어 왔다. 선형 경향성을 계산

하고 그 경향의 불확실성을 평가할 때 기후의 십년주기, 수

십년주기 변동의 영향과 함께 앞서 언급한 오류들도 함께 

고려한다. ERA‐40 재분석자료로부터 지표기온을 계산해 보

면 1979년부터 큰규모로 보았을 때 바이어스가 시간에 따라 

크게 변하지 않음을 알 수 있다(Simmons et al., 2004). ERA‐
40 자료는 원 자료의 향상과 동화기법의 향상으로 더 나아

졌다(Uppala et al., 2005). ERA‐40은 1970년대 중반 위성자

료가 생산되지 않았던 시기의 자료 품질은 떨어진다
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그림 3.1. 1961년‐1990년 평균에 대한 1850년부터 2005년까지 지구 육
상 기온(℃)의 연평균 편차. Brohan et al.(2006)으로부터 업데이트된 
CRUTEM3 자료를 사용. 곡선은 10년 주기 변동을 나타냄. 검은색 곡
선은 CRUTEM3, 푸른색 곡선은 NCDC(Smith and Reynolds, 2005), 
붉은색 곡선은 GISS(Hansen et al., 2001), 녹색 곡선은 Lugina et 
al.(2005).

3.2.2 육상과 해상관측자료에 나타난 온도

3.2.2.1 육상표면 기온

그림 3.1은 1961년부터 1990년 평균에 대한 연평균 전지

구 육상표면 기온의 편차를 보여주고 있다. 이 자료는 

Brohan et al.(2006)의 CRUTEM3(CRU/Hadley Centre grid-

ded land‐surface air temperature version 3)로 향상된 분석자

료이다. 그림에서 보이는 장기간의 변동은 GHCN(Global 

Historical Climatology Network)의 현업 자료(미국 국가기후

자료센터(NCDC); Smith and Reynolds, 2005; Smith et al., 

2005)로부터 나온 변동과 잘 일치하며, NASA/GISS(National 

Aeronautics and Space Administration/Goddard Institute for 

Space Studies)와 Lugina et al.(2005)이 분석한 변동과도 전반

적으로 잘 일치한다. 차이는 대부분 공간평균하는 방법의 차

이로부터 발생한다. CRUTEM3의 지구 평균은 육지에 가중

치를 두어 평균한다(북반구×0.68+남반구×0.32). NCDC에

서는 전지구 격자점의 편차값에 면적가중치를 두어 평균한

다. NASA/GISS에서는 90°N~23.6°N에는 가중치 0.3을 

23.6°N~23.6°S는 가중치 0.4를 23.6°S~90°S는 가중치 0.3을 

두어 편차를 평균한 것이다. Lugina et al.(2005)는 60°S이하

는 자료가 없기 때문에(북반구+0.866×남반구)/1.866으로 계

산하였다. 그 결과 최근 지구기온의 변화경향은 최근 기온증

가가 두드러진 북반구에 가중치를 많이 둔 CRUTEM3와 

NCDC에서 가장 크다.

 또한 자료를 다루는 방법의 차이가 기온의 변화경향에 

작은 차이를 만들기도 한다. GISS의 내삽방법은 섬이나 해

안지역을 잘 나타내므로 증가경향이 다른 자료들보다 작다. 

Lugina et al.(2005)도 관측자료가 거의 없는 지역에서는 편

차가 0에 가까워지는 내삽방법 때문에 증가경향이 작다

(Hurrell and Trenberth, 1999 참조). 1880년부터의 자료를 분

석한 NCDC의 증가경향은 20세기 전반기와 1990년대 이후 

CRUTEM3 보다 0.1℃에서 0.2℃ 정도 높게 나타난다. 

NCDC와 매우 유사한 방법으로 만든 CRUTEM2v(Jones and 

Moberg, 2003)를 가지고 지구 평균을 같은 방법으로 계산하

였을 때 NCDC의 분석결과와 매우 유사한 것으로 보아(Vose 

et al., 2005b) NCDC의 내삽방법 때문에 CRUTEM3과 이러

한 차이를 보이는 것으로 생각된다. 또한 기온변화경향의 차

이는 각 자료에서 사용한 지점수의 차이에서도 생길 수 있

다. 기본적인 지점수는 동일하지만 CRUTEM3은 4,349개 지

점을, NCDC는 7,230개 지점을, GISS는 7,200개 지점 이상

을 사용하였다. 특이 이는 1961년부터 1990년 사이에 충분한 

자료를 확보할 필요가 있는 CRUTEM3과 가장 관련되어 있

다. 또한 자료의 균질성을 보정하는 과정에서도 차이가 발생

할 수 있다.

ERA‐40 재분석자료와 CRUTEM2v 자료(Jones and 

Moberg, 2003)에서 나타난 대규모 지표기온의 변화경향과 

저주파 변동은 전반적으로 1970년대 후반이후에는 서로 잘 

일치한다(Simmons et al., 2004). ERA‐40자료의 어떤 시기는 

Jones and Moberg와 잘 일치하여 상관계수가 반구나 육상전

체 규모로 보았을 때 0.96을 넘지만, ERA‐40의 변화경향은 

Jones and Moberg(2003)에 비해 북반구에서는 0.03℃/10년, 

남반구에서는 0.07℃/10년 정도 더 작게 나타난다. ERA‐40 

재분석자료는 이전 자료에 비해 더 균질적이지만(3.2.1절 참

조) Jones and Moberg 자료와 완전히 독립적이지는 않다

(Simmons et al., 2004). 온난화 경향은 북반구 대륙에서 가

장 크며(3.2.2.7절 그림 3.9, 그림 3.10 참조) 이는 3차 평가

보고서와도 잘 일치한다. 

표 3.2는 다양한 기온자료로부터 계산한 변화경향을 보여

주고 있다. CRUTEM3의 1979년 이후 온난화 경향은 지구전

체로는 0.27℃/10년, 북반구에서는 0.33℃/10년, 남반구에서

는 0.13℃/10년이다. Brohen et al.(2006)과 Rayner et 

al.(2006)(3.2.2.3절 참조)은 측정방법, 샘플링 오류, 도시화, 

초기 해수면온도 관측방법 등에 기인한 불확실성을 종합하

여 연변화의 불확실성을 제시하였다. 이들 불확실성에 영향

을 미치는 요소들 사이의 상관성은 고려하지 않았다. 표 3.2

에서 지속성(persistence)이 오류에 미치는 영향은 red noise 

근사법을 사용하여 나타냈으며 이는 어떤 요인이 주로 불확

실성에 영향을 미치는지를 밝히는데 효과적이다. 

1950년부터 2004년까지 육상 최고기온의 증가경향은 0.1

4℃/10년이며 최소기온은 0.20℃/10년이고, 일교차는 ‐0.07℃
/10년이다(Vose et al., 2005a 그림 3.2). 이는 1950년부터 
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표 3.2. 반구와 지구규모의 육지기온, 해수면온도(HadSST2), 야간해양기온(HadMAT1)의 선형 변화경향. 연평균을 이용하여 변화경향을 계산하였
으며, CRU와 HadSST2에 대해 불확실성 평가도 실시함. 5%~95%의 신뢰구간에 대한 변화경향이며, 유의수준(1% 미만은 볼드체, 1~5% 사이는 
이탤릭체)은 REML(Restricted Maximum Likelihood)을 사용하여 계산하였음. 이 방법은 선형변화경향에 대한 잔차의 자기상관관계(1차 자기회
귀모델, AR1)를 제거한다. 잔차에 대한 Durbin Watson D‐statistic에 따르면(제시하지 않음) 1차의 자기상관관계를 제거한 뒤에 시계열간의 뚜렷
한 양의 상관관계는 나타나지 않음.

기온변화경향(℃/10년)

자료 1850–2005 1901–2005 1979–2005

육지: 북반구

CRU (Brohan et al., 2006) 0.063 ± 0.015 0.089 ± 0.025 0.328 ± 0.087

NCDC (Smith and Reynolds, 2005) 0.072 ± 0.026 0.344 ± 0.096

GISS (Hansen et al., 2001) 0.083 ± 0.025 0.294 ± 0.074

Lugina et al. (2006) 0.079 ± 0.029 0.301 ± 0.075

육지: 남반구

CRU (Brohan et al., 2006) 0.036 ± 0.024 0.077 ± 0.029 0.134 ± 0.070

NCDC (Smith and Reynolds, 2005) 0.134 ± 0.070 0.220 ± 0.093

GISS (Hansen et al., 2001) 0.056 ± 0.012 0.085 ± 0.055

Lugina et al. (2005) 0.058 ± 0.011 0.091 ± 0.048

육지: 전구

CRU (Brohan et al., 2006) 0.054 ± 0.016 0.084 ± 0.021 0.268 ± 0.069

NCDC (Smith and Reynolds, 2005) 0.068 ± 0.024 0.315 0.315 ± 0.088

GISS (Hansen et al., 2001) 0.069 ± 0.017 0.188 ± 0.069

Lugina et al. (2005) 0.069 ± 0.020 0.203 ± 0.058

해양: 북반구

UKMO HadSST2 (Rayner et al., 2006) 0.042 ± 0.016 0.071 ± 0.029 0.190 ± 0.134

UKMO HadMAT1 (Rayner et al., 2003) from 1861 0.038 ± 0.011 0.065 ± 0.020 0.186 ± 0.060

해양: 남반구

UKMO HadSST2 (Rayner et al., 2006) 0.036 ± 0.013 0.068 ± 0.015 0.089 ± 0.041

UKMO HadMAT1 (Rayner et al., 2003) from 1861 0.040 ± 0.012 0.069 ± 0.011 0.092 ± 0.050

해양: 전구

UKMO HadSST2 (Rayner et al., 2006) 0.038 ± 0.011 0.067 ± 0.015 0.133 ± 0.047

UKMO HadMAT1 (Rayner et al., 2003) from 1861 0.039 ± 0.010 0.067 ± 0.013 0.135 ± 0.044

1993년까지의 자료를 사용했던 3차 평가보고서와도 잘 일치

하는 것이다. 3차 평가보고서에서는 육상이 차지하는 면적

을 54%로 계산한 반면 여기서는 71%로 계산하였다. 1950년

대 이전에는 자료가 충분하지 않아 지구 기온변화를 나타내

는 그림을 그릴 수 없었다. 1974년부터 2004년 육상의 최고

기온과 최저기온의 증가는 0.29℃/10년으로 일교차는 변화

가 없었다. 일교차는 특히 관측방법에 민감하여 GCOS의 관

측지침(GCOS, 2004)을 철저히 지켜야 한다. 1979년부터 

2004년까지 연평균 일교차의 변화경향은(3.2.2.7절 그림 

3.11) 이 장의 뒷부분에서 다시 논의할 것이다. 

3.2.2.2 도시열섬과 토지 이용도 효과

도시에서 지표면의 변화는 열용량과 열의 복사전달, 난류

이동, 현열과 잠열로의 전환(7.2절과 박스 7.2 참조)에 영향

을 미친다. 주변 전원지역에 비해 도시의 상대적인 가열은 

도시열섬 효과로 알려져 있으며, 이는 위와 같은 변화에 의

해 일어나며 또한 강수유출(water runoff), 대기오염, 에어러

솔의 변화에 영향을 받을 수도 있다. 도시열섬효과는 대부분 

국한된 지역에서 발생하며 바람이 불지 않거나 구름이 없는 

등 국지적인 기후요소(이는 또한 계절의 영향이기도 함)와 

바다에 얼마나 근접해 있느냐에 따라 다르게 나타난다. 

3.3.2.4절에서는 도시화가 강수량에 미치는 영향에 대해 논
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그림 3.2. 1961‐1990년 평균에 대한 최저/최고기온과 일교차(℃)의 연
편차. 1950‐2004년 사이 자료가 있는 육상 지점(전체 71%)에 대해 평균
을 취한 것. 곡선은 십년주기 변동을 보여줌. Vose et al.(2005a) 인
용.

그림 3.3. 미국 역사기후관측망(USHCN) 전지점의 1961‐1990년 평균에 
대한 편차(℃) 시계열(붉은색). USHCN 자료 중에서 2000년 기준으로 
관측지점 6km 범위 내에 인구가 30,000명이 넘는 지점(전체 16%)을 
제외한 지점의 편차 시계열(푸른색). 인구 30,000명이 넘는 지점(전체 
16%)의 편차 시계열(녹색). USHCN 전체 지점 시계열과 도시 지점을 
뺀 시계열 사이의 차이(자홍색). 미국을 2.5°×3.5° 격자로 나누었을 
때 전체 자료와 고인구밀도 지점을 뺀 자료는 모든 격자점에 다 들어
있지만, 고인구밀도를 가진 지점은 격자점의 56%에만 존재함. 
Peterson and Owen(2005) 인용.

의할 것이다.

국지현상에 대한 많은 연구에 따르면 도시 내에서의 미기

후(microclimate)는 평균적으로 더 따뜻한 기온을 보이며, 일

교차가 적다. 그렇지만 기후변화의 관점에서는 도시화에 따

른 기온 변화가 과연 대규모 기온의 시계열에 영향을 미치

는가 하는 것이 관건이다. 기존의 반구나 지구규모 기후변화

를 다룬 연구들은 도시화에 따른 변화경향의 크기가 십년 

혹은 더 긴 기간의 기온변화의 크기보다 작다고 결론 내렸

다(예를 들면, Jones et al., 1990; Peterson et al., 1999). 이러

한 결론은 격자 자료 중에서 분명하게 도시화와 관련된 온

난화 경향을 보이는 지점(1% 미만)의 자료를 제거한 뒤 변화

경향을 다시 계산해 봄으로써 확인한 것이다. Parker(2004, 

2006)는 1950~2000년 사이 270개 전세계 지점 자료를 살펴

본 결과 도시화의 영향을 가장 많이 받는 시간인 잔잔한 야

간에 최소기온의 온난화 경향이 더 강화되지는 않음을 보였

다. 즉 지구지표기온의 온난화 경향은 점점 증가하는 도시화

의 영향이 아니라는 것을 의미한다(Parker, 2006). 미국에서 

관측시각이나 다른 변화에 따른 편이(bias)를 보정한 후 전원

에 있는 관측지점과 도시에 있는 관측지점의 시계열의 변화

경향을 비교해 보니 거의 차이를 보이지 않았다(Peterson, 

2003; 그림 3.3) 그리고 1951‐2001년 중국 자료를 사용한 결

과도 비슷하였다(Li et al., 2004). 도시화의 영향에 대해 여

러 가지 의견이 나오는 이유 중 하나는 도시의 관측지점이 

도시화의 영향이 적은 도시 공원에 위치하기 때문이다

(Peterson, 2003). 요약하자면 몇몇 관측지점이 도시열섬효과

를 받을지는 모르지만 도시열섬효과가 전지구 규모에서 볼 

때 전체 평균의 매우 작은 부분으로 전체 평균에 영향을 미

치지는 않는다. 따라서 이번 4차 평가보고서에서도 3차 평가

보고서 때와 같은 수준으로 도시화에 따른 온난화의 불확실

성 수준을 정하고자 한다. 즉 육상에서는 1900년 이후 0.00

6℃/10년, 해양과 접해있는 육상에서는 1900년 이후 0.002℃

/10년, 해양에서는 0으로 정하였다. 이러한 불확실성은 

Brohan et al.(2006)에서 설명한 것처럼 기온의 증가경향을 

감소시키는 효과가 될 것이며, 따라서 3.2.2.4절 그림 3.6과 

그림 3.7, 그리고 FAQ 3.1의 그림 1에서 보여주고 있는 오

류 막대는 약간 비대칭적이 된다. 표 3.2과 3.2.2.4절의 표 

3.3의 변화경향에 대한 통계적 유의성은 이러한 비대칭성을 

반영한 것이다. 

Mckitrick and Michaels(2004), De Laat and Maurelis(2006)

는 육상에서 온난화 경향의 공간분포가 산업 및 사회경제발

전과 매우 밀접한 관련이 있음을 즉 도시화 및 도시화와 관

련된 토지이용도의 변화가 온난화에 영향을 미치고 있음을 

보이고자 하였다. 그러나, 사회경제적으로 매우 발달된 지역

은 또한 대기 순환의 변화에 따라 가장 온난화가 잘 일어나

는 지역이기도 하다(3.2.2.7절과 3.6.4절). 그러므로 온난화와 

사업 및 사회경제적 발전과의 상관성은 통계적으로 유의하

지 않다. 게다가 지금까지 관측된 온난화와 온실가스 변화에 

따른 온난화는 해양보다 육지에서 더 크다(10장). 이는 육지

의 열용량이 더 작기 때문이다.
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Kalnay and Cai(2003)는 NRA에서 계산한 지표기온을 분

석하여 1950년 이래 미국 동부에서 일교차의 감소 경향의 

반 이상이 도시화 등 토지이용도의 변화에 의한 것임을 밝

혔다. 이 결론은 재분석 자료가 관측자료에 영향을 주는 도

시화 등의 요소를 명시적으로 포함하고 있지 않다는 사실을 

바탕으로 한다. 그렇지만 재분석자료는 또한 온실가스의 증

가가 운량 혹은 토지수분의 변화와 같은 다른 자연적, 인위

적 영향도 또한 명시적으로 포함하고 있지 않다(Trenberth, 

2004). Vose et al.(2004)는 미국 동부지역에 대한 자료를 보

정하여 분석한 결과 Kalnay and Cai(2003)의 결론이 맞지 않

음을 보였다. 그리고 ERA‐40 재분석자료를 사용한 연구결과

도 Kalnay and Cai(2003)의 연구와 다르게 나타났다

(Simmons et al., 2004). 이러한 일교차의 변화는 토지이용도

의 변화나 도시화에 따라 서서히 일어난 것이 아니라, 재분

석자료에 사용된 자료의 종류가 변함에 따라 갑작스럽게 일

어난 것이었다. 재분석자료는 1979년 이후 변화경향은 믿을

만하지만(Simmons et al., 2004) 장기간의 전지구 변화경향

을 나타는 데는 일반적으로 부적합하다.

그럼에도 불구하고 토지이용도의 변화는 국지규모, 지역

규모에서의 일교차에 중요한 요소이다. 예를 들어, 멕시코 

북부의 토지황폐화는 인접한 미국보다 일교차가 증가하는 

것으로 나타났다(Balling et al., 1998). 그리고 농업은 미국 

기온에 영향을 미친다(Bonan, 2001; Christy et al., 2006). 

1960년 이후 아랄 해의 고갈은 국지적으로 일교차를 증가시

켰다(Small et al., 2001). Forster and Solomon(2003)에 따르

면 최고/최저기온자료를 주단위로 살펴보면 미국, 일본, 멕

시코, 중국에서 일교차에 주말효과가 분명하게 나타나는 것

을 알 수 있다. 일교차의 주단위 변화는 넓은 지역에서 서로 

반대의 부호를 나타내고 있는데 이는 대기오염과 에어러솔

의 변화와 같은 인위적인 효과가 기후 미치는 영향을 보여

주는 것이다(Jin et al., 2005). 7.2절에서 토지이용도의 변화

가 미치는 영향에 대해 좀 더 논의해 보도록 하겠다.

3.2.2.3. 해수면온도와 해양 대기온도

해수면온도에 대한 대부분의 분석은 위성에 의해 측정한 

해양 표면 온도가 아니라 해양 속 bulk 수온(해양 표면에서 

수미터 속의 수온)을 분석한 것이다. 극궤도 적외 위성자료

는 1981년부터 사용할 수 있어 위성의 해양 표면온도는 bulk 

수온을 구하기 위해 보정되었다(Reynolds et al., 2002; 

Rayner et al., 2003, 2006). 그렇지만 위성 해수면온도 자료

만으로는 기후변화를 측정하는데 사용할 수 없었다. 이는 

Reynolds et al.(2002)에서 극궤도 탐사위성 자료(Kilpatrick 

et al., 2001)를 분석해서 확인해 본 결과 위성자료는 시간에 

따라 크게 변하는 편이를 가지고 있으며 이는 완벽하게 제

거하기 힘들기 때문이다. 그렇지만 3.2.2.7절의 그림 3.9와 

그림 3.10에는 1979년부터 2005년까지 전지구 자료를 제공

하기 위해 보정된 1981년 11월 이후 위성 해수면 자료의 공

간상관성을 사용하였다. O'Carroll et al.(2006)은 Along‐Track 

Scanning Radiometers(ATSRs)를 사용하여 분석하는 방법을 

개발하였다. 그렇지만 위성자료는 해빙지역과 그 근처의 해

수면온도를 추정하는데는 사용할 수 없다.

최근의 배와 부이에서 관측한 bulk 해수면온도도 또한 시

간에 따라 변하는 편이를 가지고 있다(Christy et al., 2001; 

Kent and Kaplan, 2006). 이는 Folland et al.(1993)이 계산한 

것보다 더 크지만 최근의 지구온난화 현상에 대한 결론을 

바꿀 만큼 크지는 않다. 3차 평가보고서에 따르면 물리‐경험

의 복합적 방법(Folland and Parker, 1995)은 주로 1941년까

지의 선박관측 해수면온도 자료를 보정하는데 사용된다. 상

세한 내용은 부록 3.B.3에 설명되어 있다.

Rayner et al.(2003)과 Smith and Reynolds(2004)는 결측자

료를 내삽하여 해수면온도 자료를 분석하였다. 큰 결측이 있

는 자료를 사용하여 기후 변동을 추정하는데 있어 주된 문

제점은 변화를 과소평가할 수 있다는 것이다. 왜냐하면 대부

분의 내삽방법은 분석을 최근 기후에 가깝도록 왜곡시키는 

경향이 있기 때문이다(Hurrell and Trenberth, 1999). Rayner 

et al.(2003)은 최적내삽법을 사용하여 내삽하기 전에 장기간

의 변화를 나타내주는 첫 번째 전지구 공분산 패턴을 추출

하였다. 그리고 Smith and Reynolds는 내삽하기 전에 15년 

이동평균한 값을 제거하였다.

그림 3.4a는 새롭게 만든 내삽하지 않은 해들리센터 데이

터 버전2(HadSST2) 자료를 사용하여 전지구 해수면온도의 

연평균 편차와 연평균 편차의 10년 주기 변동을 보여주고 

있다(Rayner et al., 2006). 그림 3.4a는 또한 NMAT(HadMAT; 

Hadley Centre Marine Air Temperature data set)도 보여주고 

있다. 이 자료는 배의 갑판에서 한 낮의 가열을 피하는데 사

용되어지는 자료이다(Bottomley et al., 1990). 이 전구평균은 

해양에 대해 가중치를 준 것이다(0.44×북반구+0.56×남반

구). HadMAT 자료는 제한 최적내삽법(Rayner et al., 2003)

을 사용하였는데, Folland et al.(2003)에서 설명한 것처럼 19

세기 후반 이후 남태평양처럼 관측 자료가 드문 지역에는 

내삽하고, 남반구 해양의 자료가 거의 없는 지역에서는 내삽

하지 않기 때문에 이 방법을 선택하였다. HadMAT 자료가 

제2차 세계대전 시 온난 편이를 보이는 것을 보정했음에도 

불구하고 이 시기 북반구는 너무 온도가 높고, 남반구는 온

도가 매우 낮게 나타난다(그림 3.4c,d). 그렇지만 전지구 

HadSST2와 HadMAT는 일반적으로 서로 잘 일치한다. 특히 
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그림 3.4. (a) 1850~2005년 전지구 해수면온도(HadSST2, 붉은 막대와 푸른 곡선), 1856~2005년 전지구 NMAT(HadMAT, 녹색 곡선)의 연평균 편
차. 자료는 영국 Meteorological Office에서 생산한 것이며(UKMO; Rayner et al., 2006), 편차는 1961‐1990년 평균에 대해 계산함. 곡선은 10년 
주기 변동임. 검은 점선은 3차 평가보고서의 10년 주기 해수면온도 편차를 보여줌.(b) 1961‐1990년 평균에 대한 HadSST2 해수면온도 연평균 편차
의 10년 주기 변동((a)에서와 마찬가지로 푸른 곡선), NCDC 해수면온도 연평균 편차(Smith et al., 2005; 붉은 곡선), 고베 해수면온도 연평균 
편차(Ishii et al., 2005; 녹색 곡선). NCDC와 고베 해수면온도는 HadSST2 보다 더 늦은 19세기 말부터 자료가 존재함.(c, d)는(a)와 같으며 각각 
북반구와 남반구에 대해 UKMO 자료를 가지고 계산한 것임.

1880년대 이후로. 그림 3.4a에는 3차 평가보고서의 해수면온

도 분석결과도 포함되어 있다. 3차 평가보고서 이후 해수면

온도 변화는 일반적으로 매우 작다. 새로운 해수면온도는 

1880주변에서 약간 온도가 더 높고, 1950년대에 약간 온도가 

더 낮다. 1940년대 초반의 온도상승은 부분적으로는 엘니뇨

현상에 의한 것이며(Bronnimann et al., 2004; 3.6.2절 참조), 

부분적으로는 대서양의 수십년주기 변동(AMO; 3.6.6절 참조)

의 온난화 시기와도 관련이 있다. HadSST 자료는 20세기 반

구별 해수면온도의 증가 경향을 증명하고 있다(그림 3.4c,d

와 표3.2). 종관규모의 날씨변동 요소를 제거하기 위해 해수

면온도는 HadMAT보다 더 작은 수의 자료를 평균해야 하기 

때문에 해수면온도 자료는 더욱 신뢰해야만 한다. 그렇지만 

열대 태평양에서 1991년 이후 NMAT에 대한 해수면온도 변

화는 부분적으로는 사실이다(Christy et al., 2001). 대기순환

의 변화에 따라 지표 플럭스가 변하므로 대기와 해수면온도 

편차 사이의 관계도 변할 수 있다. 열속의 경년변동은 어떤 

지역, 어떤 달에는 100W/m2을 넘기도 한다. 그렇지만 주된 

장기적 변동은 ENSO(El Nino‐Southern Oscillation)와 관련

되어 있어 엘니뇨 기간의 몇 개월에 걸쳐 열대 중태평양에

서 열속의 변화가 50W/m2 넘는다(Trenberth et al., 2002a).

그림 3.4b의 세 개의 시계열은 전지구 해수면온도의 변화

를 보여준다. 위성자료는 완벽하게 보정하기 힘든 시간에 따

라 변하는 편이를 가지고 있기 때문에(Rayner et al., 2003) 

HadSST2 시계열(그림 3.4a와 같음)과 NCDC 시계열도 모두 

극궤도 위성자료는 사용하지 않았다. 일본 고베 해수면온도 

시계열은 일본기상청에서 100년 동안의 현장 관측자료를 바

탕으로(해빙 제외) 만든 해수면온도(COBE‐SST)이다(Ishii et 

al., 2005). 전지구적으로 가장 따뜻한 해는 1998년으로 

HadSST2, NCDC, COBE‐SST는 각각 1961‐1990년 평균값에 

비해 0.44℃, 0.38℃, 0.37℃ 높았다. 가장 따뜻했던 다섯 개

의 해는 모두 1995년 이후이다.

여러 해양에서의 변동과 증감경향을 이해하고자하는 분석

이 이루어지고 있으나, 이미 서로 꽤 다른 양상을 보임이 밝

혀졌다. 태평양은 ENSO가 지배적으로 나타나고, PDO(Pacific 

Decadal Oscillation)에 의해 영향을 받는다. PDO는 열을 열

대 해양에서 고위도로 해양에서 대기로 이동시키므로

(Trenberth et al., 2002a) 경향성을 크게 변화시킨다. 대서양

에서는 AMO가 중요한 역할을 한다(Folland et al., 1999; 

Delworth and Mann, 2000; Enfield et al., 2001; Goldenberg 

et al., 2001; 3.6.6절과 그림 3.33). AMO는 열염순환과 관련

이 있어 열을 북쪽으로 이동시킴으로써 열대의 가열을 완화

시키고 고위도의 온도를 올라가게 한다. 인도양에서는 증감
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그림 3.5. 1900~2005년 동서방향으로 평균한 온도 편차를 위도‐시간에 대해 그린 그래프. 편차는 1961‐1990년 평균에 대해 구함. 왼쪽 : HadSST2 
해수면온도의 대양별 연평균 편차(Rayner et al., 2006). 오른쪽 : 육상 지표기온의 연평균 편차(위, CRUTEM3), 육상과 해양(아래, HadCRUT3). 
값은 6년보다 작은 변동은 제거하기 위해 5개 포인트에 대한 필터를 사용하여 평활한 것임. 하얀 영역은 결측자료를 나타냄.

경향에 비해 경년변동이 작다. 그림 3.5는 각 해양에서 동서

방향으로 평균한 1900년대 이래 해수면온도(HadSST2)의 위

도‐시간 변화를 보여주고 있다. ENSO를 포함하여 6년보다 

작은 주기의 변동은 제거되었다. 태평양에서 장기간에 걸친 

온난화 경향이 매우 뚜렷하나 PDO와 관련하여 열대지방 중

심에서 차가운 해수면온도를 보이고 있다. 1939‐1942년 엘니

뇨로 인하여 높은 해수면온도도 보이고 있다. 대서양의 경우 

1920년대부터 1940년대 사이에 북반구 고위도 지역에서 해

수면온도가 높게 나타난 반면 남반구는 해수면온도가 낮았

다. 반구 사이의 이러한 차이는 열염순환의 한 현상으로 생

각되어진다(Zhang and Delworth, 2005). 그 이후 북반구 중

위도 지역의 온도가 상대적으로 낮아지다가 최근 들어 다시 

매우 온도가 높아져 해수면온도의 수십 년 주기 변동을 매

우 잘 보여주고 있다. 최근 10년에 매우 해수면온도가 높게 

나타나는데 이는 전지구 온난화에 AMO의 영향이 더해진 

것으로 보인다(3.6.6절). 2차 평가보고서에 보고되었던 북대

서양 북서쪽, 그린랜드 바로 남쪽 지역의 찬 바닷물은 현재 

매우 온도가 높아져 있다(3.2.2.7절, 그림 3.9, 그림 3.10 참

조; 해양의 열용량에 대한 그림 5.1과 5.2 참조). 인도양도 

또한 1940년대 초반에 해수면온도가 상승하였으며 최근 들

어 지속적인 온난화 경향이 뚜렷해지고 있다. 대서양에서의 

수십 년 주기 변동은 태평양의 수십 년 주기 변동보다 주기

가 훨씬 더 길지만 모든 해양에서 1940년대 부근에서 해수

면온도가 높았다는 것은 주목할 만하다.

3.2.2.4 육상과 해상을 합친 온도: 전지구, 북반구, 남반구, 

동서평균

육상 지표기온과 해수면온도 편차를 모두 포함하는 격자

점 자료는 모두 3그룹에서 만들고 있다. 영국 UKMO 해들

리센터와 CRU(HadCRUT3; Brohan et al., 2006), 미국의 

NCDC(Smith and Reynolds, 2005)와 GISS(Hansen et al., 

2001). 자료를 구성하고 있는 요소들이 약간씩 다르고

(3.2.2.1절과 3.2.2.3절 참조), 자료를 조합하는 방법이 다름

에도 불구하고 증감경향은 비슷하다. 표 3.3은 선형 증가경

향을 상호 비교한 결과를 보여준다. 1901년 이후 온난화경향

은 HadCRUT3 자료보다 NCDC와 GISS 자료가 좀 더 작게 

나타났다. 모든 시계열에서 가장 더웠던 5개의 해가 순서는 

조금씩 다르지만 모두 1997년 이후에 나타나는 공통점을 보

였다. HadCRU3 자료에서는 1998년이 가장 더웠지만, 

NCDC와 GISS 자료에서는 2005년이 가장 더운 것으로 나타

났다. 2005년은 엘니뇨 해가 아니었음에도 불구하고 가장 큰 

엘니뇨 해였던 1998년 만큼이나 전지구적으로 더웠다. GISS 
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표 3.3. 육상 지표기온과 해수면온도를 합한 기온의 전지구와 반구별 선형증가경향(℃/10년). CRU/UKMO 자료에 대해 연평균과 함께 불확실성
도 평가함. CRU/UKMO의 경우 전지구 평균은 두 반구 값을 단순히 평균한 것임. NCDC와 GISS 자료는 3.2.2.1절에 언급한 것처럼 반구에 가중
치를 주어 전지구 평균을 구했음. 증가경향을 구하는 방법은 표 3.2와 같음. R

2
는 결정계수(%)임. 1차 자기상관관계를 제거한 뒤 잔차에 대한 

Durbin Watson D‐statistic를 구해보면(제시안함) 통계적으로 유의한 양의 상관관계는 보이지 않으며, 잔차를 그려보면 실제로 장기간 지속되는 
현상을 보이지는 않음.

기온의 변화경향(℃/10년)
자료 1850–2005 1901–2005 1979–2005

북반구

CRU/UKMO (Brohan et al., 2006
0.047 ± 0.013 

R2=54
0.075 ± 0.023

R2=63
0.234 ± 0.070

R2=69

NCDC (Smith and Reynolds, 2005)
0.063 ± 0.022

R2=55
0.245 ± 0.062

R2=72

남반구

CRU/UKMO (Brohan et al., 2006)
0.038 ± 0.014

R2=51
0.068 ± 0.017

R2=74
0.092 ± 0.038

R2=48

NCDC (Smith and Reynolds, 2005)
0.066 ± 0.009

R2=82
0.096 ± 0.038

R2=58

전구

CRU/UKMO (Brohan et al., 2006)
0.042 ± 0.012

R2=57
0.071 ± 0.017

R2=74
0.163 ± 0.046

R2=67

NCDC (Smith and Reynolds, 2005)
0.064 ± 0.016

R2=71
0.174 ± 0.051

R2=72

GISS (Hansen et al., 2001)
0.060 ± 0.014

R2=70
0.170 ± 0.047

R2=67

자료에서 2005년에 북극해상의 유라시아 대륙 북쪽과 북아

메리카 지역에서 예외적으로 온도가 높게 내삽되었다(그림 

3.5). 따라서 만약 2005년 GISS 자료를 북위 75도까지만 평

균을 낸다면 2005년보다는 1998년이 더 더운 해가 되었을 

것이다. 또한 HadCRUT3 2005년 자료에서 해빙이 줄어들지 

않는 남극과 남반구 해양 일부지역에서 기온이 상대적으로 

낮게 나타났다. 

Brohan et al.(2006)에서 분석한 반구별, 전지구 시계열은 

그림 3.6에 나타내었으며, 열대지방과 극지방 시계열은 그림 

3.7에 제시하였다. 해수면온도 자료가 부족하여 극지방은 육

지 자료만 평균하였다. 엘니뇨 현상은 열대지방에서 분명하

게 나타나지만 최근의 온난화 경향은 북반구 중위도에서 가

장 크다. 특히 HadCRUT3 자료를 살펴보면 1997‐1998 엘니

뇨는 1998년을 가장 더운 해로 만들었다. 북위 65도 이상의 

북극 지역 육지에서의 온난화경향은 19세기부터 21세기에 

걸쳐 전지구 평균 온난화경향의 2배 이상이며, 1960년대부

터 현재까지의 기온 증가경향에 대해서도 2배 이상이다. 

1920년대 말에서 1950년대 초까지는 거의 지금과 같은 수준

으로 따뜻한 기간이었다. 20세기 초반 50년 동안 사용할 수 

있는 자료가 제한적이긴 하지만 20세기 초반에 나타난 따뜻

한 기간의 공간 패턴은 현재의 온난화 패턴과는 약간 다르

다. 특히, 최근의 온난화 패턴은 북반구 Annual Mode(NAM, 

3.6.4절 참조)와 부분적으로 관련이 있으며, 넓은 지역에 영

향을 미친다(Polyakov et al., 2003). 남극 중심 대륙에서의 

온도(65°S의 남쪽지역)는 최근 수십 년 동안 증가하지 않았

지만(Turner et al., 2005), 남극 반도 지역에서 최근 50년 동

안 온도 증가가 매우 크게 나타난 것은 확실하다(Turner et 

al., 2005; Southern Annual Mode(SAM)에 대한 논의와 3.6.5

절의 그림 3.32 참조).

3.2.2.5 육상 지표온도와 해수면온도 변화의 일치성

육상 지표기온, 해수면온도, NMAT를 각각 독립적으로 분

석했을 경우 20세기 기온변화 과정 일반적으로 서로 잘 일

치한다(그림 3.8). 모두 서로 다른 두 기간(1915~1945년과 

1975년 이후)에 온난화경향을 보이고 있으며, 표 3.2의 증가

경향값이 보여주는 것처럼 1975년 이후에서는 해양보다 육

지에서 온난화경향이 더 뚜렷하다. 육지에서는 기온의 경년

변화도 심하다(그림 3.1과 그림 3.4a,c,d를 비교해 볼 것). 지

구 해수면온도(그리고 NMAT)와 지구 지표기온의 증가경향 

사이의 차이는 대부분 북반구 중위도 대륙에서 온난화 경향

이 큼에서 기인한다(3.2.2.7절, 그림 3.9와 그림 3.10 참조). 

이는 해양의 증발량과 열용량이 큰 것과 관련이 있으며, 특

히 겨울철에 북대서양진동(NAO)/NAM에 의한 대기 순환의 

변화와도 관련되어 있다(3.6.4절 참조). 따라서 대륙이 많은 

북반구와 해양이 많은 남반구 기온의 차이도 그림 3.8에서 

지표기온과 해수면온도 차이를 그린 것과 유사하다.

3.2.2.6 지구 기온의 시간에 따른 변동과 최근의 온난화 경향

그림 3.6에서 1850~2005년 사이 HadCRUT3 지구 연평균 

기온의 표준편차는 0.24℃이다. 1901년 이래 연이은 두 해사
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그림 3.6. 1850년부터 2006년까지 육상 지표기온과 해수면온도를 합한 
기온의 전지구와 반구별 기온 편차. HadCRUT3 자료로 편차는 1961‐
1990년 평균에 대한 편차이며, 5%‐95% 오류막대도 함께 표시하였음
(Brohan et al., 2006 인용). 푸른색 곡선은 10년주기 변동을 보여주고 
있음

그림 3.7. 2005년까지의 연평균 기온 편차(℃)(붉은 막대). 편차는 1961
‐1990년 평균에 대한 편차로 5%‐95% 오류막대도 함께 표시하였음. 열
대지방 시계열(가운데)는 HadCRUT3의 육상 지표기온과 해수면온도
를 합한 것임(Brohan et al., 2006 인용). 극지방 시계열(맨위와 맨아
래)은 CRUTEM3의 육상 지표자료만 사용하였음. 극지방의 경우 해수
면온도 자료가 매우 적으며 해빙지역에서는 신뢰도가 낮기 때문임. 곡
선은 10년 주기 변동을 나타냄.

이의 지구 평균 기온값이 가장 크게 차이 난 것은 1976년과 

1977년 사이로 0.27℃ 차이를 보인다. 이는 100년 단위 규모

에서 0.75℃(1901~2005년 HadCRUT3 선형 증가경향)와 0.7

4℃(1906~2005년 HadCRUT3 선형 증가경향)의 기온증가가 

일어난 것이 얼마나 중요한지를 보여준다. 그렇지만 전지구 

규모에서의 기온 증가폭은 한 지점에서의 경년변동보다 작

으며 일변화보다는 매우 작다(표 3.1).

3종류의 전지구 분석으로부터 얻을 수 있는 근본적인 결

론은 1901~2005년 사이 지구평균 지표기온은 0.65℃±0.2℃ 

보다 약간 더 증가하였으며(표 3.3), 적어도 11세기 이래로의 

온난화경향이 좀 더 크다(6장 참조)는 것이다. 1906~2005년 

사이 HadCRUT3는 0.74℃±0.18℃ 기온 상승을 보이지만, 

증가속도는 최근 50년 동안 거의 2배가 된다(1956~2005년 

사이 0.64℃±0.13℃ 증가; FAQ 3.1 참조). 분명하게 말하자

면 증가경향은 선형적이 아니므로 몇 개의 단계로 나눌 수 

있다. 1915년 이전 단계, 대략 1945년까지의 기온 증가, 그 

이후 1970년대까지 약간의 감소경향, 그 이후 비교적 선형적

인 증가경향을 보인다(그림 3.6과 FAQ 3.1). 이런 방법으로 

고려해 보면 초기 50년(1850~1899년)의 평균으로부터 

2001~2005년까지 전반적으로 0.76℃±0.19℃ 정도 온도가 

증가하였다. 3차 평가보고서 이후 세계 지표기온이 지속적

으로 증가한 것은 분명하며, 3차 평가보고서와 같은 방법으

로 계산하였을 때 20세기의 증가경향은 여전히 0.6℃이다. 

3.2.2.2절에서 살펴본 것처럼 해양이 많은 부분을 차지하는 

지구에서 도시화가 미치는 영향은 매우 작다. 최근 12년

(1995~2006)에는 1850년(상당한 관측 자료를 사용할 수 있게 

된 해) 이후 가장 따뜻했던 12개의 해 중 11개 해가 포함되

어 있다. 최근 12년 중 1996년만이 가장 따뜻했던 12개의 해

에 해당이 안 되며 대신 1990년이 포함된다. HadCRUT3 자

료에서 2002년부터 2005년은 차례대로 3번째, 4번째, 5번째, 

2번째 따뜻한 해였으며, 1998년이 가장 따뜻한 해였다. 반면 

GISS, NCDC 자료에서는 2005년과 1998년이 각각 첫 번째, 

두 번째로 따뜻한 해로 나타났다. 1979~2005년 사이 

HadCRUT3 지표 온난화경향은 0.16℃/10년 이상, 즉 이 기

간 동안 0.44℃±0.12℃ 이상의 기온이 상승했다(NCDC와 
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그림 3.9. 1901~2005년(왼쪽 : ℃/100년)과 1979~2005(오른쪽: ℃/10년) 사이 연평균 기온의 증가경향. 회색으로 표시된 지역은 자료가 충분하지 
않아 증가경향이 신뢰성을 갖지 못하는 지역임. 1901~2005년 기간에는 적어도 66년 이상의 자료가 있어야 하며, 1979~2005년 기간에는 적어도 
18년 이상의 자료가 있어야 증가경향을 계산할 수 있음. 연평균값은 적어도 월평균 기온 편차값이 10개 이상 있는 경우에만 계산하였음. 사용된 
자료는 NCDC에서 만든 자료임(Smith and Reynolds, 2005). 5% 유의수준에서 통계적으로 의미있는 값은 하얀색으로 +표시를 하였음.

그림 3.8. 2005년까지의 지구평균해수면온도(푸른곡선, 1850년 이후), 
NMAT(녹색곡선, 1856년 이후), 육상 지표기온(붉은곡선, 1850년 이후) 
연편차(℃). 편차는 1961‐1990년 평균에 대해 구함(Brohan et al., 
2006; Rayner et al., 2006). 각 곡선은 10년 주기 변동을 보여주는 것
임(부록 3.A 참조). 왼쪽 위에 삽입된 곡선은 육상 지표기온과 해수면
온도 편차의 차이(붉은 선 ‐ 푸른 선)를 보여주고 있음.

GISS 자료에는 오류 막대를 같이 그림). 2001~2005년 동안 

지구 지표기온 편차는 1961‐1990년 평균에 대해 0.44℃ 높았

으며, 2006년도 기온 편차는 2001~2005년 평균 기온편차에 

가깝다.

3.2.2.7 공간 경향 패턴

그림 3.9는 1901~2005년과 1979~2005년 사이의 연평균 기

온편차 변화를 공간적으로 보여주며, 그림 3.10은 1979~2005

년 사이 계절별 변화경향을 보여준다. 모든 그림은 기온의 

증가경향이 지점마다 매우 다를 수 있음을, 특히 분석기간이 

짧을수록 차이가 더 크게 나타남을 분명하게 보여주고 있다. 

100년 정도의 기간동안 지구온난화는 그린란드 남쪽지역과 

미국 남동부의 세 개의 작은 지역들, 볼리비아와 콩고 일부 

지역 등을 제외하고 전세계 대부분의 육상에서 통계적으로 

의미가 있다. 통계적으로 의미가 없는 지역은 전 지점의 약 

20%정도이며(Karoly and Wu, 2005), 다른 지역에서 온난화

의 강화는 대기 순환이 변했기 때문인 것으로 보인다(3.6절 

참조). 지구온난화는 아시아 대륙 내부, 북아메리카 북서부, 

남반구 중위도 해양지역, 브라질 남동부에서 가장 크다. 최

근에는 연평균 편차를 기준으로 보았을 때 어떤 지역은 온

난화가 일어나고 있는 반면 어떤 지역은 오히려 약간 온도

가 떨어지고 있다(그림 3.9). 중국 남동쪽 지역은 20세기 중

반 이후로 온도가 떨어지고 있지만(Ren et al., 2005), 대부분

은 1979년 이래로 온도가 내려가고 있으며 주로 해양과 남

반구에 위치하고 있다. 이 지역들은 PDO나 SAM과 관련된 

대기‐해양 순환의 변화에 영향을 받는 것으로 보인다(3.6.5

절 참조). 온난화는 1979년 이후 모든 계절에서 다 나타나지

만, 남반구 중위도 해양과 캐나다 동부와 같은 지역에서는 

온도가 약간 떨어지는 경향을 보이기도 하는데 이는 북대서

양진동의 강화와 관련된 듯하다(3.6.4절 그림 3.30 참조). 

1979년 이후 온난화는 겨울에는 북아메리카 서부, 유럽 북

부, 중국에서, 봄에는 유럽, 아시아 북부와 동부에서, 여름에

는 유럽과 북아프리카에서, 가을에는 북아메리카 북부, 그린

란드, 아시아 동부 지역에서 가장 크다(그림 3.10).

어느 정도 신뢰성을 가지고 지구온난화를 감시하기 위한 

유일한 방법은 가능한 많은 다양한 지점의 관측 자료를 포

함해야 하는 것이다. 적절한 자료를 가지고 있지 않는 지점

들이 어떻게 중요하게 작용하는지는 완벽한 모델 재분석 시

에 결정된다(Simmons et al., 2004). 전구 혹은 반구 평균에

서 결측자료는 그림 3.6에서 오차막대에 포함되어 나타나진

다(Brohan et al., 2006). 오차막대는 일반적으로 북반구보다

는 자료가 부족한 남반구에서 더 크며, 1950년대 이전에 크

게 나타난다. 특히 19세기에 오차막대가 가장 크다.

그림 3.11은 1979년부터 2004년까지 연평균 일교차의 변

화경향을 보여주고 있다. 3차 평가보고서에서 일교차가 
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그림 3.11. 1979~2004년 사이 연평균 일교차(DTR)의 증가경향(℃/10
년). 회색지역은 자료가 불충분하거나 결측을 의미함(Vose et al., 
2005a)

그림 3.10. 1979~2005년 사이 계절별(MAM, JJA, SON, DJF) 기온의 증가경향(℃/10년). 회색으로 표시된 지역은 자료가 충분하지 않아 증가경향
이 신뢰성을 갖지 못하는 지역임. 증가경향을 계산하기 위해 필요한 최소 연자료 수는 18개임. 계절평균은 3개월 중에서 2개 이상의 자료가 있을 
때만 계산하였음. 사용된 자료는 NCDC에서 만든 자료임(Smith and Reynolds, 2005). 5% 유의수준에서 통계적으로 의미있는 값은 하얀색으로 
+표시를 하였음.

1950년 이후 감소하고 있다고 보고되었으나 그림 3.2에서 

확인할 수 있듯이 현재 감소경향은 멈춘 상태이다. 1979년 

이후 일 최소기온은 호주 서부지역, 아르헨티나 남쪽, 북태

평양 서쪽의 일부지역을 제외하고는 증가하고 있으며, 일 

최고기온도 또한 페루 북부, 아르헨티나 북부, 호주 북서부, 

북태평양 일부 지역을 제외하고는 대부분의 지역에서 증가

하고 있다(Vose et al., 2005a). 이러한 변화는 미국에서 일

교차의 감소를 보고한 Dai et al.(2006)의 결과와 일치하지 

않는다. 이러한 차이는 부분적으로는 Dai et al.(2006)의 분

석에서 일교차가 컸던 1976년~1978년을 포함했기 때문으로 

보인다. 그림 3.11은 최근의 다른 많은 지역규모 분석 결과

와도 잘 일치한다.

운량과 강수량의 변화는 20세기 미국, 호주, 중위도 캐나

다, 구소련의 일교차의 변화를 80% 정도 설명해 주고 있다

(Dai et al., 1999). 운량은 20세기 페노스칸디아(핀란드, 스웨

덴, 노르웨이, 덴마크) 일교차 변화의 반 정도를 설명해 준

다(Tuomenvirta et al., 2000). 대기 순환의 변화 또한 일교차

에 영향을 준다. 종관규모 일기현상 발생횟수의 변화는 북극

에서 추운계절 일교차의 감소를 일으킨다(Przybylak, 2000). 

NAM의 양의 위상은(3.6.4절 참조) 미국 북동부와 캐나다에

서 일교차의 감소와 관련되어 있다(Wettstein and Mearns, 

2002). 해면기압 패턴의 변화와 이와 관련된 운량의 변화는 

미국 북서부 지역에서 추운계절 일교차의 증가경향과 미국 

남중부 지역에서 일교차가 감소하는 경향과 부분적으로 관

련되어 있다(Durre and Wallace, 2001). 인위적인 활동은 온

실가스와 에어러솔을 통해 구름에 영향을 미칠 뿐만 아니라 

대기 순환에 영향을 미치기 때문에, 일교차와 인위적인 활동

과의 관련성은 매우 복잡하다.
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자주 묻는 질문(FAQ) 3.1

지구의 기온은 어떻게 변하고 있는가?

  지난 157년 동안의 기기 관측치를 보면 지표 기온이 전지

구적으로 상승했고 지역적으로 편차가 크다. 지구 평균적

으로 지난 세기의 온난화는 두 단계에 걸쳐 일어났는데 첫 

번째는 1910년대부터 1940년대까지 0.35℃ 상승한 것이고, 

두 번째는 1970년대부터 현재까지로 좀 더 심하게 0.55℃ 

상승한 것이다. 지난 25년 동안 온난화 속도는 점차 증가했

고, 기록상으로 가장 더웠던 12해 중 11해가 지난 12년 동

안에 출현했다. 지표에서 측정된 1950년대 말 이후의 전지

구적 관측치를 보면 대류권(약 10 km 고도까지)이 지표보

다 약간 빠른 속도로 온난화 되었고, 반면에 성층권(약 

10~30 km)은 1979년 이후 뚜렷이 냉각되었다. 이것은 물리

학적 예상 및 대부분의 모델 결과와 일치한다. 지구 온난화

는 바다의 온난화, 해수면 상승, 빙하 해빙, 북극 해양빙의 

퇴각, 북반구의 적설 면적(snow cover) 감소에서 확인 된다.

  하나의 온도계로 지구전체 기온을 측정하지는 못한다. 

그보다는 전 세계 육지에 설치된 수천 개의 관측소에서 매

일 측정된 개별 온도 측정치를 해양의 이동 선박에서 측정

된 수천 건의 해수면 온도 데이터와 결합하여 월별 지구 평

균 기온을 추정한다. 시간 경과에 따른 일관된 변화를 획득

하기 위해서는, 편차(anomaly)(각 지점의 기후 평균과의 편

차)를 중점적으로 분석해야 한다. 이것들이 유효 데이터를 

좌우하기 때문이다. 측정치는 1850년 것부터 존재하지만 

19세기 후반의 데이터는 지구 전체를 범위로 삼지 못했고, 

남극대륙에서 측정이 시작된 1957년 이후의 데이터는 그보

다 우수하며, 위성측정이 시작된 약 1980년 이후의 데이터

가 가장 우수하다. 

  지구 평균으로 표현하면 지표 기온은 지난 100년 동안

(1906년과 2005년) 약 0.74℃ 상승했다(그림 1 참조). 그러

나 이 온난화는 계절이나 장소에 따라 일정하지도 않고 동

일하지도 않았다. 1850년부터 약 1915년까지는 자연 변동

성에 관련된 상승과 하강을 제외하면 전반적으로 그다지 

크게 변하지 않았고, 그 상승과 하강조차도 부분적으로는 

부실한 샘플링 때문일지 모른다. 1910년대부터 1940년대까

지 지구 평균 기온은 0.35℃ 상승하였고, 그 후 약간 냉각

(0.1℃)되었으며, 그 뒤부터 2006년 말까지는 급속히 온난

화(0.55℃) 되었다(그림 1). 이 기온 시리즈에서 가장 기온

이 높았던 해는 1998년과 2005년이었고(통계적으로 두 해

에 차이 없음), 가장 기온이 높은 12해 중 11해가 지난 12

년 동안(1995년~2006년)에 출현했다. 온난화, 특히 1970년

대 이후의 온난화는 일반적으로 해양보다 육지에서 더 높

았다. 계절적으로는 겨울 계절의 반구에서 약간 더 높은 온

난화가 일어났다. 도시와 도심지에서도 온난화(도시 열섬효

과(urban heat island effect)라고 부르는)가 일어나긴 하지만 

공간적으로 범위가 한정적이며, 그 효과는 지구 기온 데이

터에서 침범 지역을 가급적 많이 제외하고 오차범위(그림

에서 파란색 띠)를 증가시키면 설명된다. 

  1901년 이후로 냉각된 지역은 몇 안 되는데 대부분은 남

부 그린랜드 근처의 북대서양 북부 지역이다. 이 기간의 온

난화는 아시아와 북아메리카 북부의 내륙지방에서 가장 현

저했다. 그러나 이 지역들은 경년(year-to-year) 변동성이 

크기 때문에 가장 뚜렷한 온난화 신호는 중위도 및 저위도 

일부 지역, 특히 열대 해양에서 발생했다고 보아야 한다. 

그림 1의 좌측 하단 패널은 1979년 이후의 기온 경향을 보

여주는데  태평양의 패턴을 보면 엘니뇨와 관련된 온난화 

및 냉각 지역이 두드러진다. 

  최근에 전 세계 여러 지역의 극단적 일기온(daily tem-

perature extreme)의 장기 변화에 대한 분석이 가능해졌다

(북아메리카와 남아메리카 남부의 일부, 유럽, 북아시아, 

동아시아, 남아프리카, 오스트랄라시아). 이 기록들은 특히 

1950년대 이후로 매우 추운 낮과 밤의 수는 감소하고 극단

적으로 더운 낮과 따뜻한 밤의 수는 증가한 것을 보여준다

(FAQ 3.3 참조). 서리가 끼지 않는 계절의 길이가 남반구

와 북반구의 대부분의 중위도 및 고위도 지역에서 증가했

다. 북반구에서는 봄이 일찍 시작되고 있는 것으로 이것이 

확실히 증명된다.

  앞에 설명한 기온 데이터 외에, 1958년 이후에는 풍선을 

사용해서 육지 지역을 합리적으로 포함하며 지표 위 기온

이 측정되었고 1979년 이후에는 위성자료가 사용되었다. 

모든 데이터에서 기기의 변화가 조정되었고, 필요한 곳에

서는 측정방법이 관찰되었다. 초단파(microwave) 위성자료

를 사용해 대류권(지표부터 약 10 km까지)과 하층 성층권

(약 10~30 km)을 비롯한 두꺼운 대기층의 ‘위성 기온기록’

이 생산되었다. 그러나 1979년 이후 사용된 여러 위성들의 

13개 기기에 대한 교차교정과 관측시간 및 위성 고도의 변

화에 대한 보정을 개선하여 몇 번 새로이 분석했음에도 불

구하고, 경향에는 아직 불확실성이 존재한다. 
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지구평균 기온

℃/10년

연평균

평활화 한 시리즈

10년 5~95% 오차막대

지표 성층권

기간(년) 변화율(℃/10년)

1961~
1990

년
의
 온
도
 변
화(

℃)

추
정
된
 지
구
평
균
 기
온(

℃)

FAQ 3.1, 그림 1. (위) 데이터를 간단히 적합화한 연간 지구 평균 기온 관측치1)(흑색 점). 왼쪽 축은 1961~1990년 평균기온과의 편차
(anomaly), 오른쪽 축은 추정된 실제 기온(℃)을 나타낸다. 노란색 선은 지난 25년(1981~2005년)에 적합화한 선형경향이며, 주황색은 50
년(1956~2005년), 다홍색은 100년(1956~2005년), 빨강색은 150년(1856~2005년)에 대해 적합화한 선형경향이다. 최근을 향해 더 짧은 기간
에서 구배는 더 크게 나타나고 있는데 이것은 가속된 온난화를 의미한다. 파란색 곡선은 10년 변동성을 포착하기 위해 평활화한 것이다. 
이 변동이 의미 있는 것인지 여부를 판단하기 위해서 그 라인의 10년 오차범위를 5~95%(연한 파랑색)로 하였다(따라서 연간 기온은 이 
한도를 초과하지 않는다). 20세기에 대해 추정된 복사강제력을 사용한 기후모델의 결과(9장 참조)는 1915년 전에는 변화가 거의 없었고, 
20세기 초반 변화의 상당한 부분은 태양복사 변화, 화산활동, 자연변동성을 비롯한 자연발생적 영향력이 기여한 것임을 암시한다. 제2차 
세계대전 이후 약 1940년부터 1970년까지 산업화 증가는 북반구의 오염을 증대시켜 냉각에 기여하였고, 1970년대 중반 이후에 관측된 
온난화는 CO2 및 기타 온실가스의 증가가 지배적 원인이다.(아래) 위성자료로부터 추정된 지표(좌)와 대류권(지표에서 약 10 km 고도)의 
1979~2005년 지구적 선형 기온경향 패턴. 회색 부분은 데이터가  불완전한 지역이다. 위성자료에서 대류권은 공간적으로 좀 더 균일하게 
온난화되고 있는 반면에 지표기온 변화는 육지 및 바다와 더 뚜렷한 관계를 보인다.
1)출처: HadCRUT3 data set.

  1950년대 이후 전지구적 관측치 중 최근 버전의 유효 데

이터 세트는 대류권이 지표보다 약간 빠른 속도로 온난화 

되었고 성층권은 1979년 이후 뚜렷이 냉각되었다는 것을 

보여준다. 이것은 물리학적 예상 및 대부분의 모델 결과와 

일치한다. 모델 결과들은 대류권 온난화와 성층권 냉각에

서 온실가스 증가의 역할을 입증하고 있다. 오존 고갈도 성

층권 냉각에 상당히 기여한다.

  관측된 지표기온 증가와 일치하게, 강과 호수가 동결하

는 계절의 길이가 짧아졌다. 더욱이 20세기에는 거의 지구 

전체에서 빙하의 질량과 규모가 감소했다. 최근에는 그린

랜드 빙상(Greenland Ice Sheet)의 해빙이 명백해졌다. 북반

구의 여러 지역에서 적설 면적(snow cover)이 감소했다. 해

양빙의 두께와 범위는 북극에서 모든 계절에, 특히 봄과 여

름에 극적일 정도로 감소했다. 해양이 온난화 되고 있고, 

해양의 열팽창과 육지빙의 해빙으로 인해 해수면이 상승하

고 있다.
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그림 3.12. 1900년~2005년 전지구 육상 연강수량 편차의 시계열. 
GHCN자료로 1981년~2000년에 대한 편차임. 곡선은 각각 GHCN 
(Peterson and Vose, 1997), RREC/L(Chen et al., 2002), GPCP 
(Adler et al., 2003), GPCC(Rudolf et al., 1994), CRU(Mitchell and 
Jones, 2005) 자료의 10년 주기 변동을 보여줌.

3.3 지표기후의 변화 : 강수량, 가뭄, 지표 수문

3.3.1 배경

기온의 변화는 매우 분명하게 기후 변화를 쉽게 측정할 

수 있는 방법이지만, 대기 습도, 강수량, 대기 순환도 또한 

변해서 전체 시스템에 영향을 준다. 복사강제력은 가열을 변

화시키며 지표면에서 복사강제력은 현열가열 뿐만 아니라 

증발에도 직접적으로 영향을 미친다(박스 7.1 참조). 게다가 

기온의 증가에 따라 대기가 수증기를 포함할 수 있는 용량

이 1℃에 약 7%정도로 증가한다(3.4.2절 참조). 이러한 효과

들이 모여 수문순환을 변화시키며 특히 강수특성(양, 빈도, 

강도, 지속시간, 유형)과 극값을 변화시킨다(Trenberth et 

al., 2003). 날씨 시스템에서 증가된 수증기가 수렴하면 강수 

강도가 증가하지만 지속시간과 혹은 강수빈도가 줄어들어 

전체 강수량은 크게 변하지 않는다. 극값에 대한 설명은 

3.8.2.2절에서 다룰 것이다. 전체 강수량이 변화할 것인가 하

는 문제는 에어러솔로 인해 복잡해진다. 에어러솔은 태양을 

가려 지면 가열을 감소시키기 때문이다. 에어러솔 층은 보통 

지표 증발에 따른 잠열배출에 의해 가열되나, 복사의 흡수 

특히 탄소를 함유한 에어러솔에 의한 복사의 흡수는 직접적

으로 에어러솔 층을 가열하여 수문 순환을 약화시킨다. 에어

러솔의 효과는 지협적인 경향이 있으며 특히나 강수량에 미

치는 실제 효과는 불분명하다. 이 절에서는 지표 수문순환의 

관점에서 논할 것이다. 지표 수증기량은 다른 대기 수증기량

의 변화와 함께 3.4.2절에서 설명할 것이다.

강수량을 측정에서 전지구와 지역규모의 강수량이 변하는 

정도를 정량화하는 것은 여전히 어렵다. 현장 강수량 관측은 

특히 바람에 의해 영향을 받는데 약한 비뿐만 아니라 눈의 

경우에는 더욱 그러하다. 원격 관측(레이더, 위성)의 경우 가

장 큰 문제점은 순간적인 강도만 측정한다는 것이며 측정값

(레이더, 마이크로파, 적외선)을 지표에서의 강수강도로 변

환하는 알고리즘에 불확실성을 가지고 있다는 것이다. 관측

상의 문제 때문에 그리고 대부분의 현장 강수량 관측이 땅

에서 이루어지며 지구 육상 중 많은 부분에서 관측이 이루

어지고 있지 않기 때문에, 다른 방법으로 관측한 다양한 습

도관련 변수들의 변화가 일치하는지를 확인해보는 것은 유

용하다. 습도 관련 변수들은 원격탐사와 강우량계에 의해 측

정한 강수량, 가뭄, 증발량, 대기 수분, 토양 수분, 유량 등

이 있으며, 이들 모든 변수들은 불확실성을 가지고 있다

(Huntington, 2006).

3.3.2 대규모 강수량 변화

3.3.2.1 전지구 육상

GHCN자료를 사용해서 전지구 육상 연강수량의 변화경향

을 분석하였다. 편차는 1981‐2000년 평균에 대해 구하였다

(Vose et al., 1992; Peterson and Vose, 1997). 1900년부터 

2005년까지 106년 동안의 GHCN 자료의 선형 변화경향(그

림 3.12)은 통계적으로 유의하며, CRU의 2002년까지 선형 

변화경향도 또한 통계적으로 의미 있다(표 3.4). 그렇지만 전

지구 육상평균 강수량의 변화(그림 3.12)는 전혀 선형적이지 

않아 1950년대까지는 증가하다가 1990년대 초까지 감소한 

후 다시 증가한다. 전지구 육상평균 강수량이 지구 수문순환

의 중요한 요소임에도 불구하고, 종종 지역적으로 크게 차이

가 나며 서로 다른 부호의 편차를 보이기 때문에 해석하기 

매우 어렵다.

좀더 최근자료를 포함하고 있는 다른 몇 개의 전지구 육

상 강수량 자료들이 있다. 표 3.4a는 그 자료들의 특성을 보

여주고 있으며, 표 3.4b에서는 자료들의 선형 변화경향과 

통계적 유의성을 제시하고 있다. 자료를 처리하는 과정, 자

료 출처, 자료 기간이 다르므로 변화경향도 서로 다르게 나

타난다. GHCN 자료를 제외한 다른 자료들은 내삽이나 위

성자료에서 산출한 강수량을 이용하여 결측된 자료를 공간

적으로 채웠다. PREC/L의 육상 강수량자료(Chen et al., 

2002)는 GHCN 자료, NOAA/CAMS 종관관측자료, GPCP 

자료(Adler et al., 2003)를 포함하고 있으며, 위성관측자료

와 지상관측자료가 함께 섞여있다. GPCC(Rudolf et al., 
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표 3.4. (a) 변화경향을 계산하는데 사용된 6개의 전지구 육상 강수자료의 특성과 참고문헌.(b) 전지구 육상 강수량 변화경향(mm/10년). 변화경
향은 5%~95% 신뢰구간을 가지고 있으며 유의수준(이탤릭체 1~5%)은 REML로 계산하였음. 잔차항들의 자기상관관계를 제거한 것임. 모든 경향
들은 연평균값을 기준으로 하였으며, 근본적인 불확실성은 계산하지 않음.

(a)

강수자료 자료기간
지표강수량관측자

료만 포함
위성자료와 

지상관측 모두포함
결측지점 메우기 참고문헌

GHCN 1900–2005 × No Vose et al., 1992

PREC/L 1948–2002 × Yes Chen et al., 2002

GPCP 1979–2002 × Yes Adler et al., 2003

GPCC VASClimO 1951–2000 × Yes Beck et al., 2005

GPCC v.3 1951–2002 × Yes Rudolf et al., 1994

CRU 1901–2002 × Yes Mitchell and Jones, 2005

(b)

강수량 경향(mm/10년)
강수자료 1901-2005 1951-2005 1979-2005

PREC/L –5.10 ± 3.25a –6.38 ± 8.78a

CRU 1.10 ± 1.50a –3.87 ± 3.89a –0.90 ± 16.24a

GHCN 1.08 ± 1.87 –4.56 ± 4.34 4.16 ± 12.44

GPCC VASClimO 1.82 ± 5.32b 12.82 ± 21.45b

GPCC v.3 –6.63 ± 5.18a –14.64 ± 11.67a

GPCP –15.60 ± 19.84a

a 시계열이 2002년에 끝남
b 시계열이 2000년에 끝남

1994에서 업데이트 됨)는 여러 출처(CRU, GHCN, FAO, 많

은 국가에서 제공한 자료)로부터 얻은 지상관측자료를 이용

하여 월강수량 자료를 제공하고 있다. 이러한 자료들이 만

들어낸 GPCC VASClimO는 장기간 균질성이 보장되는 거의 

중단없이 지속적으로 운영되어온 관측지점 자료만 사용하

였으며, 반면 GPCC v.3은 공간상의 결측이 없도록 하기 위

하여 가능한 사용할 수 있는 모든 자료를 사용하여 만들어

졌다. 격자화시키는 방법도 또한 다양하여 최적내삽법과 지

점에 가중치를 주어 격자 박스내의 면적을 평균하는 방법이 

있다. CRU 자료는 Mitchell and Jones(2005)에 의해 만들어

졌다.

1951년부터 2005년까지 변화경향의 범위는 ‐7mm/10년부

터 +2mm/10년이며, 5%~95% 신뢰구간에 대한 오차막대의 

범위는 3.2mm/10년~5.3mm/10년이다. 업데이트된 PREC/L 

시계열(Chen et al., 200)의 변화경향과 GPCC v.3 시계열의 

변화경향만이 통계적으로 유의하지만, 다른 평가에서 보았

듯이 불확실성이 존재하므로 이 결과도 확신할 수 없다. 

1979년부터 2005년사이에는 GPCP 자료가 더해져서 변화경

향의 범위는 ‐16mm/10년~+13 mm/10년이지만 통계적으로 

유의한 시계열은 하나도 없다. 통계적으로 유의하지는 않지

만 이들 변화경향들이 보여주는 모순은 매우 분명하며, 이는 

강수량과 같이 시공간적으로 변동이 매우 큰 변수를 모니터

링 하는 것이 얼마나 어려운 것인가를 보여준다. 한편 그림 

3.12는 또한 육상 강수량의 경년변동이 전기간에 대해 주기

성, 전시간과의 연속성을 띄고 있는 것을 보여준다. 변화경

향에 대한 잔차항들을 ‐1의 지연을 두어 자기상관관계를 구

해보면 PREC/L, CRU, GHCN의 경우 상관계수는 0.3~0.5, 

두 개의 GPCC 시계열과 GPCP 자료의 경우 상관계수가 

0.5~0.7이다. 이는 현지 강수관측자료를 제한적으로 수집한 

것에 노이즈가 더해 진 것일 수도 있고, 몇 년 동안 지속되

었던 시스템적인 오류(위성이 떠있을 동안)가 GPCP 자료에 

영향을 주었기 때문일 수도 있다. 혹은 둘 다가 영향을 미쳤

기 때문일 것이다.

3.3.2.2 강수 변화경향의 공간 패턴

1901년부터 2005년 사이의 연강수량 변화경향(%/100년 혹

은 %/10년)의 공간패턴과 1979년부터 2005년 사이의 변화경

향의 공간패턴은 그림 3.13에서 볼 수 있다. 육상 강수량의 

변화경향은 5°×5° 격자간격으로 내삽한 GHCN자료를 사용

하였다. 북아메리카의 대부분 지역 특히 캐나다 고위도 지역
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그림 3.13. 1901년부터 2005년까지 육상 연강수량의 변화경향(위, %/100년), 1979년부터 2005년까
지 육상 연강수량의 변화경향(아래, %/100년). NCDC에서 만든 GHCN 자료를 사용함. 퍼센트는 
1961‐1990년 평균 연강수량에 대한 비율임. 회색으로 나타낸 지역은 자료가 불충분하여 신뢰성있는 
변화경향을 계산할 수 없는 지역임. 1901~2005년 중 66년 이상 자료가 있어야 그리고 1979~2005년 
중 18년 이상 자료가 있어야 변화경향을 계산할 수 있음. 연강수량 퍼센트는 12개 월강수량 편차값
이 모두 존재할 경우에만 계산함. 색상값과 단위는 그림마다 달라 그림마다 별도로 표시함. 5% 유
의수준에서 통계적으로 의미 있는 값은 검은색 +로 표시함.

에서 연강수량은 105년 기간동안 증

가하는 경향을 보인다. 미국 남서부, 

멕시코 북서부와 바하반도는 예외적

으로 연강수량이 감소하고 있으며

(1~2%/10년) 최근 들어 가뭄이 극심

하다. 남아메리카를 가로질러 아마존 

지역, 펜타고니아를 포함한 남아메리

카 남동부 지역은 강수량이 점점 증

가하는데 반해, 칠레, 남아메리카의 

서쪽 해안 중 일부는 강수량이 감소

하고 있다. 강수량이 감소하는 경향

이 가장 두드러진 곳은 아프리카 서

부와 사헬 지역이다. 강수량 관측망

의 변화가 사헬 지역의 강수량 시계

열에 미치는 영향은 적다는 연구결

과를 바탕으로, Dai et al.(2004b)는 

사헬 지역 강수량은 1980년대 초반

의 극심한 가뭄이후 1990년대에 상

당히 회복되었음을 보였다(3.7.4절과 

그림 3.37 참조). 1901년 이래로 감소

하는 경향은 남아프리카에서도 분명

하다. 1901년부터 2005년 사이 인도 

북서지역의 많은 부분이 100년 동안 

20%가 넘는 강수량 증가를 보이고 

있지만, 같은 지역이 1979년부터 

2005년 사이에는 오히려 강수량이 

급격하게 감소하고 있다. 호주 북서

쪽은 1901년~2005년과 1979년~2005

년 두 기간 모두 강수량의 증가가 매

우 크다. 유라시아 지역은 두 기간 

모두 강수량이 감소하는 지역보다는 

증가하는 지역이 더 많다. 

강수량 변화경향의 지역적인 차이

를 살펴보기 위하여, 그림 3.14에서 연강수량의 시계열을 제

시하였다. 표 11.1(11.1절 참조)과 그림 11.16에서 정의한 19

개 지역에 대한 시계열이다. NCDC에서 만든 GHCN 강수량 

자료를 사용하였으며, 비교를 위하여 CRU 10년 주기 변동 

자료를 사용하였다. 4개 추가지점(그린란드, 사하라, 남극과 

티벳고원)과 알래스카 자료의 초반부(1935년 이전)는 강수량 

자료가 충분히 신뢰적이지 못해서 포함하지 않았다. 두 자료

의 10년 주기 변동 사이에는 불일치하는 면도 있는데 이는 

주로 두 자료에서 각 격자점마다 포함된 지점이 서로 다르

기 때문으로 전반적으로 두 자료의 신뢰수준은 상당히 높다. 

그림 3.15는 육상에서 동서방향으로 평균한 강수량의 위도‐
시간에 따른 변화를 보여주고 있다.

열대지방에서 강수량은 여름 몬순과 관련하여 우기와 건

기로 이루진 계절에 따른 변동이 두드러진다. 계절에 따른 

변동은 3.7절에서 더 상세히 논의할 것이다. 사헬 지역에서

의 강우량의 감소경향이 가장 크며(3.7.4절 참조) 과거 50년

간 아프리카 동부와 서부지역에서도 또한 강수량이 감소하

여 동서방향 평균 그림에 그러한 감소경향이 잘 반영되었다. 

동서방향 평균장에서의 감소경향은 아시아 남부지역에서도 

발견할 수 있다. 아프리카 서부와 아시아 남부지역에서 1900
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그림 3.14. 1900년부터 2005년까지의 강수량. 가운데 지도는 연평균 변화경향(%/100년)을 보여줌. 회색으로 나타낸 지역은 자료가 불충분하여 신
뢰성있는 변화경향을 계산할 수 없는 지역임. 주변의 연강수량 시계열은 1961‐1990년 평균에 대한 편차를 비율(%)로 나타낸 것으로 붉은 화살표로 
해당지역을 표시하였음. 시계열에서 녹색막대는 NCDC에서 만든 GHCN 강수량을 사용하여 계산한 평년비이며, 검은 곡선은 10년 주기 변동임. 
비교를 위해서 CRU의 10년 주기 변동을 붉은 곡선으로 나타내었음. 호주의 2지점을 제외하고 평년비의 범위는 ‐30%~30%임. 이 지역들은 표 11.1
에서 정의한 것으로(11.1절) 북아메리카 중부, 북아메리카 서부, 알라스카, 중앙 아메리카, 북아메리카 동부, 지중해, 북유럽, 북아시아, 동아시아, 
중앙아시아, 남동아시아, 남아시아, 호주 북부, 호주 남부, 아프리카 동부, 아프리카 서부, 남아프리카, 남아메리카 남부, 아마존을 포함하고 있음.

년부터 2005년 사이의 선형감소경향은 7.5%이다(유의수준 

1% 미만). 강수량이 감소하는 아시아 남부지역은 강수량의 

변동이 크지만 100년의 기간으로 보았을 때는 큰 변화가 없

었던 인도보다 훨씬 넓다. 남아프리카 지역도 수십 년 주기 

변동이 매우 크긴 하지만 강수량이 크게 감소하는 지역이다. 

남아프리카 지역의 강수량 변화는 종종 너무 갑작스럽게 일

어나며, 1976~1977 기후레짐 전이가 있었던 해를 중심으로 

몇 번 갑작스런 변화를 일으키기도 했다(Wang and Ding, 

2006). 모든 지역에서 다 똑같지는 않지만 감소하는 경향은 

사헬 지역에서 먼저 일어났다(3.7.4절, 그림 3.37 참조). 저위

도에서 다른 변화경향을 보이는 주된 지역은 호주로 이 지

역은 ENSO와 관련된 경년변동이 매우 강하다(호주의 경우 

그림 3.14에서 y축의 범위가 더 크다는 것도 주목할 것). 호

주 북부에서는 1970년대 초와 1990년대에 비가 많이 내려 

강우량이 증가하는 경향을 보이며, 이 때 호주 남동부지역은 

건조하였다(3.7.2절 참조). 또한 호주 남서쪽 지역은 1975년 

근처에서 강수량이 작아서 뚜렷한 감소경향도 보인다(그림 

3.13).

고위도에서 특히 30°N~85°N 사이에 많은 지역에서 꽤 뚜

렷한 증가경향을 보이며, 이는 동서방향 평균 그림에서도 잘 

나타나있다(그림 3.15). 북아메리카 중부, 북아메리카 동부, 

북유럽, 아시아 북부, 중앙아시아(카스피해 동쪽) 모두 1900

년부터 2005년 사이 6~8%의 증가 경향을 보이고 있다(유의

수준 모두 5% 미만). 이 지역은 모두 눈이 오는 지역으로

(3.3.2.3절 참조) 강수량의 증가는 특히 북아시아 지역에서의 

강수량 증가경향은 부분적으로 강설을 효과적으로 측정하는 

기술의 변화에 기인한다. 그렇지만 이 변화경향은 실제라는

(3.3.4절 참조) 충분한 증거가 있으며, 북아메리카로부터 북
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그림 3.15. 1900년부터 2005년 사이 연강수량 편차(1961‐1990년 평균에 
대한 편차)의 평균에 대한 비율을 동서방향으로 평균한 뒤 위도‐시간에 
대해 나타낸 그래프. 6년보다 짧은 주기의 변동을 제거하기 위하여 5
개 포인트에 대한 필터를 사용하여 평활하였음. 색깔의 간격은 일정하
지 않으며 회색은 결측자료를 나타냄.

대서양을 가로질러 유럽에 이르기까지 5.2.3절과 5.3.2절에 

언급된 것처럼 ocean refreshening이 강수량 증가경향의 증

거가 되고 있다. 북아메리카 서부는 1930년데 극심한 가뭄이 

있었으며, 최근에 더 극심한 가뭄이 일어나는 등 긴 기간에 

대한 변동성을 보이고 있다. 북유럽과 지중해는 서로 반대의 

변화경향을 보이고 있는데, 이는 북대서양 진동(NAO)과 관

련되어 있다(3.6.4절 참조). 북아프리카뿐만 아니라 유럽남부

와 중부의 일부지역은 북대성양 진동이 양의 위상을 갖는 

동안 겨울이 건조해지는 것이 특징이다. 영국 제도, 페노스

칸디아(핀란드, 스웨덴, 노르웨이, 덴마크), 러시아 북서쪽은 

반대로 나타난다. 

남반구에서 아마조니아(남미 북부, 아마존강 유역)와 남아

메리카 남부는 서로 반대의 변화를 보이는데, 이는 남아메리

카 몬순이 남쪽으로 치우쳐 나타나기 때문이다(3.7.3절 참

조). 이러한 이동은 ENSO의 변화 및 1976‐1977년 기후레짐 

전이와 관련이 되어 있다. 그 결과 아르헨티나와 라플라타 

강유역에서는 강수량이 증가하지만 칠레에서는 감소한다. 

칠레에서는 강수량 감소경향은 남반구 여름(DJF)과 남반구 

가을(MAM: 그림 3.13)에 뚜렷하다. 아마조니아에서 10년 주

기 변동도 또한 중앙아메리카 북쪽과 서로 반대의 위상을 

가지며, 차례로 북아메리카 서쪽지역과도 위상이 서로 반대

이다. 이는 몬순의 위도에 따른 연속적인 변화를 나타낸다. 

동아시아와 남동아시아 지역은 모두 1950년대에 비가 많이 

오긴 했지만 장기간의 변화경향을 거의 찾아볼 수 없다. 각 

지역의 경년변동은 서로 강한 상관관계를 가지고 있다. 아마

조니아는 호주 북부지역과 상관성이 있으며(0.44, 유의수준 

1% 미만), 남동아시아 지역과도 상관성이 높다(0.55, 유의수

준 1% 미만). 반면에 남아메리카 남부는 아프리카 서부와 

음의 상관성이 있다(‐0.51, 유의수준 1% 미만). 경년변동과 

같은 짧은 주기 변동성에서 상관성이 높게 나왔다는 것이 

놀라우며, 10년 주기 변동과 같이 긴 주기 변동에서도 거의 

유사하게 나타난다.

3.3.2.3 강설량의 변화

눈이 비로 바뀌기 때문에 강설량이 실제보다 적게 관찰되

는 경향이 있어 겨울철 강수량에 불확실성이 존재하기는 하

지만 겨울철 강수량은 고위도지방에서 증가해 왔다. 적설의 

변화는 4.2절에서 논의할 것이다. 50N 이상 북극 주변에서

의 연강수량은 과거 50년 동안 약 4%정도 증가하여 왔지만

(그림 미제시), 이러한 증가경향이 시공간적으로 균질하게 

나타난 것은 아니다(Groisman et al., 2003, 2005). 페노스칸

디아, 북아메리카 북쪽 해안지역(Groisman et al., 2005), 적

어도 1995년까지 캐나다 대부분 지역(특히 북쪽지역)(Stone 

et al., 2000), 러시아 영구동토지역(Groisman and Rankova, 

2001), 그리고 러시아 대평원 전체(Groisman et al., 2005, 

2007)에서 통계적으로 의미 있는 강수량의 증가가 있었다. 

그렇지만 우랄산맥 동쪽 유라시아 대륙 북부에서 여름철 강

수량과 연총강수량에서 증가하는 경향은 찾아볼 수 없었다

(Gruza et al., 1999; Sun and Groisman, 2000; Groisman et 

al., 2005, 2007). 강우량(액체상태의 강수량)은 50°N 북쪽 북

아메리카 서부와 유라시아 대륙에서 과거 50년 동안 약 6% 

정도 증가하여 왔다. 평년기온(1961‐1990년)이 0℃에 가까운 

지역이나 계절에는 기온이 상승하면 일반적으로 눈보다는 

비가 내리게 된다. 북반구 고위도의 어떤 지역에서는 지난 

50년 동안 비가 내리는 계절이 3주정도 더 길어졌는데 이는 

특히 봄이 빨리 시작했기 때문이다(Cayan et al., 2001; 

Groisman et al., 2001; Easterling, 2002; Groisman et al., 

2005, 2007). 따라서 어떤 지역(카나다 남부와 러시아 서부)

에서는 눈이 연총강수량에서 차지하는 부분이 줄어든다

(Groisman et al., 2003, 2005, 2007). 또 어떤 지역에서는 특

히 55°N 북쪽지역에서 연강수량에서 겨울철 눈이 차지하는 

비율이 거의 변화가 없는 경우도 있다.

Berger et al.(2002)은 1948년부터 2002년까지 미주리강 하

류지역에서 겨울철에 눈이 점점 적게 내리는 경향이 있으나, 

그 남쪽 평야지역에는 눈일수의 별다른 변화경향은 없음을 

밝혔다. 뉴잉글랜드의 많은 지역에서 강수량은 증가하지만 

눈은 현저하게 감소하여 강수량 중에서 눈이 차지하는 비율

이 점점 줄어들고 있다(Huntington et al., 2004). 반면에 대
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조적으로 Burnett et al.(2003)은 1951년 이래 북아메리카 그

레이트 호수 근처에서 호수효과로 인해 강설이 증가함을 발

견했다. 이는 1980년 초반 이후 그레이트 호수의 대부분에서 

얼음이 감소하고 있다는 것과 잘 일치한다(Assell et al., 

2003). 강설자료 분석과 더불어 Burnett et al.(2003)은 온타

리오 호수 남쪽 지역에서 호수 침전물을 분석하여, 강설의 

증가가 20세기 초반부터 계속 진행되어 온 것임을 밝혔다. 

Ellis and Johnson(2004)은 이리 호수, 온타리오 호수의 풍하

측 지역에서 강설이 증가하는 것은 비가 내리는 경우는 줄

어들고 눈이 내리는 빈도가 증가하기 때문이며, 강설의 강도

도 증가하였기 때문이며, 눈을 물로 바꾸었을 때의 양이 예

전보다 더 증가했기 때문이기도 함을 발견하였다. 캐나다에

서는 1970년대 이후로 폭설이 남쪽 지방은 줄어들고 북쪽 

지방은 늘어나고 있다(Zhang et al., 2001a).

3.3.2.4 도시 지역

3.2.2.2절에서 보았듯이(박스 7.2참조) 도시에서의 미기후

는 주변 전원지역과는 분명하게 다르다. 도시는 강수 유출

량, 토양 수분의 가용성, 강수량 등에 영향을 미친다. 

Crutzen(2004)은 사람이 생산해내는 에너지는 전지구적으로 

보았을 때 태양의 에너지보다 상대적으로 작지만 반면에 도

시에서는 20~70W/m2에까지 이르러 지역적으로 중요할 수 

있다는 것을 지적하였다. 도시효과는 여름철동안 도시 풍하

측 50~75km 범위까지 강수량을 증가시킨다(주변값보다 

5~25% 정도 큼)(Changnon et al., 1981). 애리조나 피닉스

(Balling and Brazel, 1987)와 멕시코시티(Jauregui and 

Romales, 1996)에서는 도시 성장과 더불어 비가 더 자주 강

하게 내린다. 최근의 관측연구들(Bornstein and Lin, 2000; 

Changnon and Westcott, 2002; Shepherd et al., 2002; Diem 

and Brown, 2003; Dixon and Mote, 2003; Fujibe, 2003; 

Shepherd and Burian, 2003; Inoue and Kimura, 2004; 

Shepherd et al., 2004; Burian and Shepherd, 2005)은 계속해

서 도시화에 따른 역학과정과 강수편차를 서로 연결 짓고 

있다. 토지이용도의 변화는 도시지역에 한정된 것이 아니다

(7.2절 참조). 토지이용도 변화는 또한 강수량에 영향을 준

다. Changnon and Bras(2005)는 산림이 벌채된 지역이 증가

하면 아마존의 산림 벌채에 따른 결과에서도 볼 수 있듯이 

그 지역 순환패턴이 바꾸어서 강수량도 크게 변함을 발견하

였다. 또한 계절특성도 변한다.

도시화에 따른 강수량의 변화와 관련된 메커니즘은 다음

과 같다. (1) 도시지역 지면 거칠기의 증가로 수렴이 강화됨

(Changnon et al., 1981; Bornstein and Lin, 2000; Thielen et 

al., 2000); (2) 대기경계층에서 도시화에 따른 열적 섭동으로 

인해 불안정해지고 그 결과 도시열섬 순환이 풍하측으로 섭

동을 이동시키거나 도시열섬에 따라 대류운이 생성됨

(Shepherd et al., 2002; Shepherd and Burian, 2003); (3) 도

시지역에서는 구름의 응결핵으로 사용될 수 있는 에어러솔

이 증가함(Diem and Brown, 2003; Molders and Olson, 

2004); 혹은 (4) 도시 차양 혹은 관련된 프로세스에 의해 강

수시스템이 두 갈래로 갈라지거나 분산됨(Bornstein and 

Lin, 2000). 3.2.2.2절의 ‘주말효과’도 이와 유사한 메커니즘

에 의해 일어난다. 미국 남동부에서는 늦은 오후에 강수량이 

최대가 되며, 대평야에서는 야간에 최대가 되는(Dai and 

Trenberth, 2004) 등 강수량의 다양한 일변화도 어떤 지역에

서는 도시화의 영향으로 바뀔 수 있다. Dixon and 

Mote(2003)는 미국 애틀랜타와 조지아 주에서 도시열섬효과

가 증가함에 따라 특히 7월(여름) 한밤중 바로 다음에 폭풍

우가 심해졌음을 발견하였다. 하층 습기가 중요한 요소인 것

으로 밝혀졌다.

3.3.2.5 해양에서의 강수량

해양에서 원격으로 강수량을 관측하는 것은 다양한 방법

을 혼합하여 마이크로파와 적외선을 사용한 다양한 센서로 

이루어진다. 많은 실험적인 결과물이 존재한다. 실험을 통해 

통합된 결과물은 육상에서 관측한 월강수량자료를 훌륭하게 

대신할 수 있는 듯하다(Adler et al., 2001). 그러나 사용된 

자료의 조합이 변하기 때문에 원격관측된 강수량이 경향이

나 장기변동을 분석하는데 가장 좋다는 것을 의미하는 것은 

아니다. 주로 사용하는 전지구 강수량 관측자료(해양도 포함

하여)는 GPCP(Huffman et al., 1997; Adler et al., 2003)와 

NCDC 기후예측센터(CPC, Climate Prediction Center)의 

CMAP(CPC Merged Analysis of Precipitation)(Xie and 

Arkin, 1997)이다. 이 자료들과 다른 자료들을 비교해보면

(Adler et al., 2001; Yin et al., 2004) 해양에서 큰 차이를 보

인다. 그렇지만 마이크로파를 사용한 자료들끼리는 알고리

즘이 다르다 할지라도 잘 일치한다. 열대해양에서 CMAP과 

GPCP의 평균 강수량은 10~15%정도 차이가 난다. CMAP자

료는 작은 환초에서 관측한 강수량을 사용한 보정방법을 열

대지방으로 확대하여 적용하였다. 이 방법은 현재 부정확한 

것으로 알려져 있지만 GPCP 자료를 이런 환초에서 관측한 

자료와 비교해 본 결과 16%정도 작게 나타나고 있어(Adler 

et al., 2003) GPCP의 해양자료에 대한 의문도 커지고 있다. 

이러한 차이는 자료 샘플링과 알고리즘 때문이다. 극궤도 위

성은 어떤 지역에 대해 하루에 두 번 순간적인 비율만 얻을 

수 있으므로 시간적으로 샘플링이 부족하며 이는 정지위성

을 사용해서 보완할 수 있다. 그러나 덜 정확한 적외선 센서
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는 오직 정지위성 자료가 있어야 사용할 수 있다. 모델을 기

반으로 한 자료(재분석 포함)는 Adler et al.(2001)의 평가에 

따르면 좋지 않아서 현재로서는 기후 모니터링에 적합하지 

않다. Robertson et al.(2001b)은 열대 해양에서 위성으로부터 

유도된 몇몇 강수량자료(서로 다른 알고리즘을 사용함)의 월

편차를 분석하였다. 3차 평가보고서에서는 TRMM(Tropical 

Rainfall Measureing Mission) 강수레이더(PR, Precipitation 

Radar)와 수동 TRMM 마이크로 이미저(TMI, TRMM micro-

wave imager)로부터 관측한 값이 이러한 차이가 생기는 이

유를 분명하게 해 줄 것으로 기대하였으나 아직도 그 이유

는 밝혀지지 않았다. Robertson et al.(2003)은 PR과 TMI 센

서로부터 관측된 열대 해양평균 강수량의 월편차 사이의 상

관계수가 0.12로 상관성이 매우 낮다고 기술하였다. TRMM 

PR이 강수입자 크기에 직접적으로 반응함에도 불구하고 하

나의 감쇠 주파수(13.8GHz)로 운영되는데 반사도, 신호 감

쇠와 강수량, 초기 TRMM 알고리즘(2A25)이 가지고 있는 미

시적 물리학 가정의 불확실성이 여전히 문제로 남아있기 때

문에 강수입자 크기 분포와 관련된 미시적 물리학의 가정을 

필요로 한다

몬순, ENSO와 같이 강수량이 큰 규모로 변하는 것을 더

욱 강화시키는 큰 지역적인 신호는 GPCP나 CMAP 자료에

서 매우 잘 나타나지만(3.6.2절 참조) 열대지방에 대해 면적

평균을 취하면 사라지며, 열대지방 평균의 증감경향이나 변

동성은 두 자료가 상당히 다르게 나타난다. GPCP 전지구 강

수량 자료(Adler et al.(2003)이 업데이트한 자료로 제시하지

는 않음)의 월값은 평균에 대해 2%정도의 표준편차를 가진

다. 해양과 육지에서의 변동성을 각각 따로 구해보면 표준편

차는 약 3%로 더 커지며 ENSO와 관련되어 있다(Curtis and 

Adler, 2003). 엘니뇨 기간동안 면적평균 강수량은 해양에서 

증가하고 대륙에서는 감소한다. 

GPCP 자료에서 25년 동안 지구 총강수량(Adler et al., 

2003)의 증감경향은 매우 작지만 위도 25°S와 25°N 사이 해

양에서는 약간 증가하며(25년 동안 4% 정도), 같은 위도대 

육지에서는 2% 정도 감소하여 부분적으로 상쇄하고 있다. 

북반구 중위도는 육지와 해양에서 모두 강수량이 감소하고 

있다. 약간 더 긴 기간을 분석해보면 북대서양에서 1960

년~1974년, 1975년~1989년 사이 강수량이 증가하고 있으며

(Josey and Marsh, 2005) 이는 해양에서 염분의 변화와 일치

한다(5.2.3절 참조). 자료의 비균질적인 성질과 ENSO의 변

동성 때문에 전지구적으로나 지역적으로나 이러한 증감변화

가 유의한지 아닌지를 언급하는 것은 제한적이다.

3.3.3 증발산

전지구 육상에서 실제 증발산량을 직접 관측하는 것은 매

우 제약이 따른다. 해양에서 증발량은 오류가 큰 bulk flux 

방법으로 측정한다. ERA‐40과 NRA의 증발량 자료는 강수

량 및 복사량과 잘 일치하지는 않으므로 신뢰성이 있다고 

보지는 않는다(Betts et al., 2003; Ruiz‐Barradas and Nigam, 

2005). 증발산량의 변화와 관련된 물리과정은 7.2절과 3.4절

의 박스 3.2에서 논의하였다.

미국(Peterson et al., 1995; Golubev et al., 2001; Hobbins 

et al., 2004), 인도(Chattopadhyay and Hulme, 2997), 호주

(Roderick and Farquhar, 2004), 뉴질랜드(Roderick and 

Farquhar, 2005), 중국(Liu et al., 2004a; Qian et al., 2006b), 

태국(Tebakari et al., 2005)에서 드문드문 관측한 대형 증발

량(pan evaporation)자료에서 최근 수십 년 사이에 감소하는 

경향이 발견되었다. 대형 증발계의 관측이 실제 증발량을 나

타내는 것은 아니며(Brutsaert and Parlange, 1998), 이러한 

감소경향은 미국 및 유럽과 러시아 일부지역에서 지면 태양

복사의 감소(Abakumova et al., 1996; Liepert, 2002)와 중국

에서의 일조시간 감소(Kaiser and Qian, 2002)에 기인한 것으

로 보인다. 중국에서의 일조시간 감소는 대기오염과 대기 중 

에어러솔의 증가와 관련 있으며(Liepert et al., 2004; Qian et 

al., 2006a), 운량의 증가와도 관련되어 있다(Dai et al., 

1999). 실제 증발산량이 감소하는지 여부는 또한 지면 수분

의 변화에 따라 알 수 있다(3.4절의 박스 3.2 참조). 증발산

량의 변화는 종종 강수량, 풍속, 지면 순복사의 함수로 이루

어진 경험 모델을 사용하여 계산하거나(Milly and Dunne, 

2001), 육상지표모델을 사용하여 계산하기도 한다(LSMs; 

van den Dool et al., 2003; Qian et al., 2006a).

3차 평가보고서는 미국과 러시아의 가장 건조한 지역에서 

실제 증발산량이 20세기 후반동안 증가하였다고 보고하였다

(Golubev et al., 2001). 이는 강수량의 증가로 지면 수분의 

가용량이 증가하였기 때문이며 기온의 증가로 대기가 포함

할 수 있는 수증기량이 증가하였기 때문이다. 그로 인해 지

표 잠열속은 증가(증발산량은 증가)하지만 현열속은 감소한

다(Trenberth and Shea, 2005). 관측된 강수량, 기온, 운량을 

기반으로 한 지표 태양복사, 그리고 육상지표모델을 사용해

서, Qian et al.,(2006a)는 전지구 육상 증발산량은 육상 강수

량의 변화와 매우 잘 일치한다는 것을 발견하였다. 전지구 

강수량 값은(그림 3.12) 1970년대 초반에 최대값을 가진 다

음 약간 감소하지만 이는 주로 열대지방의 강수량의 변화경

향을 반영한 것으로, 고위도 육상에서의 강수량은 일반적으

로 증가한다(그림 3.13과 그림 3.14). 증발산량의 변화는 수
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박스 3.1 : 가뭄이라는 용어와 가뭄의 결정

  일반적으로 가뭄은 ‘강수량이 오래 동안 없거나 매우 적은 것’, ‘비가 충분히 내리지 않아 어떤 활동을 하는데 있어 혹은 

어떤 사람들에게 물이 부족한 것’, 혹은 ‘오래 동안 강수가 매우 적어서 물순환에 심각한 불균형을 일으킬 정도로 비정상적

으로 건조한 기간’을 의미한다(Heim, 2002). 가뭄은 다양한 방법으로 정의된다. ‘농업에서의 가뭄’은 작물에 영향을 미치는 

지표에서 1m 깊이 혹은 1m 깊이의 토양(식물의 뿌리가 존재하는 지역)에서 수분이 부족한 것과 관련되어 있다. ‘기상학적

인 가뭄’은 주로 강수가 오래 동안 적은 것을 의미한다. ‘수문학적인 가뭄’은 유량, 호수, 육상수가 적어지는 것과 관련되어 

있다.

  가뭄과 가뭄의 심각성은 증발산량, 토양수분 등에 영향을 주는 기온, 강수량, 그리고 다른 요소들을 통합한 지수를 사용

하여 숫자로 정의할 수 있다. 예를 들어 표준강수량지수(Standardized Precipitation Index)와 같이 여러 나라에서 몇 가지 

지수를 사용하여 다양한 방법으로 강수량이 많고 적은 정도를 평가하였다. 다른 지수들은 또 다른 요소들을 사용하였다. 

예를 들어 Keetch‐Byrum 가뭄지수(Keetch and Byrum, 1988)는 토양 수분을 평가하기 위하여 강우량, 기온을 사용하여 

토양 가뭄의 심각성 정도를 나타내었다. 그렇지만 가장 일반적으로 사용하는 지수는 파머지수 PDSI(Palmer, 1965; Heim, 

2002)이다. 이 지수는 강수량, 기온, 그 지역에서 사용가능한 물용량 자료를 사용하여 토양 수분을 평가하였다. 파머지수는 

풍속, 태양복사, 운량, 수증기량 등을 포함하고 있지 않으므로 최적의 지수라고 할 수는 없지만, Thornthwaite's(1948)가 사

용한 잠재 증발산량(PET)을 계산하기 위해 기온과 강수량자료만 있으면 되므로 다양한 기후에 적용할 수 있어 널리 사용된

다. 기온이나 강수량과 같은 자료는 전지구 대부분 지역에 있으므로, 파머지수는 많은 지역들의 가뭄을 상호 비교할 때 사

용할 수 있다.

  그렇지만 PET는 Penman(1948)의 방법을 사용하였을 때 더 신뢰할 수 있는 값을 얻을 수 있다. Penman(1948)은 바람, 

증발, 태양과 지구복사의 효과를 모두 고려하였다. 더구나 Thornthwaite의 방법을 바탕으로 한 파머지수는 경험적으로 유

추한 상수를 각 기후에 맞춰서 다시 계산해서 사용하지는 않았기 때문에(Alley, 1984) 많은 이들이 지수의 신뢰성을 비판한

다. 따라서 최근에 어떤 지역의 기후에도 잘 부합할 수 있도록 자체적으로 보정하는 파머지수가 개발되었다(Wells et al, 

2004). 또한 기온편차가 파머지수에 미치는 영향이 강수편차에 비해 상대적으로 작아(Guttman, 1991), 파머지수는 강수량변

화에 따라 크게 좌우된다.

분공급에 의해 영향을 받을 뿐만 아니라 가용 에너지와 지

표 풍속에 의해서도 영향을 받는다(3.4절의 박스 3.2 참조)

3.3.4 토양 수분, 가뭄, 강수유출, 하천유량의 변화

토양수분을 관측한 역사기록은 몇몇 지역에서만 이루어졌

으며 그 관측기간도 대부분 짧다(Robock et al., 200). 드물

게 우크라이나 농업지역에서 45년 동안의 토양수분 관측기

록을 가지고 있으며, 이 기록에 따르면 토양수분이 증가하고 

있으며, 특히 이 기간 중 전반기동안 증가경향이 크다(Robock 

et al., 2005). Robock et al.(2000)은 구소련연방, 중국, 몽골, 

인도, 미국을 포함한 다양한 기후지역의 600여 관측지점 자

료를 분석한 결과, 가장 긴 기록을 가진 지점들의 경우 여름

철에 지면(1m 깊이이내) 토양 수분이 장기간에 걸쳐 증가하

는 경향이 있음을 보였다.

토양수분의 장기간 변동을 조사하는 한 가지 방법은 공식

이나 육상지표모델을 이용하여 계산하는 것이다. 현장 관측

기록과 원격탐사 자료를 이용한 전지구 토양수분 자료는 한

계가 있기 때문에, 20세기 전지구 토양수분 변화는 육상지표

모델을 수행하여 계산하였다. 그렇지만 모델결과는 사용된 

강제력 즉 복사(구름), 강수량, 풍속과 다른 변수들에 의해 

좌우되므로, 모델 결과가 보이는 증감경향은 그다지 신뢰할 

수 없다. 결과적으로 모델로부터 구한 토양수분은 실제와 일

치하지 않는다. 대신 주로 관측된 강수량과 기온자료를 사용

하는 파머 가뭄지수(PDSI, Palmer Drought Severity Index, 

박스 3.1 참조)를 계산한다(Dai et al., 2004a). 어떤 지역에서

는 나무의 나이테 자료로부터 더 긴 기간의 프록시 자료를 

얻을 수 있다(6.6.1절 참조, Cook et al., 1999). 측기에 의한 

관측자료를 사용하여 계산한 파머 가뭄지수는 증감경향을 

살펴보는데 사용되곤 하며, 장기간의 관점에서 보았을 때 때

때로 서로 다른 지역에서 파머가뭄지수가 최근에 극한값을 

보이고 있다(3.8절의 특별한 경우들과 박스 3.6 참조). 육상

지표모델을 바탕으로 한 연구에서처럼 어떤 버전의 파머 가

뭄지수를 사용하였느냐하는 것은 매우 중요하며, 때때로 부

분적으로 결과에 영향을 미칠 수 있다(박스 3.1). 
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자주 묻는 질문(FAQ) 3.2

강수는 어떻게 변하고 있는가?

  관측치를 보면, 강수의 양, 강도, 빈도, 종류가 변하고 있

다. 강수 특징들은 일반적으로 자연변동성이 크고, 엘니뇨

와 대기순환 패턴(예: 북대서양 진동(North Atlantic 

Oscillation))의 변화에 크게 영향을 받는다. 일부 지역의 강

수량에서 1900~2005년의 뚜렷한 장기적 경향이 관측되었

다. 북미와 남미의 동부지역, 북유럽, 북부 및 중앙아시아

에서는 강수가 상당히 증가했고, 사헬지역과 남아프리카, 

지중해, 남아시아는 건조해졌다. 북부 지방은 현재 강수가 

눈보다는 비로 더 많이 내리고 있다. 도처에서, 심지어 총 

강수량이 감소한 지역에서도 집중호우 현상이 증가한 것으

로 관측되었다. 이런 변화들은 세계, 특히 저위도의 해양이 

온난화되면서 대기의 수증기가 증가한 것과 관련 있다. 가

뭄과 홍수가 둘 다 증가한 지역도 있다. 

  강수(precipitation)는 구름으로부터 떨어지는 비(rainfall), 

눈(snowfall), 기타 형태의 빙정(frozen water) 혹은 물방울

을 일반적으로 부르는 용어다. 강수는 간헐적으로 발생하

며, 강수의 성격은 온도와 기상 조건에 크게 좌우된다. 기

상 조건에 따라 수분이 바람과 표면증발을 통해 공급되는 

방식과 증발된 수분이 구름으로서 모여 폭풍이 되는 방식

이 결정된다. 강수는 팽창한 후 식기 시작하는 상승 공기에

서 수증기가 응축할 때 형성된다. 이 상승 운동은 산 위로 

상승하는 공기, 찬 공기 위로 타고 오르는 따듯한 공기(온

난전선), 따뜻한 공기 아래서 밀어 올리는 찬 공기(한랭전

선), 표면의 국소 가열로 인한 대류, 기타 기상 및 구름계로 

인해 생긴다. 그러므로 이런 특징 중 어느 것이라도 변하면 

강수가 변하게 된다. 강수 지도는 점점이 불규칙하게 분포

하는 경향이 있기 때문에, 강수의 전반적 경향은 파머 가뭄 

지수(Palmer Drought Severity Index)(그림 1 참조)로 나타

낸다. 팔머 가뭄지수는 강수량과 개략적인 증발량 변화 추

정치를 사용해 토양 수분을 정량하는 척도이다. 

지표 수분이 충분히 존재한다고 가정하면(항상 해양과 기

타 습한 곳에 존재하므로), 인위적으로 강화된 온실효과 때

문에 가열이 증대되면 결국 증발량이 증가하게 된다. 증발

에 사용된 열은 공기를 데우기 보다는 습하게 만드는 작용

을 하므로 결국 표면 수분은 효과적인 ‘에어컨’ 역할을 한

다. 이것의 결과로서 관측된 것이 바로 여름의 덥고 건조한 

혹은 춥고 습한 경향이다. 북미와 남미의 동부 지역은 비가 

더 많아졌고(그림 1), 기온은 다른 곳보다 덜 상승했다(온난

일 변화에 관해서는 FAQ 3.3, 그림 1 참조). 그러나 북쪽 

대륙에서는 겨울에 강수가 증가했는데 그것은 기온 상승과 

관련 있다. 따뜻한 조건에서는 대기의 수분 보유 용량이 증

가하기 때문이다. 이들 지역에서는 강수가 일반적으로 다

소 증가했지만, 기온 증가(FAQ 3.1)로 인해 건조화가 증가

했기 때문에 그림 1에서는 강수 변화가 덜 뚜렷하게 나타

났다.

  기후가 변함에 따라 몇몇 직접적 영향인자들이 강수의 

양, 세기, 빈도, 종류를 변화시킨다. 온난화는 육지표면의 

건조화를 가속시키고 가뭄의 잠재적 발생 및 심각도를 증

대시키는데 이미 세계 여러 지역에서 관찰되었다(그림 1). 

그러나 널리 확립된 물리적 법칙(Clausius-Clapeyron rela-

tion)에 따르면, 기온이 1℃ 상승할 때 대기의 수분 보유력

은 약 7% 증가한다. 상대습도 경향에 대한 관측치는 불확

실하기는 하지만 지표부터 대류권 전체에 걸쳐 상대습도가 

전반적으로 동일하게 유지되었다는 것을 암시한다. 그러므

로 기온 증가는 결국 수증기 증가를 가져올 것이다. 해수온

도 변화에 기초하면, 20세기 동안 대기 수증기는 해양 위의 

대기에서 약 5% 증가한 것으로 추정된다. 강수는 대기에 

저장된 수증기를 공급받는 기상계에서 주로 생기기 때문

에, 이 증가는 강수 세기와 호우(heavy rain) 및 폭설의 위

험성을 증대시켰다. 기초 이론, 기후모델 시뮬레이션, 경험

적 증거는 모두 수증기 증가로 인한 기후 온난화는 총 강수

량이 약간 감소하는 지역에서조차도 집중 강수를 증가시킬 

수 있고, 전반적 강수량이 증가하는 경우에는 더 심각한 현

상도 예상된다는 것을 확인해 준다. 그러므로 기후가 온난

해지면 발생 시간과 장소는 달라도 비가 오지 않는 곳의 가

뭄 위험과 비가 내리는 곳의 홍수 위험이 둘 다 증가한다. 

예를 들어, 유럽에서 2002년 여름에는 곳곳에서 홍수가 발

생했고 1년 뒤인 2003년에는 기록적인 열파와 가뭄이 닥쳤

다. 특히 열대 지역과 중위도 태평양 주변 국가들에서 홍수

와 가뭄의 분포 및 시기는 엘니뇨현상의 주기에 가장 크게 

영향을 받는다. 

  에어러솔 오염 때문에 직사일광이 가려지는 지역에서는 

증발이 감소하여 대기의 전반적 수분 공급도 감소한다. 집

중호우 잠재력은 수증기량 증가에서 비롯되는데 대기에 수

증기를 다시 채우는 데는 더 오랜 시간이 걸리므로 기상현

상의 지속시간과 발생빈도는 감소될 수 있다. 
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  강수 특성인 국지적, 지역적 변화 역시 엘니뇨, 북대서양 

진동(NAO; 겨울에 북대서양 상에서 편서풍의 강도에 대한 

척도), 기타 패턴의 변동성에 의해 크게 좌우된다. 순환에

서 관측된 이 변화들 중 일부는 기후변화와 관련 있다. 이

에 관련한 폭풍 경로의 이동은 일부 지역에는 더 자주 비를 

내리고 일부 지역(근처의 지역)은 더 건조하게 만들어 복잡

한 패턴의 변화를 야기한다. 예를 들어 유럽의 경우, 1990

년대에 좀 더 왕성한 NAO로 인해 북유럽에는 더 자주 비

가 내리고 지중해와 북아프리카 지역은 더 건조해졌다(그

림 1). 사헬지역에서 계속된 가뭄(그림 1 참조)은 1960년대 

말부터 1980년대 말까지 두드러졌는데, 전만큼 아주 강하

지는 않더라도 여전히 계속되고 있다. 이것은 대기순환의 

변화를 통해 태평양, 인도양 및 대서양 해분의 열대 해수온

도 패턴의 변화와 관련되었다. 가뭄은 아프리카 전체의 곳

곳에서 출현했고 열대 및 아열대 지역에서는 더 흔해졌다. 

  기온이 상승함에 따라, 기온이 거의 빙점에 가까운 지역

에서는 눈 내리는 계절의 시작과 끝인 가을과 봄에 눈보다 

비가 내릴 가능성이 증가한다. 그런 변화가 북반구 중위도 

및 고위도 육지의 여러 지역에서 관측 되고 있다. 이것은 

강우는 증가시키고 스노우팩(snowpack)은 감소시키며, 결

과적으로 물이 가장 많이 필요한 여름에 수자원을 감소시

킨다. 그렇더라도 강수의 불규칙하고 간헐적인 성격은 관

측된 변화 패턴이 복잡하다는 것을 의미한다. 장기 기록을 

보면 강수 패턴은 해마다 약간씩 다르며 심지어는 몇 년간 

지속된 가뭄이 한 해의 폭우에 의해 종결되곤 한다. 엘니뇨

의 영향력이 느껴지는 예이다. 미국 남서부에서 가뭄이 6년

간 지속되고 스노우팩이 보통 이하가 된 후 2004~2005년 

겨울에 비가 많이 내렸던 것도 한 예일 수 있다. 

FAQ 3.2, 그림 1. 1900~2002년 기간에 파머 가뭄지수(PDSI)의 가장 중요한 공간 패턴(위). PDSI는 가뭄에 대한 팔머 지수로서, 전년도 강수량
과 대기에 유입된 수분량(대기온도에 기초한) 추정치를 수문학적 산정 시스템(hydrological accounting system)에 결합하여 표층토양 수분의 
누적 부족분(지역 평균에 비한)을 측정한다. 하단의 패널은 이 패턴의 부호와 세기가 1900년 이후 변했다는 것을 보여준다. 완만한 검은색 곡선
은 10년 변동이다. 시계열은 대략 경향에 대응되고, 이 패턴과 그것의 변동은 지구상 육지 지역의 1900~2002년 PDSI 선형경향의 67%를 차지한
다. 그러므로 이것은 아프리카의 가뭄이 널리, 특히 사헬지역에서 증가하고 있는 것이 특징이다. 북미와 남미의 동부지역 및 북부 유라시아에서
는 비가 더 자주 내리고 있다는 점도 주목해야 한다. 이 그림은 Dai et al.(2004)의 자료를 편집한 것임.
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파머 가뭄지수를 사용하여 Dai et al.(2004a)는 북반구가 

1950년 이후로 매우 건조해지는 경향이 있음을 발견하였다. 

특히, 유라시아 대부분, 북아프리카, 캐나다, 알래스카에서 

건조해지고 있다. 남반구 육상은 1970년대에 습했고, 1960년

대와 1990년대는 상대적으로 건조했으며, 1948년부터 2002

년까지 전체 기간에 대해서는 증감경향이 크지 않지만 1974

년부터 1998년까지 건조해지는 경향이 있다. 파머 가뭄지수

의 전반적인 증감경향은 FAQ3.2와 그림 1에 제시하였다. 장

기간(1901‐2004)에 걸쳐 육상 강수량이 약한 증가경향을 보

이고 있음에도 불구하고(그림 3.12), 최근 수십 년 동안 육상 

강수량은 감소하고 있고 이것이 토양수분이 감소하는 주된 

이유이다. 물론 최근 20‐30년 동안 지표 기온의 증가도 토양

을 건조하게 만드는데 기여했을 것이다. Dai et al.(2004a)는 

1980년대 초반에 ENSO와 관련하여 육상 강수량이 감소한 

뒤 지표 기온이 증가함에 따라 강수량이 증가하는 경향을 

보임에 따라, 1970년대 이후로 2배로 증가한(12%에서 30%로 

증가) 매우 건조한 지역(파머 가뭄지수가 ‐3.0보다 작은 지역

으로 정의함)에서도 파머 가뭄지수가 1980년대 초반에 급작

스런 변화를 보임을 밝혀냈다. 그렇지만, 전구 파머 가뭄지

수 모델에서 사용하는 경험적 상수들이 지역규모 기후에는 

적절하지 않는 경우가 있으므로 어떤 버전의 파머 가뭄지수 

모델을 사용하였느냐에 따라 결과는 달라진다(박스. 3.1).

캐나다에서 전국에 대해 평균한 여름철 파머 가뭄지수를 

분석해 보면 1940년대와 1950년대는 건조하였고, 1960년대

부터 1995년까지는 일반적으로 습한 상태를 보이지만 1995

년 이후로는 매우 건조하다(Shabbar and Skinner, 2004). 이

는 최근 여름 가뭄이 증가하고 해수면온도가 증가하는 것과 

관련되어 있다. Groisman et al.(2007) Keetch‐Byrum 산불건

조지수를 이용하여 유라시아 대륙북부가 점점 건조해지고 

있다는 것을 발견하였으며, 이는 파머 가뭄지수를 사용한 

Dai et al.(2004a)의 결과와도 일치한다. 장기간의 유럽 관측

기록(van der Schrier et al., 2006)을 분석해 보면 20세기에 

파머 가뭄지수가 극한값을 보이는 지역(문턱값은 ±2 혹은 

±4를 사용함)에서 증감의 경향은 없음을 알 수 있다. 그럼

에도 불구하고 최근 유럽은 2003년에 극심한 여름 열파를 

비롯한 연이은 가뭄에 의해 고통 받고 있다(3.8.4절, 박스 

3.6 참조).

1880년부터 1998년 사이 중국 동부지역 토양수분이 특별

히 증가 감소하지 않음에도 불구하고 1990년부터 1998년 사

이 강수량은 가장 높은 기록이었다(Gong and Wang, 2000). 

Zou et al.(2005)은 중국전체 영역에서 가뭄 지역(파머 가뭄

지수 ‐1.0 미만으로 정의)이 차지하는 비율이 1951년부터 

2003년까지의 장기간 동안 크게 변하지 않았음을 보였다. 그

렇지만 중국 북부에서는 건조한 지역이 늘어나고 있으며(중

국 북서부는 아님; Zou et al., 2005) 온난화와 강수량의 감소

로 점점 악화되고 있다(Ma and Fu, 2003; Wang and Zhai, 

2003). 이는 Dai et al.(2004a)의 결과와도 잘 일치한다.

최근 들어 중앙아시아와 남서아시아에 영향을 준 극심한 

가뭄(3.8.4절, Bos 3.6)은 1980년 이래로 최악이다(Barlow et 

al., 2002). 아프리카 사하라 사막 주변의 초원지대는 1960년

대 후반부터 1980년대 후반까지 강수량이 감소하다가 최근

에 어느 정도 보충되었다(Dai et al., 2004b; 3.3.2.2절과 

3.7.4절 그림 3.37 참조). 수년 주기 변동이 20세기 중에서 

1960년대 후반이후가 그 이전보다 더 자주 더 강하게 나타

난다. 2002년과 2003년 호주에 나타났던 극심한 가뭄; 강수

량은 20세기동안 2002년 이전에 발생하였던 가뭄보다 적은 

것은 아니었지만 고온으로 인해 그 영향이 더 컸다(3.8.4절 

박스 3.6 참조). 1990년대 중후반 이후로 호주의 몇몇 지방

에서 특히 남서지방, 남동지방 일부와 동쪽 해안을 따라서 

몇 년 주기로 뚜렷하게 강수량이 적거나 가뭄이 발생하였다.

강수량의 관점에서 보나(Mauget, 2003a), 유량으로 보나

(Groisman et al., 2004) 그리고 연 수분량이 과잉된 것으로 

보나(강수량 ‐ 잠재 증발산량; MaCabe and Wolock, 2002) 

미대륙에서 20세기 후반부 수십 년 기간은 상대적으로 습했

다. 국가 전체로 보았을 때 더 습해지는 경향을 보임에도 불

구하고 미국 서부에서는 1999년부터 2004년 11월까지 극심

한 가뭄이 있었다(3.8.4절 박스 3.6 참조).

육상에서 활발하게 배수가 일어나는 지역의 2/3 정도에서

만 유량관측기록이 존재하며, 종종 결측이 있고 관측 기간이 

바뀌기도 한다(Dai and Trenberth, 2002). 따라서 이러한 불

완전한 관측기록(Probst and Tardy, 1987, 1989; Guetter and 

Georgakakos, 1993), 재구성된 유량의 시계열(Labat et al., 

2004), 관측이 되지 않은 지역의 경우 강수유출이 기여하는 

정도를 고려하는 방법(Dai and Trenberth, 2002) 등을 바탕으

로 대륙전체 하천유량을 계산하게 된다. 계산된 값은 대륙과 

전지구 담수 유량에서 10년부터 수십 년 주기의 변동을 보

여준다(지하수는 제외; Guetter and Georgakakos, 1993; 

Labat et al., 2004).

세계 큰 강에 대한 유량 기록은 10년부터 수십 년 주기 변

동을 보여주고 있으며 대부분 강에서 약하게 100년 주기 변

동도 나타난다(Cluis and Laberge, 2001; Lammers et al., 

2001; Mauget, 2003b; Pekárová et al., 2003; Dai et al., 

2004a). 20세기 후반부 동안 유량의 증가는 강수량이 증가하

는 지역, 예를 들어 미국의 많은 지역(Lins and Slack, 1999; 

Groisman et al., 2004), 남아메리카 남동부 지역(Genta et 

al., 1998) 등에서 관측되었다. 하천 유량의 감소도 최근 30
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년부터 50년 사이 캐나다의 많은 강에서 보고되었는데

(Zhang et al., 2001b) 이 기간에 강수량도 또한 감소한다. 

Déry and Wood(2005)도 또한 캐나다의 고위도에 있는 하천

에서 북극해와 북대서양으로 흘러들어가는 하천 유량이 감

소함을 발견하였는데, 이는 이들 해양에서 염도와 북대서양

에서의 열염순환을 통해서도 알 수 있다. 이러한 변화는 캐

나다 고위도지방에서 1963년부터 2000년까지 강수량이 감소

하였다는 사실과 잘 일치한다. 게다가 Milly et al.(2002)는 

29개의 큰 하천에서 유량 관측을 통해 점점 더 많은 홍수가 

발생하고 있다는 것을 보였다. Kundzewicz et al.(2005)은 전

세계 195개 하천유량자료를 가지고 연 유량 극한값의 장기

간 변화를 분석해 본 결과 27개 경우에는 유량이 증가하고, 

31개 경우에는 유량이 감소하며, 137개 하천에서는 큰 변화

경향이 없음을 보였다. 최근에 유럽 중부지방에서(엘베 강과 

인근 저수지에서) 발생한 극심한 홍수에 대해서는 3.8.4절, 

박스 3.6에서 논의하였다.

세계 주요 강의 계절 유량에서 보이는 큰 변화나 증감경

향(Lammers et al., 2001; Cowell and Stoudt, 2002; Ye et al., 

2003; Yang et al., 2004)은 조심스럽게 해석해야 할 것이다. 

왜냐하면 많은 하천들에는 큰 댐이나 저수지가 설치되어 있

어 작은 유량은 증가시키고 큰 유량은 감소시키기 때문이다. 

그럼에도 불구하고 1970년대 이후 빠른 온난화로 인해 미국 

서부(Cayan et al., 2001), 미국 뉴잉글랜드(Hodgkins et al., 

2003)에서 눈이 일찍 녹아 유량이 피크를 이루며, 러시아 

Arctic 강(Smith, 2000)과 캐나다의 많은 하천에서도(Zhang 

et al., 2001b) 하천 얼음이 일찍 녹아 유량의 최고치를 이룬

다는 증거가 있다.

남아메리카 남동부 라플라타 강의 하천 유량은 매우 큰 

경년변동을 보여주고 있다. 이는 파라나 강과 우루과이 강 

유량 및 ENSO와 관련된 증거와 잘 일치하는데(Bischoff et 

al., 2000; Camilloni and Barros, 2000, 2003; Robertson et 

al., 2001a; Berri et al., 2002; Krepper et al., 2003), 이 증거

들에 따르면 엘니뇨 기간 동안 월 유량과 유량의 극값이 일

반적으로 라니냐 기간에 비해 크다. 파라과이 강의 경우 평

상시에는 판타날 습지 출구에서 대부분의 유량이 배출되지

만 엘니뇨 기간에는 강의 하류에서 대부분의 배출이 일어난

다(Barros et al., 2004). 남대서양 해수면 온도 편차는 또한 

남아메리카 남동부 지역 강수에 의한 하천 배출량의 변화에 

지역적으로 영향을 받는다(Camilloni and Barros, 2000). 파

라나 강은 1970년대 이후로 그 지역 강수량의 증가경향에 

맞추어 연평균 하천배출량도 증가하는 경향을 보이며(Garcia 

and Vargas, 1998; Barros et al., 2000a; Liebmann et al., 

2004), 파라과이 강과 우루과이 강도 1970년대 이후 마찬가

지로 배출량이 증가한다(그림 3.14).

Yang et al.(2002)는 1935년부터 1999년까지 시베리아 레

나 강의 경우 겨울철 기온과 유량은 뚜렷하게 증가하고 얼

음층 두께는 감소하고 있음을 발견하였다. 봄철 강한 온난화

는 눈을 빨리 녹게 하여 6월 유량의 최고치를 감소시킨다. 

여름동안 유량이 약간 증가하는 것은 강수량의 증가와 관련

되어 있다. 중국 황하강의 유량은 20세기 후반부에 분명하게 

감소하고 있는데 인간의 물소비량 증가로 인한 감소보다도 

더 감소하고 있다(Yu et al., 2004a). 이 지역의 기온은 증가

하지만 강수량은 특별한 변화가 없어 증발량이 증가했기 때

문이다.

Jury(2003)에 따르면 1950년부터 1995년까지 아프리카 니

제르 강과 세네갈 강은 사하라 사막 주변 초원지대의 건조

화 경향의 영향을 받아 유량이 감소한다. 잠베지 강 또한 유

량이 감소함을 보이고 있지만 저수지 지역의 강수량은 큰 

변화가 없다. 다른 아프리카의 큰 강들, 청나일과 백나일 

강, 콩고 강과 말라위 호수로의 유입량은 매우 변동이 심하

며 대서양, 인도양, 태평양 해수며 온도의 경년변동과 잘 일

치한다. 이러한 하천들의 유량을 통합하여 만든 지표는 유량

이 가장 많았던 5개의 해가 1979년 이전에 있었으며 유량이 

가장 작았던 5개의 해는 1971년 이후에 집중되어 있음을 보

여준다.

3.3.5 기온과 강수량 사이의 일치성과 상관관계

지역적인 기온과 강수량의 변화는 종종 서로 물리적으로 

연관되어 있다. 이 절에서는 관측자료에서 보여주는 증감경

향들이 이러한 물리적 관계에서도 일관되게 나타나는지를 

평가하였다. 북아메리카와 유럽의 경우 대규모의 관점에서 

월평균 기온과 강수량 사이에는 뚜렷한 상관관계가 있으며, 

이러한 상관관계를 전세계로 확대하였다(Trenberth and 

Shea, 2005). 대륙에서 여름철 고온은 적은 강수량을 동반한

다. 따라서 육상에서 강한 음의 상관관계를 가지며, 건조할 

때는 일사량이 많아지고 증발에 의한 냉각은 적으며, 반면에 

강수량이 많은 여름은 시원하다. 그렇지만 겨울철 40도보다 

고위도 지역은 온도가 낮을 경우 대기가 수증기를 포함할 

수 있는 용량이 제한되므로 강수량도 제한을 받으며, 저기압

에 의해 온난 이류가 있을 경우 강수도 동반하므로 기온과 

강수량 사이에 양의 상관관계가 뚜렷하다. 해양의 상태가 대

기의 운동을 유도하는 지역에서는 엘니뇨 때처럼 높은 지표 

기온이 강수량과 관련되어 있다. Rusticucci and 

Penalba(2000)는 남아메리카에서 특히 아르헨티나 북동부와 

중서부지역, 칠레 남부, 파라과이에서 더운 여름은 적은 강
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수량과 관련되어 있음을 보였다. 추운 계절(JJA) 65W 서쪽

에서는 층운형 구름이 최저기온을 상승시키기 때문에 약하

긴 하지만 기온과 강수량이 양의 상관관계를 보인다. 칠레 

해안에 있는 관측지점의 경우 해양에 근접해 있고 특히 비

가 내리는 시기(5월부터 9월)에 높은 해수면온도가 대류활동

을 활발하게 하므로 기온과 강수량은 상관계수는 항상 양이

며 상관성이 뚜렷하다.

가장 더운 계절의 기온과 가장 작은 강수량 사이의 관계

는 증감경향에서도 나타난다(Trenberth and Shea, 2005). 예

를 들어, 호주는 가뭄 강도가 점점 강해지고 있는데 이는 20

세기 후반부에 관측된 온난화 경향과 잘 일치한다(Nicholls, 

2004). 2002년 호주 가뭄기간동안의 최고기온과 최저기온의 

평균은 그 이전 가뭄 기간이었던 1982년과 1994년의 평균값

보다 매우 높으며, 증발 가능량 역시 증가하였다(3.8.4절, 박

스 3.6 참조). 최고기온의 최대값도 또한 2005년 가뭄 때 나

타났다.

3.3.6 요약

수문학적 변수의 증감경향을 다룰 때 상당한 불확실성이 

여전히 존재한다. 왜냐하면 관측 자료에서 지역적인 차이가 

크고, 공간적으로 관측값이 존재하지 않는 지역이 있으며, 

시간적으로도 한계가 있기 때문이다(Huntington, 2006). 현

재에도 해양에서 강수량의 경년변동과 변화경향에 대해 언

급하는 것은 여전히 도전해야할 과제이다. 육상에서 전지구 

강수량 평균은 그다지 의미 있지 않으며 지역적인 변동이 

매우 지배적이다. 강수량은 일반적으로 20세기에 들어서 

30°N에서 85°N 사이 육상과 아르헨티나에서는 증가했으나, 

과거 30년에서40년 사이에 10°S와 30°N 사이에서는 뚜렷하

게 감소하였다. 북대서양과 25°S 남쪽에서 염도의 감소는 해

양에서의 강수량 변화를 나타낸다(5.3.2절과 5.5.3절). 강수

유출과 하천 유량은 일반적으로 고위도지방에서 증가하였으

며, 토양수분과 함께 강수량의 변화와도 잘 일치한다. 아프

리카와 남아메리카의 많은 열대 지방에서 하천 유량은 

ENSO의 영향을 크게 받는데, 1976년 1977년 기후레짐 전이

이후로 파라나 강으로부터 많은 배출이 있었지만, 아프리카

의 몇몇 큰 강들은 그 시기 이후로 배출이 줄어들기도 하였다.

하지만 파머 가뭄지수는 1950년대 중반 이후로 육상의 많

은 지역, 아프리카의 많은 지역, 유라시아 남부지방, 캐나다

와 알래스카의 넓은 지역에서 건조해지는 경향을 보여준다. 

남반구의 경우 1948년부터 2002년까지 전체기간에서의 증감

경향이 크지 않으나 1974년부터 1998년 사이에는 건조해지

는 경향이 있다. 물론 지난 20년에서 30년 동안 지표 기온이 

크게 상승한 것이 건조경향에 크게 기여하긴 했지만 육상 

강수량이 1950년대 이후로 계절적으로 감소하는 것도 전체 

건조 경향의 주된 요인이다. 파머 가뭄지수 자료를 살펴보면 

매우 건조한 지역(파머 가뭄지수가 ‐3.0보다 작은 육상 지역

으로 정의함)이 1970년대 이후로 2배 이상 넓어졌다. 1970년

대 초반에는 ENSO로 인해 육상에서 강수량이 감소하였으며 

그 이후 지표 기온 상승으로 다시 강수량이 증가함에 따라 

파머 가뭄지수도 1970년대 초반에 크게 변하고 있다.

따라서 지난 30년 동안 가뭄이 현저하게 증가한 것은 더 

넓은 지역에서 더 강하고 더 오래 가뭄이 지속되어 가뭄을 

정의하는 문턱값을 넘는 지역이 점점 더 넓어졌기 때문이다. 

전반적으로 Huntington(2006)에 의해 발견된 것들과 잘 일치

하며, 전세계 많은 지역에서 가뭄이 심해지고 강수량이 많아

진다는 증거들은(3.8.2절) 수문학적인 상황들이 점점 더 심

각해지고 있다는 사실을 뒷받침해주고 있다.

3.4 자유대기에서의 변화

3.4.1 상층대기 온도: 대류권과 성층권

위성과 라디오존데에서 관측한 자료로 온도자료를 만들고 

활발하게 분석하는 커뮤니티들은 장기간 변화에 실제로 불

확실성이 존재한다는 것에 다들 동의한다. 측기와 통신방법

의 변화는 존데와 위성기록에 두루 영향을 미치며, 장기간 

증감경향의 판단을 어렵게 만든다. 균질한 기록을 보유하고 

있어 여러 가지 변화때문에 발생한 불확실성을 입증해 줄 

수 있는 그러한 기준(reference) 관측망은 역사적으로 없다. 

많은 관측지점들은 기록이 남아 있지 않거나 이해하기 어렵

다. 따라서 연구자들은 불확실성에 영향을 미치는 것들 중 

잘 알려진 것들 그리고 종종 알려지지 않은 것들을 다루기 

위해 합리적인 선택해야만 한다. 독립적으로 이루어진 여러 

평가들 중에서 실제 기후변화에 어떤 것이 더 가까운지를 

정량적으로 판단하는 것은 어렵다. 이는 거의 대부분 역사적

인 관측망이 충분하지 않다는 것에 기인하며, 따라서 미래 

관측망을 설계할 때 기준이 되는 존데 지상관측망이 필요하

다는 것을 지적하고 있다. Karl et al.(2006)은 이런 점을 포

괄적으로 검토하였다.

3.4.1.1 라디오존데

3차 평가보고서 이후 라디오존데 온도 자료의 품질을 높

이기 위해 상당한 노력을 기울였다(부록 3.B.5.1 참조). 특히 

70년동안(1940년대부터 20000년대까지) 관측기기나 절차가 
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그림 3.16. MSU 위성관측과 그 도함수, 그리고 라디오존데와 재분석자료에 사용된 층을 나타내기 위한 연직 가중함수(회색). 오른쪽 그림은 열대
(왼쪽)부터 고위도(오른쪽)까지 대류권계면(대류권과 성층권을 나누는)의 변화를 나타냄. 네번째 패널은 성층권 하부에서 T4를 나타내며, 세번째 
패널은 T2, 두번째 패널은 T2와 T4를 결합함으로써 대류권을 보여줌(Fu et al., 2004a) 그러고 첫번째 패널은 UAH로부터 대류권 하층까지 T2LT
를 보여주고 있음. Karl et al.(2006) 인용. 

발달함에 따라 라디오존데 기록에 인위적으로 발생한 변화

를 줄이는 것을 목적으로 하였다(Free and Seidel, 2005; 

Thorne et al., 2005a; Karl et al., 2006). 몇개의 보정방법을 

같은 라디오존데 관측소 자료에 적용해 보면 서로 전혀 다

른 결과를 보여준다(Free et al., 2002). 한가지 접근방법은 

라디오존데 내에서 열전달 역학을 이용하는 것인데, 위성 온

도자료를 가지고 검증해보면 결과가 그다지 좋지 않다. 또 

다른 방법은 위성자료(HadRT(Hadley Centre Radiosonde 

Temperature Data Set); Parker et al., 1997)와 비교하는 것인

데, 위성관측기간이 짧고 사용할 수 있는 메타데이터도 많지 

않아 자료의 공간일치성이 좋지 않다. 5개 라디오존데자료

를 가지고 포괄적으로 상호비교해보면(Seidel et al., 2004) 

ENSO나 준 2년주기 진동(QBO, Quasi‐Biennial Oscillation), 

화산분출과 같은 짧은 주기 변동의 경우 상당히 일치하는 

결과를 보여주고 있지만 장기간의 증감경향에서는 결과가 

서로 일치하지 않는다. 

3차 평가보고서 이후 새로운 보정자료를 만들기 위해서 

몇몇 방법들이 사용되었다. Lanzante‐Klein‐Seidel(LKS; Lanzante 

et al., 2003a,b) 자료는 87개의 관측소를 신중하게 선택하여 

만들었으며, 자료 전기간에 대해 주관적으로 유도한 편이 보

정법을 사용하였으나 자료는 1997년까지 밖에 없다. 이 자료

는 IGRA(Integrated Global Radiosonde Archive, Durre et 

al., 2006)을 사용하여 업데이트 되었는데 1997년 이후는 다

른 편이 보정법(Free et al., 2004b)을 적용하여 

RATPAC(Radiosonde Atmospheric Temperature Products for 

Assessing Climate)이라는 새로운 자료세트를 만들었다. 다른 

새로운 자료세트로 HadAT2(Hadley Centre Atmospheric 

Temperature Data Set Version 2, HadRT의 다음버전)가 있는

데 이 자료는 시공간 일치성을 확복하기 위하여 이웃지점과 

비교하는 방법을 사용하였다. 세번째 방법은(Haimberger, 

2005) 라디오존데 자료의 비균질성을 찾아내고 이를 감소시

키기 위해 자료동화하는 동안 계산된 편이 보정값을 모델 

재분석자료에 적용하는 방법이다. 이 방법은 다른 편이된 자

료 혹은 모델 편이로 인해 자료가 오염될 위험이 있음에도 

불구하고 이 방법으로 보정된 결과는 다른 방법에 의해 보

정된 자료와 잘 일치한다. Angell(2003)은 자료를 보정하는 

것보다는 라디오존데 자료에서 품질이 안좋은 몇몇 열대지

점들을 빼버림으로써 오히려 자료의 품질을 높이고자 하였다.

균질한 자료를 만들어내고자 하는 노력에도 불구하고 라

디오존데 자료를 분석해 보면 여전히 상당한 문제가 남아있
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다. Sherwood et al.(2005)는 보정되지 않은 라디오존데 자료

의 일변화가 상당히 변하고 있음을 발견하였다. 이러한 변화

는 아마도 관측센서와 복사 오류 보정법이 향상되었기 때문

일 것이다. 그들은 또한 1971년 이전에 존데 기온은 야간의 

기온에 비해 상대적으로 낮동안에 온난화 되는 경향을 발견

하였는데 이는 실제로 그렇지 않고 1979년부터 1999년 사이

에는 낮 기온이 내려가는 경향도 이 역시 실제로 그렇지 않

다. 아마도 위성관측이 시작된 이후(1978년 이래) 존데 기온

이 떨어지는 거짓 변화경향이 나타난 것으로 보이며, 전지구

적으로 10년동안 0.1도씩 떨어진다. 이러한 거짓 냉각현상은 

열대지방에서 가장 크며(850hPa에서 300 hPa 사이에서 10년

동안 0.16도씩 떨어짐) 북반구 중위도에서 가장 온도가 적게 

떨어진다(0.04도/10년). Randel and Wu(2006)은 MSU 자료를 

사용하여 LKS와 RATPAC 라디오존데 자료에서도 여전히 

열대 성층권과 대류권 상부에서 관측기기와 복사 보정법의 

변화에 기인한 냉각 편이가 있음을 보였다. 그들은 또한 낮

뿐만 아니라 밤에도 문제가 있어 밤에도 이러한 음의 편이

가 존재함을 인지하였다. 그러나 몇몇 관측지점에서는 오히

려 양의 편이를 보이기도 한다(Christy and Spencer, 2005).

라디오존데 자료는 육상에만 한정되어 있어 열대와 남반

구에서는 거의 관측자료가 존재하지 않는다. 따라서 전지구

에 대한 평가는 라디오존데 자료가 존재하는 지역에 한해서

만 이루어지므로 상당한 불확실성이 있게 된다(Hurrell et 

al., 2000; Agudelo and Curry, 2004). 그리고 관측망이 좁아

진다 하여도‐여전히 해양지역은 제외될 것이므로‐ 더 신뢰할

만한 전지구 변화경향을 생산해 내지는 못할 것이다(Free 

and Seidel, 2005). 라디오존데 기록은 지역적으로는 1940년

대부터 시작하였으며 약 1958년 이후부터는 거의 전지구에

서 자료를 생산한다는 장점이 있다. 라디오존데 자료는 대류

권과 성층권 하부를 감시하고 있으며, 다음 절에서 분석에 

사용한 층은 그림 3.16에 나타내었다. 라디오존데 자료를 기

반으로 하는 전지구 평균 기온 평가는 그림 3.17에서 주어졌

으며 나중에 제시할 것이다. 

3.4.1.2 위성 마이크로 사운더(MSU, Microwave Sounding 

Unit) 기록

3.4.1.2.1 위성의 가능성과 도전 요약

위성에 탑재된 마이크로 사운더(microwave sounder)는 마

이크로파 배출(복사)을 측정함으로써 대기의 두꺼운 층들의 

온도를 측정한다. 마이크로파 배출은 60GHz 근처의 복잡한 

배출선 중에서 산소분자 배출선의 열적상태에 비례한다. 

60GHz 근처의 여러 주파수에서 관측을 하면 여러 대기 층

을 뽑아낼 수 있다. 7개의 측기로 구성된 MSU는 1978년 후

반부터 관측을 시작하였다. 1998년 중반부터는 좀 더 진보된 

MSU로 관측을 수행하였다. 마이크로 사운더는 때때로 액체

상태의 물방울을 많이 포함하고 있는 강수나 구름의 영향을 

받기는 하지만 적외선 사운더와 달리 구름의 영향을 거의 

받지 않는 편이다. 그림 3.16은 대류권 하부(T2LT), 대류권, 

MSU 채널 2(T2), 채널 4(성층권 하부, T4) 층을 보여주고 

있다.

라디오존데와 비교하였을 때 위성관측의 주된 이점은 며

칠마다 한 번씩 전지구를 관측할 수 있다는 것이다. 그러나 

라디오존데와 마찬가지로, 여러 위성으로부터 나온 자료를 

함께 연결해서 사용해야 하므로 기후 평가를 위해서 시간상 

연속성을 확보하는 것이 문제이다. 자료를 합치는 과정에서 

많은 오류의 원인을 정확하게 설명하여야만 한다. 오류들 중 

가장 중요한 것은(1) 위성들 사이의 offset in calibration(2) 

orbital decay and drift, 이와 관련하여 특정한 지역에서 측정

이 이루어지는 시간이 장기간에 걸쳐 변함으로써 관측된 대

기 기온의 일변화가 조금씩 변하게 됨(3) 위성 calibration의 

변화, 이는 위성에 내장된 교정하고자 하는 대상의 온도와 

관련되어 있음. 교정 대상의 온도는 또한 위성이 매일매일 

조금씩 편류함에 따라 변하므로 위성 calibration과 매일 편

류되는 것의 관계가 서로 뒤엉켜 있다(Fu and Johanson, 

2005). 서로 다른 연구자들이 이런 구조적인 오류들 혹은 다

른 오류들을 찾아내고 보정하기 위하여 다양한 방법들을 사

용하여 왔다(Thorne et al., 2005b). 

3.4.1.2.2 3차 평가보고서 이후 진척사항

3차 평가보고서 이후 위성에서 관측된 대기 온도를 분석

하는 방법에 있어 몇 가지 중요한 발전이 있었다. 가지고 있

는 자료를 자세히 조사하고 문제를 찾아낸 뒤 다음에 묘사

한 것처럼 새로운 버전의 자료를 만들어 냈다. 전구 재분석

자료뿐만 아니라 MSU 관측을 통해 많은 새로운 자료들이 

만들어졌다(3.4.1.3절 참조). 게다가 여러 채널에서 나온 

MSU 자료를 통계적으로 접목시켜 대류권 기록에 포함되어 

있는 성층권의 영향을 최소화시키는 새로운 방법도 등장하

였다(Fu et al., 2004a,b; Fu and Johanson, 2004, 2005). 이러

한 새로운 자료들과 새로운 분석방법은 매우 중요하다. 왜냐

하면 이는 위성자료로 만든 기온자료의 변화 경향에 포함되

어 있는 불확실성, 즉 시간적으로 일치하는 자료를 만들기 

위해 사용된 여러 방법들 때문에 발생하는 불확실성을 추정

할 수 있게 해주기 때문이다. 

UAH(University of Alabama in Huntsville, Christy et al., 

2000; 2003)와 RSS(Remote Sensing Systems, Mears et al., 

2003; Mears and Wentz, 2005)에서 MSU 채널 2와 4를 분석
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그림 3.17. 관측된 지면과 상층 기온편차(℃)(A) 성층권 하부 T4,(B) 대
류권 T2,(C) UAH, RSS와 VG2 MSU 위성 분석, UKMI HadAT, 

NOAA RATPAC 라디오존데 자료에서 분석한 대류권하부 T2LT,(D) 

NOAA, NASA/GISS, UKMO/CRU(HadCRUT2v)로부터 나온 지상관
측자료. 모든 시계열은 1979~1997년 사이를 7년 이동평균한 값에 대한 
월평균 편차임. 주요 화산폭발은 수직 푸른 점선으로 표시함. Karl et 
al.(2006) 인용.

하였다. 채널 2는 또한 Vinnikov and Grody(2003; version 1‐
VG1)에서도 분석하였으며 지금은 Grody et al.(2004)와 

Vinnikov et al.(2006; version 2‐VG2)에서 대신 분석하고 있

다. MSU 채널 2(T2)는 대기의 두꺼운 층을 측정하는데 대략 

대류권에서 75%~80%정도 신호가 들어오고 성층권 하부에

서 15%정도 신호가 들어오며 나머지 5%~10%는 지표로부터 

들어오는 신호이다. MSU 채널 4(T4)는 성층권 하부 온도에 

가장 민감하다(그림 3.16).

MSU 기록으로부터 구한 전구 시계열은 그림 3.17에 나타

내었으며, 전지구 변화경향은 그림 3.18에서 보여주고 있다. 

1979년부터 2004년 사이 전지구적으로 성층권에서 10년에 ‐
0.32℃에서 ‐0.47℃ 정도 냉각이 일어나고 있으며(T4), 대류

권에서는 10년에 0.04℃에서 0.20℃ 정도 온도가 올라가고 

있다(T2). 위성들 사이의 calibration과 merging 기술의 차이, 

위성궤도, 일주기(diurnal cycle)의 변화, hot‐point calibration 

temperature를 보정방법의 차이 때문에 T2 변화경향의 범위

가 넓게 나타난다(Christy et al., 2003; Mears et al., 2003; 

Christy and Norris, 2004; Grody et al., 2004; Fu and 

Johanson, 2005; Mears and Wentz, 2005; Vinnikov et al., 

2006).

T2의 경우 RSS 자료는 대류권에서 UAH 자료보다 10년에 

0.1℃ 이상 더 증가하는 결과를 보여주고 있다(그림 3.18). 

이러한 차이는 대부분 calibration target effect의 요소를 결정

하는데 사용한 자료량의 차이에서 기인한다. Mears et 

al.(2003)은 UAH 자료를 분석하여 NOAA‐9 위성(1985‐1987)

을 위한 파라미터를 만들어 냈는데 그 값은 물리적인 한계

를 벗어난 것이었다. 따라서 NOAA‐9 위성에 탑재된 기기 

하나의 calibration 파라미터 값들의 큰 차이가 UAH와 RSS

의 T2 변화경향 사이의 차이를 만드는 주된 이유가 된다. 차

이를 만드는 또 다른 이유는 서로 다른 위성자료들을 합치

는 방법의 차이, 관측시간에 따른 치우침 현상을 보정하는 

방법의 차이, 특히 NOAA‐11 위성(Mears et al., 2003; 

Christy and Norris, 2004)의 경우에 해당하며, 그리고 hot‐
point 온도를 보정하는 보정하는 방법의 차이(Grody et al., 

2004; Fu and Johanson, 2005)에서 기인한다. 열대지방에서 

이러한 요인들로 인해 T2 변화경향에서 1987년 이후로 10년

에 약 0.07℃의 차이가 생기며, 위성이 교체되는 시기인 

1992년과 1995년에 불연속점이 생긴다(Fu and Johanson, 

2005). Grody et al.(2004)와 Vinnikov et al.(2006)(VG2)의 T2 

자료는 대류권에서 RSS 자료보다도 약간 더 따뜻한 경향을 

보인다(그림 3.18). 

RSS T4는 UAH보다 10년에 약 0.1℃정도 온도가 덜 떨어

지고 있기는 하지만(그림 3.18), 두 자료 모두 1979년 이후 

성층권은 온도가 많이 떨어지고 있다는 것을 보여주고 있다. 

T2 시그널의 15% 정도는 성층권 하부에서 나오는 것이기 때

문에 성층권 하부의 냉각현상은 T2가 보여주는 대류권 온난

화 경향이 실제보다 적게 측정되었음을 나타낸다. T2와 T4

를 가중치를 두어 합치면 그 효과는 크게 감소한다(Fu et 

al., 2004a; 그림 3.16). 전지구 평균기온을 구하는 기술은 성

층권 하부에는 작은 음의 가중치를 주는 것인데 연직방향의 

일관성을 위해 주변에 이를 보상하기 위해 작은 양의 가중

치도 주며, 그리고 난 뒤 중요한 것은 적분이다(Fu and 

Johanson, 2004). 1979년부터 2001년까지 성층권이 T2의 변

화경향에 미친 영향은 약 ‐0.08℃/10년이다. 이 기술의 문제

는(Tett and Thorne, 2004) 열대지방에 적용했을 때 더 분명

하게 해석된다는 것이다(Fu et al., 2004b). 모델 바이어스가 

성층권의 냉각현상을 묘사하는데 영향을 미칠 수도 있지만, 

이 기술은 또한 모델 결과에도 잘 적용할 수 있다(Gillett et 

al., 2004; Kiehl et al., 2005). 좀 더 발전하여 1987년 이후 

자료에 대해 T2, MSU, 채널 3(T3), T4에 가중치를 주어 합
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그림 3.18. 전구(위)와 열대지방(20°N~20°S: 아래)에서 1979년부터 
2004년 사이 기온의 선형변화경향(℃/10년). MSU T4 채널(첫째줄), 
T2 채널 혹은 라디오존데와 재분석자료와 동등한 자료(둘째줄), T2를 
사용한 대류권(세번째 줄), T4는 성층권의 영향을 통계적으로 제거하
는데 사용됨(Fu et al., 2004a). UAH 연직자료를 사용한 대류권 하부
(네번째 줄). 지료에서의 기온의 선형변화경향(마지막 줄). 지표자료는 
NOAA/NCDC(녹색), NASA/GISS(푸른색), HadCRUT2v(하늘색)의 자
료임. 위성자료는 UAH(주황색), RSS(진한 붉은색), VG2(자홍색) 자료
이고, 라디오존데 자료는 NOAA RATPAC(갈색), HadAT2(연두색)이
며, 대기 재분석자료는 NRA(붉은색)과 ERA‐40(청록색) 자료임. 오류 
막대는 5~95% 신뢰구간을 의미하며, 자기상관관계를 제거한 시계열을 
샘플링하여 구함. 여기서 신뢰한도 ‐1을 초과하는 값은 제거하였음. 
ERA‐40자료의 변화경향은 1979년부터 2002년 8월까지의 자료만 사용하
였음. Karl et al.(2006; D. Seidel courtesy of J. Lanzante; and J. 
Christy)의 자료임.

그림 3.19. 1979년부터 2005년까지 RSS 자료(Fu et al.(2004a)에서처
럼 보정한 T2와 T4를 기본으로 함)를 사용한 대류권 기온의 선형변화
경향(℃/10년). Q. Fu 제공.

친 후 열대지방에서 대류권 상층, 하층, 전체에 대한 시계열

을 만들기도 하였다(Fu and Johanson, 2005).

다른 각도에서 T2를 측정함으로써 UAH 그룹은 대류권 

하층과 중층에 가중치를 주어 업데이트된 자료, T2LT를 만들

었다(Christy et al., 2003). 이 과정은 대류권 기온의 장기간 

변화에서 성층권의 영향을 제거하는 효과를 보이고 있지만, 

orbital decay에 대한 보상이 필요하다거나 두개의 큰 값들 

사이의 작은 잔차를 계산해야 한다는 등의 논란으로 인해 

불확실성이 존재한다(Wentz and Schabel, 1998). T2LT은 지

면에서의 시그널이 크므로 역설적으로 해빙의 변화를 포함

해서 지면 방사율의 영향을 받는다(Swanson, 2003). Fu and 

Jonhanson(2005)은 T2LT의 변화경향이 지면, T2, T4에서의 

변화경향뿐만 아니라 UAH 자료와도 물리적으로 일치하지 

않음을 발견하였다. 이러한 기온의 변화경향에서의 바이어

스는 위성이 적도를 지나가는 순간에 표류하는 기간 때문인

데 이는 calibration target 온도와 일변화에 큰 변화를 일으킨

다. Mears and Wentz(2005)는 위성 표류 때문에 생기는 일변

화를 보정함으로 해서 UAH자료가 열대지방에서 잘못된 부

호를 보인다는 것을 발견하였다. 보정을 한 뒤(버전 5.2; 

Christy and Spencer, 2005) 반영하여 그림 3.18에 나타내었

지만 열대지방에서의 변화경향은 여전히 대류권(T2와 T4를 

사용)과 지표에서의 변화경향보다 대부분의 기간에서 작게 

나타난다. Mears and Wentz(2005)는 새롭게 자신들의 T2LT

를 계산하였으며 그 결과 T2LT의 변화경향이 UAH보다 0.

1℃/10년 더 크다는 것을 발견하였다. 1987년 이후 MSU 채

널 3을 사용할 수 있게 되었을 때 Fu and Johanson(2005)는 

RSS 자료를 사용하여 열대지방에서 고도에 따라 기온이 증

가하는 경향이 있음을 보였다.

대류권 라디오존데 관측지점 자료를 위성자료와 비교해 

보면(Christy and Norris, 2004) 상당히 다르게 나타나 UAH 

위성자료와 라디오존데 자료의 제곱근 평균 차이는 상당하

다(Hurrell et al., 2000). Christy and Norris(2004)가 라디오존

데 기온 변화경향과 UAH 기온 변화경향의 중간값이 잘 일

치함을 보였음에도 불구하고, 균질하지 않은 라디오존데 자

료(Sherwood et al., 2005) 심지어는 균질한 라디오존데 자료

(Randel and Wu, 2006)에서 발견되는 가상의 냉각에 의해 

이러한 차이가 발생하는 것으로 보인다(3.4.1.1절 참조). 성

층권에서 라디오존데 기온의 변화경향은 MSU 자료, 특히 

RSS 자료와 비교하였을 때 더욱 반대가 된다. 이는 존데의 

변화와 복사 보정 처리과정 때문인 것으로 보인다(Randel 

and Wu, 2006).

1979년부터 2004년까지 대류권 기온의 선형변화경향의 지
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리학적인 특성(그림 3.19)은 정성적으로 보았을 때 RSS나 

UAH MSU 자료가 비슷하게 나타난다. 두 자료 모두 북반구 

대부분 지역에서 온난화 경향을 보이지만 UAH 자료는 열대 

태평양 지역에서 냉각현상을 보인다. 그리고 45°S 남쪽지역

에서도 변화경향이 서로 차이를 보이는데 UAH 자료가 RSS 

보다 더 기온이 많이 떨어진다.

3.4.1.3 재분석

3차 평가보고서 이후 완성된 전지구 재분석자료 ERA‐
40(Uppala et al., 2005)는 1957년 9월부터 2002년 8월까지로 

확장되었다. 재분석은 현업 수치예보로부터 전지구 분석을 

할 때 발생하는 것과 같은 기후 기록의 오염이 발생하지 않

도록 분석시스템이 변하지 않게 설계되었다. 이는 몇몇 관측

시스템에서의 변화는 보상해 주지만 모든 변화에 따른 영향

을 다 보완해 주는 것은 아니다. 위성자료동화를 사용해서 

더 먼저 만들어진 NRA과 다르게 ERA‐40은 MSU 자료를 포

함하여 바이어스를 보정한 복사(radiance) 자료를 동화하였

다(Harris and Kelly, 2001; Uppala et al., 2005). 그리고 자료

동화과정 그 자체는 위성궤도 표류와 고도의 변화 때문에 

수행한다. 이 요소들은 기후연구를 위해 MSU 복사 자료를 

직접 처리과정에 언급되어야만 한다(예를 들어, Christy et 

al., 2003; Mears et al., 2003; Mears and Wentz, 2005). 내재

된 calibration 바이어스는 다른 자료에 미치는 영향을 통해 

간접적으로 다루어진다. 바어어스를 보정했음에도 불구하고 

바이어스 보정과정에서 생기는 잔차 문제 때문에 ERA‐40 

자료가 보여주는 대기 기온의 장주기 변동에 대한 신뢰성이 

떨어진다.

ERA‐40자료의 큰 규모 지표 기온에서 보여주는 변화경향

과 장주기 변동 그리고 Jones and Moberg(2003)이 분석한 기

후관측소 월평균 자료가 보여주는 변화경향과 장주기 변동

은 일반적으로 1970년대 후반이후로는 서로 잘 일치한다

(3.2.2.1절 참조). ERA‐40 자료의 기온은 이 기간 행성 경계

층에서 꽤 일관성을 가지고 변하는데, 지표와 고층관측자료

가 충분한 지역에서는 더 앞선 기간에서도 이러한 일관성 

있는 변동을 보인다(Simmons et al., 2004).

처리된 MSU 층온도를 ERA‐40 자료와 비교하였다(Santer 

et al., 2004). 두꺼운 층을 사용한 MSU 층온도는 대류권에 

근접한 고도에서 ERA‐40 자료와 완전히 다른 변화경향을 

보인다. 위성관측을 시작하기 이전에는 상대적으로 대류권 

온도가 낮은 값을 보이는데 이는 남반구 중위도에서 라디오

존데 자료가 부족하기 때문이며 또한 자료동화 모델의 cold 

바이어스 때문이다. 따라서 자료동화 모델은 재분석하는 전

기간에 대한 대류권 온난화 경향을 너무 크게 모의한다

(Bengtsson et al., 2004; Simmons et al., 2004; Karl et al., 

2006). ERA‐40은 또한 1970년대 이후로 열대와 아열대 지방 

대부분의 대류권 중층에서 냉각현상을 보인다. 이는 분명히 

위성관측 초기에 분석에서 보이는 warm bias 때문이다.

ERA‐40 자료를 가지고 대류권 기온 변화경향의 공간분포

를 살펴보면 이는 그림 3.19와 비슷하다. 45°S 남쪽은 다른 

패턴을 보이기는 하지만 북반구는 온난화는 유사하다. 45°S 

이남에서의 차이는 눈과 지표 얼음에 의한 지표 방사율 편

차에 의한 것이라는 분석이 있기도 했지만(Swanson, 2003) 

완전하게 원인이 밝혀진 것은 아니다. 남반구 고위도에서 

ERA‐40 자료는 1979년부터 2001년 사이 JJA에 매우 큰 온난

화 경향을 보이는데 이는 남극 라디오존데 자료와도 잘 일

치하는 결과이다(Turner et al., 2006). 성층권에서 대규모로 

냉각현상이 있는 것은 ERA‐40자료나 MSU 자료나 모두 동

일하다(Santer et al., 2004). 그렇지만 ERA‐40 자료가 냉각현

상이 완화되는 위성관측 초기에 성층권 하부에서 라디오존

데 자료보다 상대적으로 더 냉각하는 현상을 보인다. 3.5절

은 이러한 기온의 변화경향이 대기 순환의 변화와 어떻게 

관련되어 있는지를 보여준다.

3.4.1.4 대류권계면

대류권계면은 성층권과 대류권을 나누는 경계로 일반적으

로 기온의 연직 변화가 가장 작은 고도이다. 대류권계면의 

높이는 대류권과 성층권 양쪽의 열적 균형에 의해 영향을 

받는다. 예를 들어, 화산에 의한 에어러솔의 증가로 복사를 

흡수하여 성층권 기온이 올라갔을 때 대류권계면은 낮아진

다. 반대로 대류권의 기온이 올라가면 성층권의 기온이 내려

갔을 때처럼 대류권계면의 고도가 높아진다. 대류권 기온이 

상승하는 경우는 온실가스 농도의 증가하거나 성층권 오존

량이 줄어지는 경우이다. 따라서 대류권계면 높이의 변화는 

기후에 인간이 미치는 영향을 나타내주는 지표가 될 수 있

다. NRA 자료는 경년변동을 분석하는데는 매우 유용하지만 

기온의 변화경향 분석에서는 부정확한 결과를 보여주기 때

문에 대류권계면 높이의 변화경향을 분석하는데는 사용하지 

않았다(Randel et al., 2000). ERA‐40 자료에서 1979년부터 

2001년 사이 대류권계면의 높이는 거의 200m(전지구 평균) 

상승하였다. 이는 부분적으로는 대류권의 온난화와 성층권

의 냉각때문이다(Santer et al., 2004). UAH 자료와 RSS 위성 

MSU 자료에서(3.4.1.2절 참조) 대기 기온의 변화는 NRA 자

료보다는 ERA‐40자료와 더 높은 상관성을 보인다. 이는 

ERA‐40자료와 위성자료의 품질이 향상되었음을 나타내는 

것이다. Santer et al.(2004)의 연구결과는 20세기 들어 최근 

40년 동안 대류권의 온도는 올라가고 하부 성층권의 온도는 
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감소했음을 보여주었으며, 또한 대기 기온의 이러한 변화가 

대류권계면의 고도를 높이고 있음을 보여주고 있다. Randel 

et al.(2000), Seidel et al.(2001), Highwood et al.(2000)에서 

라디오존데 자료를 분석한 결과도 또한 열대지방 대류권계

면의 고도가 높아지고 있음을 보여주고 있다.

3.4.1.5 지표 기온과의 합성 및 비교

그림 3.17은 라디오존데와 위성 전지구 시계열을 보여주

고 있으며, 그림 3.18은 1979년부터 2004년까지 전지구와 열

대지역(20°N~20°S)을 평균한 선형변화경향을 종합하여 보

여주고 있다. 지표에서의 값은 NOAA(NCDC), NASA(GISS), 

UKMO/CRU(HadCRUT2v) 자료와 NRA와 ERA‐40 재분석 

자료이다. 성층권하부에서는 T2LT, T2, T4와 관련하여 증가

하는 경향을 보이며, Fu et al.(2004a)에서처럼 T2와 T4를 선

형적으로 합하면 대류권 전체의 선형변화경향을 더 잘 나타

낼 수 있다. 재분석자료와 함께 UAH, RSS, VG2에서 위성

을 기반으로 한 방법들로부터 얻은 자료를 HadAT2, 

RATPAC에서 라디오존데 자료로 계산한 변화경향과 함께 

비교하였다. ERA‐40 자료만이 2002년 8월까지 사용할 수 있

으며, VG2자료는 T2만 사용할 수 있다. 여기서 제시한 오차

막대는 5%~95% 신뢰한계로 제한된 자료로 인한 샘플링 개

수와 관련되어 있으며, 허용오차는 자유도를 계산할 때 시간

에 대한 자기상관계수를 위해 사용된다. 그러나 오차막대는 

샘플링에 있어 공간적인 불확실성은 포함하고 있지 않는데, 

이는 노이즈에 의해 분산을 증가시킨다. 노이즈는 일반적으

로 시간에 따른 자기상관계수를 낮추고, 시간 샘플링의 오차

막대를 줄어들게 한다. 이 때문에 RATPAC의 오차막대의 

길이가 종종 다른 것들에 비해 작다. 5%~95% 신뢰한계에서 

약 0.08℃ 정도를 차지하는 구조적이고 내부적인 오차의 원

인(Mears and Wentz, 2005; 부록 3.B.5 참조)은 여기서 명백

하게 설명할 수 없다. 구조적인 불확실성과 파라미터 오차는

(Thorne et al., 2005b) 일반적인 기후변동으로 설명한 뒤 서

로 다른 자료들 사이의 차이를 반영한 것이다. 그리고 이러

한 불확실성과 오차는 Fu and Johanson(2005: 또한 Karl et 

al., 2006 참조)의 RSS와 UAH의 T2를 비교한 것처럼 서로 

다른 시계열을 사용함으로써 더 잘 나타낼 수 있다.

그럼 3.17에서 가장 인상적인 것은 전반적으로 자료들이 

서로 상당히 잘 일치한다는 것이다. 특히 경년변동하는 타이

밍과 크기가 서로 잘 일치한다. 또한 지표에서 가장 잘 일치

하며, 대류권 전체에서도 HadAT2자료가 1970년대에 값이 

좀 작은 것을 제외하면 2개의 라디오존데로부터 나온 자료

조차도 논리적으로 잘 일치한다. 성층권 하부에서도 모든 자

료들이 그림에서 나타낸 화산분출 시에 나타난 온난화와 주

요 변동을 잘 보여주고 있다. 성층권 하부에서 1963년 이전 

라디오존데 자료는 자료 개수가 많지 않아 차이가 난다. 또

한 대략 1992년 이후 모든 자료들 사이에서도 약간의 차이

를 보이는데 라디오존데 자료가 위성 온도자료보다 더 낮게 

나타난다. 선형변화경향을 구할 때 이러한 상대적으로 작은 

차이가 강조되어 나타나는 경향이 있다.

장기간의 선형변화경향은 종종 실제 변화를 잘 나타내지 

못하곤 한다(Seidel and Lanzante, 2004; Thorne et al., 

2005a,b); 다른 분석방법을 통해 1976‐1977년 갑작스런 기후

레짐변이(Trenberth, 1990), 큰 화산분출이 일어난 2년 뒤 나

타나는 주기적인 성층권 승온과 대류권 기온 하강과 같은 

것을 고려해야 한다. 따라서 화산분출이후 성층권 기온상승

이 매우 커서 성층권 하부에서 선형변화경향의 신뢰한계는

(그림 3.18) 매우 크다. 대류권에서는 전지구보다 열대지방

만 보았을 때 신뢰한계가 더 넓은데 이는 ENSO와 관련해서 

열대지방의 경년변동이 더 크기 때문이다.

라디오존데, 위성관측자료와 재분석 자료는 모두 1979년 

이후로 성층권 기온이 내려가고 있다는 것을 보여준다(그림 

3.17과 3.18). 그 중 라디오존데 자료는 기기의 변경이나 자

료처리방법(예를 들어, 복사 보정법; Lanzante et al., 2003b, 

Sherwood et al., 2005, Randel and Wu, 2006)의 변경으로 인

해 그리고 더 강해진 풍선으로 냉각되는 현상을 관측할 수 

있는 자료를 더 많이 확보하게 됨으로써(Parker and Cox, 

1995) 과도하게 냉각되는 결과를 보여주고 있기는 하다. 성

층권은 냉각되고 있으며 T2 중 약 15% 정도는 성층권에서 

나오는 것이기 때문에 대류권의 온도 증가는 T2 신호가 보

여주는 것보다 더 클 것임이 분명하다. 따라서 T2에 포함된 

성층권의 영향을 고려하여 보정한 대류권 자료는 모든 경우

에 T2가 보여주는 것보다 온도가 더 증가하는 것으로 나타

났다. 그 차이는 ERA‐40 자료의 경우 약 0.06℃/10년에서부

터 라디오존데와 NRA 자료의 경우 0.09℃/10년 정도까지의 

범위를 갖는다. UAH와 RSS 의 경우 차이가 0.07℃/10년 정

도이다.

NRA 자료는 대류권에서의 온난화 경향이 가장 약하다. 

그렇지만 ERA‐40과 다르게 NRA 자료는 온실가스 농도의 

증가를 포함하고 있지 않다(Trenberth, 2004). 온실가스의 증

가는 복사강제력과 적외선 영역에서 위성 retrievals에 오류

를 만들기 때문에 기온의 변화경향을 믿을 수 없게 만들기 

때문이다(Randel et al., 2000). 실제로 고산지대에 있는 관측

소에서의 변화경향은 그 근처 NRA자료의 자유대기온도보다 

훨씬 크게 증가한다(Pepin and Seidel, 2005). 이 자료들은 

1979년 이래로 전구와 열대지방 대류권 기온의 변화경향이 

지면에서의 변화경향과 유사하다는 것을 보여준다. RSS와 
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VG2에서 유추한 자료의 경우는 지면보다 대류권에서 온난

화 경향이 더 크다. 반대로 UAH와 라디오존데 자료는 지면

이 대류권보다 온난화 경향이 더 크게 나타나는데 이 자료

들은 위에서 언급했듯이 상당히 불완전해지기 쉽다. RSS 자

료의 경우 열대지방에서 특히 1987년 이래로 온난화 경향이 

매우 큰데, 이러한 온난화 경향은 T2, T3, T4 자료를 바탕으

로 계산해 보면 대류권에서 고도가 높을수록 더 커진다(Fu 

and Johanson, 2005). 이론적으로 생각해 보았을 때 열대지

방에서 고도에 따라서 기온편차가 점점 커지는 것은 라디오

존데, RSS, UAH, 모델 자료(Santer et al., 2005)자료에서 나

타나는 경년변동(ENSO) 때문이다. 그렇지만 라디오존데와 

UAH 자료의 변화경향은 이를 뒷받침해주지는 않는다.

1979년 이래로 전지구 평균 변화경향은 많은 지역적인 차

이를 무시한 것이다. 특히 겨울철에 기온의 변화경향이 더 

큰 것은 북반구 상층보다는 지면에서 나타나는 현상이다

(Karl et al., 2006)(그림 3.9와 3.10, FAQ 3.1의 그림1 참조). 

이는 대류권 전반적으로는 거의 시그널이 나타나지 않는 겨

울철 기온의 얇은 역전층과 매우 안정된 지표층이 약해지는 

것과 관련되어 있다. 이러한 변화는 지면 바람과 대류 순환

의 변화와도 관련되어 있다(3.6.4절 참조).

요약하자면, 1958년 이래로 라디오존데에서 계산된 전지

구와 열대지방 대류권의 온난화는 지면 온난화 경향보다 약

간 더 크다(그림 3.17과 Karl et al., 2006). 1976년 기후레짐

전이는 지면 온난화보다는 대류권 온난화를 더 크게 만든 

것으로 보인다(그림 3.17); 이러한 기후변동으로 인해 1979

년 이래로 지면과 대류권 기온 사이의 변화경향 차이가 그

다지 놀라워 보이지는 않는다. 1979년 이후에도 전지구와 열

대 대류권은 계속 온난화 경향을 보이지만 대류권이 지표보

다 온도 변화경향이 더 큰지는 확실하지 않다. 왜냐하면 대

류권 온도변화경향 크기의 범위가 넓어 지표의 온난화 변화

경향보다 크기도 하고 작기도 하기 때문이다. 그림 3.18에서 

볼 수 있듯이 1979년 이래로 지구 지표기온의 변화경향 범

위는(서로 다른 자료 때문인데 재분석 자료는 포함되지 않은 

것임) 0.16℃/10년부터 0.18℃/10년이며, MSU 자료로부터 

계산된 대류권 기온변화경향의 범위는 0.12℃/10년부터 0.1

9℃/10년 정도이다. 지표기온의 변화경향은 해양보다 지표

에서 더 크기 때문에 변화경향은 더 복잡해진다. T2 기록에 

포함되어 있는 성층권 냉각의 효과를 보상해 주는 것은(약 

0.08℃/10년 정도의 냉각효과가 포함됨) 매우 중요하다. 그

렇지만 선형변화경향은 성층권과 대류권의 모든 고도에서 

변화경향을 나타내기에 부족하다. 상대적인 변화경향이 작

아서 기록들 사이의 차이를 두드러지게 하지만, 전반적인 전

지구적 변동은 모든 자료들에서 유사하게 나타난다. 관측방

법이나 분석방법이 적절하지 못하면 구조적인 불확실성이 

발생한다. 이러한 불확실성이 지표와 대류권 기온 변화경향

의 차이를 만드는데 일정정도 기여하고 있으므로 이를 지속

적으로 보완하고 있다. 1979년 이후 대류권계면 고도의 변화

는 대류권의 온난화와 성층권의 냉각 현상과 잘 일치한다.

3.4.2 수증기

수증기는 중요한 기후변수이다. 대류권 하부에서 수증기

가 강수로 응결하여 잠열을 제공하며 잠열은 대류권에서 비

단열가열의 구조를 지배한다(Trenberth and Stepaniak, 

2003a,b). 수증기는 또한 대기에서 적외선을 투과하지 못하

게 하는 기체로 맑은 하늘에서 자연적으로 발생하는 온실효

과의 약 60%를 설명하며(Kiehl and Trenberth, 1997), 기후변

화를 모델링 하였을 때 가장 강한 양의 피드백 과정을 제공

하기도 한다(Held and Soden, 2000).

지표에서의 수증기는 19세기 후반부터 관측되어 왔지만 

1950년 이후 관측자료만이 기후변화연구를 하기에 적절한 

형태로 데이터베이스화 되어 있다. 지표 수증기 농도는 일반

적으로 수증기압, 이슬점온도, 혹은 상대습도의 형태로 기록

되어 왔다. 물리적 관계를 사용하여 이들 관측요소를 하나의 

형태에서 다른 형태로 전환하는 것이 가능하지만 이러한 변

환은 한순간의 값에 대해서만 정확하게 계산될 수 있다. 이

러한 습도변수들 사이의 물리적 관계들은 온도와 비선형적

으로 연관되어 있어 자료를 일평균, 월평균할 때마다 오류가 

누적된다. 해양지역에서는 약간 더 기간이 긴 자료가 있는

데, 이 ICOADS 자료 중에 이슬점 온도 자료가 포함되어 있

긴 하지만 1950년 이전 기간에 대해서는 거의 분석이 이루

어지지 않았다.

라디오존데 관측망은 대기에서 가장 긴 기간의 수증기 관

측자료를 제공하고 있는데, 1940년대 중반부터 자료가 존재

한다. 그러나 초기 라디오존데 센서는 중요한 관측 편이를 

포함하고 있으며 특히 대류권 상층에서 오차가 크다. 그리고 

시간이 흐름에 따라 관측기기가 변하는 것도 인위적인 불연

속점을 만들고 있다(예를 들어, Elliott et al., 2002). 결과적

으로 라디오존데에서 관측한 습도자료를 분석하는 것은 대

부분 500 hPa 이하 고도에서의 변화경향에 초점이 맞추어져 

있으며, 관측기기의 변화가 적어 믿을 수 있는 연직 습도자

료가 존재하는 기간과 관측지점에 한해서만 분석을 수행하

고 있다.

수증기에 대한 또다른 정보는 위성관측자료와 재분석자료

에서 얻을 수 있다. 위성관측은 거의 전지구에서의 습도 관

측자료를 제공하고 있으므로 라디오존데 자료가 적은 해양
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그림 3.20. 가강수량(단위면적 기둥의 총 수증기량)의 선형 변화경향
(%/10년)(위). 전지구 해양에 대해서 1988년부터 2004년 기간평균에 
대한 편차의 월평균 시계열과 선형 변화경향(아래). RSS SSM/I 자료
를 사용하였음(Trenberth et al.(2005a)로부터 업데이트됨)

과 라디오존데 자료의 신뢰성이 떨어지는 대류권 상층에서 

유용하다.

3.4.2.1 지표와 대류권 하부에서의 수증기

경계층에서의 습도는 대기에서 지표로 향하는 장파복사속

을 결정한다. 또한 대기가 태양복사를 직접 흡수하는 비율을 

설명해 주기도 한다. 3차 평가보고서는 북반구에서 지표 수

증기가 광범위한 지역에서 증가하고 있다고 보고하였다. 이

러한 변화경향은 미국(Robinson, 2000)과 1951년부터 1994년 

사이 중국(Wang and Gaffen, 2001)에서 비습, 특히 야간에 

관측된 비습 자료를 분석하여 나온 결과이다. 수증기 증가경

향은 지역적으로 계절적으로 다르며 일변화 패턴에서도 차

이를 보이는데 이는 어떤 관측 자료를 사용하였느냐에 따라 

결과가 매우 민감하다. Philipona et al.(2004)은 1995년부터 

2003년 사이 관측한 맑은 하늘 장파복사속을 분석하여 중유

럽에서 지표 수증기가 빠르게 증가하고 있다는 것을 밝혀내

었다. 후속연구(Philipona et al., 2005)에서는 중유럽에서 대

류권전체 수증기 변화가 지표 기온과 매우 밀접하게 관련되

어 있어, 습기가 증가하는 지역이 기온이 상승하고 습기가 

감소하는 지역에서 기온이 하강함을 보였다. Auer et 

al.(2007)은 중유럽에서 습기가 증가하는 경향이 있음을 분석

하였다. 그레이터알파인 지역의 도시 저지대나 전원 고지대 

모두에서 수증기압 시계열이 10년 주기, 100년 주기의 온난

화경향과 잘 일치함을 보인다. van Wijngaarden and 

Vincent(2005)는 장비 변화를 보정한 뒤에 캐나다에서 봄철

에 75개 관측지점 상대습도를 분석하여 수% 감소하고 있음

을 발견하였다. 다른 계절이나 다른 지점에서는 거의 상대습

도가 변하지 않았다. Ishii et al.(2005)은 해양 전체 평균 이

슬점온도가 1950년부터 2000년 사이에 약 0.25℃ 상승했음

을 보고하였다. 일리노이 북동쪽 3개 관측지점에서 여름철 

이슬점 온도 극값의 증가, 여름철 열파 발생동안 습도의 증

가도 발견되었는데(Sparks et al., 2002; Changnon et al., 

2003) 이는 부분적으로 이 지역에서 농업활동의 변화에 기인

한다.

Dai(2006)은 1976년부터 2005년 사이 선박과 부이, 15,000

이상 지상 관측지점로부터 관측한 전지구(60°S ~ 75°N) 종

관자료, 비습, 기온, 상대습도를 분석하였다. 대부분의 육상

에서 야간의 상대습도는 주간보다 약 2~15%정도 더 높게 나

타났다. 이는 기온은 일교차가 있지만 습도는 거의 변하지 

않기 때문이다. 지표 상대습도의 전구평균 변화경향은 매우 

작다. 비습의 변화경향은 기온의 변화경향과 비슷한 경향이 

있어 전구 평균값이 0.06g/kg/10년의 증가경향을 보인다

(1976년~2004년). 비습의 증가는 전지구적으로 1℃ 기온이 

상승하였을 때 약 4.9%가 증가하는 것과 같다. 해양에서는 

관측된 지면 비습이 1℃ 기온상승에 따라 5.7% 증가하는데 

이는 상대습도가 일정한 것과 잘 일치한다. 육상에서 증가하

는 비율이 약간 작은데(4.3%/1℃) 이는 물이 부족한 지역과 

같이 기온 증가에 따라 상대습도가 약간 감소함을 의미한다.

대류권 하부에서 수증기 자료는 1979년 이후 TOVS로부터 

그리고 1979년부터 1984년 사이에는 SMMR(Scanning 

Multichannel Microwave Radiometer)로부터 얻을 수 있다. 

그러나 주된 수증기 자료는 1987년 중반 SSM/I(Special 

Sensor Microwave/Imager)가 도입되면서부터 얻을 수 있었

다(Wentz and Schabel, 2000). 비록 위성의 교체로 인해 데이

터를 서로 연결할 때 문제가 있기는 하지만(Trenberth et al., 

2005a; Sohn and Smith, 2003) SSM/I로부터 컬럼을 적분한 

수증기 retrievals하는 것은 일반적으로 해양에서 대류권 하

부 수증기 관측 중에서 가장 믿을 만한 것으로 여겨진다. 

TOVS, SMMR, SSM/I 자료를 사용하여 컬럼 적분한 수증

기량은 매우 중요한 경년변동을 보이고 있다. 특히 열대지방

에서의 컬럼 수증기량은 1982‐1983, 1986‐1987, 1997‐1998 엘

니뇨 기간에 1~2mm 정도 증가되며(Soden and Schroeder, 

2000; Allan et al., 2003; Trenberth et al., 2005a), 1991년 피

나투보 화산 폭발에 의해 전지구 기온이 내려갔을 때 크기

가 약간 감소하였다(Soden et al., 2002; Trenberth and 

Smith, 2005; 8.6.3.1절 참조). 해양에서 1988년부터 2004년

까지 SSM/I 월값을 사용한 컬럼 수증기량의 선형변화경향은 
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10년에 약 1.2% 증가(0.40±0.09mm/10년)하는 현상을 보인

다(그림 3.20). 이러한 선형변화경향은 경년변동과 비슷한 

크기이기 때문에 경년변동이 선형변화경향의 크기에 영향을 

줄 것 같다. 증감경향의 공간분포를 살펴보면 압도적으로 증

가하는 경향을 보이지만 또한 이는 ENSO의 영향을 나타내

는 것이기도 하다. Trenberth et al.(2005a)에서 지적했듯이 

이러한 패턴의 대부분은 경년변동과 관련되어 있으며, 선형

변화경향은 상대습도가 변화하지 않는다고 가정하였을 때 

같은 기간에 관측한 해수면 온도의 변화와도 유사하다. 관측

된 해수면온도 증가는 20세기동안 수증기량이 5% 증가하였

으며, 1970년대 이후로는 4% 증가하였음을 의미한다.

전지구적으로 연직 적분한 수증기량을 다른 방법으로 검

토해 보는 방법은 현지기압에 수증기량의 변화가 나타나는

지를 살펴보는 것이다. 수증기량의 변화는 전지구 대기 질량

에 유일하게 중요한 영향을 미치는 것이다. Trenberth and 

Smith(2005)는 이러한 검사방법은 1979년 이전 재분석 자료

들에 상당한 문제가 있으나 ERA‐40자료의 경우 그 이후로

는 상당히 잘 맞음을 보였다. NVAP(NASA Water Vapor 

Project, Randel et al., 1996)와 NRA, NCEP‐2, ERA‐15/ERA‐
40와 같은 재분석자료들로부터 도출된 컬럼에 대해 적분한 

수증기량을 분석해보면 몇 가지 모순점과 현실적이지 않은 

변화경향을 볼 수 있으며, 이로 인해 기후 감시를 위해 이 자

료를 사용하는데 제약이 따른다(Zveryaev and Chu, 2003; 

Trenberth et al., 2005a; Uppala et al., 2005). 1970년 이후에

서도 재분석 자료가 열대해양에서 수증기량의 공간분포, 

증감경향, 경년변동을 항상 잘 모의하는 것은 아니다(Allan 

et al., 2002, 2004; Trenberth et al., 2005a).

정리하자면 전구, 지역적, 국지적 연구들은 모두 지면 근

처 대기에서 습도가 증가함을 보이고 있으나 지역들 사이의 

차이, 낮과 밤의 차이가 두드러진다. 해양 대류권 하부 수증

기량에 대한 위성관측자료는 최근 20년 동안 상당한 변동을 

보이고 있다. 그 변동은 지면 기온과 매우 밀접하게 관련되

어 있어 수증기량은 포화수증기압의 변동과 거의 같은 비율

로 변한다. 수증기량의 변화경향은 경년변동성이 매우 크기

는 하지만 전구 해양과 북반구 육상에서 수증기량은 뚜렷한 

증가경향을 보이고 있다.

3.4.2.2 대류권 상층에서의 수증기

대류권 중층과 상층에서의 수증기는 대기 온실가스 효과

의 많은 부분을 설명하고 있으며 기후변화를 증폭시키는데 

있어서 중요한 역할을 한다고 믿어져 왔다(Held and Soden, 

2000). 온난화에 따른 대류권 상층 수증기량의 변화는 중요

한 논쟁거리이다.

관측기기의 한계로 인해 대류권 상층에서 수증기량의 장

기간 변화를 알아내기는 쉽지 않다. Wang et al.(2001)은 

1976년부터 1995년 사이에 열대 서태평양의 17개 라디오존

데 관측자료를 사용하여 분석한 결과 상대습도가 10년에 

1~5%정도 증가하는 경향이 있음을 발견하였다. 특히 대류권 

상층에서 가장 크게 증가하고 있다. 반대로 250hPa에서 

MSL(Microwave Limb Sounder)와 HALOE(Halogen Occultation 

Experiment)를 함께 분석한 결과 경년주기로 기온의 증가와 

함께 수증기량도 증가하고 있으나(Minschwaner and Dessler, 

2004) 증가비율은 상대습도에서 예상할 수 있는 것보다 작다.

Maistrova et al.(2003)은 고정된 관측지점 뿐만 아니라 선

박과 임시 관측지점 자료를 분석한 결과 1959년부터 2000년 

사이 북극 850hPa 고도에서는 비습이 증가하고 700과 

300hPa 고도에서는 감소한다고 보고하였다. 일반적으로 라

디오존데는 자료 품질이 낮고 습도 센서가 바뀌어서 존데자

료의 변화경향은 매우 의심스럽다(예, Wang et al., 2002a). 

최근 집중관측기간 동안의 수증기센서를 비교한 결과 대류

권 상층 수증기량을 측정할 때 라디오존데에 랜덤과 시스템 

에러가 있다는 것을 새롭게 발견하였으며, 이로 인해 라디오

존데 관측을 정확하게 보정하는 것이 더 어려워졌다

(Guichard et al., 2000; Revercombe et al., 2003; Turner et 

al., 2003; Wang et al., 2003; Miloshevich et al., 2004; 

Soden et al., 2004).

대류권 상층에서 상대습도의 10년 주기 변동이 있다는 사

실이 Meteosat(Picon et al., 2003)과 NOAA 극궤도위성에 실

린 HIRS(High‐resolution Infrared Radiation Sounder)(Bates 

and Jackson, 2001; Soden et al., 2005)의 6.7㎛ 열복사 관측

에 의해 밝혀졌다. 이 관측 자료는 서로 다른 많은 위성을 

합하여 균질한 자료로 만드는 기술에 따라 달라진다. HIRS 

채널 12(T12) 자료가 가장 많이 분석되어져 왔으며, 상대습

도가 여러 위도에서 10년에 약 ±1% 정도의 크기로 선형적

으로 변하고 있음을 보여준다(Bates and Jackson, 2001). 그

러나 이러한 선형변화경향을 ENSO와 같은 큰 경년변동으로

부터 분리해 내기 어렵고(McCarthy and Toumi, 2004), 열대 

해양에 대해 평균을 하면 선형변화경향은 거의 무시할만하

다(Allan et al., 2003).

대류권에서 온난화가 일어나지만 상대습도는 큰 변화가 

없다면(3.4.1절 참조) 이는 대류권 상층에서 비습이 증가하

고 있음을 의미한다. 대류권 상층에서 습기가 많아짐에 따라 

수증기에 의한 불투명 정도가 증가하기 때문에 T12를 배출

하는 고도가 높아진다. 반대로 MSU T2를 배출하는 고도는 

변함이 없는데 이는 주로 산소의 농도에 따라서 변하기 때

문으로 습기가 많아져도 산소량은 변함이 없기 때문이다. 따
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그림 3.21. 1982년부터 2004년 사이 대류권 상층에서의 수증기량의 복
사 신호를 T2‐T12에서 증가하는 선형변화경향(0.1℃/10년)으로 나타냄

(위). 1982년부터 2004년까지 평균에 대한 전지구 평균(80°N~80°S) 편

차(℃)의 월평균 시계열과 선형변화경향(점선)(아래). RSS T2자료와 
HIRS T12자료를 사용함(Soden et al., 2005). 지도는 T31 해상도의 파
수에서 절단(spectral truncation)하여 평활하였다.

라서 대기의 습도가 증가하면 T2와 T12의 배출고도가 점점 

차이가 나서 밝기온도차(T2‐T12)가 시간에 따라 증가할 것이

다(Soden et al., 2005). 1982년부터 2004년 사이 T2와 T12 

차이는 증가하는 경향이 분명하여 대류권 상층에서 습도가 

증가하고 있음을 보여주고 있다(그림 3.21). 만약 이 기간에 

대류권 상층에서 비습이 증가하지 않는다면 T12의 배출고도

는 변하지 않을 것이며 T2‐T12도 이 기간에 거의 변화경향

을 보이지 않을 것이다(그림 3.21 쇄선).

청천 장파복사(OLR)도 또한 대류권 상층 수증기에 매우 

민감하게 반응하며, 많은 관측기기가 잘 보정되었지만 1985

년 이후로 관측이 겹치는 기간이 없어 서로 다른 기기들 사

이의 상호 비교가 안 된다(3.4.3절 참조). 이 기간동안 상대

습도는 거의 변화가 없는 반면 기온은 변하고 있으며(Wong 

et al., 2000; Allan and Slingo, 2002) 또한 잘 혼합된 온실가

스가 변하고 있음을 통해(Allan et al., 2003) 청천 장파복사

량의 작은 변화를 설명할 수 있다. 이는 또한 대류권 상층에

서 비습과 온도와의 양의 상관관계를 의미한다.

요약하자면 사용가능한 관측자료를 이용하여 분석한 결과 

대류권 상층에서 상대습도는 변화경향을 보이지는 않는다. 

그렇지만 대류권 상층에서의 비습은 지난 20년 동안 전지구

적으로 증가하는 경향이 분명하며, 이는 상대습도의 변화가 

없을 때 대류권 기온의 증가와도 잘 일치한다.

3.4.2.3 성층권에서의 수증기

3차 평가보고서에서 성층권 수증기량(~0.05ppm yr‐1)이 20

세기 후반기 동안 대략 1년에 1% 정도씩 분명하게 증가하고 

있음을 보였다(Kley et al., 2000; Rosenlof et al., 2001). 이

는 중위도에서 다양한 관측기기를 통해 얻은 자료를 기반으

로 하고 있다. 그러나 가장 긴 기간의 자료라고 해봤자 북아

메리카의 두 지역에서 관측한 자료뿐이며 이 자료들은 서로 

겹치는 기간도 없다. 측기의 교체에서 오는 불확실성, 월변

동성과 경년변동성에서 상대적으로 큰 변동을 보이기 때문

에 장기간의 변화경향을 분석할 경우 주의를 요한다(Kley et 

al., 2000; Fueglistaler and Haynes, 2005). 좀 더 길고 연속적

인 기록(NOAA CMDL(Climate Monitoring and Diagnostics 

Laboratory)에서 관측한 콜로라도 볼더의 서리점 풍선 기록; 

Oltmans et al., 2000)과 이 기간보다 더 긴 기간의 위성관측

자료에 따르면 수증기가 증가하는 현상은 과거보다는 1980

년대와 1990년 대부분의 기간에 더욱 분명하다. 그러나 위성

과 풍선관측자료의 십년주기 변동이 서로 일치하지 않으며 

1990년대 후반에 특히 차이가 크다(Randel et al., 2004a).

성층권 수증기의 증가는 중요한 복사적 화학적 결과를 가

져온다(2.3.8절 참조). 기여하는 정도를 정확하게 측정하는 

것은 어렵긴 하지만(Oinas et al., 2001; Forster and Shine, 

2002), 수증기 증가는 최근에 나타난 성층권 하부에서의 냉

각 그리고/혹은 지면에서의 온도 증가에 기여한다(Forster 

and Shine, 1999, 2002; Smith et al., 2001). 1979년 이래로 

성층권에서 관측된 냉각속도와 오존과 이산화탄소의 변화로 

예상되는 냉각속도를 서로 일치시키기 위한 노력들 덕분에

(Langematz et al., 2003; Shine et al., 2003) 성층권 하부에서 

두 냉각속도가 불일치하는 것이 성층권 수증기 증가에 의한 

추가적인 냉각효과 때문이라는 것을 밝혀내었다. Shine et 

al.(2003)은 분석한 기간의 수증기 관측 자료가 전지구 자료

가 아니기 때문에 수증기 변화에 의한 복사 효과가 성층권 

기온 변화에 중대한 영향을 미쳤을지 여부에는 상당한 불확

실성이 존재한다고 보았다. 게다가 오존의 연직분포와 기온

의 변화경향에서 보이는 불확실성, 자연변동을 설명한 다른 

연구들은 적절한 수증기 변화를 고려하지 않고도 성층권에

서 관측된 기온의 변화경향을 잘 추정할 수 있었다

(Ramaswamy and Schwarzkopf, 2002; Schwarzkopf and 

Ramaswamy, 2002).

메탄 산화가 성층권 수증기의 가장 큰 공급원이고 산업화 

기간에 증가하였음에도 불구하고 성층권 수증기의 변화경향

은 메탄 산화로만 설명하기에는 너무 크다(Kley et al., 2000; 

Oltmans et al., 2000). 그래서 성층권 수증기 증가를 일으키
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는 다른 공급원을 찾고 있는 중이다. 고도에 따라 서로 다른 

메커니즘이 수증기 증가 경향에 영향을 미친 것으로 보인다. 

항공기는 작지만 잠재적으로 중요한 양의 수증기를 직접 성

층권으로 배출한다(IPCC, 1999). 몇 개의 간접적인 메커니즘

도 고려되어질 수 있다: a) 화산폭발(Considine et al., 2001; 

Joshi and Shine, 2003); b) 바이오매스 연소 에어러솔

(Sherwood, 2002; Andreae et al., 2004); c) 대류권 이산화황

(Notholt et al., 2005); d) 성층권 염소, 오존, 수산화물의 변

화에 기인한 메탄 산화율의 변화(Röckmann et al., 2004). 또 

다른 메커니즘은 대류권계면 기온이나 순환의 변화와 관련

되어 있다(Stuber et al., 2001; Zhou et al., 2001; Rosenlof, 

2002; Nedoluha et al., 2003; Dessler and Sherwood, 2004; 

Fueglistaler et al., 2004; Roscoe, 2004).

열역학 균형에 따라 열대 대류권계면 근처 기온이 성층권 

수증기를 조정한다고 가정되어왔다. 예를 들어 기온이 높을

수록 성층권으로의 수증기 유입이 증가한다. 그렇지만 대류

권계면 근처 대류권의 기온은 성층권 수증기가 증가하는 기

간에 약간 온도가 내려가고 있다(3.4.1절 참조; Seidel et al., 

2001; Zhou et al., 2001). 이로 인해 중위도 성층권 하부에서 

수증기의 증가는 설명하기 어려워진다(Fueglistaler and Haynes, 

2005). 위성관측(Read et al., 2004)은 대류권 대류권계면 위

에서 깊은 대류운에 의해 수증기가 유입되고 있음을 보였다. 

이 층에서 승화되는 수증기량의 변화는 수증기 증가와 관련

되어 있지만 어느 정도인지는 불확실하다(Sherwood, 2002). 

수증기 변동을 온도 변동과 무관하게 만드는 또 다른 가능

한 원인은 공기가 성층권으로 들어가기 전에 가장 차가운 

지역을 통과해서 섞이는 정도가 변한다는 것이다(Hatsushika 

and Yamazaki, 2003; Bonnazola and Haynes, 2004; Dessler 

and Sherwood, 2004; Fueglistaler et al., 2004). 그러나 순환

을 기반으로 한 메커니즘이 과연 관측된 변화경향을 어느 

정도까지 설명할 수 있을지는 아직 분명하지 않다

(Fueglistaler and Haynes, 2005).

3차 평가보고서는 지난 몇 년 동안 관측 자료가 보여준 

수증기량의 증가경향은 뚜렷하지 않다고 보고하였다. 1996

년부터 2000년 사이의 성층권 수증기량은 거의 변화가 없으

며 이러한 경향은 지속되고 있다(Nedoluha et al., 2003; 

Randel et al., 2004a). 메탄의 증가경향도 또한 작아서 최근

에는 거의 0에 가깝다(2.3.2절 참조). 게다가 2000년 말에 위

성관측과 CMDL 풍선관측자료에 의하면 열대 성층권 하부

에서 수증기량이 갑자기 감소하는 현상을 보이기까지 한다

(Randel et al., 2004a). 열대 대류권계면 근처에서 관측된 기

온도 또한 떨어지고 있지만, 열대 대류권계면에서의 냉각이 

일어난 과정 그 자체도 완벽하게 이해하지 못하고 있다. 그

러나 성층권에서 냉각현상은 적어도 다음 수년 동안 성층권 

수증기량을 그대로 유지하거나 감소시킬 것이 분명하다.

요약하자면 성층권 수증기는 상당히 긴주기의 변동성을 

보이고 있으며, 20세기 후반기에 분명하게 증가하는 경향을 

보인다. 그러나 1996년 이후로는 더 이상 증가가 일어나고 

있지 않다. 이러한 현상이 알려진 기후변화의 직접적인 결과

라고 보여지지는 않는다. 무엇이 수증기량을 증가시키거나 

혹은 최근처럼 증가경향이 사라지게 만드는지에 대해 모든 

사람들이 다 공감할만한 설명은 아직 없다.

3.4.3 구름

구름은 대기 상단과 지상에서 복사량을 조절하는데 중요

한 역할을 한다. 또한 구름은 복사 가열과 잠열 가열 사이에 

균형을 맞추는데 총체적인 영향을 끼친다. 증가하는 온실가

스에 대한 구름덮임의 변화는 기후 민감도에 대한 모델 예

측에 있어 가장 불확실하다(8장 참조). 관측소의 지상 관측, 

선박관측은 한 세기를 거슬러 올라가 가장 긴 구름덮임 변

화의 기록을 가지고 있다. 지상 관측자들은 구름 하단 뿐만 

아니라 옆면을 포함하는 모든 하늘의 상태를 기록한다. 그러

나 관측자의 눈에는 보이지 않으므로 상층 구름을 기록할 

수는 없다. 관측한 때와 방법들이 차이가 나더라도 지상관측 

구름 변화는 물리적으로 일관성 있는 자료의 상관성을 신뢰

성 있게 보여준다. 1990년대 중반 이후 특히 미국과 캐나다

에서는 목측 지상관측이 자동화된 기기로 대체되었다. 그 자

동화된 기기는 오직 바로 위에만 있는 하층운만 측정할 수 

있다. 이와는 대조적으로 위성은 일반적으로 모든 층의 구름

을 관측할 수 있으나 광학적으로 얇은 구름을 구별해내는데 

어려움이 있다. 위성관측이 지상관측에 비해 훨씬 더 좋은 

시공간적 샘플링이 가능하지만, 그 기록 자료가 훨씬 더 짧

은 기간만 가용하다. 이런 지상관측과 위성관측의 차이점은 

구름덮이에 대해서 일관성이 부족한 자료를 만들어 낸다. 비

행운은 권운을 확장시킬 수 있다. 또한 이들과 우주선의 관

계는 2장에 기술되었다.

3.4.3.1 지표면에서의 구름관측

TAR에서 기술되었듯이 더 최근 연구에 의하면, 지난 세

기 중반 이후 미국(Sun, 2003; Groisman et al., 2004; Dai et 

al., 2006), 구소련(Sun and Groisman, 2000; Sun et al., 

2001), 서유럽, 중위도 캐나다, 그리고 호주(Henderson‐
Sellers, 1992)을 비롯한 많은 대륙 지역에서 전운량의 증가

가 지상관측자료를 통해 보인다. 1950년 이후 이런 구름량의 

증가는 강수량의 증가와 DTR의 감소와 일치한다(Dai et al., 
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그림 3.22. 1976년부터 2003년 사이 전지구(60°S~75°N), 북반구, 남반
구 육상에서(미국과 캐나다 제외) 운량(검정색)과 강수량(붉은색)의 연
평균 편차. 상관계수는 위에 표시함. 운량은 격자점에서 종관관측자료
를 면적평균하여 구하였으며, 강수량은 Chen et al.(2002)는 자료를 
업데이트한 것임. 매 10년마다의 5%~95% 오차막대는 격자박스 사이
의 변동성을 이용하여 계산하였음(Dai et al., 2006 인용).

2006). 그러나 이 기간 동안 감소하는 운량이 중국(Kaiser, 

1998), 이탈리아(Maugeri et al., 2001), 그리고 중부 유럽

(Auer et al., 2007)에서 관측되었다. 만약 분석을 1971년 이

후로 제한한다면, 대륙지역의 구름량 변화는 덜 분명하다. 

예를 들어, 구름 자료의 전구적인 분석에 따르면(Hahn and 

Warren, 2003; Minnis et al., 2004), 지역적인 감소가 서부아

시아와 유럽에서 1970년대 초반 이래 발견되었으나, 미국에

서는 지역적인 증가가 보인다.

북미를 제외한 전구 및 북반구 대륙 지역에서 1976년에서 

2003년 동안 강수량 측정과 관련한 전운량의 변화가 그림 

3.22에 보인다. 이 기간 동안 대륙지역의 장기적인 경향은 

작다. 대륙지역의 구름량에 있어 분명한 이 작은 변동성은 

특히, 남반구에서 강수량 변화와 상관성이 있은 것으로 보인

다(그림 3.22). 북미지역으로부터 지상관측은 이 그림에서 

제외되었다. 이는 미국과 캐나다 지역에서 1990년대 중반이

후 자동화된 관측 시스템(Automated Surface Observation 

Systems; ASOS)으로 대체된 이후 목측이 줄어들었기 때문이

다. 이러한 자동화된 관측자료는 목측자료보다 더 신뢰성이 

있으나 이전 자료와는 다른 성격을 갖는다(Dai et al., 2006). 

그러나 미국 군사 관측소에서 독립적으로 측정한 전운량 목

측 자료들은 10년당 약 전하늘에 대하여 1.4% 정도의 증가

되는 경향을 보인다.

TAR는 해양에 대해서도 구름량의 장기 경향을 보고하였

다. 이런 정보의 최신 분석에 따르면(Norris, 2005a), 1952년 

이후 중위도 및 저위도 해양에서의 상층운 감소나 상당한 

십년 변동을 보인다. 그러나, 상층운의 직접 관측소 관측은 

없다. 대신에 Norris(2005a)는 무작위적인 겹침을 가정해 전

운량과 하층운으로부터 상층운을 추정하였다. 이런 결과는 

새로운 연구가 상층운 또는 중층운 사이의 구별이 되지는 

않는다고 하더라도 부분적으로 TAR에서 보고된 북반구 중

위도 해양에서 중층운의 증가되는 경향과 모순된다. 

Norris(2005a)는 1952년과 1997년 사이에 적도 남태평양에서 

상층운이 증가되었다는 것을 발견하였다. 또한 그는 상층운

이 아열대 인접 지역과 열대 서태평양, 그리고 적도 인도양

에서 감소되었다는 것도 발견하였다. 이러한 패턴은 TAR에

서 보고된 이들 지역에서의 강수량과 대기순환의 십년 변화

와 일치한다. 더욱이 TAR는 이러한 자료의 유효성을 지지

한다. Deser et al.(2004)은 전운량, 해수면온도, 그리고 강수

량의 장주기 변동성에 대한 유사한 패턴을 적도 태평양과 

인도양 지역 및 1900년에서 1995년 기간에 대해서 발견하였

다. 이와는 대조적으로 적도 인도양 및 태평양의 대부분의 

지역에서 하층운이 증가하였으나, 이런 증가는 이 기간 동안 

대기순환의 변화와 비슷한 모습을 띄지 않는다. 이는 이러한 

결과가 오류가 있을 수 있음을 제안하고 있다(Norris, 

2005a). 전구를 평균했을 때, 해양 구름량은 과거 30년 동안 

증가되는 것 처럼 보인다(예, Ishii et al., 2005).

엘니뇨 기간동아, 구름량은 일반적으로 적도와 아열대를 

통털어 육지지역에서 감소하지만, 해양지역에서는 강수량 

증가와 관련하여 증가한다(Curtis and Adler, 2003). 수십년 

변동이 1976‐1977 기후 전이에 의해서 영향을 받는다(Deser 

et al., 2004). 그리고 이들은 저위도 경향이 1971‐1996 사이 

뚜렷하다는 것을 시사한다(Hahn and Warren, 2003).

3.4.3.2 위성에서의 구름관측

TAR 이래, 과거 수 십년 동안 전구 구름량 변화를 조사하

기 위한 위성 자료의 개발과 분석에 있어 상당한 노력이 이

루어져 왔다. 대부분의 구름 기후학은 1983년에 시작된 국제 

위성 구름 기후학 프로젝트(International Satellite Cloud 

Climatology Project; ISCCP)에 의해 이루어졌다. 1983년에서 

1987년까지 전구 구름량은 약 2%가 증가한 것으로 ISCCP는 

보고하였다. 이후 1987년에서 2001년까지는 약 4%가 감소한 
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것으로 보고되었다(Rossow and Duenas, 2004). Cess and 

Udelhofen(2003)은 40°S에서 40°N 사이 모든 위도대에서 

ISCCP 전운량 감소를 제시하였다. Norris(2005a)는 또한 

isccp와 선박 종관관측 자료를 토대로 중층운과 상층운이 저

위도 또는 중위도 해양에서 1980년대에서 1990년대까지 일

관성 있는 감소가 있었음을 발견하였다. Minnis et al.(2004)

는 ISCCP와 종관 관측 사이에 대부분의 지역에서 북미를 제

외하고 상층운의 일관성 있는 경향이 있음을 발견하였다. 북

미지역에서는 10년당 약 2%가 차이가 난다. 이에 덧붙여, 

성층권 에어러솔 및 기체 실험 II(SAGE II)의 분석은 1985년

에서 1998년 사이 구름 빈도가 감소함을 보였다(Wang et 

al., 2002b). 이는 ISCCP와 해양 관측 자료에서 나타나는 상

층운의 감소와 일치하는 것이다. 1987년 이후 상층운의 감소

는 이기간동안 반사된 단파복사의 감소와 관련이 있을지도 

모른다. 이는 지구 복사 수지 위성(Earth Radiation Budget 

Satellite; ERBS; 3.4.4절 참조)에 의해 측정된 것이다. 복사 

전달 계산은 ISCCP 구름 특성을 입력 자료로 이용하였을 

때, 독립적으로 상향 장파복사와 반사된 단파복사의 장기 변

동성을 재생산할 수 있음을 보인다(Zhang et al., 2004c).

ISCCP 구름량의 공간적인 경향의 분석은 위성 관측 각도 

변화에 대한 오차와 영역 커버가 전구 평균 시계열에 영향

을 줄 수 있다는 것을 제시한다(Norris, 2000; Dai et al., 

2006). ISCCP의 자료 변동성은 최소한 광학적 두께와 관련

한 하층운의 오차를 만들어 낼 수 있다(ISCCP 대류 분류; 

Norris, 2005a). 이는 위성의 변화와 관련한 위성 관측 각도

의 불연속성에 기인한다. ISCCP 구름 자료를 사용하였을 

때, 그 크기와 복사속 계산에 영향을 줄 수 있다고 하더라도 

그런 오차는 ISCCP의 감소하는 구름량 경향에 기여할 수 있

다. 복사 잡음, 항법, 교정 오차를 포함한 추가적인 산물은 

ISCCP 자료에 존재한다(Norris, 2000), 그러나 알려지거나 

알려지지 않은 이러한 산물의 ISCCP 구름과 속 자료에 대한 

영향은 아직 정량화되지 못하였다.

다른 위성 자료는 전운량에 대해서 상충되는 십년 변동을 

보인다. 예를 들어 HIRS 구름량 변화의 분석은 1985년에서 

2001년 사이 구름량이 약간 증가한다는 것을 보인다(Wylie 

et al., 2005). 그러나 십년 변동 측정에 영향을 줄 수 있는 

그런 가상의 변화가 HIRS 자료에서 인식되어 왔다. 중요한 

이 불명확성의 원인은 극궤도 위성 측정에 있어 적도횡단시

간(ECT)의 이동이다(예, HIRS and AVHRR). 이는 구름량의 

큰 일변화가 가상의 저주파 변동을 만들어 내게끔 한다. 

ECT 이도의 보정과 다른 AVHRR 측정에서의 작은 오차를 

수정한 결과, Jacobowitz et al.(2003)은 1981년에서 2000년까

지 적도에서의 구름량의 경향이 없다는 것을 발견하였다.

지상에서 관측한 상층운의 변동이 ISCCP의 결과와 일치

하는 것처럼 보이는 반면(Norris, 2005a), 전운량의 변동은 

하층운의 변동은 큰 차이점을 보인다. Norris(2005a)는 이들 

차이점을 설명하면서 그 둘의 십년 변화는 여전히 차이가 

있음을 보였다. 시공간적인 샘플링의 차이로부터 나타난 결

과로 확장하였을 때, 이들 관점의 차이는 여전히 불분명하다.

요약하면, 1980년대와 비교하여 1990년대 동안 상층운의 

감소에 있어 ISCCP, ERBS, SAGEII, 및 지상 관측의 결과에 

어느정도 일치성이 보이는 반면, 모든 자료에 있어 십년 경

향성은 상당한 불확실성을 가지고 있다. 그리고 현재 십년 

시간 규모에 대해 전운량의 어떠한 변화도 나타나지 않는다.

3.4.4 복사

복사수지를 정확히 계산하는 것은 대기와 지면의 복사 성

질을 진단함은 물론 시스템의 복사강제력을 정량화하는데 

기본이 된다. 이들은 복사 되먹임 과정을 이해하는데, 필수

적이다. 대기의 상단에서 위성은 상당한 공간적인 커버를 하

지만, 매우 제한적인 시간적 샘플링을 한다. 지상에 대해서

는 이와 반대다. 제한적인 수의 점 관측을 하지만, 양질의 

자료는 물론 매우 훌륭한 시간적인 커버를 한다. 

3.4.4.1 대기권 꼭대기에서의 복사

TAR 이래 중요한 발전은 ERBS에 의해서 보고된 적도 평

균 복사속의 분명한 변화이다(Wielicki et al., 2002a,b). 이는 

부분적으로 열대 구름의 성질 변화와 관련이 있는 것으로 

보인다(Wielicki et al., 2002a). 또한 이는 복사속의 맑은 날

의 작은 변화에 기인한다(Wong et al., 2000; Allan and 

Slingo, 2002). 그리고 이는 ENSO와 관련된 공간 시그널과 

상당한 차이를 보인다(Allan and Slingo, 2002; Chen et al., 

2002). 1985년에서 1999년 사이에 위성 고도의 20 km 변화

와 단파 평활 돔의 변화에 대한 ERBS를 보정한다(Wong et 

al., 2006). 수정된 ERBS 자료(3_Rev1 판)에 근거하였을 때, 

상향 장파복사는 적도에서 1980년대에서 1990년대에 대해 

약 0.7 Wm-2 증가한 것으로 보인다. 반면에 반사된 단파복

사는 대략 2.1 Wm-2 만큼 작아진 것으로 보인다(표 3.5).

이들의 결론은 ERBS 비스캔 자료의 조정 안정도에 의존

한다. 또한 이 자료는 일 샘플링, 위성 고도 이동, 그리고 센

서가 꺼졌을 때, 다음 세 달 동안의 조정의 변화에 의해 영

향을 받는다(Trenberth, 2002). 더욱이 경향 보다는 반사된 

단파복사 변화는 ERBS 자료에서 1992년대 이후 갑작스런 

증가에 기인한 것일지도 모른다. 이는 ISCCP(FD 버전)에서

도 관측된다(Zhang et al., 2004c), 그러나, AVHRR에서는 나
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타나지 않는다(Jacobowitz et al., 2003). 그러나 센서 조정의 

주의 깊은 분석은 ERBS 시계열에 대하여 일주기 오차와 위

성 고도 변화를 수정한다고 하더라도 플럭스에 대한 십변 

변화를 설명할 수 있는 어떠한 근거도 찾기 어렵다(Wielicki 

et al., 2002b; Wong et al., 2006).

3.4.3절에 지적한대로, 복사수지의 저위도 변화는 ISCCP 

자료에 따르면 감소된 구름량의 변화와 일치하는 것으로 보

인다. 상세한 복사 전달 계산을 하면 ISCCP 구름 자료를 전

구 자료에 대해서 적용하였을 때, 적도 지역의 복사속의 

ERBS 자료와 상당하게 일치한다(Hatzianastassiou et al., 

2004; Zhang et al., 2004c; Wong et al., 2006). 그러나, 1980

년대에서 1990년대까지 반사된 단파복사의 감소는 지상관측

에서 보인대로 해양에서 전운량과 하층운의 증가와 불일치하

는 것으로 보인다(Norris, 2005a). 이는 증가된 하층운 빈도를 

보인다. 그러나 그 불일치성의 정도는 하층운 알베도의 가능

한 변화에 대한 어떠한 정보도 없이 규명하는 것은 어렵다.

ERBS 위성이 광폭 기기를 통해 오직 장기적인 대기 상단 

속 자료를 제공하는 반면, 좁은 스펙트럼 밴드 기기는 반사

된 단파와 장파복사 경향을 광폭 자료에 회귀시켜 측정할 

수 있다. 또한 복사 전달 이론에 근거하여 복사의 스펙트럼

의 비측정된 부분을 계산할 수 있다. 표 3.5는 1980년대에서 

1990년대 대기 상단 열대 평균 속 변화는 ERBS 3판 자료

(Wong et al., 2006), HIRS 자료(Mehta and Susskind, 1999). 

AVHRR 자료(Jacobowitz et al., 2003)과 ISCCP FD 자료

(Zhang et al., 2004c)에 대해 보인다.

표 3.5에 있는 자료 중 가장 정확한 것은 ERBS이다

(Wielicki et al., 2005). ERBS 안정도는 1985년에서 1999년 

기간동안 0.5 Wm-2보다 더 좋게 측정된다. 또한, 시공간적 

샘플링 잡음은 연진동의 경우 0.5 Wm-2 미만이다(Wong et 

al., 2006). 상향 장파복사는 ERBS 자료의 경우 HIRS와 

ISCCP FD 자료의 십년 변화와 일치한다. 그러나 AVHRR자

료와는 불일치한다(Wong et al., 2006). AVHRR 자료는 대기 

상단 단파복사 경향을 지원하지는 않는다. 그러나, 조정과

정, 좁은 밴드에서 넓은 밴드로의 전환, 그리고 위성 궤도 

변화 등은 AVHRR자료를 ERBS 자료에 비해 십년변동에 있

어 믿을만한 정보를 제공하지 못하는 것으로 보인다. ISCCP

와 ERBS 자료의 시계열 일치가 조정 불확실성보다 더 작다

고 하더라도 ISCCP 시계열의 안정도 측정은 장기 대기상단 

자료에 대해 단파복사가 약 3에서 5 Wm-2이고 장파복사는 

약 2 Wm-2이다(Brest et al., 1997).

ERBS에 의해 측정된 단파복사의 변화는 습도 변화나 인

위적인 복사강제력에 기인한 맑은 날 복사 변화보다 더 크

다(Wong et al., 2000; 2장 참조). 만약 맞다면, 상향 장파복

사는 거의 변화가 없는 반면 반사된 단파복사는 큰 감소가 

있다. 이는 이 기간동안 하층운의 감소을 암시한다. 그러나 

구름 복사강제력에 대한 특별한 정보는 ERBS의 1989년 이

후 가용하지가 않게 되었고, 2.4.2절에 제시한대로 지박스료

는 이 기간 동안 하층운의 증가를 나타낸다.

순수 적도 가열(1.4 Wm-2)의 대부분이 반사된 단파복사속

의 감소와 관련이 있기 때문에, 그 변화는 지면의 태양 복사

의 비슷한 증가를 불러온다. 또한 이는 해양 열저장량의 증

가를 가져온다. Wang et al.(2006)은 전구 순 복사의 변화가 

순 해양 열‐저장량과 일치한다는 것을 보였다(Willis et al., 

2004; 5장과 그림 5.1 참조). 이들 두 잘의 차이는 대략 0.4 

Wm-2이다. 이는 해양 열저장 자료의 측정된 연 샘플링 잡음

과 비슷하다.

가시광선의 천문관측을 이용하면, 태양광자는 지구의 부

분에서 반사되어 달에 이르고 다시 지구로 반사돼 지상관측

소에 도달한다. Palle et al.(2004)는 지구에서 반사된 단파복

사 속이 약 5.5 Wm-2로 괄목할 만하 증가가 있음을 측정하

였다. 이는 2000‐2003년 기간에 대해서 실제적인 것으로 보

이지 않는다. 구름 및 지구 복사 에너지 시스템(CERES) 광

역 자료는 단파복사속의 감소를 나타낸다. 그 양은 약 1 

Wm-2 정도이다. 더욱이 해양 열저장량의 변화는 CERES 자

료와 더 일치한다. 지구반사의 간접적 관측보다 더 일치한다.

대기의 에너지 발산에 대한 오직 장기 시계열(1979‐2001)

은 NRA에 근거한다(Trenberth and Stepaniak, 2003b). 이는 

경향을 나타내는데 있어 믿을만한 정보를 보이지는 않는다. 

그러나 경년 변동에 대해서는 믿을만하다. 이는 ENSO와 상

당히 관련이 있다. Trenberth and Stepaniak(2003b)에 의한 

분석은 1980년대와 비교하여 1990년대에 열대 밖으로 에너

지 발산이 있다는 것을 보였다. 이는 ENSO와 차이에 기인

한다. 또한 이는 최소한 위에서 언급한 변화들에 대해서 어

느정도 설명할 수 있다.

요약하면, 과거 20년동안 대기 상단 복사 속의 십년 변화

에 대한 독집적인 증거가 있다고 하더라도, 그 증거들은 불

분명하다. 행성과 적도 대기 상단 복사 속의 변화는 독립적

으로 전구 해양 열저장 자료와 일치한다. 그리고 이는 구름 

복사강제력이 상당한 부분을 차지할 수 있는 것으로 보인다. 

이들이 사실이라면, 그들은 기후시스템의 자연적인 저주라 

변동성을 단순히 반영하는지도 모른다.

3.4.4.2 지표 복사

지표에서의 에너지 균형은 난류 에너지 속에 의해 균형된 

순수 복사 가열을 필요로 한다. 그래서 이 균형은 지상 기온

의 변화와 수문 순환을 결정한다. 이들은 기후변화의 중요 
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그림 3.23. 1985년부터 1999년 사이 열대지방 평균(20°S~20°N) 대기
상한(TOA)에서 잠열, 현열, 순복사량[NET=‐(LW+SW)]에 대한 플럭스 

편차(Wm
‐2
). 색깔 선은 Wielicki et al.(2002a)에서 업데이트된 Wong 

et al.(2006)에서 ERBS Edition 3_Rev1 자료로부터의 관측값임. 이 자
료는 우주선 고도와 SW dome transmission 보정을 포함하고 있음.

자료종류

복사속 변화(Wm‐2)

대기상한 
장파복사

대기상한 
단파복사

대기상한 
순복사

ERBS Edition 3 Rev 1 0.7 ‐2.1 1.4

HIRS Pathfinder 0.2 ‐ ‐

AVHRR Pathfinder ‐1.4 0.7 0.7

ISCCP FD 0.5 ‐2.4 1.8

표 3.5. 1980년대부터 1990년대 사이 대기상한 복사속의 변화(Wm
‐2
).

열대지방(20°S~20°N)에서 1994년부터 1997년 평균에서 1985년부터 
1989년 평균을 뺀 것임. 대쉬는 자료가 없는 것임. Wong et 
al.(2006)

매개변수이다(박스 7.1 참조). 최근에 몇몇의 연구들은 지상 

복사 가열의 변화에 대한 관측적 증거를 찾는데 초점을 맞

추어 왔다. 신빙성 있는 단파보사 측정 관측망은 1957‐1958

년 국제 지구물리학 해(International Geophysical Year)에 이

루어졌다.

하향 태양복사의 감소(디밍)은 10년당 약 1.3%이다. 혹은 

약 7 Wm-2가 1961년에서 1990년까지에 대해 세계의 지상관

측소에서 관측되었다(Gilgen et al., 1998; Liepert, 2002). 북

극과 남극에서 지상 태양복사의 감소가 추가적인 연구에서 

밝혀졌다(Stanhill and Cohen, 2001). 또한, 구 소련의 몇몇의 

관측소에서도 같은 감소가 있음이 밝혀졌다(Russak, 1990; 

Abakumova et al., 1996). 이 밖에도 지중해 연안(Akso, 

1997; Omran, 2000), 중국(Ren et al., 2005), 미국(Liepert, 

2002), 그리고 남아프리카(Power and Mills, 2005)에서도 같

은 감소가 있다. Stanhill and Cohen(2001)은 전 지구적으로 

10년당 2.7%의 감소가 있음을 주장하였다. 그러나 이들 분

석이 이루어진 관측소는 매우 제한적인 장소에 있고 도시 

지역이 대부분이었다. 1991년 피나투보 화산과 같은 화산 폭

발과 같은 분명한 효과를 제외하고 디밍은 비도시 지역에서 

훨씬 작다(Alpert et al., 2005; Schwartz, 2005). 421 관측소

에서 지상 태양 복사의 감소가 1990년대 부근에서 나타났다. 

그리고 그 이후에 약 6W/m2 정도 회복되었다(Wild et al., 

2004; 2005). 지상 태양 복사의 증가는 변화에 대한 증거가 

충분하지 않다고 하더라도 위성과 지상관측에 대해 감소된 

구름량과 일치한다(Wang et al., 2002b; Wielicki et al., 

2002a; Rossow and Duenas, 2004; Norris, 2005b; Pinker et 

al., 2005; 3.4.3절 참조). 더욱이 Pinker et al.(2005)에 의해 

보고된 태양 복사의 위성관측 증가는 우선적으로 해양에서 

이루어졌지만, Wild et al.(2005)에 따르면 육지 관측소에 대

해서는 매우 제한적이다.

1981년에서 2003년까지 중부 유럽에서, Philipona and 

Durr(2004)는 구름의 증가로부터 지상 태양복사 의 감소가 

장파복사의 반대변화와 상쇄된다고 보였다. 그리고 순복사

속의 증가에 증가된 온실효과와 관련하여 맑은 날 장파복

사 성분이 대부분이라는 것을 보였다. Alpert et al.(2005)는 

감소의 중요한 부분이 증가된 도시화와 그 기간동안 인위

적인 에어러솔의 증가와 관련이 있을지 모른다는 것을 언

급하였다(7.5절 참조). 오염된 지역에 대해 태양 복사의 감

소가 관측되어 왔다(예, 중국; Luo et al., 2001). 그러나 구

름량의 변화는 역시 유럽관측소와 미국에서 보인 바와 같

이 중요한 역할을 한다(Liepert, 2002; Dai et al., 20060. 미

국에서 증가되는 구름 광학적 두께와 맑은 날에서 흐린날

로의 전이가 증가되는 것은 에어러솔 효과에 비해 매우 크

다. 1990년대 역전의 가능한 이유는 감소된 구름량과 증가

된 구름 없는 대기 투명도와 관련이 있다. 이는 인위적인 

에어러솔 농도의 감소와 피나투보 화산의 효과로부터 회복 

등에 기인한다. 이런 측면의 가능한 설명과 토의는 박스 

3.2를 보라.
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박스 3.2 : 행성의 디밍(dimming), 증발량과 팬 증발량의 변화경향에서 보이는 분명한 차이

  몇몇 보고서에서 ‘지구 디밍’이라는 용어를 정의하였다(예를 들어, Cohen et al., 2004). 이는 지구 지표면이 받는 태양복사

가 적어도 1990년까지 광범위하게 감소하고 있음을 뜻한다(Wild et al., 2005). 그렇지만 최근 연구들(Alpert et al., 2005; 

Schwartz, 2005)는 디밍이 전지구적으로 일어나는 현상이 아니며 큰 도시지역에서만 국한되어 나타남을 발견하였다. 동시에 

팬 증발량과 실제 증발량의 변화경향이 서로 반대로 나타나는 논문들이 있는데(Ohmura and Wild, 2002; Roderick and 

Farquhar, 2002, 2004, 2005; Hobbins et al., 2004; Wild et al., 2004, 2005) 이러한 증발량들의 변화를 설명하려고 노력에도 

불구하고(Brutsaert and Parlange, 1998) 상당한 혼란이 있다. 

  지표 증발량 혹은 좀더 일반적으로 증발산량은 두가지 요소에 의해 좌우된다. 첫 번째는 지표에서의 가용에너지 특히 태양 

복사이며, 두 번째는 지표 습기의 가용성인데 이는 해양에서는 문제가 되지 않지만 육상에서는 토양수분량과 관련되어 있다. 

증발 팬은 지표에 수분이 있을 경우 발생하는 잠재증발량을 측정할 수 있다. 실제 증발량은 고립된 플럭스 관측탑을 제외하고

는 일반적으로 관측되지 않지만 벌크 플럭스 공식 혹은 지표 수분 균형의 잔차항으로써 계산될 수 있다.

  증발량과 팬 증발량의 변화경향이 서로 반대로 나타나는 현상을 설명하는 주된 포인트는 대기순환과 물순환의 변화에 있다. 

구름과 강수량이 증가함으로써 증발량 및 잠재증발량과 관련된 태양 복사는 감소하고, 반면에 또한 지표 수분의 증가로 실제 

증발량은 잠재증발량에 가깝게 증가하게 된다. 구름과 강수의 증가(전지구 육상 평균에서 두드러짐, 3.3.2.2절 참조)는 열대와 

아열대 지방을 제외하고 육상의 많은 부분에서 일어나고 있다(Dai et al., 1999, 2004a, 2006). 1950년대 후반 혹은 19960년대 

전반 이후로 미국(Liepert, 2002), 유럽과 시베리아 일부(Peterson et al., 1995; Abakumova et al., 1996), 인도

(Chattopadhyay and Hulme, 1997), 중국(Liu et al., 2004a), 그리고 육상 대부분지역(Wild et al., 2004)에서 관측된 것처럼 

이는 증발산을 가능하게 하는 태양 복사를 감소시킨다. 그렇지만 강수의 증가는 또한 토양수분의 증가를 야기시키므로 실제 

증발상량도 증가하게 된다(Milly and Dunne, 2001). 게다가 구름의 증가가 온실가스효과를 강화시켜 장파복사의 배출을 감소

시키므로(Philipona and Dürr, 2004), 순복사의 변화는 상당히 적거나 오히려 반대 부호(증가)가 되기도 한다. 최근에 다시 

조사한 결과 팬 증발량이 감소함에도 불구하고 최근 40년 동안 러시아 남부에서 증발산량이 증가하는 경향을 보이고 있으며

(Golubev et al., 2001), 미국에서도 과거 40년 혹은 50년 동안 증발산량이 증가하는 경향을 보인다(Golubev et al., 2001; 

Walter et al., 2004). 이는 모두 대기 순환 및 이와 관련된 날씨의 변화의 영향이다.

  운량의 변화가 다른 효과들과 얼마만큼 관련되어 있는지, 특히 에어러솔의 변화에 얼마만큼 영향을 받는지에 대한 해답은 

아직 찾지 못했다. 디밍은 오염이 심한 도시지역에서 매우 뚜렷하게 나타나는 현상이다(Alpert et al., 2005). 에어러솔의 증가

는 구름 속에서 매우 작은 물방울을 구름방울로 합쳐지게 하고, 구름을 빛나게 하고, 강수 가능성을 감소시키고, 구름의 주기

를 변화시키는 경향이 있다(예를 들어, Rosenfeld, 2000; Ramanathan et al., 2001; Kaufman et al., 2002; 2.4절과 7.5절 

참조). 에어러솔의 증가는 또한 맑은 날 지표면으로의 직접 복사를 감소시키는데(Liepert, 2022), 이 효과가 중국에서 설명하고 

있는 것의 주요 원인이다(Ren et al., 2005)

  Wild et al.(2004)가 제시한 또 다른 모순점은 태양복사가 감소하면 지표 에너지 균형의 관점에서 증발의 감소로 상쇄되어야

만 하는데 이 때 관측된 지표 기온은 증가하고 있다는 것이다. 물론 온실가스에 의한 복사의 반사와 구름이 반대 방향으로 

작용한다(Philipona and Dürr, 2004). 또 다른 주요 변화는(Wild et al., 2004에서 고려된 것은 아님) 지표에서 현열과 비열의 

비 즉 브라운 비의 변화이다. 토양 수분이 증가하는 것은 더 많은 열이 증발산을 통해 빠져 나가는 것을 의미하며 현열에 

의해 기온의 증가가 국지적으로 감소하게 된다(Trenberth and Shea, 2005). 기온은 지표 위에서 강수로부터 잠열을 얻음으로

써 영향을 받지만 대기 운동에 대한 역학(수평 이류, 상승하는 공기의 단열 냉각, 하강하는 공기 온도의 상승)은 이제 시작되

었다. 실제 결과는 국지적이지 않은 에너지 균형이다.

3.5 대기 순환의 변화

대기와 해양 순환의 변화는 기후변동 및 변화에 있어 빠

트릴 수 없는 부분이다. 지역적인 기후 변동은 복잡하고 때

로는 직관에 반하기도 한다. 예를 들어 전지구 평균기온의 

증가가 모든 지역에서 온난화가 일어남을 의미하는 것은 아

니며 어떤 곳에서는 순환의 변화 때문에 온도가 떨어지기도 

한다.

이번 절에서는 3차 평가보고서 이후 전지구 자료를 이용

하여 평균해수면온도, 지오포텐셜 고도, 제트류, 폭풍 경로

을 분석함으로써 대기 순환의 변화에 대해 연구한 결과를 
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평가하고자 한다. 바람, 파도, 지표면 속과 같이 해양 표면

과 관련된 요소들도 또한 고려하였다. 여기서 논의된 많은 

연구결과들은 재분석자료를 사용하였다. 재분석자료는 사용

가능한 모든 자료들을 전지구적으로 합성한 것이지만, 관측

의 변화가 시계열에서 기후변화로 잘못 인지될 수도 있다. 

특히 1970년대 후반에는 위성자료, 항공관측자료, 남반구에

서 부이 관측자료 등이 포함되어 자료 품질이 향상되었다.

3.5.1 현지기압 혹은 해면기압

평균해면기압을 대기 순환 상태와 합성하였다. Hurrell 

and van Loon(1994)은 남반구에서 1970년대 초에 평균해면

기압에 변화가 있었으며, 북태평양에서도 또한 1976~1977년 

기후레짐 전이(Trenberth, 1990; Trenberth and Hurrell, 

1994)와 관련되어 큰 변화가 있었음을 밝혔다. 더 최근의 연

구결과에서는 1948년부터 2005년까지 겨울철 해면기압을 분

석하였는데 북극, 남극과 북태평양에서는 감소하는 경향이, 

북대서양 아열대 지역, 유럽 남부지방, 북아프리카에서는 증

가하는 경향을 보이며(Gillett et al., 2003, 2005), 시베리아 

고기압이 약해지고 있음(Gong et al., 2001)을 밝혔다. 1970

년대 후반 이후로 중위도 해면기압 경도가 강해짐으로 해서 

편서풍 순환이 강해지는 현상은 양 반구에서 모두 나타나는

데 특히 겨울철에 강해지는 현상이 두드러진다.

북반구에서 해면기압경도의 증가는 경년변동이나 인위적

인 요인에 의한 변동을 훨씬 초과하여 나타난다(Gillett et 

al., 2003, 2005). 하지만 남반구에서 일어난 변화가 유의한

지는 분명하지 않으며, 특히 1970년대 후반에 위성관측이 시

작되기 이전 해양에서의 변화는 의심스럽다. 왜냐하면 대표

적인 두 재분석자료에서 관측변화에 따른 실제가 아닌 증감

경향이 분명하기 때문이다(NRA과 ERA‐40; Marshall, 2003; 

Bromwich and Fogt, 2004; Trenberth and Smith, 2005; Wang 

et al., 2006a). 그렇지만 장기간의 지점관측자료를 사용하여 

검증한 결과 1970년대 중반 이후로 일관되게 변화가 있었다

는 것은 사실이며, 이는 종종 시간평균한 날씨 레짐의 신호

(Cassou et al., 2004) 혹은 양반구에서 환상모드로 해석되기

도 한다(Thompson et al., 2000; Marshall, 2003; Bromwich 

and Fogt, 2004; 3.6절 참조).

3.5.2 지오포텐셜 고도, 바람, 제트류

지오포텐셜 고도의 평균적인 변화는 해면기압의 변화와 

여러 가지 면에서 유사하다(Hurrell et al., 2004). 하지 혹은 

동지가 있는 계절 동안 700hPa 고도의 선형 증감경향을 

ERA‐40 자료로 분석해 본 결과를 그림 3.24에 제시하였다. 

700hPa 면은 남극 동쪽 얼음층 위의 첫 번째 층이므로 이 

층에 대해 분석하였다. 1979년부터 2001년에 대해 NRA과 

ERA‐40 자료를 사용하여 분석한 증감경향은 매우 유사하다. 

1960년부터 2000년 사이 북반구에서 850, 500, 200hPa 지오

포텐셜 고도의 겨울철(DJF) 평균과 연평균은 해면기압보다 

약간 서쪽으로 치우쳐 있긴 하지만 해면기압과 유사하게 고

위도에서는 감소하고 중위도에서는 증가한다(Lucarini and 

Russell, 2002). Frauenfeld and Davis(2003)은 NRA를 사용하

여 1949년부터 1970년 사이 700, 500, 300hPa 고도에서 북반

구 극 부근 소용돌이가 확장하고 있으며 이는 통계적으로 

유의하다는 것을 보았다. 그렇지만 이 소용돌이는 1970년 이

후로(2000년까지) 모든 층에서 수축하고 있는 것이 분명하며 

Angell(2006)은 1963년부터 2001년까지 극 소용돌이의 크기

가 감소하는 경향이 있음을 보였다. 이는 소용돌이도 중심 

기온이 올라가고 있으며 850‐300hPa 층후 기온이 증가하는 

것과 잘 일치한다.

1979년부터 2001년 사이 북반구 겨울철에 30°N과 50°N 

사이 많은 지역에서 지오포텐셜 고도가 증가하고 있는데 특

히 북태평양 중앙에서 뚜렷하다(그림 3.24). 60°N 북쪽에서

는 지오포텐셜 고도의 변화는 평균적인 극 소용돌이가 최근

에 더 자주 정상상태가 되는 것과 잘 일치한다. 1979년부터 

2001년 사이에 북반구 여름철(JJA) 700hPa 고도는 증가하는 

지역이 감소하는 지역보다 많다. 남반구 고위도에서는 동지

나 하지가 있는 계절에 변화가 가장 큰데(그림 3.24), DJF와 

JJA에 많은 지역에서 서로 부호가 반대로 나타난다. DJF동

안의 변화는 남반구 환상모드 양의 위상을 강화시켜

(Marshall, 2003; 3.6.5절 참조), 대류권 전체와 성층권까지 

남극에서의 고도는 낮아지고 중위도에서는 고도가 높아진

다. 지면 근처 60°S에 존재하는 극주변 편서풍의 강화, 어떤 

지역에서 남북방향 바람의 변화는 남극 반도와 파타고니아

의 관측소에서 관측한 온난화 경향과 잘 일치한다

(Thompson and Solomon, 2002; 3.2.2.4절과 3.6.5절 참조). 

남반구 겨울철(JJA)에 남극대륙에서 1979년 이후로 지오포

텐셜 고도의 증가하고 중위도 남쪽에서는 수평방향으로 파

수3의 파동이 파수4의 파동으로 바뀐다. 2001년까지 이러한 

경향이 상대적으로 강하게 통계적으로 유의하게 나타나는

데, 최근에는 양의 환상모드가 조금 약해지긴 했지만 1990년

대에는 양 반구에 환상모드가 매우 강한 양의 값을 가졌다. 

따라서 남반구에서 DJF에 지오포텐셜 고도의 증감경향은 크

기는 작지만 매우 의미 있으며 공간적인 분포는 크게 변하

지 않는다.

북반구 혹은 남반구의 원격상관은 제트류의 영향을 받으

며, 파동과 폭풍 경로를 바꾸기도 한다(Branstator, 2002). 
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그림 3.24. 1979년부터 2001년 사이 ERA‐40 700hPa 지오포텐셜 고도의 선형 증감경향. 북반구 DJF(왼쪽 위)과 북반구 JJA(왼쪽 아래), 남반구 
JJA(오른쪽 위) 남반구 DJF(오른쪽 아래). 증감경향은 등치선으로 나타냈으며 간격은 5gpm/10년. 매일 1200 UTC 자료를 계절 평균한 자료를 
사용하였음. 붉은 선은 양의 값, 푸른 선은 음의 값, 검은 선은 0을 나타냄; 회색배경은 표준최소제곱근 F‐검정 결과 1% 유의수준을 나타냄. 매년
의 값들은 서로 독립된 것으로 가정함.

Nakamura et al.(2002)는 NRA자료를 사용하여 1979년부터 

1995년까지 분석한 결과 북반구 겨울철 제트가 1987년 이후 

약해졌음을 발견하였다. 제트는 지표에서의 온도경도와 상

층에서의 파동을 연직으로 연결시켜준다(Nakamura and 

Sampe, 2002; Nakamura et al., 2004). 1970년대부터 1990년

대까지 극 소용돌이와 아일랜드 저기압은 겨울철 북반구 환

상모드의 양의 위상과 관련하여 깊어지는 경향이 있으며

(Hurrell, 1995; Thompson et al., 2000; Ostermeier and 

Wallace, 2003), 이는 대서양 한대전선 제트 및 제트와 관련

된 대서양 폭풍 경도를 강화시키고 북쪽으로 이동시킨다

(Chang and Fu, 2002; Harnik and Chang, 2003). 남반구에서

도 유사한 경향을 발견하였다(Gallego et al., 2005).

3.5.3 폭풍 경로

많은 최근 연구들은 20세기 후반기에 양 반구 모두에서 

저기압의 활동이 변했음을 보여주고 있다. 일반적으로 폭풍 

경로 위치가 북쪽으로 이동하였으며, 폭풍의 강도가 증가하

였지만 전체 폭풍 개수는 줄어들었다(Simmonds and Keay, 

2000; Gulev et al., 2001; McCabe et al., 2001). MaCabe et 

al.(2001)은 북반구 중위도에서 저기압의 활동이 현저하게 감

소하였으며, 고위도에서는 저기압의 발생빈도가 증가하여 
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폭풍 경로가 북쪽으로 이동하였고 북태평양과 북대서양에서 

폭풍의 강도가 증가하였음을 보였다. 특히 Wang et 

al.(2006a)은 20세기 후반기 동안 북대서양에서 겨울철(JFM) 

폭풍 경로가 북쪽으로 약 180km 이동하였음을 보였다. 이러

한 결과들은 Paciorek et al.(2002), Simmonds and Keay 

(2002), Zhang et al.(2004b)의 연구에 의해 뒷받침되고 있다.

몇몇 연구결과들은 지난 40년 동안 북반구 중위도에서 저

기압 활동이 증가하였음을 보여주고 있다. 폭풍 경로 활동이 

활발해지는 것은 NRA 자료를 사용한 에디 통계를 통해 발

견되었다. 북반구 폭풍 경로의 활동은 850hPa에서 에디에 

의해 열이 북쪽으로 전송되는 것으로 정의하며 1980년대 후

반과 1990년대 초반 활동이 1980년대 초반보다 훨씬 강했다

(Nakamura et al., 2002). 태평양 폭풍 경로 활동은 매우 뚜

렷한 10년 주기 변동성을 가지고 있는데 1987년 이후로 한

겨울에 그 활동이 강해졌으나 반대로 북태평양 제트도 약해

지고 시베리아 고기압도 갑자기 약해졌다(Nakamura et al., 

2002; Chang, 2003). 300hPa 면에서 에디에 의한 남북방향 

속도 변화 분석 및 다른 통계분석을 한 결과 태평양과 대서

양 모두에서 폭풍 경로 활동의 뚜렷한 증가경향이 발견되었

다(Chang and Fu, 2002; Paciorek et al., 2002). 1980년 이후 

위치에너지에서 운동에너지로의 전환되는 효율이 높아져서 

에디 운동에너지가 북반구에서 증가하고 있다(Hu et al., 

2004). Graham and Diaz(2001)은 또한 태평양에 평균 해면기

압이 증가하는 것도 발견하였다.

그렇지만 이 분석들에는 분명히 불확실성이 존재하며, 어

떤 연구들에서는(Bromirski et al., 2003; Chang and Fu, 

2003) 20세기 후반기동안 폭풍 경로 활동은 1950년대 이전보

다 더 강해지지는 않았다고 한다. NRA 자료를 사용하여 

300hPa에서 에디에 의한 남북방향 풍속의 변화를 살펴보면 

1970년대 중반 이전에는 낮은 값 쪽으로 치우쳐 있으며, 특

히 동아시아와 미국 서쪽지방에서 치우침이 크다(Harnik 

and Chang, 2003). 따라서 NRA 재분석 자료에서 에디 변동

의 증가는 레윈존데로부터 계산한 값보다 거의 2배정도 크

다. 대서양 폭풍 경로의 출구지역인 유럽에서는 좀 더 낫다. 

500hPa에서 라디오존데 자료와 NRA 자료의 기온 변동은 아

시아에서 큰 차이를 보이고 있으므로(Iskenderian and 

Rosen, 2000; Paciorek et al., 2002), 폭풍 경로 활동이 증가

하는 정도는 특히 태평양에서 증가하는 정도는 의심하지 않

을 수 없다.

대서양‐유럽 지역에서 현지 기압자료(이 지역 자료는 기간

이 길고 일관성이 있음)에 따르며 19세기 후반 폭풍이 가장 

많이 발생하였고 점점 감소하여 1960년대에 최소가 되었다

가 다시 증가하여 1990년대 가장 많이 발생하였으며 그 이

후로 약간 감소하였다(Alexandersson et al., 2000; Bärring 

and von Storch, 2004; 3.8.4.1절 참조). 그렇지만 폭풍경로의 

변화는 복잡하여 실제로 관측에 존재하는 노이즈 때문에 중

위도 폭풍활동의 장기간 변화를 감지하는 것은 어렵다. 원격

상관 패턴의 위치나 강도가 변하는 것으로 지역적인 폭풍을 

분석하는 것이 좀 더 적절한 접근방법이다(3.6절 참조).

지난 20~30년 동안 남반구 중위도에서 저기압 숫자는 현

저하게 감소하고 있고 평균적인 저기압 반경과 강도는 증가

하고 있는데(Simmonds and Keay, 2000; Keable et al., 2002; 

Simmonds, 2003; Simmonds et al., 2003) 이는 남반구 환상

모드의 변화경향과 관련되어 있다. NRA 자료로부터 볼 수 

있는 이러한 변화는 중위도 겨울철 강수량의 감소(호주 남서

부 지방에서 건조해지는 경향이 관측됨)와 관련되어 있으며

(Karoly, 2003), 남극 해안에서 떨어진 지역에서 남극대륙 주

변을 따라 강수량이 증가하는 경향과 관련되어 있다(Cai et 

al., 2003). 그러나 남반구에서 ERA‐40 자료와 NRA 자료 사

이에 분명한 차이가 있다: ERA‐40자료에서는 모든 계절에 

40°S 남쪽 모든 해양에서 저기압 활동이 더 강하고 덜 약하

며, 따뜻한 계절에 아열대 지방에서는 저기압 활동이 더 강

하다. 이러한 현상은 특히 초기 수십 년 동안에 나타난다

(Wang et al., 2006a).

3.5.4 블러킹

블러킹 현상은 고위도에서 기압능이 계속 유지되는 것이

나 보통 1~2주일 정도 지속적으로 중위도 편서풍의 위치가 

이동하는 것과 관련되어 있으며, 계절내 변동의 규모에서 전

체 순환 변동의 중요한 부분이다. 북반구에서 블러킹이 잘 

생기는 위치는 대서양과 태평양인데(Tibaldi et al., 1994), 대

서양‐유럽지역에서 봄철에 가장 잘 발생하며 여름철에 가장 

적게 발생한다(Andrea et al., 1998; Trigo et al., 2004). 관측

자료에 따르면 유럽‐대서양 지역에서 오랜 기간 지속되는(10

일 이상) 블러킹은 분명하게 북대서양 진동의 음의 위상과 

관련되어 있는데(Quadrelli et al., 2001; Barriopedro et al., 

2006) 이는 북대서양 진동의 변동주기와 블러킹 사이에 역학

적으로 연관이 있음을 보여주는 것이다(Scherrer et al., 

2006; Schwierz et al., 2006). 반면에 5일에서 10일 정도 지

속되는 블러킹은 북대서양 진동과 관련이 없다. Wiedenmann 

et al.(2002)은 북반구 블러킹 강도에 있어서 통계적으로 유

의한 장기변동 경향은 없음을 보였다. 한편 Barriopedro et 

al.(2006)은 1948년부터 2002년 사이에 서태평양에서 블러킹

이 발생한 일수와 발생 횟수가 확실하게 증가하고 있음(각각 

57%, 62%)을 발견하였다. 그들은 또한 북대서양 블러킹이 
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약화되어 발생횟수와 발생일수가 통계적으로 의미 있게 감

소하고 있음을 발견하였다. Wiedenmann et al.(2002)는 엘니

뇨 기간 동안에 북태평양에서 블러킹이 현저하게 약회됨을 

보였다.

남반구에서 남태평양에 블러킹이 가장 잘 나타나며

(Renwick and Revell, 1999; Renwick, 2005), 그 다음으로는 

남대서양, 인도양 남부, 그레이트 오스트레일리아 만에서 잘 

발생한다. 남동 태평양에서 블러킹의 발생횟수는 ENSO의 

영향을 크게 받는 반면에(Rutllant and Fuenzalida, 1991; 

Renwick, 1998), 다른 지역에서는 발생횟수의 경년변동은 내

부역학에 의해 영향을 받는다(Renwick, 2005). NRA 자료에

서 보여주는 남반구에서 블러킹 발생횟수와 강도의 감소는

(Wiedenmann et al., 2002) 남반구 해양에서 동서 바람장이 

증가하는 경향과 잘 일치한다. 그러나 1970년대 남반구의 재

분석자료를 살펴보면 오래 동안 지속되는 블러킹 고기압의 

발생빈도는 증가하는 경향이 있으며(Renwick, 2005) 이는 이

때부터 위성관측이 시작된 것과 관련되어 있다. 자료의 한계

로 인하여 남반구에서 블러킹 발생의 증감경향을 확언하기

는 아직 이르다.

3.5.5 성층권

역학적으로 안정한 성층권 순환은 겨울반구에서 중위도에 

편서풍이 지배적이고 여름반구에서는 편동풍이 지배적이며, 

남북방향의 순환으로 브르워‐돕슨 순환(Brewer‐Dobson cir-

culation)이 있다. 열대지방에서 수평바람은 준 2년 주기 진

동(QBO, Quasi‐Biannual Oscillation)이 아래쪽으로 전파되면

서 약 2년마다 방향이 바뀐다(Andrews et al., 1987). 오존은 

열대지방에서 주로 생성되며 브르워‐돕슨 순환에 의해 고위

도로 전달된다. 서로 다른 자료를 이용하여 성층권에서 수평

방향으로 평균한 기후학적인 수평바람(예를 들어 같은 위도

에 대해 평균한 편서풍)은 중위도에서는 자료들끼리 서로 잘 

일치하는 반면에 열대지방에서는 상대적으로 큰 차이를 보

인다(Randel et al., 2004b).

대류권에서 생성되어 연직으로 전파하는 파동이 소멸되면

서 성층권 편서풍을 약화시킨다(박스 3.3 참조). 이로 인해 

때때로 편서풍의 극 소용돌이가 소멸되면서 극 성층권의 기

온이 상승하는 ‘갑작스런 기온상승(sudden warming)'을 유발

하기도 하는데 그 결과 남북방향 온도경도는 빠르게 역전된

다(Kodera et al., 2000). 1990년부터 1998년까지 9년 연속 겨

울에 북반구에서 큰 기온상승이 없었던 반면, 1999년부터 

2004년 동안에 7번이나 큰 기온상승이 있었다(Manney et 

al., 2005). Naujokat et al.(2002)에 따르면 2000년 이후 최근

에 발생한 여러 번의 성층권 기온상승은 비정상적으로 빨리 

발생하여 3월에 찬 소용돌이로 복귀하였다. 2002년 9월 남반

구에서 처음으로 큰 기온상승이 관측되었다(Krüger et al., 

2005; Simmons et al., 2005). 이 큰 기온상승 이후에 상대적

으로 약한 겨울 극 소용돌이도가 나타났다(Newman and 

Nash, 2005).

과거 성층권 변화는 라디오존데 자료(1950년대 이후부터 

사용가능), 위성자료(1970년대 이후부터 사용가능), 전지구 

재분석자료를 종합하여 분석하였다. 1990년대 중반 동안 북

반구에서 북극 겨울철 소용돌이가 더 차고, 더 강하고

(Kodera and Koide, 1997; Pawson and Naujokat, 1999), 더 

오래 지속되는(Waugh et al., 1999; Zhou et al., 2000) 해가 

많았다.

어떤 분석들은 북반구에서 1979년부터 2000년 사이 특히 

1월과 2월에 파동 강제력이 점점 감소하는 경향이 있음을 

보였다(Newman and Nash, 2000; Randel et al., 2002). 그러

나 증감경향을 계산하는 것은 계산한 달이나 기간에 따라 

매우 민감해서 상대적으로 짧은 성층권 관측자료를 가지고 

장기간 변화를 감지한다는 것은 여전히 문제가 있다

(Labitzke and Kunze, 2005).

Thompson and Solomon(2002)은 남반구에서 1969년부터 

1998년까지 10월부터 3월까지 그리고 5월의 라디오존데 자

료를 사용하여 남반구 극지방에서 평균한 성층권 하부 지오

포텐셜 고도가 상당히 감소하고 있음을 보고하였다. ERA‐40
과 NRA 성층권 고도를 재분석한 자료는 1980년 이후 여름

철(DJF)에 남극 소용돌이가 점점 강해지고 있음을 보이는데

(Renwick, 2004; 3.5.2절 참조) 이는 오존이 감소하는 것과 

매우 관련되어 있다(Ramaswamy et al., 2001; Gillett and 

Thompson, 2003). 오존홀은 늦은 봄(10월‐11월) 성층권 극 

소용돌이의 기온이 내려가게 하여(Randel and Wu, 1999) 소

용돌이가 소멸되는 것을 2‐3주 늦춘다(Waugh et al., 1999).

3.5.6 바람, 파도, 지면 플럭스

대기 순환의 변화는 관련된 바람, 파동, 지면 플럭스의 변

화를 암시한다. VOS(Voluntary Observing Ships)에서 지표바

람과 기상을 관측한 것은 약 150년이 되었고 이 자료는 

ICOADS에 포함되었다(Worley et al., 2005). 풍속은 뚜렷한 

변화경향을 보이지만 VOS 바람관측자료는 시간에 대한 편

이를 가지고 있으므로(Gulev et al., 2007) 조심스럽게 다루

어야 한다. 시간에 대한 편이는 풍속계에 의한 관측이 증가

한 결과로 풍속계의 고도가 높아진 것, 보퍼트 풍속등급에 

대한 정의 변화(Cardone et al., 1990), 배 크기가 점점 커지
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박스 3.3 : 성층권‐대류권 상관관계와 하층 전파

  성층권 바람이 편서풍이 되는 겨울철에 상층으로 전파하는 행성규모 파동을 통해서 대류권은 성층권에 영향을 준다. 아래로

부터 전파되어온 강제력에 대한 반응으로 성층권은 극 소용돌이의 강도를 오랫동안 변화시킨다. 이렇게 생긴 성층권 극 소용

돌이의 강도 변화가 다시 아래로 지표면에서의 기후변동에 영향을 미치는 것이 관측되었다(Baldwin and Dunkerton, 1999, 

2001; Kodera et al., 2000; Limpasuvan et al., 2004; Thompson et al., 2005). 수평 바람장에서 이러한 관계를 볼 수 있으

며, 대류권에서 계절내 변동과 경년변동의 많은 부분을 설명하고 있고(Thompson and Wallace, 2000) 성층권에서의 대부분

의 변동과 관련된(Baldwin and Dunkerton, 1999) 환상모드에서 성층권과 대류권의 관계를 뚜렷하게 볼 수 있다. 환상모드는 

대류권과 성층권 간의 내부 상호작용에 의해 자연적으로 발생하는 현상이다(Limpasuvan and Hartmann, 2000; Lorenz and 

Hartmann, 2001, 2003).

  성층권과 대류권에서 북반구 환상모드 편차들 사이의 관계는 박스 3.3의 그림1에서 볼 수 있는데, 10hPa에서 성층권 극 

소용돌이가 매우 약화되는(성층권 기온이 올라가는) 경우에 대해 북반구 환상모드 지표를 정의하였다. 평균적으로 성층권에서 

소용돌이가 약해지면 이것이 대류권으로 내려가 지표에서도 2개월 이상 북반구 환상모드가 음의 값을 가진다. 성층권 소용돌

이가 강한 경우에도 이와 유사한 과정으로 아래쪽으로 전파된다.

  성층권 최하층에서 오래 동안 지속되는 환상모드 편차는 지표의 북반구 환상모드 편차도 오래 동안 지속되게 한다. 대류권 

환상모드의 시간규모는 북반구 겨울철에 가장 길며 남반구에서는 늦은 봄(11월~12월)에 가장 길다(Baldwin et al., 2003). 양 

반구 모두 성층권 하부에서 환상모드의 변동이 가장 클 때 대류권 환상모드의 시간규모도 가장 길다.

  성층권과 지표 사이의 연결은 성층권 최하층에서 대규모 순환패턴의 변동에 기인하다. 이 경우 성층권은 지상에서 월평균 

북반구 환상모드를 약 2개월 정도 빨리 통계적으로 예측할 수 있는 인자(predictor)로써 사용할 수 있다(Baldwin et al., 2003; 

Scaife et al., 2005). 이와 유사하게 남반구 성층권에서 오존홀과 관련된 온도나 지오포텐셜 고도의 변화경향은 고위도 지상 

기후와 연계되어 있다(Thompson and Solomon, 2002; Gillett and Thompson, 2003). 성층권 순환은 오존의 감소 혹은 온실

가스의 증가에 따라 변하기 때문에 이러한 변화가 지상 기후의 변화에도 나타날 것이다. Thompson and Solomon(2005)은 

1973년부터 2003년 사이 봄철에 남반구 성층권에서 극 소용돌이가 강화되고 온도가 내려가면 남반구 대류권 순환에도 이와 

유사한 변화가 1달 정도 뒤에 나타남을 보였다. 남반구에서 보이는 이러한 상하 간의 연계는 북반구에서 라디오존데의 지오포

텐셜 고도 월자료를 사용하여 분석하였을 경우에는 나타나지 않는다. 남반구에서는 오존 감소에 기인한 성층권 변화가 매우 

강하며 따라서 지표와의 관계가 매우 분명하기 때문에 이러한 북반구와 남반구의 차이가 생기게 된 것이다.

  성층권이 대륙권에 영향을 미치는 과정의 역학적 메커니즘을 아직 다 이해할 수는 없지만 지표의 변화가 상대적으로 크면 

성층권 반응도 증폭된다. 이 과정에는 행성파(Song and Robinson, 2004)와 종관규모 파동(Wittman et al., 2004)이 관련되어 

있는데, 이 파동들은 대류권계면 근처에서 성층권 수평바람 편차와 상호작용을 한다. 파동에 변화가 생기면 대류권 순환에 

영향을 미칠 것이며 환상모드와 관련된 지상 기압에도 변화가 생길 것이다(Wittman et al., 2004).

박스 3.3, 그림 1. 극 소용돌이가 약화되는 18개 경우에 대해 북반구 환상모드 지표의 시간‐고도에 따른 변화를 보여주는 합성도. 약화되는 
18개 경우는 10hPa 환상모드 지표가 ‐3.0가 만나는 날짜로 선택한 것임. Day 0은 약한 소용돌이도 이벤트가 시작되는 날임. 지표는 무차원수
임; 색으로 표현된 등치선 간격은 0.25이며, 흰 선은 0.5 간격임. ‐0.25와 0.25는 색을 칠하지 않음. 노란색과 붉은색은 북반구 환상모드 지표
가 음의 값을 가지는 경우이고 푸른색은 양의 값을 가지는 경우임. 얇은 수평선은 대류권과 성층권 사이의 대략적인 경계를 나타냄. Baldwin 
and Dunkerton(2001)의 결과를 수정한 것임.
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그림 3.25. 1950년부터 2002년 사이 전지구 해양에서 큰 배가 지나다니
는 경로의 주요 파고의 선형 증감경향(cm/10년). 유의수준 5%를 만족
하는 지역만 증감경향을 나타냄. Gulev and Grigorieva(2004) 결과를 
인용함.

는 것, 상대바람에 대한 실제 풍속을 계산하는 방법이 적절

하지 못한 것(Gulev and Hasse, 1999), 그리고 관측시간 간격

의 선택(Sterl, 2001; Gulev et al., 2007)에 의해 발생한다. 지

역적인 지표 기압경도력의 시계열을 살펴보면(Ward and 

Hoskins, 1996) 해양 전체에 대해 평균한 풍속은 특별한 증

감경향을 보이지는 않으나 북대서양의 열대지역, 북태평양 

중위도 지역에서는 지역적으로 풍속이 증가하는 경향을 보

이며, 대서양 적도지역, 남대서양 열대지역, 북태평양 아열

대 지역에서는 풍속이 감소하는 경향을 보인다(3.5.1절과 

3.5.3절 참조).

VOS는 1세기가 넘는 기간 동안 파도를 관측했으며, 종종 

유의파고(SWH, significant wave height, 가장 높은 것으로부

터 3분의 1에 해당하는 파고)로 관측하는데, 비록 파도나 파

고가 관측시간 간격으로 인한 불확실성이 있으며 관측 초기

에는 이 불확실성이 어느 정도 높았지만 이들은 해양 풍속

보다 관측방법의 변화의 영향을 덜 받는다. 지역적인 풍속은 

유의파고의 바람과 해양관계에만 직접적으로 영향을 주는 

반면에 너울은 멀리 떨어져 있는 폭풍의 발생빈도와 강도에 

매우 크게 영향을 받는다. 1900년부터 2002년 사이 배에서 

관측한 연평균 유의파고는(Gulev and Grigorieva, 2004) 북태

평양 거의 대부분 지역에서 분명하게 증가하는 경향이 있으

며, 가장 크게 증가할 때는 10년 동안에 8~10cm 정도 유의

파고가 높아졌다(0.5%/년 까지). 1978년부터 1999년까지 부

이 관측기록(Allan and Komar, 2000; Gower, 2002)으로 연평

균, 겨울평균(10월~3월) 유의파고를 분석한 결과 이러한 증

가결과와 유사하게 나타났다. Tuller(2004)의 경우 캐나다 서

쪽 해안에서 좀 떨어진 해양에서 풍속이 감소하는 경향을 

발견하긴 했지만, 검조기(조석을 측정하는 기기)의 잔류값

(Bromirski et al., 2003)과 하인드캐스트 자료(Graham and 

Diaz, 2001)로부터 계산한 폭풍은 장기간 증가하는 경향을 

보여 앞의 결과를 뒷받침해주고 있다. 대서양에서 100년 동

안의 시계열은(Gulev and Grigorieva, 2004) 북대서양에서 폭

풍경로를 따라 유의파고가 약하지만 통계적으로 의미 있게 

감소하여 서태평양 폭풍이 생성되는 지역에서 유의파고가 

10년에 5.2cm의 비율로(0.25%/년) 감소하고 있음을 보였다. 

지역모델의 하인드캐스트 결과(예를 들어, Vikebo et al., 

2003; Weisse et al., 2005)는 북대서양에서 지난 118년 동안 

유의파고가 증가하고 있음을 보여주고 있다.

1950년부터 2002년까지 유의파고의 선형변화경향(그림 

3.25)은 통계적으로 유의하며 중위도 북대서양과 북태평양 

대부분 지역, 남대서양 아열대 서쪽지역, 인도양 적도부근 

동쪽지역, 동중국해와 남중국해에서 증가하는 경향을 보이

고 있다. 북서대서양과 북동태평양에서 가장 크게 증가하고 

있다(14cm/10년). 서태평양 열대지방, 태즈먼 해, 인도양 남

부에서 통계적으로 유의한 감소경향도 관측되었다(‐11cm/10

년). Wang and Swail(2001, 2002)와 Sterl and Caires(2005)는 

각각 NRA과 ERA‐40 바람자료를 사용하여 전구모델에서 파

도를 hindcast하였는데, 이 연구들은 지난 40년 동안 유의파

고의 극값이 커졌을 뿐만 아니라 평균 유의파고 값도 증가

하였음을 보여주고 있다. 특히 북반구 겨울철 유의파고 증가

의 99%는 북동대서양에서 발생하였으며 10년 동안 최고 

0.4m가 증가하였다. NRA 지면 바람을 사용하여 파고의 

hindcast한 결과를 살펴보면 20세기 후반기 북대서양 북동지

역에서 파도가 강해지는 것을 볼 수 있는데 이는 폭풍경로

가 북쪽으로 이동하는 것과 관련되어 있다. 따라서 북대서양 

남쪽에서는 파고가 감소하고 있다(Lozano and Swail, 2002). 

북대서양 중위도 지역에서의 유의파고 증가는 TOPEX/ERS‐
12(the merged TOPography EXperiment/Poseidon and 

European Remote Sensing) 위성고도계 자료의 14년 동안

(1988~2002) 시계열에서도 볼 수 있다(Woolf et al., 2002).

3차 평가보고서 이후 지면 플럭스에 대한 연구는 대기와 

해양사이의 평균적인 교환(특히 열교환)의 정확도를 향상시

키는 방향으로 계속 이루어져왔으며, 장기간 변화에 대한 연

구는 거의 없었다. 전지구 순 열교환에는 여전히 상당한 불

확실성이 남아 있는데 이는 열 플럭스의 각 항목들의 차이

를 정확하게 계산하는 것이 어렵기 때문이다. 재분석 자료로 

지면 플럭스 변동을 계산해보면 자료동화에 사용된 자료가 

균질하지 못한 영향을 크게 받는다. 특히 남반구 해양에서 

그 영향이 크며, Sterl(2004)는 남반구 해양에서 지면 잠열 

플럭스의 변동은 관측이 많아진 1979년 이후가 되어서야 그 

변동이 믿을만해짐을 보였다. 최근 재분석자료와 현장관측

자료로부터 계산한 열 플록스의 신뢰도는 어느 정도 향상되

었지만 VOS 관측자료를 살펴보면 여전히 전지구적으로 수
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십 Wm‐2 정도 편이를 가진다(Grist and Josey, 2003). NRA자

료, 잔차항으로부터 계산하는 간접적인 방법, 결합모델을 사

용한 해양 열전달 양은 수문관측자료와 잘 일치한다

(Trenberth and Caron, 2001; Grist and Josey, 2003). 그렇지

만 수문관측자료도 또한경년변동성과 열전달을 계산할 때 

사용된 가정들 때문에 상당한 불확실성을 가지고 있다(5장 

참조). 따라서 이 자료들을 가지고 다양한 플럭스 값들을 평

가하고자 할 때 이 점을 기억해 두어야 할 것이다. 북대서양 

아한대환류의 동쪽지역에서는 해양으로부터의 순 열 플럭스

가 10년 동안 10Wm‐2 정도씩 증가하는 경향을 보이고 있으

며, 아열대환류 동쪽에서는 반대로 감소하는 경향을 보인다. 

이는 1948년부터 2002년 사이 북대서양 진동의 변동과 밀접

하게 관련되어 있다(Marshall et al., 2001; Visbeck et al., 

2003; Gulev et al., 2007).

3.5.7 요약

1970년대 후반부터 최근까지의 변화는 일반적으로 양반구 

모두 DJF에 고위도 대류권 지오포텐셜 고도는 하강하고 중

위도에서는 고도가 증가한다. 이러한 변화는 성층권 하부까

지 고도가 높아질수록 커지지만, 변화하는 패턴은 유사하다. 

지오포텐셜 고도의 변화는 대서양과 남반구 한대전선 제트

류가 극 쪽으로 이동하면서 강해지는 것 그리고 폭풍경로의 

활동이 활발해지는 것과 관련되어 있다. 지상과 대류권 상층

에서 행해진 다양한 관측을 살펴보면 20세 후반기에 북반구 

겨울철 폭풍경로의 활동의 강도가 강해지고 극 쪽으로 이동

한 것처럼 보이기는 하지만, 재분석 자료가 가지고 있는 시

간에 대한 편이 때문에 폭풍경로 강도 증가의 크기에는 여

전히 상당한 불확실성이 존재한다. 남반구 중위도에서 저기

압 발생숫자가 감소하고 있으며, 남반구의 많은 지역에서 저

기압의 평균 반지름은 증가하고 강도도 강해진다고 분석되

었는데 이것도 또한 많은 불확실성을 가지고 있다.

북대서양‐유럽지역에서 최근 수십 년 동안 지속되는 기간

이 긴 블러킹의 발생횟수가 감소하고 있는데 이는 북대서양 

진동의 변동과 역학적으로 잘 일치한다(3.6절 참조). 그러나 

남반구의 경우 비록 남반구 환상모드에도 증감의 경향을 보

이기는 하지만 블러킹의 발생횟수에 대한 변화경향을 정의

하기에는 사용할 수 있는 자료의 기간이 너무 짧다. 북반구

에서 1990년대 후반 이후로 성층권 극지방에서 갑작스런 기

온상승 현상이 더 자주 발생하고 있다. 이는 대류권과 성층

권 소용돌이가 더 자주 정상상태를 보이는 것과 관련되어 

있다. 남반구에서 대류권 남극 소용돌이가 여름철동안 강해

지고 있는데 이는 오존홀과 관련되어 있으며, 이로 인해 늦

봄에 성층권 극 소용돌이의 온도가 내려가고 소용돌이의 소

멸이 2‐3주 정도 늦어진다. 2002년 9월에 남반구에서도 처음

으로 단 한번 큰 기온의 증가가 관측되었다. 바람이나 유의

파고 관측자료도 최근 수십 년 동안 1990년대 후반까지 북

반구 중위도에서 폭풍경로의 활동이 증가하고 있다는 재분

석자료 결과를 뒷받침해주고 있다(3.6절 참조). 열 플럭스도 

심층수가 만들어지는 중요 지역인 래브라도 해에서 북대서

양 진동과 관련된 변화가 있음을 보여주고 있다.

3.6 대기순환 변동의 패턴

3.6.1 원격상관

전구대기순환은 지상부근에서 나타나는 많은 수의 주된 

변동패턴이 존재한다. 박스 3.4는 그 주요한 패턴과 관련된 

지수를 보여준다. 지역기후는 서로 다른 곳에서 원격상관과 

관련하여 다른 위상을 가지며 변할 수 있다. 그런 원격상관

은 폭풍경로(3.5.3절)와 북으로 향하는 열속, 습윤속, 운동량

속의 위치와 강도를 변화시킬 수 있다. 이러한 내용들은

Hurrell et al.(2003), Quadrelli and Wallace(2004), 그리고 

Trenberth et al.(2005b)에 의하여 문서화되어 왔다. 원격상관 

성질의 이해와 그들 양상의 변화는 지역기후와 그 변화를 

이해하는데 매우 중요하다. 계절평균 또는 그 이상 시간규모

에 대한 편차는 인간에게 직접적인 영향을 끼친다. 왜냐하면 

그 편차들이 종종 가뭄, 홍소, 열파, 한파, 및 그 밖의 다른 

변화들과 관련이 되기 때문이다. 이러한 변화들은 농업, 어

업 및 급수를 심각하게 저해할 수 있으며, 공기의 질, 산불

위험, 에너지 공급 및 인간 건강을 변화시킬 수 있다.

원격상관의 분석은 흔히 선형적 관점에서 이루어지고 있

다. 이러한 선형적 관점에서는 기본적인 공간패턴이 있고, 

그 진폭의 변화가 있을 뿐, 음과 양 같은 패턴을 갖는다고 

가정된다(Hurrell et al., 2003; Quadrelli and Wallace, 2004). 

이와 대조적으로 비선형적인 해석은 특정 극성이 강화된 상

태로서의 주된 기후편차를 찾을 수 있게 해준다(예, Corti et 

al., 1999; Cassou and Terray, 2001; Monahan et al., 2001). 

기후변화는 어떤 준정상상태에서 한 패턴의 우세성(Palmer, 

1999)이라든지 여러 패턴의 성질이나 그 수의 변화와 같은

(Straus and Molteni, 2004)다른 상태로 바뀌는 과정일 수 있

다. 

북반구에서 점 상관도는 PNA와 NAO를 보여준다(그림 

3.26). 그러나, 남반구에서는 그러한 파동 구조가 SAM이 우

세하기 때문에 잘 나타나지 않는다. 원격상관이 어떤 격자에
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그림 3.26. 1958년에서2005년까지 북반구 겨울철(DJF) 500 hPa 지오포텐셜 고도에 대한 점상관도로 나타낸 PNA(왼쪽)와 NAO(오른쪽) 원격상관 
패턴. 왼쪽그림에서 기준점은 PNA 패턴의 중심점(+표시)에 해당하는 45°N, 165°W이고 오른쪽 그림에서 NAO 패턴은 기준점 65°N, 30°W로 나타
낸다. 음의 상관계수는 쇄선으로 표현되었고, 등치선 간격은 0.2이다. Hurrell et al.(2003)에서 인용.

서 가장 잘 정의된다고 하더라도 몇 개의 중요한 관측소를 

평균한 지수들은 완전한 격자자료가 만들어지기 전까지 적

용할 수 있으므로 널리 쓰이고 있다(3.6.4절 및 그림 3.31참

조). 이런 방법의 단점은 적은 수의 공간표본으로 인해서 잡

음이 많을 수 있다는 것이다. 예를 들어, Hurrell et al.(2003)

은 20세기초에 양의 위상을 갖던 NAO의 지속시간이 그 기

간 동안 양의 NAO 지수만큼 크지 않았다는 것을 제시하였

다.

많은 원격상관들이 알려져 왔지만, 오직 소수 패턴의 조

합만이 순환의 경년변화의 많은 부분을 설명할 수 있다. 

Quadrelli and Wallace(2004)는 북반구에서 경년변동을 갖는 

많은 패턴들이 해면기압에 대한 두 경험적직교함수(EOFs)의 

선형결합으로 재구성될 수 있다는 것을 발견하였다(근사적

으로 NAM과 PNA). Trenberth et al.(2005b)는 전구대기 질

량장을 분석하여 네 개의 회전 EOF 패턴을 찾았다. 그것은 

두 개의 환상모드(SAM and NAM), 과 ENSO와 관계된 패

턴, 그리고 북태평양 지수 및 PDO와 관계돼 있는 패턴이다.

원격상관패턴은 평균장이 가장 강한 북반구 겨울철에 더 

뚜렷한 경향을 갖는다. 원격상관의 강도와 그들이 지상부근

의 기후에 영향을 주는 방식은 긴 시간규모에서 변한다. 

NAO와 ENSO는 20세기를 거치는 동안 수 십년 시간규모에

서 뚜렷한 변화를 보였다(예, Power et al., 1999b; Jones et 

al., 2003). 수 십 년 변화는 그 영향면에서 분명하다. 그러한 

변화가 예전의 좋지 않은 자료질에 기인한 것은 아닌 것으

로 보인다.

3.6.2 엘니뇨-남방진동과 적도/중위도 상호작용

3.6.2.1 엘니뇨-남방진동

엘니뇨-남방진동(El Nino-Southern Oscillation; ENSO)은 

결합된 해양-대기 현상이다. 엘니뇨는 적도 태평양의 따뜻

한 해수가 날짜변경선 근처에서 남아메리카 해안까지 확장

되는 현상을 이른다. 또한, 엘니뇨는 적도 태평양을 따라 해

수면온도 경도가 약화되고 관련된 해양 순환의 변화가 동반

된다. 엘니뇨와 연관된 대기 성분인 남방진동은 무역풍, 적

도순환, 및 강수의 변화가 동반된다. 역대 엘니뇨는 약 3년

에서 7년을 주기로 발생하며 적도 동태평양에서 평균이하의 

해수면온도를 갖고 엘니뇨의 반대 위상인 라니냐 현상도 엘

니뇨와 번갈아가며 발생하고 있다. 무역풍, 대기순환, 강수, 

그리고 관련된 대기 가열의 변화는 중위도 반응을 만들어낸

다. 파동형태를 갖는 중위도 원격상관은 중위도 제트류 및 

폭풍경로의 변화를 동반시킨다(Chang and Fu, 2002).

엘니뇨-남방진동은 전지구적으로 영향을 미친다. 특히, 

북반구 겨울철(11월부터 3월까지)의영향은 매우 강하고 뚜렷

하다. 평균해면기압의 편차는 중위도에서 훨씬 더 커지지만, 

적도에서는 강수량의 변화가 크다. 관련된 지상기온 및 강수

량 편차의 전지구적 패턴은 그림 3.27에 나타난다. 이들 변

화의 패턴과 전지구적 지상기온 변화와의 연관성은 

Trenberth et al.(2002b)에서 제시되었다.

ENSO의 성질은 시간에 따라 상당히 크게 변한다. 강한 
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박스 3.4 : 순환지수의 정의

원격상관은 고정된 공간분포에서 주로 나타나고 그와 관련된 시계열은 그 원격상관의 진폭과 위상의 전개를 나타낸다. 원격

상관은 한 격자의 값으로 정의되는 것이 최선이나 종종 주요한 몇몇 관측소값을 이용하여 정의하는 것이 유용하다. 한 예로 

남방진동(Southern Oscillation; SO)를 들 수 있는데, 그 남방진동은 타히티(동태평양)와 다윈(서태평양)의 평균해면기압 차

이로 만들어진 SO지수(SOI)로 설명될 수 있다.

역대 수많은 원격상관들이 관측소자료(SOI, NAO)나 격자자료(NAM, SAM, PDO/NPI와 PNA)를 통해 다음과 같이 정의되

어 왔다.

- 남방진동지수(Southern Oscillation Index; SOI). 타히티와 다윈지역의 평균해면기압(Mean Sea Level Pressure; 

MSLP)의 차이로서 긴 기간의 평균과 표준편차로 정규화(normalized)된다(Troup, 1965; Konnen et al., 1998). 1860년대부

터 자료가 있고 1935년 이전 다윈지역 자료가 더 정확하기 때문에 다윈지역 단독으로 정의될 수도 있다.

- 북대서양진동(North Atlantic Oscillation)지수. 포루투갈의 리스본과 아이슬랜드의 스티카솔머(Stykkisholmur)지역의 

정규화된 평균해면기압의 차이로 가장 널리 정의되며 이 정의로 1864년까지 이용할 수 있다(Hurrell, 1995). 또한 스티카솔

머 대신 레이캬비크(Reykjavik) 지역을, 리스본 대신 지브롤터(Gibraltar) 지역을 이용하여 1821년까지 확장할 수 있다

(Jones et al., 1997).

- 북반구환상모드(NAM)지수. 20°N이상의 겨울철 월평균해수면기압의 첫 번째 경험직교함수(Empirical Orthogonal 

Functions; EOF)패턴의 진폭으로 정의된다(Thomson and Wallace, 1998; 2000). NAM은 북극진동(Acrtic Oscillation; AO)

으로도 알려져 있으며 NAO와 많은 연관이 있다.

- 남반구환상모드(SAM)지수. 격자자료 또는 관측소자료의 남반구 중위도 및 고위도지역(통상적으로 45°S에서 65°S 사

이 지역)의 평균해면기압의 차이로 정의되거나(Gong and Wang, 1999; Marshall, 2003), 20°S 이상의 월평균 850hPa 고도 

경험적직교함수의 첫 번째 모드의 진폭으로 정의된다(Thomson and Wallace, 2000). 흔히, 남극진동(Antarctic Oscillation, 

AAO)혹은 고위도 모드(High Latitude Mode; HLM)으로 알려져 있다.

- 태평양-북아메리카 패턴(Pacific North-American pattern; PNA)지수. 정규화된 500 hPa 고도 편차에 대하여, 

20°N, 160°W와 55°N, 115°W의 평균값과 45°N, 165°W와 30°N, 85°W의 평균값 차이로 정의된다(Wallace and Gutzler, 

1981).

- 태평양십년진동(PDO)지수와 북태평양지수(NPI). NPI는 알래스카만 지역인 30°N-65°N, 160°ㄸ-140°W)에 있는 알

류산저기압의 평균해면기압으로 정의된다(Trenberth and Hurrell, 1994). PDO 지수는 20°N 이상의 해수면온도(Sea 

Surface Temperature; SST)의 경험적직교함수의 첫 번째 모드의 시계열로 정의된다(Mantua, 1997; Deser et al., 2004). 

PDO는 태평양 전체 지역으로 확장될 수 있으며 태평양수십년진동(Inter-decadal Pacific Oscillation; IPO)라고 부른다

(Power et al., 1999b). PDO와 IPO는 실질적으로 동일한 시간 변동을 보인다(Folland et al, 2002).

ENSO 현상은 19세기말에서 20세기의 처음 25년 동안 일어

났고, 다시 1950년 이후에 많이 일어났다. 반면에 1925년과 

1950년 사이에서는 1939-1941년을 제외하고 강한 ENSO 현

상이 거의 일어나지 않았다(그림 3.27). 또한, 1976-1977년 

기후변화(Trenberth, 1990; 그림 3.27과 3.6.3절, 그림 3.28 

참조)를 전후로 엘니뇨 전개의 분명한 변화를 보여준다

(Trenberth and Stepaniak, 2001). 일반적으로 적도 동태평양

과 중태평양에서 높아지는 해수면온도는 더 지속적이고 강

한 엘니뇨를 만들어내는 경향이 있다. TAR 이후, ENSO와 

태평양기후의 장주기 변동성에 대한 상당한 연구가 있어 왔

다. 그런 장주기 대기해양변화(3.6.3절)는 적도보다는 북태평

양과 북아메리카를 따라 더 뚜렷하다. 그러나 남태평양에서

도 그런 장주기 변화가 존재한다. 이러 장주기 변화는 부분

적으로 태평양으로부터 유도된다고 알려져 있다(Deser et 

al., 2004).

엘니뇨-남방진동은 대기와 해양의 상당량의 열교환이 존

재한다. 그리고 이러한 과정은 전지구 지상기온에 영향을 미

친다. 1997-1998년 엘니뇨는 해수면온도 관점에서 역사상 

가장 큰 엘니뇨로 기록된다. 또한 적어도 2005년까지 1998년

의 전구평균 지상기온도 가장 높았던 것으로 기록된다. 

Trenberth et al.(2002b)은 전구평균 지상기온이1998년 3월을 

중심으로 엘니뇨에 기인하여 0.17℃ 더 높았던 것을 밝혔다. 

또한 Trenberth et al.(2003)은 홍수나 가뭄과 같은 수문순환

의 이상 현상이 종종 엘니뇨와 동반하고 지구온난화와도 관
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그림 3.27. 연평균(5월에서 4월) 해면기압(왼쪽위), 1958년에서 2004년까지의 지상기온(오른쪽위), Trenberth and Caron(2000)에 의해서 개선된 
1979년에서 2003년까지의 GPCP 강수량(왼쪽아래)과 정규화된 타히티와 다윈 해면기압 차이에 근거한 SOI와 상관계수. 1866년 부터 2005년 까지 
다윈지역에 근거한 정규화된 SOI(Konnen et al., 1998); 오른쪽아래). 시계열은 월평균자료에 근거하여 11개 점 필터를 하여 8개월 이하의 주기성
분은 제거되었고, 굵은 실선은 장주기 변동성을 보여준다(부록 3.A). 붉은 값은 다윈지역에서 양의 해면기압 편차 및 엘니뇨 상태를 의미한다.

련하여 증가하는 경향이 있다고 밝혔다. 예를 들어 

2002~2003년의 평범한 엘니뇨는 호주의 가뭄과 관련이 있

고, 기록적인 열파와도 관련이 있다(Nicholls, 2004; 2.8.4절

과 박스 3.6참조). 그래서 ENSO에 변화에 있어 지구온난화

와 물리적으로 관련되는 지는 연구의 관점에서 중대한 문제

이다. 

3.6.2.2 열대-중위도 원격상관: PNA와 PSA

중위도 태평양에서 순환변동성은 아열대 태평양에서 전파

하는 파동형태의 특징을 갖는다. 이러한 특징은 열대 가열편

차에 대한 로스비파 전파와 관련이 있다(Horel and Wallace, 

1981; Hoskins and Karoly, 1981). 이런 파동은 PNA와 태평

양-남아메리카(Pacific-South American; PSA) 패턴으로 알려

져 있다. 이러한 패턴은 가열에 대한 반응뿐 아니라 대기의 

자체역학에 의해서도 만들어질 수 있다. 북반구 겨울철에 

PNA 패턴은 아열대 태평양에서 북아메리카에 이르는 지역

에 놓여 있고, 네 개의 변동 중심이 있다(그림 3.26). PNA 

패턴이 한 점 상관을 이용하여 나타낼 수 있지만, PSA 패턴

은 변동중심이 고정돼 있지 않게 때문에 그렇게 쉽지는 않

다(그림에 보이지 않음). 그러나, PSA 패턴은 연중 항상 존

재하며 남태평양의 호주에서 대서양까지 놓여 있다(Mo and 

Higgins, 1998; Kidson, 1999; Mo, 2000).

PNA 혹은 그 변이(Straus and Shukla, 2002)는 알류산저기

압, 아시아제트, 태평양 폭풍경로의 변동과 관련이 있다. 이

는 북아메리카의 서부지역 강수량과 알래스카 블로킹 빈도, 

그와 연관된 북미 서부지역 겨울철 한파에 영향을 줄 수 있

다(Compo and Sardeshmukh, 2004). PSA는 남태평양에서 서

풍의 변형과 관련이 있다. 이 변동은 뉴질랜드의 강수량 변

동에 영향을 주는 중요한 요인이 된다. 또한, PSA는 남태평

양 고위도지역을 통과하는 불로킹 빈도수의 변화와 태평양 

및 대서양 섹터를 통하는 남극 해빙의 경년변동과 관련이 

있다(Renwick and Revel, 1999; Kwok and Comiso, 2002a; 

Renwick, 2002). PNA와 PSA 둘 다 ENSO의 장주기 변동을 

따르지만 그들 변동에는 어떤 시스템적 변화도 존재하지 않

는다.

3.6.3 태평양 십년 변동

대기순환의 십년에서 수 십년 변동성은 북태평양에서 가

장 뚜렷하다. 알류산저기압은 PDO와 관련한 북태평양 해수

면온도와 같이 변한다. 이들은 대기순환, 해수면온도 및 수 

십 년 태평양 진동(Inter-decadal Pacific Oscillation; IPO)이

라 하는 태평양 전체 해양순환의 십년 변동과 관계가 있다

(Trenberth and Hurrell, 1994; Gershunov and Barnett, 1998; 

Folland et al., 2002; McPhaden and Zhang, 2002; Deser et 
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그림 3.28. 태평양십년진동:(위) 1901년부터 2004년까지 북위 20도 태평
양 분지의EOF 해수면온도(Mantua et al., 1997; Power et al., 1999b)
와 전구 해양(단위는 무차원);(아래) 연시계열(updated from Mantua 
et al., 1997). 검은 곡선은 십년 변동.

al, 2004). 태평양 십년 변동의 중요한 지표는 북태평양 지수

(North Pacific Index; NPI; Trenberth and Hurrell, 1994), 

PDO 지수(Mantua et al, 1997), 그리고 IPO 지수(Power et 

al., 1996b; Folland et al., 2002; 그림 3.28과 3.29참조). PDO

에 의한 ENSO의 변화는 태평양 부근의 지역적 원격상관을 

크게 변화시킬 수 있고(Power et al., 1999b; Salinger et al., 

2001), 전구평균 기후상태에 영향을 줄 수 있다.

PDO/IPO는 인도-태평양 기후변동성에서 시간규모가 큰 

엘니뇨-유사 패턴으로 묘사될 수 있거나(Knutson and 

Manabe, 1998; Evans et al., 2001; Deset et al, 2004; Linsley 

et al, 2004), 장주기 시간규모에서 ENSO 변동성의 장주기 

잔여 성분으로 이해될 수있다(Newman et al., 2003). 사실북

반구와 남반구 사이의 해수면온도 편차패턴의 대칭성은 적

도지역 강제력에 기인하는 것으로 보인다. 그러나Folland et 

al.(2002)은 IPO가 ENSO와는 무관하게 남태평양수렴대

(South Pacific Convergence Zone)의 이동에 크게 영향을 줄 

수 있다고 보였다(Deser et al, 2004 참조). 또 다른 결과는 

중위도 현상이 PDO의 일반적인 성분을 만들어낸다고 제시

한다(Deset et al., 1996, 1999, 2003; Gu and Philander, 

1997). 적도에서 기인한다는 간단한 해석을 포함하여 중위도 

역시 적도 해수면온도 변화에 ‘대기의 다리(atmospheric 

bridge)'를 통해 영향을 줄 수 있다(Barnett et al., 1999; 

Vimont et al., 2001).

적도 인도-태평양 해수면온도 변동성의 장주기 시간규모

는 해양 과정에 기인하는 것으로 보인다. 또한 중위도 해양

은 해양 자이어(gyre)와 열편차의 변화에 중요한 역할을 하

는 것으로 보인다(Deset et al, 1996, 1999, 2003; Gu and 

Philander, 1997). 관측자료가 타당한 설명을 하기에 부족하

기 때문에 수 십년 주기를 갖는 태평양의 잘 정의된 대기-

해양 접합 모드를 말하기는 어렵다(Biondi et al., 2001; 

Gedalof et al., 2002). Schneider and Cornuelle(2005)는 PDO

가 단일 모드가 아니라 세 가지 현상의 조합으로 설명할 수 

있다는 것을 제안하였다. 그들은 관측 PDO 패턴과 그 변화

가 1차 자기회귀모형을 통하여 알류산저기압, ENSO, 그리

고 쿠로시오-오야시오 확장(Kuroshio-Oyashio Extension)의 

해류의 변동성에 의해 재구성될 수있는 것을 보였다. 해양 

로스비파에 의한 해류의 변화는 북태평양 에크만펌핑

(Ekman pumping)에 의해 강제된다. 이들 과정에 대한 SST 

반응패턴은 완전히 독립은 아니지만 PDO의 공간 특징을 결

정한다. 이러한 가정하에, 태평양 기후변동성을 나타내는데 

주요한 물리적 변수는 PDO지수 보다는 ENSO와 NPI(알류

산저기압)지수이다.

그림 3.29(위)는 1900년에서 2005년까지 NPI의 시계열을 

보인다(Deser et al., 2004). 약한 순환이 지배적인 기간

(1900~1924년, 1947~1976년)과 강한 순환이 지배적인 기간

(1925~1946년, 1977~2005년)이 번갈아가며 장주기 변동성을 

보인다. 잘 알려진 1976~1977년의 기압의 감소는 1946~1947

년과 1924-1925년의 전이와 유사하다. 그리고 이는 적도 동

태평양의 용승지역이 아니더라도 적도 인도양과 태평양의 

SST 변동과 관련되어 있다(그림 3.29 아래 Minobe, 1997; 

Deser et al., 2004). 더욱이 NPI는 20년 주기를 포함하여 좀 

더 짧은 시간규모를 가지고 변동한다(Minobe, 1999).

POD/IPO가 태평양지역의 기후전이를 야기하지 않고 오

히려 같은 강제력을 공유한다는 관측 및 모델링 증거들이 

있다(Pierce, 2001; Schneider and Cornuelle, 2005). 

1976~1977년 태평양에서의 기후전이는 음의 PDO에서 양의 

PDO로 바뀌는 것과 관련되어 있고 ENSO의 변화와도 관련

되어 있다(Trenberth and Stepaniak, 2001). 또한 이 변화는 

ENSO 원격상관의 변화와 아메리카, 아시아 및 호주의 강수

량과 지상기온의 변화와 관련되어 있다(Trenberth, 1990; 

Trenberth and Hurrell, 1994; Power et al., 1999a; Salinger 

et al., 2001; Mantua and Hare, 2002; Minobe and 

Nakanowatari, 2002; Trenberth et al., 2002b; Deser et al., 

2004; Marengo, 2004). Schneider and Cornuelle(2005)는 

1976~1977년 기후변화가 열대에서 기인한다는 추가적인 증
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그림 3.29. (위) 장주기 평균으로부터 정규화되어 표현된 1900년부터 
2005년까지 NPI(12월부터 3월까지 북태평양 지역[30°N-65°N, 160°E 
-140°W]의 영역 평균 해면기압) 시계열(세로좌표의 각 눈금 표시는 표
준편차의 2배 혹은 5.5 hPa). 이 기록은 겨울철 알류산저기압 시스템의 
세기를 나타낸다. 막대는 겨울철 계열이고 검은 곡선은 십년 변동을 나
타낸다. 수치는 Trenberth와 Hurrell(1994)에서 갱신되고 초기 십년까
지 확장되었다.(아래) 열대 인도양(10°S–20°N, 50°E –125°E) 지역의 해
수면온도의 시계열(세로좌표의 각 눈금은 표준편차의 2배 혹은 0.3
6℃). 이 기록은 위 panel과 비교하여 쉽게 반전되었다. 연직 점선은 
알류산저기압의 전이년도(1925, 1947, 1977)를 표시한다. Deser et 
al.(2004)로 부터 갱신.

거를 제시하였다.

3.6.4 북대서양진동과 북반구환상모드

북반구에서 1년 전체적으로 뚜렷한 유일한 원격상관 패턴

은 NAO이다(Barnston and Livezey, 1987). NAO는 해수면 

기압에서 우선적으로 남북양극 모습은 대서양지역에서 온대

지역과 극지역 사이의 기압과 고도편차의 특징을 갖는다. 그

러므로 NAO는 북대서양에서 유럽쪽으로의 서풍의 변화와

도 관계가 있다(그림 3.30). NAO는 겨울철(12월에서 3월)에 

가장 강한 시그널을 갖는다. 그 때, 양(음)의 위상은 강화된

(약화된) 아이슬란드저기압과 아조레스고기압의 특징을 보

인다. NAO는 북대서양에 있어 지상부근의 대기순환변동성 

중가장 주요한 패턴이다. 이는 겨울철 월평균해수면기압 전

체 변동성의 약 3분의 1을 설명한다. 이는 NAM과 밀접한 

관련이 있다. NAM은 NAO와 대서양에서 나타난다는 점에

서 유사하나 동서로 대칭이라는 특징을 갖는다. 하부성층권

에서 가장 주요한 겨울철 변동패턴은 고리 모양이다. 그러나 

평균해수면 기압 편차는 거의 북극과 대서양지역에 제한되

고 NAO의 공간 분포를 가지고 같이 변화한다(Deser, 2000; 

3.5.5절과 박스 3.3 참조).

NAO과 NAM 중 어느 것이 더 물리적으로 겨울철 순환과 

더 관계가 되어 있는지에 대해서는 아직 상당한 논쟁이 있

다(Deser, 2000; Ambaum et al., 2001, 2002). 그러나 겨울철

에 그시계열은 매우 높은 상관성을 갖는다(그림3.31). 

Quadrelli and Wallace(2004)는 그들이 시공간적인 변화가 매

우 유사하다는 것을 보였다. 그 환상모드는 중위도의 폭풍경

로와 제트류의 구성과 매우 밀접하게 관계돼 있다. 환상모드

의 위상 변화는 에디와 평균흐름의 상호작용의 결과에 의한 

것으로 보인다. 그리고 외부강제력은 그 환상모드를 유지하

는데 필요하지 않다(De Weaver and Nigam, 2000). 북반구에

서 정상파는 일시적 에디도 중요하지만 대부분의 에디 운동

량속을 제공한다. NAO/NAM 패턴의 내적인 발달이 수일 

이내의 주기에 제한되지만(Feldstein, 2002), 일정한 강제력

에서 경년적인 자기상관을 보여주지는 않는다. 그러나 대체

자료 또는 관측자료는 과거 수세기 동안 NAO/NAM이 양/

음의 지속성을 가진 증거들을 보여준다(Cook et al., 2002; 

Jones et al., 2003). 겨울철에 1960년대 후반의 최소지수 값

에서 1990년대 중반의 강한 양의 지수값의 전환이 일어났다. 

그래서 NAO 값들은 장기적인 평균 관점에서 기울어져 있다

(그림 3.31). 여름에는 Hurrell et al.(2001, 2002)이 NAO 패

턴에 있어 경년 및 장기 변동의 큰 변화가 있다는 것과 북부 

유럽의 지속적인 고기압성 흐름의 경향이 최근 수 십년 동

안 다뜻하고 건조한 조건을 만들어 낸다는 것을 밝혔다

(Rodwell, 2003).

Feldstein(2002)은 NAO/NAM 지수가 1958년에서 1997년

까지 양의 경향과 분산의 증가가 경년변동에 비해 매우 크

고 반면에 20세기 들어 처음 60년 동안 NAO가 대기 내부 

변동성과 일치한다는 것을 제안하였다. 그러나, 그 결과는 

1975년에서 2004년까지를 보았을 때 그렇게 뚜렷하지가 않

다(Overland and Wang, 2005). 월평균 규모의 NAO 변동성

은 크지만(Czaja et al., 2003; Thomson et al., 2003), 성층권

으로부터의 영향에서 어느 정도 예측성을 가질 수 있다

(Thomson et al., 2002; Scaife et al., 2005; 박스 3.3 참조). 

최근 수 십년 NAO 변동이 열대 및 중위도 해양(Hurrell et 

al., 2003, 2004), 지면강제력(Gong et al., 2003; Bojariu and 

Gimeno, 2003)과 다른 외적 요인(Gillett et al., 2003)으로부

터 온다는 분명한 증거가 있다.

NAO는 북반구의 상당한 부분에서 겨울철 지상기온에 영

향을 미친다(그림 3.30), 그리고 유럽과 북아프리카의 폭풍

발생과 강수에도 영향을 미친다. NAO 지수가 양수일 때, 겨

울철 북대서양을 지나는 강화된 서풍이 고온 다습한 해양의 

공기를 유럽 깊숙히 이동시킨다. 이 때 상대적으로 납부유럽

이나 북부 아프리카는 건조해지고 북부유럽은 습해진다. 반
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그림 3.30. 1905년부터 2005년까지 NAO 지수의 단위편차에 상당
한 겨울철(12월~3월) 지상기압, 온도, 강수량의 변화.(왼쪽 위) 평
균해면기압(0.1 hPa). 0.5hPa 보다 큰 값은 점으로 표시되었고, 
0.5hPa보다 작은 영역은 선으로 표시되었다.(오른쪽 위) 지상기온
과 해수면온도(0.1℃; 등치선 간격 0.2℃). 점으로 음영된 영역의 
온도는 0.1℃보다 크게 변하고, 선으로 음영된 영역은 -0.1℃보다 
작게 변하고, 자료가 없는 영역(극지역)은 등치선이 없다.(왼쪽 아
래) GPCP에 기반한 1979년부터 2003년까지 강수(0.1 mm/day; 
등치선 간격 0.6 mm/day). 점으로 음영된 영역은 0.3 mm/day 
보다 큰 값을 표시하고, 선으로 음영된 영역은-0.3 mm/day 보다 
작은 값을 표시한다. Hurrell et al.(2003) 로부터 갱신

면에, 그린랜드와 북동 캐나다를 지나는 더 강해진 북풍기류

가 찬 공기를 남으로 수송하며, 북서 대서양지역의 지상온도 

및 해수면온도를 감소시킨다. 북아프리카, 중동(냉각), 그리

고 미국의 남동쪽(가열)의 온도 변화는 대서양의 아열대고기

압 중심의 강해진 시계방향의 흐름과 관련이 있다. 

Hurrell(1996)과 Thompson et al.(2000)이 1968~1997년의 

JFM에 대해 보인 바와 같이 NAM은 유럽 지상기온 증가량

인 3℃ 중 1.6℃를 설명한다. 또한 60°N과 90°N 사이의 해

면기압의 감소량인 5.7 hPa 중 4.9 hPa을 설명하고, 노르웨

이지역의 45% 강수 증가의 37%를 설명한다. 그리고 스페인

지역(35°N-45°N, 10°W-0°W)의 강수량 감소 49% 중 33%

를 설명한다. NAO의 변화는 또한 해양 열용량과 해빙, 해

류, 그리고 해양 열수송에도 중대한 영향을 미친다.

양의 NAO지수는 겨울철에 대서양 폭풍활동의 북동쪽으

로의 이동과 관련이 있다. 이는 남쪽으로는 약한 감소가 있

으나 뉴폰드랜드에서 북부 유럽쪽으로 향하는 강화된 폭풍

활동을 동반한다(Hurrell and van Loon, 1997; Alexandersson 

et al., 1998). 겨울철 양의 NAO 지수는  아이슬랜드와 노르

웨이 앞바다 근처에 더 강하고 더 빈번한 폭풍활동이 만들

어진다(Serreze et al., 1997; Deser et al., 2000). NAO 지수

와 폭풍활동이 동부캐나다에서는 음의 상관성이 높고, 서부 

캐나다에서는 양의 상관성이 크다(Wang et al., 2006b). 1960

년대 중반에서 1990년대 중반에 증가하는 겨울철 NAO 지수

는 북대서양의 감소하는 파동고도와 40°N 남쪽의 감소하는 

파동고도와 관련이 있다(Carter, 1999; Wang and Swail, 

2001; 3.5.6절 참조).

NAO/NAM은 대기 중 습도의 이동과 수렴, 그리고 증발

과 강수의 분포를 바꾼다(Dickson et al., 2000). 그린랜드와 
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그림 3.31. 해면기압자료에서 생성된 겨울철(12~3월) 평균 NAO의 
정규화된 지수(표준편차의 단위). 상단 패널에서, 지수는 1984년부
터 2005년까지 Lisbon, Portugal와 Stykkisholmur/Reykjavik, 
Iceland 사이의 정규화된 해면기압의 차이에 기초한다. 각 위치에
서 겨울평균 해면기압자료는 장기간(1864~1983년) 표준편차에 의
해 각 계절 기압의 아노말리로 나누어져 정규화되었다. 중간패널
에서, 지수는 북반구 해면기압의 EOF 주요모드 시계열이다. 검은 
곡선은 십년 변동을 나타내고, 각각의 bar는 겨울철의 1월에 대응
한다(예를 들면, 1990년은 1989/1990의 겨울이다). Hurrell et 
al.(2003)에서 갱신된 시계열 http://www.cgd.ucar.edu/cas/ 
jhurrell/indices을 참조.

캐나다 쪽의 북극지역에서 증발은 강수를 초과하며 높은 

NAO 지수일 때 겨울철 아이슬랜드에서 스칸디나비아 쪽으

로 강수는 평년보다 많다. 반면에 중남부 유럽, 지중해, 그

리고 중동의 일부 지역에서는 반대 특징을 보인다(Dickson 

et al, 2000). 심한 가뭄이 스페인과 포루투갈지역에도 나타

나며(Hurrell, 2003), 터키쪽 에서는 강물 유출이 NAO 지수

와 뚜렷한 상관성을 갖는다(Cullen and deMenocal, 2000). 또

한 NAO는 해양순환에도, 대서양의 담수 균형과 같은 NAO

와 관련된 많은 효과들이 있으며(5장 참조), 지각과(4장 참

조), 북대서양/유럽의 생물권의 많은 측면에 영향을 준다

(IPCC 4차 보고서에 있는 실무그룹 II 참조).

3.6.5 남반구와 남반구환상모드

남반구에서 중,고위도 지역의 대기순환의 주요모드는 

SAM으로 알려져 있다(그림 3.32참조). 그 SAM은 동서로 대

칭인 구조를 가지고 있지만, 세 개의 동서방향 파동이 포함

된 패턴을 갖는다. 또한 고위도와 중위도가 기압 또는 고도

편차가 반대의 부호를 가지고 변화한다. 그리고 그 변동성은 

아극지역 서풍대의 변화와 관련이 있다. 강화된 남반구 해양

(Enhanced Southern Ocean) 서풍은 SAM의 양의 위상에서 

나타난다. SAM은 남반구 중위도순환 변동성에 여러 시간규

모에서 중요하게 영향을 미친다(Hartmann and Lo, 1998; 

Kidson, 1999; Thomson and Wallace, 2000; Baldwin, 2001). 

Trenberth et al.(2005b)은 SAM이 월평균 전구질량장의 주요 

EOF모드라는 것을 보였다. 이는 전체 변동성의 약10%를 차

지한다. NAM과 마찬가지로SAM의 구조와 변동성은 주로 

대기의 내부역학에 의해서 만들어진다. 그리고 SAM은 폭풍

경로와 제트류 변동성으로 설명할 수 있다(예, Hartmann 

and Lo, 1998; Limpasuvan and Hartmann, 2000; 박스 3.3). 

극지역으로 향하는 에디 운동량속은 동서방향 평균 바람과 

상호작용하여 중위도 서풍의 위도방향 변화를 유지하게 한

다(Limpasuvan and Hartmann, 2000; rashid and Simmonds, 

2004, 2005).

격자 재분석자료가 SAM의 시계열을 얻는데 이용되어 왔

다. 특히 NRA(예, Gong and Wang, 1999; Thomson et al., 

2000)과 최근에 ERA-40(Renwick, 2004; Trenberth et al., 

2005b)가 이용되었다. 그러나 1979년 이전에 대하여 남반구 

고위도지역의 기압에 대한 양의 오차는 두재분석자료 모두

에 나타나며(Hines et al., 2000; Trenberth and Smith, 2005), 

특히, SAM에서 보이는 증가경향이 너무 크다. 

Marshall(2003)은 관측소 자료를 토대로 SAM 지수를 정의하

였다. 북부 남극반도의 라디오존데 자료에서 보이는 바와 같

이, SAM 지수가 1960년대 초반에서부터 증가하는 경향이 

있다는 것을 나타내며(그림 3.32), 순환 극 소용돌이의 강화 

및 순환 서풍의 강화와 일치한다. 

관측된 SAM 경향이 성층권 오존 파괴와 관련이 있는 것

으로 알려져 왔다(Sexton, 2001; Thomson and Solomon, 

2002; Gillett and Thomson, 2003). 그리고 SAM 경향은 온실

가스의 증가와도 관련이 있다(Hartmann et al., 2000; Marshall 

et al., 2004; 9.5.3.3절 참조). Jones and Widmann(2004)는 100

년 정도의 자료를 SAM의 대체자료를 통하여 재구성하였다. 

그 자료는 최근 경향의 강도가 20세기에서 조차도 전례가 

없이 강하지 않을 수도 있다는 것을 말해준다. 또한 ENSO 

변동성이 남반구 여름의 SAM에 영향을 줄 수 있다는 최근 
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그림 3.32. (아래) 관측소자료로 계산한 SAM 지수의 계절값. 검은 
곡선은 십년 변동을 나타낸다.(위) 850 hPa에서 계절 아노말리에 대
한 SAM 시계열을 기초로 하여 회귀된 SAM 지오포텐셜 고도패턴
(Thompson and Wallace, 2000)(중앙) 60°S의 남쪽에서 표시된 
SAM 지수에서 단위 변화에 대한 23년(1982-2004) 지상온도(℃)의 
회귀 변화. 0.4℃를 넘는 값은 1% 수준에서 유의하다(Kwok and 
Comiso, 2002b).

증거들이 발견되었다(예, L'Heureux and Thomson, 2006).

SAM의 경향은 연중 또는 여름과 가을에 통계적으로 유의

하며(Marshall et al., 2004), 남극 온도경향에 크게 영향을 준

다(Kwok and Comiso, 2002b; Thompson and Solomon, 

2002; van den Broeke and van Lipzig, 2003; Schneider et 

al., 2004); 특히 반도지역에서 강한 여름철 승온과 나머지 

지역에서 거의 변화가 없거나 냉각되는 모습을 보여준다

(Turner et al., 2005; 그림 3.32참조). 파동성분에도 불구하

고, 양의 SAM은 반도 서쪽의 저기압과 관련이 있다(예, 

Lefebvre et al., 2004). 이는 극쪽으로의 흐름을 유도하며 그 

지역의 해빙의 가열과 감소를 이끌어 낸다(Liu et al., 

2004b). Orr et al.(2004)는 이런 시나리오가 반도를 통과하는 

따뜻한 해양성 기단이 많아지고, 이는 북동반구의 여름과 가

을철에 승온현상이 많이 나타나는 것을 이끈다(12월-5월). 

SAM의 양의 경향은 극순환 골에서 더 많은 폭풍을 만들어 

낸다(Sinclair et al., 1997). 그리고 그 경향은 눈속의 δ18O 

수준에서 나타나는 해안지역에서의 남극 강수량에 크게 기

여한다(Noone and Simmonds, 2002). SAM은 또한 남극지역

(Genthon et al., 2003)과 남부 남아메리카 지역(Silvestri and 

Vera, 2003)의 강수량 공간분포에 영향을 준다.

남반구 해양시스템에서 SAM변동의 흔적은 남극 주위에 

해면고도의 반응에서 나타나고(Aoki, 2002; Hughes et al., 

2003), 드레이크해협을 통하는 남극극순환 흐름의 변동에 의

해서 나타난다(Meredith et al., 2004). 해양순환의 변화는 

THC를 직접적으로 바꿀 수 있으며(Oke and England, 2004), 

Gille(2002)에서 기술했듯이 남반구 고위도에서의 관측된 온

도 변화의 최근 패턴을 설명 할수도 있다.

3.6.6 대서양 수 십년 진동

관측기기를 통한 관측 기간(1850년 이후)에대하여, 북대서

양 해수면온도는 0.4˚ 범위에서 65~75년 진동을 보여준다. 

1930~1960년 까지는 따뜻한 위상이고 1905~1925년 그리고 

1970~1990년 까지는 저온 시기를 보인다(Schlesinger and 

Ramankutty, 1994). 그리고 이러한 특징은 그림 3.33에 보이

고 있고, AMO로 알려져 있다(Kerr, 2000). 1870부터 1900년

까지 고온시기의 근거(예, Enfield eet al., 2001; Knight et 

al., 2005)는 경향을 제거하는 과정에서 생기는 인위적인 것

으로 보인다(Trenberth and Shea, 2006). 주기성을 보면, 

1990년대 중반 이후 따뜻한 위상으로 회복하는 것이 나타난

다. 그리고 열대 대서양 해수면온도는 2005년이 최고값을 나

타낸다. 관측기기에 의한 자료는 AMO의 오직 두 주기만 나

타낼 수 있고, 그 시그널을 더욱 정당화하기 위해서는 대체

자료가 필요하다. 60년 또는 110년 이상의 주기에 대한 비슷

한 진동이 과거 400년의 북대서양 고기후자료에서 보인다

(Delworth and Mann, 2000; Gray et al., 2004). 관측과 모델 

모의는 수 십년 변동의 주요한 원인으로 THC의 강도 변화
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그림 3.33. 1850년부터 2005년까지 대서양 수 십년 진동 인자는 중위도 북대서양(30°N~65°N; 상단) 해수면온도의 경년 아노말리와 열대 대서양
(10°N–20°N) 해수면온도 아노말리에 의해 대표된다. 두 시계열 모두 HadSST2(Rayner et al., 2006)로부터 만들어지고, 1961년부터 1990년까지 
평균한 것과 관련이 있다. 파란 곡선은 십년 변동을 나타낸다.

에 있다고 제시하고 그 변동성에 대한 가능한 진동성분을 

제안한다(Delworth and Mann, 2000; Latif, 2001; Sutton and 

Hodson, 2003; Knight et al., 2005). Trenberth and 

Shea(2006)는 북대서양 SST로부터 전구평균 SST를 제거함으

로써 새로운 AMO 지수를 제안하였다. 그 지수는 2000년 이

후 예전 지수보다 0.35℃ 더 낮지만, 최근 승온의 많은 부분

이 전구규모라는 것을 뚜렷하게 보여준다.

AMO는 북아메리카의 수년 강수량 편차와 관련이 있고, 

ENSO 원격상관을 변화시킨다(Enfield et al., 2001; McCabe 

et al., 2004; Shabbar and Skinner, 2004). 북대서양에서의 수 

십년 변동은 대서양 태풍 형성에 큰 역할을 한다(Goldenberg 

et al., 2001; 3.8.3.2절 참조). 또한 수정된 AMO지수

(Trenberth and Shea, 2006)은 북태평양 해수면온도가 최근

에 1970년에서 1990년 동안보다 약 0.5℃ 더 높다는 것을 나

타낸다. 이는 그 기간 동안에 열대폭풍 활동을 약화 시키는

데 AMO의 역할이 중요하다는 것을 의미한다. AMO는 사헬 

가뭄, 캐리비안의 강수량, 북아메리카와 유럽의 여름철 기

후, 그린랜드해의 해빙, 남부 미국, 북대서양 및 남부 유럽

의 해면기압에 대한 수 십년 변동의 원인이다(예, Venegas 

and Mysak, 2000; Goldenberg et al., 2001; Sutton and 

Hodson, 2005; Trenberth Shea, 2006). Walter and Graf(2002)

는 NAO와 AMO사이의 변화하는 관계를 보였다. AMO의 음

의 위상에서 북대서양 해수면온도는 NAO 지수와 강한 상관

관계를 가지지만, AMO의 양의 위상에서는 아주 약하게 상

관관계를 가진다. Chelliah and Bell(2004)은 AMO, PDO 그

리고 겨울철 NAO와 관련하여 열대의 수 십년 변동패턴을 

정의하였다. 이러한 진동들은 서부 아프리카 몬순지역, 열대 

중태평양, 아마존지역, 그리고 열대 인도양지역에서의 열대 

대류활동과 지상기온과 관련하여 변한다.

3.6.7 다른 지수들

앞에서 언급했듯이, 기후시스템에서 변동의 많은 패턴들

(때로는 ‘모드’라고도 한다)은 수년에 걸쳐서 이해해 왔지

만, 극히 일부는 지역기후 변화를 이해하는 것과 관련하여 

역학적으로 분명하고 뚜렷한 특징을 나타낸다. 이 절에서는 

최근 과학계에서 관심을 받고 있는 두 가지 중요한 기후 시

그널을 소개한다: 남극 극순환 파동과 인도양 이극모드.
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3.6.7.1 남극 극순환 파동

남극극순환파동(Antarctic Circumpolar Wave; ACW)은 보

통 남반구 고위도지역 대기-해양 시스템에서 약 4년의 주기

를 갖는 변동패턴으로 묘사된다. 이 파동은 남극 해빙의 범

위로 나타낼 수 있으며, 해수면편차, 해면고도, 평균해면기

압 그리고 바람과 그 변화를 같이 한다(Jacobs and Mitchel, 

1996; White and Peterson, 1996; White and Annis, 2004). 이

러한 논의가 있은 후(White and Peterson, 1996), ACW에 대

한 수많은 질문이 생겨났다: 수 십년 시간규모에서 ACW 모

드의 유의성(Carril and Navarra, 2001; Connolley, 2003; 

Simmonds, 2003), ACW의 형성기작(Cai and Baines, 2001; 

Venegas, 2003; White et al., 2004; White and Simonds, 

2006) 그리고 그 존재성(Park et al., 2004).

3.6.7.2 인도양 이극모드

인도양의 해수면온도의 경년변동에 대한 많은 부분은 인

도양 이극모드(Indian Ocean Dipole)와 관련이 있다. 이는 인

도양 동서모드 라고도 불린다(Indian Ocean Zonal Mode; 

IOZM; Saji et al., 1999; Webster et al., 1999). 이 패턴은 열

대 SST의 동서경도를 통해 뚜렷해진다. 이 패턴은 북반구 

가을철에 가장 분명하며 수마트라 섬 바깥쪽의 저온과 소말

리아 서쪽으로 고온, 그리고 동시에 적도를 따라 동풍편차의 

특징을 보인다. 동아프리카에 10월에서 12월까지 이차 강수 

최대값의 강도는 양의 IOD현상과 강한 상관관계를 보인다

(Xie et al., 2002). 최근의 여러 IOD 현상은 엘니뇨 현상과 

동반하여 일어났었다. 그리고 IOD가 인도양 고유의 패턴인

지 태평양의 ENSO에 의해서 만들어지는 지에 관하여서는 

아직 논의가 진행중이다(Allan et al., 2001). 관측사상 가장 

강한IOD현상은 1997년에서 1998년에 일어났다. 그 때 동아

프리카에는 파국적인 홍수가 있었다. Trenberth et al.(2002b)

은 인도양 SST가 태평양 ENSO 절정 이후 약 5개월 이후에 

증가하는 경향이 있다는 것을 보였다. 몬순변동성과 

SAM(Lau and Nath, 2004)이 IOD 현상을 일으키고 강화시키

는데 중요한 역할을 하는 것처럼 보인다. 독립적인 IOD에 

대한 한 논의에서 ENSO가 없는 1961년에 강한IOD모드가 

있었다는 것을 얘기한다(Saji et al., 1999). Saji and 

Yamagata(2003)는 1958년에서 1997년까지 자료분석을 통하

여 19개의 IOD 에피소드 중 11개가 보통 또는 강한 IOD 모

드로서 ENSO와 관계없이 일어났다고 결론을 내렸다. 그러

나 이는 Allan et al.(2001)에 의해 반박되었는데, 그들은 변

화하는 지연상관성이 ENSO의 분명한 독립성을 제거한다는 

것을 발견하였다. IOD와 ENSO의 지수에 근거하여 이들 상

관성의 십년변동성이 정리되었다(Clark et al., 2003). 수 십년 

시간규모에서, ENSO의 수 십년 변동성과 관련한 SST패턴은 

인도몬순 강수량패턴과 관련한 SST패턴과 매우 유사하다

(Krishnamurthy and Goswami, 2000). 그리고 북태평양 수 십

년 변동과도 유사하다(Deser et al., 2004). 이는 ENSO-몬순

시스템과 IOD 변동성을 변화시키는 결합기작이 존재한다는 

이슈를 제기한다(예, Terray et al., 2005).

3.6.8 요약

원격상관의 십년 변동은 기후변화의 해석을 매우 어렵게 

한다. TAR 이후, 소수의 원격상관 패턴이 중위도의 계절규

모에서 수 년 규모의 변동성의 많은 부분을 설명해 왔다. 월 

시간규모 에서는 SAM, NAM, NAO가 중위도에서 주요하

다. 또한 NAM과 NAO는 서로 연관이 크게 있으며 SAM과

는 십년 시간규모를 제외하고 많은 부분에 있어 독립적으로 

보인다. 많은 다른 패턴들은 북반구에서NAM과 PNA의 조

합에 의해서 설명될 수 있다. 남반구에서는 SAM과 PSA에 

의해서 설명될 수있다. 여기에 덧붙여 대기의 패턴들은 

ENSO와 관계된 전구패턴에 의해서도 설명되어 진다. 

NAM/NAO와 SAM은 최근 5년을 제외하고 지난 30-40년 동

안 양의 방향으로의 경향을 보인다(중위도 서풍의 강화). 북

반구에서 이 경향은 폭풍경로, 강수량 및 온도 패턴과 관계

가 있으며 남반구에서는 SAM 변화가 남극반도의 강한 승온

과 남극 내륙 대부분의 냉각과 관련이 있다. 이 SAM의 증가

하는 모습은 성층권 오존 감소와 온실가스의 증가와 연관이 

되어 있다. 대서양에서도 수 십년 변동성은 분명하며, THC

와 연관이 있는 것처럼 보인다. 이미 논의된 PNA 및 PSA와 

같은 원격상관패턴은 십년변동성을 가지지만, 시스템적인 

장기 변화를 가지지 않는 것으로 보인다.

ENSO는 과거 100년 동안 상당한 수 십년 변동성을 보여 

왔다. 이는 PDO 혹은 IPO와 관련이 있다. ENSO의 시스템

적 변화가 ENSO 전개의 다른 특징과 ENSO 활동의 강화의 

측면에서 1976~1977년 기후전이 이후에 있었다. 북아메리카

에서 ENSO 혹은 PNA와 관계된 변화는 대륙을 가로질러 대

조적인 변화를 이끈다. 즉, 서쪽은 동쪽보다 더 따뜻하며 동

쪽은 서쪽보다 더 구름이 많고 더 습하다. 인도양, ENSO, 

몬순, 그리고 SAM 변동성은 적도 태평양 해수면온도의 동

서경도와 관련되어 있다. 이는 적도를 따라 동풍편차와 관련

이 있는데, 동아프리카와 해양 대륙에서 대조적인 강수량과 

온도편차를 보인다. 적도 태평양 변동성은 대 대서양과 인도

양과의 상호작용에 의해서 영향을 받으며, 중위도 북태평양 

혹은 남태평양에 의해서도 영향을 받는다. 중위도 해양의 반
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그림 3.34. 강수의 연평균 변화(1976~2003)-(1948~1975). 파란/초록(빨간/노란) 색은 몬순강수량의 감소(증가)를 나타낸다. 회색 영역은 해양에서 
자료가 없는 부분을 나타내거나 연변화에서 유의하지 않은 영역을 나타낸다.PREC/L 자료(Chen et al., 2002; Wang and Ding, 2006).

응은 시간규모가 커지고, 섭입, 소용돌이 변화 그리고 THC

와 같은 과정이 역할을 하면서 더 중요해진다. 

3.7 열대와 중위도 및 몬순의 변화

전구몬순시스템은 대륙과 인접한 해양의 몬순강수의 계절

적인 변화와 밀접한 관계가 있는 뒤바뀌는 순환을 포함한다

(Trenberth et al., 2000). 이는 헤들리순환, 열대수렴대

(Inter-Tropical Convergence Zone; ITCZ)를 형성하는 열대 

및아열대지역의 질량장의 남북방향의 뒤바뀌는 흐름, 동서

방향의 워커순환을 포함한다. 남태평양수렴대(South Pacific 

Convergence Zone; SPCZ)는 반영구적인 구름밴드가 코랄해

에서 중위도 남태평양쪽으로 확장되어 존재한다. 반면에 남

대서양 수렴대(South Atlantic Convergence Zone; SACZ)는 

브라질의 남동쪽으로 더 일시적인 특징을 보인다. 이 때 습

윤공기는 아마존에서 남대서양 쪽으로 수송된다(Liebmann 

et al., 1999).

열대 SST는 헤들리순환의 상승지역이 해양에서 어디에 위

치하는 지를 결정한다. 그리고 헤들리세포에 의해 수송되는 

에너지의 주요한 변동은 그 강도를 포함하여 ENSO와 관계

되 있다(Trenberth et al., 2002a; Trenberth and Stepaniak, 

2003a). 엘니뇨 동안 상승된 SST는 ITCZ와 SPCZ의 대류증

가와 적도 중태평양과 적도 동태평양으로의 재배치를 야기

한다. 이 때, 인도네시아지역은 가뭄이 일어난다. 엘니뇨 동

안 많은 아열대지역에서, 특히 태평양지역에서, 더 건조한 

상황이 만들어지면서 워커순환의 약화와 헤들리순환의 강화

가 일어난다(Oort and Yienger, 1996; Trenberth and 

Stepaniak, 2003a). 3.4.4.1절에서 논의되었듯이 1980년대에 

비해 1990년대에 적도지역에서 나가는 에너지의 양이 더 증

가되었고 이는 더 빈번한 엘니뇨와 특히 1997~1998년 큰 엘

니뇨와 관계가 있다. 그래서 이들 조건이 수 십년 변동에 중

요한 역할을 한다(Gong and Ho, 2002; Mu et al., 2002; 

Deser et al., 2004). 여러 자료에서 헤들리 순환의 연구(Mitas 

and Clement, 2005)는 분석자료의 차이가 있고 위성관측 이

전(1979)에 대해 알려진 문제점이 있다고 하더라도, 그 헤들

리순환의 강화를 제안한다.

몬순은 일반적으로 적도와 아열대지역에서 지상 바람과 

그와 관계된 강수량의 계절적인 반전으로 알려져 있다. 가장 

강한 몬순은 남아시아 및동아시아, 북부 호주의 열대지역에

서 나타나고, 일부 북부 및중앙 아프리카에서도 나타난다. 

강수량은 가장 중요한 몬순 변수이다. 왜냐하면 관계된 잠열

배출이 대기의 순환을 유도할 뿐만 아니라 전구수문순환과 

막대한 사회경제적 영향에 있어 매우 중요한 역할을 하기 

때문이다. 그래서 여름에 강수가 집중되고 겨울에 건조한 강

수량의 연중 변화가 뚜렷한 다른 지역이 지상 바람의 뚜렷

한 계절변화가 없다고 하더라도 최근에 몬순지역으로 인식

되고 있다(Wang, 1994; Webster et al, 1998). 후자의 지역은 

멕시코와 미국 남동부, 그리고 남미와 남아프리카를 포함한

다. 충분하고 믿을만한 장기 해양 관측이 없기 때문에 장기

변동성에 대한 분석은 주로 지상관측에 근거한 기기자료에 

의존하고 있다.

몬순지역의 변동성이 종종 다른 지역에서의 순환과 상호

작용의 결과로서 많이 나타나기 때문에 인접한 지역의 몬순

강도의 간단한 지수는 모순적인 결과를 나타내기도 한다

(Webster and Yang, 1992; Wang and Fan, 1999). 인도네시아 

주변지역과 서부 및 중부 아프리카, 중앙 아메리카, 남동아
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그림 3.35. 동아시아지역에서 대륙과 해양사이의 평균해면기압으로 
유도된 동아시아 여름 몬순지수의 연시계열. 지수의 정의는 Guo et 
al.(2003)에서의 정의를 기초로 하지만 HadSLP2(Allan and Ansell, 
2006) 자료에 기초하여 재계산되었다. 검은 곡선은 십년변동을 나타
난다.

시아, 그리고 호주 동부에서 강수량이 감소하는 경향은 1948

년에서 2003년까지 에서 나타난다(Chen et al., 2004; 그림 

3.13참조). 반면에 미국과 북서부 호주에는 증가하는 강수 

경향이 뚜렷하다(3.3.2.2절과 그림 3.14참조). 이는 Dai et 

al.(1997)의 결과와 잘 일치한다. NRA를 이용하여 Chase et 

al.(2003)은 1950년 이래 몬순순환의 감쇠와 1979년 이후에는 

뚜렷한 경향이 없음을 발견하였다. 그러나 NRA에 근거한 

결과는 관측시스템의 변화에 따른 인위적으로 만들어 질 수 

있음을 간과해서는 안된다(Kinter et al., 2004).

두 강수량자료(Chen et al., 2002; GHCN, 3.3절참조)은 

1976년에서 2003년, 1948년에서 1975년에 대하여 강수량의 

대조적인 변화의 경우 북서 인도에서 약간의 차이를 보이지

만, 매우 유사한 패턴을 보인다(그림 3.34참조). 연중범위(습

한 계절 빼기 건조한 계절)의 뚜렷한 감소가 북반구 열대몬

순지역에서 나타난다(예, 남동 아시아 및 중부 아메리카). 동

아시아 몬순지역에서 이들 기간에 대한 변화는 양쯔강과 한

국지역의 증가된 강수량을 포함하고 있으나, 황하강의 남부

지역과 북동 중국에는 감소되는 강수패턴을 보인다. 인도네

시아-호주몬순지역에서, 이들 두 기간의 변화는 북서 호주

지역과 자바지역에는 증가된 강수량을 보이나, 북동 호주에

서는 감소된 강수량을 보인다. 그리고 SPCZ가 북동쪽으로의 

이동하는 특징을 보인다(그림 3.34참조). 그러나 동아시아, 

인도네시아-호주 및 남아메리카의 여름철 평균강수량은 대

부분 장기경향을 보이지 않는다. 그러나 매우 뚜렷한 경년 

및 수 십년 변화를 보인다. 남아프리카 몬순지역에서는 강수

범위의 약한 감소가 있고(그림 3.34참조), 영역 평균한 강수

량은 감소하는 경향을 보인다(그림 3.14).

몬순변동성은 대기-해양 상호작용과 지면과정(예, 눈덮힘 

변동)과 같은 지역적인 요인에서 원격상관에 의한 영향 등

(예, ENSO, NAO/NAM, PDO, IOD) 많은 요소들에 의해 변

한다. 기후변화와 관계된 새로운 증거 중 하나는 대기 중 에

러러솔의 증가가 대기와 지면의 지역적 가열의 변화를 통해 

몬순발달에 있어 매우 큰 영향을 미칠 수 있다는 것이다

(Menon et al., 2002; 박스 3.2와 2장 참조).

3.7.1 아시아

아시아몬순은 동아시아몬순, 남아시아몬순 혹은 인도몬순

시스템으로 나뉜다. 동아시아 몬순지역에서 대륙과 해양의 

평균 해면기압 차이에 근거한 여름몬순지수를 보았을 때, 

Guo et al.(2003)은 동아시아 여름몬순의 시스템적 감소가 

1951년에서 2000년 동안 있었다는 것을 발견하였다. 그 기간 

중 앞부분에서는 더 강한 몬순이 지배적인 반면에 뒷부분에

서는 상대적으로 몬순이 더 약하다. 이 동아시아 몬순지수의 

장기적 변화는 동부 중국의 여름철 강수벨트의 남쪽으로의 

이동에 대한 결과와 일치한다(Zhai et al., 2004). 그러나 그

림 3.35는 헤들리 센터에서 새로 개발된 평균 해면기압자료

(HadSLP2; Allan and Ansell, 2006)를 토대로 1920년대에서 

약화된 경향이 있음을 보이며, 1850년대 이전으로 확장된 기

간에 대해서는 나타나지 않고 1940년대 이전에 뚜렷한 십년 

변동을 보인다.

아시아 몬순의 뚜렷한 변화는 ENSO의 변화(Huang et al., 

2003; Qian et al., 2003)와 맞물려 1976-1977년에 나타난다

(Wang, 2001). 그리고 대륙 강수량 감소는 남아시아에서 뚜

렷하고 어느 정도 범위에서 남동아시아에서도 뚜렷하다(그

림 3.14참조). Gong and Ho(2002)는 양쯔강 지역의 여름철 

강수량의 변화가 남쪽으로의 강수량 이동에 기인한다고 제

안하였고, Ho et al.(2003)은 특히 한반도 지역에서의 갑작스

런 변화를 논의하였다. 이들은 북태평양 여름철 500 hPa 지

위고도의 변화와 태풍경로의 변화에 같은 시기에 나타났다

(Gong et al., 2002; 3.6.3절참조). 이는 북서태평양 아열대고

기압의 확장, 강화 및남서쪽으로의 확장과 관계가 있다. 적

도 중태평양과 적도 동태평양이 십년 정도의 따뜻한 기간에

서 여름철 몬순 강수량은 양쯔강 부근에서 더 강화되고 북

부 중국에서는 약화된다. 또한 강한 대류권 냉각경향이 동아

시아 여름철에서 발견이 된다. 이 여름철 냉각과 동반하여 

동아시아지역의 상층 제트류는 남쪽으로 이동하고 동아시아 

여름 몬순은 악화된다. 이는 북부 중국의 가뭄과 양쯔강 유

역의 홍수를 일으킬 수 있다(Yu et al., 2004b).

인도몬순 기간의 강수량은 6월부터 9월까지 나타나며, 연

중 강수량의 약 70% 정도를 차지한다. 또한 인도몬순 강수

량은 십년변동성을 갖는다. 관측연구를 통해 엘니뇨의 영향

이 평년보다 약한 기간 동안 훨씬 강하며, 평년보다 높은 기

간 동안은 라니냐의 영향이 훨씬 강하다(Kripalani and 
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그림 3.36. 1900/1901년에서 2004/2005년까지 호주 북부(26°S 북쪽)의 
우기(10월~4월) 강수량(mm)의 시계열. 각 막대는 여름철의 1월에 대
응된다(예를 들면, 1990년은 1989/1990년의 여름이다). 검은 곡선은 
십년변동을 나타낸다. Australian Bureau of Meteorology 자료.

Kulkarni, 1997b; Kripalani et al., 2001, 2003). 십년 몬순변

동에 의한 그런 엘니뇨 영향의 변화는 남동 아시아에서도 

나타난다(Kripalani and Kulkarni, 1997b). 몬순과 관련된 현

상들(남아시아의 강수량, 동아시아의 강수량, 북반구순환, 

열대 태평양순환) 사이의 연관성은 1890년과 1930년 사이에

는 약화되었고, 1930년에서 1970년 사이에는 강화되었다

(Kripalani and Kulkarni, 2001). 엘니뇨와 인도몬순 강수량의 

강한 음의 상관성은 1976년 이전이 더강하고 이후에는 상당

히 약화되는 것을 보인다(Kumar et al., 1999; Krishnamurthy 

and Goswami, 2000; Sarkar et al., 2004). 이러한 변화는 대

기순환에 있어 대규모적인 변화와 관계가 있다. 워커순환의 

이동과 대륙-해양의 강화된 차이는 증가된 엘니뇨 활동의 

효과와 반대방향으로 작용한다. Ashok et al.(2001)은 

IOD(3.6.7.2절 참조)가 인도 강수를 바꾸는데 매우 중요한 

역할을 한다는 것을 발견하였다. ENSO는 인도지역과 북동 

중국에서의 대기순환과도 관련이 있다(Kinter et al., 2002).

3.7.2 호주

호주몬순은 호주 대륙에서 북반구 3분의 1 정도 영역에 

존재한다. 또한 호주몬순은 일정한 지역에 나타나며, 일정한 

연변화를 갖는다. 호주몬순은 인도네시아 섬과 파푸아 뉴기

니 섬 주변의 몬순과 관련하여 연구되어 왔다. 호주몬순은 

강한 경년변동성 및 계절내 변동성을 보인다. 이는 ENSO의 

영향, Madden-Julian진동(Madden-Julian Oscillation; MJO) 및 

열대성저기압활동과 관련이 있다(McBride, 1998; Webster et 

al., 1998; Wheeler and McBride, 2005). 강수 기기자료를 사

용하여 북부지역 약 18% 정도에 대해 전체 강수량은 1910년

부터 1995까지 1970년대의 증가된 몬순강수량에 기인하며, 

이는 강수일수의 약 20% 증가와도 관련이 있다. 2002년까지 

확장된 자료를 이용하여, Smith(2004)는 증가된 몬순 강수량

이 통계적으로 북부, 서부 및 중부 호주 지역에서 유의하다

고 제시하였다. 북부 호주의 습한 계절 강수량(Jones et al., 

2004)은, 2004-2005년을 추가하여(그림 3.36), 양의 경향을 

보여주며 1970년대 중반과 2000년 부근에 상대적으로 습한 

기간을 나타낸다(Smith, 2004참조). Wardle and Smith(2004)

는 증가하는 강수경향이 대륙의 남부에서 해양의 변화와는 

무관하게 지상기온의 변화와 일치한다. 호주 강수의 강한 십

년변동이 그림 3.36에 보인다. 북동부 호주 강수량을 이용하

여 Latif et al.(1997)은 강수량이 열대 태평양이 음의 해수면 

편차를 가질 때(1950년대와 1970년대), 크게 증가한다는 것

을 보였다. 이들 강한 관계는 강수 시계열(그림 3.36)이 IPO

와 약한 상관관계(약 -0.2)를 갖는 만큼 호주몬순 전체적으

로 확장되지는 않는다. 강수에 있어 장기 경향과 태평양 해

수면온도가 모두 약수일 때, 그들의 경년관계의 반대 경향을 

갖는다는 사실은 왜 상관성이 십년 시간규모를 가지고 약해

졌는지를 설명할 수 있게 한다.

3.7.3 아메리카

북아메리카 몬순시스템(North American Monsoon System; 

NAMS)은 멕시코 고원과 남서부 미국의 여름철 가열을 포함

하여 해양-대륙의 차이에 의해서 만들어진다. 대규모적인 

상층 고기압성 순환, 하층의 열 저기압, 그리고 동부 북 태

평양의 차가운 층운 지역에서 서쪽으로의 강한 하강 지역의 

특징을 갖는다(Vera et al., 2006). NAMS는 강한 계절적인 

구조를 포함하고(Higgins and Shi, 2000), 6월에 남서 멕시코

에서 빠른 몬순 강우대의 시작하고 7월 및 8월에는 미국 남

서쪽으로 북진하며, 9월과 10월에 점차적으로 쇠퇴하는 특

징을 갖는다.

NAMS의 북부지역의 시작 시기는 6월 중순처럼 일찍 시

작할 수 있고 8월 초순에서처럼 늦게 시작할 수 있기 때문에 

상당한 경년 변화를 보인다. NAMS 변동성의 한 부분이 대

규모 기후 조건들에 의해서 좌우되기 때문에 경년변동에서 

수 십년 변동까지 일어날 수 있다. Higgins and Shi(2000)는 

NAMS의 북부 영역이 PDO에 의해서 영향을 받을 수 있다

고 제안하였고 그곳의 겨울철 강수편차는 이후 나타나는 여

름철 북미 몬순 조건과 높은 상관성을 갖는다.

남아메리카 몬순시스템(South American Monsoon System; 

SAMS)은 남아메리카에서 남반구 여름철에 뚜렷하다(Barros 

et al., 2002; Nogues-Paegle et al., 2002; Vera et al., 2006). 

이는 따뜻한 계절 강수에 대한 중요한 요인이다. 브라질 북

부에서 나타나는 여러 강수경향(아마존과 남부 남미 지역에 

대한 그림 3.14참조)이 북부 및 남부 아마조니아에서 관측되

었다. 이는 양극 구조를 가지며(Marengo, 2004), SAMS의 남

쪽으로의 이동을 암시한다.
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그림 3.37. 1920년부터 2003년까지 사헬(10°N-20°N, 18°W-20°E)
지역 강수량(4월~10월)의 시계열 격자로된 정규 관측소자료의 아노
말리로부터 유도되고 영역 가중치를 사용하여 평균(Dai et al., 
2004a). 검은 곡선은 십년변동을 나타낸다.

이 결과는Rusticucci and Penalba(2000)의 결과와 일치한

다. 그들은 연중 강수량 진폭의 양의 유의한 경향이 있다는 

사실을 발견하였다. 그 연중 강수량 진폭의 양의경향은 라플

라타 지역의 반건조 지대에서 장기적인 몬순체계의 변화를 

나타낸다. 더욱이, 하층 제트의 평균 바람 속도는 아마존에

서 남쪽 또는 남서쪽으로 수증기를 수송하는 SAMS의 한 성

분으로서 양의 경향을 보였다(Marengo, et al., 2004). 양의 

SST 편차는 서부 아열대 남대서양에서 SACZ 지역의 양의 

강수량편차와 관련이 있다(Doyle and Barros, 2002; 

Robertson et al, 2003). Barros et al.(2000b)는 여름 동안 

SACZ가 북쪽(남쪽)으로 이동하고 남쪽의 차가운(따뜻한) 해

수면온도와 관련하여 더 강해(약해)졌다는 것을 발견하였다. 

수렴지역은 부분적으로 적도 대서양의 SST의 경도를 포함하

여 지상의 특징에 의해서 바뀔 수 있다(Chang et al., 1999; 

Nogues-Paegle et al., 2002). 그리고 그 지역은 동부 아마조

니아와 브라질 북동부 강수량의 경년변동성을 바꿀 수있다

(Nobre and Shukla, 1996; Folland et al., 2001). 

3.7.4 아프리카

TAR 이후, 다양한 연구는 ENSO와 인도양의 해수면온도

가 동부 아프리카의 기후변동성의 주요한 원인이라는 것을 

확인하였다(Goddard and Graham, 1999; Yu and Rienecker, 

1999; Indeje et al., 2000; Clark et al., 2003). 더욱이Schreck 

and Semazzi 2004)는 계절평균(OND) 강수자료를 이용하여 

지역기후변동성의 중요한 패턴을 연구하였다. ENSO와 관계

된 공간 패턴과는 대조적으로, 그들 분석에 기초한 경향패턴

은 동부 아프리카의 북동부지역(에티오피아, 소말리아, 케

냐, 그리고 북부 우간다)에서의 양의 강수편차를 보인다. 그

리고 남서부 지역(탄자니아, 콩고 공화국의 남부지역, 그리

고 남서부 우간다)는 반대 경향을 보인다. 이들 시그널은 최

근에 유의하게 증가하였다. 북동부 아프리카 지역에서의 승

온은 우기의 이른 시작 그리고 남부 지역에서는 늦은 시작

과 관련한다.

서부 아프리카 지역은 강수량에서 뚜렷한 수 십년 변동성

을 보인다(예Le Barbe et al., 2002; Dai et al., 2004b). 1950

년대와 1960년대에는 습한 조건이 나타나고, 1970년대, 1980

년대, 1990년대에는 건조한 조건이 나타난다. 1970년에서 

1990년 동안 지역적인 강수의 부족은 상대적으로 넓은 영역

에 걸쳐 일정하다. 이는 정점이 나타나는 강수의 공간분포가 

이동했기 때문에 나타나고(Le Barbe et al., 2002), 사헬에서

의 정점 몬순기간과 약 9°N 남쪽으로 첫 번째 우기 동안 강

수이벤트 수가 줄어든 것과 연관되어 있다. 많은 다른 지역

을 포함하여 사헬지역에서 줄어드는 강수량과 심한 가뭄들

은 20세기의 과거 30년 동안 일어났다(그림 3.37). Dai et 

al.(2004b)은 1920년부터 2003년까지 갱신된 정규화된 사헬

지수를 제공하였는데(그림 3.37), 1982-1983년 엘니뇨 기간 

동안 강수량은 약 506 mm의 장기 평균 밑으로 170 mm인 

최소값에 도달하였다. 1982년 이래 회복되는 추세가 좀 보이

나(그림 3.13의 아래 패널참조), 과거 십년의 평균값은 과건 

1970년 이전의 값보다 훨씬 아래에 있다. 연구자들은 수 십

년 진동이 전보다 1980년 후반 이후에 훨씬 더 빈번하고 강

하게 일어난다고 얘기하고 있다.

ENSO는 서아프리카몬순에 영향을 주고, 사헬 강수량과 

ENSO의 상관계수는 여름철 동안 1945년과 1993년 사이에 

크게 변한다(Janicot et al., 2001). 상관성은 항상 음의 값이

나 1960년대에서 1970년대에는 유의하지 못할 정도의 작은 

값을 갖는다. 그 때 열대 대서양의 역할은 상대적으로 중요

하다. 엘니뇨가 큰 영향을 미치는 해들은 서아프리카 지역의 

강수량과 같은 부호를 갖는 경향을 보인다. 반면에 열대 대

서양이 좀더 중요한 해들은 이극패턴이 나타나는 경향이 있

다. 이때 사헬과 기네아 연안은 반대 부호의 강수량 편차를 

보인다(Ward, 1998). Gianini et al.(2003)은 강수량의 경년변

동과 십년변동 모두 해양강제력에 대한 아프리카 여름몬순

의 반응으로 나타나고, 지면-대기의 상호작용에 의해서 강

화된다고 제시하고 있다.

아프리카의 다른 지역이 통계적으로 유의하게 몬순순환의 

약화가 나타나는 반면, 남부 아프리카 강수량의 장기분석은 

우기 때에(JFM) 특별한 경향성이 없음을 보여준다(Fauchereau 

et al., 2003). 강수량의 감소는 20세기에서 가장 건조했던 

1986년에서 1995년의 더 짧은 기간에 대해서는 분명하다. 

New et al.(2006)은 평균 강수량의 감소와 건조기(연속적으

로 건조한 날의 수)의 길이가 증가하는 것을 1961년에서 

2000년에 대하여 제시하였다.
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3.7.5 요약

수 십년 규모에서의 변동성은 몬순시스템에 크게 영향을 

준다. ENSO와 연관된 강한 경년변동성은 헤들리순환과 워

커순환, ITCZ와 몬순을 변화시킨다. 많은 몬순시스템에서 

몬순강수의 변화와 관련된 십년변동에 대한 증거들이 많이 

있다. 경향에 대한 자료의 불확실성이 있지만, 특히 

1976~1977년 기후전이에서 그러한 증거들은 분명하다. 어떤 

몬순들은 특히 동아시아 몬순시스템은 한 지역에서 증가하

고 다른 지역에서 감소하는 이극패턴 변화를 과거 50년 동

안 보여준다.

3.8 극한현상의 변화

3.8.1 배경

극한현상에 있어 그 빈도수와 강도가 인간활동의 영향으

로 바뀔 수 있다는 사실이 많은 관심을 받고 있다. 기후변화

는이들이 많은 정도로 고려 대상인 시스템에 의존하더라도 

극단적인 현상의 영향을 통해 많은 부분 인식될 수있다 실

무그룹 II가 IPCC 4차 평가보고서에 기여한 부분참조. 기술

적인 발전은 극한현상이 일어나는 수 시간 이내 세계의 많

은 부분에서 극한현상에 사람들이 알 수 있게 해준다. 뉴스

에 보이는 사진들은 날씨와 관계된 극한현상의 빈도가 증가

되고 있고, 증가되는 지에 대한 여부를 알려준다. 극단적인 

날씨는 사회와 생태계가 그것에 효과적으로 대응할 수 없을 

때, 재앙이 될 수 있다. 인간의 취약성(증가하는 인구수와 

위험지역에 대한 성질의 발전에 기인한)은위험을 증가시키

고 있다. 반면에 인간의 노력(정부에 의한)은 가능한 효과들

을 완화시키려고 하고 있다.

이 절에서 극한현상의 평가는 장기 관측자료에 기초를 두

고 있다. TAR에서 제시된 바와 같이 극한현상은 특정한 기

상요소에 대한 통계모델에 근거한 드문 현상과 관련이 있다. 

그리고 그 극한현상의 변화는 복잡한 방식으로 평균과 분산

의 변화와 연관성을 갖는다. 어느 정도의 시간 및 공간규모

에서 극한현상의 변화는 예를 들어, 전구에서 극단적으로 따

뜻한 해가 일부 지역에서 강한 강수강도를 가질 수 있다. 다

른 예들은 박스 3.6에 나와있다. 이를 전체범위로 확장하기 

위하여 자료들은 일평균 또는 더 짧은 시간규모의 자료가 

요구된다. 그러나 관측자료의 한계 때문에 극단적인 현상의 

타입을 분석하는데 제한적일 수 밖에 없다. 더 희귀하게 일

어나는 현상에 대해서는 장기적인 변화를 얘기하기에 매우 

어렵다. 왜냐하면 극 소수의 경우만 있기 때문이다(Frei and 

Schar,2001; Klein Tank and Konnen, 2003). 극한현상의 변

화를 알기 위해서는 분석기술이 중요하다(Zhang et al., 

2004a; Tromel and Schonwiese, 2005). 통계적인 문제점을 

극복하기 위해서, 극값의 경향분석은 주로 표준 또는 보통의 

극한현상을 기술하는 확실한 통계량에 초점을 맞춘다. 퍼센

트 방법으로, 특정한 기간에(일반적으로 1961~1990년), 특정

한 시간에 대해 1~10% 사이에 일어나는 현상을 극한현상으

로 말한다. 다른 방식으로 기술하지 않는다면, 이 절은 이들 

극한현상에 초점을 맞춘다.

육지에서 일평균 온도와 강수량 극한값의 전구연구(예 

Frich et al., 2002; TAR참조)는 자료의 부족과 결측지역이 

많다는 것에 어려움을 겪고 있다. 전구의 많은 부분에서 일

평균의 해상도를 가지고 수 십년 동안 일정한 관측기록이 

부족하다는 것이 주요 이유이다(GCOS, 2003). 더욱이 존재

하는 자료마저 관측시스템의 변화 또는 UHI 효과 때문에 비

균질하다(DeGaetano and Allen, 2002; Vincent et al., 2002; 

Wijngaard et al., 2003). 이들은 특히 극한현상의 이해에 영

향을 준다. 왜냐하면, 극한현상의 변화가 종종 평균값 보다 

비균질 기후자료에 민감하게 일어날 수 있기 때문이다(부록 

3.B.2와 3.B.4참조). 열대 및 중위도 폭풍의 빈도수와 강도에 

대한 장기 변화를 평가할 때 일정한 관측시스템 역시 중요

한 문제이다. 토네이도, 우박, 폭풍, 먼지 폭풍과 같은 심각

한 지역적 기상현상의 변환에 대한 관측적인 증거를 확보하

기 위해서 많은 어려움이 동반된다. 극한현상의 경향성 분석

은 분석기간에 매우 민감하다. 예를 들어, 예외적으로 더운 

2003년 여름 유럽의 기후를 포함하는 것은 기간이 짧은 경

우 결과에 매우 크게 영향을 줄 수 있다. 

TAR 이후, 관측자료의 상황은 앞으로도 많은 노력이 필

요하겠지만 많이 좋아졌다(예, GCOS, 2004). 새롭게 구성된 

지역 또는 대륙 규모의 장기간을 포함하는 일평균자료가 가

용하다. 이는 더 밀도 높은 관측 네트워크, 시간적으로 빈번

한 관측, 그리고 많은 국가의 노력에 기인하는 것이다. 더욱

이, 일반적인 정의로 극값에 대한 표준지수의 체계적인 사용

은 일평균 온도와 강수 극값에 대한 전례없는 변화 양상을 

제공해준다(Alexander et al., 2006; TAR에서 제공된 Frich 

et al., 2002의 결과를 갱신함).

선택적으로 자료출처와는 무관하게 재분석이 극값 변화를 

이해하기 위해 이용되었다. 공간적으로 시간적으로 완벽하

지만, 어떤 종류의 극값들은 잘 나타나지 않는다(Kharin and 

Zwiers, 2000). 그리고 재분석에서는 믿기 어려운 경향값들

이 보여진다(특히 적도와 남반구에 대해서). 이러한 것들은 

1979년 위성관측 이전에 대해 여전히 문제점으로 남아있다
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(Marshall, 2002, 2003; Sturaro, 2003; Sterl, 2004; Trenberth 

et al., 2005a). 예를 들어, Bengtsson et al.,(2004)는 분석된 

전구 운동에너지가 1979년에 약5%가 올랐다는 것을 발견했

다. 이는 해양을 포함한 향상된 위성관측자료가 포함된 직접

적인 결과로 나타난다. 그 위성관측자료는 선박이 거의 다니

지 않은 남반구의 해양의 폭풍활동분석에 크게 영향을 줄 것

으로 기대하고 있다.

이 절에서는, 극한현상에 대한 변화의 증거들을 평가한다. 

특히 온도, 강수량, 열대 및 중위도저기압, 그리고 심한 지

역적 날씨 사상에 대해서 논의한다. 대부분의 극값 연구는 

보통 1950년 이후의 기간에 대해서 다루지만, 1979년 이후 

최근 수 십년 동안에 더 중점을 둔다. 또한 일부 지역에 대

해 더 긴 기간의 자료가 존재하기 때문에, 최근의 이벤트에 

대해 더 긴 기간에 대해서 연구를 가능하게 할 수 있다. 이 

절은 대부분 일평균 날씨 요도들에 대한 관측적 변화를 다

룬다. 대부분의 과정은 TAR 이후에 만들어졌다. 가뭄(극한

현상으로 다루어짐)은 3.3.4절에 제시되지만, 이상기후의 더 

장기간에 연관되어 있다.

3.8.2 변동성 혹은 극한현상의 변화에 대한 증거

3.8.2.1 온도

20세기에 온도의 극값에 대해, TAR는 대부분의 중고위도 

지역에서 서리가 내리지 않는 날들이 증가하고, 월평균 또는 

계절평균 저온도의 빈도수가 감소하며, 극단적인 온도증가

의 빈도수가 약간증가하는 것에 주목하였다. 더욱이, 연중 

온도차이가 감소하고, 서리일수가 지속적으로 줄어들며, 전

구 대부분에 걸쳐 열대야의 일수가 증가하는 것에 대한 증

거들이 제시되고 있다.

관측적 경년변동성(계절평균의 표준편차 같은)에대한 증

거는 여전히 부족하다. Scherrer et al.(2005)는 중유럽에서 

계절평균 온도의 표준화된 분포 변화를 연구하였다. 그 결과 

그들은 온도 변동성이 1961~2004년까지 여름(겨울)에는 약

한증가(감소)가 있다는 것을 발견하였다. 그러나 이들 변화

는 통계적으로 유의하지 못하다. 일평균 시간규모에서 지역

적인 연구는 남아메리카(Vincent et al., 2005), 중앙 아메리

카와 북부 남아메리카(Aguilar et al., 2005), 캐리비안

(Peterson et al., 2002), 북아메리카(Kunkel et al., 2004; 

Vincent and Mekis, 2006), 북극(Groisman et al., 2003), 중부 

및 북부 아프리카(Easterling et al., 2003), 남부 및서부 아프

리카(New et al., 2006), 중동(Zhang et al., 2005), 서유럽 및

동아시아(Kiktev et al., 2003), 호주및 남동아시아(Griffiths 

et al., 2005), 중국(Zhai and Pan, 2003) 그리고 중앙 및 남부 

아시아(Klein Tank et al., 2006)에 대해 이루어졌다. 그들은 

온도분포의 관측적 변화가 종종 더 복잡하다고 하더라도 모

두 극한현상의 변화패턴이 지구온난화와 관련되어 있다는 

것을 보여준다. 더욱이, 낮과 밤에 온도 극값에 대해 고르지 

않는 경향이 관측된다. 남부 남아메리카에서 따뜻한 밤의 빈

도수가 뚜렷하게 증가하고 추운 밤의 빈도수가 감소하는 경

향이 발견되었다. 그러나 일최대온도에 기인한 지수들에서

는 일정한 변화를 보이지 않았다. 중앙 아메리카와 북부 남

아메리카에서는 최소 및 최대 온도의 극값이 모두 증가하였

다. 낮과 밤 둘 다 따뜻해지는 것이 다른 지역에서도 발견된

다. 호주와 남동 아시아의 경우 최대 및 최소 온도에 대해 

교외의 관측에서 나타난 분명한 분포의 변화는 평균의 변화, 

분포의 변화를 포함하나 표준편차에는 유의한 변화가 나타

나지 않았다(Griffiths et al., 2005). 도시지역인 경우는 표준

편차의 유의한 변화가 발견되었다. 이 결과는 최소온도에 대

해서도 뚜렷하다.

소수의 다른 연구들은 온도분포의 양 극단의 상호 변화에 

대해서 고려한다. Klein Tank and Konnen(2003)은 표준지수

를 이용하여 유럽에 대해 그런 변화를 분석하였다. 그리고 

일최소와 일최대 온도분포에 대해 연중 따뜻한 극한현상의 

수가 추운 극한현상의 수(최소 10%)의 감소에 해당하는 것

에 비해 과거 25년 동안 2배로 빠르게 증가했다는 것을 발견

하였다. Moberg and Jones(2005)는 일최소 및 일최대 온도분

포의 양극단(90% 및 10% 백분율로 정의)이 유럽지역 겨울철

에 20세기에 걸쳐 전반적으로 증가하였다, 특히, 여름철에는 

최소온도의 상승이 뚜렷하였다. 더 긴 기간에 대하여 Yan et 

al.(2002)는 19세기 후반까지 유럽과 중국의 따뜻한 극한현상

이 감소하고, 그 때 이후로는 여름철에 특히 추운 극한 이상

현상이 감소하며, 1961년 이후에만 따뜻한 극한 이상현상이 

증가하는 것을 발견하였다. Brunet et al.(2006)은 1894~2003

년의 스페인 자료를 분석하여, 추운날 일수의 감소와 더운날 

일수의 증가가 분명하다는 것을 발견하였다. 그러나 1973년 

이후, 특히 지중해 연안에서 따뜻한날 일수의 증가는 매우 

급속도로 이루어지고 있다. Beniston and Stephenson(2004)

은 스위스에서 일평균 온도의 극값의 변화가 일평균온도의 

평균과 분산 모두의 변화에 기인한다고 보였다. Vincent and 

Mekis(2006)는 1900년에서 2003년까지 캐나다에서 지속적으

로 줄어드는 추운 밤과 추운 날들, 더 극단적으로 따뜻해지

는 더운 밤들과 더운 날들의 증가를 발견하였다. 

Robeson(2004)은 최소 일 최대온도의 뚜렷한 증가가 서부 와 

중부 북아메리카에서 존재한다고 발견하였다. 아르헨티나에

서는 1959년에서 1998년까지 최소온도의 강한 양의 변화가 

열대야의 증가와 관련이 있다는 것이 제시되었다 그들은 역
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그림 3.38. 1901년부터2003년까지 세 기간 사이의 최소 80%의 완벽한 자료가 있는 202개의 전구 관측소에 
대한 온도지수의 분포함수 1901~1950(검은색), 1951~1978(파란색), 1979~2003(빨간색). x 축은(왼쪽) 표시가 
차가운 밤이 10% 미만이거나(오른쪽) 따뜻한밤이 90% 이상 있는 해 동안의 시간의 백분율. Alexander et 
al.(2006).

계열
경향(%/decade)

1951~2003 1979~2003

TN10: 

가장 추운 십분율 아래의 
최저온도의 빈도 백분울

-1.17 ± 0.20 -1.24 ± 0.44

TN90: 

가장 따뜻한 십분율 이상의 
최저온도의 빈도 백분울

1.43 ± 0.42 2.60 ± 0.81

TX10: 

가장 추운 십분율 아래의 
최고온도의 빈도 백분울

-0.63 ± 0.16 -0.91 ± 0.48

TX90: 

가장 따뜻한 십분율 이상의 
최고온도의 빈도 백분울

0.71 ± 0.35 1.74 ± 0.72

PREC: 

연 총강수량에 대해 아주 습한 
날(95% 이상)의 기여도 백분율

0.21 ± 0.10 0.41 ± 0.38

표 3.6. 10%와 90%로 측정된 온도와 강수의 값에 대한 전구경향성
(1961~1990). 5% 신뢰구간과 95% 유의수준을 가진 경향성(굵은 글씨
<1%)은 REML에 의해 예측되었고, 이는 선형경향에 대해 자료가 부족
한 연속 상관을 허용. 수치는 %/decade 이다(Alexander et al., 
2006).

시 추운 날들의 감소와도 관

계가 있다(Rusticucci and 

Barrucand, 2004).

Alexander et al.(2006)과 

Caesar et al.(2006)은 이러한 

모든 지역적인 결과들을 모

아, 1946년 이후 기간에 대해 

일반적인 지수와 자료를 재구

성하였다. 전구 육지지역의 

약 74%가 추운 밤의 일수가 

유의하게 감소하고, 약 73%가 

더운 밤의 일수가 유의하게 

증가한다는 것을 보였다(표 

3.6, 그림 3.38, 그리고 FAQ 3.3). 이들은 일최저기온이 전

지구적으로 양의 방향으로 이동하는 것을 의미한다. 추운날

과 더운날 일수의 변화 역시 그 크기는 작지만 온난화를 보

여준다. 이는 일최대온도 보다 일최소온도가 더 증가하는 것

과 일치하는 결과이다. 또한 이러한 사실은 1951년 이후 일

교차의 감소를 이끈다(3.2.2.1과 3.2.2.7절 참조). 네 개의 극

값 지수들의 변화는 일최소온도의 분포와 일최대온도의 분

포가 이동했을 뿐만 아니라 그 모양도 변화했음을 보여준다. 

추운 날과 더운 날 수에 대한 지수는 정규분포에 맞게 거의 

똑같이 변화하였다. 이는 추운 쪽의 분포가 더운 쪽 보다 과

거 50년 동안 더 따뜻해졌다는 것을 의미한다. 과거 25년 자

료에 근거하였을 때는 그러한 모양의 변화가 보여지지 않는

다(표 3.6).

3.8.2.2 강수량

강수량 변화에 대한 개념적 기반은 Allen and Ingram(2002)

와 Trenberth et al.(2003; 3.3절과 FAQ 3.2참조)에 의해 주어

졌다. 강수의 형태, 양, 빈도수, 강도 및 지속시간 변화율이 

이슈가 된다. 대기 수증기의 증가(3.4.2절 참조)는 강도의 증

가를 암시하지만 지표면(육지와 해양)에서 전체 증발량이 변

하지 않는다면 빈도수나 지속시간은 감소할 것이다. TAR는 

집중호우의 빈도수가 중고위도에서 통계적으로 유의한 수준

에서 2-4% 정도 증가할 것이라고 기술하고 있다. 그 때 이

후로 강수의 극값의 변화에 대한 관측적 증거가 잘 확보되

고 있다. 많은 분석은 20세기 후반의 강수 통계값들이 수 년

에서 수 십년의 시간규모를 가지고 있고, 경향이 공간적으로 

불균질하다는 것을 나타낸다(Manton et al., 2001; Peterson 

et al., 2002; Griffiths et al., 2003; Herath and Ratnayake, 

2004). 20세기의 후반부에서는 유럽지역 다수의 관측소에서 

비오는 날(강수량 1 mm 이상인 날 75%에서 95% 백분율을 

초과하는 날)들의 수가 증가하는 경향을 보이는 것이 분명하

다(Klein Tank and Konnen, 2003; Haylock and Goodess, 

2004). 이와 유사하게 인접한 미국에 대해, Kunkel et 

al.(2003)과 Groisman et al.(2004)은 이전의 결과들을 확인하

고 집중호우(상위 5%)와 초집중호우(상위 1%)가 각각 14%, 

20% 증가했다는 것이 통계적으로 유의함을 증명하였다. 이

들 증가의 많은 부분은 20세기의 마지막 30년 동안에 주로 

이루어졌다. 이러한 특징은 미국 동부지역에서 더 분명하다. 

여기에 덧붙여, 유럽과 미국에서 강수 극값의 상대적인 증가

가 평균강수의 증가보다 크다는 새로운 증거가 있다. 이는 

집중호우의 증가가 전체강수에 많은 부분을 차지한다는 것

을 의미한다(Klein Tank and Konnen, 2003; Groisman et al., 
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그림 3.39. (위) 매우 습한날(95%)의 연 총강수량에 대한 기여도의 1951년부터 2003년까지 관
측된 경향성(%/10년). 경향성은 최소 40년 동안 전체 혹은 95%의 자료가 있거나 최소 1999년
까지 자료가 있는 곳에서만 계산되었다.(중앙) 22.5%의 기본기간평균에서 아주 습한날의 기여
도의 백분율 변화로 정의된 전구시계열(1961~1990)의 아노말리. 주황색 곡선은 십년변동을 보
여준다. Alexander et al.(2006)(아래) 과거 십년동안 집중호우의 불균형 변화 지역은 연/계절 
강수의 변화와 비교하여 증가(+) 혹은 감소(-)함으로써 기록되었다(Groisman et al., 2005 경
신). “"heavy”" 와 “"very heavy”" 강수로 정의되는 경계는 계절과 지역에 따라 변화한다. 
그러나 집중호우 주기의 변화는 총강수량의 변화보다 항상 크고, 어떤 지역에서는 집중/초집중 
호우의 변화가 없거나 혹은 오히려 총강수가 감소할 때 증가한다.

2004).

연평균 강수량의 감소에도 불구하고, 

집중호우 비율의 증가는 지중해의 많은 

부분에서도 나타난다(Alpert et al., 2002; 

Brunetti et al., 2004; Maheras et al., 

2004). 더욱이 Kostopoulou and 

Jones(2005)는 지중해 중심(이탈리아)에

는 증가하고 발칸반도에는 감소하는 집

중호우의 대조적인 경향을 보였다. 남아

프리카, 시베리아, 중부 멕시코, 일본, 

미국의 북동부 지역에서, 집중호우의 증

가가 관측이 되나, 전체 강수량이나 강

수일수는 두렷한 변화가 없다(Easterling 

et al., 2000; Fauchereau et al., 2003; 

Sun and Groisman, 2004; Groisman et 

al., 2005).

최근 많은 수의 지역적 연구가 이루어

졌다. 특히, 남아메리카 남부(Haylock et 

al., 2006), 중부 아메리카 및 남아메리카 

북부(Aguilar et al., 2005), 남부 및 서부 

아프리카(New et al., 2006), 중동(Zhang 

et al., 2005), 그리고 중부 및남부 아시

아(Klein Tank et al., 2006) 지역에 대한 

연구가 이루어졌다. 남아메리카 남부에 

대해 1960년과 2000년 사이의 극값에 대

한 경향패턴은 일반적으로 전체 연강수

량에 대한 것과 같다(Haylock et al., 

2006). 다수의 관측소는 더 습한 조건으

로의 변화를 보여주는데, 이는 일반적으

로 1976/1977년 이래 SOI의 낮은 값과 

관련이 되어있다. 또한 페루 남부와 칠

레 남부는 예외적이다. 그곳의 강수는 

오히려 많은 강수지수에서 감소하는 경

향을 보인다. 후자의 지역에서, ENSO의 

변화는 대륙 기압골의 약화를 이끌고, 

그 결과 폭풍경로의 남하를 유도한다. 

이는 강수량경향에 매우 중요한 영향을 미친다. 중앙 아메리

카와 남아메리카 북부에는 전체강수량의 뚜렷한 변화가 존

재하지 않는다(그림 3.14참조), 그러나 강수강도는 적도 대

서양의 해수면온도와 관련하여 증가하였다. 남부 및 서부 아

프리카와 중동 지역에서는 여러 강수지수에 대해 통계적으

로 유의한 어떤 경향성을 보이지 않는다. 중앙 및 남부 아시

아에서는 강수 극값이 전체 강수량에 비해 약간의 변화가 

있다. Sen Roy and Balling(2004)는 인도에서 지역적이 증감

이 있지만, 많은 시계열 중 3분의 2가 강수 극값의 증가경향

을 보여준다는 것을 발견하였다.

Alexander et al.(2006)은 강수량에 대한 극값 지수를 정리

하였다(3.8.2.1절은 온도에 대한 것임). 강수 극값의 변화는 

온도보다 훨씬 더 불일치하는 특성을 보인다. 그러나 충분한 

자료를 가진 육지지역을 전구로 평균하면 집중호우가 전체 
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그림 3.40. 북인도양, 남인도양, 북서태평양, 북동태평양, 북대서양 그리고 호주-남태평양 지역과 결합된 ACE 지수의 계절변화. 북서 태평양에서
의 연직규모는 다른 지역보다 2배 이상 크다. 남반구 값은 표시된 해의 7월부터 6월까지의 계절에 대한 것이다. 시간선은 1948년 혹은 1975년부터 
북반구의 2005년/ 남반구의 2006년 6월까지이다. ACE 지수는, 폭풍우가 열대폭풍우의 강도보다 클 때의 최대 6시간 동안 유지된 지상바람의 제곱
의 합으로 계산되어 주어진 계절 동안의 열대폭풍우와 허리케인의 강도와 지속시간을 계산한다(Levinson, 2005).

연강수량에 대해 많은 비율이 예전보다 현재 수 십년에 나

타난다(그림 3.29, 위쪽 패널, 표 3.6의 마지막 줄). 전구 육

지지역의 반 이상에 대해 강한 강수의 관측적인 증가(지리적

으로 강수분포에서 90%에서 99.9% 퍼센트 이상의 값을 가

진다)가 많은 중위도 지역의 평균의 변화에서 기대하는 것보

다 훨씬 더 강한 강수현상과 관계가 있다(Groisman et al., 

2005; 그림 3.39 아래 패널). 이런 발견은 특히, 1950년 이래 

중위도에 대해 많은 지역적 연구에서 묘사되듯이, 강수 극값

의 불균일한 변화를 지지한다. 열대와 아열대 지역의 변화에 

대한 일정한 모습을 나타내는 것은 분석자료가 충분하지 않

기 때문에 여전히 어렵다.

이전의 발견을 확인하는 것만큼, 새로운 분석은 중위도에 

대한 장주기 변화에 대한 통찰력과 계절적인 세부 변화를 

알려준다. 미국에서 증가가 따뜻한 계절에 이루어진 반면

(Groisman et al., 2004), 중앙 및 북부 유럽은 겨울철에 뚜렷

한 변화를 보이고 여름철에는 그리 뚜렷한 변화를 보이지 

않는다. 그러나 유럽 여름철의 극값 연구는 2002년(다습)과 

2003년(건조) 극단적인 해(Osborn and Hulme, 2002; 

Haylock and Goodess, 2004; Schidli and Frei, 2005)들을 포

함하지 않았다. 자료들이 그리 좋지는 않지만, 미국에서 강

수 극값의 빈도는 1895년에서 1900년대 초반, 1980년대에서 

1990년대 동안 비슷한 수준을 보인다(Kunkel et al., 2003). 

캐나다의 경우(북극 고위도지역 제외), Zhang et al(2001a)과 

Vincent and Mekis(2006)는 강수일수가 20세기동안 유의하게 

증가하였으나 캐나다 전체의 평균값에 대해 뚜렷한 강수 극

값의 변화가 존재하지 않았다는 것을 발견하였다. 그럼에도 

불구하고 Goisman et al.(2005)은 집중호우와 초집중호우(일 

강수량의 95%와 99.7%의 퍼센트)의 빈도수가 브리티시 콜롬

비아 북위 55°N 남쪽으로 1910-2001년 동안 유의하게 증가

했다는 것을 발견하였다(그림 3.39, 아래 패널).

TAR 이후 선행연구보다 훨씬 더 긴 기간에 대핸 지역적

인 분석이 이루어졌다. 영국의 경우, Fowler and 

Kilsby(2003a,b)는 영국 북부와 스코틀랜드에 극값 통계량을 

이용하여, 과거 50년 자료에 대해 10일 강수량이 1990년까지 

약 2배에서 5배가지 증가했다는 것을 측정하였다. 그들의 장

기간자료에 대한 결과는 정성적으로 이전의 연구와 유사하

게 나타나나(Osborn et al., 2000; Osborn and Hulme, 2002), 

계절적을 상대적인 차이가 매우 크게 나타난다(Fowler and 

Kilsby, 2003b). 미국 근접 지역에 대해 Kunkel et al.(2003)과 

Groisman et al.(2004)은 과거 1~20년의 기간을 분석하였고, 

20세기의 경년 및 수 십년 변동이 모든 과거기간 사이에 높

은 상관성을 나타냄을 보였다. 비슷한 결과가 미국중앙부, 

미국 북서부 해안, 브라질 남부, 페노스칸디아, 동유럽 고원, 

남아프리카, 남동 호주 및 시베리아 등 몇몇 중위도 지역에 

대해서 얻어졌다(Goisman et al., 2005). 요약하면, 가용한 분

석자료에서 분포 극값의 변화가 75%와 95% 퍼센트 레벨 사

이의 강수량 분포에서 매우 뚜렷하게 증가한다는 것을 나타

내나 어느 지역도 강수량경향을 평가하기 위한 충분한 자료

가 존재하지는 않는다.

3.8.3 열대폭풍 변화에 대한 증거 

TAR는 여러 대양에 걸쳐 열대성저기압의 변화(발생수와 

강도)에 대한 증거는 종종 분류 변화에 의해 어려움이 겪고 
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박스 3.5 : 열대성저기압과 기후변화

여름철 열대해양에서, 지면에서 우주공간으로 상향 장파복사의 냉각은 높은 수증기량, 광학적으로 두꺼운 환경에서 효율적

이지 못하다. 여름철 적도에서 고위도에의 연관은 가장 약하고, 겨울철에 대기를 통한 에너지 전달은 효율적인 냉각메커니즘

이 아니다. 반면에 몬순 순환은 그 몬순이 활발한 지역에서 대기와 해양 사이의 에너지를 재분배한다. 그러나 열대 폭풍은 

더 차고 더 깊은 해양과의 혼합과 증발을 통해 해표면을 냉각시킨다. 잠열이 폭풍 강수 과정에서 배출되면, 그 에너지는 

대류권 상부로 전달이 된다. 그리고 그 에너지는 우주공간으로 복사될 수 있다. 폭풍의 에너지시스템은 다소 카르노순환과 

같은 모습을 보인다(Emanuel, 2003). 그래서 열대성폭풍은 여름철 해양에서 태양으로부터 오는 열을 경감시키는 역할을 하

는 것처럼 보인다. 기후변화와 SST의 증가가 계속됨에 따라(3.2.2.3절참조), 열대성폭풍이 형성되는 환경은 바뀌게 된다. 더 

높은 SST는 일반적으로 대류권 하부에 더 많은 수증기를 갖게 한다(3.4.2.1절과 그림 3.20참조). 그래서 대류와 뇌우에 연료

를 가하는 습윤정적에너지 역시 증가한다. 허리케인과 태풍은 현재 약 26℃를 넘는 해수면온도가 있는 지역에서만 이미 존

재하는 요란으로부터 형성된다. 그리고 SST가 증가함에 따라, 잠재적으로 그런 폭풍이 형성되는 영역은 넓어진다. 그러나, 

많은 다른 환경적인 요인들은 요란의 형성과 경로에 영향을 줄 수 있다. 그리고 대기의 바람 쉬어는 그 요란이 열대 폭풍으

로 발전할지에 대해서 크게 영향을 준다. 엘니뇨-남방진동과 몬순의 변동은 다른 요인과 마찬가지로 폭풍이 형성되는 위치

와 경로에 영향을 줄 수 있다(예, Gray, 1984). 대규모 열역학적 환경과 대기의 정적안정도(종종 대류가용위치에너지

(Convective Available Potential Energy; CAPE)에 의해 측정)가 열대성폭풍 형성에 좋은 조건인지 아닌지는 대기순환이 

어떤 변화를 갖고 어떤 바람쉬어를 갖느냐에 따라 의존한다. 특히, 침강은 대기의 정적안정도에 영향을 준다. 주어진 열역학

적 환경에서 구성 가능하고 최대 풍속으로 정의된 잠재강도(예, Emanuel, 2003)는 SST와 대기구조에 크게 의존한다. 대류

권의 기온감률은 뇌우와 뇌우군에서 대부분 대류에 의한 상층 열수송에 의해 유지된다. 이런 시스템은 중간규모 요란, 여러 

파동 및 열대성폭풍을 포함한다. 반면에 복사 과정은 대류권을 냉각시키는데 기여한다. 온실가스의 증가는 복사냉각을 감소

시킨다. 그래서 잠재적으로 대기권을 안정화시킬 수 있다. 모델에서 아격자 규모 대류활동의 모수화는 이러한 안정화가 일어

나는지, CAPE가 배출되는지를 결정하는데 매우 중요한 역할을 한다. 이런 요소들은 모두 SST와 더불어 대류군이 회전하는 

폭풍으로서 조직화되고 소용돌이를 형성할 수 있는지를 결정하게 해준다.

종종 폭풍의 빈도수 혹은 발생수에 초점을 맞추어왔지만, 강도, 크기 그리고 활동 기간이 더 중요한 것처럼 보인다. NOAA

의 침적 사이클론 에너지(Accumulated Cyclone Energey; ACE) 지수(Levinson and Waple, 2004)가 근사적으로 열대폭풍

의 강도와 기간을 나타낸다. 그리고 이 지수는 풍속의 세제곱에 비례한다(Emanuel, 2005a). 또한 지면 마찰과 바람응력 효

과로부터 생기는 주요 손실은 파워손실지수(Power Dissipation Index; PDI)에 의해 측정된다. 결과적으로 이들 폭풍의 효과

는 아주 비선형적이고 하나의 큰 폭풍은 주위 환경과 기후시스템에 몇 개의 작은 폭풍보다 더 많은 영향을 끼칠 수 있다.

관측적인 관점에서, 중요한 이슈는 열대성폭풍 형성지역, 빈도수, 강도, 지속시간, 경로, 그리고 관련된 강수량이다. 지상에 

상륙하는 폭풍에 대해, 바람과 홍수에 의한 피해는 폭풍해일과 마찬가지로 특히 중요하다. 그러나 그러한 피해는 스스로 해

를 끼칠 수 있는 환경을 만들 수 있는 인간에 의한 요인, 그들의 취약성, 그리고 규약을 제정하는 등의 행동으로부터의 변화

에 더 의존한다.

있다고 제시하였다. 더욱이, 상당한 수 십년 변동이 어떤 장

주기 경향의 유의성을 감소시킨다. 관측자료의 주의 깊은 분

석 및해석이 요구된다. 열대성저기압, 허리케인, 및 태풍의 

전통적인 측정 방식은 지구 여러 지역에서 조금씩 다르다. 

전형적으로 열대성 폭풍, 폭풍, 저기압, 허리케인 혹은 태풍, 

대형 허리케인 혹은 슈퍼 태풍이라 불리는 시스템들은 풍속

을 이용하여 정의된다. 또한 ‘폭풍 날’, ‘허리케인 날’, ‘강한 

허리케인’, ‘순 열대 폭풍 활동성’ 등의 많은 다른 측정 방식 

또는 용어들이 존재한다.

ACE 지수(박스 3.5참조)는 바람 에너지지수를 의미한다. 

그 지수는 최소한 열대폭풍 이상의 강도를 갖는 모든 열대

시스템에 대해 6시간 동안 지속되는 풍속 제곱의 합으로 정

의된다. 이 지수는 시스템 지속시간과 강도 모두에 대한 연

속적인 스펙트럼을 보여주기 때문에 열대폭풍, 허리케인 또

는 대형 허리케인의 수와 같은 활동 측정 방식에 따른 문제

가 생기지 않는다. 그러나 여기서 기술된 ACE 값은 알려진 

비균질성이 수정되지는 못한다. ACE지수는 허리케인 계절

(1981년에서 2000 기간에 근거)에 높은 이상, 정상, 낮은 이

상 허리케인 활동을 정의하는데도 이용할 수 있다. 이 지수

는 모든 지역에서 같은 의미를 갖는다. 그림 3.40은 ACE 지

수를 6개의 지역에 대해 보여준다(Levinson, 2005에 채택, 

2006년 초까지 갱신). 약 1970년 이전 열대성폭풍의 강도나 
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크기를 측정하는데 도움이 되는 위성 이미지가 없었기 때문

에 ACE의 값은 인도양, 남태평양 혹은 호주지역에서 1970

년대 이전의 자료에 대해서 신빙성이 떨어진다. 대서양과 북

태평양 지역에 주어진 값들은 1948년 이후 시간에 따라 신

빙성이 향상되기는 했지만, 그 경향성은 정량화 되지 않은 

불확실성을 포함한다.

열대성저기압의 잠재강도(Potential Intensity; PI)를 온도와 

습도의 수직단면 및 해수면온도에 대한 관측자료를 이용하

여 계산할 수 있다(Emanuel, 2003; 박스 3.5참조). 1958년부

터 1997년까지 기간에 대해 열대지역 전체의 라디오존데 관

측소자료를 토대로 CAPE를 분석 하여, Gettelman et 

al.(2002)은 전반적으로 양의 경향을 찾았다. DeMott and 

Randall(2004)은 그들의 자료에 오류가 있을 수 있음에도 불

구하고(Durre et al., 2002), 더 조합된 결과를 찾았다. 더욱

이, Free et al.(2004a)은 열대의 여러 관측소에서PI의 경향이 

작고 통계적으로 유의하지 않다는 것을 발견하였다. 이들 연

구의 모드는 열대 라디오존데자료에 문제점을 포함하고 있

기 때문에(Sherwood et al., 2005; Randel and Wu, 2006; 

3.4.1절 참조), 여러 결과들이 그렇게 유용하지는 않다.

북대서양과 북서 태평양에서 전체 파워손실에 대한 PDI 

지수(Emanuel, 2005a; 박스 3.5참조)는 1970년대 중반 이후 

상당한 상승경향을 보였다. 그 지수가 풍속 세제곱에 의존하

기 때문에 자료질에 매우 크게 의존한다. 처음 

Emanuel(2005a) 보고는 PDI 증가가 1970년대 이후 약 75% 

증가하는 것으로 수정되었다(Emanuel, 2005b). 그 증가는 폭

풍의 생존기간과 강도가 더 길어지고 커지기 때문에 생긴다. 

또한 그 지수는 열대 태평양 해수면온도와 매우 밀접하게 

연관되어 있다. 이들 관계는Webster et al.(2005, 2006)에서 

보강되었다. 그들은 1970년 이후 카테고리 4에서 5에 도달하

는 허리케인의 수와 비율의 상당한 증가가 있다는 것을 발

견하였다. 반면에 전체 저기압 수와 저기압일수는 대부분의 

대양에서 약간 감소하는 경향을 보였다. 가장 큰증가는 북태

평양, 인도양, 남서 태평양에 있다.

이러한 연구들은 여러 연구자들에 의해 의문을 제기 받았

는데(예, Landsea, 2005; Chan, 2006), 그들은 1970년 이후 

자료의 질에 대해서 의문을 제기했다. 더욱이, 여러 센터에

서는 같은 폭풍에 대해서도 서로 다른 강도를 할당할 수도 

있다. 과거자료를 보면 전형적인 중심기압과 최대풍속자료

가 주로 1970년대 이전에 주로 기록되었는데, 이는 과거자료

와 역사적 자료와 물리적으로 차이가 있을 수 있다. 그러나 

상호 보완하는 시도를 통해 어떤 해에는 증가하고 어떤 해

에는 감소하는 결과를 얻었다. 또한, 전체적으로는 매우 작

은 경향성을 보인다. 특히, 약 1970년대 이후 위성자료가 나

오면서부터 Emanuel(2005a)과 Webster et al.(2005)이 발견한 

경향성은 높은 해수면온도와 관련하여 매우 신빙성이 있는 

것으로 보인다(Emanuel, 2005b). 북대서양에서 지금보다 과

거에 더강한 활동이 있다는 것은 분명하지만(아래참조), PDI

는 그 때 그렇게 높은 값을 보이지 않는다(Emanuel, 2005a).

대부분의 지역에서 엘니뇨와 뚜렷한 관련성이 있다 그리

고 태평양과 대서양에서는 강한 음의 상관을 갖는다. 그래서 

전체 열대폭풍활동성은 ACE보다 거의 상수이다. 엘니뇨 기

간동안, 허리케인의 발생이 일반적으로 대서양 지역(Gray, 

1984; Bove et al., 1998), 먼 서태평양 지역과 호주지역에서 

감소한다. 반면에 중, 북태평양과 남태평양에서는 증가한다. 

특히 북서 태평양지역에서 많이 증가한다(Gray, 1984; 

Lander, 1994; Kuleshov and deHoedt, 2003; Chan and Liu, 

2004). 그들은 ENSO와 관련하여 우선적으로 형성되고 지나

가는 열대성폭풍의 위치 변화에 초점을 맞추었다. 열대성폭

풍의 형성과 경로는 ENSO의 위상에 의존하면서 호수나 남

태평양 지역에 잘만들어 진다(Basher and Zheng, 1995; 

Kuleshov and DeHoedt, 2003). 또한 이들 두 지역은 합쳐서 

생각할 수 있다.

ACE 값은 모든 지역에서 합하여 전지구값을 만들 수 있

다. 이는 1986년부터 Klotzbach(2006)에 의해 제시되었다. 가

장 높은 ACE 해는 2005년까지 1997년이다. 그 때 강한 엘니

뇨가 있었고 지상기온도 비정상적으로 높았다(3.2절참조). 

그리고 그 다음은 1992년인데, 이 때는 보통의 엘니뇨이다. 

그런 해들은 대서양에서 낮은 값들을 보이지만, 태평양에서

는 훨씬 큰값을 보인다. 그들은 해수면온도가 허리케인의 분

포와 형성에 매우 중요한 역할을 한다는 것에 주목하였다. 

그 다음은 1994년과 2004년이다. 또한 2005년은 1981년에서 

2000년까지의 평균값에 비슷하다. PDI 역시 대서양과 서태

평양 모두에 대해 1997~1998년 엘니뇨 시기인 1990년대 후

반에 최대였으며, 2004년에도 큰 값을 보인다. Webster et 

al.(2005)은 강한(카테고리 4와 5) 허리케인의 수가 1990년 

이후가 1970에서 1989년까지 보다 훨씬 크다는 것을 보였다. 

Klotzbach(2006)는 ACE 값을 오직 1986년 이후만 고려하였

는데, 유의성 있는 경향성을 보기에는 자료의 기간이 충분하

지 않았다.

3.8.3.1 북서태평양

북서태평양에서 1960년에서 2004년까지 강한 장주기변동

을 포함한 장기경향을 보인다(Chan and Liu, 2004; Chan, 

2006). 그러나 1980년대 중반 이전의 자료에 대해서는 상당

한 불확실성이 있다(Klotzbach, 2006). 더욱이, 활동의 증가

는 최근 수 년간 일어났다(Chan and Liu, 2004; 그림 3.40). 
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중국에 상륙하는 열대성저기압은 전체 저기압의 일부분이

다. 그리고 장기간의 경향을 확인할 수 있는 분명한 방법이 

없다(He et al., 2003; Liu and Chan, 2003; Chan and Liu, 

2004). 그러나 Emanuel(2005a)과 Webster et al.(2005, 2006)

은 태풍이 이 지역에서 더 강화되어 왔고, 1950년대 이후 

PDI 값이 거의 두 배로 증가하였다. 또한 1990년에서 2004

년까지 카테고리 4와 5 폭풍의 수가 1975년에서 1989년에 

비교하여 약 30% 증가하였다. 1985년 이후 Klotzbach(2006)

에 의해서 분석된 자료는 유용한 결과를 내기에는 너무 짧다.

북서 태평양지역에서 열대성저기압 활동에 영향을 미치는 

주요인은 지역적인 해수면온도가 아니라 ENSO와 관련한 대

기순환의 변화이다(Liu and Chan, 2003; Chan and Liu, 

2004). 엘니뇨 해에 열대성저기압은 더 강화되고 라니냐 해 

보다 더 오래 지속되는 특징을 보이고(Camargo and Sobel, 

2004) 서로 다른 위치에서 생성되는 특징을 갖는다. 강한 엘

니뇨가 있는 여름과 가을철에, 열대성저기압 수는 북서태평

양 지역의 남동 사분역(0-17°N, 140°E-180°E)에서 괄목할 

만큼 증가하지만, 북서 사분역(17°N-30°N, 120°E-140°E)에

서는 크게 감소한다(Wang and Chan, 2002). 북서 태평양에 

한국과 일본에 유의한 변화가 없다고 하더라도 1961년에서 

2000년까지 엘니뇨 해의 SON에 평년에 비해서 매우 소수의 

열대성저기압이 상륙을 했다. 라니냐해의 SON은 이와는 대

조적으로 유의하게 많은 태풍이 중국에 상륙했다(Wu et al., 

2004). 2004년 전반적으로, 열대성저기압, 열대성폭풍, 그리

고 태풍의 수는 1971년에서 2000년까지의 평균값보다 약간 

크나, 태풍의 수(21)는 평균값(17.5)보다 매우 크다. 이는 

1997년(23)을 제외하고 두 번째로 큰 값을 갖는다. 더욱이, 

10개의 열대성저기압 혹은 태풍이 일본에 상륙한 기록은 괄

목할 만하다. 이전 기록은 6개이다(Levinson, 2005). ACE 지

수는 2005년에 대해서는 평년과 매우 비슷하다(그림 3.40).

3.8.3.2 북대서양

북대서양 허리케인 기록은 1851년에 시작되어 가장 긴 시

계열을 갖는다. 항공관측이 시작된 1950년 이후의 값들은 전

반적으로 믿을만한 값을 가진다. 항공기를 통한 풍속의 측정

값은 시간에 따란 변한다. 그러나 그 변화는 불행히도 잘 정

리되어 있지 않다. 관측기록은 1970년대 초 이후에 더 믿을

만하다(Landsea, 2005). 북대서양 기록은 1930년대에서 1960

년대까지 활발한 허리케인 모습을 보여준다. 그 이후 1970년

대와 1980년대에는 상대적으로 약한 활동을 하면 이는 

AMO 변동과 유사하다(그림 3.33).

1995년부터 두 개의 허리케인 시즌이 평년(1981년에서 

2000년까지로 평년을 정의)보다 높았다. 그 두 예외는 1997

년과 2002년의 두 엘니뇨 해이다. 3.8.4에 기술했듯이, 북대

서양에서 엘니뇨는 활동을 감소시키고 라니냐는 증가시키는 

경향을 보인다. 1995년 이후 증가된 활동은 이전 활동이 약

한 25년 기간(1970~1994)과 대조적이다. 허리케인 활동의 이 

수 십년 변동은 적도 대서양과 캐리비안해에서 형성되는 주

요 허리케인 수의 차이에 거의 기인한다. AMO의 음의 위상

에 대한 차이는 1970년대와 1980년대서(3.6.6절 참조) 1995

년 이후 기간까지 허리케인 활동의 증가에 대한 주요한 요

인이었다(Goldenberg et al., 2001). 그리고 그것은 열대지역

을 포함하지만 대서양 해수면온도에서 잘 보여진다(그림 

3.33). 그럼에도 불구하고 1970년대 이래 온난화의 대부분이 

AMO 보다는 전구 SST 증가와 관련이 있는 것으로 보인다

(Trenberth and Shea, 2006; 3.6.6절 참조).

1995년에서 2004년 동안, 허리케인 시즌에 평균적으로 

13.6개의 열대성폭풍, 7.8개의 허리케인, 그리고 3.8개의 대

형 허리케인이 만들어졌다. 그리고 평균적으로 ACE 지수는 

중앙값의 159%이다. 2005년 시즌에 3.8.4절에 보이듯이(박스 

3.6) 기록적인 허리케인 활동이 있었다. 이와는 대조적으로 

1970년에서 1994년 기간 동안에는 허리케인 시즌에 평균 8.6

개의 열대성폭풍, 5개의 허리케인, 1.5개의 대형 태풍, 그리

고 평균 ACE 지수는 중앙값에 오직 70% 정도 밖에 되지 못

한다. NOAA는 전체 25 시즌에 대해 거의 절반인 12개에서 

평년보다 낮은 활동을 보이고 오직 3개의 해(1980, 1988, 

1989)만이 평년보다 높은 해로 분류를 하였다. AMO의 양의 

위상은 대서양 해수면온도와 ACE 값들을(그림 3.40) 비교하

였을 때, 1950년대와 1960년대의 활동적인 허리케인 기간과 

같이 한다(그림 3.33). 2004년에는 15개의 이름이 붙여진 폭

풍이 있었으며, 그 중 9개가 허리케인이고, 4개는 전례없이 

강하게 플로리다를 강타해 엄청난 피해를 입혔으며

(Levinson, 2005), 2005년에는 기록적으로 높은 해수면온도

를 나타낸다(그림 3.33). 그리고 그 해 대기의 좋은조건은 가

장 활동적인 시즌을 가능하게 했다. 그러나 이는 ACE 지수

를 전체적으로 반영하지는 않는다(3.8.4절, 박스 3.6참조). 

2005년에는 북대서양 ACE가 1948년 이래 3번째로 높았으나 

PDI는 이전 2004년에 가장 높았던 것보다 더 높았다.

최근 대서양 활동증가를 만들어 내는데 중요한 요인

(Chelliah and Bell, 2004)은 다음을 포함한다.(1) 열대 대서양

을 가로지르는 따뜻한 해수면온도,(2) 중부와 동부 북대서양

을 통과하는 상층 아열대고기압의 강화,(3) 중앙 북대서양 

전체적으로 열대대류권에 대하여 작은 연직 바람 쉬어-이는 

상층대기의 동풍대의 확대와 하층 무역풍대의 약화로부터 

기인한다-(4) 아프리카 해안에서 서쪽으로 이동하는 열대요

란 으로부터 허리케인 발달에 호조건이 되는 아프리카의 동
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풍제트가 그것이다. 대부분의 대서양 허리케인 형성되는 지

역에 연직 바람 쉬어는 ENSO와 관련하여 해마다 변화한다

(Aiyyer and Thorncroft, 2006). 그리고 그 쉬어는 사헬지역

의 강수량과 상관관계를 가지며 수 십년 변동을 한다. 후자

는 1970년을 기준으로 그 부호가 바뀌었는데, 이는 AMO 변

동과 일치한다. QBO는 경년변동을 만들어내는데 중요한 인

자이다(Gray, 1984). 열대 북대서양에서 기록적인 높은 SST

를 갖는 최근 10년은(그림 3.33), AMO의 위상과 지구온난화

에 의해 나타나는 것으로 보인다. 대서양에서, 일반적으로 

환경변화 조건은(박스 3.5) 열대성폭풍이 형성되는 데 과거 

10년이 더 호조건이다.

3.8.3.3 동부 북태평양

이 지역에서 열대성저기압 활동(빈도수와 강도 모두)은 특

히 해수면온도, ENSO의 위상, 그리고 열대 하부 성층권의 

QBO의 위상과 관련이 되어 있다. 양의 이상적인 열대성저

기압 활동은 엘니뇨 시기에 일어나며 최소활동은 라니냐 시

기와 관계가 있다. 이는 북대서양과는 반대이다(Landsea et 

al., 1998). 열대성저기압은 열대 하부성층권 약 30hPa에서 

서풍 위상을 갖는 QBO 시기에 더 강한 강도를 형성하는 경

향이 있다. 시즌 ACE에 잘 정의된 피크가 1990년대 초에 나

타나며 연중 값의 최대는 1992년에 보인다(그림 3.40). 그러

나 위성관측 이전의 1970년 이전의 값들에서 신빙성이 떨어

진다. 일반적으로 시즌 허리케인 활동은 ACE 지수를 포함

하여, 1997년 엘니뇨를 제외하고 1995년 이래 평균보다 낮아 

왔다. 또한 이 활동은 같은 기간 동안 북대서양 활동과 역으

로 관련이 되어 있다. 이 패턴은 AMO(Levinson, 2005) 및 

ENSO와 관련이 있다. 그럼에도 불구하고 카테고리 4와 5 

폭풍은 증가했다(Webster et al., 2005).

3.8.3.4 인도양

북인도양 열대성저기압 시즌은 5월에서 12월까지이고 최

대시기는 5월과 6월 그리고 11월이다. 그 때 몬순 기압골이 

열대해양에 머물러 있다. 북인도양에서의 열대성저기압은 

그 생존주기가 짧고 약하며, 빨리 대륙쪽으로 이동한다. 북

인도양에서 열대성폭풍은 최근에 평년에 가깝다(그림 3.40).

남인도양에서 열대성저기압 시즌은 12월에서 4월까지이

다. 그래서 달력에 의한 표시보다 시즌에 의해서 요약된 자

료가 그림 3.40에 보인다. 열대성저기압이 마다가스카르, 모

잠비크와 마스카랜 아일랜드에 영향을 주는 지역은 대부분

의 사이클론이 10˚S 아래에서 발달한다 하더라도 아프리카 

해안을 따라 마우리티우스를 포함하여 약 110˚E까지(110˚E

의 동쪽에 있는 열대성저기압은 호주지역에 포함된다) 그리

고 적도 남쪽으로 확장된다. 적도사이클론의 강도는 남인도

양에서 엘니뇨 동안 감소된다(그림 3.40; Levinson, 2005). 

또한 과거자료가 부족한 것은 경향분석을 어렵게 한다.

3.8.3.5 호주와 남태평양

남태평양-호주의 열대성저기압 시즌은 전형적으로 11월

에서 4월까지이다. 최대시기는 12월에서 3월까지이다. 호주

지역(105°E-160˚E)의 열대성저기압 활동은 과거 10년 동안 

다소 감소하는 것으로 보인다(그림 3.40). 이러한 경향은 향

상된 분석방법과 최소 열대폭풍강도에 의해서 구분된 작은 

저기압들에 부분적으로 기인한 것으로 보일 수 있다

(Plummer et al., 1999). 호주지역에서 증가된 사이클론 활동

은 라니냐와 관계되어 있다. 반면에, 엘니뇨 기간에는 그 활

동이 다소 약화되는 경향을 보인다(Plummer et al., 1999; 

Kuleshov and de Hoedt, 2003). 160˚E의 동쪽으로 남태평양

에서는 이와 대조적으로 반대의 시그널이 관측된다. 그리고 

대부분의 활발한 활동은 엘니뇨와 관계가 있다. 특히, 

1982-1983과 1997-1998 엘니뇨와 뚜렷한 관계가 있다

(Levinson, 2005). 그리고 최대 ACE 값은 1월에서 1998월 3

월까지에 보인다(그림 3.40). Webster et al.(2005)은 1975년

에서 1989년, 1990년에서 2004년 사이에 남서 태평양 지역에

서 카테고리 4와 5 허리케인의 수가 두 배 이상 증가했음을 

발견하였다. 2005-2006년 시즌에서는, 라니냐가 열대성폭풍 

활동을 남태평양에서 호주쪽으로 이동시키며, 2006년 3월과 

4월에 카테고리 5의 태풍(Floyd, Glenda, Larry and Monica)

이 4개 발생하였다.

3.8.3.6 남대서양

남대서양 2004년 3월말, 브라질 해안가에서 조금 떨어진 

지역에 유일하게 알려진 허리케인이 발생하였다(Pezza and 

Simmonds, 2005). 그 허리케인은 약 40m/s의 바람(미국 국

립 허리케인 센터에서 측정)을 가지고 2004년 3월 28일 브라

질의 산타카타리나의 해안에 왔다. 이는 많은 인명 및재산 

피해를 냈다(Levinson, 2005). 브라질의 기상학자는 그 허리

케인을 ‘카타리나’라고 명명하였다. 이 허리케인은 과거 

위성자료가 없어서 자료가 미약하다고 하더라도 전례가 없

는 것이다. Pezza and Simmonds(2005)는 그 허리케인 발달

에 영향을 준 중요한 인자가 양의 SAM 경향과 관련하여 호

조건의 대기순환 때문이라고 설명하였다.
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자주 묻는 질문(FAQ) 3.3

열파, 가뭄, 홍수, 허리케인 등과 같은 극단적 현상에 변화가 있
었는가?

  1950년 이후, 열파 발생횟수가 증가했고 더운 밤이 발생

한 일수도 도처에서 증가했다. 가뭄이 발생한 지역의 범위

도 증가했는데 그것은 육지의 강수는 최소한으로 증가한 

반면에 온난한 조건으로 인해 증발량은 증가했기 때문이

다. 어디서나 그런 것은 아니지만 일반적으로 홍수로 이어

지는 집중호우 일수도 증가했다. 열대성 폭풍과 허리케인 

빈도는 해마다 상당히 다르지만 증거들은 1970년대 이후로 

그 강도와 지속기간이 실질적으로 증가했다는 것을 암시한

다. 아열대 지역에서 폭풍의 경로 및 강도의 변동은 북대서

양 진동 같은 대기순환의 주요 특징의 변동을 반영한다. 

  세계의 몇몇 지역에서는 다양한 종류의 극단적 기후현상

의 변화를 나타내는 징후가 발견되었다. 극단(extreme)은 

보통 그 때의 1, 5, 10%(한 쪽 외항) 혹은 90, 95, 99%(다른 

쪽 외항)를 초과한 값으로 간주한다. 따뜻한 밤 혹은 더운 

낮(아래에 설명)은 기온의 90 퍼센타일을 초과한 밤 혹은 

낮이고, 추운 밤 혹은 낮은 10 퍼센타일 아래의 낮 혹은 밤

이다. 집중호우(heavy precipitation)는 일강우량이 95 퍼센

타일('초집중(very heavy)' 강우는 99 퍼센타일) 이상인 강우

로 정의된다. 

  샘플 육지지역의 경우 지난 50년간 추운 밤의 연간 일수

는 상당히 감소했고 따뜻한 밤의 연간 일수는 상당히 증가

했다(그림 1). 추운 낮 출현일수의 감소와 더운 낮 출현일

수의 증가는 널리 발견되기는 하나 일반적으로 덜 뚜렷하

다. 지난 50년간 최저 및 최고 기온의 분포가 전반적 온난

화와 일치하게 더 상승했을 뿐 아니라 한랭 극값이 온난 극

값보다 더 많이 상승했다(그림 1). 온난 극값의 상승은 열

파 발생빈도의 증가를 함축한다. 이 외에도 대부분의 중위

도 지역에서 평균 온난화에 관련하여 서리 끼는 일수의 감

소 경향이 관측된 것도 이를 뒷받침 한다. 

  극단적 기상변화(change in extreme)는 지난 50년간 중위

도 지역에서 관측된, 심지어 평균 강우량이 증가하지 않는 

곳에서도 집중강우가 증가한 증거에서 가장 뚜렷이 나타난

다(FAQ 3.2 참조). 초집중 강우도 증가 경향이 보고되고 

있으나 유효한 결과는 몇몇 지역에만 존재한다.

  가뭄은 지속기간이 길기 때문에 측정하기가 더 쉽다. 많

은 가뭄 지수 및 도량형이 있지만 연구에는 보통 월강수량 

총계와 기온평균을 팔머 가뭄지수(PDSI)라 불리는 척도에 

결합시켜 사용한다. 20세기 중반부터 계산된 PDSI를 보면 

1950년대 중반 이후로 북반구 육지 지역의 많은 부분에서 

건조화 경향이 크게 나타나고 있는데 유라시아 남부, 아프

리카 북부, 캐나다와 알라스카에서는 건조화가 확산되고

(FAQ 3.2, 그림 1) 남미와 북미의 동부지역에서는 그 반대 

경향이 나타나고 있다. 남반구의 육지는 1970년대에는 비

가 내렸었으나 1960년대와 1990년대에는 비교적 건조했고, 

1974년부터 1998년까지는 건조화 경향이 있었다. 유럽의 

경우, 20세기 전체에 대한 장기 기록에 유의미한 경향은 보

이지 않는다. 1950년대 이후 육지의 강수량 감소가 건조화 

경향의 주원인일 가능성이 있지만 지난 20~30년간의 방대

한 지표온난화 역시 건조화에 기여했을 가능성이 있다. 한 

연구결과에 의하면, 1970년 이후 지구의 매우 건조한 육지

지역(PDSI에서 -3.0 미만으로 정의)의 범위가 두 배 이상 

증가했는데 그것은 엘니뇨-남방진동에 관련하여 초기에 강

수량이 감소하고 지표온난화로 인한 결과적으로 강수량이 

증가한 것과 관련 있다. 

  큰 자연변동성 때문에 열대성 폭풍과 허리케인의 빈도 

및 세기의 변화는 덜 눈에 띈다. 엘니뇨-남방진동은 전 세

계 열대성 폭풍의 발생장소와 활동에 크게 영향을 준다. 지

구 전체적으로, 허리케인의 잠재적 파괴력 추정치를 보면 

1970년대 중반 이후로 폭풍 지속기간은 길어지고 세기는 

더 강해지면서 파괴력이 상당히 강해지는 경향이 있다. 허

리케인의 활동은 열대 해수온도와 강한 상관관계가 있다. 

1970년 이후 대부분의 해분에서 사이클론의 총 발생 수와 

사이클론 일수는 약간 감소했을지라도 전지구적으로는 강

한 허리케인의 발생 수와 비율이 매우 증가했다는 것이 이 

관련성을 더욱 뒷받침 한다. 구체적으로는 4등급(category 

4)과 5등급 허리케인의 발생 수가 1970년 이후 약 75% 증

가했다. 가장 많이 증가한 곳은 북태평양, 인도양, 남서 태

평양이다. 그러나 북대서양의 허리케인 발생 수 역시 지난 

11년 중 9년은 평균 이상이었고, 기록적이었던 2005년 허

리케인 시즌에는 정점에 달했다. 

  지표와 상부 대류권의 여러 측정치에 기초하면, 20세기 

후반 50년 동안 북반구 겨울철 폭풍경로가 극지로 이동했

을 뿐 아니라 증가했을 가능성이 있다. 이 변화는 북대서양 

진동에 관련하여 발생한 변동의 일부이다. 1979년부터 
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1990년대 중반까지의 관측치를 보면, 대류권 전체와 하부 

성층권에서 12월부터 2월까지 주극성 편서 대기순환

(circumpolar westerly atmospheric circulation)이 더 강해진 

경향이 있고, 제트류가 극지로 자리이동하고 폭풍경로 활

동이 증가하였다. 소범위의 심각한 기상현상(토네이도, 해

일, 천둥 등)의 변화에 대한 관측상의 증거는 대부분 지역

적이며, 너무 산발적이어서 결론을 일반화시킬 수는 없다. 

일반인의 인지도가 높아지고 이런 현상의 보고서를 수집하

려는 노력이 향상된 덕분에 여러 지역에서 증거 수집이 증

가되고 있다. 

추운 밤 추운 낮

따뜻한 밤 따뜻한 낮

FAQ 3.3, 그림 1. 1951~2003년 관측치에서 극단기온 경향(일/10년). 극단기온은 1961~1990년 기온을 기준으로 정의하였고,(a) 추운 밤과
(b) 추운 낮은 10 퍼센타일,(c) 따뜻한 밤과(d) 따뜻한 낮은 90 퍼센타일을 사용했다. 이 기간 내에 최소 40년 동안의 데이터가 존재하고 
1999년까지의 데이터가 존재하는 격자에 대해서만 경향을 도출하였다. 흑색 선은 경향이 5% 수준에서 유의한 지역들이다. 각 지도 아래
의 시계열은 전지구의 기온편차 시계열(1961~1990년 기준대비)이다. 주황색 선은 10년 변동성이다. 경향은 전구 전체 지수에 대해 5% 
수준에서 의미하다. Alexander 등(2006)으로부터 편집했음.  
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박스 3.6 : 최근의 극한현상

단일 극한현상은 항상 자연적으로 일어날 수 있기 때문에 단순히 직접적으로 인위적인 기후변화에 영향을 받지 않을 수도 

있다. 그러나, 극한현상 패턴이 한동안 지속이 된다면, 그것은 극한기후현상으로 분류할 수 있을지도 모른다. 아마도 그 현상

들은 SST편차(엘니뇨와 같은)와 관련이 있을 수도 있다. 이 박스는 몇 가지 최근(TAR 이후) 분명한 극한기후현상의 예를 

제시한다. 장기간, 그리고 균일한 관측자료의 부족은 종종 이런 극한현상의 장기간에 대한 이해를 어렵게 한다. 또한, 변하지 

않는 기후보다 극한현상들이 많이 발생하는 방향으로 바뀌게 될지도 모른다. 그리고 그러한 변화의 이유를 알아내는 것은 

보통 다방면에 걸친 모델 실험을 요구한다. 이는 9장에서 다루어진다. 최근 현상이 일어나는 것은 물리적으로 기후변화에 

의해서 올라가는 기대값과 같이 변한다고 할 수 있을지 모른다. 이들 최근 현상들의 몇 가지 예들은 아래에 묘사되고(여러 

정부들에 의한 IPCC에 있는 질문들에 대한 대답으로) 장기간의 관점에서 살펴본다.

중앙 및 남서 아시아의 가뭄, 1988~2003

1999년과 2003년 사이에 극심한 가뭄이 아프가니스탄, 키르기스탄, 이란, 이라크, 파키스탄, 타지키스탄, 투르크메니스탄, 우

즈베키스탄, 그리고 카자흐스탄의 일부를 포함한 남서 아시아를 강타하였다(Waple and Lawrimore, 2003; Levinson and 

Waple, 2004). 이 지역의 대부분은 반건조 초원지대로서, 오직 겨울철과 이른 봄철에만 비가 내린다. 그 비는 대서양과 지중

해에서 오는 동쪽으로 전파하는 중위도저기압이 지형을 만나 생기는 것이다(Martyn, 1992). 1998년과 2001년 사이 강수는 

평균적으로 장기간 평균의 55% 보다 더 낮았다. 특히, 2000년은 과거 50년 동안 최악의 가뭄이었다(Waple et al., 2002). 

2000년 6월까지, 이란의 일부 지역은 30개월 동안 강수량이 없었다. 중부 및 남부 이란, 아프가니스탄 북부, 그리고 타지키스

탄의 봄철 동안 평균보다 높은 온도, 이른 눈녹음, 상당한 강수 및 오랜 건조화에 의한 딱딱해진 지표의 조합이 갑작스런 

홍수를 일으킬 수 있다고 하더라도, 2001년 12월과 2002년 1월에의 높은 고지대의 적설량은 어떤 지역에 대해서는 어느정도 

경감이 되었다. 그 지역 중 어떤 지역은 2004년까지 가뭄이 지속되었다(Levinson, 2005). 이들 해에, 상층순환에 있어 기압마

루 편차는 중부 및 남부 아시아의 추운 계절에 지속적인 특징이었다. 그 패턴은 경압 폭풍시스템 발달을 저해하고 가뭄영향

의 북쪽 지역으로, 동쪽으로 전파하는 폭풍을 편향시킨다. Hoerling and Kumar(2003)은 중위도 어떤 지역의 가뭄이 전구 

해양의 영향과 관련이 있다고 제시하였다. 1998-2002년 ENSO의 음의 위상(라니냐)의 지속적인 기간과 서태평양과 동인도양

의 따뜻해진 해양은 가뭄을 더 강하게 하는데 공헌하는 것처럼 보인다(Nazemosadat and Cordery, 2000; Barlow et al., 

2002; Nazemosadat and Ghasemi, 2004).

호주의 가뭄, 2002~2003

2002년 동안 호주에 영향을 준 심한 가뭄은 보통의 엘니뇨 현상과 관련하여 일어났다(Watkins, 2002). 그러나, 1994년과 

1982년의 가뭄은 2002년의 가뭄만큼 강했다. 20세기 전반기의 가뭄은 더 건조했을지도 모른다. 1940년대에 일어난 것과 같이 

적은 강수의 더 긴 기간 동안 보다 2002년 가뭄은 몇 년의 충분한 강수(호주 전역을 평균) 뒤에 찾아왔다. 강수만 고려한다

면, 2002년 가뭄 하나로는 호주 가뭄이 더 강해진다는 증거를 제시하지는 못한다. 그러나 2002년 가뭄동안 낮 기온은 이전 

가뭄보다 훨씬 더 높았다. 2002년에 대한 연평균 최고온도는1994년보다 0.5℃ 더 따뜻했고, 1982년 보다 1.0℃ 더 따뜻했다. 

그래서 이러한 관점에서 2002년 가뭄과 관련된 열파가 이전 가뭄보다는 더 극단적이었다. 왜냐하면, 적은 강수량의 영향이 

많아진 증발에 의해 강화되었기 때문이다(Karoly et al., 2003; Nicholls, 2004). 강수와 최고온도 사이에 강한 음의 상관이 

있다고 하더라도 2002년 동안 매우 높은 최고온도는 단순히 적은 강수량에 의해서 만들어진 것은 아니다. 2005년 겨울과 

봄철 상대적으로 많은 강수가 내렸기는 하지만, 극심한 장기간의 가뭄은 강수 부족의 최소 3년 저지하면서, 특히 동부 3분의 

1정도 호주에서 2005년까지 계속됐다. 이러한 조건은 2005년 동안 호주의 높은 최고온도 기록을 동반한다(비교할만한 호주 

전체의 시계열이 오직 1951년부터 가용하다).

북서 아메리카의 가뭄, 1999-2004

미국 서부, 캐나다 남부, 그리고 멕시코 북서부는 최근 광범위한 가뭄을 경험하였다(Lawrimore et al., 2002), 이 가뭄의 건

조조건은 1999년에 시작하여 2004년말까지 지속되었다(박스 3.6, 그림 1). 가뭄 조건은 강수, 하천, 호수, 그리고 저수지 수준 
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박스 3.6, 그림 1. Rocky 산맥(Montana에서 New Mexico까지 포함하고 서쪽 
11개 주)의 미국 서쪽의 건조(상단)하거나 습한(하단) 지역의 백분율 Palmer 
Drought Severity 지수를 기초로 한 매우 건조하거나 습한 것의 적절한 분류. 
NOAA, NCDC.

및 토양수분을 포함한 여러 수문 측정치에 의해

서 기록되었다(Piechota et al., 2004). 1922년의 

근대 기록 시작 이래 2000년부터 2004년까지의 

기간은 콜로라도 강의 낮은 강물 수위가 5년 연

속으로 나타난 첫 번째 예였다(Pagano et al., 

2004). Cook et al.(2004)은 이 가뭄에 대한 장기

간 설명을 제시하였다. 서부의 인접한 미국 지역

에서, 다소약한 가뭄에서 극심한 가뭄에 있는 지

역이, PDSI에 의해서 주어진 대로, 1999년 11월

에 20% 많아졌다. 그리고 이러한 수준이 2004년 

10월까지 지속적으로 높게 유지되었다. 정점기간

에(2002년 8월) 그 가뭄은 서부지역의 87% 영향

을 미쳤다. 또한 그 가뭄은 과거 105년 동안 두 

번째로 넓은 영역에 영향을 미쳤고, 가장 긴 가뭄 

중 하나였다. 이 가뭄의 영향은 산악의 이른 눈녹

음에 의해 약화되어왔다. 또한, 서부의 많은 지역

에서 1948년부터 2000년까지 한 주 또는 두 주까

지 좀 더 일찍 관측에 나타나는 시기에 따른 따뜻

한 봄철에 기인해서도 약화되었다(Cayan et al., 

2001; Regonda et al., 2005; Stewart et al., 2005). 이 현상에서 2004년 봄철은 비정상적으로 따뜻하고 건조했으며, 이 결과 

여러 서부 분수령 중 하나로서 이른 눈녹음이 기록되었다(Pagano et al., 2004).

Hoerling and Kumar(2003)는 가뭄이 열대 서태평양과 인도양의 온난화와 관련하여 대기 순환의 변화때문에 생긴다고 주장

하였다. 반면, McCabe et al.(2004)은 태평양 십년변동과 대서양 수 십년 변동이 합해서 일어난다는 증거를 제시하였다. 

2004년과 2005년 북반구 겨울철 약한 엘니뇨는 대기순환의 근본적인 변화의 부분이었다. 또한 그 약한 엘니뇨는 호수의 수위

가 여전히 낮지만, 남서지역의 가뭄이 나아지면서, USA를 통과하는 폭풍경로 변화의 부분이었다. 

유럽의 홍수, 2002년 여름

2002년 8월 여러 중부 유럽의 강들을 따라 파국적인 홍수가 일어났다. 예외적으로 많은 강수량에 의한 그 홍수는 흙이 완전

히 포화되고 강물 수위가 이미 이전 비 때문에 너무 높았던 사실 때문에 더 강화되었다(Rudolf and Rapp, 2003; Ulbrich 

et al., 2003a,b). 그래서 그 홍수는 확장된 기간에서 날씨의 한 패턴이다. 홍수에서 드레스덴의 엘베의 수위는 최고 9.4m까

지 도달하였다. 그 높이는 1275년 관측이 시작된 이래 가장 높은 수위였다(Ulbrich et al., 2003a). 엘베에 있는 오어 산의 

몇 몇 작은 마을들이 그 예외적으로 큰 홍수에 의해 강타당했다. 블타바 강은 엘베 홍수에 영향을 주기 전에 도시 프라하를 

범람시켰다. 500년의 재현 기간이 프라하의 홍수 수위에 대해 측정되었다(Grollmann and Simon, 2002). 중유럽 홍수는 두 

집중호우 때문에 생겼다. 첫째는 8월 6~7일 주로 남부 오스트리아, 체코 공화국의 남서부 지역과 독일 남동부에 나타났고, 

두 번째는 2002년 8월 11~13일에 일어났고, 오어 산과 체코공화국 서부에 아주 심각하게 영향을 미쳤다. 아주 일정한 저기압

시스템이 지중해에서 중부 유럽으로 느리게 이동하였고, 그 시스템은 동부 알프스 근처 대규모의 강한 준-정체 전선에서 

아주 높은 액체상 수분을 포함하고 있는 공기의 상승운동을 이끌었다. 여기에 덧붙여 이 이류강수는 대류강수 과정이었고(소

나기와 뇌우), 유의한 지형성 상승운동(주로 오어 산 위)이었다. 최대 24시간 강수 353 mm가 독일 관측소 지발드-거오젠펠

트에서 관측되었다. 이는 독일의 새로운 기록이었다. 홍수를 이끄는 종관상황은 그 지역 기상학자들에 의해 잘 알려져 있다. 

비슷한 상황이 1997년 오더 강의 여름 홍수와 2001년 비스툴라 강의 여름철 범람을 이끌었다(Ulbrich et al., 2003b).   여름

평균 강수량경향은 이 지역에서 음의 값이다. 그러나 거의 유의하지 않다(Schonwiese and Rapp, 1997). 그리고 지난 500년

간 엘베의 홍수 발생에 대한 유의한 경향이 발견되지 않는다(Mudelsee et al., 2003). 그러나 지난 세기 독일의 많은 관측소

의 강수량변동성 증가(Tromel and Schonwiese)는 홍수와 가뭄의 가능성 발전에 대한 주요 지표이다.
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박스 3.6, 그림 2. 1961년부터 1990년까지 평균과 관련된 중유럽에서의 여름철
(JJA) 온도 아노말리의 장기 시계열(위). 곡선은 십년변동을 보여준다(Appendix 
3.A). 2003년 여름에, 3.8℃는 1807년의 2.4℃를 아주 많이 초과하고, 최고온도
(빨간색)의 매우 완만한 가우시안 분포는Basel, Switzerland에서 전체 분포가 
어떻게 이동했는지를 보여주는 보통 수치(파란색)와 비교된다(Beniston and 
Diaz, 2004).

유럽의 열파, 2003년 여름

2003년 여름에 유럽의 많은 부분에 영향을 준 열파는 특히 6월과 8월에 기록적인 기온을 만들어 냈다(Beniston, 2004; 

Schar et al., 2004; 박스3.6 및 그림 2참조). 국가기상국(national weather agencies)에서 제공된 정보에 따르면, 프랑스, 

독일, 스위스, 스페인, 이탈리아, 그리고 영국의 많은 지역에서 절대 최고온도가 1940년대와 1950년대에 관측된 최고기록을 

모두 초과했다. 격자화된 관측온도(35˚N-50˚N, 0-20˚E 지역의 CRUTEM2v으로부터)는 1780년에 시작된 관측 이후 그 해 여

름이 최고였다는 것을 보여준다: 1961년에서 1990년까지의 평균보다 3.8℃ 높았고, 이 기간 어느 다른 여름보다 1.4℃ 높았다

(두 번째로 더운 해는 1807년이다). 이전 문서기록에 근거하여, Luterbacher et al.(2004)은 2003년이 최소한 1500년 이래 

가장 더운 여름일 수도 있다고 판단하였다. 2003년 열파는 매우 뚜렷하고 지속적인 고기압 블로킹 시스템과 관련이 있다. 

이 블로킹시스템은 헤들리세포를 예외적으로 북쪽으로 이동시킬 수 있다(Black et al., 2004; Fink et al., 2004). 최고온도인 

6월에는 영국제도 쪽으로 북향된 고기압 편차가 보이고, 이에 따라 기록적인 고온의 북쪽으로의 확장과 지속성이 8월까지 

계속된다. 그 근한 온도를 더 악화시키는 요인은 서부 및 중부 유럽 지역의 많은 지역에서 나타나는 강수부족이다. 이는 훨

씬 줄어든 토양수분과 지표 증발과 증산, 그리고 이들의 강한 양의 되먹임 효과를 일으킨다(Beniston and Diaz, 2004).

2005년 북대서양의 열대성폭풍 시즌

2005년 북대서양 허리케인 시즌(6월 1일부터 11월30일까지)은 여러 관측기록을 보았을 때, 2004년 매우 활발한 기간을 뛰어 

넘는 가장 활발한 기간이었다(예, Levinson, 2005). 그리고 이는 전례없는 수준의 피해를 입혔다. 가장 활발한 시기 전인 

6월과 7월에 7개의 열대성폭풍은 지금껏 최대였고, 허리케인 데니스는 7월 기록상 가장 강했다. 그리고 지금껏 가장 빨리 

4개의 폭풍에 이름이 부여되었다. 2005년 북대서양 시즌에는 가장 많은 수의 이름 붙은 폭풍이 있고(28; 17 m/s 이상의 바

람), 그 때는 이름들이 그리스 알파벳으로 이름이 부여되었다. 또한 그 시즌에 허리케인(15; 33 m/s 이상의 바람) 수는 최대

였다. 또한, 그 때는 카테고리 5의 폭풍(67 m/s 이상의 바람)이 4개나 있었다. 이들은 기록상 가장 강한 대서양폭풍(윌마, 

지상 중심기압 882 hPa), 멕시코만에서 가장 강했던 폭풍(Rita, 897 hPa), 그리고 카트리나를 포함한다. 열대 폭풍 빈스는 

포르투갈과 스페인에 상륙했던 첫번째 폭풍이었

다. 이런 수치들에도 불구하고, 몇몇 폭풍들이 짧

게 생존했기 때문에, ACE 지수는, 2004년을 넘는 

아주 높은 값을 갖는다고 하더라도, 기록상 가장 

높은 값이 아니었다. 미국에서 기록상 가장 많은 

피해를 입혔던 8개중 6개의 허리케인은 2004년 8

월에서 2005년 9월 사이에 모두 일어났다(찰리, 

이반, 프란시스, 카트리나, 리타, 윌마). 반면에 

2005년 또 다른 허리케인(스탠)은 매우 심각한 홍

수와 진흙사태를 야기했다. 이는 중미(과테말라, 

엘살바도르, 그리고 남부 멕시코)에서 약 2000명

의 인명피해를 냈다.

허리케인에 있어서 매우 중요한 열대 대서양지역

(10˚N-20˚N)의 해수면온도는 2005년의 확장된 여

름(6월부터 10월까지)에 가장 높은 수준이었다

(1901년에서 19970년 평균값의 보다 0.9℃ 높음 

그림 3.33). 그리고 이 높은 값은 대기의 호조건

과 함께 매우 활발한 허리케인 시즌에 대한 주요

한 이유가 된다(박스 3.5참조). 이러한 온도상승

의 상당한 부분은 전구평균해수면의 온도상승과 

관련이 있다(Trenberth and Shea, 2006; 3.2절과 

3.6.6절 참조).
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그림 3.41. 1881년부터2004년까지, British Isles, North Sea 그리
고 Norwegian Sea에 대한 폭풍우 지수. 파란 원은 관측소 삼각
형의 10개씩 평균한 지균풍의 95%를, 빨간 십자가는 99%를 나
타낸다. 곡선은 십년필터된 것이다(Alexandersson et al., 
2000).

3.8.4 중위도폭풍과 극한현상 변화에 대한 증거

3.8.4.1 중위도저기압

강한 중위도저기압은 종종 이상기상, 특히 강한 폭풍과 

연관이 되어 있다. 강한 중위도저기압의 수나 강도가 유의하

게 증가했다는 것은 많은 연구자들에 의해 제시되었다(예, 

Lambert, 1996; Gustafsson, 1997; McCabe et al., 2001; 

Wang et al., 2006a). 이러한 변화는 3.5.3절에서 묘사된 선

호된 폭풍경로의 변화와 관련이 있다. 열대성저기압에서 처

럼, 저기압 강도의 장기간 변화를 알아내는 것은 불완전할 

뿐만 아니라 관측시스템의 변화 때문에 매우 어렵다. 몇몇 

결과들은 관측시스템의 변화에 기인한 것이라고 여겨진다

(예 Graham and Diaz, 2001).

NRA와 ERA-40의 결과들은 강한 저기압의 수의 증가가 

북태평양과 북대서양에서 분명한 것으로 보인다(Graham 

and Diaz, 200; Gulev et al., 2001). 이러한 증가는 겨울철 두 

대양에서 통계적으로 유의하다(Simmonds and Keay, 2002; 

Wang et al., 2006a). Geng and Sugi(2001)는 저기압의 밀도, 

강화율, 중심기압경도, 그리고 이동속도가 모두 북대서양 겨

울철에 증가하였다는 것을 발견하였다. Caires and 

Sterl(2005)은 ERA-40에 있는 풍속과 SWH의 100년 과거자

료의 전구 측정값과, 세 개의 서로 다른 10년 기간에 대하여 

부이자료에 근거한 선형편차 보정값과 비교하였다. 그들은 

폭풍경로의 차이가 북반구의 십년변동성에 영향을 줄수 있

다고 보였고, 그 변화는 전구순환패턴의 변화와 연관이 있

다. 또한 이는 많은 부분 NAO와 관련이 있다(3.5.6절 참조).

NCEP-2 재분석자료를 사용하여Lim and Simmonds(2002)

는 1979년에서 1999년까지 자료에 대해 연중 폭발적으로 발

달하는(시간당 1hPa이상 발달하는 것) 중위도저기압의 수가 

증가하는 경향이 남반구와 전구(1년에 각각 0.56과 0.78개)

에서 유의하다는 것을 보였다. 반면에 북반구에서는 양의 경

향에 유의성이 보여지지 않았다. Simmonds and Keay(2002)

는 1958년에서 1997년 기간에 겨울철 북태평양과 북대서양

에 평균된 가장 강한 저기압의 10분위 수로 저기압 수의 변

화에 대한 비슷한 결과를 얻었다.

3.5.3과 3.5.7절에 언급했듯이, 재분석자료에는 시간에 따

라 변하는 편차가 경향을 측정하는데 불확실성을 야기한다. 

재분석자료와는 별개로, 관측소자료는 중위도저기압 활동의 

변화에 대한 보다 좋은 증거를 제시하는 데 도움이 될 수 있

다. 관측기기의 일치성 및 추출방법 등의 이유로 직접 관측

소 바람측정 대신에, 기압경도에 근거한 값이 유도되었다. 

이는 장기간 변화를 인식하는데 보다 믿을 만하다. 

Alexandersson et al.(2000)은 북서 유럽에서 21개의 관측소 

기압자료를 1881년에서부터 이용하였다. 이 자료를 토대로 

지균풍을 압력-삼각법을 이용하여 계산하였다. 그들은 19세

기 말 높은 값에서 1960년 주변의 최소값에 이르는 등 95%

에서 99%의 퍼센트로 표현된 폭풍활동의 감소가 있다는 것

을 밝혔다. 그리고 1990년에 빠른 속도 증가하여 최대값을 

가진다. 또한 이후에는 다시 감소추세를 갖는다(그림 3.41). 

양의 NAO 겨울철에는 전형적으로 더 강하고 빈번한 폭풍을 

동반한다(3.6.4절 참조). 비슷한 결과가 Schmith et al.(1998)

에 의해 얻어졌다. 그들은 기압경향에 근거한 좀 더 간단한 

지수를 이용하였다. Barring and von Storch(2004)는 기압경

향과 아주 낮은 저기압 값의 수를 이용하여 약 1800년까지 

확장된 스웨덴 남부의 2개 관측자료를 토대로 이들 결과를 

재확인하였다. 관측소에서 빠른 기압변화에 대한 연구는 캐

나다쪽 겨울철 저기압 활동의 빈도, 지속시간, 그리고 강도

의 증가를 나타낸다. 또한 그러한 연구는 1950년대 이래 영

국 남부의 폭풍의 수와 강도의 증가를 보여준다. 그러나, 남

부캐나다와 아이슬랜드 지역은 감소하였다(Wang et al., 

2006b; Alexander et al., 2005). 폭풍경로의 북쪽으로의 이동

과는 별개로(3.5.3절 참조), 북대서양 지역 일부에 대한 관측

소 기압자료는 최근 수 십년에 강한 폭풍의 점진적인 증가

를 보여준다. 그러나 비슷한 진폭을 가진 십년규모의 변동성

이 19세기와 20세기에 보여진다.

직접적인 지상관측 측정은 아주 소수의 연구들에 의해서 

이용되었다. 극한 기압 차이와 지상 바람의 분석은 과거 40

년 동안 뉴질랜드 남부지역과 해양의 남쪽으로 서풍 극값의 
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표 3.7. 표3.8에서 사용된 현상의 정의

현 상 정 의

저온 주간/야간, 서리가 있는 날 기준기간(1961~1990)에 일분포의 10%에 근거, 경계를 초과하지 않는 온도(주간의 최대온도, 

야간의 최저온도)를 가진 날의 백분율, 고정(서리가 있는 날)되거나 지역적으로 변화(추운 주

간/야간)

고온 주간/야간 저온 주간/야간 참고, 90% 초과하지 않음.

추운 날씨가 지속되거나 갑작스러운 

추위(수일)

저온 주간/야간이 수일 지속되는 기간

따뜻한 날씨 지속(열파)(수일) 고온 주간/야간이 수일 지속되는 기간

한랭계절/온난계절(계절평균) 어떤 경계를 초과하지 않는 계절 평균(오히려 일 온도)

집중호우사상

(매년 발생)

기준 기간(1961-1990)에 일분포의 95% 혹은 99%에 근거, 경계를 초과하지 않는 강수량을 가

진 날의 백분율, 고정되거나 지역적으로 변화

강수가 적은 경우 

(10년보다 긴 순환기간)

집중호우 기간(분포에서 끝 쪽은 제외)

가뭄

(계절/연)

강수 부족 PDSI(박스 3.1)에 기초.

열대성 저기압(빈도, 강도, 경로, 

최대풍속, 최대강수량)

열대 폭풍은 풍속과 시간에 비례하여 분류된다. 사피르-심슨 규모에 따라 카테고리 1~5의 허

리케인은 각각 33~42 m/s, 43~49 m/s, 50~58 m/s, 59~69 m/s 그리고 70 m/s 이상의 풍속

을 가진 폭풍으로 정의된다. NOAA의 ACE 지수는 특정 열대성저기압 계절에서 열대폭풍과 

허리케인의 수집된 강도와 지속기간으로 간주되는 전체계절 활동의 척도이다.

극한 중위도폭풍(빈도, 강도, 경로, 

최대풍속, 최대강수량)

온도경도와 이를 감소시키려는 활동에 의해 북/남반구 중위도에서 발생하는 격렬한 저기압시

스템

소규모 악기상 현상 토네이도, 우박, 뇌우, 모래폭풍, 다른 악기상 현상과 같은 극한사상
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표 3.8. 신뢰구간으로 지정된 지역과 기간의 현상에 대한 극 변화, 현상에 대한 설명은 각 절에 자세하게 기술되어있다. 

현   상 변   화 지   역 기   간 신 뢰 도 절

저온 주간/야간

서리가 있는 날

감소, 낮보다 밤에 더 감소 전구육지의 70% 이상 1951~2003

(유럽과 중국의 

최근 50년)

매우 높음 3.8.2.1

고온 주간/야간 증가, 낮보다 밤에 더 증가 전구육지의 70% 이상 1951~2003 매우 높음 3.8.2.1

추운 날씨가 지속되거나 

갑작스러운 추위(수일)

불충분한 연구, 그러나 일온

도 변화는 감소 의미

따뜻한 날씨 지속(열파) 

(수일)

증가: 일온도변화에 내재된 

근거 

전구 1951~2003 높음 FAQ 3.3

한랭계절/온난계절

(계절평균)

계절내 변동에서의 변화에 대

한 몇가지 새로운 근거

중유럽 1961~2004 높음 3.8.2.1

집중호우기간

(매년 발생)

증가, 평균값에서 기대한 것

을 초과(불균형)

중위도의 많은 지역(강

수감소지역포함)

1951~2003 높음 3.8.2.2

강수가 적은 경우 

(10년보다 긴 순환기간)

증가 신뢰할 수 있는 자료가 

있는 몇몇 지역

(예:영국과 미국)

1893년 이후 변

화 많음

높음

(더 강화된 통계

를 통해 나타난 

변화와 일치)

3.8.2.2

가뭄

(계절/연)

영향을 끼친 전지역에서 증가 다수의 육지 지역 1970년대 이후 높음 3 . 3 . 4 와 

FAQ 3.3

열대성 저기압 주기에서는 경향성이 없으나, 

지속시간이 길어지고 강도가 

강해지는 경향

열대지역 1970년대 이후 높음 주기와 강

도에서 더 신뢰

3 . 8 . 3 과 

FAQ 3.3

중위도 극 폭풍 주기와 강도 모두 증가, 궤도

가 극쪽으로 이동

북반구 대륙 약 1950년 이후 높음 3.8.4, 3.5, 

FAQ 3.3

소규모 악기상 현상 평가에 대해

불충분한 연구
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유의한 증가 경향이 있다는 것을 보였다. 그 경향은 PDO와 

관련된 최근 수 십년 동안 엘니뇨의 증가된 빈도수와 연관

되어 있다(3.6.3절 참조). 동서 압력경도와 극한 서풍 바람빈

도가 모두 남부 뉴질랜드에서 증가한 반면, 극한 동풍 바람

도 그곳에서 증가하였고 이는 일반적으로 순환의 더 많은 

변동성을 보여준다. 그러나 기압 차이에 대한 경향은

(ERA-40와 NRA, 그리고 관측소 자료에 근거) 항상 지상의 

바람 변화와 일치하지는 않는다(예, Smits et al., 2005). 네덜

란드에서 10m 높이에서 관측된 바람을 근거로, Smits et 

al.(2005)은 과거 40년 동안 강한(뷰포드 풍속 계급 8 이상) 

바람 현상의 감소가 있다는 것을 발견하였다. 그 차이는 전

반적으로 지상의 공기역학적 거칠기의 변화로 설명되기 어

렵다. 그리고 그들은 재분석자료의 비균질성이 원인이 될 수 

있다고 결론을 지었다. 그러나 국지적인 차이는 중요할 수 

있으며 폭풍의 강도가 항상 지역적 극단 지상풍 또는 돌풍

과 일치하지 않는다.

3.8.4.2 토네이도, 우박, 뇌우, 먼지 폭풍, 그리고 다른 악기상

토네이도 수 혹은 강도 변화에 대한 증거는 전부 국지적

으로 보고된다. 미국에서는 토네이도에 대한 자료가 중간에 

불연속성이 있다고 하더라도 비교적 잘 구성되어 있다. 특히 

1950년대와 1970년대 사이의 기간부터 최근의 기간 동안 미

국에서의 강한 토네이도는 뚜렷이 감소하는 경향을 보인다. 

Trapp et al.(2005)은 토네이도 자료의 신뢰성에 대해 의문을 

제기했다. 그들은 스콜라인 토네이도의 약 12%가 기록되지 

않는다고 제안하였다. 많은 유럽의 국가들에서 토네이도 보

고의 수는 과거 십 년 동안 상당히 증가되었다(Snow, 2003). 

이는 토네이도 활동이 더 많아졌음을 의미한다(Dotzek, 

2003). Bissolli et al.(2007)은 독일에서 1950년과 2003년 사이

에 약한 토네이도(후지타 스케일의 F0와 F1)가 증가하였다

고 보고하였다. 1950년 이후 미국에서 토네이도의 보고는 증

가하고 있으며(예, Dotzet et al., 2005참조), 탐지와 보고의 

강화로 인해 유럽에서도 토네이도의 보고 수가 증가하고 있

다. Doswell et al.(2005)은 뇌우와 관련 있는 국지규모의 극

한현상에 있어 변화에 대한 관측적 증거들을 찾을 때 여러 

가지 어려움이 있다는 것을 주목하였다. 작은 규모의 악기상 

현상의 매우 강한 공간 변동성에 비추어, 지상 기상 관측소

의 밀도가 너무 적어 그러한 현상을 측정하기 어렵다. 더욱

이, 이미 존재하는 관측소의 동질성도 의문이다. 원격관측 

기술이 뇌우의 판별을 용이하게 하지만, 그 방법이 항상 이

들 폭풍으로부터 악기상을 알아낼 수 있는 것은 아니다. 또 

다른 접근은 뇌우 발생을 대규모 환경 조건과 연결을 시키

는 것이다. 그곳에 현상의 관측이 타당할 뿐만 아니라 그들 

환경의 분포 변화를 고려한다(Brooks et al., 2003; Bissolli et 

al., 2007).

먼지 폭풍의 감소되는 경향이 북부 중국에서 1950년대 중

반 이후부터 1990년대 중반까지 관측되고 있으나, 먼지 폭풍 

발생일수는1997년부터 2002년까지 증가되었다(Li and Zhai, 

2003; Zhou and Zhang, 2003). 그 감소 경향은 저기압 발생 

빈도를 약하게 하는 것과 관련 있는 것처럼 보인다. 또한 이

는 겨울철 기온 상승과도 관련이 있다(Qian et al., 2002). 최

근의 기온 상승은 식생감소와 가뭄과 관련이 있고 여기에 

덧붙여 지상 풍속과도 관련이 있다(Wang and Zhai, 2004; 

Zou and Zhai, 2004).

3.8.5 요약

모아진 자료가 극한현상의 장기 경향을 결정하는데 부족

하다 하더라도 여러 가지 형태의 극한현상에 대해 관측적 

변화들이 발견되었다. 그 현상들의 정의는 표 3.7에 요약되

었다. 그 극한현상의 변화에 대한 요약은 변화의 유의성 평

가를 포함하여 표 3.8에 주어진다.

3차 평가보고서 이래 새로운 분석은 최근 수십 년 동안 

중위도의 많은 지역에서 서리일수의 점차적인 감소를 보여

준다. 이러한 온난화 경향과 일치하게, 열대야일수는 1951년

에서 2003년까지 증가하였다. 또한 추운 밤 일수는 감소하였

고, 추운 낮과 더운 낮 일수에 대한 경향은 온난화와 일치한

다. 그러나 밤보다는 그리 크게 변하지 않는다.

강수량에 대해서, 갱신된 경향의 분석과 3차 평가보고서 

시기에 없었던 지역에 대한 결과들은 다수의 관측소를 통해 

홍수가 증가하고 집중호우가 증가하는 것을 보여준다. 이 결

과는 전체 강수량이 증가하는 곳에도 적용되고 심지어 전체 

강수량이 감소하는 지역에서도 적용된다.그런 극한현상의 

결과들이 오직 소수의 지역에서 유용하다고 하더라도 증가

하는 경향이 더 드문 강수 현상에 대해서도 나타난다. 주로 

자료의 부족 때문에 적도와 아열대 지역에 대해서 극한강수

의 변화를 보기는 어렵다.

열대성저기압, 허리케인, 그리고 태풍은 해마다 큰 변화를 

보인다. 그리고 자료의 질의 한계 때문에 경향 판단이 어려

울 수 있다. 그럼에도 불구하고 범주 4와 5의 허리케인의 증

가가 분명하게 나타난다. 특히 1970년대 이후로 허리케인의 

강도와 지속시간의 증가에 기안하여 PDI 역시 증가한다. 

2005년 북대서양에서는 계절별로 많은 기록들이 경신되었

다. 열대 폭풍 활동의 전구적인 관점은 ENSO의 중요한 역

할에 주목한다. 그리고 가장 활발한 해는 1997년이었는데 그 

때 가장 강한 엘니뇨가 시작되었고, 이 때 해수면온도 역시 
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기록적인 값으로 허리케인 발달에 중요한 역할을 한 것으로 

고려된다.

중위도저기압에 대하여, 그 빈도수와 강도의 증가되는 경

향은 대부분의 지역 연구에서 보이듯이 최근 수십 년 동안 

지배적이다. 북동 대서양 지역의 긴 자료는 최근의 극단 이

상 기간이 19세기 후반과 비슷한 수준이라고 제안하고 있다.

3.3.4절에 제시된 바와 같이 PDSI는 북반구 육지지역에서 

1950년대 중반 이후 가뭄 경향을 잘보여준다. 그리고 1974년

에서 1998년까지 남반구에서도 같은 경향이 보여진다. 또한 

육지 강수의 감소는 특히 1980년대 초반 이래로 가뭄 경향

의 주요한 이유이다. 대규모의 지상 가열은 과거 20-30년 동

안 가뭄에 기여했을 것이다.

3.9 종합: 관측의 일치성

이 절은 최근 분명한 관측적 변화의 현실성에 대한 유의

성이 있는지를 보기 위하여 간단하게 변동성과 경향을 서로 

다른 기후 변수를 이용하여 비교한다. 그러므로 이 절 에서

는 이후에 기술될 지권(4장)과 해양(5장)에 대한 것을 미리 

살펴 볼 것이며 이들에 대한 영역 변화에 초점을 맞춘다. 여

기에서 강조하는 부분은 상호관계성이다. 예를 들어, 온도 

상승은 전체적으로 대기에서 수증기를 포함할 수 있는 능력

을 증가시킨다. 그리고 온도 및/혹은 강수량의 변화는 순환 

지수와 명백하게 일치하여야 한다. 이 장에서 다루어지는 변

수들은 개요 부분에 요약되어 있고, 일부는 아래에 기술되어 

있다. 적설 기간 및 해빙을 감소시키고 광범위하게 빙하를 

후퇴시키는 온도 상승의 예는 여러 장을 포괄하는 변수들을 

포함한다. 더 세부적인 정보가 발견될 수 있는 주요 절은 다

음 각 굵은 점으로 표시한 삽입구에 나타난다.

∙ 관측 온도 상승은 20세기에 전 세계적인 빙하의 감소와 

만년설의 감소(남극과 그린란드를 포함하지 않음)와 일

치한다. 빙하와 빙모는 온도뿐만 아니라 강수의 변화에

도 반응한다. 그리고 겨울철 적설과 여름철 융설은 연도

증가와 관련하여 과거 반세기 동안 증가했다. 어떤 지역

에서는 최근 수십 년 동안 어느 정도 증가된 적설이 관

측이 되는데, 이는 대기 순환의 변화와 일치하고 겨울철 

강수 증가와 관련된다(예, 남서부 노르웨이, 알라스카 

해안의 일부 지역, 파타고니아, 카라고람, 그리고 뉴질

랜드 남부 섬의 피요르드랜드). 이는 빙하의 감소가 알

라스카와 파타고니아의 질량수지의 뚜렷한 감소를 이끌

어 낸다 하더라도 발생한다. 열대 빙하의 변화는 고위도 

지역과 동시적으로 일어난다. 그리고 그 모두는 최근 수

십 년 동안 감소 경향을 보여준다. 지역적인 온도 기록

은 모두 약간의 온난화를 보여주지만, 그런 빙하의 빠른 

감소를 설명할 수 있는 크기를 갖는 것은 아니다(예, 킬

리만자로). 최근 빙하 감소의 다른 요인은 구름양의 변

화, 수증기량, 적설 빈도에 기인한 알베도, 그리고 관련

된 복사 균형이다(3.2.2절, 3.3.3절, 4.3절, 4.5절).

∙ 적설은 많은 북반구 지역에서 감소하였다. 특히, 봄철에 

뚜렷하며 중위도 지역의 가을철 온도와 상반되게 봄철

의 높은 온도 상승과 일치한다. 그리고 눈 대신 더 많은 

비가 내리는 것과도 관련이 있다. 이들 변화는 영구동토

층의 변화와 일치한다: 북극과 아북극지역의 영구동토

층의 온도가 1980년대 이래 3℃까지 증가하였다. 또한 

티벳고원과 유럽 산악 영구동토층의 온난화가 관측되었

다. 유럽대륙에서 변화하는 층 두께는 증가하였고, 계절

에 따라 변하는 언 땅의 두께는 감소하였다(3.2.2절, 

3.3.2절, 3.4.2절, 3.4.8절).

∙ 해빙의 범위는 특히 봄철과 여름철에서 북극지역에 대

해 감소하였다. 그리고 그 변화의 패턴은 바람이 주요한 

요인임에도 불구하고 온도 증가가 일어나는 지역과 일

치한다. 해빙의 범위는 기록적으로 2005년에 가장 낮은 

값을 갖는다. 그 때는 북위 65°N 위 북극 지역에 대해 

1850년 시작된 관측사상 가장 따뜻한 해였다. 해빙의 두

께 역시 감소해왔다. 북극과는 대조적으로 남극 해빙은 

1970년대 말 이후로 유의한 경향이 보이지 않는다. 이는 

그 기간 동안 65°S 남쪽으로 표면온도 자료의 부족함과 

일치한다. 그러나 유의한 온도 상승이 나타나는 남극 반

도를 따라 빙상의 점차적인 후퇴가 1980년대 후반에서

부터 일어나고 있다. 특히, 2002년 라센-B 빙상의 후퇴

는 최대이다. 또한, 강과 호수에 얼음 어는 기간이 줄어

들었다(3.2.2절, 3.6.5절, 4.3절, 4.4절).

∙ 1980년대에서 1990년대까지 대기 상단에서 복사량의 변

화는 부분적으로ENSO와 관련이 있을 수 있으며, 적도

의 구름양의 감소와 관련된 것처럼 보인다. 그리고 그 

변화는 지상부근의 에너지 수지의 변화와 관측된 해양 

열용량의 변화와 연관이 있다(3.4.3절, 3.4.4절, 3.6.2절, 

5.2.2절).

∙ 1970년에서 1990년까지 지상 부근에서 보고된 태양 복

사량의 감소는 도시 지역의 오차를 갖는다. 관측 기록이 

조밀하지 않더라도, 증발량이 많은 지역에서 감소되는 

것이 측정되었다. 이는 구름양 증가와 관련하여 태양복

사의 감소에 기인한다. 또한, 구름 성질의 변화와 대기

오염(에어러솔)의 증가에도 기인한다. 최근에는 태양복
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사가 감소하고 있다는 반대의 의견을 제시하는 증거들이 

있다(2.4.5절, 2.4.6절, 3.3.3절, 3.4.4절, 7.2절, 7.5절).

∙ 세계의 많은 곳에서 가뭄 빈도가 증가해 왔다. 특히, 적

도지역에서는SST 변화가 가뭄을 결정하게 하는 큰 요인

이 되는 것으로 나타난다. 이러한 과정은 대기의 순환과 

강수의 변화를 통해서 이루어진다. 온난화와 관련된 증

가된 증발산과 건조화는 가뭄 증가의 추가적인 요인이

다. 서부 미국에서, 눈의 감소와 이에 따르는 토양수분

의 감소도 요인이 될수 있다. 호주와 유럽에서 지구온난

화에 직접적인 관련은 고온의 극한현상과 최근 가뭄을 

동반하는 열파를 통해서 판단될 수 있다(3.3.4절과 4.2

절, FAQ 3.2, 박스 3.6).

∙ 담수화가 북대서양과25°S 남쪽 지역에서 일어남에 따라 

대서양 담수 수지의 변화는 과거 40년 동안 뚜렷하다. 

반면에 염분도가 특히 500 m 상부에서 열대지역과 아열

대지역에서 증가하였다. 이는 아열대에서 고위도로 대

기를 통해 수증기 수송의 증가가 있었다는 것을 암시한

다. 이는 NAO를 포함하는 대기순환의 변화와 관련이 

있다. 또한, 이는 북부 해양과 인접한 육지 지역에서 관

측된 강수 증가를 만들어낸다(3.3.2절, 3.6.4절, 5.3.2절, 

5.5.3절).

∙ 해면 고도는 20세기 동안 1.7±0.5 mm yr-1 올랐다. 그

러나, 그 증가율은 1993년에서 2003년 동안 3.1±0.7 

mm yr-1로 커졌다. 그때의 유의성은 전구 고도 측정으

로부터 증가되었다. 해양 열용량의 변화와 관련된 해양 

열팽창은 1961년에서 2003년까지 0.4±0.1 mm yr-1 정

도 기여한다. 이는 1993년에서 2003년까지에 대해 

1.6±0.5 mm yr-1의 값으로 증가하였다. 같은 기간에, 

빙하와 육지 얼음의 녹음은 해양 질량을 약 1.2±0.4 

mm yr-1 만큼 증가시켰다. 육지 물 보관량의 변화는 

불분명하지만, 해양에서의 물의 감소와 관련이 있을 수

도 있다. 1993년에서 2003년까지 균형은 관측된 해면 고

도 증가가 온난화의 강한 지표가 된다는 확신을 제공해

준다. 그리고 그 해면 고도 상승은 대기 상단의 쌓이는 

에너지의 불균형의 집합체이다(4.5절, 4.6절, 4.8절, 5.2

절, 5.5절).

요약하면, 전구 평균 온도는 19세기 이래 증가하였다. 특

히 1970년 이후가 뚜렷하다. 온도는 육지 어느 곳이나 증가

하였고, 해수면온도와 대양의 공기온도 역시 증가하였다. 이

는 육지에서의 증거를 지지해준다. 그러나, 특히 짧은 기간

에 대해서 온도는 계속 증가한 것도 아니고 공간적으로도 

일정한 방식으로 증가한 것이 아니다. 대기 순환은 역시 변

하였다. 특히, 양쪽 반구의 대부분의 계절에 증가되는 동서

흐름이 관측된다. 그리고 중고위도 지역의 고리 모드들은 

1990년대 중반까지 북반구에서 강화되었고, 남반구는 현재

까지 강화되었다. 북반구에서 이는 겨울철 북대서양으로부

터 유럽쪽과 고위도 아시아의 많은 부분으로 더 따뜻한 해

양 공기를 가지고 오며 그곳의 온난화를 강화한다. 오존홀이 

중요한 역할을 하는 남반구에서는 1971년부터 2000년까지 

남극 내륙지역에 대해 냉각이 이루어지고 있다. 그러나 남극 

반도와 파타고니아에는 큰 온난화가 있다. 온도는 일반적으

로 흐름이 더 북쪽으로 향하는 곳에서 평균보다 더 상승한

다. 반면에 적도쪽으로 향하는 흐름은 평균보다 더 냉각을 

시킨다. 이는 PDO와 다른 변동패턴을 반영한다.

육지에서 여름철 저위도 연내 전체에 대해 표면온도와 강

수량 사이의 강한 음의 상관성이 관측된다. 그리고 동부 미

국과 아르헨티나와 같은 더 비가 많이 오는 지역 다른 육지 

지역만큼 따뜻해지지 않는다(특히 FAQ 3.2와 3.2절 참조). 

증가된 강수량은 구름의 증가와 높은 지습, 그리고 증가된 

증발산과 관련이 있다. 증가된 증발산과 감소된 온도 증가는 

지상부근의 더 습한 조건으로 부터 물리적으로 증가된 잠열

과 현열속과 일치한다. 

더 따뜻한 기후에 대해 위에서 언급한 기대와 일치하게, 

지표의 비습은 1976년 이후 일반적으로 증가하였다. 이는 육

지와 해양 모두의 더 넣은 온도와 관련이 있다. 전 수증기량

은 전 대양에 걸쳐 1988년에서 2004년까지 십 년당 

1.2±0.3% 증가하였다. 이는 변하지 않는 상대습도와 해수

면온도의 패턴과 그 변화량과 일치한다. 상부 대류권 수증기

는 상대습도가 일정한 값을 갖는 것과 마찬가지로 증가하였

다. 이는 복사강제력에 주요한 양의 피드백을 제공한다. 다

시 말해, 집중호우 이벤트의 광범위한 지역에서의 증가는 증

가된 수증기량과 거의 일치한다. 

3 대양은 각각 독특하고 매우 다른 바람, SST 패턴, 그리

고 해류 시스템을 갖는다. 이는 매우 다른 변동성을 이끈다. 

그러한 변동성은 태평양의 ENSO, 그리고 대서양의 THC와 

관련이 있다. 결과적으로 해양은 다른 비율로 일정하게 따뜻

해지지 않으며, 적도 대류와 바람의 접합과 전세계적인 원격

상관을 통해 유도될 수 있다. 또한, 이는 대기 순환(ENSO, 

PDO, AMO)과 해들리 및 워커 순환을 통해 변화할 수 있다. 

강수량과 폭풍경로의 변화는 분명하게 정리된 것이 아직 없

으며, 경년변동성과 10년 변동성에 대해서 변한다. 강수가 

적도지역 고위도 지역에서 증가했다 하더라도, 적도지역의 

최근 해들에 대해 강수가 감소한다. 가뭄은 많은 열대 및 중

위도 육지에 대해서 일어난다. 부분적으로 1970년대 이래 육

지지역의 감소되는 패턴이며, 온난화와 관련된 증가된 대기

의 요구로부터 증발산이 증가되었다. 
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빙권의 변화(4장), 해양과 대륙은 지구가 더워진다는 관점

을 강하게 지지한다. 또한 이는 관측된 적설 감소, 해빙의 

감소, 더 얇아진 해빙, 더 짧은 호수와 강물의 어는 계절, 빙

하 녹음, 영구동토층 범위의 감소, 토양수분의 증가, 그리고 

시추 온도 프로파일(6.6절 참조), 그리고 해면 고도 증가를 

통해 이루어진다.
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