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개요

과거에는 온실가스의 농도와 기후와의 관계가 어떠했는가?

● 대기 중에 잘 혼합되는 이산화탄소, 메탄가스, 아산화질

소와 같은 온실가스가 지난 세기동안 지속적으로 증가하

여 복사강제력을 증가시킨 속도는 최소한 지난 16,000년 

동안에는 전례가 없었던 일이다. 10,000년 전부터 산업혁

명 이전까지 관찰된 대기 중 온실가스의 농도는 산업혁

명 이후에 증가된 양에 비하면 매우 작은 양이었으며, 이

러한 작은 변화도 자연 현상에 의한 것이다.

● 현재 대기 중 이산화탄소(379ppm)와 메탄가스(1,774 

ppb)의 농도는 지난 65만년동안 대기 중에 자연적으로 

분포해 온 농도보다 훨씬 더 높은 것으로 보인다. 빙하를 

시추한 코어(core)로부터 얻은 자료에 의하면 이 기간 동

안 대기 중 이산화탄소의 농도는 180~300ppm, 메탄가스

는 320~790 ppb의 범위 안에 있다. 같은 기간 동안, 남극

의 기온변화와 이산화탄소의 농도변화는 일치하며, 이는 

기후와 탄소순환에는 서로 밀접한 관계가 있다는 것을 

보여준다.

● 지난 빙기‐간빙기 동안의 이산화탄소의 농도변화가 기후

변화를 증폭시켰을 가능성은 매우 높다. 그러나 이산화

탄소의 증가가 빙하기를 끝나게 한 것 같지는 않다. 그 

이유는 마지막 빙하기가 끝날 때, 남극의 대기온도는 이

산화탄소가 증가하기 몇 세기 전에 이미 상승을 시작했

기 때문이다.

● 과거에 대기 중 이산화탄소의 농도가 현재보다 높았던 

시기에는 기온도 현재보다 높았다. 이러한 사실은 지난 

수백만 년 동안 기후상태(예를 들면, 신생대 제 4기 플라

이오세, 약 500~300 만 년 전)에 잘 적용되며, 그 이전에

도 수십 만 년 동안(신생대 제 3기 팔레오세‐에오세 

Thermal Maximum 시기, 5,500만 년 전)온난한 현상이 

지속되었다. 이 두 시기 동안에 온난화는 고위도 지역이 

훨씬 더 심했다.

빙기‐간빙기 기후변동의 중요성은 무엇인가?

● 기후모델링 결과에 의하면 마지막최대빙하기(Last Glacial 

Maximum, LGM, 약 21,000년 전) 동안에는 온실가스의 

강제력과와 빙상 상태의 변화 때문에 대기의 평균기온이 

현재보다 3~5℃ 정도 낮았다고 한다. 아직도 과학적으로 

완전히 이해된 것은 아니지만 대기 중 먼지의 양과 식생

변화의 영향을 고려하면 추가로 전 지구의 기온이 1~2℃ 

정도 더 낮았을 것으로 추정된다. LGM 이후 전 지구 표

면기온은 4~7℃ 정도 높아졌지만, 이는 20세기에 일어난 

지구온난화보다 10배는 더 느린 것이었다.

● 해양환경을 추적할 수 있는 프록시(proxy) 기록에 의하면 

LGM 동안에 열대지역의 해수온도는 평균 약 2~3℃ 정

도만 낮았을 것이고, 고위도 지방의 해양은 수온의 강하

가 훨씬 컸으며, 해빙이 바다를 덮은 면적도 더 넓었을 

것이라고 한다. 기후모델링은 이 기간 동안 지구의 궤도

운동, 온실가스 및 육지표면의 변화를 추정하여 이러한 

위도의 차이에 따른 해양환경의 변화를 추정할 수 있다. 

그러므로 기후모델은 과거기후의 상태를 결정하는 주요

한 과정을 적절히 나타낸다.

● LGM 동안의 육상자료에 따르면 열대지역의 기온은 상

당히 낮아졌으며(약 5℃ 정도), 고위도 지역은 기온이 더 

큰 폭으로 떨어졌을 것이라고 한다. 하지만 이러한 차이

를 추정하는 것은 기후모델링의 방법에 따라 차이가 있

다.

● 앞으로 수세기 내에 전 지구기온이 지구궤도운동에 의해 

심각하게 한랭화 되지 않을 것이라는  확실하다. 지구는 

앞으로 최소한 3만년 이내에 자연적으로 다시 빙하기로 

돌아가지는 않을 것으로 보인다.

● LGM 동안에도 북대서양 지역에서는 지역에 따라 급격

한 온난화(그린란드 지역에서 수십 년 동안 16℃까지)와 

한랭화가 반복적으로 일어났다. 이러한 기후변화는 전 

지구적으로 영향을 준 것으로 보이며, 그 한 예가 열대지

역에 일어난 강우형태의 심각한 변화이다. 이러한 사건

들이 전 지구표면온도의 변화와 연관된 것 같지는 않지

만, 대서양 해수순환의 변화와 연관된 기후시스템 내의 

열의 재분배와 관계가 있는 것으로 보인다. 

● 약 12만 5천 년 전인 마지막간빙기 동안에 지구의 평균

해수면은 20세기에 비해 4~6m 정도 높았던 것으로 보인

다. 고기후적 증거와 함께 기후모델링 결과도 이 기간 동

안 북극의 여름온도가 5℃까지 증가했다는 것을 보여준

다. 이렇게 추정되는 온난화는 유라시아와 그린란드 북

부지역에서 가장 컸으며, 반면 그린란드의 정상점은 현

재보다 온도가 2~5℃ 정도 높았던 것으로 추정된다. 이

러한 사실은 그린란드 남부와 북극지역의 빙하후퇴가 마

지막간빙기 동안에 해수면을 최대 2~4m 상승시켰고 나

머지는 남극빙하가 녹으면서 영향을 주었다는 빙상모델

링 결과와도 일치한다.
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간빙기인 현재의 기후를 연구하면 무엇을 알 수 있는가?

● 지난 일만 년 동안을 100년 단위로 분석한 고기후의 기

록을 보면 산업혁명 이전에도 지역에 따라 일시적으로 

온난했던 시기들이 있었다는 증거가 있다. 그러나  잘 알

려진 시기들이 전 지구적으로 동시에 발생하지는 않은 

것 같다. 마찬가지로 여러 지역에서 10년 단위로 분석된 

간빙기의 고기후 기록도 지역에 따라 준주기적인 기후변

동이 있었다는 증거를 알려주지만, 이러한 징후들 중 어

느 것도 전 지구적인 현상은 아니었으며 지난 100년 동

안에 일어난 지구온난화 추세를 설명하지는 못한다.

● 북반구의 여러 산악지역에 있는 빙하는 지난 

11,000~5,000년 사이에 지구궤도운동의 영향을 받은 지

역적인 온난화 현상 때문에 후퇴하였으며, 5,000년 전 이

전에는 20세기말에 비해 빙하의 크기가 훨씬 더 작았던

(혹은 거의 없었던) 때도 있었다. 그러나 현재 전 지구적

으로 일어나고 있는 산악지역 빙하의 후퇴가 이와 똑같

은 자연현상이라고 보기는 어렵다. 왜냐하면 지난 수백 

년 동안 북반구의 여름일사량이 감소해 왔으므로 빙하의 

크기는 증가했어야 하기 때문이다.

● 대순환모델(GCM)의 결과에 의하면 홀로세 중기(약 6천 

년 전) 동안에는 전 지구의 평균기온 변화는 거의 없는

(0.4℃ 미만) 중위도 의 온난화,  지구궤도운동의 변화와 

일치하는 몬순변화와 같은 정성적이기는 하지만 급변하

는 대규모의 기후변동을 많이 보여준다. 일부 기록이 잘

된 지역에서의 모델은 수문변화를 과소평가하는 경향이 

있다. 여러 가지 요인을 고려한 기후모델이 대기의 조건

만을 고려한 모델보다 일반적으로 더 좋은 결과를 보이

며, 이러한 사실은 기후변화에 해양과육지 표면의 역할

이 매우 중요하다는 것을 알려준다.

● 기후와 식생모델은 아한대 식생한계선이 과거에 온난화

되면서 북쪽으로 이동했다는 사실을 보여준다. 고기후 

기록도 이러한 식생한계선의 이동이 기후변화(온난화)를 

더 촉진하는 방향으로 유도했다는 것을 알려준다. 이러

한 모델은 기후대의 위치와 원인(즉, 빙하, 지구궤도변

화)에 의해 영향을 받는 식생구조나 육지의 탄소보존량

의 변화를 복원할 수도 있다.

● 고기후 관찰결과에 의하면 지역적으로 일어나는 열대성

저기압, 홍수, 수십 년 단위의 가뭄, 아프리카‐아시아 여

름 몬순의 강도와 같은 10년‐ 100년‐단위의 급격한 변화

는 지난 10,000년 동안에도 일어났을 가능성이 매우 높

다. 하지만 이러한 급격한 변화를 일으켰던 원인은 아직

도 잘 알려져 있지 않으며, 현재의 기후모델을 이용하여 

충분히 연구도 되어 있다.

20세기의 기후변화는 지난 2,000년 동안의 기후와 어떻게 
비교할 수 있을까?

● 1960년에서 1999년까지 40년 동안에는 지난 2,000년 전

부터 산업혁명 이전까지의 어느 40년보다도 이산화탄소

와 이산화탄소, 메탄가스, 아산화질소의 농도증가로 인

한 복합 복사강제력의 증가 속도가 최소한 5배는 빨랐

다.

● 그린란드와 북반구 중위도 의 빙하코어 자료는 산업혁명 

이후에 황산염의 대기농도가 산업혁명 이전에 비해 아주 

빠르게 증가했을 가능성이 높다고 알려준다.

● 3차 평가보고서 이후에 연구된 일부 자료에 의하면 지난 

1,000년 동안 북반구에서 일어난 수백 년 단위의 온도변

동에 비해 매우 더 다양했다는 것을 보여준다. 이러한 결

과는 어느 특정한 기후지시자(proxies)가 더 좋은 자료를 

만들 수 있었다는 사실과 특정한 통계처리방법이 과거의 

온도변화를 추정하는데 더 성공적이었다는 사실을 알려

준다. 몇몇 새로운 연구에 의해 추가로 발견된 온도변동

은 주로 추워졌던 시기(주로 12~14세기, 17~19세기)를 

알아냈으며, 오로지 한 시기만 약간 따뜻했던 시기(12세

기, 하지만 3차 평가보고서에서 제안한 온도의 변화범위 

내에 포함되는 것을 추정됨)로 밝혀졌다.

● 3차 평가보고서에서는 “지난 1,000년 동안에 비해 20세

기 후반은 예외적인 온난화의 시기”라고 지적하였다. 추

가적인 증거들이 이 결론을 잘 뒷받침한다. 20세기 후반

에 일어난 북반구 평균온도는 지난 500년 중 어느 50년 

동안에 일어났던 온도변화보다 더 높았을 가능성이 높

다. 또한 지난 50년간의 온도변화는 지난 1,300년 동안 

어느 시기보다도 온도가 가장 높은 시기였으며, 이러한 

온난화는 지난 1,300년 중 어느 50년 동안에 비해서도 지

구상의 가장 넓은 지역에 영향을 주었다. 이러한 결과는 

열대중위도 육지의 여름이 최근에 가장 확실한데 그 이

유는 과거의 자료가 매우 빈약하기 때문일 수도 있다. 

● 지난 1,000년 동안 산업혁명 이전까지의 대기 중 이산화

탄소와 메탄가스의 작은 변동은 온도 프록시로부터 추정

된 과거 1,000년‐단위의 온도 변화와 잘 일치하고 있다. 

복원된 기후변화보다 더 큰 기후변화가 일어났다면, 그

것은 온실가스의 농도가 더 크게 변화했었음을 의미할 

것이다. 산업혁명 이전 대기 중 온실가스가 작게 변화했

다는 기록은 전지구의 10년과 100년‐단위의 온도변화도 

작았음을 시사한다.

● 고기후 모델링 자료는 과거 1,000년간 북반구온도를 복
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원한 기록과 광범위하게 일치한다. 1950년 이후 지구표

면의 온도증가를 모델링하기 위해서는 인간활동에 의한 

온실가스의 증가를 포함해야 가능하며, 이러한 온도증가

를 20세기 전년기 한랭한 온도로부터 복원(온난화)하는 

것은 어렵다.

● 과거 1,000년 간 남반구와 열대의 온도변화에 대한 정보

는 이 지역의 고기후 기록이 거의 없기 때문에 매우 제

한적이다.

● 과거 1,000년 동안에 일어난 기후복원자료는 20세기 관

측기기로 측정된 자료보다 엘니뇨‐남방진동(El Niño‐
Southern Oscillation)과 같이 더 공간적으로 다양한 기후

의 상관관계를 확실히 잘 보여준다.

● 아메리카는 물론이고 북부와 동부 아프리카의 고기후의 

기록은 지난 수십 년간의 가뭄이 과거 2,000년 동안 이 

지역에 정기적으로 일어났었던 현상이라는 것을 알려준다.

고기후의 기록은 되먹임, 지생화학, 그리고 지생물리적 현
상에 대해 무엇을 알려주는가?

● 잘 알려진 지구궤도이론은 빙기‐간빙기의 주기가 이러한 

지구궤도의 운동과 밀접한 관계를 가지고 일어났음을 제

시한다. 기후시스템이 크게 반응하고 있다는 사실은 이

러한 지구궤도운동에 다른 인자가 더 증폭된 영향을 주

고 있다는 것을 암시한다. 이러한 증폭된 현상은 주로 온

실가스의 농도변화와 빙하의 성장과 소멸, 또한 해류순

환과 해빙변화, 생물리적인 되먹임과 에어러솔의 양의 

변화에 의해 영향을 받아왔을 것이다.

● 지난 빙하기 동안에도 남극지역에서는 일시적으로 따뜻

했던 시기가 있었다. 이 시기 동안 대기 중 이산화탄소 

농도의 백년규모 변화가 25ppm보다 작았다는 것은 거의 

확실하다. 이러한 사실은 북대서양심해수의 형성과 바람

에 의해 불려와 남대양 내에 대규모로 유입된 철성분의 

변화가 해수 중 이산화탄소의 분포에 제한적인 영향을 

주었다는 것을 나타낸다.

● 해수 내 탄소순환과정은 주로 빙기‐간빙기의 이산화탄소

의 변화에 직접적인 책임이 있는 것 같다. 각각의 해양현

상을 정량화하는 것은 매우 어려운 문제로 남아있다.

● 고환경 자료에 의하면 지역적인 식생구성과 구조가 기후

변화에 매우 민감할 수 있지만, 일부 경우에는 기후변화

에 따른 식생변화가 수십 년 내에 반응할 수 있다는 것

을 시사한다.
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6.1 서론

이 장에서는 고기후 자료와 정보를 검토하여 1년 내지 

1,000년의 오랜 기간에 걸쳐 기후시스템이 어떻게 변하는지

를 알아보고, 기후모델을 이용하여 이러한 기후변동을 어떻

게 모의할 수 있는 지에 대해서 살펴보고자 한다. 고기후와 

관련된 견해와 전망은 다른 장에도 수록되어 있다. 

1970년대 이후, 고기후학 분야의 주요 관심사는 빙하시대

의 기원, 가까운 미래에 빙하시대의 도래 가능성, 소위 소빙

하기와 중세온난기에 대한 초기 연구 등 이었으며, 이후 고

기후학은 상당히 발전하였다. IPCC 1차 평가보고서(IPCC, 

1990)가 발표된 시기인 1990년에는 기기 관측기록 이전의 다

양한 기후변동에 대해서는 잘 알려지지 않았으며, 따라서 이

에 대한 이해도는 극히 낮은 실정이었다. 이로부터 15년 후, 

기기 기록 이전의 기후변동에 대한 이해도는 많이 개선되었

을 뿐만 아니라, 관찰과 모델링을 바탕으로 보다 정량적이고 

통합적인 이해가 가능하게 되었다. 

이 장에서는 여러 가지의 고기후학 연구방법과 더불어 각 

방법의 장점과 약점을 간략히 소개한 후에 가장 오래된 연

대순으로부터 고기후 기록을 검토해 보고자 한다. 이러한 접

근법이 채택된 이유는 기후시스템이 시대에 따라 서로 다르

고 끊임없이 변하기 때문이다. 한 가지 중요한 사실은 낮은 

빈도의 기후변화가 높은 빈도의 기후변동성과 변화에 영향

을 준다는 사실을 이해하는 것이다. 뿐만 아니라, 과거의 기

후강제력이 큰 변화에 대해 기후시스템이 어떻게 반응하였

는지 검토하는 것은 동일한 기후시스템이 미래의 기후강제

력 변화에 어떻게 반응할지를 평가하는데 있어서도 유용할 

것이다.

이렇게 시대별로 나누어 연구결과를 분석하면 기후강제력

과 반응 그리고 반응을 모의하는데 이용되는 최신 기후모델

의 성능을 평가할 수 있다. 평가의 불확실성을 줄일 수 있을 

경우, 고기후적 관측, 이론 및 모델링을 기반으로 한 각각의 

전망들은 통합하여 처리된다. 몇 몇의 절에서는 급격한기후

변화와 같이 최근 들어 빠른 속도로 발전하는 영역의 최근 

동향을 평가하고 있다. 급격한 기후변화란 기존과는 상당히 

다른 새로운 기후레짐(예를 들면, 새로운 평균 상태 또는 변

동특성)의 경계를 넘어서는 강제적 혹은 자발적인 기후변화

를 의미하는데, 대체로 한 기후체재에서 새로운 기후레짐으

로 넘어가는 변환시간은 각각의 기후레짐지속 기간에 비해

서 짧다(Rahmstorf, 2001; Alley et al., 2003; Overpeck and 

Trenberth, 2004). 

6.2 고기후학적 방법

6.2.1 방법론‐강제력과 반응에 대한 관측

고기후학 분야는 3차 평가보고서(Third Assessment Report: 

TAR)가 발표된 이후로 방법론적으로 상당한 진전이 있었다. 

이 소절의 목적은 이러한 진전사항을 강조함과 동시에 이 장

에서 사용된 자료에 내포되어 있는 방법론의 주요 내용을 설

명하는데 있다. 많은 중요한 방법론적 세부사항들은 대해서

는 이후의 소절들에서 필요한 경우 자세히 설명되어 있으며, 

따라서, 이 6.2절(방법론)은 좀 더 일반적으로 구성되어 있으

며, 독자들이 보다 많은 통찰력과 확신을 얻을 수 있도록 꾸

며졌다. 추가적인 방법론적 세부사항들이 필요한 경우, 독자

들은 몇몇 유용한 단행본이나 학술지 특별호 등을 참고하기 

바란다(Bradley, 1999; Cronin, 1999; Fischer and Wefer, 

1999; Ruddiman and Thomson, 2001; Alverson et al., 2003; 

Mackay et al., 2003; Kucera et al., 2005; NRC, 2006).

6.2.1.1. 과거의 기후강제력은 어떻게 알려져 있는가?

천문적인 요인에 의해서 야기되는 일사량의 시계열변화는 

잘 알려져 있으며, 천체역학을 이용하여 계산이 가능하다

(6.4절, 6.1박스 참조). 과거의 일사량 및 화산활동 강제력과 

관련된 방법론은 계속해서 개선중이지만, 불확실성은 여전

히 남아 있다(6.6절 참조).

6.2.1.2 전 지구적 대기조성의 과거 변화는 어떻게 알려져 

있는가? 

현대 고기후학의 가장 중요한 측면 중의 하나는 아마도 

극지빙하내에 포획되어 있는 공기 및 빙하자체로부터 약 65

만 년 전부터 현재까지 대기 중 미량기체와 에어러솔의 변

화양상을 유추할 수 있다는 점일 것이다(더 이상의 방법론적 

사례는 6.4절~6.6절을 참조). 제 4기 후기의 고기후 연구에

서 흔한 것처럼, 직접적인 기기 샘플링을 이용하여 수행한 

최근의(즉, 1950년 이후) 측정결과는 강제력과 반응 계열의 

품질을 확인하는데 이용된다. 6.3절에는 비록 빙하코어 측정

에 비해서는 정확도는 매우 낮기는 하지만, 과거 수백만 년 

전의 대기 중의 CO2 농도를 어떻게 추정하는 지를 밝힌 몇 

편의 논문을 소개한다. 고기후학의 전반에 걸쳐 흔히 고기후

학자들은 한 가지 방법 혹은 프록시를 이용하는 경우는 드

물며, 대체로 여러 가지의 방법 혹은 프록시를 이용한다. 이

러한 여러 가지의 프록시 이용은 하나의 프록시로부터 나온 

것에 비해 보다 풍부하고 포괄적인 기후변화 전망을 제공해 
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준다. 이러한 방식을 이용하면 개별 프록시로부터 온 결과들

을 서로 크로스체크(상호비교)할 수 있으며, 불확실한 점도 

더욱 잘 이해할 수 있다. 제4기 이전의 이산화탄소(CO2)의 

경우에도, 다중의 지화학적 및 생물학적 방법론을 이용하면 

과거 CO2변동에 대해 합리적으로 설명을 할 수 있다. 그러

나 6.3절에서 지적하였듯이 이러한 추정치의 정확도는 어느 

정도 제한되어 있다.

6.2.1.3 강제력과 반응의 고기후 기록의 연대는 얼마나 정확

하게 측정할 수 있는가?

고기후 기록과 연관된 연대측정에 대한 많은 연구가 진행

되었고, 관련된  서적이 많이 출간되었다. 따라서 더욱 상세

한 내용이 필요한 독자들은 앞에서 인용된 참고서적을 참고

하기 바란다. 일반적으로 시대를 거슬러 오래될수록 연대측

정의 정확도는 떨어지고, 각 연대측정법은 종류에 따라 적용 

가능한 시대범위가 특정하게 제한되는 경우가 많다. 나이테 

기록은 대체로 가장 정확하며, 수천 년 이전까지 1년 단위나 

연중 계절 단위까지 정확하게 측정할 수 있다. 층상 혹은 대

상의 연륜은 다른 프록시 매체(예를 들면, 산호, 호상퇴적물, 

일부 동굴퇴적층, 일부 빙하)에서도 찾아볼 수 있지만, 이들

과 연관된 연대모델은 항상 특정연도까지 정확한 것은 아니

다. 고기후학자들은 연대의 불확실성을 줄이기 위해서 여러 

개의 출처로부터 연대정보를 얻기 위해 노력해야 하며, 또한 

고기후와 관련된 해석을 할 경우에는 연대규제의 불확실성

을 반드시 고려해야 한다.

방사능연대 측정분야의 상당한 발전이 계속되고 있다. 방

사능계의 유용범위는 각각의 방사능계에 따라 다르며, 따라

서 고기후 관련 연구결과는 분석상의 불확실성을 표기하여

야 한다. 또한, 추가적인 불확실성의 가능성이 있기 때문에, 

여러 가지 기본 가정을 검토하고 별개의 방법으로 연대를 

검증하는 방법도 개발되고 있다. 예를 들어, 방사성탄소시계

의 영년변화는 지난 12,000년에 대해서는 확실하게 규명되

었으며, 지난 35,000년에 대해서도 상당히 알려져 있다. 이

러한 변동과 방사성탄소시계의 정확도는 정확한 나이테 및 

호상퇴적물 기록에서 산출된 연대모델 및 우라늄계열과 같

은 독립적인 방사능계로부터 구한 연대 값과의 비교를 통해

서 증명될 수 있다. 또한, 각각의 프록시 기록에 대해서 방

사성탄소 연대학의 정확도는 측정자료의 조밀도, 연대측정

에 이용된 물질 및 측정물질에 결합된 탄소의 방사성연대에 

대한 정보에 따라 좌우된다.

6.2.1.4 고기후 프록시 방법은 과거의 기후역학 복원에 어떻

게 사용되는가?

이 절에서 다루고 있는 고기후 복원방법의 대부분은 앞에

서 얘기한 서적과 각 장과 절의 인용문헌에 자세하게 설명

되어 있다. 일부 절에서 고기후 관련 불확실성의 평가에 도

움을 줄 수 있는 경우, 중요한 방법론적 기초 및 논쟁에 대

한 논의사항을 소개하였다.

지난 수십 년 동안 고기후의 연구방법은 상당히 발전하여 

성숙단계에 도달하였다. 고기후의 복원방법은 과거변화(예

를 들면, 지하수 온도 변동, 빙하코어 기포내의 기체함량, 

해양퇴적물 공극수 변화 및 빙하 분포범위 변화)에 대한 직

접 측정에서부터 환경(프록시 보유자가 변하거나 존재할 경

우)의 과거변화를 정량적이면서 객관적으로 반영하는 화학

적, 물리적 및 생물적 변수를 포함하는 프록시 측정에 이르

기까지 다양하다. 이러한 방법들과 더불어, 고기후 학자들은 

과거 기후의 복원을 위해 문헌자료(예를 들면, 특별한 관찰, 

로그(기록) 및 농작물 수확자료 등의 형태)도 역시 이용한다. 

여러 가지 측면에서 불확실성이 남아 있지만, 변화하는 기후

에 반응하여 많은 생물들(예를 들면, 나무, 산호, 플랑크톤, 

곤충 및 다른 생물)의 성장과 군집발달이 변한다는 사실은 

현재 입증되어 받아들여지고 있다. 또한, 이러한 기후에 의

해 야기되는 변화들은 살아있거나 죽은(화석) 표본이나 생물

체 군집의 지난 성장과정에 잘 기록된다는 사실도 역시 입

증되어 받아들여지고 있다. 나무나이테, 바다와 호수의 플랑

크톤 및 화분은 백년과 천 년 전의  기후에 대해 가장 잘 알

려진 개발된 프록시 중의 일부이다. 나무나이테의 폭과 밀도

를 이용한 연대측정 체계는 과거의 온도와 습도를 유추하는

데 사용되는데, 이 경우 온도 및 습도복원은 일시적인 실제 

기기계측 자료를 이용한 포괄적인 보정을 바탕으로 수행된

다. 퇴적물코어에서 채집한 화분과 플랑크톤의 과거 분포는 

과거 기후의 정량적인 평가(예를 들면, 온도, 염도 및 강수

량)에 사용될 수 있는데, 이러한 평가는 이들의 현재의 분포

상태 및 연관된 기후변수들에 대해 보정된 통계법을 통해 

이루어진다. 여러 생물에 의한, 혹은 물리적으로 만들어진 

여러 물질의 화학조성이 온도와 같은 기후변수의 측정값으

로 변환될 수 있는 열역학적 작용이 잘 이해되어 있다. 주요 

예로는 과거의 온도와 염도를 유추하는데 사용되는 산호나 

유공충의 산소동위원소비, 온도측정에 사용되는 탄산염광물

의 마그네슘/칼슘(Mg/Ca)비와 스트론튬/칼슘(Sr/Ca)비, 과거

의 해수표면온도의 추정에 사용되는 해양생물(코코리스: 역

자주)분자의 알케논 포화지수, 온도와 대기운반 추정에 사용

되는 빙하의 산소와 수소동위원소 값, 그리고 이들과 결합된 
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질소 및 아르곤 동위원소 연구 등이 있다. 마지막으로 많은 

자연계(예를 들면, 퇴적물과 풍성층)는 과거의 기후변화를 

유추하는데 사용될 수 있을 정도로 예측 가능하게 변화한다. 

고기후 복원법들은 계속해서 발전하고 개선되고 있지만, 이

러한 방법들이 가지고 있는 공간적 및 계절적 편향성과 관

련된 논란은 여전히 남아있다. 따라서 최근의 많은 고기후 

관련 연구에서는 다중 프록시의 계열을 이용하는 것이 하나

의 프록시 접근법을 이용하는 것에 비해 훨씬 정확하기 때

문에 여러 가지 방법들의 조합이 이용된다. 다중 프록시 접

근법을 이용할 경우에는 많은 측정값 중에서 계절적 편향 

값의 구분도 가능해진다. 완전한 고기후 복원방법은 없으며, 

고기후 자료를 사용할 때에는 기초를 이루는 방법과 작용에 

대한 정확한 지식이 요구된다. 

과거의 기후변동과 기후변화에 대한 확실한 추정을 위해

서 고기후학 분야는 여러 가지의 개별적인 출처로부터 구한 

고기후 기록들의 반복적인 증명이나 교차검증에 크게 의존

한다. 이 장에서는 특별히 확고하거나 혹은 반복적으로 증명

된 방법이 이용된 추론에 가장 큰 비중을 두고자 한다. 

6.2.2 방법론‐고기후 모델링 

기후모델은 과거 기후변화의 메커니즘을 이해하는데 도움

이 되는 과거 기후사건(예를 들면, 마지막최대빙하기, 마지

막간빙기 혹은 급격한 기후현상)을 모의모의하는데 사용된

다. 기후모델은 밀란코비치학설(6.4절, 박스 6.1)과 같은 물

리학적 가설을 정량적으로 검증하는데 열쇠와 같은 역할을 

한다. 기후모델은 조사하고자 하는 과거 기후변화의 원인과 

결과를 연결시켜 주기도 한다. 고기후 정보는 그 결과가 부

족한 경우가 있고, 고르지 못하며, 계절에 따른 편향성을 보

여주는 경우가 흔하기 때문에, 기후모델은 지역적 규모와 전 

지구적 규모 사이의 간극을 채우는데 도움을 주기도 한다. 

예를 들어, 오래된 빙하코어 기록은 남극지역의 지역 온도와 

전 지구적으로 혼합된 이산화탄소 및 메탄가스의 양 사이의 

강한 상관성을 보여주지만, 이러한 변수들 사이의 인과적 연

관성은 모델을 도움을 받아야 제대로 규명할 수 있다. 과거

에서 미래의 기록을 찾을 수는 없으며, 따라서 미래를 대비

하여 고기후를 활용하는 가장 효과적인 방법은 기후변화 메

커니즘에 대한 정량적 이해를 높이고 발전시키는 것이다. 

동시에, 고기후복원은 기후모델을 검증할 수 있는 가능성

을 제시하는데, 특히 기후강제력이 잘 구체화되고 이에 따른 

반응이 충분하게 예측할 수 있는 경우에는 좀 더 정확한 검

증이 가능하다. 과거(예를 들면, 현재의 홀로세 간빙기 이전)

의 기후에 대해서 강제력과 반응은 보다 넓은 범위에 걸쳐

서 나타나지만, 자료는 더욱 산발적이고 불확실하다. 반면, 

최근의 천년에 대해서는 보다 많은 기록을 이용할 수 있지

만, 강제력과 반응은 상당히 소규모로 제한적이다. 기후모델

의 모든 측면을 기기로 측정한 기후자료와 대비할 수는 없

으며, 따라서 고기후 자료를 이용하여 기후모델을 시험하는 

것은 중요하다. 예로써, 현재 기후에 대해 성공적인 실행을 

했다고 해서 이것이 CO2에 대한 실제 민감도에 대한 최종검

증이 될 수는 없다. CO2에 대한 실제적 민감도를 테스트하

기 위해서는 크게 다른 CO2 농도를 이용한 기후모의도 필요

하다. 뿐만 아니라, 아격자 규모의 작용들(예를 들면, 구름매

개, 난류혼합 등)을 설명함에 있어서 많은 매개변수화는 현

재의 관측결과를 이용하여 개발된다. 따라서 모델개발에 사

용되지 않은 기후상태는 모델을 검증하는데 독자적인 기준

을 제공해 준다. 고기후 자료는 실제적 기후변화의 모의에 

있어 기후모델의 능력을 평가하는 열쇠이다.

대체로 오늘날의 기후 혹은 미래 기후변화 시나리오 모의

에 사용되는 기후모델이 과거 기후사건의 모의에도 사용되

는데, 이 경우 지정된 강제력의 차이와(아주 오래된 과거에 

대해서는) 바다와 육지의 분포양상의 차이를 고려하여 모의

모의를 수행한다. 단순하고 개념적인 모델에서부터 약간 복

잡한 지구시스템모델(Earth System Models of Intermediate 

Complexity: EMICs)과 결합기후모델(coupled General Circu-

lation Models: GCMs)에 이르는 모든 종류의 모델(8장 참조)

이 이용되고 있다(Claussen et al., 2002). 비교적 빠른 접합모

델이 흔히 사용되는데, 그 이유는 일부 고기후 분야에 이러

한 모델을 적용하게 되면 수천 년 동안이라는 장기간에 대

한 모의가 필요한데 이 경우는 아직도 컴퓨터 용량에 제한

을 받기 때문이다. 현재의 기후 모의에 사용되는 모델에서는 

일반적으로 사용되지 않는 부가적인 요소들이 고기후 연구

에 추가되는 경우가 점차 늘어나고 있다. 예를 들어 기후시

스템의 동위원소를 추적하는 대륙빙상모델 혹은 요소는 기

후시스템의 동위원소를 추적하는데 사용되는 요소로 고기후 

연구에 자주 포함된다(LeGrande et al., 2006). 육지 및 해양

생태계 모듈과 식생 모듈이 포함되는 경우도 증가하고 있는

데, 이들은 기후에 대한 생물리적/생화학적 되먹임을 포착하

고, 프록시 고생태 자료(예를 들면, 화분)에 대한 모델의 유

용성을 확인하는데 이용된다. 탄소 및 다른 영양소의 순환에 

본질적으로 연계된 고환경 기록으로부터 방대한 양의 고기

후 정보가 나옴에 따라, 생물지화학적 추적자와 작용을 이용

하게 되었는데, 이는 기후모델 모의 분야에서 매우 중요한 

발전상의 하나이다. 
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6.3 제 4기 이전의 기후

6.3.1 이 기간 동안 이산화탄소와 온도사이의 관계는 어떠
한가?

260만 년 전 이전인 제 4기 이전의 기후(예를 들면, 그림 

6.1)는 대체로 오늘날보다 따뜻했으며, 당시의 따뜻한 기후

는 높은 CO2 농도와 연관되어 있었다. 이러한 의미에서 제4

기 이전의 기후는 예상되는 미래 기후변화와 매우 유사하다

고 할 수 있다(비록 전 지구적으로 나타나는 생물상과 육지

의 분포 등과 같은 지리적 요소는 과거로 갈수록 현재와의 

차이가 커지지만). 일반적으로, 제4기 이전의 기후는 대기 

중 온실가스의 농도가 증가할수록 따뜻한 기후가 예상된다

는 일반론을 뒷받침한다. 빙하코어의 시대범위를 넘어서는 

시기, 즉 대략 100만 년 전 이전의 시기를 돌아보면, 대기 

중 온실가스의 농도에 관한 자료는 더욱 불확실해 진다. 하

지만, 지난 6,500만년동안 따뜻했던 기후를 정량적으로 복원

하고자 하는 노력은 계속되고 있다. 다음의 소절에서는 이 

기간 중에 일어났던 특별한 의미의 두 가지 기후사건에 대

해서 다루고자 한다. 

CO2와 온도사이의 관계는 얼마나 정확하게 알려져 있는

가? 제4기 이전의 CO2 농도를 알아내는데 사용되는 주요 프

록시에는 네 가지가 있다(Jasper and Hayes, 1990; Royer et 

al., 2001; Royer, 2003). 이중 두 가지 프록시는 토양과 해수

에 사는 생물들은 대기와는 뚜렷하게 구별되는 탄소동위원

소비를 가진다는 사실에 기초한다(Cerling, 1991; Freeman 

and Hayes, 1992; Yapp and Poths, 1992; Pagani et al., 

2005). 세 번째의 프록시는 붕소(boron) 동위원소비를 이용

하며(Pearson and Palmer, 2000), 네 번째 프록시는 나뭇잎의 

기공과 대기 중 CO2 함량 사이에 관찰된 관계에 기초하고 

있다(McElwain and Chaloner, 1995; Royer,  2003). 그림 6.1

의 하단(bottom panel)에 나타나 있듯이 복원된 CO2 값은 넓

은 범위를 보여주지만, 일반적으로 빙하코어 자료에서 관찰

되는 산업혁명 이전의 간빙기의 CO2 값보다는 높게 나타난

다. 이러한 오랜 기간에 걸친 CO2 농도의 변화는 지구조적 

작용들(예를 들면, 화산활동 기원 및 규산염암의 풍화량 감

소: 예를 들면 Ruddiman, 1997)에 의해서 조절된 것으로 생

각된다. 그림 6.1의 중단(middle panel)에 보이는 것과 같은 

온도복원은 유공충의 Mg/Ca 및 알케논과 함께 산소동위원

소(전 지구적 빙하체적의 변동에 대해 보정된 값)에서 유래

한 것이다. 지구상의 대륙빙하 존재를 나타내는 지시자에 대

한 연구결과에 의하면 지질역사를 통해서 지구는 거의 빙하

가 없는 상태였으며, 대체로 따뜻한 상태였음을 나타내었다. 

약 3,500~4,000만 년 전의 남극 빙하작용의 확대는 부분적으

로 당시의 대기 중 CO2 농도가 백악기(~1억년전)의 최대값

에 비해 감소한데 따른 반응으로 보인다(DeConto and 

Pollard, 2003). CO2와 온도사이의 관계는 그림 6.1(상단: top 

panel)에 나타나 있듯이 더 오래된 경우에도 추적이 가능한

데, 중생대(2억3천만~6500만 년 전)의 따뜻한 기후는 높은 

CO2 농도와 관련된 것으로 보이며, 약 3억 년 전의 주요 빙

하작용은 당시의 전후시기에 비해서 낮은 CO2 농도와 일치

하는 것으로 보인다. 

6.3.2 중기 플라이오세의 기록은 무엇을 보여주는가?

지구역사를 통해 전 지구적 평균온도가 오랫동안 상당히 

높게 지속되었던 시기는 여러 차례가 있었는데, 중기 플라이

오세(약 330~300만년전)는 가장 최근에 전 지구평균온도가 

오랫동안 상당히 높게 지속되었던 기간이다(GCMs에 의해 

추정된 바에 의하면, 산업혁명 이전의 온도에 비해서 2~3℃ 

높았던 것으로 추정됨)(Chandler et al., 1994; Sloan et al., 

1996; Haywood et al., 2000; Jiang et al., 2005). 따라서 중기 

플라이오세는 여러 가지 측면에서 21세기 후반의 지구와 유

사한 세계를 살펴볼 수 있는 구체적인 사례를 제공한다. 플

라이오세는 또한 대륙과 해양분지의 분포가 현재의 지리적 

배치에 거의 도달했던 최근 시기이다. 이러한 사실을 종합적

으로 감안하면, 중기 플라이오세 동안의 따뜻했던 시기의 평

균값은 전 지구적으로 따뜻했던 기간 동안의 평형상태를 반

영하며, 이 기간 동안의 대기 중 CO2 농도는 360~400ppm정

도였으며, 이러한 값은 산업혁명 이전의 대기 중 CO2 농도

에 비해서 높았던 것임을 유추해낼 수 있다(Raymo and Rau, 

1992; Raymo et al., 1996). 또한 지질학적 증거와 동위원소 

자료는 당시에 빙상이 감소하였고 대륙이 덜 건조하였다는 

사실과 함께(Guo et al., 2004), 해수면이 적어도 현재보다 

15~25 m 정도 더 높았음을 보여준다(Dowsett and Cronin, 

1990; Shackleton et al., 1995).

육상과 해양의 고기후 프록시들이 지시하는 바에 의하면, 

고위도는 현재보다 상당히 온난하였지만, 열대지역의 해수

면온도와 지표에서의 대기온도는 현재와 크게 다르지 않았

다(Thompson, 1991; Dowsett et al., 1996; Thompson and 

Fleming, 1996). 결과적으로 당시의 대류권 하부의 위도별 

온도변화율은 현재보다 매우 낮은 상태였다고 할 수 있다. 

예를 들면, 플라이오세 연구해석 및 개요도작성 그룹

(Pliocene Research Interpretations and Synoptic Mapping 

Group(Dowsett et al., 1996; Dowsett et al., 2005)에 의해 복

원된 해수면온도를 이용한 대기대순환모델 모의 결과에 의



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

466

그림 6.1. (위) 400Ma부터 현재까지의 대기 중 이산화탄소와 대륙빙하 크기의 변화. 수직 파란색 막대는 빙상의 시기와 고위도상 분포규모를 표시

한다(After Crowley, 1998). 선으로 표시된 CO2기록은 네 가지 주요 프록시의 각각으로부터 구한 5점 이동평균값을 나타낸다(자세한 편집내용을 

알고 싶으면 Royer, 2006 참조). 또한 탄소순환모델 GEOCARB III(Berner and Kothavala, 2001)로부터 얻어진 가능한 이산화탄소의 범위가 표시
되어 있다. 모든 자료는 Gradstein et al(2004)의 지질시대 연대표에 맞추어져 있다.(중간) 40개의 Deep Sea Drilling Program(DSDP)과 Ocean 
Drilling Program(ODP) 지점으로부터 얻은 심해 저서성 유공충의 산소동위원소 값을 취합한 자료(Zachos et al., 2001)로서 에오세에서 마이오세 
사이의 고해상도자료(Billups et al., 2002; Bohaty and Zachos, 2003; Lear et al., 2004)가 추가되어 있다. 대부부의 자료는 저서성 유공충 중에
서 가장 잘 나타나고 오랜 기간 동안 나타나는 Cibicidoides와 Nuttallides를 분석한 것이다. 속(genus) 간의 생리적 효과(vital effect)를 보정하기 
위해 각각 +0.64와 +0.4가 추가되었다(Shackleton et al., 1984). 연령은 Beggren et al.(1995)의 고지자기 시간스케일이다. 초기자료를 5점  이동
평균을 이용하여 완만하게 하여 평균치를 곡선으로 표시하였다. 해수의 산소동위원소 성분은 빙하가 없다고 가정한 ‐1‰(Standard Mean Ocean 
Water로 추정되는 값)이며, 따라서 이 값은 대규모의 남극빙하가 생겼던(~35 Ma) 이전의 시기에 적용된다. 올리고세 초기 이후 산소동위원소 기
록의 대부분(~70%)은 남극과 북반구의 빙하체적를 반영하며, 이러한 빙하체적이 담청색 수평막대로 표시되어 있다(예, Hambrey et al., 1991; 
Wise et al., 1991; Ehrmann and Mackensen, 1992). 이 표시를 점으로 나타낸 것은 빙하가 항시 있는 것이 아니었거나 현재보다 빙하의 크기가 
작았던 것을 나타내며, 파란색으로 채워져 있는 것은 현재와 같거나 더 컸던 빙하를 나타낸다. 서남극의 빙상(West Antarctic Ice Sheet)의 진화
와 안정도(예, Lemasurier and Rocchi, 2005)는 아직도 불확실한 부분이며, 이 자료 분석의 결과에 따라 미래 해수면변동의 추정자료가 달라질 
수도 있다.(아래) 지난 65 만년 동안의 이산화탄소의 상세기록. 각각의 이산화탄소 기록과 오차표시의 색은 프록시 방법에 따라 다르게 표시되어 
있다. 가능한 경우에 기록은 반복적으로 측정되었다(상세한 자료와 참고문헌을 위해 Royer, 2006을 참조). 연령오차는 보통 ±1 만년 이내이다. 
각각의 이산화탄소 프록시의 오차범위는 아주 다양하며, 특히 토양 내에 나타나는 단괴를 이용한 추정치가 가장 불확실하다. 또한 세 가지의 지화
학적 이산화탄소 순환모델을 이용한 추정치가 범위로 표시되어 있다. 



제6장 고기후(Palaeoclimate)

467

하면 북반구 고위도의 겨울철 지표온도는 10~20℃ 높았고, 

북대서양 북부(~60°N)지역에 걸쳐서는 온도는 5~10℃ 정도 

높았다. 반면, 열대의 지표온도는 변화가 없거나 심지어는 

약간 감소하였다(Chandler et al., 1994; Sloan et al., 1996; 

Haywood et al., 2000, Jiang et al., 2005). 반면, 400ppm의 

대기 중 CO2 농도를 가정한 중합 대기‐해양실험에 의하면, 

당시의 기후는 산업혁명 이전에 비해서 북대서양 북부에서

는 3~10℃, 열대지방에서는 1~3℃의 높았던 것으로 모의 

결과가 산출되었는(Haywood et al., 2005), 이는 대체로 10장

에서 논의될 높은 CO2 농도에 대한 반응과 비슷하다.

열대의 온난화가 부족하게 측정된 것은 열대의 해수면온

도 복원을 해양성 미세동물상(microfaunal) 증거에 의존한 결

과이다. 마지막 최대빙하기의 경우처럼(6.4절 참조), 복원결

과가 제시하듯이 열대의 민감도가 실제로 매우 작았는지에 

대한 사실여부는 확실하지 않다. Haywood et al.(2005)은 열

대 및 아열대 온도에 대한 알케논 측정이 이들 지역에서의 

온난화를 제대로 지시하며, CO2 농도의 증가에 따른 기후모

델의 모의 결과와도 더 잘 들어맞는다는 사실을 발견하였다

(10장 참조). 위에서 언급한 연구결과에 볼 수 있듯이, 기후

모델로는 해양 열전달의 많은 증가가 없이 CO2 증가에 따라 

고위도에서는 대규모 온난화가 일어나고, 열대에서의 극미

한 온도변화만 일어난다는 반응을 도출할 수는 없다. 

실질적인 고위도지방에서의 반응은 해양 및 육상 고자료

에서 찾아볼 수 있다. 고자료에 의하면  21세기에 대해 제시

된 모델 모의에 비해 고위도에서의 반응은 열대에 비해서 

CO2의 증가에 대해 더욱 민감했던 것으로 알려지고 있다. 

이러한 현상에 대한 다른 해석으로는 열염분순환의 증가

(Raymo et al., 1989; Rind and Chandler, 1991), 바람응력

(wind stress)의 증가에 따른 표층해류의 흐름 증가(Ravelo et 

al., Haywood et al., 2000), 혹은 육지와 해양의 빙하 분포면

적의 감소에 따른 해양 열전달의 증가(Jansen et al., 2000; 

Knies et al., 2002; Haywood et al., 2005) 등이 있다. 비록 

21세기에 대한 대부분의 결합모델 모의에서 나타나는 북대

서양 심층수 생성의 감소(10장 참조)와 확실한 차이를 보이

기는 하지만, 현재의 가용 프록시 자료는 플라이오세동안의 

일시적 혹은 평형조건의 기후상태에 대한 설명으로 자오면

순환셀(meridional overturing cell) 강도 증가의 가능성을 뒷

받침하기에는 불확실하다. 일시적인 반응은 기후가 온난해

짐에 따라 평형상태에서의 반응과는 달라질 것으로 추정된

다. 플라이오세의 심해상태를 설명한 자료들이 발표된 것은 

그리 오래되지 않았다(Cronin et al., 2005). 플라이오세의 기

후분포와 기후변화 강제력을 이해하는 것은 전 지구적으로 

온난한 시기에 있어서 해양순환의 궁극적인 역할을 포함하

여 미래 CO2 증가에 따른 반응에 대한 예측을 개선하는데 

큰 도움을 줄 것이다. 

6.3.3 팔레오세‐에오세 최대온도 기록이 보여주는 것은 무
엇인가?

약 5,500만 년 전 섭씨 수도에 이르는 갑작스러운 온난화

(이 경우, 1,000년 내지 10,000년의 크기)는 18O동위원소 및 

Mg/Ca 기록의 변화로 알 수 있다(Kennett and Stott, 1991; 

Zachos et al., 2003; Tripati and Elderfield, 2004). 온난화 및 

이의 영향으로 수반되었던 환경적 충격은 전 위도에 걸쳐 천

해와 심해에서 모두 감지되었다. 온난기후는 약 10만 년 정도 

지속되었다. 전 지구적 강우패턴의 변화에 대한 증거는 식생

을 비롯한 다양한 화석기록에서 관찰된다(Wing et al., 2005). 

기후이상 및 이에 수반되는 탄소동위원소의 이상 값은 팔레

오세과 에오세 사이의 경계에 나타나며, 이를 팔레오세‐에오

세 최대온도시기(PETM)라고 한다. 이 최대온도 시기는 당시

의 고해상도 기록에서 확실하게 나타난다(그림 6.2). 동시에 

해양과 대륙의 퇴적기록 중의 13C 동위원소 값은 13C 함량이 

적은 대량의 탄소가 대기와 바다로 배출되었음을 지시한다. 

탄소량은 바다의 pH를 낮추어 해저의 탄산염물질의 광범위

한 용해를 일으키기에 충분한 만큼 많은 양이었다(Zachos et 

al., 2005). 이러한 13C 함량이 낮은 탄소는 해저의 포접화합물

(clathrates)의 분해로 생긴 메탄(CH4)과 화산활동에서 온 CO2, 

유기물이 풍부한 퇴적물의 산화작용 등으로부터 공급된 것으

로 보고 있다(Dickens et al., 1997; Kurtz et al., 2003; Svensen 

et al., 2004). PETM은 전 세계의 생태계를 크게 변화시켰다

(Koch et al., 1992; Bowen et al., 2002; Bralower, 2002; 

Crouch et al., 2003; Thomas, 2003; Bowen et al., 2004; 

Harrington et al., 2004). PETM은 현재 인간에 의해 빠른 속

도로 대기 중으로 탄소가 배출되는 상황과 어느 정도 유사하

기 때문에 집중적으로 연구되고 있다. PETM 기간 중 배출된 

탄소량은 1~2 × 1018g으로 추정되는데(Dickens et al., 1997), 

이 양은 다음 세기동안 배출될 온실가스의 양과 비슷한 규모

이다. 게다가, 자연적인 가스 격리작용을 통해 회복되는 기간

인 약 10만년은 앞으로 예측되고 있는 미래의 회복기간과 유

사하다. 플라이오세에  13C함량이 낮은 탄소가 배출되는 동안 

고위도지방에서의 온난화는 상당하였다(~20℃; Moran et al., 

2006). 당시의 실제 온난화 정도는 기후모델 모의 산출값

(Sluijs et al., 2006)에 비해서도  크며, 증가된 온실가스 실험

에 대한 값과 대체로 유사한 것으로 보인다(10장). PETM으로

부터 기후변화의 민감도를 정량적으로 평가하기에는 자료가 

매우 불확실하지만, 이 사건은 대량의 탄소배출과 이와 관련

된 극단적 기후온난화의 인상적인 예로 볼 수 있다 
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그림 6.2. 남극, 남대서양, 남태평양 해저에서 서식하는 저서성 유공충(Nuttallides truempyi)에 기록된 팔세오세‐에오세 최대온도시기(자세한 내용
을 보려면 Zachos et al., 2003을 참조). 가장 위 그림의 탄소동원원소의 급격한 감소는 약  5℃의 증가(중간 그림)에 해당하는 대기 중 온실가스인 
이산화탄소와 메탄가스의 증가를 의미한다. 탄소동위원소를 이용한 모델에 의하면 해양환경으로부터 메탄가스수화물의 급격한 분해에 의해 배출
된 메탄가스가 탄소증가의 주요한 요인(약 2,000 GtC)이었다는 것을 보여준다(Dickens and Owen, 1996). 이 모델과 다른 모델을 테스트하기 위
해서는 탄소플럭스(Carbon flux)의 독립적이고 제한적인 요소를 필요로 한다. 이론상, 추가로 유입된 온실가스의 많은 양의 탄소는 해양으로 흡수
되어, 해수의 pH를 낮추고 해저 탄산염퇴적물을 넓은 범위에서 녹게 하였다. 남대서양으로부터 시추된 두 개의 시추코어 내 퇴적물의 탄산칼슘 
함량의 변화를 보여주는(Zachos et al., 2004, 2005) 이러한 반응이 아래 그림에 잘 나타난다. 관찰된 패턴에 따르면 대양의 탄산염 포화도의 수심
은 급격히 2 km 이상 변동했으며, 그 이후 완충작용이 천천히 대양의 화학적 평형을 축적하면서 점차적으로 원래의 상태로 회복하였다. 초기에 
탄산염퇴적물의 용해작용의 대부분은 이 시기 이전에 퇴적물에 나타났으며, 저서성 유공충의 탄소동위원소 범위가 변하기 전에 일어났다. 모델링 
결과에 의하면 탄산염 포화도의 수심이 회복되는 것은 탄소동위원소가 회복된 것보다 100 kyr 정도 앞섰다고 퇴적물의 기록에 나타난다(Dickens 
and Owen, 1996).
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그림 6.3. 중수소(δD;검정색), 지역적 기온의 프록시, 그리고 남극 빙하코어 속에 갇혀진 공기와 최근 대기관측에서 얻은 온실가스(이산화탄소; 
빨강색, 메탄; 남색, 아산화질소; 녹색) 농도의 변동(Petit et al, 1999; Indermiihle et al., 2000; EPICA community members, 2004; Spahni et 
al, 2005; Siegenthaler et al, 2005a,b). 회색 부분은 과거 온난했던 간빙기를 나타낸다. 간빙기는 45만년전에 역시 있었지만, 최근 제 4기의 전형

적인 간빙기보다 추웠다. 현재 간빙기의 기간은 과거 65만년의 관점에서 생소하지 않다. 전 지구적으로 분포하는 57개의 저서성 δ
18

O 해양기록

(짙은 회색), 전 지구적인 빙하체적의 변동에 대한 프록시는 빙하코어 자료(Lisiecki and Raymo, 2005)와 비교하기 위해 나타냈다. 아래로 향하는 

저서성 δ
18

O 곡선은 육상의 빙하증가를 반영한다. 회색막대는 빙하코어연대모델에 기초한 것이고(EPICA community members, 2004), 해양기록

은 궤도 매개변수에 대해 조절된 것에 기반으로 한 원형의 시간척도에 대해 나타냈다(Lisiecki and Raymo, 2005). 별과 라벨은 2000년도의 대기 
농도를 나타낸다.

6.4 빙기‐간빙기의 변동성과 역학 

6.4.1 빙기‐간빙기 주기에 대한 기후강제력과 반응

빙하코어에는 지난 74만년의 고기후 기록(EPICA com-

munity members, 2004)이 보존되어 있고 심해퇴적물(Lisiecki 

and Raymo, 2005)과 뢰스층(Ding et al., 2002)은 수백만 년

을 포함하는 일련의 빙기‐간빙기 주기가 기록되어 있다. 기

록이 가장 잘 보존되어 있는 과거 43만년 동안 빙기‐간빙기

의 주기는 10 만년이라는 큰 진폭의 주기를 가지며, 이러한 

주기는 다른 궤도주기와 일치하며(Hays et al., 1976; 박스 

6.1), 또한 천 년 주기(Mcmanus et al., 2002; NorthGRIP, 

2004)의 기후변화의 특징도 보인다. 각 빙기‐간빙기 주기 중 

평균 약 20% 정도의 짧은 기간만이 만년에서 3만년 동안 지

속되었던 온난한 간빙기 모드이다(그림 6.3). 74만년과 43만

년 사이 동안 더 오랜 기간을 보이는 간빙기에 대한 증거도 

있지만, 이들은 제4기 후기의 전형적인 간빙기보다 더 추웠

다(EPICA community members, 2004). 이러한 간빙기의 마

지막 시기인 홀로세는 지금까지도 계속되고 있다.

빙하코어 기록은 빙기‐간빙기 주기 동안 온실가스의 대기 

중 함량이 남극의 온도와 일치하였다는 것을 보여주는데, 이

는 자연적인 대기의 온실가스 변동과 기온 사이에 밀접한 

관계가 있음을 의미한다(박스 6.2). 지난 42만년 동안 이산화

탄소의 변동은 수세기에서 천 년의 전형적인 주기를 보이는 

남극온도를 대체로 따르고 있다(Mudelsee, 2001). 해빙기(최

대빙하기 조건에서 따뜻한 간빙기로 변환하는 시기) 동안 기

후강제력과 반응의 연속성은 잘 알려져 있다. 해빙기 동안 

온도 프록시와 이산화탄소에 대한 고해상 빙하 코어기록은 

남극 온도가 이산화탄소보다 수백 년 전에 상승하기 시작하

였음을 보여준다(Monnin et al., 2001; Caillon et al., 2003). 

앞서 일어난 3번의 해빙기처럼 마지막 해빙기 동안 남․북반

구의 고위도에서 온난화의 시작은 북반구의 고위도에서 빠

른 온난화에 의해 빙상이 녹으면서 수반되어진 해수면 상승
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박스 6.1, 그림 1.(왼쪽) 12월부터 2월(상), 연평균(중)과 6월부터 8월(하)의 오늘날(1950년) 내입하

는 평균 태양복사(Wm
‐2
)의 위도별 분포.(오른쪽) 현재 내입하는 12월부터 2월(상), 연평균(중)과 

6월부터 8월(하)의 평균 태양복사(Wm
‐2
)를 고려한 과거 5만년부터 미래 10만년까지 위도별 분포 

편차(berger and Loutre, 1991; Loutre et al., 2004).

박스 6.1 : 궤도강제력

태양주위를 공전하는 지구궤도의 주기적인 변화는 계절과 위도에 따라 대기의 한계로 유입되는 태양복사(일사량)를 조절

하는 사실이 천문학적인 계산(Berger, 1978)으로 잘 알려져 있다. 과거와 미래의 일사량변화는 높은 신뢰도를 바탕으로 수백

만 년에 거쳐 계산되어질 수 있다(Berger and Loutre, 1991; Laskar et al., 2004). 여기에서는 과거 80만 년 전부터 미래의 

20만 년까지의 시간에 초점을 두었다.

지구의 경사각은 4만1천년의 뚜렷한 주기를 가지고 22.05°~24.50° 범위에서 변화한다. 경사각의 변화는 계절적 차이에 영

향을 준다. 이 경사각의 차이는 또한 저위도와 고위도(따라서 전 지구적인 평균 일사량에는 영향을 주지 않는다)에서 서로 

반대의 영향을 주며 연평균 일사량의 변화를 조절한다. 지역적인 연평균 일사량의 변화는 60Wm‐2 이하에 머무른다.

태양주위의 지구궤도 이심률은 과거 80만년에서 미래의 20만년 동안 약 0.002와 0.050 범위 안에서 변화하고 40만년과 10

만년 부근에서 더욱 긴 주기를 갖는다. 이심률의 변화는 단지 태양‐지구거리에 의해 조절되고 전 지구적인 연평균 일사량에 

제한된 영향을 미친다. 그러나 이심율 변화는 연중 태양‐지구 거리의 변화에 영향을 미치고, 그것에 의하여 경사각과 기후 

세차운동에 의해 유발되는 계절과 위도영향을 뚜렷하게 조절한다. 

근일점의 경도와 춘․추분점의 일반적인 세차운동과 관련된 궤도의 춘․추분점과 하지점의 위치의 주기적인 변화는 근일점과 

관련하여 발생하고, 약 1만9천년과 2만3천년의 주기를 가지며 일사량의 계절적인 주기를 조절한다. 결론적으로 궤도의 계절

적 위치변화는 위도와 계절적인 일사량의 분포를 강하게 조절한다. 계절적으로 평균 일사량 변화는 60Wm‐2에 도달한다(박스 

6.1, 그림 1). 40만 년 전과 미래의 10만 년같이 낮은 이심률을 보이는 동안 세차운동에 의해 유발되는 계절적인 일사량 변화

는 상대적으로 큰 이심률의 시기동안보다 강하지 않다.(박스6.1, 그림 1) 궤도변화의 높은 빈도변화는 매우 작은 일사량 변화

와 동반되어 나타난다(Bertrand 

et al., 2002a).

밀란코비치 이론에 의하면 빙하

기는 65°N 부근에서 여름동안 최

소일사량에 의해 시작되었고 겨울

철에 내린 눈이 연중 내내 지속되

게 하여 북반구에서 빙상이 증가

하게 된다고 하였다. 예를 들면, 

116±1천년a 경의 마지막빙하기

의 시작(Stirling et al., 1998)은 

65°N에서 오늘날 6월 중순보다 

약 40Wm‐1정도 더 낮은 일사량과 

일치한다(박스 6.1, 그림 1).

궤도운동의 변화와 과거 기후

변화의 관계에 관한 연구들은 고

기후 기록과 궤도 주기성과의 관

계에 대한 스펙트럼 분석; 특정한 

기후변화에 대한 정확한 연대결

정; 그리고 궤도강제력에 대한 기

후의 모델링을 포함한다. 이러한 

연구들은 기후의 역할과 생지화

학적 되먹임을 강조한다. 6.4와 

6.5절은 궤도강제력, 기후 되먹임

과 과거 기후변화 사이의 관계에 

대한 최신의 이해 정도를 설명하

였다.
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박스 6.2 : 왜 빙하기동안은 대기 중 이산화탄소의 농도가 높은가?

빙하코어 기록은 과거 65만년전의 빙기‐간빙기  동안 180~ 300ppm의 범위에서 대기의 이산화탄소가 변화하였음을 보여준

다(그림 6.3; Petit et al., 1999; Siegenthaler et al., 2005a). 이러한 이산화탄소의 양적인, 그리고 물리적인 변화에 대한 해석

은 기후연구에서 풀지 못한 주요 문제 중의 하나로 남아있다. 대기와 해양 그리고 해저퇴적물과 육상에서의 작용과 해빙과 

빙상의 역학은 고려되어야 한다. 빙하기의 낮은 이산화탄소 농도에 대한 수많은 가설들은 과거 20년에 걸쳐 명확해졌으며, 

이용 가능한 많은 참고문헌이 있다(Webb et al., 1997; Broecker and Henderson, 1998; Archer et al., 2000; Sigman and 

Boyle, 2000; Kohfeld et al., 2005). 대기 중 이산화탄소가 빙기‐간빙기 시간 단위로 조정할 수 있는 많은 과정들이 인지되었

다. 그러나 가설을 실험하기 위한 기존의 프록시 자료는 상대적으로 드물고 정확하지 않으며 그들의 해석은 부분적으로 다른 

결과를 보여주고 있다.

대부분의 해석은 빙하기에 이산화탄소의 낮은 농도에 대한 원인이 해양작용의 변화에 의한 것이라고 제안한다. 해양은 상대

적으로 빠르게 교환(1천년 미만)하는 가장 큰 탄소저장소이고 또한 마지막최대빙하기에 육상에 탄소가 저장된 양은 매우 낮기 

때문에 빙하기 동안의 적은 이산화탄소의 값이 육상의 변화로 설명될 수는 없다(6.4.1절 참조). 대기의 이산화탄소는 해양순환, 

해양생물의 활동, 해양과 퇴적물의 상호작용, 해양의 탄산염화 작용 그리고 대기‐해수 교환의 상호작용에 의해 빙기‐간빙기 시

간 단위로 주로 지배된다. 해수에 용해된 직후, 이산화탄소는 해수의 산 수용능력(알칼리도)에 의해 조절되는 중탄산염과 탄산

염이온(CO3
2‐)과 함께 산/염기 균형을 유지한다. 대기 중 이산화탄소는 해양에서 생물학적 활동이 활발하지 않은 조건에서 더 

높다. 이산화탄소는 따뜻한 물보다 찬 물에서 쉽게 용해될 수 있다. 따라서 해양 표층과 심층의 온도변화는 대기 중 이산화탄소

의 양을 변하게 할 수 있는 잠재성을 갖고 있다. 대부분의 가설들은 전 세계 대양의 대량의 차가운 심층수괴가 현재 형성되어 

있으며, 대량의 생물기원의 영양염류(인과 질소)가 표층으로 용승되어 사용되지 않고 남아있는 남빙양에 초점이 맞춰져 있다. 

남반구에서 이러한 작용의 중요성에 대한 강력한 주장은 남극의 온도와 대기 이산화탄소가 함께 진화한다는 것이다.

빙하기 때 낮았던 대기 중 이산화탄소 값을 설명하는 가설 중의 하나는 중요한 원인으로서 해수의 알칼리도 증가와 재분포

를 주장한다. 가능성 있는 기작들은(ⅰ) 육지에서 CaCO3 풍화의 증가,(ⅱ) 천해에서 산호초 성장의 감소 또는(ⅲ) 유기물질과 

CaCO3가 심층해수로 이동되는 비율의 변화이다. 이러한 기작들은 빙기‐간빙기 이산화탄소 차이의 해석하기 위해 탄산염 보상

이라 불리는 기작을 통해 심해 CaCO3의 퇴적물 양의 큰 변화를 필요로 한다(Archer et al., 2000). 이용 가능한 퇴적자료는 

빙하기의 낮은 이산화탄소 농도를 해석하기 위해 탄산염 보상의 역할을 중요하게 지지하지는 않는다. 따라서 탄산염 보상은 

단지 이것의 시간 규모가 수천 년에 달하는 느린 이산화탄소 변화만을 설명할 수 있다.

다른 한 그룹은 해양의 플랑크톤이 해저로 가라앉는 양의 변화로 설명한다. 이것의 가능한 기작들은(ⅳ) 춥고 건조한 대륙으

로부터 바람에 의해 운반되어진 철을 함유한 먼지의 퇴적증가에 의해 식물플랑크톤 성장이 풍부해지고, 또한 한계 영양염류

(limiting nutrients)의 재분배;(ⅴ) 전 대양에서의 영양염류의 증가(질소 고정이나 대륙붕에 노출된 물질유입을 통해서), 그리고

(ⅵ) 유기물질에 포함된 탄소 대 다른 영양염류의 비율의 증가, 즉 그 결과로 유출된 한계 영양염류 단위 당 탄소 유출이 증가

하는 것이다. 첫 번째 그룹의 가설처럼 이러한 기작들도 추정되는 이산화탄소 변화의 큰 폭을 설명할 수가 없었다. 예를 들면, 

생물적 생산이 강화된 시기와 증가된 먼지(철의 공급)는 20~50ppm 정도의 이산화탄소 농도 변화와 일치한다(6.4.2절, 그림 6.7 

참조). 모델 모의는 과거 이산화탄소 농도를 조절하는데 철이 제한된 역할만을 했다고 제안하였다(Bopp et al., 2002).

물리적인 작용 역시 이산화탄소 변화에 기여하였을 것이다. 가능한 기작들은(ⅶ) 해수온도(그리고 염분)의 변화,(ⅷ) 해빙에 

의한 대기‐해수 간 가스 교환의 억제, 그리고(ⅸ) 남빙양에서 증가된 성층화를 포함한다. 염분과 온도의 복합적인 변화는 이산

화탄소의 용해도를 증가시켜 대기 중 약 30ppm 정도의 이산화탄소의 농도 감소를 유발하였다. 일반적인 해수순환모델과 모의

는 가스교환‐해빙 가설을 충분히 뒷받침하지 못한다. 1980년대에 제안된 한 설명(ⅸ)에서는 빙하기 동안 강화된 성층화, 남빙

양 표층에 탄소와 풍부한 영양염류를 공급하는 용승의 약화와 깊은 곳에 증가된 탄소저장 등을 제시한다. 성층화는 표층에서 

영양염류와 탄소의 고갈을 야기하지만, 표층에서 영양염류 사용에 대한 프록시 증거는 현재 논쟁 중이다. 정성적으로 느려진 

해양순환시스템은 마지막최대빙하기 동안에 복원된  높은 염분과  차가운 심층수가 존재하였다는 것(Adkin et. al., 2002)뿐 

아니라 남빙양 심해에서 탄소동위원소 비(13C/12C)가 빙하기 낮은 값을 보이는 것과도 일치한다.

결론적으로, 빙기‐간빙기의 대기 중 이산화탄소 변화를 설명하는 것은 여전히 어려운 원인규명의 문제로 남아있다. 이는 일

련의 기작들의 연관을 가지고 작용하는 것과 매우 비슷하다(예, Kӧhler et al., 2005). 미래의 도전은 빙기‐간빙기의 이산화탄

소 변화의 크기뿐만 아니라 대기 중 이산화탄소와 기후가 시간이 지나면서 복잡하게 변화하는 것을 설명하는 것이다.
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의 첫 신호보다 수천 년 정도 앞서 일어났다(Petit et al., 

1999; Shackleton, 2000; Pépin et al., 2001). 최근의 자료는 

온난화가 남반구나 북반구 중 어디에서 먼저 시작하였는지 

확인할 수 있을 만큼 정확하지 않다. 그러나 주요한 해빙기

의 특징은 온난화 경향이 북반구와 남반구 사이에 그 강도

와 강한 역전의 시기가 서로 차이가 있으며, 남․북반구에서 

서로 일치하지 않으며 북반구에서 더욱 뚜렷하다(Blunier 

and Brook, 2001).

온실가스(특히 이산화탄소)의 되먹임은 빙하기에서 간빙

기로 변하는 것과 일치하는 전 지구적인 복사열 변화에 많

은 영향을 주었다(6.4.1.2절 참조). 지난 65만년 동안 남극기

온과 이산화탄소와의 관계는 서로 큰 차이가 없다. 이는 후

기 플라이스토세 동안 기후와 탄소주기 관계가 보다 안정적

이었음을 보여준다(Siegenthaler et al., 2005a). 대기 중 이산

화탄소 변화의 비는 시간에 따라 크게 변하였다. 예를 들면, 

마지막최대빙하기에는 약 180ppm에서 전기 홀로세에는 약 

265ppm으로 증가한 CO2는 다른 기간 동안에는 다른 비율로 

나타난다(Monnin et al., 2001; 그림 6.4).

6.4.1.1 빙기‐간빙기 동안의 온실가스인 이산화탄소, 메탄, 

아산화질소 변화는 산업혁명이후의 온실가스와 비교

하여 얼마나 증가하였는가?

현재 대기 중의 이산화탄소, 메탄, 아산화질소의 농도는 

지난 65만년의 빙하코어기록에서 측정된 어느 시기의 양보

다 높게 나타난다(그림 6.3, 6.4). 이들 온실가스의 측정농도

는 산업화 이전의 수 천년동안 CO2와 NO2는 4%, CH4는 7% 

이내의 적은 범위에서 변동하였으며, 제4기 후기 동안에도 

제한된 범위에서 변화하였다. 그러나 제4기 후기의 자연증

가 범위와 비교하면 지난 200년 동안에는 최소한 이산화탄

소는 25%, 메탄은 120%, 아산화질소는 9% 초과하였다. 이 

모든 기록은 산업화 동안의 인위적인 배출이 온실가스가 대

규모로 증가된 영향이었음을 보여준다. 

이산화탄소의 대기 중 변동은 다른 세계 온실가스보다 더 

많이 복사강제력을 주도한다(그림 6.4). 산업화시기에 이산

화탄소와 세 가지 온실가스들에 의한 복사강제력(2.3절)의 

증가는 빙하기에서 간빙기로 변화하는 동안 증가된 크기와 

비슷해 보이지만, 이 증가는 간빙기 수준에서 시작했으며 수 

배~수십 배나 빠르게 일어났다(Stocker and Monnin, 2003). 

지난 65만년의 빙하코어 기록에는 산업화시기와 비교될 만

한 크기나 비율로 온실가스가 증가된 증거는 나타나지 않는

다. 이 자료해상도는 과거 이산화탄소에 대해서는 5만년, 메

탄에 대해서는 8만년, 아산화질소에 대해서는 1만6천년 동

안 인위적으로 상승한 것과 비슷한 정점(peak)이 없었다고 

할 만큼 충분하다. 빙하코어 기록은 산업화 동안 세 가지 온

실가스에 의한 복사강제력의 평균 증가율이 지난 1만6천년 

동안의 어느 때보다 컸음을 보여준다(그림 6.4). 해상도가 떨

어지면서 나타날 수 있는 대기 조성의 부정확한 값

(Schwander et al., 1993; Spahni et al., 2003)이 나타날 가능

성은 높은 집적율을 갖는 위치인 남극 대륙의 Law Dome의 

경우 매우 적다. 그 이유는 Law Dome 기록에서는 과거 2천

년 동안의 10년 단위의 변화율을 보여주기 때문이다

(Etheridge et al., 1996; Ferretti et al., 2005; MacFarling 

Meure et al., 2006). 대기 중 온실가스의 증가율을 보면 산

업화 시기 이전의 지난 2천년동안 어떤 시기보다도 

1960~1999년의 40년 동안에 이산화탄소의 평균 증가율은 최

소 5배, 메탄가스 평균 증가율은 최소 6배, 그리고 아산화질

소의 경우 최소 2배가 커졌다. 따라서 세 가지 온실가스에 

의해 결부된 복사강제력의 최근 평균증가율은 AD 1~AD 

1800년 동안의 어느 시기보다 최소한 6배 높게 나타났다(그

림 6.4d).

6.4.1.2 마지막최대빙하기와 마지막 해빙기는 무엇을 보여주

는가?

소위 ‘빙하기(ice ages)'라 불렸던 과거 추운 빙하기는 과거 

복사력의 큰 변화에 대한 기후시스템 반응에 대한 이해와 

모델링을 평가할 수 있는 방법을 제공한다. 최근의 빙하기는 

궤도강제력에 반응하여(박스 6.1) 약 11만6천년 전에 빙상이 

성장하고 해수면은 하강되면서 시작되어 마지막최대빙하기

(Last Glacial Maximum, LGM)인 약 2만1천년 전에 최고점

에 이르렀다. 마지막최대빙하기와 그 뒤에 곧 나타난 해빙기

는 복사강제력, 두 시기의 경계조건과 기후반응이 비교적 잘 

알려져 있어서 폭 넓게 연구되었다.

마지막최대빙하기 때 기후시스템 반응은 궤도강제력이 증

폭시켰던 육상과 대기의 되먹임을 포함한다. 마지막최대빙

하기 때 대기 중 온실가스의 농도는 산업화 이전(그림 6.3, 

6.4)과 비교해도 더 적은 값을 보인다. 이러한 값은 전 지구

적인 복사변동치인 2.8Wm‐2의 값이며, 이 값은 2000년대의  

온실가스의 복사강제력은 거의 비슷하지만 방향은 반대이다

(2.3절 참조). 마지막최대빙하기 동안에 북아메리카와 유럽

의 넓은 지역이 대륙빙하로 덮였고, 해수면의 하강에 의해 

새로운 육지가 노출되었다. 어느 정도 마지막 최대빙하기 모

의을 위한 조건으로 규정된 낮은 해수면과 빙상의 크기에 

따른 복사력 변화는 약 ‐3.2Wm‐2로 평가되었지만, 마지막최

대빙하기 대륙의 빙하고도(Mangerud et al., 2002; Peltier, 

2004; Toracinta et al., 2004; Masson‐Delmotte et al., 2006)와 

덮인 범위와 기후모델에서 빙하에 대한 알베도(albedo)의 변
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그림 6.4. 지난 2만년 동안 남극과 그린란드빙하 ․ 만년설 자료(기호), 직접적인 대기관측으로부터 복원된(a)이산화탄소,(b)메탄,(c)질산화물의 농도
와 복사강제력의 변화 비율, 그리고(d) 그들의 조합된 복사강제력의 변화율(붉은선과 짙은 분홍선), 회색막대는 과거 65만년 동안 자연적인 변화의 
복원된 범위를 보여준다(Siegenthaler et al., 2005a; Spahni et al., 2005). 복사강제력은 2장에 간단한 설명과 함께 계산되었다(Myhre et al., 
1998). 복사강제력의 변화율(검은선)은 농도자료(a와 c 그림의 검은선)의 각전일치법(Enting, 1987)으로 계산되었다. 빙하 내 기포의 연대분포 폭은 
남극의 Law Dome과 같은 눈의 높은 축적률을 보이는 지역과 관련있는 약 20년에서 Dome C와 같은 낮은 축적률을 보이는 200년까지 다양하다. 
과거 2천년의 Law Dome 빙하와 만년설 자료, 최근의 기기측정 자료는(d)에 삽입된 복사강제력의 변화율과 함께 40년 간격으로 분리되어 나타난
다. 화살표는 마지막 빙하기의 과도기동안 낮은 축적률의 Come C 지역 상태를 적용하는 빙하 내 공기의 구내 과정 모델과 함께 이산화탄소, 
케탄, 아산화질소의 인위개변의 신호 후에 방사성 강제력의 변화율의 피크가 평이해짐을 보여준다(Spahi et al.,2003). 이산화탄소 자료는 
Etheridge et al.(1996); Monnin et al.(2001); Monnin et al.(2004); Siegenthaler et al.(2005b; South pole); Siegenthaler et al.(2005a; Kohnen 
Station); 그리고 MacFarling Meure et al.(2006)의 연구이다. 메탄 자료는 Stauffer et al.(1985); Steele et al.(1992); Blunier et al.(1994); 
Dlugokencky et al.(1993); Blunier et al.(1995); Chappellaz et al.(1997); Monnin et al.(2001); Flückiger et al.(2002); 그리고 Ferretti et 
al.(2005)의 연구이다. 아산화질소 자료는 Machida et al.(1995); Battle et al.(1996); Flückiger et al.(1999, 2002); and MacFarling Meure et 
al.(2006)의 연구이다. 대기의 자료는 전 지구적 평균 농도를 보여주는 National Oceanic and Atmospheric Administrations의 전 지구적 공기 
시료 네트워크(건조 공기 몰 비율; Steele et al., 1992; Dlugokencky et al., 1994; Tans and Conway, 2005)과 Mauna Loa,하와이(Keeling and 
Whorf, 2005)의 연구이다. 이 전지구적인 평균 자료는 http://www.cmdl.noaa.gov/를 통해 이용할 수 있다.

수(Taylor et al., 2000) 등과 관련하여 불확실하게 계산되었

다. 북반구 대륙에서는 동토대가 확장되고 열대우림이 감소

하는 식생의 변화가 나타났고(Prentice et al., 2000), 감소된 

초목분포의 결과(Mahowald et al., 1999)로써 대기 에어러솔

(대부분 먼지)의 양은 부분적으로 증가하였다(Kohfeld and 

Harrison, 2001). 마지막최대빙하기에 식생과 대기 에어러솔

에 의한 복사력 변화는 각각 약 ‐1Wm‐2씩 기여하는 것으로 

다루어졌으나, 마지막최대빙하기 동안에 이들의 영향이 정

확하게 과학적으로 이해되지는 못하였다(Claquin et al, 

2003; Crucifix and Hewitt, 2005). 따라서 온실가스의 농도, 

분진의 양과 초목이 덮인 정도의 변화에 의한 생지화학적 

주기의 변화는 마지막최대빙하기동안 알려진 복사력 변화에 
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자주 묻는 질문(FAQ) 6.1

무엇이 빙하기와 산업혁명 이전의 주요 기후변화들을 야기했
는가?

지구의 기후는 인간 활동이 주요한 역할을 하기 전의 오

랜 기간을 포함한 모든 시간 범위에서 변화하였다. 이러한 

기후변화의 원인과 기작을 이해할 후 있는 많은 진전이 이

루어졌다. 지구 복사에너지의 균형 변화는 과거 기후변화의 

근본적인 조절요소이지만 이 변화의 원인은 다양하다. 빙하

시대, 온난하였던 공룡시대, 혹은 과거 천년 동안의 기후변

동 같은 각각의 경우에 특정한 원인들은 개별적으로 설정되

어야 한다. 많은 경우에 있어서 이러한 점은 만족스럽게 이

루어지고 있으며, 과거의 많은 기후변화가 정량적인 모델로 

재현될 수 있다.

전 지구적인 기후는 행성의 복사에너지 균형에 의해 결정

된다(FAQ 1.1 참조). 기후변화를 야기하는 지구의 복사에너

지 균형을 변화시킬 수 있는 3가지 근본적인 기작이 있

다.(1) 지구로 유입되는 태양 복사에너지의 변화(태양이나 

지구의 궤도 변화에 의해 조절됨),(2) 태양복사 에너지의 반

사량의 변화(이 양은 알비도(albedo)라 불리며, 예를 들어 구

름이나 에어러솔이라 불리는 미세 입자, 육지를 피복하고 

있는 물질에 의해 변화한다.), 그리고(3) 온실가스 농도 변화

에 의해 달라지는 우주로 재배출되는 장파에너지 양의 변화

(way) 등이 있다. 또한 지역적인 기후변화는 열에너지가 바

람이나 해류에 의해 어떻게 분배되느냐에 따라 달라진다. 

이러한 모든 요소들은 과거 기후 변화의 주요한 역할을 한다.

우선 과거 3백만 년 동안 일정한 주기로 오고 갔던 빙하

시대는 밀란코비치 주기라 불리는 태양 주변에서의 지구 궤

도의 주기적인 변화와 관련된 뚜렷한 증거가 있다(그림 1). 

이러한 주기들은 각 계절마다 위도에 따라 받아들여지는 태

양 복사에너지의 실제 양을 변화시키고(하지만 전 지구적 

연평균엔 큰 영향을 미치지 않는다), 천문학적으로 정확히 

계산될 수 있다. 빙하시대의 시작과 끝이 얼마나 정확한지

에 대해서는 여전히 논쟁이 있지만, 많은 연구들은 북쪽 대

륙에 들어오는 여름 햇볕의 실제양이 중요하다고 제시하고 

있다: 만약 이것이 임계 값 아래로 떨어지면 지난 해 겨울에 

내린 눈은 여름에 녹아 없어지지 않고 빙상은 눈이 더욱 쌓

이면서 더 크게 성장을 시작한다. 기후모델 모의들은 빙하

기가 이러한 방법으로 시작되었음을 확인한다. 반면, 간단

한 개념적인 모델들은 궤도변화를 과거 빙하기의 원인이라

고 성공적으로 계산하고 있다. 마지막 빙하기가 시작된 것

과 유사한 다음에 일어날 북반구 여름 일사량의 큰 감소는 

3만년 후 시작되기로 되어있다.

기후변화의 일차적인 원인이 아님에도 불구하고, 대기 내

의 이산화탄소는 빙하시대에 중요한 역할을 한다. 남극의 

빙하 코어자료를 보면 이산화탄소 농도는 추운 빙하시기에 

낮고(~190pm) 따뜻한 간빙기 동안은 높았음(~280ppm)을 보

여 준다. 대기 중 이산화탄소의 양은 남극의 온도변화가 일

어났던 시기보다 수백 년 후에 일어났다. 빙하시대가 시작

하고 끝나는 동안의 기후 변화에는 수천 년이 소요되기 때

문에 이러한 대부분의 변화들은 이산화탄소에 의해 영향을 

받는다. 밀란코비치 주기에 의해 일어나는 빙하기 초기의 

작은 한랭화는 이산화탄소 농도 가 떨어지면서 증대된다. 

빙하시대 기후모델 모의는 이산화탄소의 역할이 분명해지면

서 실제적인 결과를 보여준다(6.4.1의 토론 참조). 

마지막 빙하기 동안 20번 이상의 급격하고 격렬한 기후변

동이 북대서양 주변의 기록에 특히 뚜렷하게 나타난다(6.4 

절 참조). 이들은 전 지구적인 평균기온의 대규모 변화를 수

반하는 빙기‐간빙기 주기와는 다르다. 그린란드와 남극에서 

기후변화가 동시에 일어나지 않고, 이들은 남반구와 북반구

의 대서양에서 서로 반대로 나타난다. 이러한 사실은 전 지

구적인 복사량 균형의 변화가 이러한 작은 변화를 일으키는 

원인은 아니라는 것을 의미한다. 즉 기후시스템 내에서 열

의 재분배는 충분한 것이다. 사실 해양순환과 열수송의 변

화가 이러한 돌발 기후변화에 대한 많은 특징을 설명할 수 

있다는 증거가 있다. 즉 퇴적물 자료와 모델 모의는 이러한 

변화들이 그 당시 대서양 부근에 존재하였던 대륙빙상의 불

안정해지면서 다량의 담수가 대양으로 유입되면서 유발될 

수 있었다는 것을 보여준다.

지난 5억년 동안 지구의 기후역사에서 온난했던 시기가 

많이 나타나며, 지구는 그린란드와 남극이 얼음으로 덮인 

현재와는 다르게 빙상이 전혀 없었던 시기가 있었다. 이러

한 사실을 지질학자들은 암석에 남아있는 나뭇잎 흔적을 가

지고 말할 수 있다. 남극 빙하 코어가 추정할 수 없는 백만 

년 전 이전의 온실가스에 대한 자료는 아직 불확실하다. 그

러나 지질시료 분석에 의하면 얼음이 없는 온난한 시기는 

대기의 높은 이산화탄소 농도와 일치하고 있다. 백만 년의 

시간단위에서 이산화탄소의 양은 지구조 운동에 의해 조절
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되었고, 지구조운동은 해양과 대기의 이산화탄소가 암석권

과 교환 비율에 영향을 미쳤다. 이러한 고기후에 대해서는 

6.3절을 참고하라. 

과거의 기후변화에 대해 개연성 있는 다른 원인은 태양의 

에너지 배출의 변화이다. 최근 20년 동안의 관측자료에 의

하면 태양 에너지 배출은 11년 주기를 가지고 0.1% 이내에

서 변화한다. 태양흑점관측(17세기로 돌아가면)과 우주선에 

의해 생성된 동위원소 자료는 태양활동의 장기적인 변화에 

대한 증거를 제공한다. 자료대비와 모델 모의실험에 의하면 

태양의 변화와 화산활동이 산업화가 시작되기 전인 지난 수

천 년 동안 기후변화에 대한 핵심적인 이유이었을 것으로 

생각되고 있다.

이러한 예들은 과거에 서로 다른 기후변화가 서로 다른 

원인에 의해 야기되었음을 설명한다. 과거에 기후변화를 야

기하는 요인이 자연적인 현상이었다는 사실만으로 현재의 

기후변화가 자연적인 현상에 의해서라고 말할 수는 없다. 

즉 번개의 충돌에 의해 오랫동안 자연적으로 발화된 삼림의 

화재와 부주의한 야영자에 의해 일어난 불과 같다고 할 수

는 없다. FAQ 2.1은 최근의 기후변화에 기여하는 정도에 

인간의 영향과 자연적인 현상을 어떻게 비교할 수 있는 지

를 설명한다.

FAQ 6.1, 그림 1. 빙하기 주기를 조절하는 지구 궤도의 변화(밀란코비

치 주기)의 개략도. ‘T'는 지구축의 경사 변화, 'E'는 궤도 이심률(타원

의 단축 변화에 의한 것)의 변화, 그리고 ‘P'는 축 기울기의 방향 변화

인 세차운동을 나타낸다. 자료: Rahmstofr and Schellnhuber(2006).

절반이상의 중요한 역할과 기여를 하였다. 전체적으로, 변화

된 온실가스와 에어러솔의 농도에 의한 그리고 대륙의 표면

적 변화에 의한 복사력 변화는, 에어러솔의 기여와 대륙표면

변화에 관한 추정에 있어 많은 불확실성에도 불구하고, 대략

적으로 마지막최대빙하기 동안에 대략 ‐8Wm‐2 값을 보였다

(그림 6.5).

마지막최대빙하기 동안 열대지역의 육지가 얼마나 추워졌

는지를 이해하는 것은 설선고도 및  식생변화와 관련된 기후

변화의 해석과 개선된 연대측정으로 3차 평가보고서 이후 

많은 자료가 나오면서 향상되었다. 육상기후의 복원은 지역

적인 분포에 따라 그리고 고도에 따라 큰 차이를 보인다. 넓

은 지역에 나타나는 화분자료는 중앙아메리카와 북부 남아

메리카에서 약 5~6℃ 정도 추웠음을 보여주고, 서태평양의 

가장자리에서 2℃ 보다 적게 약간 추웠음을 나타내고, 결과

적으로 열대의 저지대가 평균적으로 2~3℃ 정도 지금보다 

더 한랭했음이 밝혀졌다(Farrera et al., 1999). 설선과 화분을 

기반으로 하여 추정된 열대지역 고지대의 한랭평가는 연대

와 지도작성, 빙하기동안의 식생분포선과 설선변화에 대한 

다중적인 기후원인(Porter, 2001; Kageyama et al., 2004), 그

리고 열대의 다른 지역 간의 비동시성(Smith et al., 2005) 등

과 같이 실제적으로 불확실한 것이 있음에도 불구하고 공간

적으로 유사한 한랭화를 보여준다. 이러한 새로운 연구들은 

열대육상의 한랭화에 관한 보다 풍부한 지역적 기록을 제공

하고, 저위도 기후를 좀 더 잘 추적하기 위해서는 몇 안 되

며 흩어져 있는 지시자(proxy) 기록보다 더 많은 기록이 사

용되어야 함을 강조한다(Harrison, 2005).

1980년대 초에 CLIMAP(Climate : Long‐range Investiga-

tion, Mapping, and Prediction)에 의해 수행된 해수표면온도

의 복원에 의하면 열대의 대서양에서 3℃ 정도의 온도하강

이 있었고 적도의 태평양에서는 거의 온도하강이 없었다고 

제안했다. 하지만 그 이후 마지막최대빙하기동안에 적도의 

대양에서 더욱 뚜렷한 온도하강이 있었음이 제안되었다. 

Barbados 해안의 산호패각 기록에 의하면 4~5℃(Guilderson 

et al., 1994), 그리고 유공충 종 군집 자료에 의하면 서부 남

아메리카 해안의 한랭한 바다역에서는 6℃ 이상(Mix et al., 

1999)의 온도하강이 있었던 것으로 보고되었다. 주의 깊게 

정의된 연대층서와 새로운 보정자료를 이용해 얻어진 다중 

프록시의 새롭게 합성된 자료들은 선택종의 용해와 연대의 

정밀도, 유사하지 않은 화합물 그리고 생물체의 환경적 선호 

등의 문제점이 있음에도 불구하고 GLAMAP과 MARGO 

(Multiproxy Approach for the Reconstruction of the Glacial 

Ocean surface) 프로젝트를 통해 얻어지고 있다(Sarnthein et 

al., 2003b; Kucera et al., 2005; and references therein). 최근

의 이러한 복원은 비록 지역적 상당한 변동이 있지만 마지

막최대빙하기 동안 열대지역의 해수면 온도가 일반적으로 

0~3.5℃ 정도 낮았음을 확인하고 있으며, 대양의 동부를 흐

르는 경계해류와 적도 용승지역에서는 훨씬 더 많은 온도하

강이 있었음을 보인다. 온도하강의 추정은 여러 프록시들 간
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그림 6.5. 산업화이전(1750)의 기후와 관련한 마지막최대빙하기(대략 2만1천년전)의 기후.(위쪽 왼편) 일반적으로 마지막최대빙하기동안의 기후변
화 인자가 전 지구적 연평균 복사력에 미치는 영향은 일반적으로 빙기‐간빙기 를 되먹임하지만, 마지막최대빙하기를 위한 AOGCM 모의에 대부분 
명기되었다. 직사각형 막대의 높이는 분진과 식물, 빙상에 관한 모델계산과 온실가스 농도의 단순화된 설명을 이용하여 복사력의 변화와 기후변화 
인자의 공식화된 값에 의해 유도된 최고 측정값이다. 참고문헌은 본문내용에 포함된다. 각 측정의 신뢰성의 판단은 복사력 효과의 물리적 이해와 
기후변화 인자의 불확실성을 바탕으로 이루어진다. 아래쪽 왼편과 오른편 패널에 보인 고기후 모델 상호비교 프로젝트(PMIP‐2) 모의는 마지막 최
대 빙하기동안의 분진이나 식생변화에 미치는 복사력의 영향을 포함하지 않는다.(아래쪽 왼편) 다섯 개의 AOGCMs(CCSM, FGOALS, HadCM, 
IPSL‐CM, MIROC)를 통한 마지막 최대 빙하기 PMIP‐2 모의의 다중모델 평균 표층 해수온도 변화. 대륙에 걸친 빙하의 확장은 흰색으로 표시하였
다(오른편). PMIP‐2에서 모의된 전 지구적인 냉각과 비교한 LGM의 지역적 냉각[파란색 동그라미로 나타낸 EMIC(ECBilt‐CLIO) 결과와 빨간 원으
로 나타낸 AOGCM 결과 도시]. 지역적인 평균은 남극의 남극 내 빙하코어의 연중 값, 열대 인도양의 15°S‐15°N, 50°E‐100°E의 연중 값, 그리고 
북대서양의 42°N‐57°N, 35°W‐20°E의 7월에서 9월의 기록에 의해 정의된다. 회색의 원영부분은 지역적인 냉각의 관찰된 지시자(proxy) 측정 범위
를 나타낸다: 남극(Stenni et al., 2001; Masson‐Delmotte et al., 2006), 열대의 인도양(Rosell‐Mele et al., 2004; Barrows and Juggins, 2005), 
북대서양(Rosell‐Mele et al., 2004; Kucera et al., 2005; de Bernal et al., 2006; Kageyama et al., 2006).

에 뚜렷한 차이점을 보인다. 동물군을 바탕으로 한 프록시

는, Mg/Ca를 바탕으로 한 해수표면 수온계산이 차가운 바다

역 내에서 표층 해수수온이 약화되었음을 암시하는 것과는 

달리, 동부 적도태평양의 추운 갑(tongue)의 한랭화가 강화

되었음을 나타낸다(Mix et al., 1999; Koutavas et al., 2002; 

Rosenthal and Broccoli, 2004). 다른 프록시들과 접목하는 

Bayesian 방법을 이용하여 Ballantyne et al.(2005)은 마지막 

최대 빙하기에 적도부근의 해수표면수온이 2.7±0.5℃ 정도 

하강했다고 추정하였다(1 표준편차).

이들 대양 프록시 종합 프로젝트는 역시 현재보다는 보다 

추웠던 빙하기의 겨울철에 북대서양 해빙이 더 광범위하게 

결빙되었던 반면, 여름철에는 단지 혹독한 북극해만 해빙으

로 덮였으며 북부 북대서양과 Nordic해와 연결된 Fram해협

은 대부분 얼음이 덮이지 않았으며 Nordic 바다의 동쪽해역

에서는 자오면 대양 표층순환이 존재하였음을 보여준다

(Sarnthein et al., 2003a; Meland et al., 2005; de Vernal et 

al., 2006). 마지막최대빙하기동안 남극대륙 주변의 해빙 역

시 겨울철에 확장하고 커다란 계절적 변화를 보인다

(Gersonde et al., 2005). 북반구의 중‐고위도에 걸쳐 온도의 

하강이 커지면서 삼림지역은 남하하여 교체되고 대부분 감

소하였으며(Bigelow et al., 2003), 북서유럽에서는 동토대 한

계선이 확장되었고(Renssen and Vandenberghe, 2003), 서유

럽에서는 온대성 삼림은 붕괴되고(Prentice et al., 2000; 

Williams et al., 2000), 초원과 동토지역이 우세하게 나타났

다(Peyron et al., 2005). 극지역의 빙하코어를 통한 기후복원

에 의하면 고위도인 남극대륙에서 약 9℃(Stenni et al., 
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2001), 그린란드에서 약 21℃의 큰 온도하강이 있었음을 보

여준다(Dahl‐Jensen et al., 1998).

마지막최대빙하기의 대서양역전순환(overturning circu-

lation)의 세기와 수심 정도는 새롭고 다양한 해양 지시자를 

통해 검증되었다(Rutberg et al., 2000; Duplessy et al., 2002; 

Marchitto et al., 2002; McManus et al., 2004). 이러한 추적

자들은 마지막 최대 빙하기동안 북대서양심층수(NADW)와 

남극대륙저층수(AABW) 사이의 경계는, 중층수와 특히 차고 

염도가 높은 심해수 사이에 강화된 밀도약층과 함께, 매우 

얕았음을 지시한다(Adkins et al., 2002). 해빙기는 대기 중 

이산화탄소가 증가하는 시기와 같은 약 1만7천‐1만년 동안

에 걸쳐 나타났다(그림 6.4). 따라서 마지막최대빙하기 이후 

일어난 4~7℃의 전 지구적인 온난화는 20세기의 온난화보다 

평균 10배 정도 더 느리게 진행되었던 것이 분명해 보인다.

요약하면, 새 프록시의 개발, 많은 새로운 기록들, 프록시와 

기후변수와의 관계에 대한 더 정확한 이해, 그리고 더 정확

한 연령측정과 보정을 통한 프록시 기록의 종합을 통해 마

지막최대빙하기 동안의 지역적인 기후변화의 이해에 대한 

상당히 의미가 있는 연구의 진전이 있었다고 평가된다. 

6.4.1.3 마지막최대빙하기의 기후모델 모의 결과는 얼마나 

사실적인가?

대기모델(지정된 해수면의 온도나 단순한 slab 해양모델)

을 이용한 고기후 상호비교 프로젝트 1단계의 모델상호비교

는(PMIP‐1),  3차평가보고서에서 다루어졌다. 단지 몇 개의 

지역적 비교가 이 평가를 위하여 완성되었음에도 불구하고 

현재 대기‐해양 대순환모델(AOGCMs, Atmosphere‐ Ocean 

General Circulation Models)과 EMICs를 이용한 PMIP‐2번째 

단계로부터 마지막최대빙하기를 위한 6개의 모의가 있다. 

식생이나 에어러솔 변화에 의한 영향을 아직 포함하지 않은 

PMIP‐2를 이용한 마지막최대빙하기 모의의 복사력 변화의 

범위는 ‐4~‐7Wm‐2이다. 이러한 모의들은 마지막최대빙하기 

동안 매우 다양한 조건에 대한 8장과 10장에서 보여주는 모

델들의 부분적 반응을 평가한다.

PMP‐2 다중모델에 의하면 마지막최대빙하기동안 해수면

온도의 변화는 대양순환의 변화, 해빙의 증가와 관련되어 중

‐고위도에서의 가장 큰 온도하강이 있었고 적도에서는 적은 

온도하강이 있었음을 보여준다(그림 6.5). 마지막최대빙하기 

시기의 북대서양에서 해수면온도의 자오면순환이 강화되었

을 뿐 아니라 온도하강과 해빙의 확장을 모델화한 PMIP‐2 

모델은 프록시 지시자와 일치한다(Kageyama et al., 2006). 

빙하코어에 기록된 것과 같이 극지역의 증폭된 전 지구적인 

한랭화는 남극에서 재현되었지만(그림 6.5), PMIP‐2 모의에

서 빙하높이의 고도에 대한 단서가 있음에도 불구하고 마지

막최대빙하기 동안의 그린란드의 강력한 한랭화는 낮게 평

가되었다(Masson‐Delmotted et al., 2006).

PMIP‐2 AOGCMs는 적도근처(15°S~15°N)에서 1.7~2.4℃

의 해수 수온의 감소를 보여준다. 모델과 함께 민감도 모의

는 이러한 적도의 한랭화가 빙하기에 감소된 온실가스농도

에 의한 것으로 설명될 수 있음을 보여준다. 온실가스의 감

소는 적도부근의 복사강제력에 직접적인 영향을 미쳤고

(Shin et al., 2003; Otto‐Bliesner et al., 2006b), 남빙양에서 

해빙‐알베도되먹임이 증가하면서 증폭된 마지막최대빙하기

의 냉각에 의한 간접적인 영향은 적도 수온약층과 중층수의 

강한 순환이 일어나도록 기여하였다(Liu et al., 2002). 모의

실험된 적도 한랭화의 지역적인 변화는 동안경계류(eastern 

boundary currents)와 연안용승의 세기를 추정할 수 없는 현

재의 해상도로는 모델과 부분적으로 관련된 MARGO 자료

에서 나타난 한랭화보다 훨씬 더 작다. 현재 아프리카와 북

대서양 사이를 원거리로 연결하는 지역인 인도양의 추정된 

한랭화(그림 6.5)는 알케논(Rosell‐Mele et al., 2004)과 유공

충 종 조성(Barrows and Juggins, 2005)으로부터 얻어진 추정 

값과 잘 일치한다.

식생변화를 고려하면 마지막최대빙하기 모의 자료를 개선

할 수 있고 기후‐식생 되먹임의 중요성을 이해할 수 있다

(Wyputta and MacAvaney, 2001; Crucifix and Hewitt, 2005). 

예를 들면, 마지막최대빙하기 동안 아시아에서 툰드라의 확

장은 국부적인 표층의 온도하강을 야기한 반면, 더워진 열대

지역에서는 사바나가 열대 우림으로 대체되었다(Wyputta 

and McAvaney, 2001). 지역적으로 기후와 식생 사이의 되먹

임은 중앙아프리카에 강수량이 줄어서 식생의 분포가 줄어

들었고, 아시아 여름몬순을 변화(약화)시키는 시베리아에서

의 온도하강(수목은 동토로 대치)이 일어난다. 식생의 이산

화탄소 농도를 조절하는 생리적 효과는 전 지구적으로 숲의 

변화를 정확하게 나타낼 뿐 아니라(Harrison and Prentice, 

2003), 초원과 관목이 우세한 기후의 범위를 넓힌다. 전 지

구적으로 역동적인 초목모델을 가지고 추정된 생물군계의 

분포는 고자료에서 관찰되어진 폭넓은 특성을 재현할 수 있

게 한다(예, Harrison and Prentice, 2003).

요약하면, PMIP‐2 모의에 의하면 최근의 AOGCMs가 마

지막최대빙하기 동안 복사강제력과 대륙의 빙상에 따라 달

라지는 고자료에 의해 기록된 넓은 범위 내의 지역적 기후

변화를 추적할 수 있다는 것을 확인한다. 따라서 이 모델이 

과거 복사강제력이나 빙상의 변화에 의해 얼마나 과거의 기

후상태가 달라지는 지를 결정하는 주된 되먹임을 정확하게 

반영하고 있음을 지시한다. 온실가스의 강제력과 빙상 조건
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의 빙기‐간빙기 변화를 이용한 PMIP‐2 AOGCM 모의는 

PMIP‐1(IPCC, 2001)에 대한 3차평가보고서에서 보고된 범위

와 유사한 산업화 이전의 조건인 ‐4.6~‐7.2Wm‐2에 달하는 복

사력 변동과 전 지구적인 평균 온도변화인 ‐3.3~‐5.1℃ 값을 

제공한다. PMIP‐2모의에 의해 추정된 마지막최대빙하기의 

기후민감도에 의하면 대기 중 이산화탄소의 증가 된다면 추

정되는 온도의 변화는 약 2.3~3.7℃이다(9.6.3.2). 먼지함량

과 식생변화에 의한 복사력 변화가 추정된다면, 이러한 영향

에 대한 과학적인 이해가 매우 낮음에도 불구하고 기후모델

은 1~2℃의 추가적인 온도하강을 보인다(Crucifix and 

Hewitt, 2005; Schneider et al., 2006).

6.4.1.4 마지막최대빙하기에 육상탄소저장의 모의는 얼마나 

사실적인가?

육상의 탄소저장은 오늘날과 비교할 때 마지막최대빙하기

동안에 감소되었던 증거가 있다. 저서성 유공충 패각을 이용

해 측정된 13C를 바탕으로 한 질량평형계산(Mass balance 

calculation)에 의하면 약 3,000GtC에 이르는 산업화 이전의 

값과 비교하여 300~700GtC 정도(Shackleton, 1997; Bird et 

al., 1994)의 육상 생물권의 탄소저장소(inventory; 토양과 살

아있는 식생) 감소를 보여준다. 생태계 복원을 바탕으로 한 

육상탄소저장의 측정은 더 큰 차이를 보인다(예, Crowley, 

1995). 탄소순환모델의 모의실험에 의하면 산업화 이전과 비

교하여 마지막최대빙하기 때 전 지구적으로 육상의 탄소저

장(stock)이 600~1,000 GtC 정도가 감소하였음이 밝혀졌다

(Francois et al., 1998; Beerling, 1999; Francois et al., 1999; 

Kaplan et al., 2002, 2003; Liu et al., 2002; Joos et al., 

2004). 이렇게 모의 실험 결과 대부분의 원인은 대기 중의 

낮은 이산화탄소에 의해 야기된 식생성장의 감소 때문이다. 

이산화탄소를 조절하는 중요한 역할은 Bond et al.(2003)의 

모델자료 분석과 일치한다. 그들은 화재와 같은 성장방해 요

소(낮은 이산화탄소 농도를 야기)의 영향 이후에 이산화탄소

의 성장이 느려지는 것과 같이 빙하기에 대기의 낮은 이산

화탄소는 식생을 감소시킨 중요한 요인이었다고 제안하였

다. 요약하면 미래의 이산화탄소 농도를 예측하기 위해 사용

되는 것처럼, 육상모델의 결과는 빙기‐간빙기 동안에 육상에 

저장된 탄소의 차이와 대체적으로 비슷하다.

6.4.1.5 이전의 간빙기는 얼마나 오랫동안 지속되었는가?

홀로세 전인 지난 45만년동안 4번의 간빙기[해양동위원소 

Stage(Marine Isotope Stages, MIS) 5, 7, 9, 11]는 지속기간을 

포함하여 여러 양상에서 모두 다르게 나타난다(그림 6.3). 가

장 짧았던 Stage 7은 수천 년간 지속되었고, 가장 긴 간빙기

(Stage 11; 약 42만~39만5천년)는 약 3만년 동안 지속되었다. 

다른 간빙기와 다르게 오랫동안 지속된 Stage 11은 새로운 

빙하코어와 해저퇴적물 자료로부터 최근에 더욱 뚜렷해졌

다. EPICA(European Programme for Ice Coring in Antarctica, 

남극빙하시추 유럽프로그램)의 남극의 Dome C 빙하코어 기

록에 의하면 남극의 온도는 2만 8천년 동안 거의 홀로세처

럼 온난한 상태였다(EPICA community members, 2004). 전 

지구적으로 분포하는 저서성 유공충의 δ18O의 57개 지점의 

새로운 자료에 의하면 EPICA 결과에서 제공된 결과와 거의 

일치하는 Stage 11의 연대를 나타낸다(Lisiecki and Raymo, 

2005). 

Stage 11이 특이하게도 긴 간빙기를 유지할 수 있던 이유

는 일사량에 영향을 미치는 세차운동을 감소시키게 하는 낮

은 궤도 이심율 때문이다(박스 6.1)(Berger and Loutre, 

2003). 게다가 EPICA Dome C와 최근에 새롭게 보완된 보스

토크(Vostok) 기록은 Stage 11 동안 산업화 이전의 홀로세 값

과 유사한 이산화탄소 농도를 보여준다(Raynaud et al., 

2005). 그러므로 궤도강제력과 이산화탄소 되먹임은 비정상

적으로 긴 간빙기를 가능하게 할 수 있었다. 더욱이, Stage 

11의 긴 주기는 문턱 메커니즘(threshold mechanism)에 기초

한 제4기 기후의 개념적 모델에 의하여 추정되었다(Paillard, 

1998). 이러한 모델들은 해빙기가 42만 7천년 전 최대일사량

에 의해 유발되었고, 이후 최소일사량은 빙하기가 시작할 수 

있을 만큼 충분히 낮지 못하였다. 따라서 간빙기는 총 2만8

천년 동안의 추가적인 세차주기 동안 지속된 것이다.

6.4.1.6  간빙기 동안의 지구는 얼마나 따뜻했는가?

전 지구적으로 ‘Last Interglaciation’라 불리는 마지막 간빙

기(LIG, 130±1에서 116±1ka; Stirling et al., 1998) 동안 지

구빙하의 크기는 지금보다 작았다. 이는 남극과 그린란드의 

빙상크기가 명확한 감소하였음을 보여준다(6.4.3절 참조). 비

록 증거가 지역적이며 궤도강제력의 영향과 같이 반드시 전 

지구적으로 동시적으로 발생하는 것은 아니지만 마지막간빙

기(LIG)의 기후는 현재보다 더 온난했다고 추정된다(Kukla 

et al., 2002). 이 간빙기의 전반기(13만~12만3천년)동안 궤도

강제력(박스 6.1)은 북반구에서 여름 일사량의 큰 증가를 야

기했다. 프록시 자료에 의하면 현재의 태평양, 대서양, 인도

양뿐 아니라 지중해 일부 연안수보다도 더 따뜻했던 값은 

보여주며, 알라스카 주변의 연안수에는 해빙이 감소하였고, 

현재 알라스카 내륙과 시베리아의 툰드라 지역에 한대성 삼

림(boreal forests)이 확장되었고 일반적으로 북극이 더 따뜻

했음을 보여준다(Brigham‐Grette and Hopkins, 1995; 

Lozhkin and Anderson, 1995; Muhs et al., 2001; CAPE Last 
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Interglacial Project Members, 2006). 빙하코어 자료는 마지막

간빙기 초기에 남극과 그린란드에서 현재보다 3~5℃ 온도가 

높았음을 지시한다(Watanabe et al., 2003; NGRIP, 2004; 

Landais et al., 2006). 뉴질랜드에서 얻은 고동물군

(paleofauna) 증거는 마지막간빙기의 온난화는 위도와 거의 

일치하는 궤도강제력과 잘 맞는 것으로 나타났다(Marra, 

2003).

마지막간빙기의 기후를 복원하기 위해 이용 가능한 여러 

AOGCM 모의가 이미 존재하지만, 표준화된 상호비교 모의

는 아직 실행되지 못하였다. 오늘날보다 북반구에서 10% 이

상 큰 여름철 일사량을 가지고 궤도강제력(박스 6.1)으로 돌

렸을 때, AOGCMs는 13만년~12만5천년 동안 Baffin 섬/북부 

그린란드 지역과 유라시아에 걸쳐 5℃까지 북극의 여름철 

온난화를 보여준다(그림 6.6)(Montoya et al., 2000; Kaspar 

et al., 2005; Otto‐Bliesner et al., 2006a). 여전히 식생되먹임

이 최근의 모의에 포함되지 않기 때문에 시베리아의 온난화

가 여전히 과소평가되지만, 모델은 보통 북극의 여름철 최대

온난화를 재현하는 프록시와 일치한다(Kaspar and Cubasch, 

2006; CAPE Last Interglacial Project Members, 2006). 모의

된 전 지구적인 마지막 간빙기의 연평균온도는 현재보다 궤

도 강제력과 같이 아주 높지 않다.

6.4.1.7 빙하기로의 전환 메커니즘에 대해 알려진 것은 무엇

인가?

빙하기 발단에 대한 성공적인 모의는 기후변화의 대한 모

의를 위한 핵심 목표가 되었다. 밀랑코비치이론에 의하면 북

반구 고위도에서 여름철 일사량 감소로부터 유발되어, 겨울

철 강설은 연중 지속되고 북반구에서 빙하기의 빙상이 쌓이

면서 빙하기가 야기된다고 한다(박스 6.1). 육상의 빙상성장

과 관련된 해수면하강은 고위도 북반구에서 여름철에 도달

하던 태양일사량이 최소가 되었던 약 11만6천년전경에 일어

났다(Waelbroeck et al., 2002). 빙하기 발단은 육상의 빙하 

체적이 최소였고 안정되었던 기간에 북대서양의 저위도와 

중위도 지역은 지속적으로 온난하였던 시기에 일어났다

(Cortijo et al., 1999; Goni et al., 1999; McManus et al., 

2002; Risebobakken et al., 2005). 궤도 일사량 변화만을 고

려하였을 때, 과거에 대기만 이용한 모델은 연중 내내 눈이 

덮이게 하는 적절한 반응 정도를 알아내는데 실패하였다. 현

재 모델들과 자료의 결과에 의하면 북방 수목한계선의 이동, 

고위도의 해빙확장, 그리고 빙상을 만드는 수분을 공급하는 

저위도 대양의 수온이 높아진 것이 고위도에서 지역적인 일

사량 강제력을 증폭하고 빙상의 성장을 야기하는 되먹임을 

제공한다(Pons et al., 1992; Cortijo et al., 1999; Goni et al., 

1999, Crucifix and Loutre, 2002; McManus et al., 2002; 

Jackson and Broccoli, 2003; Khodri et al., 2003; Meissner et 

al., 2003; Vettoretti and Peltier, 2003; Khodri et al., 2005; 

Risebrobakken et al., 2005). 빙하기가 일단 시작되면, 빙상

의 빠른 성장은 강설량 증가를 야기하는 대서양의 자오선역

전순환(Meridional Overturning Circulation, MOC)의 증가를 

반영하는 대륙빙하에 대한 모델인 EMICs에 의하여 확인되

었다. 다른 EMIC 모의에서 빙하체적의 부피와 동일한 해수

면 하강이 잘 재현되어지지 않았음에도 불구하고(Waelbroeck 

et al., 2002; Cutler et al., 2003), 빙상의 고도증가와 확장은 

중요하다(Wang and Mysak, 2002; Kageyama et al., 2004; 

Calov et al., 2005).

6.4.1.8 현재의 간빙기는 언제 끝날 것인가?

자연적인 온도하강 경향에 의해 최근의 전 지구적인 온난

화를 완화시킬 수 있는 매커니즘의 증거는 없다. 단지 북반

구 고위도에서 여름철 일사량의 뚜렷한 감소와 그와 관련한 

되먹임만이 현재의 간빙기를 끝낼 수 있다. 현재의 낮은 궤

도의 지구공전반경(이심율)이 앞으로 수만 년에 걸쳐 지속된

다는 전제하에 세차운동의 효과가 최소화되고 지난 11만6천

년 전의 빙하기가 시작되었을 때와 같이 아주 추운 여름철

을 갖게 하는 궤도는 앞으로 최소한 3만년 동안 발생하지 않

을 것이다(박스 6.1). 자연적인 이산화탄소 조건 하(보스톡과 

EPICA Dome C 빙하코어에서 지속적으로 전 지구적인 온도

와 이산화탄소가 대비되는 것)에서 앞으로 3만년 내에 다음

의 빙하기가 시작될 것이란 예상은 할 수 없을 것이다

(Loutre and Berger, 2000; Berger and Loutre, 2002; EPICA 

Community Members, 2004). 중간정도의 이산화탄소안정화 

시나리오와 같이, 지속적으로 대기의 높은 온실가스 농도는 

그린란드빙상을 완전히 녹게 하고(Church et al., 2001), 다음 

빙하기의 시작을 더욱 지연시킬지도 모른다(Loutre and 

Berger, 2000; Archer and Ganopolski, 2005).

6.4.2 빙기‐간빙기 기록에서 급격한 기후변화

6.4.2.1 과거의 급격한 기후변화의 증거는 무엇인가?

급격한 기후변화는 주로 30년 이내의 큰 변화(Clark et al., 

2002)로 정의되거나 또는 물리적 의미에서는 임계점이상의 

전이나 강제력 보다 더 빠른 반응으로 정의된다(Rahmstorf, 

2001; Alley et al., 2003). Overpeak and Trenberth(2004)는 

모든 급격한 변화가 외적요인에 의해 강제된 것은 아니라고 

밝히고 있다. 수많은 육상, 빙상, 해양의 기후변화 기록들은 

과거 빙하기 동안 광범위한 대규모의 급격한 기후변화가 반
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그림 6.6. 다중모델과 다중 프록시 가설에서 얻어진 마지막간빙기의 북극(왼쪽), 연간 최소 빙하두께와 그린란드와 서쪽의 북극빙하(오른쪽) 여름
동안 지표대기온도의 변화. 현재를 제외한 130만년전(Otto‐Bliesner et al., 2006b)의 NCAR(National Center for Atmospheric Research)의 
CCSM(Community Climate System Model)과 산업화 이전을 제외한 12만5천년전(Kaspar et al., 2005)의 ECHO‐G(ECHAM4 HOPE‐G) 모델에 
의해 모의 실험된 여름철의 온난화 모델은 왼쪽의 패널에, CAPE 프로젝트 구성원들(2006)과 Kaspar et al.(2005)에 의해 발표된 가설에서 얻어진 
육지(동그라미)과 해양(다이아몬드) 지역으로부터의 여름동안 최고 온난화의 지시자(proxy) 측정에 의해 도식화된 것이다. 그린란드빙상과 동부 
캐나다, 아이슬란드빙하의 확장과 두께는 3개의 빙하모델(Tarasov and Peltier, 2003; Lhomme et al., 2005a; Otto‐Bliesner et al., 2006a)로부터
의 다중모델 평균과 같이 마지막간빙기의 최소팽창을 보여준다. 빙하코어 관찰(Koerner, 1989; NGRIP, 2004)은 Renland(R), 북 그린란드 빙하코
어 프로젝트(North Greenland Ice Core Project)), 정상(Summit, 그린란드 빙하코어 프로젝트와 그린란드 빙상 프로젝트2), 그리고 Camp 
Century(C)에서 마지막 간빙기의 빙하(흰색 점)를 보여주지만 동부 캐나다의 북극 Devon(De)과 Agassiz(A)에서는 마지막간빙기 빙하가 나타나지 
않는다. 남부 그린란드의 Dye‐3(D)에서 마지막 간빙기 빙하의 증거는 확실치 않다((회색 점;(본문을 참조)).

복적으로 일어나고 있음을 보이고 있다(Rahmstorf의 리뷰참

조). 고위도 지방의 기록은 빙하기의 급격한 온도변화가 홀

로세의 변화보다 광범위하고 크다고 밝히고 있다. 이들 기후

변화 중 가장 극적이고 급격한 기후변화는 단스가드‐오슈가

(Dansgaard‐Oeschger; D‐O)현상으로 이는 수십 년 내에 그린

란드에 급격한 온난화(8~16℃ 정도)가 일어난 후(Severinghaus 

and Brook, 1999; Masson‐Delmotte et al., 2005a를 참조), 수

백 년 동안에 점진적인 한냉화가 일어났던 현상이다. 다른 

형태의 급격한 변화는 하인니히 이벤트(Heinrich events)로 

북대서양에서 대량의 빙상의 유출로 특징지을 수 있으며 해

양퇴적물에 드롭스톤의 기록을 남긴다(Hemming, 2004). 북

대서양에서 하인니히 이벤트는 백년 단위의 표층수 한냉화

(cooling) 뿐만 아니라 표층염분의 큰 감소(Bond et al., 1993)

를 수반한다. 이런 빙기의 한냉화 기간은 수백~수천 년간 

지속되었으며, 수 십 년의 짧은 온난화로 끝난다(그림 6.7; 

Cortijo et al., 1997; Voelker, 2002). 마지막빙하기의 마지막 

부근에서는 기후가 온난해지고 해빙이 일어나는 동안에 영

거드라이아스(Younger Dryas)나 8.2ka이벤트와 같은 몇 번의 

갑자기 추워진 시기가 있었다.

남·북반구에서 기후변화에 대한 반응이 서로 다르다(반

대의 경향)는 것이  급격한 기후변화의 영향이 전 지구적이

다. 기후변화가 지구 평균온도만의 변화가 아니라는 것을 보

여주어도 온도에 관한한 가장 큰 폭의 변화는 북대서양 주

변에 집중된다. 강하고 빠른 변화가 전 지구 메탄농도에서 

관찰되었는데(십 년 내에 100~150 ppb수준), 이는 열대습지

(wetland)의 범위나 생산성의 변화(Chappellaz et al., 1993; 

Brook et al., 2000을 참고: Masson‐Delmotte et al., 2005a), 

아시안 몬순의 변화(Wang et al., 2001)를 유도할 지도 모른

다. 북반구의 한랭화는 노르딕해에서 북쪽으로 흐르는 온난

수의 감소와 열대수렴대(ITCZ)가 남쪽으로 이동된 것과 관

련이 있음으로 결국 열대강우대(rainfall belts)의 위치와 관계

있다. 일반적으로 북반구의 한랭한 사건 동안에는 메탄농도

가 낮았고 춥고 건조한 바람이센 상태와 동시에 먼지(dust) 

에어러솔 농도가 높았다. 이에 수반되는 대기 중 이산화탄소
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그림 6.7. 과거 6만4천~3만년 동안에 나타난 기후변화 지시자들의 변
화(북반구: a~d, 남극지역: e~g).(a) Anhysteretic 잔류자화(ARM), 여
기서는 노르딕해의 퇴적물에서 얻어졌으며, 대서양 MOC의 북방이동
정도를 지시함(Dokken and Jansen, 1999).(b) 그린란드 빙상코어 프
로젝트(GRIP)로부터 얻어진 그린란드 빙상코어 기록, GISP, NGRIP에 
기록된 메탄가스 농도(Blunier and Brook, 2001; Flückiger et al., 
2004; Huber et al., 2006). 메탄가스 자료는 고분해 자료인 GRIP에서
는 4~3만년, GISP에서는 6만4천~4만년기간에 대해서임.(c) 열확산
(thermal diffusion)의 영향을 받는 질소 동위원소로부터 얻어진 지표
온도 추정치(Huber et al., 2006).(d) NGRIP에서 얻어진 표층온도의 
지시자로서의 산소동위원소 값, 단스가드‐오슈가 온난화 이벤트인 8, 
12, 14, 17이 지적되었음.(e) 남극 Byrd에서 얻어진 산소동위원소 기

록, A1에서 A4는 남극 온난화 이벤트를 나타냄.(f) nss‐Ca
2+

기록, 남극 

돔 C에서 얻어진 것으로 먼지와 철 성분 퇴적을 지시함(Röthlisberger 
et al., 2004).(g) 이산화탄소 농도(Intermühle et al., 2000), 남극 
Taylor에서 얻어진 빙상코어의 이산화탄소 농도. 하인니히이벤트(대량
이 IRD가 퇴적물에 기록된 기간)인 H3, H4, H5, H5.2, H6이 보여 진
다. 모든 자료는 그린란드 SS09해 시간 규모로 표시하였다(Johnsen 
et al., 2001). 메탄가스와 이산화탄소는 대기 중에서 잘 혼합된다. 메
탄가스의 변동은 ±50년의 해상력에서는 그린란드 온도변동과 동일성
을 가지지만, 상세한 분석결과 D‐O이벤트가 시작되는 시기에는 메탄
농도의 상승은 25~70년 정도 온도상승보다 나중에 나타난다(Huber et 
al., 2006). 이산화탄소 농도는 남극온도와 같은 경향으로 변하고 있지
만, Taylor Dome과 Byrd 사이에서 정확하게 일치하는지는 불분명하
므로 온도와 이산화탄소 농도와의 선후관계를 결정하는 것은 애매하
다. 그린란드와 남극의 온도변화는 남극에서 MOC와 열수송의 재편과 
함께 일치한다(Knutti et al., 2004).

의 농도는 상대적으로 적고(25ppm이하; 그림 6.7),  그린란

드의 D‐O이벤트와 상응하는 남극사건과 평행한 변화를 보인

다. 아산화질소(N2O)의 기록은 완전하지 않지만 온난기에는 

약 50 ppb 정도로 증가하는 경향을 보이고 한랭기에는 30 

ppb 정도 감소하는 경향을 보인다(Flückiger et al., 2004).

한대 식생한계선(boreal treeline)이 남쪽으로 이동한 것과 

다른 식생의 빠른 반응은 과거의 한랭화 사건과 관계된다

(Peteet, 1995; Shuman et al., 2002; Williams et al., 2002). 

식생에 있어서 수 십 년 단위의 변화가 영거 드라이아스와 

8.2 ka이벤트의 시작과 끝 부분에서 매년을 기록한 나이테

(annually laminated sequence)에 잘 기록되어 있다(Birks and 

Ammann, 2000; Tinner and Lotter, 2001; Veski et al., 

2004). 200년 단위로 채취한 해양의 화분(pollen)기록 또한 

빙하기 동안에 기후변동에 따라 남유럽에서의 즉각적인 식

생변화를 분명하게 보여준다(Sánchez Goñi et al., 2002; 

Tzedakis, 2005). 마지막간빙기 동안에 남아프리카에서의 식

생반응은 같은 경향을 보인다(Hughen et al., 2004). 

6.4.2.2 이들 급격한 기후변화의 메커니즘에 대해 알려진 것

은 무엇인가?

빙하기동안 지표의 급격한 기후변화와 해양순환의 변화에 

관계에 대해서 퇴적물 자료는 훌륭한 증거가 된다(Clark et 

al., 2002). 프록시(proxy) 자료는 북반구가 온난했을 때(지연

효과 가능)는 남대서양은 한랭했고, 그 반대의 경우도 있었

다(Voelker, 2002). 또한 북반구와 남반구의 온도변화가 마치 

시소(seesaw: 상반되는 동요)처럼 변하는 것은 해양 열량 전

달의 변화를 지시하고 있다(Crowley, 1992; Stocker and 

Johnsen, 2003). 단스가드‐오슈가 온난기에는 Irminger해의 

염분은 크게 증가했고(Elliot et al., 1998; van Kreveld et al., 

2000), 온난수의 북진은 노르딕해에서 증가했는데(Dokken 

and Jansen, 1999), 이는 고염의 북대서양수가 북쪽으로 전

진했음을 보여준다. 대서양 심층수 특성의 급격한 변화는 심

층수괴의 순환(ventilation) 복원, 심층수의 유속과 전환

(overturning)을 지시하는 프록시(예를 들어, 13C, 231Pa/230Th) 

자료에 잘 기록되어 있다(Vidal et al., 1998; Dokken and 

Jansen, 1999; McMaus et al., 2004; Gherardi et al., 2005). 

그러나 이들 증거에도 불구하고 급격한 변화에 대한 특징은 

표층과 심층수 및 빙상 사이에서 일어나는 연속된 사건에 

대한 정확한 시간적 제어에 대한 이해가 부족하기 때문에 

아직도 이해되지 않은 부분이 많다.

하인니히 이벤트는 빙상의 불안정성에서 기인했다고 생각

된다(MacAyel, 1993). 빙산의 융해는 대서양에 많은 양의 담

수를 공급하며, 이는 산소동위원소의 기록에서 추정될 수 있

다. 이렇게 공급되는 담수의 양은 수백 년간(250~750년)에 

수 m(15m까지)의 해수면 상승에 해당되는 것으로, 이것은 

0.1 스베드럽(Sv) 크기의 플럭스에 해당한다(Hemming, 

2004). Roche(2004) 등은 하인니히 이벤트 4가 로렌타이드 

빙상(Lautentide Ice Sheet)의 해빙으로 2±1 m의 해수면 상
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승에 해당되는 양의 유입에 해당되며, 이 이벤트 기간은 

250±150년 정도라고 지적했다. 그러나 담수배출의 양과 시

간에 대해서는 여전히 논쟁 중이다.

담수의 유입은 마지막빙하기의 마지막 단계(그것은 영거 

드라이아스와 8.2 ka 이벤트)에 있어서 한랭한 이벤트를 야

기한 것 같다. 빙상이 미끄러지며 공급된 것 보다는 빙상이 

녹으면서 일어난 담수가 유입된 사건이었다. 즉 이 사건은 

대서양에서의 자오면순환(MOC)이나 열수송을 방해하였고, 

이는 북극해로 0.1 Sv에 해당하는 담수의 배출이 일어나면

서 아마도 영거드라이아스를 유발했을 것이다(Tarasov and 

Peltier, 2005). 반면, 8.2ka 이벤트는 아마도 수 년 동안에 

11~42 cm 에 달하는 해수면 상승과 동등한 담수범람(flood)

과 연관된 것으로 추정된다(Clarke et al., 2004;  6.5.2를 참

조). 이것은 D‐O 이벤트에 대한 중요한 차이다. 즉, 이와 관

련된 해양의 강제력에 대해선 알려진 것이 없다. 하지만 모

델결과는 해양순환이 어떤 임계점에 가까워지면 작은 강제

력으로도 이러한 사건이 일어날 수 있었음을 제시한다

(Ganopolski and Rahmstorf, 2001). 이러한 해양순환의 변화

에 대한 정확한 원인과 특성은 아직 합의되지 않았다. 어떤 

학자는 급격한 기후변화가 열대로부터 유발되었다(예, 

Clement and Cane, 1999)고 하지만, 이런 주장을 뒷받침하는 

D‐O 이벤트에 대한 보다 명확하고 정량적인 설명은 아직 없

다.

NADW의 변화와 관련이 있었던(Knutti et al., 2004), 빙하

기 남극의 온난화 이벤트에 일어난 대기 중 이산화탄소 농

도 변화는 상대적으로 작다(25ppm 이하; 그림 6.7). 대기 중 

이산화탄소 농도와 NADW(북대서양 심층수) 형성률의 변화 

사이에 상대적으로 작은 양의 되먹임이 고기후와 전 지구온

난화 모델에서 발견되었다(Joos et al., 1999; Marchal et al., 

1999). 그러므로 과거의 자료와 이용 가능한 수치모델 결과

에 의하면 NADW 형성되는 속도가 변하면서 일어날 수 있

는 미래변화는 대기 중 이산화탄소에 단지 약간의 영향을 

줄 것이다. 그러나 이러한 발견은 다른 해양에서 특히 남극

해에서 순환의 변화가능성을 배제하지는 않으며 대기 중 이

산화탄소 농도에 많은 영향을 줄 수 있을 것이다(Greenblatt 

and Sarmiento, 2004).

6.4.2.3 기후모델은 이런 급격한 변화를 모의 할 수 있는 것

일까?

하인니히 이벤트를 야기한 것과 같은 빙상의 불안정성에 

대한 모델은 비록 최근 결과가 희망적이기는 하지만(Calov 

et al., 2002), 여전히 물리적 부분이 완전히 이해되고 있지 

않아 매우 어려운 문제이다. 많은 모델 연구는 빙상의 불안

정성에 의한 담수의 유입(하인니히 이벤트)이나 빙하가 녹은 

후의 배출되는 담수(8.2 ka)(6.5.2를 참조)의 영향을 고려치 

않고 해양순환과 기후변화에 대한 영향을 추적하였다. 이와 

같은 실험은 고기후 자료로부터 추론된 대량의 담수유입이 

정말 대서양 심해대순환(MOC)을 차단할 수 있음을 보여주

고, 많은 자료에서 이와 같은 사실이 발견된다. 즉, 고위도

의 한랭화, 열대수렴대의 이동, 북·남반구의 상반된 현상

(hemispheric seesaw)에서 나타난 기후학적 반향

(repercussion)이 물리적으로 가시적 설명이 가능함을 보여준

다(Vellinga and Wood, 2002; Dahl et al., 2005; Zhang and 

Delworth, 2005). 그린란드와 남극의 온도의 상관계(phase 

relation)는 NADW 형성률과 북대서양으로 이동되는 해양성 

열량의 감소로 설명되어 왔으며, 이로 인해 북대서양의 한랭

화와 약간 지연된 남반구의 온난화를 가져왔다(Ganopolski 

and Rahmstorf, 2001; Stocker and Johnsen, 2003). 북대서양 

심해대순환이 붕괴 될 때의 담수 모의실험의 결과는 북대서

양 심층수에서 영양염이 풍부한 해수가 증가하고, 북대서양 

퇴적물에서 높은 231Pa/230Th(Marchal et al., 2000), 북반구에

서 식생한계선의 후퇴(Scholze et al., 2003; Higgins., 2004; 

Köhler et al., 2005), 해양성 탄소순환의 재편에 반응한 대기 

중 이산화탄소의 일시적 소규모 증가(10ppm), 육상 생물권

에서 탄소저장능력의 변화로 야기된 이산화탄소의 변화 등

을 포함한다(Köhler et al., 2005). 대기 중 아산화질소(N2O)

의 약 10ppb의 감소(Goldstein et al., 2003)는 해양‐대기모델

에서 발견되는데 이는 실측된 아산화질소(50 ppb까지)가 육

지기원임을 보여준다. 요약하면, 모델결과는 이런 형태의 급

격한 이벤트 동안에 관측된 변화를 재연 할 수 있다.

D‐O이벤트는 중위도 대서양과 노르딕해사이의 해양성 대

류의 위도변화와 관련이 있는 것으로 나타난다(Alley and 

Clark, 1999). 모델에 의하면 그린란드의 온도변화, 남대서양

에서의 시소반응(seesaw response;), Irminger해의 염분 변화 

및 다른 관측에서 나타난 특징들은 비록 해양순환변화에 대

한 기작은 완전히 이해되지 않았지만 이 메커니즘에 의해 

설명될 수 있다(Ganopolski and Rahmstorf, 2001). Alley et 

al.(2001)은 이들 이벤트의 시기에 관한 추론적 증거를 보여

줬는데, 이는 정상적인 변화와 함께 불규칙한 간섭이 함께 

나타나고 있음을 제시한다. 임계 메커니즘이 이벤트와 관계

되는 한 이런 현상들은 모델에 의해 현될 수 있다.

일부 저자들은 과거의 급격한 기후변화의 정도와 크기를 

과소평가하는 경향이 있다고 주장하며(Alley et al., 2003),  

미래의 기후변화의 위험요소를 과소평가하는 경향이 있다고 

지적한다. 그러나 이러한 일반적인 결론은 너무 성급한 것이

다. 고기후 기록에서 잘못 해석한 효과나 현재의 모델에서 
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과소평가 되었을 지도 모르는 메커니즘에 대한 개별적 평가

가 필요하다. 이러한 문제는 미래의 위험을 평가하는데 중요

하다. 즉, 다음 세기에 예상되는 급격하고 빠르게 일어날 수 

있는 온난화는 마지막빙하기 마지막 단계의 온난화로 해결

방법을 찾을 수 있을 것이다.  과거의 영거드라이아스나 

8.2ka 사건과 같이 빙상의 융빙에 의해 공급되는 담수는 해

양순환에 큰 영향을 미칠 수 있는 중요한 요인이 될 수 있

다. 약 천 년에 걸친 그린란드빙상의 융해(7m의 해수면에 

상당)는 평균 0.1 Sv에 해당하는 담수유입에 기인하며, 이것

은 과거의 급격한 기후변화 이벤트와 관계되는 담수유입과 

견줄 만 한 규모이다. 미래의 시나리오를 위한 대부분의 기

후모델은 빙상의 융해에 의한 담수유출을 고려하지 않는다. 

담수유입에 관한 모델들 간의 비교실험 결과 대서양 순환을 

정지시킬 정도에 해당하는 담수량에 대해서는 모델들 간에 

상당한 차이를 보였는데 그 이유는 잘 이해되고 있지 않다

(Rahmstorf et al., 2005; Stouffer et al, 2006). 현재 알고 있

는 지식을 바탕으로 한다면, 해양순환의 변화에 기인한 미래

의 급격한 기후변화는 배제할 수 없다. 

6.4.3 마지막 빙기‐간빙기의 해수면 변동

6.4.3.1 현재 해수면 변화에 대한 과거 빙하 제적변화의 영

향은 무엇인가?

과거 해수면변화의 기록은 해수면상승과 관계되어 일어나

는 자연적 변화를 이해할 수 있는 결정적인 원리를 제공한

다. 현재  기후시스템에 작용하는 인위적인 영향이 없다 할

지라도 상대적 해수면(Relative sea level; RSL) 변동에 대한 

측정가능하고 중요한 변화가 여전히 일어나고 있다. 해수면

에 있어 이런 자연적 변화의 주된 원인은 마지막간빙기 이

벤트에 일어난 사건과 관계가 있다. 소위 빙하의 영향에 의

한 지각균형적응(glacial isostatic adjustment; GIA) 과정을 통

해서 해빙기 후에 중력평형은 복원된다. 이 복원은 지각의 

융기(rebound)뿐만 아니라 해양분지에서 같은 힘을 가지는 

중력장에서 해양표층수를 유지하는데 필요한 해수의 수평적 

재분배과정을 통해서 중력평형은 복원된다.

전 지구적 GIA 과정에 대한 모델은, Peltier(1996)의 모델 

ICE‐4G(VM2)에 대한 년 간 ‐0.28mm, Peltier(2004)의 모델

(ICE‐5G)의 년간 ‐0.36mm에 해당하는 TOPEX/Poseidon(T/P) 

위성에 의해 측정된 현재 해수면 상승률에 대한 기여를 분

리해 낼 수 있다. 이들 분석들은(Peltier, 2001) 전 지구적 해

수면상승에 대한 현재의 기후변화 영향은 보정되지 않는 

T/P 측정에서 암시하는 것보다는 크다는 것을 의미한다(5장

을 참조). 

플라이스토세 후기에 일어난 빙하기의 주기와 극지방에 

있는 대규모의 극빙상의 융해의 영향에 기인한 지구의 자전

상태에 대한 영향을 예측하기 위해 같은 방법을 적용함으로 

과거 백년간에 걸친 빙상의 질량감소의 정도를 예측할 수 

있다. Peltier(1998)의 이런 분석은 빙상의 질량감소에 의한 

해수면 상승은 상한선으로 년 간 약 0.5mm로 예측했다. 이

것은 극의 빙상의 크기와 빙상융해가 전 지구적으로 해수면

이 상승하는 폭에 맞는 양이라는 가능성을 지시한다(4,5장 

참조).

6.4.3.2 빙기‐간빙기의 해수면 변화의 규모는 어느 정도였나? 

모델에 기초한 과거의 해수면분석은 마지막 최대빙하기부

터 홀로세까지 가장 최근의 빙기‐간빙기 변환기 동안에 일어

난 전 지구적 해수면상승을 보다 정확하게 추정할 수 있을 

것이다. 카리브해(Carribean Sea)의 바베이도스섬(Barbados)

으로부터 얻어진 산호에 근거한 RSL변화(Fairbanks, 1989; 

Peltier and Fairbanks, 2006)는 특히 중요하데, 이는 이 지역

에서 얻어진 RSL 역사가 빙하의 크기에 의한 전 지구적 해

수면변동의 훌륭한 근사치를 제공할 수 있기 때문이다

(Peltier, 2002). Fairbanks의 자료에 관한 ICE‐5G모델의 예측

적합성은 그림 6.8b에 나타났듯이, 2만1천년 동안 순수한 빙

하효과에 대등한 해수면 상승은 118.7m인데 이 값은 심해 

유공충에 의해 계산된 120m(예, Shackleton, 2000)와 매우 

가까운 값이다. Waelbroeck 등(2002)는 산호기록에 근거하여 

심해퇴적물의 산소동위원소 기록에서 심해 해양분지 온도의 

영향을 보정한 후에 전 빙기‐간빙기 주기 동안에 해수면을 

복원하였다. 이러한 기록(그림 6.8)은 마지막최대빙하기의 

즉 거의 120m에 달하는 빙하의 증가에 따른 해수면 하강의 

가장 정확한 추정이다. Siddal 등(2003)에 의해 수행된 홍해

의 산소동위원소 기록에 대한 분석은 Peltier와 Fairbank(2006)

에 의해 수행된 바베이도스 기록에 대한 해석의 타당성을 

뒷받침한다.

Lambeck와 Chappell(2001)의 빙상의 융해에 의한 해수면

변동 곡선은 여러 가지 다른 자료로부터 기초했는데, 바베이

도스 산호기록, 인도네시아의 Sunda 대륙붕으로 부터의 측

정(Hanebuth et al., 2000), 북오스트레일리아의 Bonapart 만

에서의 관측(Yokoyama et al., 2000)을 포함하고 있다(그림 

6.8b). 이것은 빙상용해에 의한 해수면변동의 기록이 바베이

도스의 상세한 기록에서 얻어진 해수면변동 기록과 맞지 않

음을 제시한다. 첫째로, LGM 때의 최저 해수면 높이는 바베

이도스의 기록에서 요구하는 120m 라기보다는 현재보다 약 

140m 아래 있었다. 둘째로 바베이도스 자료는 Yokoyama 등

(2000)이 제시한 1만9천에서 급격한 해수면 상승의 가능성을 
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그림 6.8. (A) Waelbroeck et al.(2002)의 분석에 따른 빙기‐간빙기에 걸친 빙상의 크기에 따라 변하는 전 지구적 해수면변화 역사. 완만한 검은선
은 측정된 각 연대의 중간값을 나타내고 있으며, 주변의 음영부분은 오차범위이다. 빨간선은 바베이도스에대한 ICE‐5G(VM2)모델의 예측값이다. 
이 모델에서는 RSL 관측치가 빙상의 크기 변화에 따른 해수면변동과 매우 근사치를 보인다.(B) 과거 3만2천년에서 현재까지 카리브해의 바베이
도스 섬에서 산호로부터 얻어져 추가된 RSL기록에 대한 ICE‐5G(VM2) 모델 예측의 적합도(빨간색 라인)(Fairbanks, 1989; Peltier and 
Fairbanks, 2006). 이 모델에 대한 실질적인 빙상 크기에 따른 해수면 변동 곡선은 단계적인 불연속 다갈색 선으로 보인다. 개별적인 산호기록에 
기초한 RSL 측정치(청색)는 산호의 종류에 따른 오차범위를 가진다. 짧은 오차범위로 표시된 측정치는 Acropora palmata 종으로부터 계산되었
다. 이 종은 상대적 해수면변동에 대한 가장 정확한 값을 주는 종으로 주로 현생 산호의 경우 해수면에서 5m 이내에 서식한다. 긴 오차범위로 
표시된 측정치는 20m의 오차범위를 가지는 Montastrea annularis 산호종이나 보다 넓은 심도범위에 서식하는 종에서부터 계산되었다(가장 큰 
오차 범위). 이들 보충자료는 해수면 저하의 최저값을 정하는데 유용하다. 컬러는 빙상의 크기에 따라 변화하는 해수면변동 곡선으로 Barbados
(청록색), Tahiti(회색), Huon(검은색), Bonaparte 해(오렌지색), Sunda 대륙붕(자홍색)에 대해 Lambeck와 Chappell(2001)에 의해 복원되었다. 

배제했다. ICE‐5G모델을 사용하여 바베이도스에서 예측한 

RSL 변화 값은 같은 모델에서 얻어진 빙상의 변화에 의한 

해수면 변동과 이론적으로 일치하고 있음을 그림 6.8에서 볼 

수 있는데, 그림 6.8에서 빨간커브는 모델 예측치이며 자줏

빛 계단모양의 커브는 빙상의 크기변화에 의한 해수면변동 

곡선이다.

6.4.3.3 마지막간빙기 동안 현재보다 높은 해수면의 중요성

은 무엇인가?

해수면변동에 관한 기록은 LIG(마지막간빙기)까지 확장되

었다. 연안의 퇴적물 연구에 근거한 직접적인 해수면 관측과 

열대역 산호(판구조론적으로 안정된 상태)는 해수면이 마지

막간빙기에는 현재보다 약 4~6m정도 높았음을 알아냈다(예, 

Rostami et al., 2000; Muhs et al., 2002). 12만3천년동안 교

란되지 않은 북 그린란드 빙상 코어(NGRIP) 기록과 약간 오

래되었지만 교란된 LIG의 그린란드 빙상코어(GRIP), 그리고 

그린란드 빙상코어 프로젝트2(GISP2)의 기록들은 그린란드 

정상부가 LIG 동안 빙상으로 덮여 있었음을 제시한다

(Raynaud et al., 1997; NGRIP, 2004). Camp Century와 

Renland 코어에서 나타난 비슷한 동위원소 차이(Johnson et 

al., 2001)는 북 그린란드에서 LIG 동안에 상대적으로 증가

된 해수면 차이는 그렇게 크지 않음을 지시한다(NGRIP, 

2004). 남 그린란드의 Dye‐3 빙상 코아의 해석은 명백하지 

않다. Dye‐3 빙상(아마도 LIG 빙상) 코어의 밑 부분에서 동

위원소 값이 높은 빙상이 존재한다는 것은 LIG 동안에 남 

그린란드 빙상의 두께가 감소한 것으로 해석되었다(NGRIP, 

2004). 마찬가지로 설득력 있는 해석은 그린란드 빙상의 남

쪽 돔은 간빙기 최고 온난기에 없어졌으며 또한 빙상이 남 

그린란드에서 다시 형성되었을 때(Koerner and Fisher, 2002) 

Dye‐3은 늦은 LIG 기간에 빙상의 성장을 기록하고 있거나, 

빙상이 그린란드 중앙으로 흘러갔거나, 남쪽 돔과 격리되어 

남아있었음을 제시한다(Lhomme et al., 2005a). 동부 캐나다 
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극 지역에서 대규모 만년설빙이 LIG 이전에 없었다는 것은 

이들이 LIG 동안 완전히 융해되었음을 지시한다(Koerner, 

1989).

LIG 동안의 전 지구적 해수면상승은 극 빙상의 융해결과

임이 틀림없다. 여러 자료로부터 얻어진 그린란드온도 시나

리오로부터 조절된 그린란드빙상 모델(Cuffey and Marshall, 

2000; Tarasov and Peltier, 2003; Lhomme et al., 2005a), 혹

은 AOGCM으로부터 얻어진 온도와 강수자료(Otto‐Bliesner 

et al., 2006a)는 중앙과 북쪽 그린란드에서 단계적으로 떨어

져 나가는 최소 LIG 그린란드빙상을 수치모델화 했다(그림 

6.6). 다른 북극지역의 빙상 지대와 함께 추정된 빙상의 크

기는 LIG 초기 동안 수천 년 간에 걸쳐 2~4m보다 낮은 해

수면 상승을 유도했다. 이 해수면상승에 대한 그린란드의 기

여는 극에서 궤도강제력에 의한 여름철 온난화에 의해 야기

된 것 같다(6.4.1을 참조). 해수면이 현재보다 4~6m 정도 높

았다는 것은 남극의 기여가 있었음을 의미한다(Scherer et 

al., 1998; Overpeck et al., 2006). Overpeck et al.(2006)은 북

극 주변부에 일어난 LIG 온난화는 미래 이산화탄소 농도가 

2배가 되었을 때에 예상되는 기후와 매우 유사하며, 이 상황

에서 그린란드빙상이 대규모로 후퇴한다고 예상할 수 있다. 

LIG 기간에 해수면상승이 그린란드 빙상의 해빙에 의해 전

부 설명될 수 없기 때문에 미래의 이런 상황에서 남극빙상

의 일부가 후퇴할 것으로 예측할 수 있다(Scherer et al., 

1998; Tarasov and Peltier, 2003; Domack et al., 2005; 

Oppenheimer and Alley, 2005를 참조).

6.4.3.4 전 지구 평균해수면상승률에 대해 극 빙상 용해는 

장기적으로 어떻게 기여하는가?

홀로세 관측과 함께 수행된 후빙기 RSL 역사에 관한 모델

은 20세기 동안에 연간 2mm정도로 상승한 세계평균해수면

이 극빙상에서 일어나는 최근의 부분적 해빙이 얼마나 중요

한 역할을 하는 지를 평가하는데 사용될 수 있다. 16개의 적

도태평양 도서에서 얻어진 홀로세 해수면에 대한 지질학적 

관측(Peltier, 2002; Peltier et al., 2002)에 근거한 3차평가보

고서 발간 이후 측정에근거한다면, 과거 2천년에 걸친 평균

해수면 상승률은 0이였으며 대부분 년 간 0~0.2 mm정도다

(Lambeck, 2002). 

6.5 홀로세 간빙기

현재의 간빙기(홀로세), 즉 약 1만1천6백년 전 부터 현재

까지는 인간활동이 지역적(예: 토지 이용)으로 또는 전 지구

적(예: 대기 조성)으로 증가하여 환경에 크게 영향을 미치게 

된 기간이다. 다양한 프록시 기록을 통하여 홀로세 동안의 

정밀한 시공간적 기후변화를 파악할 수 있다. 과거 2,000년 

동안의 기후변화 기록에 관련된 사항은 6.6을 참고하면 된

다. 홀로세 동안의 기후변화의 원인과 이에 따른 반응의 관

계에 대해서는 지난 간빙기 보다 훨씬 더 공간적으로, 연령

측정 방법,  시간해상도에 이르기까지 더 잘 기록되어 있다. 

홀로세 동안의 온도, 강수량, 몬순, 엘니뇨‐남방진동 등의 장

기간에 걸친 변화나 급격한 변화를 유발하는 주요한 기후변

화 원인에 대한 증거는 대부분 자세하게 밝혀져 있다. 홀로

세 동안의 기후강제력의 중대한 변화가 복잡한 기후반응을 

유발했다는 증거는 명백한데, 이에는 온도, 강수량, 몬순, 엘

니뇨‐남방진동 등의 장기간 및 급격한적인 변화가 포함된다. 

특히 약 6,000년 전의 홀로세 중기와 같은 몇몇 시기에 대해

서는 과거 기후변화 기록이나 모델링을 상호 비교하고 종합

하는 등, 과학자들이 집중적인 노력을 기울여 왔다. 이렇게 

폭넓은 증거자료를 바탕으로 지구궤도강제력에 대해 기후시

스템이 어떻게 반응하는지를 파악하는 기모델 평가에 과학

적인 근거를 마련할 수 있다. 

6.5.1 간빙기인 현재의 기후강제력과 반응

6.5.1.1 홀로세의 주요한 기후강제력은 무엇인가?

홀로세 동안 지구의 궤도변화에 의해서 일사량이 위도별, 

계절별로 다르게 되었다(박스 6.1). 남극이나 북극의 빙하시

추를 통하여 홀로세 동안 성층권의 에어러솔이 어떻게 변화

했는지를 정량적으로 알아보고자 하는 연구는 지금도 계속

되고 있는데(Zielinski, 2000; Castellano et al., 2005), 이 연구

를 통해 화산활동의 빈도나 규모가 홀로세 동안 특히 많이 

변화하였다는 것을 알 수 있다. 우주기원 동위원소(ice core 

내 10Be과 나무나이테 내 14C 등)의 변동은 태양활동변화의 

기록으로 사용되어 왔다(예, Bond et al., 2001). 그러나 태양

복사량과의 정량적 관계는 아직 명확하게 밝혀지지 않았으

며, 태양복사량이 아닌 다른 요인의 영향을 어떻게 평가할 

것인지도 과제로 남아있다(Muscheler et al., 2006). 마지막빙

하기에 만들어진 대륙빙하는 현재 간빙기의 전반기에 이미 

많이 녹았다(그림 6.8). 대륙 빙하의 태양광 알베도는 궤도강

제력에 의한 지역적 기후반응을 부분적으로 조정하는 것으

로 알려져 있다(예, Davis et al., 2003). 

빙하 시추시료를 통하여 홀로세 의 대기 중 미량 가스 변

화는 많이 연구되었다(그림 6.4). 대기 중 이산화탄소(CO2) 

농도는 약 11,000년에서 8,000년까지 7ppm 정도 감소하였다

가, 산업혁명 이전까지 20ppm 정도 증가하게 된다(Monnin 
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et al., 2004). 북반구의 값(Mixed gas refrigeration method)으

로 계산한 대기 중 메탄가스(CH4)의 농도는 약 10,000년 전

에 730ppb이었다가, 6,000년 전에는 580ppb로 감소하였고, 

산업혁명 이전 까지는 730ppb로 서서히 증가한다(Chappellaz 

et al., 1997; Fluckiger et al., 2002). 대기 중 아산화질소

(N2O)는 대체로 이산화탄소의 변화추세와 비슷하다. 홀로세 

초기에는 약 10ppb 정도 감소하였다가, 8,000년에서 2,000년 

사이에는 약 10ppb 정도 증가하는 경향을 보인다(Fluckiger 

et al., 2002). 이러한 온실가스의 변화에 의한 복사강제력

(radiative forcing)은 CO2의 경우 0.4Wm‐2, N2O나 CH4의 경우 

0.1Wm‐2 정도가 된다. 

6.5.1.2 홀로세 온실가스 농도는 왜 산업혁명 이전까지 변화

하였는가?

최근 탄소순환 기후모델과 모의에 전 지구 식생변화 예측

모델을 결합하여 모의한 결과, 홀로세 초기의 이산화탄소의 

감소는 로렌타이드빙상이 감소하고 그 곳에 숲이 형성되었

기 때문인 것으로 밝혀졌다. 그러나 이는 해양퇴적물의 탄산

염 보상작용으로 어느 정도 지연되었을 것이다(Joos et al., 

2004). 빙기‐간빙기 변환기와 홀로세 초기의 육상의 탄소흡

수와 산호초 발달은 뒤이어 일어나는 이산화탄소의 증가에 

기여했을 것이다(Broecker and Clark, 2003; Ridgwell et al., 

2003; Joos et al., 2004). 반면 최근 탄소동위원소 자료(Eyer, 

2004)나 모델결과(Brovkin et al., 2002; Kaplan et al., 2002; 

Joos et al., 2004)를 보면 육상의 탄소저장능력은 7,000년 전

부터 산업혁명이전까지 대체로 안정했던 것으로 나타난다. 

습지에 저장된 탄소량의 변화가 대기 중 이산화탄소 변화에 

기여했던 것으로 보인다. 이러한 자연적인 변화 보다는 산업

을 통한 인위적인 가스 배출이 보다 더 큰 영향을 미친다. 

인위적인 배출이 없었다면 대기 중 이산화탄소는 290ppm 

이하 수준에 있었을 것이다(Gerber et al., 2003). 

보스토크(Vostok) 빙하 시추시료에서 이산화탄소 자료를 

보면(Petit et al., 1999), 홀로세의  선사시대 농경활동으로 

인하여 육상탄소와 메탄을 배출되지 않았다면 대기 중 이산

화탄소는 지난 8,000년 동안 20ppm 정도 감소하였을 것으로 

예측할 수 있다(Ruddiman, 2003; Ruddiman et al., 2005). 이

러한 가정에서 산업화 이전의 온실가스 배출 때문에 홀로세 

후기의 고위도 빙하 형성이 어려웠을 것으로 추측할 수 있

다. 그러나 이러한 가설은 여러 다른 증거와 상충된다. 이전

의 3번의 간빙기 동안 지구궤도의 변화는 홀로세와는 많이 

달랐으며, 28,000년이나 지속된 긴 간빙기 시기인 Stage 11 

동안에는 이산화탄소 농도가 훨씬 높았다(Siegenthaler et al., 

2005a; Figure 6.3). 이러한 가설에 따르면, 홀로세의 빙하 시

추시료에서 나타난 것 보다 훨씬 큰 대기 중 탄소안정동위

원소의 비(13C/12C)를 보여야 한다(Eyer, 2004). 또한 자연식

생에 저장된 탄소량과 현재의 식생을 비교하여 추정한 것 

보다 토지이용에 따른 탄소 배출량이 훨씬 커야 한다(Joos 

et al., 2004). 

6.5.1.3 현재 간빙기에 20세기 후반 보다 더 온난했던 시기

가 있었는가?

홀로세의 기온변동은 여러 지역에서 밝혀진 바 있다. 특

정 계절에 더 민감하게 반응하는 프록시를 이용하여 백년 

단위의 해상도로 복원된 지역도 있다(6.1절 참조). 북대서양

과 북극해 등 고위도 지역에서 10,000년에서 8,000년 사이의 

홀로세 초기에는 여름철 온도 최고치가 나타나는 경향을 보

인다. 이는 해빙의 크기에 여름 일사량이 크게 영향을 미쳤

음을 제시하는 것이다(Kim et al., 2004; Kaplan and Wolfe, 

2006). 중고위도 지역의 기후복원 자료를 보면, 온난한 홀로

세 초‐중기에서 한랭한 후기의 산업화 이전 시기로 가면서 

해수면온도가 점차 하강하는 것을 알 수 있다(Johnsen et 

al., 2001; Marchal et al., 2002; Andersen et al., 2004; Kim 

et al., 2004; Kaplan and Wolfe 2006). 이는 그 위도에서 연

평균 및 여름 일사량의 변화에 기인한것이다(Renssen et al., 

2005). 북유럽이나 북아메리카의 빙하 주변부에서는 여름철 

최고온도가 나타나는 시점이 지역에 따라 지연되기도 하는

데, 이는 빙하고도, 반사도, 대기와 해양의 열 전도율, 지구

궤도변화 등의 상호작용 때문인 것으로 보인다(MacDonald 

et al., 2000; Davis et al., 2003; Kaufman et al., 2004). 북유

럽과 북서 북아메리카에서 가장 더웠던 시기는 7,000년에서 

5,000년 사이로 나타난다(Davis et al., 2003; Kaufman et al., 

2004). 홀로세 중기 동안에 전 지구적으로 존재하는 화분자

료(Prentice and Webb, 1998; Prentice et al., 2000)와 거화석

(macrofossil) 자료(MacDonald et al., 2000)를 보면, 북부 온

대림이 북쪽으로 확장하고 빙하가 후퇴하였음을 알 수 있다

(Bigelow et al., 2003; Kaplan et al., 2003)(박스 6.3절 참조). 

북반구의 중‐고위도 지역에서 홀로세 초기‐중기 동안에 따뜻

했었다는 증거는 대심도 시추시료에서도 확인할 수 있다

(Huang et al., 1997). 이렇게 홀로세 초기에 따뜻한 기후였

다는 증거는 태평양 서쪽 적도 부근(Stott et al., 2004), 중국

(He et al., 2004), 뉴질랜드(Williams et al., 2004), 남아프리

카(Holmgren et al., 2003), 남극(Masson et al., 2000) 등 여

러 곳에서 나타난다. 남반구의 고위도 지역에서는 홀로세 초

기의 온난 기후를 지역적인 여름 일사량 변화로 설명하기 

어려우며(박스 6.1 참조), 대규모의 열 순환이 있었음을 유추

할 수 있다. 한편, 해양기록으로부터 복원된 열대의 기온변
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박스 6.3, 그림 1. 남반구와 북반구의 빙하변동의 시기와 상대적 규모. 여러 증거를 
통해서 본 홀로세의  빙하분포 양상의 변화는 매우 복잡하며, 강수량과 기온의 관점
에서 지역적으로 해석하는 것이 바람직하다. 대부분의 경우, 빙하후퇴의 정도는 잘 
알려지지 않았으며, 상대적인 규모로만 판단할 수 있다. 가로축 위의 선들은 20세기 
후반의 빙하 크기보다 작은 것을 나타내며, 아래의 선들은 20세기 후반의 빙하 크기
보다 큰 빙하와 그 시기를 나타낸다. 탄소연대는 모두 보정값이며, 캘린더 연도로 표
기한 것이다. Franz Josef Land(Lubinski et al., 1999),  Svalbard and Svendsen, 
Mangerud(1997) 등을 기준으로 Humlum et al.(2005), Northern Scandinavia(Bakke 
et al., 2005a,b; Nesje et al., 2005), Southern Scandinavia(Dahl and Nesje, 1996; 
Matthews et al., 2000, 2005; Lie et al., 2004), Brooks Range(Ellis and Calkin, 
1984), Canadian Cordillera(Luckman and Kearney, 1986; Osborn and Luckman, 
1988; Koch et al., 2004; Menounos et al., 2004), 알프스(Holzhauser et al., 2005; 
Jorin et al., 2006), 히말라야  Karakorum(Rothlisberger and Geyh, 1985; Bao et 
al., 2003), 케냐산(Karlen et al., 1999), 뉴질랜드(Gellatly et al., 1988) 등을 보정한 
것이다. 

박스 6.3 : 홀로세 빙하의 변동성

전 지구적으로 고산빙하가 줄어들고 있는 것은 20~21세기 기후변화의 가장 두드러진 증거라 할 수 있다(4장을 참고).  

보다 장기간의 관점에서 봤을 때 이러한 빙하의 후퇴가 어떤 의미를 갖는지에 대해 의문을 품지 않을 수 없다. 빙하의 전진 

또는 후퇴의 원인이 되는 기후조건은 빙하가 위치한 기후대에 따라 달라질 수 있다(4장을 참고). 과거 빙하활동을 정확하게 

복원하기 위해서는 기후 구분이 필수적이다. 

홀로세의 빙하 변동 기록은 현재 빙하의 

후퇴를 평가하는데 기본적인 배경이 된다. 

하지만, 대부분 산악 지역에서 과거의 빙하 

기록은 단속적이며 해상도 또한 매우 낮다

(박스 6.3, 그림 1참고). 홀로세의 동안 연속

적이며 일관된 기록은 스칸디나비아 지역에

서 찾아 볼 수 있는 것이 유일하다(예, 

Nesje et al., 2005). 

빙하가 홀로세의 기후변화에 대한 어떤 정보

를 줄 수 있는가?

북반구와 적도 에서 11,000년부터 5,000년

까지의 빙하에 대한 정보를 찾는 것은 어렵

다. 그러나 홀로세 중기 이후에는 빙하가 다

시 형성되어 확장하게 된다. 이러한 경향은 

지구궤도변화에 따른 여름철 일사량의 변화

에 기인하는 것으로 본다(박스 6.1을 참고). 

하지만, 태양일사량의 장기간에 걸친 변화만

으로는 복잡한 빙하와 기후(강수와 온도)상

호작용에 의해서 유도되는 짧은 시간 동안의 

지역적이고 다양한 빙하의 반응을 설명하기

는 어렵다. 보다 잛은 시간규모에서 북대서

양진동이나 엘니뇨‐남방진동과 같은 기후현

상이 빙하의 질량균형에 영향을 미치게 되

며, 이로써 지역 간의 불일치를 설명할 수 있

다. 알프스나 스칸디나비아 같은 곳에서 빙

하의 질량균형 의 불일치 등을 예로 들 수 

있다(Reichert et al., 2001; Six et al., 

2001). 현재의 빙하후퇴와 홀로세의 빙하변

동을 비교해 보면, 비록 대부분 지역에서 완

벽하게 과거자료를 복원하지는 못했지만, 현

재 전 지구적으로 나타나는 빙하의 후퇴경향

과 비슷한 경향을 과거에서 찾기는 어렵다. 

현재의 빙하후퇴는 GCM의 모의실험을 한 

어떠한 결과보다 더욱 두드러지게 나타나며, 

이러한 사실은 빙하의 후퇴에 인위적인 영향

이 분명히 작용하였을 것으로 판단할 수 있

다(Reichert et al., 2002). 
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그림 6.9. 산업혁명 이전의  최고온도치의 시기 및 강도 편차. 수직축은 위도를 나타내며, 수평축은 현세 이전의 천년 단위의 기간을 나타낸다. 
산업혁명 이전의 온도 중 0.5~2℃ 높은 것은 오렌지색, 2℃ 이상 높은 것은 빨간색으로 나타내었다. 산업혁명 이전의 온도 중 0.5~2℃ 낮은 것은 
파란색으로 나타내었다. 이들 자료는 Barents Sea(Duplessy et al., 2001), 그린란드(Johnsen et al., 2001), 유럽(Davis et al., 2003), 아메리카 
북서와 북동(MacDonald et al., 2000; Kaufman et al., 2004), China(He et al., 2004), tropical oceans(Rimbu et al., 2004; Stott et al., 2004; 
Lorentz et al., 2006), north Atlantic(Marchal et al., 2002; Kim et al., 2004), Tasmania(Xia et al., 2001), East Antarctica(Masson et al., 
2000), southern Africa(Holmgren et al., 2003), New Zealand(Williams et al., 2004) 등을 참고하였다.

화 자료는 지중해, 대서양, 태평양, 인도양 등의 해수면온도

가 현재 간빙기 시작부터 점차 증가하였다는 것을 보여준다

(Kim et al., 2004; Rimbu et al., 2004; Stott et al., 2004). 이

는 열대의 연평균 일사량이 증가하였음을 반영하는 것으로 

볼 수 있다(박스 6.1, 그림 1 참조). 

온대의 백년 주기 해상도 기록은 지난 수십년 동안 보다

도 홀로세 초기‐중기 동안에 지역적으로 온도가 몇 ℃ 이상 

수백년 동안 높았다는 것을 보여준다. 이러한 지역적 온난기

는 전 지구적으로 시기가 일치하는 것은 아니었으며, 열대해

양의 일부 지역에서는 현재보다 더 기온이 낮았던 곳도 있

었다는 증거도 나오고 있다(그림 6.9)(참고문헌 빠짐). 기후

모델과 EMICs를 결합한 최신기술을 이용하면 지역온도와 

강수량의 변화를 복원할 수 있다(6.5.1.4와 6.5.1.5절 참조). 

그러나 지구궤도의 계절성을 고려한 전지구적 평균 온도는 

대체로 0.4℃ 이하로 크게 변하지 않는다(Masson‐Delmotte 

et al., 2005b)(박스 6.1). 적도에서 고위도 까지 지역에 따른 

온도차이는 분명히 존재하기 때문에 홀로세 중기 온난최적기

(mid‐Holocene thermal optimum)라든가 건조기(altithermal) 

등의 용어는 전 지구적으로 사용하기에 부적합하며, 잘 연구

된 지역에 한하여 적용하여야 한다. 홀로세 기후의 시공간적

인 분포와 연대측정에 대한 자료를 바탕으로 20세기 후반의 

기후변화와 비교할 정도의 수십 년 정도 기간의 전 지구적 

온난화가 홀로세 동안 있었는지를 판단하기에는 어려움이 

많다. 
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6.5.1.4 홀로세 중기의 몬순강화와 지구궤도변화는 관련이 

있는가?

홀로세 초기에서 중기 동안 호수수위와 식생변화를 복원

한 결과를 보면 북아프리카 지역에서 강수량이 크게 증가하

였다는 것을 알 수 있다(Jolly et al., 1998). 이렇게 아프리카 

몬순이 강화된 것은 PMIP에서 기후모델을 구축하는데 필요

한 기준으로 널리 알려져 있다. 홀로세 중기에는 지구궤도변

화로 인하여 일사량이 증가하고 식생과 해수면온도가 현재 

수준에 이르렀다는 점을 고려한 대기모델을 이용하면 북반

구 대륙의 여름철 온도증가와 여름몬순의 증가를 어느 정도 

재현할 수 있다. 그러나 사하라 지역에 까지 이르는 강수량

의 증가는 재현하기 어렵다(Joussaume et al., 1999; Coe and 

Harrison., 2002; Braconnot et al., 2004). 이렇게 모델에 따

라 차이가 나는 이유는 평균 열대온도를 고려한 대기모델 

특성 때문이다(Braconnot et al., 2002). 3차 평가보고서에서 

제시한 바와 같이, 식생과 지표알베도 되먹임이 아프리카 몬

순을 강화시키는데 중요한 역할을 한다(예, Claussen and 

Gayler, 1997; de Noblet‐Ducoudre et al., 2000; Levis et al., 

2004). 최신 해양‐대기 결합모델의 모의는, 늦여름의 양극화

된 해수 온도분포 양상과 해양 혼합층 깊이의 변화때문에 

해양 되먹임이 대륙으로 몬순흐름을 강화하고 몬순계절의 

길이도 길게 하는 것으로 나타났다(Braconnot et al., 2004; 

Zhao et al., 2005). 식생 및 토양의 특성과 해양 되먹임 작용

을 결합하여 보면 모델로 재현된 강수량이 실제 복원자료와 

거의 근접하게 된다(Braconnot et al., 2000; Levis et al., 

2004). EMICs로 재현한 홀로세 기후의 변화를 보면 지표되

먹임 이 급작스러운 몬순변화에 관련이 있을 가능성도 있다

(6.5.2절 참조). 해양‐대기 결합모델을 보면, 북오스트레일리

아, 인도, 남서아메리카 몬순 등이 홀로세 중기에 강화된 것

은 지구궤도변화에 따른 기후반응이며 이는 해양의 되먹임

에 의하여 더욱 증폭된 것으로 나타난다(Harrison et al., 

2003; Liu et al., 2004; Zhao et al., 2005).

6.5.1.5 중위도와 고위도의 홀로세 중기 기후와 지구궤도변

화 사이에 어떤 관계가 있는가?

홀로세 중기의 육상기록을 보면 북반구의 중위도와 고위

도 지역에서 툰드라 식생이 줄어들면서 숲이 크게 늘었음을 

알 수 있다(MacDonald et al., 2000; Prentice et al., 2000). 3

차평가보고서 발간 이후 최근의 PMIP‐2 모델을 포함한 해양

‐대기 결합모델에서는 약 6,000년 전의 홀로세 중기 동안 지

구궤도변화와 기후시스템의 반응을 조사한 바 있다(6.6.1, 

박스6.1 참조). 대기‐해양‐식생결합모델에서 보면, 북아메리

카에서 겨울철 온난화에 따라 온대숲이 북쪽으로 확장하고, 

여름철 온난화에 따라 한대숲 북방 한계가 북쪽으로 옮겨 

가는 것을 알 수 있다(Wohlfahrt et al., 2004). 고위도에서는 

식생‐눈알베도와 해양되먹임이 봄과 가을의 온난화를 촉진

하였으며, 계절별 지구궤도 영향이 년 단위의 반응으로 발달

하고 있다(Crucifix et al., 2002; Wohlfahrt et al., 2004). 홀

로세 동안의 해양변화는 보통 크지는 않지만 정량화하기는 

어렵다. 이는 해수표층의 층상화와 계절별 변화에 반응하는 

프록시 자료가 확실하지 않기 때문이다(Waelbroeck et al., 

2005). 대기와 slab형구조 해양모델에서는 홀로세 중기 동안 

열대지역 태평양의 평균해수온도의 변화가 라니냐 변화와 

같이 변하여 홀로세 중기의 북아메리카 가뭄을 유발한 것으

로 나타났다(Shin et al., 2006). 북대서양의 해수면온도 자료

에 의하면 홀로세 초기에서 중기에 이르는 변화양상은 북유

럽의 자오선 레짐(meridional regime)에서  북대서양진동

(NAO)의 양의 상과 같은 평균상태로 옮겨간 것으로 나타난

다(Rimbu et al., 2004). PMIP2 상호 비교를 통하여 보면 9개 

중 3개의 모델이 산업혁명 이전 시기와 비교하여 홀로세 중

기에는 북대서양진동(NAO)의 양의 상과 비슷한 대기순환이 

있었다는 것을 나타내고 있으며, 북대서양진동(NAO)에 큰 

변화는 없었다(Gladstone et al., 2005). 

6.5.1.6 홀로세에도 현재의 온난화와 같은 장주기의 기후변

화가 있었는가?

홀로세의 많은 프록시 자료는 백년 또는 천년 단위의 해

상도로 기후변화를 기술하고, 같은 시간규모에서 기후변동

성의 자연 주기성을 인지하기에도 충분하다(Haug et al., 

2001; Gupta et al., 2003). 초기 연구에서는 홀로세 천년 단

위의 주기 변화가 북대서양에서 볼 수 있는 빙하주기와 비

슷한 빈도 특성을 갖는 것으로 알려졌었지만(Bond et al., 

1997), 이러한 가정은 최근 의문이 생긴다(Risebrobakken et 

al., 2003; Schulz et al., 2004). 여러 기록에서 보면 홀로세 

동안 특정한 백년이나 천년 주기를 갖는 지속적인 변화는 

나타나지 않으며, 다소 복잡한 주기 양상을 보이고 있다

(Moros et al., 2006). 열대 지역과 북대서양의 백년‐천년 주

기의 변화가 동시에 일어나는 것(de Menocal et al., 2000; 

Mayewski et al., 2004; Y.J. Wang et al., 2005)은 남반구에

서는 흔하지 않으며(Masson et al., 2000; Holmgren et al., 

2003), 이는 천년 단위의 변화로 현재의 온난화 경향을 설명

하기에 적합하지 않다는 점을 시사한다. 태양활동의 변화와 

관련한 우주기원 동위원소(10Be or 14C) 변화에 근거하여 몇

몇 연구자는 태양활동이 백년‐천년 주기 변화의 원인이라고 

주장하기도 한다(Karlen and Kuylenstierna, 1996; Bond et 
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al., 2001; Fleitmann et al., 2003; Y.J. Wang et al., 2005). 

기후시스템(예를 들어, 심해순환과 관련된)에서의 변동 양상

의 중요성 또한 주목받고 있다(Bianchi and McCave, 1999; 

Duplessy et al., 2001; Marchal et al., 2002; Oppo et al., 

2003). 현재의 지식으로는 다양한 자료에서 찾아낼 수 있는 

일관성이 부족하므로, 천년 단위의 큰 규모의 기후변화 양상

을 태양활동이나 화산활동의 강도 등 외적 요인이나 기후 

시스템 내적 요인으로 설명하기는 어렵다. 

6.5.2 현재 간빙기의 급격한 기후변화

6.5.2.1 중위도‐고위도 지역의 해양 및 대기순환의 급격한 변

화는 무엇을 의미하는가?

그린란드의 빙하 시추시료에서 약 8.2ka 전에 2~6℃ 정도 

급격하게 온도가 내려가는 현상이 보고된 바 있다(Alley et 

al., 1997; Alley and Agustsdottir, 2005). 이는 유럽과 북아메

리카의 육상 고해상도 자료에서도 인지되었다(Klitgaard‐
Kristensen et al., 1998; von Grafenstein et al., 1998; Barber 

et al., 1999; Nesje et al., 2000; Rohling and Palike, 2005). 

이때에 대기 중 메탄농도가 수십 ppb 정도 감소하였는데

(Spahni et al., 2003), 이는 급격한 8.2ka 사건이 큰 규모 대

기순환의 변화와도 관련이 있다는 것을 시사한다. 이러한 변

화는 북극에서 열대지역에 이르는 건조화 현상과도 관련이 

있다(Hughen et al., 1996; Stager and Mayewski, 1997; Haug 

et al., 2001; Fleitmann et al., 2003; Rohling and Palike, 

2005). 8.2ka 사건은 북대서양의 심해대순환(MOC)이 짧은 

기간에 재구성되면서 일어난 것으로 해석하고 있으나

(Bianchi and McCave, 1999; Risebrobakken et al., 2003; 

McManus et al., 2004), 사실 심해해수층이 형성되었다는 증

거는 없다. 홀로세 초기에 대륙빙하가 녹으면서 흘러나온 막

대한 양의 담수가 북대서양과 북극해에 흘러들게 된 것을 

원인 중 하나로 보기도 한다(Nesje et al., 2004). 빙하호인 

Agassiz호수가 1014m3의 담수를 허드슨만으로 매우 빠른 속

도로 쏟아 부으면서 8.2ka 사건을 일으켰다는 주장도 있다

(0.5년간 5Sv,Clarke et al., 2004). 기후모델을 통하여 이러한 

가정을 확인할 수 있으며, 해양이나 대기순환이 담수유출에 

어떻게 변화하는지를 평가할 수 있다(Alley and Agustsdottir, 

2005 6.4.2.2를 참조). EMICs(Renssen et al., 2002; Bauer et 

al., 2004)과 해양‐대기 결합모델(Alley and Agustsdottir, 

2005; LeGrande et al., 2006)을 이용한 앙상블모의는 경계조

건과 담수의 유입조건을 달리하면(ITCZ의 이동을 포함) 

8.2ka 사건과 유사한 현상을 모의할 수 있다. 

약 5,000년에서 4,000년 사이의 홀로세 중기에는 넓은 지

역에 걸쳐 많은 사건들이 빠르게 진행되면, 북반구의 해양빙

하가 급격하게 증가하거나(Jennings et al., 2001), 그린란드

에서 중수소 함량이 감소하는데서 나타나듯이 해수순환이 

변화하고(Masson‐Delmotte et al., 2005b), 유럽 일대의 급격

한 온도하강이 발생하거나(Seppa and Birks, 2001; Lauritzen, 

2003), 북아메리카에서 수백 년 간 한발이 지속되거나(Booth 

et al., 2005), 남아메리카의 기후가 변화하기도 한다

(Marchant and Hooghiemstra, 2004). 이러한 현상들의 원인

은 아직 명확하게 밝혀지지 않았다. 지구궤도변화로 인한 지

역적인 온난화 시기 끝부분에서 이러한 특정 사건들이 일어

나므로(박스 6.1, 6.5.1절 참조), 점진적인 기후강제력 상태

에서 기후시스템은 급격한 변화를 일으킬 수 있다는 것을 

암시한다. 

6.5.2.2 몬순의 급격한 변화를 어떻게 이해할 수 있는가?

열대지역에서 강수량을 잘 기록하고 있는 자료와 모델을 

보면 아프리카, 인도, 동남아시아 등에서의 여름몬순은 홀로

세 초기와 중기에 지구궤도변화로 인하여 강화되었으며, 이

로 인하여 내륙의 온도구배가 증가하고 열대수렴대

(intertropical convergence zone, ITCZ)의 위치가 변하게 된

다. 고해상도의 강수량 기록을 보면 지역적으로 홀로세 초기

의 습윤 조건에서 건조 조건으로 몇 단계에 걸쳐 전이하는 

과정을 살펴볼 수 있다(Guo et al., 2000; Fleitmann et al., 

2003; Morrill et al., 2003; Y. J. Wang et al., 2005). 홀로세 

초기에는 북아프리카 지역과 지중해에 걸쳐서 몬순과 관련

된 담수 유출과 습윤 조건이 크게 증가한다. 이는 지중해 해

수순환의 변화와 관련이 있는데, 사프로펠(sapropel) 퇴적층

가 그 증거이다(Ariztegui et al., 2000). EMICs를 이용하여 

홀로세 기후의 모의실험을 할 때 지구궤도와 관련된 매개변

수가 중요하다. 이러한 모델에서는 식생과 몬순 역학 사이의 

비선형 상호작용으로 인한 아프리카 몬순의 강화 등, 지구궤

도 변화에 반응하여 급격한 기후변화 사건들이 어떻게 일어

났는지를 살펴볼 수 있다(Claussen et al., 1999; Renssen et 

al., 2003). 

6.5.3 홀로세 간빙기에 엘니뇨‐남방진동은 어떻게 왜 변하
였는가?

산호, 고고학적 패총, 호수 및 해양퇴적물 등 다양한 고해

상도의 고기후학적 기록을 살펴보면, 홀로세 초기와 중기에

는 ENSO가 약했음을 보여준다. 이것이 지난 수천 년 동안 

현재와 같이 점차로 강해졌다(Shulmeister and Lees, 1995; 

Gagan et al., 1998; Rodbell et al., 1999; Tudhope et al., 
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자주 묻는 질문(FAQ) 6.2

지구 역사상의 기후변화와 비교하여 현재의 기후변화는 이상
한 것인가?

기후는 지구 역사를 통하여 계속 변화하여 왔다. 현재의 

기후변화는 몇몇 측면에서 비정상적이다. 지난 50만년 동안 

대기 중 이산화탄소 농도가 이렇게 높았던 적이 없었으며, 

증가 속도도 예외적으로 빠르다. 현재 지구 온도는 최소한 

지난 500년 동안 최고이며, 아마도 지난 1,000년 동안과 비

교해도 가장 높을 것이다. 만약에 온난화가 이렇게 계속 지

속된다면, 21세기 후반에는 지질시대를 통틀어 비정상적으

로 가장 이상한 기후가 될 것이다. 또 최근의 기후변화의 비

정상적인 측면은 바로 기후변화의 원인이다. 과거 기후변화

는 자연환경 변화 그 자체가 원인인데 비하여 현재의 50년

간의 온난화는 인간의 활동이 그 원인이 된다. 

인위적인 현재 기후변화와 자연적인 과거 기후변화를 비

교하려면, 먼저 세 가지를 구분하여야 한다. 첫 번째, 같은 

종류의 변수끼리 비교하는지를 확실하게 하여야 한다. 즉, 

온도를 비교할 것인지, 온실가스 농도를 비교할 것인지, 아

니면 다른 기후 요인을 비교할 것인지, 또 절대값을 비교할 

것인지 또는 변화 속도를 비교할 것인지를 알아야 한다. 두 

번째, 지역적인 변화와 전 지구적인 변화를 혼동하지 말아

야 한다. 보통 지역적인 변화가 전 지구적인 변화 보다 훨씬 

큰데, 지역적인 요소(지역적 해양순환 또는 대기순환)가 열

이나 습도의 이동을 변화시킬 수 있으며 또한 지역적인 되

먹임 작용(해양빙하의 되먹임 작용)도 한 역할을 한다. 전 

지구적 평균온도 상승 같은 큰 규모의 변화가 일어나기 위

해서는 온실가스 증가나 태양활동과 같은 보다 큰 원동력이 

필요하다. 세 번째, 시간 척도에 따른 구분이 필요하다. 백

만 년 정도에 걸친 기후변화는 백년 정도에 걸친 기후변화

와 비교하여 규모도 크고 원인도 대륙이동 등과 같이 다양

하다. 

현재의 기후변화에 대해 걱정을 하는 주된 이유는 대기 

중 온실가스 농도의 증가가 지난 제 4기(약 200만 년 전 부

터 현재까지) 동안 전례가 없는 일이기 때문이다. 남극 빙하 

시추시료에서 지난 65만년 동안의 이산화탄소 농도를 정확

하게 파악할 수 있다. 이 기간 동안 이산화탄소 농도는 추운 

빙하기 때에 180ppm 정도까지 낮아졌다가 간빙기 때에는 

300ppm 정도까지 올라간다. 지난 세기 동안에 이산화탄소 

농도는 이러 범위를 급격하게 벗어나서 현재 379ppm까지 

올라갔다. 마지막 빙하기가 끝나고 이산화탄소 농도가 

80ppm 정도 올라가는데 약 5,000년이 걸렸다. 현재보다 높

았던 시기는 수백만 년 전에 있었을 뿐이다. 

과거 이산화탄소 농도를 복원하는 것보다 온도를 복원하

는 것은 더 복잡하다. 이산화탄소는 전 지구적으로 잘 섞이

지만, 온도는 지역에 따라 차이가 많이 나기 때문에 빙하 시

추시료만 가지고는 이야기하기 어렵다. 지역적인 온도는 수

십 년 정도 기간에서도 몇 도 이상 변화할 수 있다. 20세기 

동안의 전 지구적 온난화가 0.7℃라는 것을 감안하면 지역

적 온도변화는 매우 큰 것이다. 

전 지구적 온도 변화는 지역적 온도 편차를 제거하고 보

다 큰 규모의 평균 온도를 분석하여야 의미가 있다. 전 지구

적으로 충분한 기상 측량을 하게 된 것은 150년 정도 밖에 

되지 않는다. 그 이전 시기의 온도는 나무나이테나 빙하 시

추시료 등 여러 프록시 자료를 종합하여 유추하게 되는데, 

수천 년 이전으로 갈수록 자료의 공간적 분포가 제한되게 

된다. 이러한 복원에는 각각 방법도 다르고 그 중요성도 불

확실하지만, 지금까지 보고된 복원 자료를 보면 중세 시대

에는 온난했으며 17, 18, 19세기 동안에는 온도가 낮았고, 

그 이후에는 빠르게 온난화되고 있는 경향이 확실하다. 중

세 시대에 얼마나 따뜻했는지는 불확실하다. 하지만, 20세

기 중반 이후에는 중세 시대보다 더 온난하게 되었다. 이러

한 결론은 기후 모델로도 확인할 수 있다. 2,000년 이전 시

기에는 큰 규모의 평균 온도 변화를 체계적으로 복원하기 

어렵다. 그러나 홀로세 동안 현재와 같은 전 지구적 온난화

가 있었다는 증거도 또한 없다. 약 300만 년 전 정도에는 현

재와 같은 높은 온도에 빙하가 줄어들고 해수면이 상승했던 

시기가 있었다. 따라서 현재의 온난화는 지난 수천 년 동안

을 배경으로 보았을 때는 매우 비정상적인 것이다. 그러나 

온실가스 농도를 자연적으로 매우 천천히 변화시킬 수 있는 

판구조 활동과 같은 보다 긴 시간척도로 보면 정상적이라고

도 할 수 있다. 

또 다른 문제는 현재 온난화의 속도이다. 이렇게 빠른 변

화속도가 과거에도 있었는가? 지난 수만 년 동안 가장 큰 

온도 변화는 빙하 주기였다. 그 동안 전 지구적 평균 온도는 

빙하기 때에 4℃, 간빙기 때에 7℃ 정도로 변화하여 왔다. 

물로 대륙빙하 근처의 지역 같은 경우는 지역적 온도 변화

폭이 훨씬 컸다. 그러나 이들 자료를 보면 빙하기가 끝난 뒤 

전 지구적 온난화가 약 5,000년 정도에 걸쳐 서서히 진행된 

것으로 나타난다. 그러므로 현재의 온난화 속도는 과거의 
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변화에 비춰볼 때 무척 빠르고 비정상적인 것이다. 그 동안 

많이 토의되었던 빙하기 동안의 급격한 기후변화는 해양의 

열전달 과정의 변화에 기인한 것으로 전 지구적 평균 온도

에 큰 영향을 주지 않았기 때문에 현재 기후변화에 대한 과

거의 예로서는 적절하지 않다. 

빙하 시추시료에 기록된 것 보다 더 오래된 과거의 기록

은 퇴적물이라든지 다른 기록매체에서 찾을 수 있는데, 이

들 기록은 현재의 온난화 같이 빠른 변화를 해석할 수 있을 

만큼 해상도가 좋지는 못하다. 따라서 과거에 큰 규모의 급

격한 기후변화가 있었는지 확실하지는 않지만, 현재의 온난

화 속도처럼 빠르게 변화하는 기후변화가 과거에 있었다는 

증거는 불충분하다. 21세기에 5℃ 이상 온난화가 계속된다

면 지구 환경은 마지막 빙하기 이후 지구의 평균 온도가 상

승하였을 때와 같은 정도의 변화를 겪을 것이다. 지난 5,000

만년 동안 이에 필적할 만한 전 지구적 기후변화가 있었다

는 증거는 없다. 

2001; Moy et al., 2002; McGregor and Gagan, 2004). 대부분

의 자료는 불연속적이며, 대체로 평균조건이나 년 단위의 변

화 정도까지만 볼 수 있기 때문에, 현재의 상황으로 어떤 속

도로 어떻게 전이하였는지 정확하게 규명하기는 어렵다. 

태평양과 대기를 결합한 간단한 모델에 일사량의 변화를 

추가하면, 일사량의 계절적 변화가 ENSO 양상의 체계적 변

화를 야기하였음을 알 수 있다(Clement et al., 1996, 2000; 

Cane, 2005). 이 모델은 Bjerknes 되먹임 과정(Bjerknes, 

1969)과 해양의 역학 열균형(ocean dynamical thermostat; 

Clement and Cane, 1999; Clement et al., 2001; Cane, 2005)

으로 인해 홀로세 동안에 주기와 진폭이 점차적으로 불규칙

하게 증가하였음을 보여준다. 특정 시기를 단편적으로 모의

할 수 있는 GCMs 모델에서도 홀로세 초기에서 현재에 이르

기까지 변화 크기는 약간씩 차이가 있지만 대체로 ENSO가 

점차로 강화되었음을 보여준다. 두 모델의 결과와 자료의 종

합적 해석 모두 홀로세 중기 이전의 태평양 열대지역은 라

니냐와 비슷한 상태였음을 보여준다(Clement et al., 2000; 

Liu et al., 2000; Kitoh and Murakami, 2002; Otto‐Bliesner et 

al., 2003; Liu, 2004). GCMs 등 모델을 통하여 ENSO의 원

격상관(teleconnections)이 홀로세 중기의 지구궤도 영향으로 

약했었다는 것도 밝혀졌다(Otto‐Bliesner, 1999; Otto‐Bliesner 

et al., 2003). 

6.6 지난 2,000년

6.6.1 북반구 온도의 변동성

6.6.1.1 고기후 프록시를 이용한 고기후의 복원은 무엇을 보

여주는가?

그림 6.10은 기기 및 프록시 기록을 그래프로 나타낸 것으

로서, 지난 1,300년 동안 변화해 온 지구의 평균온도를 보여

준다. 이 중 그림 6.10a는 1,850년 이후 북반구에서 진행된 

연평균온도변화를 나타낸 것이며, 육지에서만 측정한 기록

과 육지 및 해양의 자료를 결합하여 만든 기록을 보여주고 

있다(3장 참조). 또한 후자에 해당하는 기록에는 불확실성도 

함께 표시하였다(육지와 해양의 30년 평활. 이러한 불확실성

은 주로 측정지점의 공간적인 부족에서 비롯되었으며(Jones 

et al., 1997), 그 불확실성은 20세기에서 19세기로 갈수록 증

가하는 경향을 보인다. 하지만 이러한 불확실성에도 불구하

고 지난 150년간의 기간 중 특히 최근 20~30년의 기록에서

는 온난화 경향이 뚜렷하다. 이와 유사하게 육지정보에만 기

초한 기록도 유사한 변동성을 보여주지만, 온난화의 속도는 

1980년 이후부터 상대적으로 더욱 빨라졌다. 이러한 육지만

의 기록은 19세기 이전까지 존재하며 최고 1781년의 기록부

터 시작한다. 하지만 이 육지 시계열의 초기 부분은 공간적

으로 훨씬 적은 측정지점에 기초하고 있다. 특히 처음 20년 

동안에는 유럽 23개 지점과 북미 1개 지점에서만 측정되었

으며, 첫 번째 아시아 지역의 측정은 1820년대에서야 비로소 

시작되었다. 4개 지점(잉글랜드 중부, De Bilt, 베를린, 

Uppsala)에서 측정한 유럽의 온도변화 기록은 보다 더 긴 정

보를 제공하지만 지역적으로 편중된 정보만을 제공하고 있

다. 이 기록에서 나타난 지난 약 20~30년 간의 온난화 경향

은 앞에서 설명한 전체 북반구 육지에서 관찰된 것보다도 

더욱 크다.

위의 기록에서 초기의 측정지점이 유럽 지역에 치우쳐 있

는 것을 감안하더라도 1850년 이전에 존재한 기기관측 온도 

자료는 1980년 이후의 온난화가 지난 280년 동안 관찰된 온

도변화 수준에 비해 전례 없이 높다는 것을 보여준다.(이것

은 20세기의 많은 관측지점에 비하여 초기자료의 평균에 존

재하는 커다란 분산을 고려해도 사실이다.) 또한 유럽지역의 

온도를 복원하기 위한 측정기록, 문헌기록, 프록시 기록의 

분석 역시 20세기의 전례 없는 온난화를 지적하고 있으며, 
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그림 6.10. 지난 1,300년 동안의 북반구 온도 변화 기록.(a) 표 6.1에 나타낸 정보에 기초한 연평균 기기온도 기록.(b) 표 6.1에 나타낸 다중 프록시 
기록을 이용한 온도 복원그래프로서, TAR에서 논의한 3가지 기록(JBB., 1998, MBH., 1999 그리고 BOS., 2001)과 검은색 선으로 표시한 
HadCRUT2v 기기온도 기록을 함께 도식하였음.(c) 표 6.1에 나타낸(RMO., 2005와 PS2004는 제외) 모든 온도복원 기록들의 불확실성을 중첩시킨 

수십 년 규모의 불확실성 범위로서, 복원 ‘scoring’ 10%의 표준 오차 ±1 내의 온도와 5~95% 범위에서 ‘scoring’ 5% 내의 지점(최대인 100%는 

모든 복원들의 표준 오차 ±1 내에 포함되는 온도만 해당된다)으로 나타내었다. HadCRUT2v 온도 기록은 검은색 선으로 함께 나타내었다. 모든 
연속기록은 30년 미만 규모의 변동성을 제거하기 위해 Gaussian‐weighted 필터링을 적용하였다; 그 결과 값들은 인접한 값의 평균치로 추가된 
기록으로 각 기록의 두 끝에서 얻어졌다. 모든 온도는 1961년부터 1990년까지의 평균 온도편차로 표현한다.
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박스 6.4 : ‘중세온난기’의 온도

적어도 이미 20세기 초부터 북아메리카, 스칸디나비아, 동유럽 지역의 과학자들은 지난 2,000년 동안의 기후변화에 대한 

증거를 찾는 연구를 수행했다(Brooks, 1922). 아이슬란드와 그린란드에 관해 Pettersson(1914)은 아이슬란드의 많은 지역들

이 10세기경에 경작지로 이용되고 있었다는 증거를 인용하였다. 또한 같은 시기에 스칸디나비아의 정착민들은 그린란드 지

역을 개척하였고, 해빙(sea ice)의 감소로 인해 상대적으로 한랭한 14세기 때보다 훨씬 더 북쪽 지역으로 규칙적인 항해가 

이루어졌다. Brooks(1922)는 15, 16세기의 몇 번의 온화한 시기 직후 17세기에 크게 한랭해진 기후조건을 다음과 같이 묘사

하였다; 아이슬란드의 경작지는 얼음으로 덮혔다. 그러므로 적어도 북대서양 북부 지역의 경우  1,000년 경 상대적으로 더 

따뜻했던 기후조건을 상상할 수 있었으나, 그 이후 특히 17세기에 찾아 온 훨씬 한랭한 조건의 증거와 비교된다.

Lamb(1965)은 서유럽 지역의 다양한 증거들을 통해 여러 지역에서 더 따뜻한 기후가 나타난  1000년부터 1200년까지의 

기간에 대해 ‘중세온난기’ 또는 ‘소최적기(Little optimum)’라는 새로운 표현을 처음으로 사용하였다(Lamb, 1982). 또한 

Lamb은 여러 지역의 여러 기간 동안 발생한 가장 따뜻한 기후조건을 파악하고자 하였다: 유럽 쪽의 러시아 지역(European 

Russia)과 그린란드 지역의 경우 이 기간에 해당하는 시기는 950년부터 1200년 사이였으나, 대부분의 유럽 지역에서는 900

년대 후반 온난화 과정을 거쳐 이보다 다소 늦은 1150년부터 1300년 사이에 따뜻한 기후조건을 이루었다(Lamb, 1977).

Lamb에 의해 사용된 많은 증거들은 역사기록, 한계선(treeline) 및 식생변화 곡식과 포도경작에 관한 기록과 같이 매우 

다양한 기록을 토대로 수집되었다. 또한 일부 그린란드 빙하코어(core)의 기록과 유럽 지역의 나무나이테 기록에 대한 초기

적 자료를 이용하여 이 시기의 기후를 추정하기도 하였다. 그러나 대부분의 이러한 증거들은 정확한 정량적 온도자료라고 

간주하기는 어렵다. 또한 이러한 많은 증거들은 식생과 빙하 분포의 변화처럼 강제력(forcing)과 이에 의한 식생 또는 빙하의 

반응(response) 사이의 복잡한 물리적 또는 생물학적 작용으로 인해 시간이 지체되기 때문에 정확한 연대측정이 어려웠다. 

Lamb은 고려했던 많은 증거들에 대해 통합적 통계적 보정을 실시하기도 하였다. 이러한 일련의 연구과정을 통해 그는 ‘고온

의 중세시기(High Medieval)’의 온도가 유럽의 여러 지역에서 측정된 20세기 초반의 온도보다 약 1.0 ~ 2.0℃ 정도 더 높았

을 것이라고 결론지었다(Lamb, 1977; Bradley et al., 2003a).

이후 다른 여러 학자들이 정확한 연대측정법과 특정 온도반응 이론을 확립하면서 보다 정량적 증거에 기초한 연구가 진행

될 수 있었으며, 이러한 연구에서는 전 지구 중 어떤 특정 지역에서 상대적으로 더 따뜻한 기후조건이 지배적이었다는 사실 

이외에는 어떤 결과도 제시할 수 없다고 결론지었다(Hughes and Diaz, 1994).

중세시기 동안 현재와 같은 기후변화가 모든 지역에서 같은 방향과 같은 정도로 진행되었다고 보기는 어려울 것이다(박스 

6.4의 그림 1). 이와 함께 어떤 특정 시기에 일부 지역은 20세기에 지배적으로 나타나는 온난화의 온도보다도 더 따뜻한 조

건을 이 시기 동안 경험했을지도 모른다(예, Bradley et al., 2003a). 그러나 많은 증거들이 지역적으로 제한되어 있기 때문

에 그리고 여기에 더해 연대측정마저 부정확하다면, 중세시기의 기후가 전 지구적으로 현재만큼 또는 현재보다 더 더웠는지

에 대한 질문에 정확히 답할 수 없다. 지역적 기후변동은 지역에 제한된 기후 작용에 의해 쉽게 진행될 수 있다. 단지  큰 

규모의 평균기후만이 최근 천년동안 영향을 미친 전 지구적인 강제력을 반영하는 것으로 간주할 수 있을 뿐이다(Mann and 

Jones, 2003; Goosse et al., 2005a). 현재의 대규모 온난화의 정도와 원인을 밝히는 데 중요한 역할을 할 수 있는 중세 

온난화에 대한 연구는 더 넓은 지역과 더 길고 연속적인 고기후학적 증거들을 일정한 방법으로 일치시킴으로서 이루어질 

수 있을 것이며, 20세기 온난화에 대한 정량적 비교를 위해서는 최근 측정된 온도와 비교하는 과정이 필요하다(그림 6.10).

공간적으로 매우 큰 규모의 기후변화 복원을 위해서 시도되었던 수많은 연구들은 같은 결론을 제시한다: 그것은 중세의 

온난화 정도가 특정 시기와 위치에서 다르게 나타난다는 점이다(Crowley and Lowery, 2000; Folland et al., 2001; Esper 

et al., 2002; Bradley et al., 2003a; Jones and Mann, 2004; D'Arrigo et al., 2006).

북반구평균온도에 대한 고기후학적 평가의 불확실성은 기록이 매우 부족한 1600년 이전의 시기동안 크다(Mann et al., 

1999; Briffa and Osborn, 2002; Cook et al., 2004a). 하지만 그림 6.10은 20세기 이전의 가장 더운 기간이 950년과 1100년 

사이에 발생했을 것이고, 이 시기의 온도는 아마도 1961년부터 1990년의 평균온도 보다 0.1℃ 내지 0.2℃ 정도 낮았을 것이

며, 1980년 이후 기기측정 기록에 의한 온도보다는 크게 밑돌 것이라는 것을 보여준다.

불확실성을 줄이기 위해 20년 전부터 연구된 수많은 증거들, 특히 훨씬 더 오래되고, 지리적으로 더 넓은 지역을 포함하는 

고기후 기록들을 업데이트하는 것이 필수적이다. 또한 현재 전 지구적인 중세 온난화를 평가하기 위한 프록시 기록이 매우 

부족한 실정이다(그림 6.11). 여기에 더해 해양, 열대지역 남반구에서의 단기 변화를 보여줄 수 있는 연속적인 고해상도 기록

이 필수적이다.
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박스 6.4, 그림 1. ‘중세온난기’ 동안 지역적 기후의 이질성은 북반구평균온도복원에 이용한 개별 기록

들의 넓은 값의 범위로 알 수 있다. 이 기록들은 개별 프록시 기록 또는 Mann and Jones(2003), 
Esper et al.(2002), Luckman and Wilson(2005)이 이용한 기록으로 비교한 지역평균기록이다. 하지만 
시계열이 짧거나 국지도의 민감도에 대한 자료가 없으면 배제하였다. 이들 기록들을 보정하진 않았지
만, 각 기록들은 20 년 필터로 도식하였으며 1001년부터 1980년 동안 평균값이 0이 되도록 표준화하였
다.

여러 지역에서 추가적인 증거가 더 필요하지만 17세기의 한랭한 기후조건과 비교할 때 중세시기(950~1100년)는 지난 2000

년의 기간 중 북반구 평균 온도가  높은 기간에 속하다는 증거가 보고되었다(Osborn and Briffa, 2006). 그러나 그 증거가 

있다고 할지라도 중세시기동안 반구규모의 평균온도가 20세기만큼 높았다고 보긴 어렵다(Jones et al., 2001; Bradley et 

al., 2003a,b; Osborn and Briffa, 2006).

표 6.1. 그림 6.10을 그리기 위해 이용된 북반구 온도 자료들.

기기관측온도
종류 기간 설명 참고문헌

HadCRUT2v
a 1856–2005 북반구의 육지 및 해양온도

Jones and Moberg, 2003; errors from Jones et al.,

1997

CRUTEM2v
b 1781–2004 북반구의 육지온도

Jones and Moberg, 2003; extended using data from

Jones et al., 2003

4 European Stations 1721–2004
잉글랜드 중부, De Bilt, 베를린, 

Uppsala의 평균
Jones et al., 2003

기기관측온도에 기초한 프록시

종류 기간 복원된 계절 지역 프록시위치
H   M   L   O 참고문헌

JBB..1998 1000-1991 여름 육지,20°N–90°N ◢   ◢   □   □
Jones et al., 1998; calibrated by 

Jones et al., 2001
MBH1999 1000-1980 전년 육지+해양, 0–90°N ■   ■   ◢   ◢ Mann et al., 1999
BOS..2001 1402-1960 여름 육지, 20°N–90°N ■   ◢   □   □ Briffa et al., 2001

ECS2002 831-1992 전년 육지, 20°N–90°N ◢   ◢   □   □
Esper et al., 2002; recalibrated by 

Cook et al., 2004a

B2000 1-1993 여름 육지, 20°N–90°N ◢   □    □   □
Briffa, 2000; calibrated by Briffa et 

al., 2004
MJ2003 200-1980 전년 육지+해양, 0–90°N ◢   ◢    □   □ Mann and Jones, 2003
RMO..2005 1400-1960 전년 육지+해양, 0–90°N ■    ■   ◢   ◢ Rutherford et al., 2005
MSH..2005 1-1979 전년 육지+해양, 0–90°N ◢   ◢   ◢   ◢ Moberg et al., 2005
DWJ2006 713-1995 전년 육지, 20°N–90°N ■   ◢    □   □ D’'Arrigo et al., 2006
HCA..2006 558-1960 전년 육지, 20°N–90°N ◢   ◢    □   □ Hegerl et al., 2006

PS2004 1500-2000 전년 육지, 0–90°N ◢   ■    □   □

Pollack and Smerdon, 2004; refer-

ence level adjusted following 

Moberg et al., 2005
O2005 1600-1990 여름 전구 육지 ◢   ■    □   □ Oerlemans, 2005

주：a Hadley 센터/기후 연구 단위는 지표 온도(수정된 버전 2 분산)를 격자로 나누었다. 
b 기후 연구 단위는 육지 지표 온도(보정된 버전 2 분산)를 격자로 나누었다.
c H=고위도 육지, M=중위도 육지, L=저위도 육지, O=해양에서 산출된 프록시 기록들은 □(없거나 매우 부족함), ▲(제한된 범위), ■(중

간 정도 또는 넓은 범위)로 표시하였다.
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그림 6.11. 1000년, 1500년, 1750년까지 복원된 프록시 기록들의 위치(기기 온도 기록: 붉은 색 온도계 모양; 나무 나이테: 갈색 삼각형; 시추공: 
검은색 원; 빙하 코어/빙하 시추공: 파란색 별 모양; 이외의 저해상도 기록들: 자주색 사각형). 이 기록들은 그림 6.10에서 북반구나 남반구 온도를 
복원하기 위해 사용되었거나(02005를 제외) 남반구의 지역적 온도를 나타내기 위해 사용되었다(그림 6.12).
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2003년에 기록된 가장 더운 여름은 지난 500년의 기간 동안 

발생된 그 어떤 해의 여름보다도 더웠다는 사실을 보여주고 

있다(Luterbacher et al., 2004; Guiot et al., 2005; 박스 3.6).

최근의 온도변화를 이해하고 그 변화에 대한 메커니즘과 

원인을 올바르게 해석하려면 기후에 영향을 줄 수 있는 다

양한 요인에 대한 미세한 변화 뿐 만 아니라 더 오래되고 넓

은 지역의 기기관측 이전의 기후역사를 복원하기 위한 많은 

노력들이 필요하다(Bradley et al., 2003b; Jone and Mann, 

2004).

3차 평가보고서에서는 AD 1000년 이후의 북반구평균온도

변화를 복원하기 위해 프록시 기록을 이용한 다양한 시도가 

있었고, 그 중 그림 6.10에 나타낸 1년 간격의 복원들이 대

표적이다. 이들 중 첫 번째 복원(Mann et al., 1999)은 연평

균온도를 지시하며, 나무나이테, 빙하 코어, 문헌기록으로부

터 정보를 추출하였다; 또한 이 복원은 18세기 이후의 수많

은 기기측정 자료(온도와 강수량)도 포함하고 있다. 기기 측

정자료에 의해 밝혀진 20세기 전반부의 급격한 온난화(~0.

4℃)와 그 직후 0.15℃의 한랭화는 이 복원 기록에서 0.3℃

의 온도 감소로서 관찰되었으며, 지난 900년 동안 이와 유사

한 수십 년 주기의 변동이 존재해 왔다. 여러 복원 기록들 

중에서 Jones et al.(1998)의 기록은 훨씬 적은 수의 프록시 

정보에 기초한 반면, Briffa et al.(2001)은 비록 AD 1400년까

지의 상대적으로 짧은 기록만을 보여주지만 열대 이외의 넓

은 지역으로부터 완전한 나무나이테 연속 기록을 복원하였

다. 이들 두 복원기록은 열대 이외의 육상환경에 집중되며, 

연평균 온도보다는 온난한 계절이 더 잘 기록되는 특징이 

있다. 이들 기록에서는 20세기 이전 수백 년 시간 규모에서 

더 큰 변동성이 관찰되며, 17세기 동안에는 Mann et 

al.(1998, 1999)이 표현한 것 보다 조금 더 한랭한 기후가 지

배적이었던 것으로 나타났다.

Mann et al.(1999)이 제시한 ‘하키막대’ 모양의 온도변화 

그래프는 일부 연구의 주요 주제로 다루어진 바 있다. Soon 

and Baliunas(2003)는 20세기가 반구규모에서 가장 따뜻했다

는 결론에 대해 반대하는 연구결과를 발표하였다. 그들은 넓

은 지역에 퍼져 있는 다양한 프록시 기록들로부터 각각 ‘중

세온난기(Medieval Warm Period)’와 ‘소빙하기(Little Ice 

Age)’라고 불리는 기간 내에서 상대적으로 더 따뜻하거나 추

운 조건 혹은 건조하거나 습한 조건을 나타낸 시기에 대해 

면밀히 조사하였다. 하지만 이들의 정성적 연구로는 20세기 

온난화와 직접 비교할 수 있는 정량적 평가를 내릴 수 없었

다(Mann and Jones, 2003; Osborn and Briffa, 2006). 박스 

6.4에는 ‘중세온난기’에 대한 더 자세한 내용이 소개되어 있다.

McIntyre and McKitrick(2003)가 Mann et al.(1998)의 연구

결과와 동일한 결과를 이끌어낼 수 없었다고 보고하였으나, 

이후 Wahl and Ammann(2007)은 그 이유가 McItyre and 

McKitrick(2003)이 수행한 연구방법의 차이에서 온 결과라는 

것을 보여주었으며, 원래의 프록시 정보를 이용하여 매우 유

사한 결과를 낼 수 있음을 증명하였다. McIntyre and 

McKitrick(2005a, b)은 Mann et al.(1998)의 세부적인 연구방

법에 관한 추가적인 주의점을 알려주었으며, 19세기의 온도

측정 기록의 검증과 분석을 위한, 그리고 북미 서부 지역의 

나무 나이테 연구로부터 기후변화의 기록을 추출하기 위한 

방법에 대해 언급하였다. 후자의 경우 일부의 이론적 기초가 

연구되어왔지만, Wahl and Amman(2006)은 최종적인 복원 

시 그 변화 정도가 너무 작다는 사실을 보여주었다(~0.05℃; 

보다 상세한 검토를 위해서 Huybers, 2005참고; McIntyre 

and McKitrick, 2005c, d; von Storch and Zorita, 2005).

3차 평가보고서 이후 지난 1000년 내지 2000년 동안의 북

반구 평균 온도 변화를 반영하는 수많은 프록시 기록들이 

연간 또는 준‐연간(near‐annually) 해상도로 비교되어왔다

(Esper et al., 2002; Crowley et al., 2003; Mann and Jones, 

2003; Cook et al., 2004a; Moberg et al., 2005; Rutherford et 

al., 2005; D'Arrigo et al., 2006). 이러한 연구들은 그림 

6.10b에서 AD 700년부터 나타낸 TAR의 보고에 따라 이루

어졌다. TAR의 보고에서와 같이 새로운 기록들도 일부 실

제 기록 외의 추가적인 예상치를 포함하기 때문에 엄밀한 

의미에서 독립적인 온도복원이라고는 할 수 없지만, 기후변

화 기록의 시공간적 확장에 기여하기도 한다(그림 6.10과 

6.11).

Briffa(2000)는 수백 년 규모의 기후변동성을 반영하고 있

는 나무 나이테 연대학을 확립하기 위해 통계적 기술을 도

입하여 페노스칸디아(Fennoscandia) 북부와 시베리아 북부 

지역을 가로지르는 지점에서 성장한 나무 나이테 기록을 이

용하여 더욱 긴 기간의 과거기후변화를 복원하였다. 이 기록

을 통해 북부 유라시아의 여름 온도 조건이 매우 명확하게 

복원되었고, 추가적으로 북반구 육지에서의 평균 기록이 간

단한 선형 회귀법으로 표준화되었다(Briffa et al., 2004). 

Esper et al.(2002)은 유라시아와 북아메리카에 있는 14개 지

점으로부터 나무 나이테 기록을 추출하였으며, 이전의 프로

세싱 방법과 비교하여 긴 시간 규모의 기후강제력의 증거를 

더 잘 나타내는 더욱 세밀한 여러 가지 통계적 기술을 적용

하였다. 또한 이러한 결과들은 Mann et al.(1998)에 포함된 

1900년부터 1977년까지의 기록과 일치시켜 평균화, 안정화, 

표준화되었다. 이 결과는 12세기부터 14세기 말까지 다른 결

과에서 보다 더 뚜렷한 한랭화 경향을 보였다. 이 한랭화 경

향은 개량된 기기측정 온도로 다시 보정하였을 때(Cook et 
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al., 2004a)나 연 온도자료로 보정하였을 때(Briffa and 

Osborn, 2002) 차이가 다소 줄었으나, 최근까지 밝혀진 온도 

범위 중에서도 여전히 가장 추운 범위에 속한다.

Mann and Jones(2003)는 온도의 민감도를 고려한  8개의 

표준화된 시계열을 이용하여 지난 1,800년 동안의 북반구 연

평균온도를 나타내었다. 이 8개의 기록 중 4개는 나무 나이

테 뿐 만 아니라, 빙하코어의 산소동위원소 기록와 문헌기록

을 포함하는 다중 프록시 기록에 해당한다. 이러한 십 년 단

위의 기록들에 대한 평균과 표준편차는 1856년부터 1980년 

사이의 기간 동안 북반구 육지/해양의 십 년 평균치와 일치

하도록 표준화되었다. Moberg et al.(2005)은 북반구 장단기 

규모의 변화를 파악하기 위해 여러 개의 나무 나이테 기록 

및 다양한 다른 프록시 기록의 결합을 시도하였다. 7개의 나

무 나이테 기록은 80년 미만의 시간규모에 대한 정보만을 

제공하기 때문에 이를 보완하기 위해 상대적으로 정확성이 

부족한 연령측정법을 사용하는 11개의 저해상도 기록(빙하

융해의 기록, 호수 규조류 및 화분의 기록, 해양성 패각 및 

유공충의 지화학적 특성, 그린란드 시추공 내 온도 기록)이 

추가적으로 종합되었다. 이후 이 기록은 1856년부터 1979년 

사이의 온도자료의 평균, 표준편차와 일치시키는 과정을 거

쳤다. 이 연구의 결과는 다른 복원 결과와 비교할 때 10세기

와 11세기 초 동안이 가장 더웠던 시기에 속하지만, 여전히 

1980년 이후 관찰된 온난화보다는 덜 더운 시기에 속한다.

위에서 언급한 다양한 복원 연구들에 이용된 연단위 해상

도의 프록시 기록들은  1,400년까지 기후장 복원기술을 도입

하여 새롭게 복원되었다(Rutherford et al., 2005). 이 연구에

서는 목표지역과 시점 뿐 만 아니라 결과의 정확도에 대해

서도 방법론적으로 고찰하였다. 그 결과, 이 연구는 프록시

의 종류와 통계적 복원기술에서 차이를 합리적으로 해석하

였으며, 결과는 신빙성이 높은 것으로 결론지어졌다.

D'Arrigo et al.(2006)은 나무 나이테 자료만을 이용하였지

만, 특히 북미 북부 지역에서는 사용된 적이 없는 자료를 다

수 포함시켰다. Esper et al.(2002)의 결과와 유사한 이들의 

복원결과는 9세기, 13세기, 14세기 대부분의 기간 동안 다른 

복원결과에 비해 뚜렷하게 한랭화 기간이 나타나고, 이로 인

해 지난 1,000년 중 가장 큰 변동성을 보인다. Hegerl et 

al.(2006)은 나무 나이테 자료로부터는 얻을 수 없는 14개 지

역으로부터 획득한 3개의 자료(그린란드 빙하의 산소 동위

원소 기록, 중국, 유럽 지역의 기기, 문헌자료, 그리고 다양

한 기록을 종합한 두 개의 연속자료)을 종합적으로 연구하였

다. 여기서 사용된 많은 종류의 자료들은 기존의 다른 연구

들에서도 흔히 이용되어 왔다. 하지만 이 연구에서는 여러 

가지 회귀접근 방법들에 내재되어 있는 저빈도 변동의 손실

을 방지하기 위한 회귀 접근법을 사용하여 종합 및 표준화

하였다. 그 결과, 다른 복원에서 나타난 범위의 중앙값에 가

까운 결과를 보였다.

다양한 고기후 프록시 기록들을 그림 6.10과 같은 북반구

평균온도로 변환하기위해 다양한 통계적인 방법이 이용되었

다(Jones and Mann, 2004; Rutherford et al., 2005). 이 과정

은 지역 기록을 평균화하고 이를 분석하여 복원 자료의 평

균과 표준편차가 관찰된 기록의 특정기간과 일치되도록 표

준화하고(Jones et al., 1998; Crowley and Lowery, 2000), 과

거 온도의 시공간적 변화를 계산할 수 있는 다변수 변환함

수(multivariate transfer function)를 거쳐 복잡한 기후 장의 

복원을 시도하고, 큰 평균온도변화가 필요한 지역에 대해 기

후 추정치를 평균화하여 추정하였다(Mann et al., 1998; 

Rutherford et al., 2003, 2005). 통계적 변환함수를 도입하기 

전에 지역화 과정(regionalisation)을 포함해서 자료는 적지만 

잠재적으로 더욱 중요한 지역 예측인자(predictor)을 포함시

킴으로써, 무엇이 필연적으로 이들 두 접근법 사이의 중간적 

적용인지를 알기위한 다른 여러 가지 복원 연구들을 검토할 

수 있다(Briffa et al., 2001; Mann and Jones, 2003; D'Arrigo 

et al., 2006). 이러한 연구들 중 일부는 열대 이외 지역의 복

원기록에 기초하여 복원하며, 지역간 기후패턴의 안정성을 

가정한다. 하지만 이 가정은 열대와 열대 이외 지역의 기후

변동성이 다를 수 있다는(Rind et al., 2005)것과 ENSO와 관

련된 열대 이외 지역의 원격상관이 시간에 따라 변화한다는 

사실을 제시하는 관찰결과와 모델결과에 의해 의문시 되어

왔다(6.5.6 절).

Oerlemans(2005)는 169개의 빙하길이 기록에 기초하여 전 

지구적인 온도 역사를 복원하였다. 그는 각 빙하의 특정 반

응시간과 기후에 대한 민감도를 내포하는 간단한 빙하 역학

을 이용했다. 복원결과는 20세기 중반 약 0.6℃ 온난화 경향

을 보이는 전 지구적 온난화가 19세기 중반 이후 발생되었

다고 제안하고 있다. 25년 한랭화에 이어 온도는 1970년 이

후 다시 올라갔지만, 전체 해석에 수많은 지역적 고빈도의 

변동성은 존재한다. 그러나 이 접근법은 시간에 따라 변화하

는 빙하의 민감도에 대한 논의가 없으며, 이는 곧 1,900년 

이전 정보의 신빙성을 훼손하는 원인이 된다. 예를 들면, 빙

하의 질량평형 분석, 부피변화, 길이변화를 이용한 서유럽 

알프스 지역의 온도자료에 따르면(Vincent et al., 2005), 

1760년부터 1830년 사이의 빙하 전진은 20세기 평균치에 비

해 25% 증가했던 강수량에 의한 것이며, 평균온도는 큰 차

이가 없었다는 것을 제시한다. 1830년 이후 빙하의 후퇴는 

20세기 초 겨울철 강수량 감소와 여름 온난화의 영향 때문

이다. 남부 노르웨이에서 관찰된 18세기 초 빙하의 전진은 
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낮은 온도 때문이라기보다는 겨울 강수량의 증가에 의해 이

루어졌을 가능성이 있다(Nesje and Dahl, 2003).

물리적인(빙하의 동위원소 조성 등) 또는 생물적인(나무나

이테의 폭 또는 산호의 화학적 조성 등) 프록시의 변화는 기

후변화에 대한 특정한 변수(평균온도 또는 총강수량 등) 혹

은 특정한 ‘계절’(6월부터 8월 또는 1월부터 12월)에 대한 변

수의 변화에 정확하게 혹은 완전하게 반영하지 않는다. 이러

한 이유 때문에 이러한 수년 동안 변동기록을 가지고 있는 

프록시 기록들은 가능한 기기 측정기록과 비교하는 방법으

로 프록시 기록이 ‘보정’되어야만 하며, 특정한 온도변화의 

인자를 대변하는 프록시의 표준화와 관련된 통계적인 불확

실성을 정량화해야한다. 그러므로 모든 프록시 복원은 특정 

‘목표’의 선택에 대한 혹은 영향을 미치는 기후변수에 대한 

어느 정도의 절충이 내포되어 있다. 그림 6.10b에 표현된 여

러 가지 온도 복원들 사이에 존재하는 차이들은 프로세싱 

방법의 차이를 포함하여 예상 연속기록의 선택뿐만아니라 

이와 관련된 한계 때문이다. 또한 다른 통계적 표준화 방법

의 사용(기록이 표준화 이전 필터링 되었는지 유무와 이러한 

표준화가 수행되는 시간의 차이를 포함)은 다양한 복원의 뚜

렷한 차이에 영향을 미친다. 이러한 주제에 대한 논의는 

Harris and Chapman(2001), Beltrami(2002), Briffa and 

Osborn(2002), Esper et al.(2002), Trenberth and Otto‐
Bliesner(2003), Zorita et al.(2003), Jones and Mann(2004), 

Pollack and Smerdon(2004), Esper et al.(2005) and 

Rutherford et al.(2005)에서도 찾아 볼 수 있다.

개별 프록시 복원과 연관된 중요한 불확실성(수십 년 규

모에서의 표준오차는 ±0.5℃)은 회귀잔차분석에 기초하여 

계산한 몇 가지 연구들에 나타나있다(Mann et al., 1998; 

Briffa et al., 2001; Jones et al., 2001; Gerber et al., 2003; 

Mann and Jones, 2003; Rutherford et al., 2005; D'Arrigo et 

al., 2006). 프록시 기록의 보정 과정에서 분명해진 오차로부

터 계산된다.  이들은 초기 프록시시계열의 통계적 확신이 

감소된 것과 같이 보정기간 동안에 확실치 않은 다른 기원

의 오차를 고려하지 않기 때문에 불확실성이 최소화된다

(Briffa and Osborn, 1999; Esper et al., 2002; Bradley et al., 

2003b; Osborn and Briffa, 2006).

시추공 및 빙하를 통한 복원을 제외한 이 절에서 다루고 

있는 모든 대규모 온도 복원들은 나무나이테자료를 포함한

다. 나무나이테 너비 및 밀도 연대학에서는 기후변화의 증거

를 모호하게 만들 수도 있는 비기후(non‐climate) 경향성을 

제거시키기 위해 통계적 프로세싱을 수행한다. 하지만 특정

한 경우 이 과정은 나무의 성장에 영향을 준 기후변동성 중

에서 장기간 규모의 변화를 표현하지 못하는 문제점을 유발

할 수도 있다; 실제로는 과거 기후의 잘 처리된 자료를 제공

한다. 하지만 이 과정은 그림 6.10에 포함되어 있는 복원자

료에서는 적용하지 않았다. 이렇게 사용된 연대학이나 나무

나이테를 이용한 기후복원의 거의 모든 결과는 수십 년, 수

백 년 시간규모의 변동성을 보존하는 방법을 이용하였다. 다

른 모든 생물학적 프록시들에서와 같이 나무나이테 기록에 

관한 보정은 어떤 특정한 기후변수에 대해 선형회귀분석을 

실시하고 기후와 나무의 성장 사이에서 필연적으로 발생하

는 복잡한 작용들의 시간에 따른 변화를 간단하게 나타낸다. 

하지만 이러한 보정의 단순화가 정당하다고 인정되는 것은 

보정한 결과 간의 관계들이 일반적인 추정에 잘 맞았고 독

립적인 기기 측정기록을 이용한 검증과정을 통해 밝혀졌기 

때문이다. 항상 변화하고 있는 대기 CO2 혹은 토양의 화학

조성과 같은 비기후 요인들이 회귀분석에 기초한 기후해석

에 내재되어 있는 불변성의 가정에 사실상 영향을 줄 수는 

있으나, 이렇게 해석된 어떤 복원결과에 이런 것들이 사실이

라는 증거는 없다. 지난 100년 간 성장률이 증가하는 특징을 

보인 미 서부 고산지역의 나무나이테 폭의 기록(LaMarche 

et al., 1984)이 증가하는 대기 CO2 효과에 의한 것인지를 고

찰하기 위해 Mann et al.(1998, 1999)에 의해 제시된 프록시 

기록에 함께 비교되었다. 하지만 미 서부의 나무나이테 기록

은 대기 CO2효과를 줄이기 위해서만 보정하였다. 여러 범위

의 온도에 대한 민감도를 파악하기 위해 수행한 나이테 너

비 및 일부 밀도분석에서는 나무나이테 자료가 20세기 초반 

동안 발생한 온난화를 반영하고 연 단위 규모의 기기측정 

자료에서 관찰된 온도와 매우 유사한 대비를 지속적으로 보

여주었지만, 최근 수십 년 동안 기기 온도 자료에 의해 증명

된 전반적인 온난화 경향을 잘 보여주지는 않는다(Briffa et 

al., 2004; D'Arrigo, 2006). 이러한 나무나이테기록이 뚜렷한 

경향을 보이지 않고 넓은 범위의 변동성(발산)을 보이는 것

은 분명히 특정 북부 고위도 지역에 제한되지만, 그 지역에

서 조차 분명한 것은 아니다. 나무나이테 밀도 자료에 기초

한 대규모 온도복원에서 Briffa et al.(2001)은 복원기록의 앞

부분에 대한 평가가 한쪽으로 치우치는 것을 방지하기 위해

(그러므로 이 기록은 그림 6.10에 나타내지 않았음), Cook et 

al.(2004a)이 주장했던 것처럼 ‘발산’은 단지 최근의 현상이

라는 것을 가정하여 기기기록에 대한 보정을 실시할 때 

1960년 이후의 기록을 배제하였다. 그러나 다른 연구자들은 

습도에 의한 스트레스가 현재의 추가적인 성장을 제한한다

는 사실을 넘어서는 임계초과식(threshold exceedance)을 구

하여 지속적 온난화에 대한 나무성장의 선형반응분석을 실

시해야한다고 주장한다(D'Arrigo et al., 2004). 만약 이 주장

이 옳다면 북부 고위도 지역에서 더 일찍 시작된 온난화를 
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복원하기 위한 제한 요소들이 나타내어졌을 것이다. 현재로

서는 이러한 문제에 관한 통합적인 논의가 없으며(NRC, 

2006을 참조) 이에 대한 추가적인 연구가능성은 이 장에서 

논의된 나무나이테 정보 이후 여러 지점에서 연구된 나무나

이테의 최근정보가 부족하기 때문에 지연되고 있다.

그림 6.10b는 지난 1,000년 동안 수백 년 시간 규모로 최

근의 복원된 기록이 3차 평가보고서에 나타낸 것보다 얼마

나 변동이 더 큰지를 나타낸다. 이 중 일부가 계절적인 온도 

또는 다른 크기의 연평균온도를 나타낸다는 사실에도 불구

하고 그림 6.10b에 포함된 각각의 복원이 원래의 정보대로 

발표되었기 때문에 표준화되어야 한다는 사실이 강조되어야 

한다. 시추공 내 온도곡선(Pollack and Smerdon, 2004)과 빙

하길이의 변화(Oerlemans, 2005)를 제외한 기록들은 다양한 

통계적 표준화 접근법을 사용하여 기기측정기록에 대해 보

정되었다. 이러한 보정을 거쳤기 때문에 해당 복원기록들은 

상대적인 진폭 변화를 보여주는 것이라고 기대할 수 있다.

그림 6.10c는 그림 6.10b에 기초하여 나타낸 것으로서, 가

장 신빙성 있고 통계적 불확실성을 설명하는 데 이용되고 

있는 지난 1,300년 동안의 반구규모의 평균온도 변화를 보여

준다. 각각의 복원기록을 하나로 묶어 표준오차 신뢰구간 2

로 만든 포락선(envelope)들은 여러 복원 기록들 내에 일치

시키기 위해 겹쳐 놓았다(표준오차 신뢰구간 1 보다 더 넓게 

함). 그 결과는 17세기와 19세기 초에는 상대적으로 더 한랭

한 조건을 11세기와 15세기 초에는 더 온난한 조건을 제시

하지만, 무엇보다도 가장 온난한 조건은 20세기에 뚜렷하게 

나타난다. 모든 복원자료를 포함시킬 정도로 오차범위를 넓

혔을 경우, 실제로 모든 복원기록은 3차 평가보고서에서 제

시한 불확실성 내에 존재한다. 다양한 프록시 복원자료들 사

이에 존재하는 주된 차이는 12세기부터 14세기, 17세기부터 

19세기에 발생했던 과거 한랭화 정도와 관련된다. 일부의 복

원기록은 1,000년 직전 단기간 온도 최대시기를 제시하지만, 

Moberg et al.(2005)의 복원은 1940년대와 1950년대만큼 온

도가 높고 오랜 기간 동안 지속되었던 반구적 기후조건을 

제시한다(즉,  990년부터 1050년까지와  1080년부터 1120년

까지의 기간). 하지만 이 복원에서 나타난 장기변동성은 최

근의 기기온도자료으로는 확실하게 보정할 수 없는 저해상

도 프록시 자료에 의해 결정되었다는 문제점이 있다(Mann 

et al., 2005b). 그림 6.10에 나타낸 복원 중 20세기 이전의 

어떠한 기록에서도 지난 20년 동안 측정한 온도에 근접하는 

결과는 관찰되지 않는다.

전체적으로 북반구 지역에서 산출된 양질의 프록시 기록

들의 수가 부족하다는 것, 특히 17세기 이전의 기록이 절대

적으로 부족하다는 것은 중요한 문제이다(그림 6.11). 프록

시 자료는 대개 열대 이외의 육상환경에 집중되어 있으며, 

대개 겨울철(또는 연간)의 기후조건보다는 여름철이나 연평

균의 기후조건을 가장 잘 반영한다. 계절변화는 주로 여름기

후에 민감하게 반응하는 프록시들로부터 추정된 연 온도를 

왜곡시킬 것이다(Jones et al., 2003). 현재 열대지역에 위치

한 온도 프록시의 수는 매우 적은 실정이다. 높은고도에 위

치한 빙하코어의 안정동위원소 자료는 장기간의 기후 기록

을 제공하는 동시에 과거의 온도변동성을 반영하는 것으로 

해석되어왔으나(Thompson, 2000), 최근 남미와 티벳 북부로

부터 산출된 기록의 보정 연구와 모델링 연구들(Hoffmann 

et al., 2003; Vuille and Werner, 2005; Vuille et al., 2005)은 

적어도 계절적 내지 수십 년 시간 규모에서는 이 기록들이 

지역 강수량 변화를 반영한다고 보고하였다. 높은고도에 위

치하여 온난화의 영향이 더 심각한(Gaffen et al., 2000; 제4

장) 열대지역 빙하(ice cap)의 전례 없는 급격한 융해는 최근 

수십 년 동안 관찰되어왔다(Thompson et al., 2000; 

Thompson, 2001; 박스 6.3). 산호의 산소동위원소 조성과 

Sr/Ca 비는 SST를 반영하지만, 이중 산소동위원소 조성은 

강수량의 변화와 연관된 염분변화에 의해서도 영향을 받는

다(Lough, 2004). 불행히도 이러한 기록들은 매우 조건이 좋

을 때조차도 대개 수백 년 단위로 짧으며, 1 내지 2%의 연

령 불확실성을 내포하고 있다. 그럼에도 불구하고 열대 인도

‐태평양 지역으로부터 최근 복원된 모든 산호기록들은 20세

기의 이례적인 온난화를 제시하고 있으며(Cole, 2003), 열대 

인도양에서 복원된 다수의 동위원소기록은 더 강한 온난화 

경향을 보여준다(Charles et al., 1997; Kuhnert et al., 1999; 

Cole et al., 2000). 수백 년 전까지 연장된 산호의 연속기록

에서 20세기 후반의 기후는 지난 100년부터 300년까지의 어

떤 시기보다도 더 온난하다.

지난 수천 년 동안의 전 지구기후를 밝히기 위해 GCM 모

의로부터 추출한 가프록시 네트워크를 사용한 von Storch et 

al.(2004)은 온도 복원이 긴 시간 규모에서의 차이를 완전히 

표현하지 못할 것이라고 제안하였다. 이는 발간된 복원의 불

확실성 범위에 의해 유발되는 불규칙한 오차와는 별개의 것

으로서 바이어스(bias)를 의미한다는 것이다. 현재 특정한 복

원에서 바이어스의 범위는 가프록시 연구들에 의해 나타내

어졌던 것처럼 불확실한 실정이다(통계적 회귀모델의 선택

과 가프록시를 제공하는데 이용되는 기후 모델 모의에 의

존). 그러나 Burger and Cubash(2005)와 Wahl et al.(2006)이 

논의했던 것처럼 어떤 바이어스가 Mann et al.(1998)의 복원

에 대해 von Storch et al.(2004)가 제안했던 것보다 두 배 정

도 클 것이라는 것은 매우 비현실적이다. 하지만 바이어스는 

과거의 기후가 보정기간의 온도의 범위와의 차이에 따라
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(Mann et al., 2005b; Osborn and Briffa, 2006) 그리고 장단

기 규모에서 발생하는 온도변동성의 비율에 따라 달라질 것

이다(Osborn and Briffa, 2004). 어떤 경우에는 이 바이어스

가 한랭한 기간의 온도가 더욱 한랭한 조건을 표현하도록 

하는 추가적으로 빗나가는 범위의 크기를 감소시키는 역할

을 하겠지만, 유사한 온도를 보이는 기간(예를 들면, 그림 

6.10에서 950년과 1150년 기간) 동안에는 크게 치우치지 않

을 것이다. 단 하나의 복원 기록만(Moberg et al., 2005)이 보

정기간에 대해서 평균값보다 더 뚜렷한 초기 온난화 기간을 

나타내었기 때문에 바이어스는 20세기의 상대적 온난화라는 

일반적인 결론에는 영향주지 않았다.

그러므로 최근의 다중 프록시 증거는 앞선 400년간의 온

도수준과 비교할 때 3차 평가보고서가 나타낸 것 보다 더 강

한 20세기 온난화를 제시한다. 이전의 증거와 1,000년 이상 

된 4개의 새로운 복원에 따르면 20세기의 기후는 적어도 지

난 1,300년의 기간 중에서 가장 온난했을 것이다. 최근의 기

기측정자료와 더욱 길게 연장된 프록시 증거를 모두 고려해

볼 때 20세기 후반의 북반구 평균 온도는 지난 500년 중 어

떠한 50년간의 온도보다도 높았을 가능성이 매우 높다. 프록

시에 의한 개별 년도의 온도평가에서 발생되는 더욱 큰 불

확실성은 1998년, 2005년과 같이 지난 수천 년의 기간 중에

서 온도가 극대화된 년도의 중요성 혹은 순위를 정하는 것

이 더욱 어렵다는 것을 뜻한다.

6.6.1.2 지하 온도 측정을 통해 추정한 대규모 온도 변화는 

무엇을 보여주는가?

육상의 시추공 내 온도측정을 통해 복원된 반구 또는 전 

지구 지표온도(GST) 역사는 일부지열 연구그룹에 의해 시도

되었다(Huang et al., 2000; Harris and Chapman, 2001; 

Beltrami, 2002; Beltrami and Bourlon, 2004; Pollack and 

Smerdon, 2004): 이 방법에 대한 정보는 Pollack and 

Huang(2000) 참고하면된다. 시추공 온도복원은 2004년 북반

구의 695개 지점과 남반구의 166개 지점에서 수행되었으며

(그림 6.11), 이들은 시추공 온도와 기후복원(Huang and 

Pollack, 1998)에 관한 공개된 데이터베이스에 기록되었다. 

고체 지구는 아래쪽으로 퍼지는 온도 신호에 관한 low‐pass 

filter로 작용하기 때문에 시추공 온도 복원은 연간 해상도로 

분해될 수 없다. 따라서 일반적으로 수십 년 내지 수백 년 

변화만을 표현할 수 있다. 이러한 지열복원은 다중 프록시 

복원과 비교하기 위한 지표온도의 독립적 평가자료를 제공

한다. 그림 6.10b는 Pollack and Smerdon(2004)에 의해 밝혀

진 북반구평균지표온도를 보여준다. Huang et al.(2000)에 의

해 밝혀진 결과와 매우 유사한 이 기록은 지난 5세기동안 지

표환경에서 약 1.0℃의 전체적인 온난화가 진행되었음을 보

여준다. 여기서 나타내진 않았지만, 이들의 연속기록에 대한 

표준오차 신뢰구간 2의 불확실성은 각각 1500년에서 0.20℃, 

1800년에서 0.10℃, 1900년에서 0.04℃이다. 이들은 통합을 

통한 지엽적 노이즈 제거와 다양한 지역 가중치에 관한 오

차들이다(Pollack and Smerdon, 2004). 복원 결과는 16세기, 

17세기 동안에는 다중 프록시 자료 중 다소 한랭한 기록과 

유사한 것으로 나타났지만, 19세기와 20세기 초에는 다중 프

록시 자료의 중간치와 일치했다. Huang et al.(2000)의 결과

를 이용한 Mann et al.(2003; Rutherford and Mann, 2004  참

조)에 의한 지공간적(geospatial) 분석은 Pollack and Smerdon 

(2004)와 Beltrami and Bourlon(2004)이 논쟁한 결론인 기존

의 결과에 비해 크게 낮은 전체 지구온난화를 제시하였다. 

공개된 데이터베이스에 기초한 지열복원은 60°N에 위치한 

시추공 기록의 부족으로 인해 전반적으로 다소 약해진 20세

기 온난화 경향을 산출한다. 수많은 시추공 중 약 절반에 해

당하는 수는 온도측정을 실시한 시점까지 중요한 온난화 시

기인 지난 20년간의 온도에는 노출되어 있지 않았다(Taylor 

et al., 2006; Majorowicz et al., 2004).

복원한 GST가 표면대기온도(SAT)를 적절하게 알려줄 수 

있다는 가정은 관찰기록과 모델 연구 모두를 통해 검증되어

왔다. SAT와 GST 연구는 시간규모와 계절 시간규모에서 차

이를 보이며, 1년간의 SAT와 GST 기록을 일치시키는 것이 

쉽지 않다(Sokratov and Barry, 2002; Stieglitz et al., 2003; 

Bartlett et al., 2004; Smerdon et al., 2006). 눈 덮힘 현상 그

리고/또는 계절적 동결과 융해가 빈번한 지역(Gosnold et 

al., 1997; Smerdon et al., 2004; Taylor et al., 2006)에서 뿐

만 아니라, 이러한 효과가 없는 지역(Smerdon et al., 2006)

에서도 연평균 GST는 연평균 SAT와 다르게 나타난다. 또한 

연평균 값에서의 차이가 긴 시간 규모에서도 동일하게 나타

나는 지를 확인하기에는 지표온도의 시계열 기록이 충분히 

길지 않다. 장기간의 SAT와 GST를 일치시키는 연구는 전 

지구 3차원 결합기후모델을 통해 대기와 토양 온도 모두를 

모의함으로써 검토한다. GISS Model E를 이용한 50년간의 

시험에서 Mann and Schmidt(2003)은 Chapman et al.(2004)

에 의해 문제 제기된 것처럼 계절적 영향과 눈 덮힘 현상의 

변동성에 의해 GST 복원이 치우친 결과를 보였음을 제안하

였다. ECHO‐G를 이용한 Gonzalez‐Rouco et al.(2003, 2006)

의 3000년간 모의는 두 가지 온도변화를 일치시키는 데 있

어서 계절적 차이라는 문제는 긴 시간 규모에서 중요한 문

제가 아니라는 것을 제안한다. 이들은 또한 깊은 토양 내 온

도가 육상의 연 SAT를 나타내는 훌륭한 프록시라는 사실과 

시추공의 공간적 배열로 표현할 수 있는 평균 북반구 SAT를 
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그림 6.12. 남반구 일부 지역에 대한 온도복원: 남미 나무나이테 자료에서 복원한 2개의 연평
균온도 시계열(Villalba et al., 2003); 남아프리카와 호수에서의 시추공 변환을 통한 연 온도 
시계열(Huang et al., 2000); Tasmania와 뉴질랜드의 나무 나이테로부터 평가한 여름 온도 
시계열(Cook et al., 2000, 2002a). 검은 색 곡선은 각 지역에 대한 여름 또는 연간 기기 온
도이다. 모든 나무나이테와 기기기록은 25년 필터로 도식하였으며, 1961년부터 1990년 평균
값에 대한 편차(℃)로 나타내었다(수평선으로 나타내었음).

복원하는 데 적합하다는 사실을 지시한다. 감안할 것은 이러

한 기후모델 중 어떤 것도 시간에 따라 변화하는 식생요인

을 포함하진 않는다는 것이다.

6.6.2 남반구 온도의 변동성

남반구의 경우 북반구에 비해 믿을 만하게 연령측정이 이

루어진 프록시 기록이 훨씬 적으며(그림 6.11), 결과적으로 

지난 수천 년 간 대규모 평균온도가 얼마나 변화하였는지에 

대한 증거가 부족한 실정이다. Mann and Jones(2003)은 지난 

1,500년 동안의 남반구 연평균온도변화를 알아보기 위해 3

개의 연속기록을 이용하였다. 1856년부터 1980년 기간 동안

의 남반구 육지와 해양의 연평균온도에 대한 평균값과 표준 

편차를 대비(수십 년 시간 규모에서)하기 위해 개별적으로 

표준화된 연속자료를 기준화하였다. 1980년의 복원 끝부분

까지의 최근 프록시에 기초한 온도 평가로는 기기온도기록

에서 알려진 온난화의 전체적인 변화규모를 탐지하지 못한

다. 약 700년과 1,000년 초기에서는 20세기의 기온 수준보다 

상대적으로 더 온난한 것으로 복원되었으며, 지난 20년간의 

온도만큼 온난하다. 또한 현재 남반구 프록시 기록의 부족이

라는 문제점은 반구온도평가의 불확실성이 북반구보다 훨씬 

클 것이라는 점을 알려주며, 부족한 온도 변화에 관한 지역 

증거를 확보하는 것이 현재로서는 가장 필요하다(그림 

6.12).

Tasmania의 나무나이테 복원에서 확인

된 온난한 계절의 장기온도변동은 최저기

온을 제외하고는 지난 30년이 지난 1,000

년 동안 중에 가장 더운 수십 년의 기간이

었다고 제안한다(Cook et al., 2000).기후

조건으로는 1300년부터 1500년까지라는 

더 긴 기간 동안 전반적으로 온난한 기후

에 영향을 받았다는 것이다(그림 6.12). 뉴

질랜드 남섬으로부터 연구한 기록에 기초

하여 복원한 남반구 여름온도의 나무나이

테 기록은 지난 1,100년간의 기록을 포함

하며, 이는 해당 지역에서는 아직까지도 

가장 긴 기록으로 알려져 있다(Cook et 

al., 2002a). 나무나이테 채취지점에서 발

생한 특정한 기후 사건이 1950년대까지인 

약 70년간의 기록에 불리하게 작용하지만, 

나무나이테와 기기측정 기록의 비교연구

는 지난 1,000년(약 12세기 중반과 13세기 

초반, 약 1,500년) 내에 기록된 일부의 온

난한 기간에 비해 20세기가 특별하게 온난

하지 않았다는 것을 보여준다.

남아메리카 안데스(37°S부터 55°S까지) 남부에서 산출된 

나무나이테의 온도복원연구는 20세기동안의 연온도가 과거 

4세기 동안의 기온변화 중 예외적으로 높았다는 것을 지시

한다. 1900년부터 1990년 기간 동안 Patagonia 북부와 남부

의 연평균온도는 1640년부터 1899년의 평균값 보다 각각 

0.53℃와 0.86℃ 높았다(그림 6.12). Patagonia 북부에서 가장 

높은 온도는 1940년대에 발생했으며, 1998년 Patagoina 남부

는 과거 4세기 중 기온이 가장 높았다. 1850년부터 1920년까

지의 온도 증가율은 과거 360년의 기간중에 가장 빨랐다

(Villalba et al., 2003).

그림 6.12는 남부 아프리카(92개 기록)와 오스트레일리아

(57개 기록)의 지역적으로 통합된 시추공 온도(Huang et al., 

2000)로 계산된 지난 500년 동안의 GST 변화를 보여준다(그

림 6.11). 이들 지역에서의 기기측정기록에 의하면 시추공온

도를 측정한 시기 이후에 더욱 온난한 조건으로 변화하였다. 

따라서 가장 최근의 온난화는 이 시추공온도곡선에는 기록

되어 있지 않다. 오스트레일리아의 지열복원에 관한 세밀한 

분석(Pollack et al., 2006)은 과거 5세기 동안 발생한 온난화

가 같은 기간 동안 북반구에서 진행된 온난화의 단지 절반 

정도였다는 것을 지시하고 있으며, 이와 같은 결과는 

Tasmania와 뉴질랜드에 대한 나무나이테 복원결과와 잘 일

치한다. 남극 Law Dome의 온도변동증거는 빙하 동위원소 

분석과 시추공 내 온도곡선의 계산으로 얻어졌다(Dahl‐
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표 6.2. 그림 6.13에 도시된 기후모델 모의

시리즈 모델a 모델 타입 강제력b 참고문헌

GSZ2003 ECHO‐G GCM SV‐G‐‐‐‐ Gonzalez‐Rouco et al., 2003

ORB2006 ECHO‐G/MAGICC GCM adj. using EBMc SV‐G‐A‐Z Osbron et al., 2006

TBC..2006 HadCM3 GCM SVOG‐ALZ Tett et al., 2007

AJS..2006 NCAR CSM GCM SV‐G‐A‐Z Mann et al., 2005b

BLC..2006 MoBiDiC EMIC SV‐G‐AL‐ Bertrand et la., 2002b

CKB..2003 ‐ EBMc SV‐G‐A‐‐ Crowley et al., 2003

GRT..2005 ECBilt‐CLO EMIC SV‐G‐A‐‐ Goosse et al, 2005b

GJB.2003 Bern CC EBMc SV‐G‐A‐Z Gerber et al., 2003

B..03‐14C Climber2 EMIC(solar from 14C) SV‐‐C‐L‐ Bauer et al., 2003

B..03‐10Be Climber2 EMIC(solar from 10Be) SV‐‐C‐L‐ Bauer et al., 2003

GBZ..2006 ECHO‐G GCM SV‐G‐‐‐‐ González‐Rouce et al., 2006

SMC2006 ECHAM4/OPYCS GCM SV‐G‐A‐Z Stendel et al., 2006

주석：
a

모델: ECHO‐G = ECHAM4 대기대순환모델/HOPE‐G 해양대순환모델, MAGICC = 온실가스에 의한 기후변화 평가용 모델, HadCM3 
= Hadly Center결합모델3, NCAR CSM = NCAR기후시스템모델, MoBiDic = 기후이차원모델, ECBilt‐CLIO = ECBilt‐결합 대규모 빙
양(ice ocean), Bern CC = 베른탄소순환‐기후모델, CLIMBER2 = 기후생물권모델2, ECHAM4/OPYC3 = ECHAM4 대기대순환모델/
해양등밀도(isopycnal) 대순환모델3

b
강제력: S = 태양, V = 화산, O = 궤도, G = 잘 혼합된 온실가스, C = 이산화탄소, 다른 온실가스는 제외, A = 대류권 황산염 에
어러솔, L = 토지이용변화 Z = 대류권 성층권 오존 변화 탄화수소

c
EBM = 에너지 균형 모델

Jensen et al., 1999; Goosse et al., 2004; Jones and Mann, 

2004). 시추공 분석에 의하면 약 1250년부터 1850년까지 더 

한랭한 기후조건이 영향을 미쳤으며, 그 이후 현재까지 0.

7℃의 점진적인 온난화가 이루어졌음을 지시한다. 동위원소

기록은 20세기 동안 상대적으로 한랭하였고, 1000년부터 

1750년에 더 온난하였다는 것을 보여준다.

종합하자면 부족하지만 기기측정기간 이전 남반구온도의 

증거들은 이례적인 온난화가 일부 지역에서 발생 중에 있다

는 사실을 암시한다. 하지만 추가적인 프록시 자료가 온난화 

경향을 명확하게 검증하기위해 필요하다.

6.6.3 고자료를 이용한 천년 주기 모의결과의 비교

자연강제력과 인위적 강제력을 고려하여 지난 500년부터 

1,000년간 북반구온도를 추정하기 위하여 일련의 복잡한 기

후모델이 사용되었다(그림 6.13). 에너지 수지 공식(Crowley 

et al., 2003; Gerber et al., 2003), 2~3차원의 복잡성이 축소

된 모델(Bertrand et al., 2002b; Bauer et al., 2003) 및 3개의 

완전결합 AOGCMs(Ammann et al., 2003; Von Storch et al., 

2004; Tett et al., 2007) 등이 이런 모델들에 포함된다.

고기후 모의에서 산출된 자료의 비교와 평가는 모델 내에 

지리적 및 계절적으로 특수한 복사에너지가 기록되는 다양

한 강제력 역사에 대한 간접적인 증거를 사용하는 방식뿐만 

아니라 다양한 역사적 강제력을 사용하기 때문에 복잡해진

다. 태양과 관련한 지구궤도변화요소는 정확하게 계산될 수 

있고(예: Berger, 1977; Bradley et al., 2003b), 또한 이들 요

소는 대기층 상부에서 단파복사 유입이 위도별과 계절별로 

변한다는 점에서 직접적으로 사용될 수 있다. 비록 이 강제

력이 대부분의 모델에 잘 맞지만, 기후에 대한 이들의 영향

은 지난 2천년 동안에는 다른 강제력들과 비교했을 때 무시

해도 괜찮다(Bertrand et al., 2002b). 

퇴적율이 높았던 빙하코어로부터 최근 수천 년에 대한 가

스기포분석은 거의 10년 단위의 해상도로 온실가스변화에 

대한 양질의 증거를 제공한다(그림 6.4). 다른 요소들, 즉 토

지이용변화(Ramankutty and Foley, 1999)와 대류권 에어러솔

과 오존의 농도와 분포는 아직까지 잘 알려져 있지 않다

(Mickley et al., 2001). 그러나 태양복사력과 화산영향 의 과

거 불확실한 자료는 규모 때문에 산업화 이전 시기에 더 중

요하다.

6.6.3.1 태양강제력

인공위성을 이용한 태양복사력의 직접측정은 약 30년 전

부터 시작되었고, 이 기간 동안 약간의 변화만이 뚜렷하게 

인지되었다(최근 태양흑점주기의 최고와 최저사이에서 0.1%

의 변화, 이것은 복사강제력에서 단지 약 0.2Wm‐2 변화와 

같다; Fröhlich and Lean(2004); 2.7 참조). 모델 모의에서 사

용된 과거 복사력 변화의 추정은 태양흑점수와 빙하코어에 

기록된 우주기원 동위원소(베릴륨‐10)의 생성 및 나이테(탄

소‐14)등의 증거와 함께 직접 비교하여 이루어졌다(Lean et 

al., 1995; Crowley, 2000). 

태양활동에 있어 여러 프록시 기록들, 즉 우주기원 동위
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그림 6.13. 지난 1,100년간 복사강제력과 모의된 온도. 아래와 같은 원인(a‐c)을 고려하여 기후 모의 구동을 위해 사용된 전 지구의 평균복사강제력
(Wm‐2);(a) 화산강제력,(b) 태양 복사에너지 변동 강제력,(c) 그 외에 다른 모든 강제력(모델들과의 변화, 그러나 온실가스 대류권 황산염 에어러솔
은 항상 포함되며, 1900년 이후 점선으로 표시된 강제력들은 제외).(d)(a)~(c)에 표시된 강제력 범위로부터 모의된 북반구의 연평균온도(℃)와 다
른 방법으로 구해진 북반구 온도복원 값들과의 비교(회색 음영으로 표시, 1500년~1899년간 참고시기의 자료를 설명하기 위해 그림 6.10c를 수정
함). 모든 강제력과 온도는 1500년~1899년의 평균값으로부터의 편차로 표현하였으며, 30년 보다 짧은 시간규모의 변동을 제거하기 위해 Gaussian
‐Weighted 필터로 평활화하였음. 개별 시계열은 표 6.2에서 설명된다.

원소, 태양흑점수 또는 오로라 관측 및 잘 알려진 11년 태양

주기를 명확히 묘사하는 연단위 분해기록(annually resolved 

records) 의 진화는 일반적으로 잘 일치한다(Muscheler et 

al., 2006). 예를 들면, 고기후학적 베릴륨‐10과 탄소‐14의 값

들은 태양흑점수가 낮거나 없을 때 더 높다. 이들 기간 동안

에는 베릴륨‐10과 탄소‐14의 생산이 높은데, 이유는 태양의 

개방자기장이 약할 때 생성된 우주선(cosmic rays)으로부터 

지구 대기권이 보호되기 때문이다(Beer et al., 1998). 그러나 
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태양의 개방자기장을 암시하는 우주선기원 동위원소 기록들

과 태양 흑점 수 및 태양의 폐쇄자기장 또는 에너지 생산 등

의 연관성은 아직까지 완전히 이해된 상태는 아니다(Wang 

and Sheeley, 2003).

우주기원 동위원소 기록들은 많은 기후 모의에도태양에너

지 배출을 추정하기위해 선형으로 스케일화되었다(Bard et 

al., 2000). 최근 더 많은 연구에서는 물리기반의 모델을 사

용함으로써 동위원소생산성과 지자기장 내에서 태양으로부

터 오는 개방자기장 플럭스 및 변위들 사이의 비선형성을 

고려하여 우주기원 동위원소의 생산비로부터 태양에너지를 

측정한다(Solanki et al., 2004; Muscheler et al., 2005). 이런 

접근방식에 따라서 Solanki et al.(2004)은 태양활동의 현재 

수준은 지난 8천년 동안 전례가 없었다고 제안하였다. 이 제

안은 지난 1천년 동안 태양 활동이 인공위성 시대 때보다 높

았거나 혹은 더 높았던 3번의 시기(약 1785년, 1600년과 

1140년)를 인지한 분석기기 측정자료와 연결하여 구해진 동

위원소 프록시 기록의 분석자료와는 완전히 다르다

(Muscheler et al., 2006). 

태양발광의 장주기 추세의 규모는 아직도 불확실하다. 항

성자료(Hall and Lockwood, 2004)의 재평가는 중요한 장주

기 태양발광 변화를 함축하고 있고, 또한 그 이전의 몇몇 자

료에 대해서 반박한 Baliunas and Jastrow(1990)의 분석을 검

증 혹은 반박할 수 없었다(2.7 참조). 몇 몇의 새로운 연구

(Lean et al., 2002; Foster, 2004; Foukal et al., 2004; Y.M. 

Wang et al., 2005)들은 장주기 복사력변화는 상당수의 3차

평가보고서 기후변화 모의와 그림 6.13d에서 보여준 대다수

의 모의에서 사용되었던 초기 복원(Hoyt and Schatten, 1993; 

Lean et al., 1995; Lockwood and Stamper, 1999; Bard et al., 

2000; Fligge and Solanki, 2000; Lean, 2000)한 장주기 발광

변화보다 현저하게 작다고 제안하였다. 

기존 복원에서 17세기 ‘마운더극소기’ 총 발광은 현재 평

균보다 이하인 0.15%~0.65%(발광변화 약 2.0~8.7 Wm‐2; 복

사강제력 약 0.36~1.55 Wm‐2)이었다(그림 6.13b). 대부분의 

최근 연구들은(Solanki and Krivova, 2003은 제외) 오직 약 

0.1%(‐1 Wm‐2 차수의 발광변화; ‐0.2 Wm‐2 복사강제력; 2.7

장) 감소만을 계산하였다. 이들 결과를 따르면, 마운더극소

기를 다루는 제9장에서 이용된 복사강제력의 규모는 상대적

으로 작다(상대적으로 오늘날 규모의 ‐0.2 Wm‐2).

6.6.3.2 화산강제력

최근 수천 년 동안의 화산강제력을 추정하는 것도 역시 

불확실한데, 그 이유는 빙하코어로부터 산성도와 황산염 성

분만을 측정하여 간접적으로만 추정할 수 있는 상황에서 대

기의 광학두께 변화(시간적 정확성과 지속성뿐만 아니라 지

리학적 정밀성 포함)를 추정하는 것이 필요하기 때문이다(그

림 6.14와 6.15). 현재 모델을 기반으로 한 고기후 모의에서 

이용된 과거 모든 화산활동의 역사는 극지역의 빙하코어의 

분석자료를 근거로 하고 있으며, 이들 빙하코어들은 최소한

의 불확실한 연대자료와 분명한 지리적인 편차를 포함한다.

어느 빙하코어를 연구하느냐에 따라 반구 및 지역적인 화

산강제력의 변화(Robock and Free, 1995; Robertson et al., 

2001; Crowley et al., 2003)를 계산하는데 많은 어려움 있는

데, 이것은 화산분출물의 성층권 침투범위, 그리고 다른 화

산 에어러솔의 복사특성과 성층권에서 이들의 잔류시간 등

의 가정이 필요하기 때문이다. 화산활동을 기록한 후에도, 

이 자료를 사용하는 모델들의 사용방법에 있어서는 주요 차

이점들이 있다. 어떤 모델은 공간차별(von Storch et al., 

2004) 없이 지구복사강제력을 직접적으로 환산하지만, 다른 

모델은 복사강제력에 있어 지리적 변화를 사전에 규정한다

(Crowley et al., 2003; Goosse et al., 2005a; Stendel et al., 

2006). 더욱 복잡하고 정교하게 복사를 분류하여 사용하는 

모델은 규정된 에어러솔 광학두께 변화를 통합시킬 수 있으

며, 섭동된(장파와 단파) 복사량 수지를 상호연관성 있게 계

산 할 수 있다(Tett et al., 2007). 따라서 규정된 혹은 진단된 

화산강제력의 유효수준은 모의 간 상당한 변화를 보여준다

(그림 6.13a).

6.6.3.3 산업화 시대의 황산염 에어러솔

그린란드와 북반구 중위도의 빙하코어자료(Schwikowski 

et al., 1999; Bigler et al., 2002)는 현대 산업화 시대의 대기

권으로의 이산화황 배출(Stern, 2005)과 대류권으로의 황산

염 에어러솔이 산업화 이전의 값을를 웃도는 급속한 증가의 

증거를 제시하는데, 아주 최근에는 이들 배출이 감소하는 것

으로 나타났다(그림 6.15). 빙하코어의 자료에 의하면 인위

적인 이산화황 근원지로부터 아주 멀리 떨어진 남극에서는 

황산화물 에어러솔 퇴적은 전혀 변하지 않았다. 빙하기록은 

황산화물 에어러솔의 지역적 규모로부터 반구 규모의 대기 

중에 적재량을 나타내는데, 황산화물 에어러솔은 대류권에

서 단 몇 주간의 수명을 가지기 때문에 지역에 따라 변한다. 

최근 몇 년간 이산화황 배출은 전 지구적 및 북반구의 여러 

지역에서 감소하였다(Stern, 2005; 제2장 참조). 일반적으로 

대류권 황산화물 에어러솔은 음의 온도강제력을 가지며, 만

약 대기에서 이산화황 배출과 황산화물 적재가 계속적으로 

감소한다면 그 양은 감소될 것이다. 

6.6.3.4 북반구평균온도 모의와 고기후 관측자료의 비교
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그림 6.14. 인간에 의한 강제력의 유·무와 태양복사변화의 강약에 따른 지난 1천 년 간 추정 온도.(a) 화산강제력,(b) 강한(파란색)과 약한(갈색) 

태양발광변화,(c) 온실가스와 대류권 황산염 에어러솔 포함한 기타 모든 강제력(1765년 이후 가늘고 평탄한 선은 ‘Nat’ 모의에서 사용된 고정된 

인위적 강제력을 나타냄)에 기인한 기후모델 모의를 구동하기 위해 사용된 지구평균복사강제력(Wm
‐2
).(d)(a)~(c)에 표시된 강제력의 범위에서 모

의된 연평균북반구온도(℃), 다른 방법을 이용해 추정된 다른 북반구온도 복원값과의 비교(회색 음영으로 표시됨, 1500년~1899년간 참고시기의 

자료를 설명하기 위해 그림 6.10c를 수정함). ‘All'(굵은 선)은 인위적 강제력과 자연적 강제력을 나타냄; ’Nat'(가는 선)은 자연적 강제력만 나타냄. 

모든 강제력과 온도는 1500년~1899년의 평균 이상차로 표현하였으며, 30년 보다 짧은 시간규모의 변동을 제거하기 위해 Gaussian‐Weighted 필터
로 평활화하였음. 화산강제력의 수직단위가 다른 강제력과 다름. 개별 시리즈(individual series)는 표 6.3에 식별하였다.

다양한 기후모델을 사용하여 산출된 북반구(평균 육지와 

바다) 지표온도의 다양한 모의결과와 이들을 구동하는데 이

용된 강제력들을 그림 6.13에 도식하였다. 여러 강제력의 변

화에 있어 정밀성과 완성도가 다름에도 불구하고, 여러 주요 

특성을 고려한 모의결과는 정량적으로 서로 잘 일치하는 경

향을 보인다: 12~14세기는 대부분 온난한 시기; 17세기, 15

세기 중기와 19세기 초기는 더 낮아진 온도가 지속된 시기; 

20세기 말에는 전례 없이 온난화가 급격히 상승한 시기이다. 

이러한 다중모델 앙상블 간의 차이는 1500년~1899년간의 참

고시기 동안에는 작았으나(Osborn et al., 2006을 선택적으로 

따름), ECHO‐G 모의를 제외하면 모델 간의 차이는 1000년 

전까지 작아진 값을 보인다(Von Storch et al., 2004). 1840년 

이후 온난화 속도의 추정을 위한 대형화된 모델의 적용은 

처방된 강제력과 각 모델 민감도에서 오는 다양한 차이점이 

모의가 결정된 후에야 명료해 질 것이다(Goosse et al., 

2005b). 전체적으로 ECHO‐G 모의(그림 6.13d, 빨간색 점선)

는 특히 1300년 전과 1900년 후에 뚜렷한 온난하게 나온 것

으로 보아 앙상블과는 잘 맞지 않는다. Osborn et al.(2006)

은 이들에서 나타나는 서로의 차이는 인간 기원의 대류권 

에어러솔의 커다란 초기 불균형과 부족에 의한 결과 때문이
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표 6.3. 그림 6.14에 표시된 중간 복잡성 기후모델을 이용한 모의

모델 a:

Bern2.5CC Plattner et al., 2001

Climber2 Petoukhov et al., 2000

Climber3α Montoya et al., 2005

강제력:

화산 모든 모델 실행에 이용된 Crowley(2000)의 강제력

태양
베릴륨‐10 기록은 마운더극소기에 적용키 위해 크기 조절한 것을 기반으로 하여 ‘Bard25' 실행에서 강한 태양 발광 

변화를 사용하였음(Bard et al., 2000)

태양흑점기록과 Y. M. Wang et al.(2005)의 1610년 이후의 태양자기장유입의 모델을 이용한 실행한 ‘Bard08‐
WLS'은 약한 태양발광 변화를 사용하였음. 또한 이 시기 이전까지는 오늘날 보다 0.08% 더 낮은 마운더극소기 동

안의 복사력을 적용하기 위해 베릴륨‐10 기록을 사용

인위적 ‘모든’ 모델의 실행은 Jooes et al.(2001)의 모델을 이용하여 1765년 이후의 인위적 강제력을 포함

‘Nat' 실행은 어떤 인위적 강제력도 포함 되지 않음.

주석：
a
 Models: Bern2.5CC = Bern 2.5D 탄소순환‐기후모델, CLIMBER = 기후생물권 모델

그림 6.15. 그린란드빙하코어(Bigler et al., 2002, 빨간선; Mieding, 2005, 파란선)와 남극빙하코어

(Traufetter et al., 2004, 보라색 점선)로부터 얻어진 지난 1천 년 간의 황산염(SO4
2‐
)의 농도. 북반

구에서 측정된 인간활동에 의해 발생한 황(S)의 배출량이 표시됨(Stern, 2005, 검정색 점선). 빙하
코어자료들은 10년 이동평균 필터로 평활화됨으로써 주요 화산분출의 피크를 제거함. 삽입도표는 
지난 1천 년 간 화산가스 배출의 영향을 도식화하였고, 10년 주기 필터(빨간색, Bigler et al., 2002)
를 사용한 월주기 황산염 측정치 ppm(초록색), 인지된 화산 스파이크는 제거된(검정색, 대부분 최
근 화산작용은 포함시키지 않았거나 제거하지도 않았음) 자료를 보여줌. 상기 기록들은 도식적인 
일례들을 나타내며, 지역적인 퇴적 결과에 의해서도 영향을 받을 수 있음.

라고 하였다(그림 6.13c 참조). 다른 

모의와 비교하였을 때, 또 하나의 모

의(Gonzálex‐Rouco et al., 2006)도 

역시 20세기 초 온난화에서 매우 큰 

편차를 나타나지만, 유사하게도 강

제력 중 대류권 에어러솔은 포함하

지 않는다. 따라서 그림 6.13d의 모

의에서 회색 음영 하에 표시된 증거

(그림 6.10c에서 가져옴)에서 보는 

바와 같이 모든 모의결과들은 과거 

북반구 온도 복원과 거의 일치하는 

것으로 나타난다. 

그림 6.13에서 보여준 산업화 이전

의 모의된 온도변화의 대부분은 추

정된 태양 강제력과 이 강제력의 규

모를 이용하여 구동되었음을 알아야 

한다. 따라서 비록 반구 규모에서 자

료와 모의가 일치해도 복원된 북반

구변화와 총 복사강제력의 불확실성

이 매우 크기 때문에 이들은 모델의 

강력한 검증결과가 되지 못한다. 태

양복사력 변화와 모의된 북반구 지표온도에 대한 인위적인 

강제력의 효과는 그림 6.14에 더 자세히 도식화되었다. 

EMICs(Petoukhov et al., 2000; Plattner et al., 2001; 

Montoya et al., 2005)는 지난 1천년간(그림 6.14b) 태양발광

의 장주기 세기에 대해 대소변화의 영향을 비교하기 위해 2

개의 다른 태양복사력으로 그 범위가 정해졌다(Bard et al., 

2000; Y.M. Wang et al., 2005). 화산폭발(Crowley, 2000), 대

기 이산화탄소 및 기타 인위적 요인(Joos et al., 2001)과 관

련된 복사강제력은 각각의 모델 모의내에서 동일하게 처방

되었다. 인위적 강제력이 포함되지 않은 그 외의 모의는 20

세기와 그 이전 시기의 반구 온도의 변화에 대한 ‘자연적’ 

대 ‘모두(즉, 자연적+인위적)’ 강제력을 비교할 수 있다.

모의에 사용된 다른 태양발광 자료는 이들의 저주파 진폭
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들과 약 3배 정도 차이가 난다. ‘고진폭’(강한 태양복사강제

력)의 경우 그림 6.13b에 보여준 많은 모의에서 추정된 발광

변화수준과 대체적으로 일치하지만, ‘저진폭’(약한 태양복사

강제력)의 경우는 태양발광변화(6.6.3에서 토의된 것처럼)에

서 가장 최근에 복원한 모델을 대표한다. 고진폭 강제력의 

역사(‘Bard25', 표 6.3)는 현재와 비교하여 마운더극소기 동

안 태양발광을 0.25% 평균적으로 축소한 빙하의 베릴륨‐10 

기록을 기초로 하였다. 저진폭 변화(’Bard08‐WLS')는 오늘날

과 비교하였을 때 마운더극소기의 축소를 0.08%로 한 Bard 

et al.(2000) 기록을 기초로 1610년에서 현재(Y.M. Wang et 

al., 2005)까지 태양흑점수와 태양 폐쇄자기플럭스(closed 

magnetic flux) 모델을 이용하여 추정되었다. 비록 완전한 별

도의 관측자료(태양흑점 대 우주기원 동위원소)를 근거로 하

였고 1610년 이후 다른 방법(단순 선형 스케링대 모델화된 

태양자기플럭스)으로 생성되었어도, 이들 복원된 2개의 저주

파 진화는 매우 유사하다(그림 6.14).

그림 6.13d와 같이 그림 6.14의 EMIC 모의는 그림 6.10c

에서 나타난 프록시 기반의 다양한 북반구 온도복원에 들어

가며, 인간에 의한 강제력만을 고려했을 때 복원하고 관측한 

20세기 온난화와 일치한다. 북반구 SAT의 수십 년 변동성의 

표준편차는 더 약한 태양강제력(Bard08‐WLS)보다 더 강한 

태양강제력(Bard25, 표 6.3)이 0.04℃~0.07℃ 더 크다. 2개의 

태양복사력 변화가 가장 맞을 것 같은 모의를 기반으로 하

였을 때, 프록시기반으로 한 모델의 온도복원과 기후민감도

를 연계한 불확실성은 너무 크다. 그러나 인위적 강제력을 

포함하지 않는 모의에서 북반구 온도는 태양복사력이 강한 

경우와 약한 경우 모두 20세기 중반에 절정에 도달하였지만, 

그 이후에는 감소하였다. 이것은 관측된 20세기 온난화에 자

연적 강제력의 기여는 미약하다는 것을 나타내며, 태양과 화

산강제력이 20세기 후반부에 발생하였던 온난화에 있어 크

게 관여하지 않았음을 알 수 있다. 이것은 다양한 기후 모델

(Crowley and Lowery, 2000; Bertrand et al., 2002b; Gerber 

et al., 2003; Hegerl et al., 2006; Tett et al., 2007; 9장 참조)

을 기초로 한 초기 연구의 증거자료와 일치한다.

지난 500년~2,000년 동안 반구 평균온도변화역사는 다양

한 모델링 연구뿐만 아니라 얻어진 기기관측자료와 프록시 

증거를 통하여 다음과 같은 결론에 도달할 수 있다. 즉, 20

세기 후반에 관측된 특이한 반구 평균온도가 증가된 온난화

에는 온실가스가 모든 강제력과 함께 포함되어야 한다는 것

이다. 이런 온난화는 20세기 이전의 혹한기로부터 단지 회복

하는 현상만은 아닌 것 같다.

6.6.4 온도, 온실가스와 강제력 기록들의 일치성 및 프록
시 기록을 이용한 탄소순환‐기후결합 모델의 호환성

지난 1천년의 프록시 기록들로부터 기후민감도를 추정하

기는 어렵다( 9장 참조). 전술한 바와 같이, 여러 프록시기록

의 해석을 통해서 얻어진 반구 온도변화에 대한 증거와 추

정된 태양강제력과 복원된 화산강제력을 통한 대기 미량 온

실가스의 증거는 불확실한 정도가 다양하다. 온도복원자료

에 의하면 20세기 이전의 2천년(그림 6.10) 동안 10년 평균 

북반구온도는 1℃ 혹은 더 낮은 범위 내에서 변하였으나, 복

원된 저주파 변화의 규모는 여러 복원 자료에 따라 약 2배까

지 달라진다고 제안되었다. 자연강제력(태양과 화산)의 복원

은 이 시기에는 불확실하다. 만약 자연강제력이 본질적으로 

음의 에너지 수지(감소된 태양복사, 증가된 화산활동)을 만

들어낸다면, 기후민감도의 저‐중 추정(low to medium esti-

mates)은 복원된 온도변화 범위 내에서 일치할 수 있다(그림 

6.1). 그러나 태양복사력 변화에 대한 기후시스템의 민감도

와 화산폭발이 온실가스 혹은 다른 강제력 요인 변화에 대

한 민감도와 다르지 않다고 추정할 때, 태양강제력과 화산강

제력을 단지 약하게만 변했다면 중‐고 기후민감도는 특히 한

랭화를 보여주는 곳(제9장 참조)에서 온도복원과 일치할 수 

있다. 

온실가스기록은 산업화 시기 이전(1~1750년)인 지난 2천

년 동안 저주파 반구 규모 기후변화를 제한된 범위 내에서 

간접적인 증거를 제공한다. 온실가스의 농도가 기후변화에 

민감하게 반응하는 것을 보여주는 모델뿐만 아니라 빙하코

어기록(그림 6.3과 6.7)의 증거가 있음에도, 이산화탄소

(CO2), 메탄가스(CH4), 아산화질소(N2O)의 온실가스 변동역

사는 지난 2천년이란 기간 동안 아주 미세한 변화만을 보여

준다(MacFarling Meure et al., 2006; 그림 6.4). 

결합 탄소순환‐기후모델에서 모의된 바와 같이 기후변화

에 대한 대기 이산화탄소의 민감도는 빙하코어 이산화탄소 

기록과 프록시기반 복원자료에서 산업화 이전의 10년 평균 

북반구 온도변화의 진폭과 대체적으로 일치한다(Joos and 

Prentice, 2004). 이산화탄소의 기후민감도는 북반구 온도변

화에 대한 상대적인 대기 이산화탄소의 변화라고 정의할 수 

있으며, 단위는 ppm/℃이다. 이산화탄소 농도의 기후민감도

에 대한 정도는 해수의 이산화탄소 용해도 변화, 온도와 강

우에 대한 육상에서의 생산성과 종속영양호흡의 반응 등을 

포함한 여러 가지 요인들에 의존한다(7.3장 참조). 민감도는 

지난 1천년의 태양복사와 화산강제력으로 구연한 베른탄소

순환‐기후모델을 이용한 온도변화에 대한 모의(Gerber et al., 

2003)와 산업화시기의 탄소순환‐기후결합모델 상호비교 프

로젝트(C4MIP)에 참여한 모델들을 이용한 모의
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(Friedlingstein et al., 2006)으로부터 북반구 온도변화의 약 

1℃ 미만의 온도변화에 대해서 추정되었다. 이산화탄소의 

기후에 대한 민감도의 범위는 C4MIP 상호비교(기후변화의 

유무를 이용한 모의사이인 1990년대 10년간의 대기 이산화

탄소의 차이점을 1860년대 10년으로부터 1990년 10년간 북

반구 온도증가로 나눈 것으로 평가함)에 참여한 10개의 모델

에 의한 것으로 4~6ppm/℃이다. 이것은 6~10ppm 범위의 

이산화탄소 변동에 의해 얻어진 10~17ppm/℃ 범위와 일치

하며,(Etheridge et al., 1996; Siegenthaler et al., 2005b) 또한 

10년 평균 북반구온도가 0.6℃ 이내에 변하였다는 추정과도 

일치한다.

6.6.5 온도 외에 변수의 지역 변동성

6.6.5.1 엘니뇨‐남방진동시스템의 변화

ENSO 시스템에 대한 많은 관심으로 ENSO의 고기후복원

을 위한 수많은 시도가 행해졌다. ENSO의 고기후복원은 남

방진동지수(SOI)의 북반구겨울철(boreal winter; 12월‐2월) 복

원을 포함하는데, 이 복원을 위해 ENSO에 민감한 나이테지

시자(Shahle et al., 1998), 연간 그리고 10월~3월 니뇨Niño)3 

지수(5°N~5°S와 150°W~90°W범위의 평균 해양표층수온 편

차; Mann et al., 2005a,b) 및 열대산호에 의한 니뇨(Niño)3.4 

해양표층수온 복원(Evans et al., 2002)을 사용했다. 열대 태

평양 팔미라섬(Palmyra Island)의 산호기록은 지난 1,100년 

동안의 30년에서 150년 단위의 ENSO의 변동을 보여준다

(Cobb et al., 2003). 마지막으로 12월~2월 니뇨(Niño)‐3 해양

표층수온의 600년 복원이 최근에 새롭게 개발되었으며

(D'Arrigo et al., 2005), 이것은 기존 시리즈보다 훨씬 더 길

다. 비록 전적으로 독립적인 것은 아니지만(즉, 복원은 상당

수의 공통된 기록을 가짐), 고기록들은 중요한 공통적인 변

화양상을 보여줌(고기록들은 상호 검증시기 동안은 전형적

으로 30% 이상의 공통점을 가짐)으로써 과거 수세기동안 비

교적 일관된 엘니뇨의 역사를 제안하였다(Jones and Mann, 

2004). 서태평양과 인도양의 대부분 산호기록에 나타난 후기 

20세기 온난화는 과거 100~300년 동안 전례가 없었던 것이

었다(Bradley et al., 2003b). 그러나 산호의 지화학적 기록에 

대한 일관되고 신뢰할만한 해석에 있어서는 아직까지 문제

가 있다(Lough, 2004). 열대 이외 지역의 온도와 대기순환 

특징(예, 북태평양 지수)의 복원은 과거 3~4세기동안 열대와 

고위도간의 태평양 연결성 대한 증거를 지지하는 열대 측정

값과 상당히 잘 일치한다(Evans et al., 2002; Linsley et al., 

2004; D'Arrigo et al., 2006).

ENSO는 지난 1천년동안 태양과 화산변동으로 야기된 복

사강제력에 대한 반응이라할 수 있다(Adams et al., 2003; 

Mann et al., 2005a). 모델 모의는 통계적으로 ENSO가 복사

량 변화에 대한 중요한 반응이라는 것을 뒷받침한다. 즉, 더 

많은 복사량이 유입될 때, 더 강한 무역풍을 유발하는 더 강

해진 지역적 해양표층 수온변화의 결과로 만들어진 라니냐 

같은 조건이 만들어지며, 그 반대의 경우도 일어난다(Mann 

et al., 2005a). 과거 1천년의 자료와 모델결과를 비교해보면 

더 온난한 배경조건은 더 많은 변화와 연관되어 있다(Cane, 

2005). 수치실험에 의하면 ENSO의 역학은 과거 복사강제력 

변화에 대한 기후대응에 있어 중요한 역할을 한다(Mann et 

al., 2005b). 팔미라섬 산호로부터 ENSO의 복원에 의해 나타

난 변위의 진폭과 평균상태를 나타내는 저주파변화는 과거 

1천년동안 열대지역 화산복사강제력변화를 나타내는 모델과 

잘 대비되는 것으로 나타났으며, 여기서 태양강제력은 2번

째로 중요한 역할을 한다.

프록시기록은 ENSO에 의한 전 지구 기후 흔적이 시간이 

지남에 따라 변하였음을 나타내며, 이는 ENSO의 예측하기 

어렵다는 것을 나타낸다. ENSO와 가뭄지수의 비교는 과거 

150년간 미국에서 ENSO와 수분수지 간의 연관성 변화를 분

명하게 보여준다. ENSO‐가뭄의 중요한 상관관계가 미국의 

남서지역에서 일관되게 존재하는 것으로 나타났지만, 대륙 

내부가 점차 습윤한 기후를 보이는 정도는 점차 증가하는 

것으로 나타났다(Cole and Cook, 1998; Cook et al., 2000). 

복원된 Niño3 해수면온도와 전 지구온도양상을 비교해 보

면, 태평양 동부 열대해역과 북․남미 대륙 서해안의 온난화

되는 것은 아주 두드러지지만, 반면 북아메리카, 대서양과 

유라시아 간의 원격상관관계는 서로 일치하지 않는 것으로 

나타난다(Mann et al., 2000). 1801~1850년 동안 공간상관관

계 재현에 의하면 ENSO가 멀리 떨어진 지역 간에 서로 일

치하지 않는 경향을 보여주며, 이는 열대 태평양의 온난화가 

전형적인 양상이 없다는 것을 제시한다(Mann et al., 2000). 

6.6.5.2 과거 대서양변동성의 기록

북대서양의 기후변동은 북대서양진동(NAO)(Hurrell, 1995)

과 대서양수십년주기진동(Atlantic Multidecadal Oscillation) 

(Delworth and Mann, 2000; Sutton and Hodson, 2005) 변화

와 관련이 있다. 1980년~1995년 동안 NAO는 하나의 극한상

황(extreme phase)으로 유지하려하고, 이것은 유럽과 북 유

라시아지역에 장시간의 따뜻한 겨울이 지속되는 것을 설명

할 수 있었다. 북대서양지역은 장기간의 관측자료와 수많은 

문헌기록,  다중기원 프록시기록들을 모두 가지는 유일한 지

역이다. 그러나 NAO의 주기와 폭풍경로 파악을 위한 관측

소가 부족하고 대기압을 측정할 수 있는 프록시를 설정하기
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가 어렵기 때문에 NAO을 포함한 지배적인 기후변동모드에 

대한 과거 변동자료를 문서화하기는 어렵다. 여러 번의 

NAO 복원이 제안되었다(Cook et al., 2002b; Cullen et al., 

2002; Luterbacher et al., 2002). 비록 여러 견지에서 복원한 

자료의 차이는 있지만, 20세기보다 17~18세기동안 일반적으

로 더 많은 NAO의 음의 지수 경향을 보인다. 따라서 음의 

지수는 17세기가 20세기보다 더 많은 대기의 지역화 패턴의 

특징을 보이며 더 추운 평균기후를 의미한다. 유럽에서 가장 

추웠던 것으로 복원된 1708년/1709년의 겨울, 그리고 1684

년~1738년(+0.32℃/10년)사이에 강한 온난화는 NAO의 음의 

지수와 복사강제력의 증가에 따른 NAO의 반응에 의한 것이

었다(Luterbacher et al., 2004). 대기대순환모델(GCMs)을 사

용한 지역 간의 차이를 해결한 모의에 의하면 태양강제력과 

화산강제력들이 높은 NAO 지수 쪽으로의 변화와 연관된 대

륙의 온난화를 유도하는 것으로 나타난다(Shindell et al., 

2001, 2003, 2004; Stendel et al., 2006). 17세기 말에서 18세

기 전반기까지의 태양복사력의 증가는 높은 NAO 지수 쪽으

로 전이를 유도하였다(Shindell et al., 2001; Luterbacher et 

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

NAO는 유럽의 겨울철 온도와 강수량에 가장 강력한 영향

을 미치지만, 이런 관련성의 강도는 시간과 장소에 따라 변

할 수 있다는 것이 이미 잘 알려져 있다(Jones et al., 2003). 

Luterbacher et al.(2002)의 NAO 복원에서 나타난 18세기 초

기에 NAO 양의 지수 쪽으로 강력하게 변하려던 경향은 북

서유럽의 겨울철 강수량의 증가와 현저한 해빙확장과 연관

되어 있으며, 이런 경향은 최근 수십 년 동안 겨울철 강수량

의 증가가 동일한 빙하에 미친 영향과 비슷한 것이다(Nesje 

and Dahl, 2003; Pauling et al., 2006).

6.6.5.3 아시아몬순의 변동

동아시아몬순 영향권에 있는 중국에서 지난 1천년 동안 

15번의 극심한(3년 혹은 그 이상의 기간을 보이는) 가뭄이 

발생하였다(Zhang, 2005). 고가뭄(palaeodroughts)은 과거 50

년 내에 동일한 지역에서 발생했던 가뭄보다 일반적으로 더 

극심하였다. 반대로, 남아시아(인도)몬순 영향을 받는 건조

지역에서의 인도몬순은 강우량을 감소하는 쪽의 그 경향에

서 반대로 되었다. 또한 최근 몬순강우의 역전현상은 아라비

아해 서부지역에서 추정된 계절풍이 동시적으로 증가하는 

것(Anderson et al., 2002)과 티벳고원 주변에서 여름온도가 

높아지는 것과 잘 일치하는 것으로 나타났다(Braüning and 

Mantwill, 2004; Morrill et al., 2006).

6.6.5.4 북동부아프리카의 수문변동

호수퇴적물과 역사문헌자료에 의하면 북부아프리카와 사

헬지역(Sahel region)은 수십 년에서 수 세기동안 지속되는 

극심한 가뭄을 겪었던 것으로 나타났다(Kadomura, 1992; 

Verschuren, 2001; Russell et al., 2003; Stager et al., 2003; 

Nguetsop et al., 2004; Brooks et al., 2005; Stager et al., 

2005). 비록 이들 건조시기와 태양변동을 관련지으려는 시도

가 있었으나, 특별히 가정된 태양 프록시와 총 태양복사력의 

변화와의 관계에 대한 확실한 증거를 제시하지 못했다

(Stager et al., 2005)(6.6.3 참조). 고기후 기록에 의하면 지속

적인 가뭄은 북부와 동부아프리카 기후의 공통적인 특징이

었다. 그러나 이들 가뭄자료가 대기‐해양결합모델에서 모의

될 수 있을지는 검증되지 않았다.

6.6.5.5 아메리카대륙의 수문변동성과 변화 기록

나이테, 퇴적물, 역사문헌 및 호수퇴적물 기록을 포함하는 

다중프록시는 북아메리카에서 20세기동안 발생했던 가뭄보

다 지난 2천년 동안에는 더 넓은 지역에 더 오랫동안 더 빈

번하게 가뭄이 있었던 시기를 명백하게 제시하였다(Stahle 

and Cleaveland, 1992; Stahle et al., 1998; Woodhouse and 

Overpect, 1998; Forman et al., 2001; Cook et al., 2004b; 

Hodell et al., 2005; MacDonald and Case, 2005). 10년 이상 

지속되는 ‘대가뭄’(Woodhouse and Overpeck, 1998)을 포함

한 과거의 가뭄은 비정상적인 해수 온도상태가 오래 지속되

면서 일어날 가능성이 높지만(Hoerling and Kumar, 2003; 

Schubert et al., 2004; MacDonald and Case, 2005; Seager et 

al., 2005), 해양‐대기결합모델로 이들을 모의하기는 아직도 

어렵다. 따라서 고기후기록은 수 년, 수십 년, 심지어 천년 

기간의 건조한 기간이 앞으로 북아메리카, 특별히 미시시피

강 서쪽지역의 기후 특성으로 남을 가능성이 높다고 제안한

다.

북반구 평균 여름온도가 보다 더 높았던 과거 시기 동안

에 북아메리카 가뭄이 지역적으로 더 넓고 극심하면서 빈번

하였다는 증거들이 있다(예: 중세시대와 중기 홀로세 동안; 

Forman et al., 2001; Cook et al., 2004b). 북아메리카 수문

학레짐(hydrologic regime)의 변화는 기후강제력의 변화율과 

그 이후의 기후형태가 발생하는 기간에 따라 급격하게 발생

할 수 있다는 증거가 있다. 가뭄주기와 가뭄기간의 갑작스런 

변화는 북아메리카 서부지역의 고수문적 기록에서 발견되었

다(Cumming et al., 2002; Laird et al., 2003; Cook et al., 

2004b). 이와 유사하게도 미시시피 강의 상부유역과 그 외의 

지역에서도 대홍수의 주기와 규모에 갑작스러운 변화가 있
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었던 것을 볼 수 있다(Kno, 2000). 최근 미국 남동부의 과거 

대규모 허리케인(large hurricane)의 활동에 대한 조사에 의

하면 거대 허리케인의 지역적인 발생 주기의 변화는 더 점

진적인 강제력에 따라 급격하게 전이될 수 있다고 제안되었

다(Liu, 2004). 비록 고기후기록들이 가뭄, 홍수 및 열대폭풍

의 변화가 급격하게(예: 수년 이내) 발생할 수 있다고 하지

만, 대기‐해양 결합모델을 이용하여 과거 돌발변화를 모사할 

수는 없다. 칠레 중부에 일어난 십년 주기의 강수량 변화는 

20세기 전보다 더 컸었는데, 과거에는 더 강하고 긴 가뭄이 

있었다. 나이테를 이용한 지난 800년 동안의 강수량 복원에 

의하면 14세기와 16~18세기에 20세기의 10년 단위의 가뭄 

추정치를 능가하는 가뭄사건을 밝혀준다(LeQuesne et al., 

2006).

6.7 중요한 불확실성에 대한 결론

이 장에서 다루고 있는 여러 단계의 서로 다른 고기후적 

시간단위는 기후시스템이 자연적으로 어떻게 변화하고 있으

며, 기후를 조절하는 요인의 변화에 따라 어떻게 반응하는지

를 이해하는데 기여하고 있다. 현존하는 지식은 이 장에서 

주장하고 있는 것을 뒷받침하기에 충분하다. 또한 중요한 사

실이지만 아직도 불확실한 사실들이 남아있으며, 이러한 불

확실한 것들이 줄어들게 되면 확실한 자료는 더 많이 만들

어질 것이다.

빙기‐간빙기의 기후와 온실가스의 변화에 대해 많은 사실

이 알려져 있지만, 아직도 이러한 변화에 대한 충분하고 기

작적인 설명으로 표현되고 있는 것들이 좀 더 유기적으로 

설명되어질 필요가 있다. 마찬가지로 급격한 기후변화(예를 

들면, 해양순환과 가뭄의 주기) 현상과 중요한 기후메커니즘

도 아직 잘 이해되지 못한다. 중요한 기후의 메커니즘은 일

단 시작이 되면 해수면의 상승을 가속화하거나 지역 기후변

화를 야기할 수 있기 때문에 잘 이해되어야 한다. 뿐만 아니

라 해수순환, 가뭄주기, 홍수주기, ENSO의 발생,  몬순강도 

등과 같은 실제적으로 급격한 기후변화를 모의할 수 있는 

능력도 아직은  부족하다. 또한 과거에 빙하가 성장하고 축

소되었던 속도와 이것이 일어났었던 과정도 잘 이해하지 못

하고 있다.

남반구와 열대지역의 지난 1,000~2,000년간의 기후변동에 

대한 지식은 이 지역에 대한 고기후 기록의 부재로 매우 제

한되어 있다. 북반구의 상황은 좀 더 나은 편이지만 북반구 

자료에서조차도 열대지역과 해양기록이 부족하여 고기후 자

료가 매우 제한적이다. 북반구 지역에서 과거 백년‐단위로 

복원된 온도차이와 온도변화의 패턴이 실제 프록시자료나 

통계적으로 보정된 방법과 서로 차이가 나는 것은 해결될 

필요가 있다. 마찬가지로 과거에 극단적인 기후(온도와 수

문․기후학적 요인)가 어떻게 변화했는지를 아직도 잘 이해하

지 못하고 있다. 마지막으로 이러한 평가는 현재까지 적용되

는 프록시 자료들에 대한 강한 네트워크 구축을 통해서 개

선될 수 있다. 이렇게 되면 이러한 프록시들이 지난 20세기

에 관찰된 급속한 지구온난화에 대해 어떻게 반응했는지를 

이해하는데 도움이 될 것이고, 온도와 관련되지 않은 환경변

화가 지난 수십 년 동안 이러한 온도에 민감한 프록시의 기

후에 대한 반응에 얼마나 영향을 주었는지를 더 잘 이해할 

수 있게 될 것이다.
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