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개요

기후시스템의 외적 영향 효과에 대한 입증 사항들이 3차 

평가보고서(Third Assessment Report, TAR) 이래로 누적되

어 왔다. 지금 유효한 입증 자료는 실제 더욱 강력한 것으로 

기후계 전반에 걸친 폭넓은 기온상승 분석 및 다양한 기후 

변수들의 변화에 근거를 두고 있다.

인간에 의해 유도된 기후계의 온난화는 폭넓다. 기후계의 

인위적 온난화는 지상, 대류권 및 해양에서 얻어진 온도 관

측으로 탐지될 수 있다. 관측된 변화들에 기여하는 다른 자

연적, 인위적 강제력들을 양적화하는 다중 시그널 탐지 및 

원인속성 분석에 의하면 20세기 후반 50년 동안 에어러솔 

및 다른 강제력들에 의한 상쇄 냉각 효과가 없었다면 온실

가스 강제력 자체로 인해 관측보다 온난화가 더 크게 나타

났을 것이다.

지난 20세기 후반 50년 동안 지구온난화 패턴은 외부강제

력 없이 설명될 가능성이 매우 희박(<5%)하며, 알려진 자연

적 외적 원인 만에 기인할 가능성이 매우 낮다. 온난화는 해

양과 대기 둘 다에서 발생했으며 자연적인 강제력 요인들이 

냉각효과를 가져왔을 때에도 온난화가 발생했다.

온실가스 강제력은 지난 50년에 걸쳐 관측된 지구온난화

의 대부분에 영향을 준 것으로 보인다. 이러한 결론은 관측 

및 강제력 불확실성과 함께 태양강제력에 대한 반응이 기후

모델에 의해 과소평가될 수 있을 가능성을 고려하고 있다. 

서로 다른 기후모델의 사용, 분석 기술의 변화 및 외부강제

력에 대한 반응을 추정하기 위한 여러 가지 방법은 또한 인

내를 요하는 것이다. 

라디오존데와 위성에 근간을 둔 장비들로 측정된 자유대

기의 온도에 영향을 미치는 인위적 영향에 대한 더 많은 증

거가 축적되어 왔다. 대류권 승온 및 성층권 냉각이라는 관

측 패턴은 인위적 강제력의 영향, 특히 온실가스와 성층권 

오존 감소가 원인이 된 가능성이 높다. 대류권 승온과 성층

권 냉각이 결합되어 대류권계면 고도가 증가되었을 가능성

이 있다. 20세기 후반 50년 동안 인위적인 강제력은 해양의 

상층 수백 미터에서 관측된 일반적인 온난화에 기여했을 가

능성이 있다. 해양온난화 및 빙하 감소로부터 열적 팽창을 

가져온 인위적인 강제력은 20세기 후반 50년 동안 해수면상

승에 기여했을 가능성이 매우 높다. 해양의 열용량 증가에 

기여한 인위적인 강제력과 현재 가능한 탐지 및 원인속성 

연구로 빙하의 융해를 정량화하기는 어렵다.

20세기 중반 이래로 남극을 제외한 모든 대륙에서 지상기

온 증가에 있어 실제적인 기여가 있어왔을 가능성이 있다. 

인위적인 영향은 남극(평가를 하기에 불충분한 관측 범위를 

가짐)을 제외한 모든 대륙과 몇몇 아대륙의 육지 지역들에서 

탐지되었다. 대륙규모의 온도 변화 및 6개 대륙 각각에서 인

위적 효과의 탐지를 모의하기 위한 결합 기후모델의 능력은 

3차 평가보고서(TAR)보다 전지구 기후에 영향을 미치는 인

간의 영향성에 대해 더욱 강력한 증거를 제공해 준다. 자연

적 강제력 만을 사용해 온 어떤 기후모델도 20세기 후반 50

년 동안 관측된 전지구 평균 온난화 경향 및 모든 개별 대륙

들(남극 제외)에서의 대륙 평균 온난화 경향을 재현해 내지 

못했다.

대륙 규모보다 작고 50년보다 짧은 시간 규모에 대한 온

도 변화 원인규명은 여전히 어려운 상태다. 이러한 규모에서

의 원인규명은 일부 예외사항을 제외하고는 아직 확립되지 

못했다. 소규모 지역 평균은 대규모 지역 평균보다 자연변동

성이 줄어들며 이로 인해 서로 다른 외부강제력으로부터 예

상되는 변화들 사이를 구별하기 어려우며 또한 외부강제력

과 변동성 사이도 구별하기 어려워진다. 게다가 몇몇 변동성 

모드와 연관된 온도 변화들은 몇몇 지역과 계절에서 모델로

는 잘 모의되지 않는다. 더 나아가 외부강제력의 소규모 세

부사항들과 모델로 모의되는 반응은 대규모 특징들보다 신

뢰성이 떨어진다. 

극한 표면온도는 인위적인 강제력에 의해 영향을 받아 왔

을 가능성이 있다. 연간 서리일수, 주간의 온난 및 저온 일

수, 야간의 온난 및 저온 일수를 포함한 이상 기후 및 변동

성들에 대한 많은 지시자들은 온난화와 일치하는 변화를 보

여준다. 인위적인 영향은 이들 지수 몇몇에서 탐지되어 왔으

며, 2003년 유럽 열파와 같이 지역적으로 극단적인 고온 여

름 조건의 위험성이 실제적으로 증가해 온 증거가 있다. 

기후시스템의 다른 부분들에서 인위적인 영향에 대한 증

거가 있다. 인위적인 강제력은 최근 극 지역 해빙 범위의 감

소 및 빙하 감소에 기여해 온 것 같다. 관측된 전지구 적설 

지역 감소 및 폭넓은 빙하 감소는 온난화와 일치하며, 이러

한 융해 현상이 해수면상승에 기여해 온 가능성에 대한 증

거가 된다.

최근 수 십년간 북반구 및 남반구 환상 모드에 있어서의 

경향은 극 지역들에 대한 해면기압 감소와 일치하는데 양 

반구에서 스톰 트랙, 바람 및 온도 패턴에 영향을 주면서 부

분적으로 인간활동에 관련되어 있을 가능성이 있다. 모델들

은 북반구 환상 모드 경향에 대한 징후를 재현해내지만 모

의된 반응은 관측보다 작다. 온실가스와 성층권 오존 변화 

둘 다를 포함한 모델들은 남반구 환상모드의 실제적인 경향
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을 모의하고 있으며 전지구 해면기압 패턴에 있어 인간이 

미치는 영향을 탐지할 수 있도록 이끌고 있다. 

몇몇 모델들로 모의된 화산강제력에 대한 반응은 20세기 

후반 50년 동안 전지구 연평균 육지 강수량을 탐지할 수 있

다. 20세기 동안 육지 강수량의 위도별 및 변화 패턴과 관측

된 집중호우 증가는 인위적인 강제력에 대해 예상되는 반응

과 잘 일치하는 것으로 보인다. 인위적인 영향이 가장 강력

한 열대성 저기압의 빈도수 증가에 기여해 온 것은 가능성

이 꽤 높다. 이러한 폭풍들에 대한 관측 비율 증가는 이론적

으로나 모델링으로 제시되는 것보다 더 크며 부적당한 처리 

지식, 자연변동성에 대한 불충분한 이해 및 강력한 저기압 

모델링에서의 불확실성, 과거 열대성 저기압 자료에 있어서 

불확실성 때문에 인위적인 요인들보다 더 강력한 원인 규명

은 현재 가능하지 않다.

고기후자료 분석들은 기후에서 외부 영향들의 역할에 대

한 신뢰를 증가시켜왔다. 미래 기후를 예측하는데 사용된 결

합 기후모델은 지난 빙하 최대기와 중기 홀로세의 과거 기

후 상태를 이해하는데 사용되어져 왔다. 이러한 과거 기후의 

많은 면이 여전히 불확실하지만, 중요한 특징은 이 시기의 

경계조건과 복사강제력을 사용한 기후모델에 의해 재현되어

져 왔다. 1950년 이전 700년에 대해 재현된 북반구 경년 기

온 변동의 상당 부분은 자연 외부강제력에 기인하고, 이러한 

기록에서 인위적 강제력이 20세기 전반의 명백한 온난화에 

기여했음을 알 수 있다.

기후민감도의 추정치는 관측에 의해 더 강제된다.

관측으로 강제된 추정치들은  평형상태의 기후민감도가 

2℃와 3℃ 사이의 최대값을 갖는데 1.5℃보다 클 것임을 나

타냈다. 95% 상한은 관측으로부터 강제되기 어렵다. 이것은 

평형상태의 기후민감도가 대략 3℃의 최대값을 가지고 2℃

에서 4.5℃사이 일 것이라는 모델링과 관측 연구들에 기반을 

둔 전반적인 평가를 지원한다(박스 10.2). 연간 1%씩 증가하

는 CO2의 반응으로 대기 CO2가 2배가 된 시기에 일시적인 

기후반응(관측의 강제에 기반한)은 1℃보다 클 것이고, 3.

5℃보다 크지는 않을 것이며, 일시적인 기후반응이 3℃보다 

크지는 않을 것이라는 전반적인 평가를 뒷받침한다(10장). 

전반적인 증거의 일관성. 지표와 자유 대기온도, 해양온도

와 해빙면적의 많은 관측된 변화와 20세기의 대기순환에서 

몇몇 대규모의 변화들은 내부변동성과 별개이며, 인위적 강

제력에 대한 기대된 반응에 일관적이다. 기후시스템의 모든 

중요한 구성요소들의 에너지 부분 뿐만 아니라 다른 구성요

소들의 내부와 교차로 인한 온난화의 크기와 유형의 동시적 

증가는 온난화의 원인이 내부과정의 결과로는 거의 일어나

지 않을 것이라는(<5%) 결론을 지지한다. 정성적인 일관성

은 또한 적설면적, 빙하후퇴, 집중호우를 포함한 다른 관측

에서 명백하다. 

남겨진 불확실성. 모델과 분석기술의 향후 향상은 3차 평

가보고서 이후 기후에서 외부강제력의 영향을 이해하는 신

뢰의 증가를 가져올 것이다. 그러나 에어러솔 강제력과 태양 

강제력의 경년변동을 포함한 몇몇 복사강제력들의 추정치들

은 불확실성이 남아있다. 20세기 동안 관측된 온난화에 근거

한 역 추정치로부터의 전체 에어러솔 강제력은 ‐1.7~‐0.1Wm‐2 
범위를 보인다. 전체 에어러솔의 향후 추정치 결과(2장)의 

일관성은 불확실성이 남아있다 하더라도 전체 에어러솔 추

정치의 신뢰도를 강화시킨다. 그럼에도 불구하고 강제력에 

대한 표면온도 원인규명 결과의 확고함과 불확실성의 반응

은 모델들의(변화)범위, 강제력 표현 그리고 분석 절차로 추

정되어 왔다. 남아있는 불확실성의 잠재적인 영향은  위에서 

기록된 증거의 모든 부분의 전반적인 평가에서 가능한 범위

로 고려되어져 왔다. 작은 공간규모에서 표면기압과 강수량

과 같은 다른 변수에 대한 강제된 변화의 이해에 더 낮은 신

뢰도를 보인다.

기후모델의 개선과 기기관측과 프록시 기후기록의 더 나

은 이해는 모델-모의된 기후 내부변동성에 대한 신뢰도를 

증가시켜 왔다. 그러나 불확실성은 남아있다. 예를 들면, 모

델과 관측으로부터 얻어진 해양 열 부분 변동성의 추정값 

사이에 명백한 불일치가 있다. 3차 평가보고서의 시기의 상

황에 비해 불확실성이 감소했지만, 라디오존데와 위성기록

의 불확실성은 여전히 대류권 기온변화에 인위적인 기여의 

추정치에 대한 신뢰도에 영향을 준다. 불완전한 전지구 자료 

집단들과 남겨진 모델 불확실성들은 극단적인 것의 강도, 빈

도, 위험에서 변화들의 이해가 개선되었지만, 극한적인 것과 

변화들이 발생시킨 원인규명에서 여전히 변화의 이해를 제

한한다.
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9.1 서론

이 장의 목적은 3장에서 6장까지 기술되어진 관측된 기후

변화가 자연적으로 발생하는 내적인 기후변동으로 인한 정

도와 또는 외적인 요인으로 강제된 기후변화로 인한 정도에 

관한 과학적 이해를 평가하는 것이다. 이 장에서 다루고 있

는 탐지와 원인규명은 2차 평가보고서와 3차 평가보고서에

서 다룬 것보다 더 광범위한 범위를 다루고 있다. 기후모델, 

기후시스템의 물리적 이해, 이전의 기후변화 탐지와 원인규

명 방법을 포함한 통계적 방법론을 사용해 관측된 변화를 

설명한다. 9장에서 논의된 탐지와 원인규명은 지역규모, 극

한현상, 온도 외에 다른 변수에 관한 연구를 포함한다. 이러

한 새로운 작업은 변화하는 기후에 대해 더 광범위하게 이

해하기 위해 행해졌다. 그러나 몇 가지의 변화에 대한 해석

능력은 제한적인데 이것은 관측, 기후시스템의 물리적 이해, 

기후모델, 외부강제력 평가에 포함된 불확실성에서 기인한

다. 이러한 관측된 기후변화로 인한 영향에 관한 연구 평가

는 IPCC 실무그룹 II에서 담당한다.

9.1.1 기후변화와 기후변동은 무엇인가?

‘기후변화’라 함은 기후상태의 변화를 말하며, 이는(통계

적 방법으로) 확인되는, 몇십년 이상 지속적인 평균값의 변

화, 특성의 변화를 말한다. 기후변화는 내부과정에 의해 생

길 수 있거나 외부강제력에 의해 생길 수 있다. 일사와 화산

활동의 변화 등 몇 가지 외부 영향은 자연적으로 발생하며, 

이것은 기후계의 전반적인 자연변동에 기여한다. 산업혁명 

이래 시작된 대기조성의 변화 같은 다른 외부 변화는 인간

활동의 산물이다. 이장의 주요 목적은 인간활동과 자연적인 

외부강제력으로 인한 기후변화를 기후시스템의 내적인 과

정으로 생기는 기후변화 및 변동과 어떻게 구별하는 가에 

있다.

내적인 변동은 모든 시간규모에 걸쳐 일어나고 있다. 내

적인 변동을 일으키는 대기과정은 구름 내에서 수증기의 응

결 같은 아주 짧은 시간 동안 발생하는 것부터 대류권과 성

층권 교환, 북반구와 남반구간 교환 등 수년에 걸쳐 발생하

는 것으로 알려져 있다. 해양과 빙권 등 기후시스템의 다른 

요소는 더 긴 시간규모로 변동하고 있다. 이런 구성요소들

은 자신만의 내적인 변동을 겪을 뿐 아니라 또한 더 빨리 

변하는 대기로 인해 생기는 변동과 합쳐진다. 내적인 변동

은 또한 ENSO 현상과 같이 구성요소간의 상호 작용으로도 

생긴다.

외부강제력에 의한 영항과 내적인 기후변동을 구별하기 

위해서는 관측된 변화와 외부강제력으로 발생이 예상되는 

변화에 대한 세 한 비교가 요구된다. 이러한 예상은 기후시

스템의 물리적 이해에 기초하고 있다. 물리적 이해는 물리적 

원리에 기초하고 있다. 이러한 이해는 개념적 모델 형태를 

취하거나 또는 물리에 기반을 둔 강제력 정도에 따라 가동

되는 기후모델로 정량화 할 수 있을 것이다. 기후모델 진단

과 상호비교 프로그램(PCMDI)의 다중모델 데이터(MMD) 셋

에 기여한바 같이 간단한 에너지 균형 모델로부터 시작해 

중급 정도의 복잡성을 지닌 모델, 그리고 종합적인 결합 기

후모델까지 이러한 일련의 모델을 사용해 이런 방식으로 예

상을 정량화할 수 있을 것이다. 종합적인 결합 기후모델은 

개발자와 광범위한 조사 커뮤니티에 의해 평가받고 있다. 모

델이 기후시스템의 주요 특징 및 변동성, 예를 들면 계절 사

이클 등, 재생산할 수 있는 능력 정도는 기후변화 재현 신뢰

도를 증가시킨다.

관측된 변화와 예상된 변화 사이의 비교는 여러 가지 방

법으로 수행된다. 공식적인 탐지와 원인규명(9.1.2절)은 기후

시스템 내에서 생기는 변동(내적인 변동)과 구분되는 외부강

제력에 대한 예상되는 반응에 관한 증거를 관측이 포함하느

냐의 여부를 평가하는 객관적인 통계적 방법에 의해 행해진

다. 이러한 방법들은 일반적으로 단순 선형 경향 분석에 의

존하지 않는다. 반면, 이런 방법들은 예상된 반응들의 시공

패턴을 이용해 하나 또는 몇 가지 강제력에 대한 반응을 관

측에서 확인을 시도한다. 강제력에 대한 반응은 반드시 선형

으로 발전하지는 않는다, 그 이유는 강제력 자체가 그런 식

으로 발달하지 않기 때문이거나, 또는 강제력에 대한 반응이 

반드시 선형은 아니기 때문이다.

모델이 모의한 변화와 관측된 변화 사이의 비교는 예를 

들면 탐지와 원인규명 방법에 있어 탐지된 변화가 변화하는 

관측 시스템에 따른 인공적인 산물이 아니라는 것을 확신하

기 위해 기후관측의 가용성에 관해 시간에 따른 변화를 주

의 깊게 설명한다. 이것은 관측 시스템을 모사하고 관측 범

위의 변화에 따라 생길 수 있는 바이어스를 피하기 위해 관

측이 가능한 시간과 장소에서만 기후모델자료를 평가함으로

써 보통 행해진다. 

9.1.2 기후변화의 탐지와 원인규명은 무엇인가?

이 장에서 사용하는 기후변화 탐지와 원인규명의 개념은 

3차 평가보고서에서 정의한 바와 같다. 탐지는 어떤 정의된 

통계적인 관점에서 변화에 대한 근거를 제시하지 않고 기후

가 변했음을 밝히는 과정이다. 이 장에서 관측에서 변화를 
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확인하기 위해 사용된 방법은 물리적 이해나 또는 기후모델

이 모의한 대로 외부강제력(9.1.1 절)에 대해 예상된 반응에 

기초하고 있다. 확인된 변화는 내적인 변동만으로 발생 가능

성을 결정하기에 너무 작으면 관측에서 탐지한다. 특별한 반

응을 탐지 실패는 내적인 변동과 관련한 반응이 작을 가능

성 또는 변화를 탐지하는데 사용한 측정이 예상된 변화에 

무관할 가능성을 포함해 여러 가지 이유로 발생한다. 예를 

들면, 온실가스 강제력으로 초래되는 어떤 위도에서의 습윤

화가 그 밖의 지역에서는 건조로 부분적으로 상쇄되는 된다

는 예상 하에서는 전지구 연평균 강수량은 온실가스 증가가 

미치는 영향에 대해 민감한 지시자가 아닐 수 있다(10장; 

9.5.4.2절). 더 나아가, 탐지에 관한 연구는 본질적으로 통계

적이므로 틀린 탐지 가능성은 항상 존재한다. 이러한 가능성

의 위험은 일련의 보강 증거가 탐지된 변화의 가능한 원인

에 대해 물리적으로 일치된 관점을 제공하고 내적인 변동과 

덜 일치할 때 줄어든다(9.7절 참조). 

많은 연구에서 기후모델을 사용해 외부강제력에 대한 예

상 반응을 예측하고, 이러한 예측은 보통 시공간적인 변동 

패턴으로 나타낸다(제8장 모델 평가 참조). 그러한 패턴 또

는 ‘지문’은 강제력에 대해 기후모델이 모의한 변화로부터 

유추된다. 또한 외부강제력에 반응해 예상되는 패턴과 기후

시스템의 서로 다른 부분과 변수의 일치된 반응에 관한 개

념 모델 개발을 위해 물리적 이해를 사용한다. 예를 들면, 

강수와 기온은 보통 어떤 지역에서는 건조에 대해 기온상승

이라는 음의 상관관계에 있다. 따라서 강수량 변화와 연관되

지 않은 지역의 온난화 경향은 그 지역 기후에 미치는 외적

인 영향을 나타내는 것으로 볼 수 있다(Nicholls et al., 2005; 

9.4.2.3절). 또한 순전히 진단적인 접근을 사용할 수 있다. 

예를 들면 Schneider와 Held(2001)는 인간활동의 강제력으로 

인한 예상된 패턴 변화와 일치하는 표면온도 변화 패턴을 

관측에서 확인하기 위해 느린 기후변화와 더 시간이 짧은 

변동을 구분하는 기술을 사용한다. 

기후변화 분석을 위한 시공간 규모는 반응의 시공간 규모

에 초점을 두고 가능한 많은 내적인 변동을 걸러내고(보통 

내적인 변동의 영향을 감소시키는 방법을 사용함으로써, 부

록 9.A 참조) 각각의 강제력에 대한 반응을 분리하기 위해 

주의 깊게 선택한다. 예를 들면 온실가스 강제력은 서서히 

진행되는 대류모의 승온 패턴을 야기할 수 있는데, 이에 따

라 분석자는 소규모 변동을 제거하기 위해 데이터를 평활 

처리한다. 비슷하게 대기-해양 대순환 모델(AOGCMs)로 부

터의 자취를 사용할 때 결합모델 결과의 앙상블로 평균하면 

강제력에 대한 각 모델의 반응을 모델이 모의한 내적인 변

동으로부터 분리하는데 도움이 된다.

탐지는 가정된 원인에 대한 탐지된 변화의 원인규명을 단

순히 의미하지 않는다. 기후변화 원인규명은 탐지된 변화에 

대해 가장 가능성이 높은 원인을 정의된 신뢰도로 확립하는 

과정이다. 2차 평가보고서(IPCC, 1996)와 3차 평가보고서

(IPCC, 2001)에서와 같이 명확한 원인규명을 위해 기후시스

템에 대해 제어된 실험을 요구한다. 그러한 것이 가능하지 

않기 때문에 실제 인간활동에 의한 기후변화의 원인규명은 

탐지된 변화가 인간활동에 의한 강제력과 자연적인 강제력

의 결합에 대해 예상되는 반응과 일치하는 것을 보이고 주

어진 강제력의 조합의 중요한 요소를 제외하고 최근 기후변

화에 대해 대안으로 물리적으로 가능한 설명과 일치하지 않

는 것을 보이는 것을 의미하는 것으로 이해한다(IPCC, 2001).

가설의 강제력에 대해 관측된 변화와 예상 반응과의 일치

성은 관측으로부터 가정된 변화 패턴의 진폭을 평가하고 이

러한 평가가 패턴의 예상 진폭과 일치하는 정도가 통계적으

로 유의한지를 평가함으로써 보통 정한다. 원인규명 연구는 

온실가스 증가같은 주요한 강제력에 대한 반응이 다른 강제

력으로 인한 반응과 구별되는 지를 추가적으로 평가한다. 이

러한 의문에 대한 조사를 위해 이상적으로 서로 뚜렷하게 

구별되는 각 강제력에 대한 기후반응을 나타내는 자취(예를 

들면, 뚜렷한 공간 패턴 또는 시간에 대한 변화; 9.2.2절 참

조)에 대한 관측의 다중회귀를 통상적으로 사용한다. 이러한 

주요 강제력에 대한 반응을 구별할 수 있다면, 그리고 다른 

강제력에 대한 반응의 복원된 결합이 관측된 기후변화를 충

분히 설명할 수 없다면, 우연적인 관련의 증거가 상당히 늘

어난다. 예를 들면, 온실가스 강제력에 대한 최근 온난화의 

원인규명은 분석에서 태양강제력을 포함한 다른 강제력이 

미치는 영향으로 명백히 설명될 수 있다면 더 신뢰적이 된

다. 이것은 강제력 인자가 다를지라도 유사한 대규모 공간 

패턴을 갖는 반응을 야기할 수 있기 때문에  상당히 도전적

인 연구영역이다(9.2.2절). 원인규명 연구에서 다른 주요 요

소는 다양한 증거의 물리적인 일치성에 대한 고려이다. 

탐지와 원인규명 모두 보통 수 십년 또는 그 이상 규모로 

일어나는 내적인 기후변동에 관한 지식을 요구한다. 외부강

제력에 의한 추정 영향을 제거한 후에 계기관측에 잔존하는 

잔여의 변동은 가끔 내적인 변동을 평가하는데 사용한다. 그

러나 이러한 평가는 불확실 한데 그 이유는 내적인 변동의 

필연적인 추정을 하기에는 계기관측 기간이 너무 짧고 강제

력과 추정된 반응에 포함된 불확실성 때문이다. 따라서 내적

인 기후변동은 결합기후모델의 장기간의 모의실험으로부터 

추정한다. 실제적으로 위에 언급한 잔여 변동과 내적인 변동

성에 관한 모델 기반의 평가 사이의 일치성을 평가하고 잔

여가 이상하게 크게 나오는 분석은 신빙성이 없는 것으로 
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간주한다(예, 어떤 중요한 강제력이 빠지거나, 또는 모델에 

의한 내적 변동이 너무 작을 때 발생한다). 관측된 여러 가

지 변동 모드에 대한 모델의 모의 능력의 체계적인 상호비

교, 관측과 기후모델자료에서 변동의 비교, 지난 천년간에 

대해 간접적으로 복구한 정보와 기후모의와의 비교에 의해 

신뢰도는 더 향상된다(6장과 9.3절).  

연구 추정된 패턴의 진폭과 모델이 모의한 진폭은 실제 

다르다는 점에서 연구는 기후변화에 관해 어떤 이해를 아직 

제공할 수 있지만 주의가 요구된다(9.5절 참조). 기후모델의 

신뢰도가 제한적이라는 점에서 변수에 대해 이러한 것이 발

생하면, 그러한 결과는 모델의 약점을 단순히 반영할 뿐이

다. 한편, 기후모델의 신뢰도가 더 높다는 점에서 변수에 대

해 이러한 것이 발생하면, 모든 중요한 강제력이 포함되었는

지의 여부, 또는 그것들이 정확한 진폭을 갖고 있는 지의 여

부와 같은 강제력에 관한 질문과 관측에 관한 불확실성에 

관한 질문을 야기할 뿐이다.   

모델과 강제력의 불확실성은 원인규명 연구에서 중요한 

고려사항이다. 이상적으로는 모델의 불확실성에 대한 평가

는 모델 매개변수의 불확실성(예를 들면, 다중모델 앙상블에

서 조사된 바와 같이)과 모델 물리과정의 표현의 불확실성

(구조상의 불확실성)을 꼭 포함해야 한다. 그러한 완전한 평

가는 모델의 상호비교 연구가 이러한 불확실성에 대한 이해

를 개선한다고 해도 아직 가변적이다. 강제력에 대한 불확실

성이 미치는 영향은 태양강제력과 에어러솔 강제력과 같은 

강제력 기구에 대해 상당할 수 있으며 연구의 발전에도 불

구하고 아직 평가하기 어렵다. 여러 모델과 강제력의 이력을 

기반으로 한 탐지와 원인규명 결과는 모델과 강제력의 불확

실성이 미치는 영향에 관한 정보를 제공한다. 이러한 연구는 

모델의 불확실성이 중요하다 할지라도 인간이 20세기 후반

의 기온변화에 미치는 영향에 관한 원인규명 같은 주요 결

과는 확고하다. 

인간이 미치는 영향에 관한 탐지는 여러 가지 이유로 모

든 기후변수에 대해서 아직 가능하지 않다. 어떤 변수는 외

부강제력에 대해 그렇게 강하게 반응하지 않거나 또는 신뢰

성이 덜하게 모의되거나 관측된다. 이러한 경우에 해수면 온

도 변화와 연관시킴으로써 관측된 변화를 기술하고 물리적 

설명을 제공하는 연구는 실제적으로 기후변화 이해에 기여

한다. 이를 본 장에서 기술한다.

위에 기술한 탐지와 원인규명 연구에 사용된 접근은 모든 

불확실성을 충분히 설명하지는 못하고 따라서 주어진 기후

변화가 어떤 특정한 원인 탓인지의 여부에 관한 보정된 평

가는 궁극적으로 전문가의 판단을 필요로 한다. 본 장에서 

사용된 평가의 접근은 다양한 관측 데이터 셋, 모델, 강제

력, 분석 기법을 사용한 다중적인 연구 결과를 고려한다. 이

러한 결과를 기반으로 한 평가는 통상적으로 연구 수, 탐지

결과의 유의성 연구들에 관한 합의 정도, 관측된 변화와 강

제력으로부터 예상된 변화 사이의 일치성에 관한 합의 정도, 

다른 형태의 증거와의 일치 정도, 알려진 불확실성이 연구에

서 또는 연구들 사이에서 설명되는 정도, 주어진 기후변화에 

대해 물리적으로 타당한 다른 설명이 있는 지 여부를 고려

한다. 어떤 특별한 가능성에 관한 평가를 결정하고, 더 나아

가 구조적인 불확실성, 또는 불확실한 강제력의 가능한 강제

력 이력의 제한된 이용과 같은 여전히 남아있는 불확실성을 

설명하기 위해 중압을 준다. 또한 전반적으로 평가는 여러 

가지 독립된 일련의 증거가 결과를 강화시키는 지의 여부를 

고려해 행해진다. 본 장에서 평가된 대부분의 탐지연구에서 

사용한 접근은 관측이 외부강제력에 대해 예상된 반응을 나

타내는지의 여부를 많은 정책 결정자를 위해 결정하지만, 다

른 방법으로 제기된 질문이 더 관련이 있을 것이다. 예를 들

면, ‘인간의 활동으로 인해 사헬에서 건조한 상태가 지속될 

것인가?’라고 물을 수 있다. 그러한 질문은 ‘선택 바이어스’

로 알려진 통계적인 현상 때문에 대답하기 어려운 질문이다. 

질문들이 관측으로부터 스스로 선택, 되었다는 사실은(대규

모 관측 기후 아노말리만이 유일하게 역사적인 관계에서 그

러한 질문의 주제가 될 수 있을 것이다) 동일한 관측으로부

터 통계적인 유의성을 평가하기 어렵게 한다(von Storch and 

Zwiers, 1999). 그럼에도 불구하고 그러한 질문에 답변할 필

요성은 있으며 그렇게 하기 위해 시도한 사례들을 본 장에

서 논의된다. 

9.1.3 우리가 시작하는 기초

최근의 기후변화에 인간이 미치는 영향에 관한 증거는 지

난 20년 동안 꾸준히 축적되어왔다. 1차 IPCC 평가보고서

(IPCC, 1990)는 인간이 기후에 미치는 영향 탐지에 관한 관

측적인 증거를 거의 포함하고 있지 않았다. 그러나 6년 후 

IPCC 실무그룹 I 2차 평가보고서(IPCC, 1996)는 균형된 증

거로 볼 때 20세기 기후에 인간이 미친 식별할 수 있는 영향

이 있었음을 제안한다고 결론지었다. 그 뒤 5년 동안 더 많

은 증거들이 축적됨에 따라 인간 영향의 탐지에 관해서 뿐

만 아니라 20세기 동안 그것이 기후변화에 기여한 것에 관

해 3차 평가보고서(IPCC, 2001)는 더 강력한 결론을 내릴 수 

있었다. 3차 평가보고서에 들어있는 증거는 상당하다. 계기 

관측 기록을 이용한 일련의 탐지 연구 결과를 이용했는데, 

이는 여러 기후모델로부터 내적인 기후변동의 자취와 추정

을 이용해 평가되었으며, 이에 따라 20세기 온난화는 현 모
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델들이 추정하는 바와 같이 내적인 변동만으로 일어날 가능

성은 아주 작다는 것을 발견하였다. 

인간에 의한 온실가스와 황산 에어러솔 뿐 아니라 태양과 

화산강제력에 따른 20세기 전지구 평균 기온변화에 관한 모

의는 일반적으로 관측과 일치하는 것으로 발견되었다. 이와 

대조적으로, 알려진 자연적인 강제력만으로 인한 반응에 관

한 제한된 수의 모의는 이 것이 20세기 전반에 관측된 온도

상승에 기여했으나, 20세기 후반의 기온상승뿐 아니라 또한 

대기의 수직구조에서 관측된 변화에 관해 정확한 설명을 제

공할 수 없음을 제공한다. 

원인규명 연구는 여러 가지 다른 강제력에 대한 반응이 

주로 지표기온과 자유대기 기온 관측에서 동시에 존재하는

지 여부를 정하기 결정하기 위해 기술을 이용하기 시작했다. 

다른 외부 영향을 명백히 고려되었는지의 여부에 상관없이 

분명한 온실가스 시그널을 탐지할 수 있는 것으로 발견되었

으며, 모의된 온실가스 반응의 진폭이 일반적으로 관측을 기

반으로 한 추정과 고려하고 있는 규모로 일치하는 것으로 

발견되었다. 또한, 대부분의 연구에서 온실가스 증가만 고려

해 추정된 20세기 후반의 기온상승율과 크기는 관측에 필적

하거나 또는 더 컸었다. 이러한 결과는 외부강제력에 대한 

반응의 추정에서 관측 불확실성과 샘플링 에러 같은 불확실

성과 가정과 분석 기술에서의 차이점 같은 불확실성은 설명

하기 위한 시도와 관련해 확고한 것으로 발견되었다.  

전지구 기온상승, 대륙과 해양의 기온 차 증가, 북극 해빙 

감소, 빙하의 감소, 고위도에서의 강수 증가를 포함해 관측

된 기후변화와 인간의 강제력에 대한 모델 반응 사이의 정

성적인 일치성의 일련의 증거에 관해 3차 평가보고서는 또

한 보고하고 있다.

3차 평가보고서에는 많은 불확실성이 남아있다. 예를 들

면, 내적인 기후변동의 추정에 있어 커다란 불확실성이 남아

있다. 그러나 모델이 모의한 내부 변동에 관해 실질상(두배 

이상으로) 과장된 추정은 인간이 기후에 미치는 영향 탐지를 

수포로 할 정도로 크지 않을 것으로 발견되었다. 특히 인간

과 관련된 에어러솔, 태양과 화산강제력에서 그리고 이에 대

응한 기후반응의 크기에서 외부강제력의 불확실성이 또한 

보고되었다. 이러한 불확실성은 탐지와 원인규명 연구에서

의 불확실성을 야기한다. 특히 자연강제력과 온실가스 이외

의 인간강제력에 의한 20세기 온난화에 대한 기여정도의 추

정은 기후모의와 어떤 불일치를 보이고 모델에 의존적이었

다. 이러한 결과는 관측된 기후변화를 외부 영향들을 하나의 

구체적인 조합으로 그 원인을 돌리는 것을 어렵게 만들었다.  

불확실성에 관한 이용 가능한 연구와 이해를 기반으로 해

서 3차 평가보고서는 ‘새로운 증거의 관점에서 그리고 잔존

의 불확실성을 고려해 지난 50년간에 관측된 기온상승은 온

실가스 증가로 인한 가능성이 높다’고 결론지었다. 3차 평가

보고서 이후 더 완벽한 강제력을 이용한 많은 모델의 모의

가 가능해졌고, 더 많은 범위의 변수에 대한 증거가 분석되

었으며, 많은 중요한 불확실성을 더 이용해 많은 경우에 감

소되었다. 본 장에서는 이러한 발전을 평가한다. 

9.2 복사강제력과 기후반응

이 절은 2장의 평가에 근거를 둔 복사강제력과 강제력에 

대한 기후반응의 이해를 간단히 요약하고 있다. 강제력에 대

한 불확실성, 기후반응에 대한 평가 그리고 기후변화의 이해

와 특성에 대한 결과 또한 논의된다. 복사강제력에 대한 논

의는 지난 천년, 마지막 빙하기 최성기, 홀로세 중기와 같이 

이번 장에서 평가된 더 먼 과거의 기간과의 간단한 관계로 

1750년 이후의 기간에 대해 주로 초첨이 맞춰졌다.

계산의 두 가지 기본적인 유형이 탐지와 원인규명 연구에 

사용되었다. 첫 번째는 기후(반응)의 기후시스템(강제력)에 

있는 외부 변화의 효과를 산출하기 위한 모델 기후 과정의 

최적의 추정치와 함께 강제력의 최적의 추정치에 사용되었

다. 이 ‘향후 계산'은 기후시스템에 있어서 관찰되었던 변화

와 직접 비교될 수 있다. 이 시뮬레이션의 불확실성은 사용

된 복사강제력의 불확실성과 강제력에 대한 모의 실험 반응

에서 영향을 미치는 모델의 불확실성에서 기인한다. 향후 계

산은 이번 장에서 조사되며, 관측된 기후변화와 비교된다. 

향후 계산 결과들은 공식적인 탐지 및 원인규명 분석에 

사용된다. 이러한 연구에서 기후모델은 개별적인 강제력 또

는 강제력 세트의 지문을 산출하는데 사용되며, 개별적인 강

제력과 강제력 세트는 관측과 제일 적합한 것을 제공하기 

위하여 선형적으로 결합된다. 이 절차는 반응의 대규모 유형

의 진폭은 강제력과 선형적으로 비례하며, 다른 강제력으로

부터의 반응은 전체적인 반응을 얻기 위해 추가될 수 있음

을 가정한다. 이 가정은 모든 강제력에 대해서 유지되지 않

는다.(특히 더 작은 공간 규모에서) 그리고 이 가정은 강제

력이 비선형적으로 영향을 주었을 때 방해받을 수 있다(예를 

들면, 검댕 흡수가 운량을 감소시키고 그것에 의해 황산염 

에어러솔의 간접 효과가 감소한다.). 그러나 일반적으로 위 

가정은 대부분의 강제력에 대해 유지되는 것으로 기대된다.

(예를 들면, Penner et al. 1997; Meehl et al. 2004). 강제력의 

크기에서 또는 강제력에 대한 모델의 반응의 크기에서의 오

차와 불확실성은 반응의 시공간적 유형이 정확하다면 탐지 

결과에 영향을 주어서는 안된다. 그러나 반응의 선형 결합은 
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관측과 일치하도록 고려되어야 하며, 개별 반응 유형의 규모

화 인자는 모델이(강제력, 모델 반응의 진폭에 있어서 불확

실성과 내부적 기후변화에 따른 추정치가 주어진) 관측과 일

치하도록 재규모화 할 필요가 없다는 것을 나타내어야 한

다.(9.1.2절, 9.4.1.4절 ) 탐지 연구를 위해 반응의 시공간적 

유형이 부정확하다면 탐지 및 원인규명의 결과로서 규모화

는 영향을 받을 것이다.

소위 역 계산이라 불리는 계산의 두 번째 유형에서 앞으

로의 모델(적용된 강제력을 포함한)에 있는 불확실한 변수의 

크기는 관측 기록과 제일 적합한 것을 제공하기 위하여 변

화된다. 일반적으로 모델 변수에서 우선되는 불확실성의 정

도가 커질수록 모델이 조정하는 것이 많아진다. 모델 변수와 

불확실한 강제력의 확률적인 나중의 판단은 시뮬레이션과 

관측의 일치를 비교하고, 이전의 불확실성을 고려하여 얻어

진다.(9.2.1.2절, 9.6절)

9.2.1 기후변화를 모의한 복사강제력의 추정

9.2.1.1 계기관측 시기에서 미래의 강제력 추정에 대한 요약

1750년부터 앞으로 모델 계산과 관측에서의 복사강제력의 

추정치(정의에 대해서 2.2 참조)는 2장에서 상세하게 재검토

되며, 표 2.12에서 제공된다. 2장은 오래 지속된 온실가스의 

증가, 성층권 오존의 감소, 대류권 오존의 증가, 황산염 에

어러솔, 질산염 에어러솔, 화석연료의 연소로부터 발생된 검

댕과 유기물, 바이오매스 연소 에어러솔, 무기물 티끌 에어

러솔, 토지이용 변화, 구름의 간접적인 에어러솔 효과, 항공

기 구름 효과, 태양광의 변화, 메탄과 개간으로부터의 성층

권과 대류권의 수증기량 증가의 결과로부터 강제력의 추정

치를 묘사한다.(이산화탄소(CO2), 메탄, 질소 산화물, 할로겐

화 탄소) 단일 모델의 계산된 강제력 세트의 예가 그림 2.23

에 제시되어 있다. PCMDI MMD의 몇몇 구성원들이 20세기 

기후를 모사하기 위해 이러한 강제력들의 거의 모든 목록을 

포함시킨 반면에, 대부분의 탐지 연구들은 더 제한된 강제력

의 세트를 가지고 모델을 수행한 것을 사용했었다. 1750년부

터 2.9.2절의 추정치로부터의 인위적으로 결합된 강제력은 

1.6Wm‐2(0.6에서 2.4Wm‐2 의 90%의 범위로)로 인간이 지난 

시기 동안 기후에 극도로 많은 온난화 영향을 주었음을 지적

한다. 온실가스와 오존에 의해 결합된 강제력은 2.9±0.3Wm‐2

이고, 모든 에어러솔 강제력(직접적인 것과 간접적인 구름 

알베도 효과의 결합)은 실질적으로 음의 값을 나타냄이 확실

하며 추정치는 ‐1.3Wm‐2(‐2.2에서 ‐0.5Wm‐2의 90% 불확실성 

범위 : 2.9절)이다. 대조적으로 태양복사의 증가에 따른 직접

적인 복사강제력은 +0.12Wm‐2(0.06에서 0.3의 90% 범위)으

로 추정된다. 게다가 2장에서 결합된(태양과 화산) 자연적인 

복사강제력은 1950년에서 2005년 기간동안 결합된 인위적인 

강제력과 비교하여 온난화 영향을 가져왔다는 것을 예외적

으로 일어나지 않을 것으로 결론지었다. 2장에서 주목할 이

러한 강제력에서 추정된 지구평균표면온도 반응은 모든 강

제력이 똑같은 효력을 갖지 않기 때문에(즉, 이산화탄소와 

비교한 표면온도의 변화 효과 ; 2.8절) 강제력의 특정한 크

기와 다를 것이다. 따라서, 이러한 강제력들은 반드시 지구

평균표면온도 반응의 적절한 추정치를 주는 것은 아니다.

9.2.1.2 전체 에어러솔 강제력의 ‘역’ 추정치 요약

에어러솔 강제력의 추정에 접근한 향후 모델은 발산의 추

정치와 에어러솔 물리과정과 화학과정의 모델에 근거를 둔

다. 이 모델은 다양한 에어러솔 성분과 강제 메커니즘에 의

해 직접적으로 각각의 기여도를 분석한다. 이것은 역 계산으

로 나온 결과를 비교했을 때 명심해야 한다.(9.6절) 예를 들

면, 역 계산은 기후모델 시뮬레이션을 관측에 맞출 것을 요

구된 전체 에어러솔 강제력을 추론한다. 이 방법들은 전지구 

평균 강제력과 반응에 사용되거나 반응과 다른 외부의 강제

력을 구분하는 능력을 향상시키기 위한 기후반응의 시공간

적인 유형에 적용될 수 있다. 역 방법은 기후민감도(9.6절)와 

다른 불확실한 기후요소들(Wigley, 1989; Schlesinger and 

Ramankutty, 1992; Wigley et al., 1997; Andronova and 

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

Kaufmann, 2002; Knutti et al., 2002, 2003; Andronova et 

al., 2007; Forest et al., 2006; Table 9.1  Stott et al., 2006c

참조)뿐만 아니라 하나 또는 여러 개의 불확실한 복사강제력

(예를 들면, 에어러솔에 의한)을 강제하는데 사용되어져 왔

다. 사용된 시공간적 유형의 신뢰도는 9.2.2.1절과 9.2.2.2절

에서 논의될 것이다.

과거에 향후 계산은 20세기 동안 전체 음의 복사강제력을 

제외할 수 없었다(Boucher and Haywood, 2001). 그러나 2.9

절은 Boucher와 Haywood의 1750부터 최근 복사강제력에 대

한 추정치 분석을 경신하였고, 결합된 인위적인 복사강제력

이 양의 값과 풍부한 양을 보이기 쉬움을 밝혔다(최적의 추

정치 : +1.6Wm‐2). 0에 가까운 총 강제력은 기후민감도가 매

우 높다는 것을 함축하고, 관측된 기온의 증가와 일치시키기

가 매우 어렵다(9.6절, 9.7절) 역 계산은 단지 총 강제력만을 

산출하고, 총 강제력은 추정된 강제력 세트의 지문 계획의 

모든 강제력을 포함한다. 예를 들면, 대류권 오존강제력의 

반응은 황산염 에어러솔 강제력으로 투영될 수 있다. 따라

서, 향후 추정치와 역 추정치 사이의 차이는 포함된((1),(2), 

(3)) 여러 원인 중에 하나 일 수 있다.
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표 9.1. 탐지 및 원인규명 연구들과 평형상태의 기후민감도를 추정하는 연구들로부터 에어러솔 강제력의 역추정치(보다 상세한 것은 9.6절과 표 

9.3 참조). 전체적 또는 최종적 화석연료와 관련된 에어러솔 강제력 범위의 5에서 95%의 추정치들(Wm
‐2
)

Forest et al.
(2006)

Andronova and 
Schlesinger

(2001)

Knutti et al.
(2002, 2003)

Gregory et al.
(2002a)

Stott et al.
(2006c)

Harvey and 
Kaufmann(2002)

에어러솔 강제력을 강
제하는데 사용된 관측
자료

상층 기온, 표면과 
심층 해양 시공간 
온도, 20세기 
중후반

1856년부터 
1997년까지의 
표면온도에서 
전지구 평균과 
반구 차이

1955년부터 1995년까지
의 전지구 평균 해양열
흡수, 1860년부터 2000
년까지 전지구 평균 표
면온도상승

표면온도의 시공간 
유형, 단일 대기해
양대순환모델
(AOGCM)

표면온도의 시공
간 유형, 3개의 대
기해양대순환모델
(AOGCMs)

1856년부터 2000년
까지 표면온도에서 
전지구 평균과 반
구 차이

고려된 강제력들a
G, Sul, Sol, Vol. 
OzS, 육지 표면 
변화

G, OzT, Sul, 
Sol, Vol

G, Sul, Suli OzT, 
OzS, BC+OM, 성충권 
수증기, Vol, Sol

G, Sul, Suli, 
Sol, Vol

G, Sul, Suli, 
OzT, OzS, Sol, 
Vol

G, Sul, 바이오매스 
에어러솔, Sol, Vol

연도b 1980s 1990 2000 2000 2000 1990

에어러솔 강제력
(Wm‐2)c

‐0.14 to ‐0.74
‐0.07 to ‐0.65
with expert prior

‐0.54 to ‐1.3

간접적인 에어러솔
0 to ‐1.2

전체 에어러솔
‐0.6 to ‐1.7

전체 에어러솔
‐0.4 to ‐1.6

전체 에어러솔
‐0.4 to ‐1.4

화석연료 에어러솔 
unlikely<‐1
(‐1보다 작지않을 
것 같은), 바이오매
스와 먼지의 합이 
unlikely<‐0.5d

(‐0.5보다 작지 않
을 것 같은)

○ 주석：
a) G：온실가스; Sul：직접적인 황산염 에어러솔 효과; Suli：(first) 간접적인 황산염 에어러솔 효과; OzT：대류권 오존; OzS：성층권 오존; 

Vol：화산강제력; Sol：태양강제력; BC+OM：화석연료와 바이오매스 연소로부터 나온 검댕과 유기물질
b) 산업혁명 이전 상태와 관련된 에어러솔 강제력이 계산된 연도
c) 산업혁명 이전 강제력과 관련된 연도에서 전체 에어러솔 강제력의 5에서 95% 역추정치. 에어러솔의 범위는 전체 화석연료와 관련된 에어

러솔 범위에 따른다. 모든 강제력들이 직접적으로 화석연료 에어러솔과 관련된 유형으로 투영되는 원인이 되지 않는 경향을 보이고, 모든 
알려지지 않은 강제력들을 포함하며 그것들은 명백하게 고려되지 않았다(예를 들면, 몇몇 연구에서 OzT와 BC+OM).

d) 다른 연구들이 더 넓은 범위들을 조사한 반면, 기후민감도의 IPCC TAR 범위(1.5℃에서 4.5℃)를 조사하시오.

(1) 향후 모델 계산의 크기는 부적절한 물리과정과(또는) 

화학과정 때문에 부정확하다

(2) 향후 계산은 모든 강제력과 피드백 값을 구할 수 없다.

(3) 다른 강제력은 역 계산으로 추정된 강제력의 지문에 

전망된다.

에어러솔 강제력의 역 추정치로 규정된 연구는 표 9.1에 

비교되어 있다. 역 방법의 한 유형은 에어러솔 강제력과 종

종(often) 자연강제력으로부터 온실가스 강제력에 대한 기후

반응을 분리하기 위해 시도된 탐지 및 원인규명 분석에서 유

도된 기후변화 지문 규모 요인의 범위를 사용한다(Gregory et 

al., 2002a; Stott et al., 2006c; 9.4.1.4절 참조). 이것들은 관

측된 기후변화와 일치하는 지문 크기의 범위를 제공하고(예

를 들면, 다른 에어러솔 강제력으로부터 결합된 기온반응), 

관측된 기록과 일치하는 강제력의 가능한 범위를 추론하는

데 사용될 수 있다. 온실가스와 에어러솔 지문 사이의 분리

는 잘 혼합된 온실가스로부터의 강제력이 잘 알려져 있는 

사실을 이용하고, 따라서 모델의 변하기 쉬운 민감도에서의 

오차는 모델 에어러솔 강제력의 오차로부터 분리될 수 있

다.(온실가스와 에어러솔 강제력의 모델 민감도에서 유사한 

오차가 있음을 생각해라, Gregory et al., 2002a; Table 9.1). 

반응의 변하지 않는 시공간 유형의 규모에 의해 이 방법은 

기후민감도에서의 전체적인 모델 오차와 전체 에어러솔 강

제력에 주의를 기울여야 하지만, 불확실한 강제력에 대한 기

온반응의 유형에서 모델의 불확실성을 완전히 고려하지는 

말아야 한다.

다른 연구법은 강제력과 관측과 일치하는 결과로 만들어

진 기후요소의 범위를 조사하기 위한 기후모델, 대부분 단일 

기후모델 또는 Earth System Models of Intermediate Complexity 

(EMICs, 표 8.3)의 반응에 사용된다(Andronova and Schlesinger, 

2001; Forest et al., 2002; Harvey and Kaufmann, 2002; 

Knutti et al., 2002, 2003; Forest et al., 2006). 탐지방법과 

유사하게 이 방법은 관측된 지표면, 대기 또는 해양 온도의 

시공간 유형에 적합한 것 또는 시간에서의 공간적인 의미를 

찾는다. 그들은 기후민감도와 시뮬레이션과 관측의 적합(fit)

에 기반을 둔 전체 에어러솔 강제력의 결합의 확률을 결정

한다(9.6절). 이것들은 베이지안 방법에 근거하였고, 외부강

제력의 범위에 대한 우선적인 가정은 추정된 전체 에어러솔 

강제력과 기후민감도를 강제하는데 사용된다. 이러한 연구

의 일부는 온실가스와 에어러솔 강제력 효과를 분리한 북반

구와 남반구의 평균기온의 차이를 사용한다.(예를 들면, 
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Andronova and Schlesinger, 2001; Harvey and Kaufmann, 

2002). 이 분석에서 반구의 에어러솔 강제력을 추론하기 위

해 대류권 오존의 강제력에서 반구의 비대칭을 정확히 설명

하는 것이 필수적이다. 추가적으로 바이오매스 연소로부터

의 강제력은 비록 반구의 비대칭을 거의 나타내지 않는다 

하더라도 전체 에어러솔 강제력에서 중요한 부분의 원인이 

될 수 있다. 따라서 온실가스 강제력 전망에서 역 계산으로 

구분하는 것은 어렵다. 종합적으로 결과는 단지 분석에서 가

정한 시공간 유형만큼 좋을 수 있다. 강제력이 없이, 불확실

성에 관한 지식의 부족, 이러한 모델들의 일부에서 크게 모

수화 된 반응의 공간적인 분포는 결과의 해설을 방해할지도 

모른다.

에어러솔 강제력은 1945년에서 1980년 기간동안 온실가스 

강제력이 더 느리게 증가해온 반면에 빠르게 증가해왔다

(Ramaswamy et al., 2001). 전세계적으로 황의 배출(황산염 

에어러솔 강제력)은 1980년 이후 감소해왔고, 더욱이 에어러

솔과 온실가스 각각이 시간적으로 변화를 보였다. 에어러솔 

강제력에서 변화의 시간적인 유형이 대체로 정확한 만큼, 전

지구 평균기온의 시간적인 변화와 북반구와 남반구 기온의 

차이에 적절하게 맞출 필요성은 전체 에어러솔 복사강제력

의 유용한 강제를 제공할 수 있다(Harvey and Kaufmann, 

2002; Stott et al., 2006c).

표 9.1에 요약된 역 추정값들은 20세기 동안 관측된 온난

화, 총 에어러솔 강제력과 일치하며 ‐1.7에서 ‐0.1Wm‐2의 범

위로 음의 값을 가졌음으로 생각된다. 이 평가는 다른 강제

력이 지문으로 투영된 확률로 생각된다. 이 결과들은 전형적

으로 전체 에어러솔 강제력에서 2장에서 주어진 추정 값보

다 어느 정도 더 작은 상한값을 제공하고, 결과들은 향후 계

산으로부터 도출된 것으로 ‐2.2에서 ‐0.5Wm‐2(5 to 95%범위, 

중간값 ‐1.3Wm‐2)사이의 범위를 나타낸다. 역과 향후 계산으

로부터 불확실성 범위는 다른 정보의 사용과 다른 불확실성

들에 의해 영향을 받는 것 때문에 차이를 보임을 주의 해야

한다. 그럼에도 불구하고 에어러솔 강제력의 역과 향후 추정

값으로부터의 결과 사이의 유사성이 불확실성이 남아있음에

도 불구하고 전체 에어러솔 강제력의 추정값에서 확실성을 

강화시켜준다. 기후민감도에서 3차 평가보고서 범위에 초점

을 둔 접근법을 사용한 Harvey와 Kaufmann(2002)은 에어러

솔과 관련된 화석연료로부터의 전지구 평균 강제력이 1990

년에 ‐1.0Wm‐2 보다 적을 것으로, 바이오매스 연소로부터의 

전지구 평균 강제력과 인위적으로 증가된 토양 먼지 에어러

솔이 1990년에 ‐0.5Wm‐2를 초과할 것 같지 않다고 결론지

었다.

9.2.1.3 산업화 이전 기후변화의 복사강제력

여기서 우리는 간단히 지난 천년, 홀로세 중기, 마지막 빙

하기 최성기(LGM)(9.3절)와 고기후기록을 근거로 한 기후민

감도의 추정치에 대한 기후 이해로 사용된  복사강제력 추

정치에 대해 논의한다(9.6.3절).

지구 궤도 변수의 규칙적인 변화는 빙하시대에서 간빙기

의 시간 규모에서 기후변화의 페이스메이커로 확인되어져 

왔다(Berger, 1988 참조). 천문학의 법칙으로 계산되어질 수 

있는 이러한 궤도의 변화는 태양복사의 계절적 위도적 분포

의 변화에 의해 기후변화를 강제하였다.

마지막 빙하기 최성기(LGM)의 일사는 오늘날과 유사하

다. 그럼에도 불구하고 LGM 기후는 북반구의 넓은 빙상의 

존재와 대기 이산화탄소 집중도의 감소(최근 빙하코어 추정

치에 따르면 185ppm, Monnin et al. 2001) 때문에 춥게 남겨

졌다. 대부분의 이 시기의 모델 연구는 빙상의 넓이와 높이 

또는 이산화탄소 집중도의 징후에 대해 다루지 않았으나, 그

것들을 경계 조건으로 지정했다 잘 혼합된 온실가스들의 대

기 집중도의 감소로부터 LGM의 복사강제력은 약 ‐2.8Wm‐2 

(그림 6.5 참조) 일 것이다. 빙상알베도 강제력은 약 ‐3.2Wm‐
2의 전세계 평균 강제력을 유발했을 것으로 추정되며(몇몇 

LGM 모의의 범위에 근거해서), 증가한 대기 에어러솔(주로 

먼지와 식물)로부터의 복사강제력은 각각 약 ‐1Wm‐2였을 것

으로 추정된다. 따라서 LGM 동안 총 연간 전세계 평균 복

사강제력은 큰 계절적, 지리학적 변화와 중요한 불확실성을 

가지고 1750년과 비교하여 대략 ‐8Wm‐2일 것이다.

최근과 비교한 주된 홀로세 중기의 강제력은 일사의 계절

적 주기의 큰 변화를 이끈 궤도의 섭동 때문이다. 북반구의 

연간 평균 태양의 강제력에서 단지 무시할만한 변화가 있었

던데 반하여 북반구의 계절강제력은 약 27Wm‐2보다 컸다. 

남반구에서 계절강제력은 ‐6.5Wm‐2였다. 대조적으로 세계적 

연간의 평균 총 강제력은 단지 0.011Wm‐2였다.

지구의 궤도 변화는 지난 천년동안 연간 평균 일사에 큰 

영향을 주지 못했었다. 여름철 일사는 지난 천년동안 북위 

45도에서 0.33Wm‐2감소하였고, 겨울철 일사는 0.83Wm‐2 증

가하였다(Goosse et al., 2005). 그리고 북반구에서 일사의 평

균 계절 주기의 크기는 0.4Wm‐2 감소하였다. 일사의 변화는 

또한 비록 과거 태양복사의 변동의 시기와 크기 둘다 매우 

불확실함에도 불구하고  태양 방사선의 작은 변화로부터 발

생된 것으로 생각된다.(2장과 6장 참조; Lean et al., 2002; 

Gray et al., 2005; Foukal et al., 2006). 예를 들면, 흑점은 

대략 1675년에서 1715년(소위 태양의 불규칙 활동기라 불리

는 마운더 극소기)에 대체로 사라졌었고, 따라서 태양 방사
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선은 이 시기 동안 감소한 것으로 여겨졌다. 최근의 태양 방

사선 주기 평균과 태양의 불규칙 활동기 사이의 추정된 차

이는 0.08%로(2.7.1.2.2절), 대체로 3차 평가보고서에서 사용

된 추정값 보다 낮은 약 0.2Wm‐2의 복사강제력에 해당된

다.(2장)

자연적인 외부강제력 또한 화산의 폭발에 따라 그 기간 

동안 전세계적으로 음의 강제력을 유발한 성층권에 유입된 

에어러솔로 폭발적인 화산활동의 결과이다(2.7.2절). 일부 복

원이 지난 2천년 동안 있었고 기후모델을 강제하는데 사용

되어 왔다(6.6.3절) 역사적인 화산활동의 다양한 편집에서 

큰 화산분출 시기에 대한 충분한 동의가 있지만, 개별적인 

화산분출의 규모에 대해서는 큰 불확실성이 있다(그림 

6.13). 다른 복원들은 화산분출이 더 자주 발생했을 때의 유

사한 기간들을 확인한다. 화산활동 강제력의 재건의 진폭에

서의 전반적인 불확실성은 또한 긴 기간동안 기온 재건에 

따른 화산활동의 영향을 정량화하는데 중요하지만, 정량화

하는 것이 어렵고 아마도 최적의 추정치의 기본적인 일부분

일 것이다(Hegerl et al., 2006a)

9.2.2 다른 강제력과 불확실성에 대한 반응의 시공간적 유형

9.2.2.1 반응의 시공간적 유형

관측에서 서로 다른 외부강제력 요소들의 기후반응을 구

별하는 능력은 그들의 반응이 별개의 크기를 가졌다는데 의

존한다(9.4.1.4절). 그림 9.1은 PCM 모델(모델의 상세함은 

표 8.1)에서의 지난 100년 동안 여러 다른 강제력 요소들에 

대한 동서 평균 기온반응을 설명한다. 그림 9.2는 Common-

wealth Scientific and Industrial Research Organisation 

(CSIRO) 대기모델(단일 혼합층 해양모델과 결합된)에서의 

화석연료 검댕과 유기적인 물질에 대한, 바이오매스 연소 에

어러솔과 함께 이러한 강제력들의 결합된 효과에 대한 평균 

기온반응을 설명한다(Penner et al., 2007). 이 그림들은 기온

반응에서 모델의 연직과 동서 평균 특징이 강제력에 명백하

게 의존하고 있음을 나타낸다. 그림 9.1에서 나타난 주된 특

징은 서로 다른 기후모델을 사용하는 것이 확실하다는 것이

다. 반면에, 검댕강제력에 대한 반응은 폭넓게 조사되지 않

아왔고, 따라서 그림 9.2의 특징은 아마도 모델에 의존적일 

것이다. 그럼에도 불구하고 검댕 강제력에 대한 반응은 작은 

것으로 여겨진다.

온실가스 강제력은 대류권의 온난화, 성층권의 냉각, 일시

적인 모의에서 넓은 육지 부분 때문에 북반구의 표면 부근

에서 다소 더 많은 온난화를 초래할 것으로 기대되고, 온실

가스 강제력은 해양지역에서보다 온난화에 짧은 표면 반응 

시간을 가진다(그림 9.1c). 온실가스 강제력에 대한 일시적

인 표면 기온반응의 공간 유형은 또한 같은 이유에서 육지

에서 강한 온난화의 육지-해양 유형을 전형적으로 나타낸다

(Cuabsch et al., 2001). 황산 에어러솔 강제력은 더 높은 에

어러솔 적재성 때문에 북반구에서 최대의 냉각을 보이며, 지

구 대부분의 냉각을 유발한다(그림 9.1e; 2장 참조). 그것 때

문에 온실가스로 유발된 북반구의 온난화를 부분적으로 상

쇄한다. 대류권과 성층권 오존 강제력의 결합된 효과는 대류

권 오존의 증가 때문에 대류권이 따뜻해질 것으로, 성층권이 

차가워 질 것으로(특히 성층권 오존의 손실이 최대인 고위도 

지역에서)기대된다. 온실가스 강제력은 또한 전세계적으로 

물의 순환을 변화시킬 것으로 기대되며, 에어러솔 강제력은 

지역으로 강수에 영향을 줄 수 있기 때문에, 많은 강수량(10

장 9.5.4절)이 불균형적으로 크게 증가하게 한다(9.5.4절).

자연강제력에 대한 모의된 반응은 앞에서 묘사된 인위적

인 강제력에 의한 반응과 구분된다. 태양강제력은 온실가스

로부터 기대되는 것과 유사한 표면 온난화의 유형으로 대기

의 일반적인 온난화를 이끌지만,(그림 9.1a)  온실 온난화 반

응과는 대조적으로 모의된 태양에 의해 강제된 온난화는 대

기 전체로 퍼진다(Cubasch et al., 1997). 독립적인 분석의 다

수는 솔라 맥시멈 동안 전반적인 대류권의 온난화 습윤화를 

가정하여 태양 주기와 연관되어 나타난 대류권의 변화를 확

인한다(van Loon and Shea, 2000; Gleisner and Thejll, 2003; 

Haigh, 2003; White et al, 2003; Coughlin and Tung, 2004; 

Labitzke, 2004; Crook and Gray, 2005), 전 지구적으로 태양 

주기의 반응에서의 최고에서 최저 진폭은 지표 부근에서 대

략 0.1℃로 추정된다. 11년 태양 주기 동안 이러한 변화는 

탐지 및 원인규명 연구에서 수 십년 간의 자료가 사용되는 

것이 필수적임을 나타낸다. 태양 주기는 또한 성층권에서의 

기온과 바람의 가능한 영향인 대기 오존의 집중도에 영향을 

받으며, 우주복사를 통해 구름에 영향을 줄 수 있다고 가정

되어 왔다(2.7.1.3절). 위성 주기가 태양주기의 길이에 비하

여 짧고, 반응이 내부적인 기후변화와 화산 분출에 대한 반

응으로부터 분리시키기 어렵기 때문에 태양 주기 변화에 대

한 기후반응의 증명에서 많은 불확실성이 있음을 주의해야 

한다.

화산의 이산화황(SO2) 분출은 성층권으로 황산염 에어러

솔을 분출하고, 지표와 대류권 냉각, 지난 수년 동안 화산 

분출 후 몇 달 동안 성층권의 최대 온난화를 유발하는 강제

력을 이끈다. 화산강제력은 또한 아한대 겨울 대기순환에서

의 반응과 육지 강수량에서의 감소를 이끌기 쉽다(Robock 

and Liu, 1994; Broccoli et al., 2003; Gillett et al., 2004b). 

화산강제력에 대한 반응은 화산 분출의 빈도와 강도에서의 
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그림 9.1. PCM 모델로 시뮬레이션 된 1890년부터 1999년까지 지구 평균 대기 기온변화(℃ per century)(a) 태양강제력,(b) 화산활동,(c) 잘 
혼합된 온실가스,(d) 대류권과 성층권 오존의 변화,(e) 직접적인 황산염 에어러솔 강제력,(f) 모든 강제력들의 합. 그림은 1000hPa부터 10hPa까
지(왼쪽)와 0km에서 30km까지(오른쪽). Santer et al.(2003a)에 근거하였다.

그림 9.2. 현재에서 혼합층 해양모델과 결합된 CSIRO 대기모델에 의한 산업혁명시기의 시뮬레이션을 뺀 지구 평균 평형상태의 기온변화(℃)(a) 
화석연료 검댕과 유기물질(BC+OM)로 부터의 직접적인 강제력,(b) 화석연료 BC+OM과 바이오매스 연소의 합. 그림은 1000hPa부터 10hPa까지
(왼쪽)와 0km에서 30km까지(오른쪽). 그림 9.1과 색의 크기가 다름을 주목해라. Penner et al.(2007)에 근거하였다.
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변화 때문에 20세기 동안 전체적인 냉각을 유발했다. 이것은 

20세기 이전 보다 20세기 끝 무렵에 화산강제력이 강해졌음

을 나타낸다. PCM에서 화산강제력 증가는 성층권 하부와 

고위도의 지표부근에서 작은 온난화를 나타냈다(다른 곳은 

낮음)(그림 9.1b).

결합된 모든 강제력의 전체적인 효과는 양의 강제력(주로 

온실가스)과 온실가스와 성층권 오존 강제력으로부터 주된 

결과인 성층권의 냉각으로 지배된 지표 부근의 북반구 기온

변화의 유형이다(그림 9.1f). 결과들은 검댕, 유기물질, 바이

오매스 에어러솔이 그림 9.1f에서 보여진 것처럼 북반구 온

난화를 조금 높였다는 가정을 한 CSIRO 모델(그림 9.2)으로 

얻어졌다.  반면에 화석연료 에어러솔로부터의 간접적인 에

어러솔 강제력은 CSIRO와 PCM모델에서 나타난 직접적인 

효과보다 더 클 것이다. 이 경우 북반구 온난화는 얼마간 감

소할 수 있다. 또한, 지표 사용 변화가 지역적으로, 계절적

으로 상당한 강제력을 유발하는 동안 그것의 강제력과 반응

은 넓은 공간 규모에서 단지 작은 영향을 가질 것으로 기대

된다(9.3.3.3절, 7.2.2절; 그림 2.20, 2.23).

기후모델 반응의 공간적인 특징은 강제력의 특징과는 초

기의 강제력에 관한 되먹임의 세기 때문에 여간해서 유사하

지 않다. 이것은 기후시스템의 되먹임들이 공간적으로 변하

고, 대기와 해양의 순환이 전 지구적으로 에너지의 재분배를 

일으키기 때문에 발생한다. 예를 들면, 해빙 알베도 반응들

은 이산화탄소의 강제력과 같은 양의 강제력과 황산염 에어

러솔의 강제력과 같은 음의 강제력 둘 다를 포함하여 고위

도 반응을 증가시키는 경향을 보인다(Mitchell et al., 2001; 

Rotstayn and Penner, 2001). 구름 반응들은 주어진 강제력에 

대한 반응의 공간적인 특징과 기온에서 복사강제력의 자취

에 관한 변화의 자취 둘 다를 포함하여 영향을 미칠 수 있다

(8.6절). 예를 들면, 숯 검댕에 의한 가열은 운량을 감소시킬 

수 있다(Ackerman et al. 2000). 만일 검댕이 지표 부근에 있

다면, 표면온도를 상승시킬 수 있고, 고위도라면 표면온도를 

줄일 수 있다(Hansen et al., 1997; Penner et al., 2003). 되먹

임들은 또한 강제력에 대한 기후모델의 공간적인 반응이 이

러한 반응들과 과정의 설명에 의존하기 때문에 주어진 강제

력들에 대한 다른 모델들의 반응에서 차이를 이끌 수 있다. 

반응의 공간적인 유형에 영향을 미치는 추가적인 요소들은 

육지와 바다, 다양한 강제력들의 수명 사이에서 온도 관성의 

차이를 포함한다. 짧은 수명을 갖는 에어러솔은 공간적으로 

더욱 뚜렷한 형태를 갖는 경향이 있으며, 따라서 지역적으로 

뚜렷한 반응 특징들을 기대할 수 있다.

복사강제력에 대한 반응의 유형은 대기순환이 강제력에 

의해 영향을 받는다면 또한 실질적으로 충분히 바뀔 수 있

다. 모델 연구들과 자료 비교들은 화산 에어러솔(Kirchner et 

al., 1999; Shindell et al., 1999; Yang and Schlesinger, 2001; 

Stenchikov et al., 2006)과 온실가스 변화(Fyfe et al., 1999; 

Shindell et al., 1999; Rauthe et al., 2004)가 북대서양 진동

(North Atlantic Oscillation(NAO)) 또는 북반구 환상모드

(Northern Annular Mode(NAM))를 바꿀 수 있음을 시사했

다. 예를 들면, 특히 유라시아에서 연 평균적으로 화산 분출

의 전반적인 냉각 효과의 감소로 유라시아의 겨울철이 온난

화 됨에 따라(Perlwitz and Graf, 2001; Stenchikov et al., 

2002; Shindell et al., 2003; Stenchikov et al., 2004; Oman 

et al., 2005; Rind et al., 2005a, Miller et al., 2006; 

Stenchikov et al., 2006) 고위도 분출을 제외한 화산 분출은 

종종 NAM 또는 NAO의 양의 위상을 유발한다(Stenchikov 

et al., 2006). 대조적으로 태양강제력에 대한 NAM 또는 

NAO의 반응들은 계절 또는 다른 상태의 반응에 의존하는 

연구, 반응의 일부 징후와 변화가 일어나지 않는 일부 결과 

사이에서 변화가 발생한다(Shindell et al., 2001a, b; 

Ruzmaikin and Feynman, 2002; Tourpali et al., 2003; 

Egorova et al., 2004; Palmer et al., 2004; Stendel et al., 

2006; Gray et al., 2005 참조).

공간적인 유형과 더불어 다른 강제력들의 시간적인 전개

(그림 2.23)는 일반적으로 다른 강제력들로부터의 반응들 사

이를 구별시켜주는데 도움을 준다. 예를 들면, Santer et 

al.(1996b,c)는 반구 온도의 대조에서 시간적인 유형이 20세

기의 후반에 남반구의 온난화가 북반구의 온난화보다 이 시

기의 처음 20년 동안 남반구 온난화가 북반구보다 더 많을 

것이고, 그 후에 온실가스와 에어러솔 강제력의 상대적인 강

도 변화의 결과로서 북반구의 온난화가 남반구보다 많을 것

으로 기대했다. 그러나 주목해야만 한다. 해양의 통합적인 

효과가 기후반응들이 강제력들이 서로서로 존재하는 것보다 

다른 강제력들 사이에서 조만간 더 유사해 질 것이라는 것

을 나타내고 있고, 황산염 에어러솔 강제력과 연관된 반구 

기온 차이의 증가에서 충분한 불확실성이 있음을 주목해야

한다.

9.2.2.2 모델과 관측에서 에어러솔 변동과 구름의 되먹임

  에어러솔 강제력의 반사에 대한 관측 증거의 한 라인은 

시간이 흐르면서대기 최상층에서 나가는 단파복사속 변화의 

위성관측으로부터 변해왔다. 나가는 단파복사속의 증가는 

에어러솔 반사의 증가, 구름의 증가 또는 구름과 수증기의 

연직 분포의 변화 또는 표면 알베도의 증가에 의해 발생할 

수 있었다. 에어러솔과 구름의 증가는 지표 복사속의 감소와 

지표 온난화의 감소를 발생시킬 수 있다. 이 가능성의 관심
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그림 9.3. ERBS 위성 데이터(별표의 검은선; Wong et al., 2006)와 ISCCP 플럭스 데이터(정사각형의 검
은선; Zhang et al., 2004)를 가지고 PCMDI에 보관된(색선) MMD에 있는 여러 모델들로부터 외부로 나가

는 단파복사 속 편차(전체 기간에 대하여 계산된, 단위는 Wm
‐2
)의 비교이다. 제시된 모델들은 CCSM3, 

CGCM3.1(T47), CGCM3.1(T63), CNRM‐CM3, CSIRO‐MK3.0, FGOALS‐g1.0, GFDL‐CM2.0, GFDL‐
CM2.1, GISS‐EH, GISS‐ER, INM‐CM3.0, IPSL‐CM4, MRI‐CGCM2.3.2(모델 세부내용에 대해서는 표 8.1을 
참조). ERBS 데이터가 이 지역에 대해서 더 정확한 것으로 생각되기 때문에 비교는 60˚S에서 60˚N까지로 
제한되었다. 모든 모델들이 피나투보(1991-1993)산의 화산강제력을 포함하지는 않았으며, 따라서 외부로 
나가는 태양복사에서 관측된 증가를 예측할 수 없음을 주목하라. 

은 계속되어 왔다(Gilgen et al., 1998; Stanhill and Cohen, 

2001; Leipert, 2002). 때때로 ‘글로벌 디밍'이라 불리는 이 

현상은 1990년 이래로 반대로 되었다(Pinker et al., 2005; 

Wielicki et al., 2005; Wild et al., 2005; 3.4.3절). 그러나 

1984년부터 2001년 전체 기간동안에 지표 태양복사는 평균

적으로 약 0.16Wm‐2yr‐1 증가하였다(Pinker et al., 2005). 그

림 9.3은 PCMDI의 MMD로부터 계산된 대기 최상층에서 나

가는 단파복사속의 편차를 나타내며, Earth Radiation Budget 

Satellite(ERBS; Wong et al., 2006)에 의해서 관측된 값과 비

교하였고, Internatioal Satellite Cloud Climatology Project 

(ISCCP)의 플럭스 자료(FD)(Zhang et al., 2004)로부터 추론

하였다. 나가는 태양복사의 감소 경향은 Pinker et al.에 의

해 발견된 장기간의 표면 복사에서 상승 경향과 일치한다. 

1991년 피나투보 화산의 분출 효과는 나가는 단파복사속의 

증가를 나타내고(지표에서 디밍과 대응하고) 그것의 효과는 

MMD의 대부분(모두는 아님)의 모델에 포함되어 있다. 피나

투보 화산 시그널에 대한 ISCCP 플럭스 편차는 ERBS의 편

차보다 거의 2Wm‐2 크고, 아마도 성층권 에어러솔 시그널이 

ISCCP 구름 속성들에 포함되어 위신호가 생겼기 때문이다. 

전반적으로 1984년에서 1999년까지의 ISCCP FD(±0.11Wm‐2

의 95% 신뢰구간에서 ‐0.18)와 ERBS자료(‐0.13±0.08Wm‐2)
의 경향은 5%의 유의수준에서 상당한 차이를 보이지 않으

며, 적도 경도가 고려된다면

(Wong et al., 2006) 오히려 더 

나은 일치성을 보일 것이다. 

이 관측들은 구름양 변화의 추

정치가 불확실하지만, 에이러

솔과 구름의 전반적인 감소를 

제시한다(3.4.3절). 모델 예측 

경향은 또한 이 시기에 음의경

향을 보이지만, 대부분의 모델

에서 ERBS관측보다 더 작은 

값을 보였다(ISCCP FD보다 더 

정확하다고 생각됨). Wielicki 

et al.(2002)는 구름의 감소에 

의한 관측된 감소 경향을 설명

하고, 10년 단위 시간규모에서 

모델들은 잘 나타내지 못한다

고 하였다(Chen et al., 2002; 

Wielicki et al., 2002).

9.2.2.3 반응의 공간 패턴에 있어서의 불확실성

대부분의 탐지방법은 관측값에 최적값을 제공하는 강제력

(소위 ‘지문’)에 대한 반응의 공간-시간 패턴의 규모를 식별

해낸다. 이 ‘지문’은 과거 강제력을 보정한 대개 기후모델 

모의의 앙상블로부터 추정해낸다. 다양한 강제력 보정법과 

기후모델 연구를 통해 강제력과 모델의 불확실성을 제공한

다. 그러나 강제력의 공간 패턴에 있어서의 불확실성이 반응

의 공간 패턴의 불확실성에 어떻게 영향을 끼치는지에 대한 

연구는 거의 없다. 체류시간이 짧은 성분의 경우, 강제력의 

공간 패턴의 불확실성은 배출 패턴의 불확실성, 기후모델 또

는 화학 수송 모델 내의 불확실성(특히 에어러솔에 대한 불

확실성), 상대습도나 구름에 있어서의 불확실성 등과 관련이 

있다. 이러한 불확실성은 강제력의 공간 패턴에 영향을 준

다. 예를 들어, 여러 연구결과로부터 계산된 남반구/북반구 

전체 에어러솔 강제력과 관련된 간접 에어러솔 강제력의 비

는 ‐0.12 ~ 0.63(최적값은 0.29)의 범위를 가지며, 해양과 육

지 강제력의 비는 0.03 ~ 1.85의 범위를 가진다.(그림 7.21 

참조; Rotstayn and Penner, 2001; Chuang et al., 2002; 

Kristjansson, 2002; Lohmann and Lesins, 2002; Menon et 

al., 2002a; Rotstayn and Liu, 2003; Lohmann and Feichter, 

2005). 
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9.2.2.4 반응의 시간 패턴에 있어서의 불확실성

기후모델 연구 역시 강제력의 시간적 발달에 있어서의 불

확실성에 대한 효과를 체계적으로 조사하지는 않았다. 이 불

확실성은 주로 배출의 시-공간 표현에 있어서의 불확실성

과, 몇몇 강제력에 대해서는, 시간에 따른 가능한 변화의 근

본적인 이해에 의존한다.

온실가스에 의해 증가되는 강제력은 비교적 잘 알려져 있

다. 더구나, 다른 체류시간이 짧은 에어러솔 성분보다 강제

력의 큰 부분을 차지하는 이산화황 배출은 전지구적으로 잘 

조절되고 있다. 1990년까지 전지구적인 인위적 황배출의 시

간의 이력의 일곱 가지 다른 재현은 1890년과 1990년 사이

에 20% 이하의 상대표준편차를 가진다. 이 확실한 시간 이

력은 황산염 에어러솔과 온실가스 강제력의 효과를 분리하

기 위한 감지 및 원인규명 연구 결과의 신뢰도를 높여준다

(9.4.1절).

반대로, 체류시간이 짧은 다른 성분의 인위적 배출과 강

제력에 미치는 영향에 관련된 불확실성은 크다. 예를 들어, 

화석연료 연소를 통한 역사적 배출량은 도시 대기 오염과 

관련된 체류시간이 짧은 성분의 배출 계수(연소된 연료에 대

한 배출 가스 또는 에어러솔의 비)의 변화를 설명하지 않는

다(예, van Aardenne et al., 2001). 이러한 배출 계수의 변화

는 약 1970년 이후 일산화질소 뿐 아니라 이산화질소의 배

출을 늦추고, 화석연료 사용에 대한 단일 배출 계수에 의해 

표현되는 증가에 비해 함께 증가하는 대류권 오존 방출도 

늦춰왔다. 더구나, 이산화탄소 배출 절정의 변화는 황산염 

에어러솔의 체류시간과 방출 및 효과 사이의 관계를 변화시

켜왔다.  화석연료 연소로 인한 검댕 배출과 관련된 또 다른 

예가 있다. Ito and Penner(2005)에 의해 재현된 대륙에서 공

간 및 시간적 배출은 Novakov et al.(2003)와 방법을 사용하

여 재현된 것과 크게 다르다. 예를 들어, 아시아 지역에서의 

배출은 Ito and Penner(2005)에서보다 Novakov et al.(2003)

에 근거한 목록에서 훨씬 빠르게 증가한다. 또한, Ito and 

Penner(2005) 목록을 사용한 1988년 이전 동유럽의 배출량 

증가는 Novakov et al.(2003)에 근거한 증가보다 빠르다. 이

러한 공간 및 시간적 불확실성은 순 강제력에 있어서의 공

간 및 시간적 불확실성과 강제력과 반응의 분포에 있어서의 

공간 및 시간적 불확실성에 영향을 줄 것이다. 

스펙트럼 변동(특히 11년 주기보다 긴 시간 규모)뿐 아니

라 총 태양복사 변화와 관련된 낮은 빈도의 강제력의 변화

에도 큰 불확실성이 존재한다. 총 태양복사의 변화에 대한 

이전의 추정은 지난 수 세기에 걸친 태양복사의 느린 변화

를 계산하기 위해 흑점의 수를 사용해왔다. 하지만, 이것은 

현재 이해 수준으로는 반드시 지지받고 있지는 않으며, 추정

된 낮은 빈도의 변화 규모는 3차 평가보고서 이후 대체적으

로 감소하고 있다(Lean et al., 2002; Foukal et al., 2004, 

2006; 6.6.3.1절, 2.7.1.2절). 또한, 주요 화산 폭발과 관련된 

복사강제력의 규모는 불확실하며 폭발 시간이 잘 기록되어 

있음에도 불구하고 복원 간에도 모두 다르다.

9.2.3 20세기 기후변화를 이해하는 것

모의된 반응과 관측된 반응을 비교하는 관측된 기후변화

의 평가는 기후모델과 그에 상응하는 반응에 존재하는 강제

력의 오차와 불확실성에 영향을 받을 것이다. 앞서 기술한 

바와 같이, 탐지 연구는 관측값에 가장 잘 맞도록 서로 다른 

강제력에 대한 반응 패턴을 규모화한다. 따라서 강제력 규모 

또는 강제력에 대한 모델 반응의 규모에 존재하는 오차는(정

확하지 않지만, 대략적인 기후민감도의 함수) 대규모의 반응

의 공간-시간 패턴이 보정된 탐지 결과에 영향을 주어서는 

안 된다. 원인규명 연구는 모델-모의된 반응의 크기와 관측

으로부터 추정된 반응 크기 사이의 일관성을 평가한다. 불확

실한 강제력의 경우, 규모화 요인은 관측을 재생산하는 데 

필요한 강제력(및 반응) 세기에 대한 정보와 모의된 패턴 또

는 반응의 세기가 부정확한 가능성에 대한 정보를 제공한다. 

그러나 강제력 불확실성이 주어진 관측과 일치한다고 여겨

지는 모델 모의의 경우, 모델에 사용된 강제력은 향후 모델

의 강제력 추정치의 불확실성 범위와 일치해야 한다.

외부강제력에 대한 반응을 동시에 구별하기 위한 탐지 및 

원인규명 연구는 여러 강제력에 대한 반응 패턴의 유사성과 

강제력과 반응의 불확실성에 의해 영향 받을 수 있다. 여러 

강제력에 대한 반응, 특히 공간 패턴에 대한 여러 반응 사이

의 유사성은 여러 외부강제력에 대한 반응들을 더욱 구별하

기 어렵게 만들지만, 반응 패턴이 강제력의 분포와 규모의  

적절한 오차에 대해 상대적으로 강할 것임을 내포하고 있다. 

여러 종류의 강제력(예를 들어, 온실가스 대 황산염 에어러

솔)의 시간 이력 사이의 차이는 반응의 공간 패턴 사이의 유

사성의 문제점을 상당히 개선한다. 예를 들어, 태양강제력에 

대한 표면 온도의 공간 반응은  인위적 온실가스 강제력으

로 인한 공간 반응과 유사하다(Weatherall and Manabe, 

1975; Nesme‐Ribes et al.,1993; Cubasch et al., 1997; Rind et 

al., 2004; Zorita et al., 2005). 여러 종류의 복사력에 대한 

대기 반응의 연직 구조의 두드러진 특징은 다른 원인의 강

제력을 구분하는 데 더욱 도움을 준다. 이후 절에서 설명된 

관측된 기후를 해석하는 연구는 그러한 전략을 이용하며, 

이 장의 전반적인 평가는 기후요소와 관측 범위 결과를 이
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용한다.

조합된 시-공간적 반응은 공간 단일 혹은 시간 단일 반응 

패턴 한 가지보다 더 뚜렷한 양상을 갖기 때문에, 많은 탐지 

연구는 관측에 있어 주어진 강제력에 대한 온도 반응의 시

간적 양상과 공간적 양상을 동일시하는 시도를 한다. 배출과 

여러 강제력의 원인 물질은 시간에 따라 변하기 때문에, 순

강제력과 변화율은 시간에 따라 다르다. 순강제력에 있어서 

명백한 불확실성을 산출하긴 어렵더라도(9.2.2.3절과 9.2.2.4

절 참조), 모델은 다양한 외부 요인을 사용한다. 이러한 모

의를 이용하는 탐지와 원인규명 연구에 따르면 결과는 보통

의 강제력 불확실성에 그다지 민감하지 않다. 표본 다양성으

로 인한 서로 다른 강제력에 대한 반응사이의 의사 시간 상

관 때문에 다른 문제가 발생한다. 예를 들어, 20세기 일부의 

태양과 화산강제력에 대한 기후반응 사이의 의사 상관

(North and Stevens, 1998)이 Douglass and Clader(2002)에서

처럼 서로 바뀌어 잘못 규명되었다. 

몇몇 모델과 진단 프로그램에서 에어러솔 강제력에 대한 

온도 반응의 공간 패턴은 CO2에 대한 공간 패턴과 상당히 

다르지만(Hegerl et al., 1997), 다른 모델에서는 차이가 좀 

더 적다(Reader and Boer, 1998; Tett et al., 1999; Hegerl et 

al., 2000; Harvey, 2004). 만약 온난화와 화석연료에 관련된 

에어러솔 냉각화의 공간 패턴을 구별하는 것이 불가능하다

면, 지난 세기에 관측된 온난화는 상당한 에어러솔 냉각화에 

의해 균형잡힌 큰 규모의 온난화 또는 에어러솔 냉각화가 

거의 없거나 전혀 없는 작은 규모의 온난화로 설명될 수 있

을 것이다. 그렇지만, 에어러솔 강제력에 대한 모의 반응은 

모델에 따라 다르지만, 20세기 온실 강제력에 대한 반응 폭

의 탐지 연구로부터의 추정치는 상당히 유사하다(Gillett et 

al., 2002a; Hegerl and Allen, 2002). 세 기후모델을 비교해

보면, Stott et al.(2006c)은 Santer et al.(1996a; 9.4.1.5절 참

조)에서처럼 에어러솔 강제력에 대한 가능한 반응 범위에 대

한 중요한 강제요소는 전지구 평균과 반구의 온도차의 시간

적인 발전이라고 결론짓고 있다.

9.2.4 요약

강제력의 공간 패턴과 규모에 있어서의 불확실성은 강제

력마다 상당히 다르다. 예를 들어, 잘 혼합된 온실가스 강제

력은 상대적으로 잘 정립되어 있고 공간적으로 균일하다. 반

대로, 많은 비온실가스 강제력의 불확실성은 크다. 기후변화 

탐지 연구에 사용되는 것과 접하게 관련된 방법을 사용하

는 역 모델 연구에 따르면, 총 에어러솔 순강제력의 크기는 

‐1.7~‐0.1W/m2의 범위를 가진다. 2장에서 요약한 바와 같이, 

관측된 기후변화 또는 강제력에 대한 일시적인 반응을 모의

하는 기후모델의 역량에 대한 이해에 의존하지 않는 향후의 

계산에 따르면 에어러솔 복사강제력은 역모델 추정치와 상

당히 일치하는 결과(‐2.2~‐0.5W/m2 ; 5~95%)를 보인다 ; 역

모델과 향후 결과의 불확실성 범위는 다른 정보를 사용하기 

때문에 발생한다. 총 에어러솔 순강제력의 큰 불확실성은 관

측으로부터 기후민감도를 정확하게 추정하기 더 어렵게 만

든다(9.6절). 이는 또한 관측된 기후변화를 일으키는 원인을 

규명하는 결과의 불확실성을 증가시키고(9.4.1.4절), 일부는 

미래 기후변화에 대한 확률 전망의 차이를 발생시키기도 한

다(10장). 지금까지 대부분의 탐지 연구에서 고려하지 않았

던 검댕, 화석연료 유기물 및 바이오매스 소각 에어러솔로 

인한 강제력은 작을 것 같지만, 강제력의 크기에 비해 상당

히 큰 불확실성이 존재한다.

불확실성은 자연적인 강제력과 때로는 같은 강제력에 대

해서도 다른 시간 규모 사이에서도 다르다. 예를 들어, 11년 

태양강제력 주기는 잘 알려져 있지만, 더 낮은 주기의 변화

는 매우 불확실하다. 게다가 태양강제력에 대한 반응 물리와 

되먹임은 여전히 잘 알려져 있지 않다. 반대로, 그 강제력의 

크기가 불확실하더라도 거대 화산 폭발로 인해 성층권으로 

방출된 에어러솔에 의한 강제력의 시기와 지속시간은 계기

관측 시기에는 잘 알려져 있다. 

시간 진화의 외부강제력에 대한 기후반응의 공간 패턴 차

이는 온실가스와 황산염 에어러솔 강제력에 대한 반응 같은 

관측에 있어서의 강제력에 대한 반응을 제한적으로 분리 가

능하게 한다. 이와 대조적으로, 다른 인위적 강제력의 기후

반응과 시간 진화는 더욱 불확실성이 크며, 기후반응 모의와 

관측에서의 탐지를 더 어렵게 한다. 자연적 강제력에대한 기

후반응의 시간 진화, 어느 정도의 공간적 연직 패턴은 또한 

인위적 강제력과는 상당히 다르다. 이는, 앞서 기술한 태양

강제력의 시간적 흐름에 있어서의 불확실성에도 불구하고, 

태양과 화산강제력에 대한 기후반응과 인위적 강제력에 대

한 반응의 분리를 가능하게 한다. 

9.3 산업시대 이전의 기후변화에 대한 이해

9.3.1. 왜 산업시대 이전의 기후변화를 고려해야 하는가?

지구시스템은 과거에도 대규모 기후변화를 경험해 왔는데

(6장 참조), 이런 과거의 기후변화 속에는 현재와 미래의 기

후변화를 이해하기 위한 중요한 교훈이 들어 있다. 이러한 

기후변화는 자연의 외부강제력으로부터 발생하는데, 일부 
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사례에서 보면 이들 강제력은 LGM 사례(6장)에서와 같이 

강한 되먹임들을 촉발시키기도 한다. 과거 시대들은 계기관

측 기록으로부터는 얻어낼 수 없는 정보를 제공할 수 있는 

잠재력을 가지고 있는데, 반면에 계기관측 기록은 자연의 외

부강제력 뿐만 아니라 인류 발생에 의해서도 영향을 받으며 

또한 기후변동성과 10년 이내 그리고 더 긴 시간 규모들에 

대한 기후변동성과 주요 기후시스템 되먹임들을 충분히 이

해하기에는 너무나 기간이 짧은 기록이다. 계기관측 시대(3

장)의 더 이전시대에 대해서는 기후변동성을 추론하기 위해

서 간접적인 지시자(나무 나이테의 폭과 도와 같은 프록시 

자료들)가 사용되었다. 이러한 자료와 그들의 불확실성에 대

해서는 6장에서 설명하였다.

이 절에서의 논의는 모델링과 관측 증거 자료가 외부강제

력들에 대한 기후의 반응을 이해하는 실험에 비교될 수 있

는 몇몇 시대에 대해 한정하기로 한다. 그러한 기간 중에 하

나는 최근 1천년의 시기이며, 이 시기는 더 다양한 상황에 

대하여 계기관측 기록이 존재한다(Mitchell et al., 2001). 지

난 1천년의 분석 자료는 주로 자연의 강제력(태양복사와 화

산활동의 변화)에 대한 기후의 반응에 그리고, 계기관측 기

록의 최근 부분에서의 인류 발생 강제력의 역할에 초점을 

맞추고 있다. PMIP(Paleoclimate Molelling Intercomparison 

Project 고기후모델링 상호비교 프로젝트, Joussaume and 

Taylor, 1995; PMIP2, Harrison et al., 2002)에서 분석되었던 

두 개의 시기, 즉 홀로세 중기(6ka)와 LGM시기(21ka) 또한 

고려하였다. 이 두 시기는 현재와 비교하면 사실상 다소 다

른 기후를 가지고 있었으며, 모델 모의 실험과 자료 동화로

부터는 비교적 좋은 정보가 나오고 있다(Braconnot et al., 

2004; Came et al., 2006). 20세기와 21세기의 기후 모의에 

사용되는 모델과 동일하거나 관련이 있는 EMICs 또는 

AOGCMs(Atmosphere‐Ocean General Circulation Models 대

기-해양 대순환 모델)이 이러한 시기의 모의를 위해서 사용

되고 있다.

9.3.2 최근의 마지막 빙하기 최성기와 홀로세 중기로부터 
무엇을 배울 수 있는가?

GPM(Global Palaeovegetation Mapping, 전지구 고식물 지

도, BIOME 6000) 프로젝트의 일부로써, 그리고 LGM 시기

와 홀로세 중기를 위해서 비교적 고품질의 전지구 지상 기

후 복원 자료가 존재한다(Prentice and Webb, 1998; Prentice 

and Jolly, 2000). LGM 시기의 해수면온도에 대한 CLIMAP 

(Climate: Long‐range Investigation, Mapping and Prediction, 

기후에 대한 장기 조사, 지도 및 예측, 1981) 복원 자료 또한 

개선되어 왔다(6장). LGM 시기의 기후는 이 시기에 존재했

었던 광대한 툰드라와 스텝 식생에 의해 알 수 있는 바와 같

이 현재 기후보다 더 한랭하고 더 건조하였다. 대부분의 

LGM 시기의 프록시 자료를, 북대서양에서의 다른 프록시 

자료로부터 기온에 대한 평가에서 큰 차이가 발견되었음에

도 불구하고, 열대 해양 지역이 현재 보다 약 2℃ 더 한랭하

였고, 남구와 북구의 전선대 지역이 적도 쪽으로 편향되었음

(Kucera et al., 2005)을 제시하고 있다.

3차 평가보고서 이후로 LGM 시기에 대한 몇몇 새로운 

AOGCM 모의가 생산되어졌다. 이 모의는 LGM 시기의 온

실가스와 얼음 층 경계조건을 구성할 경우 근사적으로 약 

3.5℃에서 5.2℃의 전지구 냉각이 나타남을 보여주며, 이는 

3차 평가보고서 시기에 대해 논의되었던 더 단순한 모델들

로부터의 PMIP 결과인 ‐1.8℃에서 ‐6.5℃의 범위 안에 포함

된다(McAvaney et al., 2001). 단지 하나의 모의에서만 대략 

10℃의 냉각을 갖는 매우 강한 반응을 보여준다(Kim et al., 

2002). 이런 모의들 전부는 해양에서의 감소된 증발과 육지

에서의 대륙 규모의 건조를 보이며, 현대 기후와 관련이 있

는 매우 약화된 물 순환을 보여주고 있다. 온실가스 농도의 

변화들은 모의된 열대 지역 냉각의 약 반 정도를 설명할 수 

있으며(Shin et al., 2003), 그리고 남쪽 해양 깊은 곳에서 발

견되는 더 차고 염분이 더 높은 해수의 생산을 설명할 수 있

다(Liu et al., 2005). 결합 모델에 의해 생산된 대부분의 

LGM 시기 모의들은 북대서양 심해수의 구성을 남쪽으로 이

동시켰으나, 대서양 남북 방향 역전 순환의 강도에 있어서는 

모델 사이에 큰 차이가 존재하였다. 식생의 변화를 포함하는 

것은 LGM 시기 모의의 현실성을 개선시켜 주는 것으로 보

인다(Wyputta and McAvaney, 2001). 더욱이 식생에 대한 대

기 이산화탄소 농도의 생리학적인 효과를 포함하는 것은 무

시할 수 없는 영향을 가지고 있으며(Levis et al., 1999), 그것

은 지구상의 탄소 저장량(예, Kaplan et al., 2002; Joos et 

al., 2004; 6장 참조)과 전지구 삼림 지역(Harrison and Prentice, 

2003)의 변화들을 적절하게 표현하는데 필수적이다. 요약하

면, 불확실성이 큼에도 불구하고 LGM 시기의 모의는 고기

후자료에서 발견되는 다양한 모습들을 잡아내었으며, 또한 

더욱 최근의 모델들과 해양, 해빙, 그리고 식생과 토양 습기

와 같은 지표특성(6장)들로부터의 더욱 완벽한 되먹임을 이

용함으로써, 새로운 결합 모델 모의들로부터 좀더 일치하는 

결과를 획득하였다.

현재와 좀더 가까운 시기인 홀로세 중기 동안에는, 기후

변화에 대한 가장 주목할 만한 지시자 중의 하나는 북반구 

온대 삼림 지역의 북쪽 확장이며(Bigelow et al., 2003), 이는 

현재보다 더 더운 여름철을 반영한다. 열대 지역에 대해서, 

현재의 건조한 사하라 부근 지역의 꽃가루 기록들로부터 추
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리되는 식물이 좀더 무성했던 상태는, 강화된 여름 몬순에 

기인하여 현재보다 더욱 습한 상태였음을 가리키고 있다

(Braconnot et al., 2004 참조). AOGCMs을 이용한 홀로세 중

기 모의 결과(9.2.1.3절 참조)는 평균 계절 순환에서 대략 

0.5℃에서 0.7℃ 정도 온도의 증폭을 만들어 내었다. 이러한 

범위는 PMIP1에서 대기만의 모델을 이용해 얻어진 0.5℃

-1.2℃보다 다소 작은데, 그 차이는 해양의 열적 반응에 기

인한다(Braconnot et al., 2000). 해양순환에서 모의된 변화는 

열대 지역 대부분에서 해수면 온도의 계절 순환이 1℃에서 

2℃ 증폭되는 계절적 특색을 보이는데(Zhao et al., 2005), 이

는 인도 몬순과 아프리카 몬순에 영향을 미친다. 아프리카 

서부 지역에 대하여 대기-해양대순환모델에서 모의된 연평

균 강수량의 변화들은 대기모델 모의들에서 보다 5%에서 

10% 정도 더 많이 나타났으며, 이는 복원 자료들과 더 잘 

일치하는 것이다(Braconnot et al., 2004). 인도 몬순과 서남

아시아 몬순에 대한 결과는 모델들 사이의 일치성이 더 낮

았다.

3차 평가보고서에서 주목했던 바와 같이(McAvaney et al., 

2001), 홀로세 중기 동안의 식생 변화는 수문 순환에서의 변

화들을 유발시키는 것으로 보이며, 이는 사하라 지역에 널리 

퍼져 있는 습한 상태를 설명해주는데, 이러한 습한 상태는 

해양 되먹임에 의해 훨씬 강화되며(Ganopolski et al., 1998; 

Braconnot st al., 1999) 토양 습기가 해양 되먹임에 대해 일

부 반대로 작용하기도 한다(Levis et al., 2004). Wohlfahrt et 

al.(2004)에서는 중위도와 고위도에서 식생과 해양 되먹임이 

봄과 가을에 약 0.8℃ 정도 온난화를 강화시켰음을 보여준

다. 그러나 모델은 유라시아의 대륙 중부의 건조를 과대평가

하는 경향이 있으며, 그러한 경향은 식생 되먹임들이 포함될 

경우 훨씬 강하게 나타난다(Wohlfahrt et al., 2004).

홀로세 중기 동안의 ENSO 변동성에 관한 정보를 담고 있

는 다양한 범위의 프록시 자료 또한 현재 활용가능하다

(6.5.3절). 이러한 자료는 현재부터 대략 5kyr 전의 시대가 

오늘날보다 ENSO 변동성이 더 약했다고 제시하고 있다

(Moy et al., 2002; Tudhope and Collins, 2003). 몇몇 연구에

서 모델 모의결과로부터 경년 변동성의 이러한 변화를 분석

하려고 시도해 왔다. 일부 결과는 논쟁의 여지가 있지만 전

체적으로 일치되는 모습이 홀로세 중기에도 나타났는데, 이 

시기에 대해 모의된 결과는 열대 지역 대부분의 해양에서 

강수에 관한 변동성을 감소시켰다(Liu et al., 2000; Braconnot 

et al., 2004; Zhao et al., 2005). Cane‐Zebiak 모델에서 얻어

진 결과는 Bjerknes(1969) 되먹임 메커니즘이 모델 내에서 

ENSO 반응의 주요한 요소라고 제시한다. 북반구 여름철에 

증가된 홀로세 중기의 태양 가열은 동태평양보다는 서태평

양에서 더 많은 온난화를 만들어내며, 이는 무역풍을 강화시

키고 ENSO의 발달을 억제한다(Clement et al., 2000, 2004). 

규모와 제안된 메커니즘들에 큰 차이가 있고 조합된 원격연

결에 불일치하는 반응들이 존재함에도 불구하고, 대기-해양 

대순환모델은 또한 ENSO 사례를 강하지 않게 모의하는 경

향이 있고, 자료와는 정성적으로는 일치하고 있다(Otto‐
Bliesner, 1999; Liu et al., 2000; Kitoh and Murakami, 2002; 

Otto‐Bliesner et al., 2003).

9.3.3 지난 천년으로부터 무엇을 배울 수 있는가?

현재와 관계가 있는 외부강제력은 홀로세 중기와 LGM 

기간에 비해 지난 천년 기간이 대체로 작았다. 그럼에도 불

구하고 기후시스템의 자연 내부변동성과 함께 강제력에 대

한 기후반응이 잘 정의된 몇몇 기후 사례를 만들어 냈다는 

증거가 존재하는데, 예를 들면, 17세기 동안의 한랭한 상태

들 또는 천년시대 초기의 상대적으로 온난한 기간들이 해당

된다.

9.3.3.1 지난 천년 동안의 기후에 대한 외부 영향의 증거

북반구의 연평균 또는 십년평균 표면온도에 대한 충분히 

많은 수의 프록시 복원 자료가 현재 활용가능하다(그림 

6.11, Jones et al., 2001 and Jones and Mann, 2004 참조). 몇

몇 새로운 복원 자료가 발표되고 있으며, 이들 중 일부 자료

들은 3차 평가보고서 시기에 평가된 변동성보다 지난 천년 

동안에 대해 더 큰 변동성을 제시하고 있지만 십년 내 변동

에서 백년 내 변동의 규모에 대해서는 여전히 불확실성이 

남아있다. 이런 불확실성은 여러 연구들이 서로 다른 프록시 

자료 또는 서로 다른 복원 방법들의 이용에 기반을 두기 때

문에 발생한다(6.6.1절). 그럼에도 불구하고, 20세기 후반 50

년의 북반구 평균 기온은 지난 1.3kyr 기간 중의 어떤 50년 

기온보다도 더 온난한 것으로 보이며(6장), 지난 500년 기간 

동안의 어떤 50년 기온보다도 훨씬 더 온난한 것으로 나타

났다. 온도는 연속적으로 감소하였으며 특히 최근 100년 동

안은 급격히 감소하였다. 이런 장기적인 경향은 실제로 나타

나는 좀더 짧은 기간에 대한 변동성으로 귀결된다(그림 

6.10). 예를 들면, 20세기 평균 기온보다 0.5℃에서 1℃ 더 

낮아지는 한랭한 상태들은 17세기와 18세기 초기에 발견되

고 있다.

지난 천년에 대한 많은 모의는 (그림 6.13)일련의 모델들

을 이용하여 수행되어 왔는데 여기에는 AOGCM들을 사용

한 일부 모의들도 포함되어 있다(예, Crowley, 2000; Goosse 

and Renssen, 2001; Bertrand et al., 2002; Bauer et al.,2003; 
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Gerber et al., 2003; see also Gonzalez‐Rouco et al., 2003; 

Jones and Mann, 2004; Zorita et al., 2004; Weber, 2005; 

Tett et al., 2007). 이런 모의들은 외부강제력, 특히 태양과 

화산, 그리고 온실가스의 강제력에 대한 서로 다른 복원 자

료를 사용하며, 이 복원 자료에는 종종 식생의 변화들이 포

함되기도 한다(e. g., Bertrand et al., 2002; Stendel et al., 

2006; Tett et al., 2007). 서로 다른 모델과 강제력 복원 자료

의 사용으로 인하여 서로 다른 결과가 만들어 지기는 하지

만, 북반구 연평균 표면온도에 대해 모의된 전개 과정은 자

료의 일반적인 모습들과 일치하는 모델들 사이에 일부 공통

되는 특성들을 보여주고 있다(그림 6.13, 9.4). 예를 들면, 모

든 모의들이 자연강제력에 대한 반응에서 대략 1675년~1715

년 동안에 상대적으로 한랭한 상태들을 보여주는데, 이는 프

록시 복원 자료들과 정성적으로 일치하는 것이다. 그림 6.13

에서 보여주고 있는 모든 모의들에서는, 20세기 후반부가 지

난 천년 동안의 어떤 수 십년 기간들보다 더 온난한 것으로 

나타났다. 게다가 모의된 변동성과 복원 자료의 변동성 사이

에는 상당히 높은 상관성이 존재한다(예, Yoshimori et al., 

2005). 지난 1kyr 동안의 대기 이산화탄소 농도에 대한 모의 

결과와 관측값의 비교를 통하여, Gerber et al.(2003)은 단순 

기후모델들과 EMICs에 의해 모의된 온도 전개 과정의 진폭

이 이산화탄소의 관측된 전개 과정과 일치함을 제시하였다. 

외부강제력의 복원 자료가 실질적으로 과거 온도의 복원 자

료와는 무관하기 때문에, 이러한 광범위한 일치는 최근 기후

변동성에 대한 외부강제력의 역할에 대한 이해와 복원 자료

들의 일반적인 모습들에 대한 신뢰를 높여 준다. 또한 모의 

결과들은 최근 온난화에 대한 인간활동의 영향을 강조하면

서, 태양과 화산의 강제력 복원 자료를 사용함에도 불구하고 

인류 발생 강제력이 없이는 20세기 대규모 온난화를 재생하는 

것이 불가능함을 보여주고 있다(Crowley, 2000; Bertrand et 

al., 2002; Bauer et al., 2003; Hegerl et al., 2003, 2007). 

모의된 온도들과 복원된 온도들 사이에 광범위한 정성적 

일치가 존재하기는 하지만, 복원 자료들의 역사적 변동성들

의 규모 면에서의 불확실성과 외부강제력에 대한 민감도의 

차이들 때문에 모델에서 모의된 변동성을 완전하게 평가하

기는 어렵다(표 8.2). 내부변동성의 역할이 십년 또는 더 긴 

시간 규모들에서의 반구 온도 평균들에 대해 강제된 변동성

의 역할보다 더 작다고 알려져 왔으며(Crowley, 2000; 

Hegerl et al., 2003; Goosse et al., 2004; Weber et al., 2004; 

Hegerl et al., 2007; Tett et al., 2007), 따라서 내부변동성은 

북반구 평균온도에 대한 여러 모의들 사이의 차이점들에 대

한 기여도가 상대적으로 더 작다고 할 수 있다. 모의에서의 

불확실성에 대한 다른 소스들로는 모델 해양 초기 조건들이 

포함되는데, 예를 들면, 천년 기간의 처음 부분에 대한 

Zorita et al.(2004)의 모의에서 발견된 온난 상태는 이러한 

모델 해양 초기 조건들에 의해 설명이 가능하다. 

9.3.3.2 화산활동과 태양복사의 역할

화산 폭발은 각 반구와 전지구의 평균온도를 급격히 하강

시키며, 화산강제력에 의해 유도되는 기후 모의에서 보면(그

림 6.13; Crowley, 2000; Bertrand et al., 2002; Weber, 2005; 

Yoshimori et al., 2005; Tett et al., 2007) 수년에 걸쳐 점진

적으로 온도가 회복되는 것으로 나타난다(9.2.2.1절). 이러한 

모의된 변화들은 프록시 복원 자료에서의 한랭 사례와 일치

하는 것으로 보인다(그림 6.13). 이런 함축적인 일치는 모의 

결과와 복원 자료에서 나타나는 다양한 화산 폭발에 수반되

는 온도 조합 사이의 비교를 통하여 확신하게 되었다(Hegerl 

et al., 2003; Weber, 2005). 게다가 대규모 폭발의 빈도수의 

변화들은 결과적으로 10년 또는 가능한 더 긴 시간규모에서 

기후변동성을 만들어 낸다(Crowley 2000; Briffa et al., 2001; 

Bertrand et al., 2002; Bauer et al., 2003; Weber 2005). 

Hegerl et al.(2003; 2007)은, 태양, 화산, 온실가스 강제력의 

자취를 모의하는 EBM(Energy Balance Model)에 기초를 둔 

다중 회귀 접근법을 사용하여, 매우 중요한 의미를 갖는 북

반구 평균 연별 온도들과 계절 이상 기간의 온도(그림 9.4)

의 평균에 대한 많은 프록시 복원 자료에서 화산과 온실가

스 강제력에 대한 반응들을 동시에 검출하였다. 그들은 사용

된 복원 자료들에서 십년 변동의 대부분이 외부강제력에 의

해서 설명될 수 있음을 발견하였다(10년 변동의 49%에서 

70%가 복원 자료에 의존).

태양강제력의 영향에 대해서는 더 많은 불확실성이 존재

한다. 수 십년에서 수백 년의 시간 규모에 대한 태양 변화량

의 시기 측정과 진폭에 대한 실질적인 불확실성은 태양강제

력에 대한 평가가 낮아지는 방향으로 수정되어 왔음에도 불

구하고(9.2.1.3절, 2.7.1절) 3차 평가보고서 이후에 증가되어 

왔으며, 이러한 실질적인 불확실성에 추가하여, 태양강제력

에 대한 표면온도의 공간적 반응이 온실가스 강제력에 기인

하는 공간적 반응과 유사하기 때문에 불확실성이 또한 발생

한다(9.2.3절). 태양과 화산강제력들의 시간적 전개 과정에서

의 차이점들을 이용하는 분석 결과들은 두 강제력 사이의 

차이를 더욱 뚜렷이 보여줄 수 있다(9.2.3절; 20세기에 대하

여 9.4.1.5절 참조). 그러한 분석에서는, 태양강제력의 효과

가 일부 시간-공간 분석 결과들(9.4.1.5절) 중에서 20세기의 

여러 부분들에 걸쳐 검출되어 왔으며 모의 결과들과 몇몇 

프록시 복원 자료들(Weber, 2005; Waple, 2002 참조)이 존재

함에도 불구하고, 태양강제력은 일부 복원 자료(Hegerl et 
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그림 9.4. 북반구 온도 아노말리들의 몇몇 고-변동에 대한 외부강제력
의 기여(Esper et al., 2002; Briffa et al., 2001; Hegerl et al., 2007, 
termed CH‐blend and CH‐blend long; and Moberg et al., 2005). 
상단 그림에서는 화산, 태양, 인류 발생 강제력에 의해 강제된, 북반구
30°N-90°N 평균온도의 EBM 모의결과(equilibrium climate sensi-
tivity of 2.5℃)에 대한 복원 자료를 비교하였다. 모든 시계열들이 
1500-1925 평균에 중심을 두고 있다. 계기관측된 온도자료는 녹색 실
선으로 나타나며, 이들은 1880-1960기간에 대한 CH‐blend(혼합) 평균
과의 일치에 중심을 두고 있다. 보이는 자료들은 명확하게 하기 위하
여 20년 절단의 low‐pass filter가 수행되었다. 하단 그림은 각각의 복
원 자료에 대한 화산(청색 실선, 불확실성은 음영 표현)과 태양(녹색 
실선), 온실기체와 에어러솔(적색 실선과 황색 음영 표현, 에어러솔은 
20세기만의 자료) 강제에 대한 반응의 평가된 기여를 보여준다(모든 
시계열 자료는 분석기간의 중간에 해당). 평가 자료들은 개개의 강제
력에 대한 지문들에 관한 복원 자료들의 다중회귀에 근거하고 있다. 
서로 다른 복원 자료들에 대한 기여들은 서로 다른 선들로 표시된다
(Briffa et al., : solid, fat; Esper et al.,: dotted; Moberg: dashed; 
CH‐blend: solid, thin; 각각의 검출가능한 시그널에 대한 최선의 평가
치에 대해 음영처리된 90% 신뢰수준을 갖는다). 모든 복원 자료들은 
주로 의미있는 화산 시그널을 보여주며, Moberg et al.(1925년에 끝
남)를 제외한 모든 자료들은 5% 유의수준에서 검출 가능한 온실가스 
시그널을 보여준다. 후자는 더 작은 유의수준에서 검출 가능한 온실가
스 시그널을 보여준다. 단지 Moberg et al.만이 검출 가능한 태양 시
그널을 담고 있다(단지 이러한 자료들과 CH‐blend에 대해서만 보여지
며, 여기에서는 검출 가능하지는 않는다). 모든 자료들은 매10년마다 
평균되어진다. 복원 자료들은 지역별, 계절별로 약간의 차이를 보이는
데: Esper et al.(2002)는 30°N‐90°N 육지 온도에 대해서, CH‐blend와 
CH‐blend long(Hegerl et al., 2007)은 30°N-90°N 평균온도에서, 
Moberg et al.(2005)는 0°N-90°N 온도에서 조정이 있었다. Hegerl et 
al.(2007)에서 인용함.

al., 2003, 2007)에서의 일정 기간에 대한 화산과 온실가스 

강제력의 효과로부터 유일하게 검출되고 구별될 수 있다. 모

델 모의 결과(Shindell et al., 2003)는 태양강제력이 역학적 

되먹임들에 기인하는 지역적 편차들에 있어서 실질적인 역

할을 수행할 것이라고 제시하였다. 지난 천년 동안의 기후 

사례들에 대한 여러 강제력들의 기여에서 나타나는 이러한 

불확실성들은, 이러한 효과들이 모델 모의 과정에서 고려되

는 방식의 차이들을 반영할 뿐만 아니라 또한 과거의 태양

과 화산강제력에 대한 경험에 있어서 실질적인 불확실성을 

반영한다.

종합적으로 모델링과 검출과 속성의 연구들은, 비록 태양

강제력의 역할이 최근 들어 의심을 받긴 하지만(Foukal et 

al., 2006), 지난 천년의 다양한 온도 전개 과정을 설명해 주

는 화산과 온실가스 그리고 아마도 태양강제력까지의 역할

을 확인하여 준다. 외부강제력에 대한 반응들의 평가 결과들

이 제거된 이후에도 여전히 프록시 복원 자료들에 남아있는 

변동성은, 비록 불확실성들이 크다고 할지라도 AOGSMs에 

대한 유용한 점검 과정을 제공해 주면서, AOGCM에서 모의

된 내부변동성과 광범위한 일치를 보여 준다(예, Hegerl et 

al., 2003, 2007). 그러한 연구들은 또한 지난 천년 동안의 기

후에 대한 사례들을 설명하는데 도움을 준다. 예를 들면, 몇

몇 모델링 연구들은, 화산활동이 1675년에서 1715년까지 널

리 나타났던 한랭한 상태들을 설명하는데 있어서 지배적인 

역할을 하였음을 제시하고 있다(Andronova et al., 2007; 

Yoshimori et al., 2005). 반대로 Rind et al.(2004)에서는 모델 

모의 결과들로부터, 오늘날에 비해서 상대적으로 더 한랭한 

기온이 감소된 온실가스 강제력과 주로 관련이 있고 또한 

태양강제력으로부터의 중요한 기여를 갖는다고 평가하였다. 

외부강제력에 대한 반응이 기후변동성의 방식들에 영향을 

미칠 수 있는 프록시 자료로부터 일부 증거가 또한 존재한

다. 예를 들면, Cobb et al.(2003)은 화석 산호들을 사용함으

로써, 지난 천년시대에 걸쳐 ENSO 기록들을 역순으로 확장

하려고 시도하였다. 그들은 ENSO 사례들이 17세기 중반 동

안에도 계기관측 시기동안 만큼 강하고 자주 있어 왔으며 

1997-98의 강한 엘니뇨 사례에 필적할 만한 사례도 있었음

을 발견하였다. 반면에, 12세기와 14세기 동안에 상당히 적

은 ENSO 변동성이 존재하였으며 북동태평양에서는 또한 더 

한랭한 상태가 존재하였고(Mac Donald and Case, 2005), 북

미대륙의 중앙지역에서는 가뭄의 증거가 존재하였다(Cook 

et al., 2004). Cobb et al.(2003)에서는 복원된 ENSO 변동성

에서의 변동들이 열대 태평양 또는 전지구 평균기후에서의 

평균상태의 변화들과 상관있는 것으로 보이지 않음을 발견

하였다. 반면에 Adams et al.(2003)은 폭발적인 열대 화산 분

출에 뒤이은 첫 수년 동안 엘니뇨와 유사한 아노말리에 대

한 통계적인 증거를 발견하였다. Cane‐Zebiak 모델은, 화산

활동과 태양강제력으로 설명되는 시기인 지난 천년시대에 

걸친 화산강제력과의 연관성을 뒷받침하는 Cobb et al.(2003) 

자료에서의 변화들과 유사한 변화를 모의한다(Mann et al., 
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2005). 그러나 이전의 연구가 결정적이지는 못하기 때문에

(Robock, 2000), 이러한 관계에 대한 완전한 평가를 위해 다

른 모델들을 이용한 추가적인 연구들이 필요하다.

열대지역 이외의 지역들에서의 변동성 또한 화산강제력에 

반응하는 것으로 보인다. 대규모 화산 분출에 뒤이은 겨울철 

동안, 동서 순환이 더욱 강화될 수 있으며, 이는 화산에서 

분출된 에어러솔에 기인하는 직접 냉각을 부분적으로 상쇄

시키는 추운 계절 동안에 대륙 전역에 걸친 상대적인 온난

화에 원인이 있다(9.2.2.1절, 8.4.1; Robock, 2000; Shindell 

et al., 2003). 감소된 태양 입사 기간 동안의 음의 NAO 상태

로 편향된 경향은 북반구에 대한 이러한 유형의 복원에서 

일부 발견되며(Shindell et al., 2001b; Luterbacher et al., 

2002, 2004; Stendel et al., 2006), 이런 경향은 1700년경의 

북반구 대륙들에서의 냉각과 같은 다소 장기간의 지역적인 

변화들에서의 태양강제력의 역할을 가능한 포함한다(Shindell 

et al., 2001b; 9.2.2절). 17세기에서 18세기 전반에 걸친 태양

복사량이 적었던 시기 동안의 ENSO 변동성의 변화에 대한 

지시자들은 논쟁의 여지가 있다(예, D'Arrigo et al., 2005).

9.3.3.3 불확실성에 대한 다른 강제력과 소스들

위에서 논의된 강제된 불확실성들에 추가하여, 또다른 많

은 불확실성들이 산업시대이전의 기후변화에 대한 이해에 

영향을 주고 있다. 예를 들면, 육지 뒤덮임의 변화는 산업시

대이전의 기후에 영향을 줄 수 있으며(Bertrand et al., 2002; 

Bauer et al., 2003), 일부 모델 모의결과에서 농경이전시대의 

식물들이 현재의 식물들로 대체될 경우 북미와 유라시아의 

주요 경작지역에 겨울과 여름철 동안 1-2℃의 지역적 냉각

을 만들어낸다(Betts, 2001). 가장 큰, 인류에 의한 육지 뒤덮

임의 변화는 삼림의 감소를 포함한다(2장). 삼림 감소의 가

장 큰 규모는 북반구 온대지역에서 발생되어 왔다

(Ramankutty and Foley, 1999; Goldewijk, 2001). 유럽은 

1860년까지 농경지역의 약 80%를 제거하였으며, 반면에 북

미에서의 삼림 제거의 약 절반이 1860년 이후에 발생하였는

데(Betts, 2001), 주로 19세기 후반이다(Stendel et al., 2006). 

지난 20년 동안, 토지이용의 변화에 의해 발생한 이산화탄소 

유출은 열대지역 삼림 감소에 의해서 지배되어 왔다

(7.3.2.1.2절). 기후모델 모의 결과들은 토지이용 변화의 영

향이 반구 또는 전지구에 비해서 아마도 작으며, 자연적인 

농경이전시대의 식물에 관하여 ‐0.02℃로(Betts, 2001), 1700

년 이후로는 ‐0.1℃보다 작은 값으로(Stendel et al., 2006), 

20세기에는 약 ‐0.05℃로 평가되며, 관측된 경향들에서 통계

적으로 검출되기에는 너무 작은 값임을 제시하였다

(Matthews et al., 2004). 그러나 근래의 저자들은 육지 뒤덮

임 변화의 서로 다른 대표지역에 대한 민감도를 조사하였을 

때, 1700년 이후에 ‐0.06℃ 에서 ‐0.22℃ 사이의 더 큰 냉각 

효과를 발견하였다.

해양 과정들과 대기-해양 상호작용은 또한 지난 천년시대 

동안의 기후 전개에 대한 역할을 수행하였을 것이다

(Delworth and Knutson, 2000; Weber et al., 2004; van der 

Schrier and Barkmeijer, 2005). 일반적으로 기후모델들은 태

양복사 감소에 대한 반응에서의 해양 남북 역전 순환의 강

도에 대한 증가 억제를 약화시킨다(Cubasch et al., 1997; 

Goosse and Renssen, 2004; Weber et al., 2004). 깊은 해양에 

의한 열 아노말리 수송 및 저장에 기인하는 자연강제력의 

지연 반응은 14-15세기경의 따뜻한 남부 해양을 설명하기위

해 제시되어 왔다(Goosse et al., 2004).

9.3.4 요약

외부강제력들에 대한 기후의 반응을 이해하기 위해서, 3

차 평가보고서 이후로 고려할만한 진행이 수행되어 왔다. 홀

로세 중기와 LGM 같은 기간은 지금은 미래 기후 모의에 사

용될 기후모델들을 위한 척도로서 이용되고 있다(6장). 이런 

기간들에 대한 기후복원 자료들과 기후모델을 강제하는데 

사용되는 경계조건에는 고려해볼만한 불확실성이 여전히 남

아있는 반면에, LGM과 홀로세 중기에서의 모의된 조건과 

복원된 조건 사이의 비교자료는 모델이 온도와 강수 유형들

의 다양한 모습들을 잡아내는 것을 증명해 준다. 이러한 연

구는 또한 태양과 온실가스 강제력을 결정하는 것에 대한 

해양과 식물의 피드백들의 역할들에 대한 이해를 증가시켜

준다. 더욱이, 이러한 기간 동안에 고기후의 경년 및 다중 

10년 변동성에 대한 프록시 자료들이 여전히 큰 불확실성을 

가지고 있음에도 불구하고, 외부강제력이 과거 기간동안 

ENSO와 관련된 것과 같은 기후변동성에 영향을 미쳐왔다는 

평가가 증가하고 있다.

과거 1천년 동안의 기후변동성 및 변화에 대한 이해와 원

인들은 또한 3차 평가보고서 이후에 개선되어 왔다(IPCC, 

2001). 크기 면에서 다소 불확실성이 남아있음에도 불구하

고, 주요 기후 이벤트의 시간측정에 대해 모든 천년 복원 자

료에 교차하여 일치점이 존재한다. 그럼에도 불구하고, 3차 

평가보고서에 대한 것 보다 더 크고 더 많이 조사가 되었던 

고기후로부터의 복원 자료의 모음은 20세기 후반 동안 북반

구 평균온도가 과거 1300년 동안 어떠한 50년 기간들보다도 

더 온난했을 것임을 가리킨다(6장). 외부강제력에 대한 반응

을 평가하는데 사용된 모델과 강제된 복원 자료, 그리고 온

도에 불확실성이 여전히 남아있음에도 불구하고, 사용가능
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한 연구와 모델링, 그리고 다른 증거들이 화산과 가능한 태

양강제력들이 과거 천년시대에 걸쳐 북반구 평균온도에 영

향을 주고, 외부강제력들이 과거 시대의 10년 온도 변동성의 

대부분을 설명해준다는 결론을 지지하고 있다. 또한 사용가

능한 증거는 자연적인 강제력이 1700년 전후의 한랭 상태와 

같은 각 시대들의 기후 상태에 영향을 줄 수 있음을 지적하

고 있다. 온실가스 증가에 대한 기후의 반응이 기록들의 마

지막에 의해서 프록시 복원 자료들에서 검출되어질 수 있다.

지난 천년시대 동안 외부강제력의 평가와 함께 유도된다

면, AOGCM들은 강제하는 복원 자료와 프록시 기후 복원 

자료들, 그리고 모델들에 있어서 신뢰도를 증가시키면서,(불

확실성을 제공하는) 프록시 복원 자료들과 대부분 일치하는 

각 반구의 평균온도의 변화를 모의한다. 게다가 강제력에 의

해 설명되지 않는 프록시 기후 복원 재료들의 나머지 변동성

들은 AOGCM이 모의한 내부변동성과 대부분 일치하고 있

다. 종합적으로, 지난 천년시대의 온도 변화에 대한 영향은 

계기관측 시대의 기후변화에 대한 이해와 대부분 일치한다.

9.4 산업시기 동안 기온변화의 이해

9.4.1 전구규모에서 표면온도변화

9.4.1.1 관측된 변화

3차 평가보고서 이후 추가된 6년간의 기온 관측에서 지표

면 근처의 온난화가 계속되고 있음을 보여주었다. 3차 평가

보고서 이후 매년의 전지구 연평균기온은 계기관측이 시작

된 이래 가장 온난했던 10년에 속한 해들이었다. 대륙 및 해

수면 평균한 전구 평균기온은 계기관측 초기 50년(1850- 

1899)과 최근 5년(2001-2005)사이에 0.76℃ ± 0.19℃ 상승

했다(3장; 최근 100년간(1906-2005) 전구평균기온은 0.74℃ 

± 0.18℃ 상승했다). 최근 50년간의 온난화율은 최근 100년

의 거의 두 배에 달했다(각각의 10년당 온난화율 0.13℃ ± 

0.03℃ 대 0.07℃ ± 0.02℃). 3차 평가보고서에서 이용 가능

했던 것보다 더 많은 수의 과거 자료로부터 구축한 프록시

들은 최근 500년에서 다른 어떠한 50년 기간보다 20세기 후

반기동안 북반구 평균기온이 더 따뜻해진 것을 나타내었으

며 과거 1300년 동안 가장 온난했던 시기였다. 전구 평균기

온은 오직 온실가스 농도 증가에 인한 강제력에 영향을 받

건 받지 않건 간에 1900년대 이후에 꾸준하게 상승하지 않

았다(주., 자연변동성과 그 이외의 다른 강제력이 역할을 가

지지 않는다면 2장의 9.2.1절 참조). 또한 지표 근처에서의 

온도 상승은 최근 30년보다 더 이전에 뚜렷한 경향성을 보

이지 않는 20세기 초반 동안에 수 십년에 걸쳐 발생하였다. 

1970년대 중반 이후, 대륙 지역은 양 반구에서 해양보다 더 

빠른 온난화가 진행되었으며 이 시기 동안 남반구 지역의 

온난화는 북반구보다 더 작은 경향성을 나타냈다. 반면에 20

세기 초의 온난화율은 대륙과 해양에 걸쳐 비슷한 경향을 

보였다.

9.4.1.2. 20세기의 모의

훨씬 더 많은 결합 다양성에서 더 많은 강제력의 다양성

을 포함하여 3차 평가보고서 사용할 수 있는 것 보다 훨씬 

더 많은 수의 전구 표면의 계기관측 기록 기간에 대한 

AOGCM의 기후모의 능력이 있다. 이러한 모의성은 여러 가

지 기후민감도와 해양 열의 흡수율, 강제력의 규모 및 종류

를 가진 모델들을 사용했다. 그림 9.5는 모의들이 인위적 강

제력, 온실가스 농도 증가와 에어러솔 영향과 자연적 외부강

제력을 포함하는데, 이는 관측 기온의 일관된 설명을 제시하

고, 반면에 모사들은 단지 자연적 강제력만을 포함하고 지난 

30년에 걸쳐 관측된 온난화를 모사하지는 않는다. 다양한 강

제력들은 이러한 모사들에서 이용된다. 예를 들어, 어떤 인

위적으로 강제된 모사들은 황산염 에어러솔의 직, 간접적인 

효과 모두를 포함하지만, 다른 것들은 단지 직접적 효과만을 

포함하고, 모델에서 계산된 에어러솔 강제력은 물리적 표현

의 차이로 인해 다른 면을 보인다. 유사하게, 대류권과 성층

권 오존 변화의 효과는 일부 모의들을 포함하지만 다른 것

은 그렇지 않다. 일부 모의들은 탄소성 에어러솔 및 토지이

용 변화들의 효과를 포함하지만 자연적으로 강제된 모의들

은 태양과 화산강제력 변화의 여러 설명들을 포함한다. 이러

한 부가적인 불확실성에도 불구하고, 인위적 강제력을 가진 

모의들과 그렇지 않은 것들 간에 분명한 구분이 그림 9.5에 

나타난다.

다중-십년 시간의 전구 평균 및 반구 규모에서의 온도는 

외부강제력에 크게 영향을 받는다. 이러한 외부 영향력은 동

일한 강제력(인위적 또는 자연적이든 상관없이)을 가진 모델 

모의들의 앙상블로서 설명된다. 그러한 멤버들은 다중-십년 

시간 규모에서 전구 평균 기온과 아주 유사한 모의를 나타

낸다. 더 큰 연변동성은 20세기 앙상블 평균모델 모의에서 

더 큰 관측치로 나타난다. 왜냐하면 과정을 평균한 앙상블은 

모델에서 모의된 자연적 내부 연변동성의 많은 부분을 제거

하기 때문이다. 각 모의치들의 연변동성은 그림 9.5에서 명

백하게 나타나는데, 현재 모델들은 일반적으로 대규모 자연

적인 내부변동성을 잘 모의한다. 또한 더 짧은 시간 규모에

서 화산 폭발과 관련한 냉각도 모의한다. 9.4.1.3은 지표 근

처 온도 관측과 모의의 변동성을 추정한 것이다. 
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그림 9.5. 관측(검은색)으로부터의 전구 평균 표면온도 아노말리(℃)로 
나타낸 인위적 및 자연적 강제력 모두를 고려한 AOGCM 모의간의 비
교(a)와 자연적 강제력만을 나타낸 것(b). 모든 자료들은 1901년에서 
1950년까지 기간에 대한 전구 평균 기온 아노말리로 나타냈으며 관측
(검은색, Hadley Centre/Climatic Research Unit gridded surface 
temperature data set(HadCRUT3); Brohan et al., 2006)(a)는 인위
적 및 자연적 강제력 모두를 고려한 14개 모델에서 생산된 58개 모의
치들로부터 얻어졌다. 다중 모델 앙상블 평균은 두꺼운 적색 선으로 
나타났고 각각의 모의는 얇은 노란색 선으로 나타났다. 회색의 수직 
선은 주요 화산활동의 시점들 나타낸 것이다. 그러한 모의치들은 2005
년 이전까지 모의되어 있으며 이는 여기서 이용할 수 있는 각각의 20
세기 모의로부터 계속 되어온 방출 시나리오에 대한 IPCC 특별 보고
서(SRES) A1B 시나리오 모의들의 초기 일부 해들을 사용하여 2005년
까지 연장된 것이다.(b)에서 모의된 전구 평균 기온 아노말리는 오직 
자연적 강제력만을 고려한 5개 모델로 생산된 19개 모의로부터 나온 
것이다. 다중 모델 앙상블 평균은 두꺼운 청색 선으로 나타나고 각각
의 모의는 얇은 청색 선으로 나타난다. 모의는 그것들의 조정 모의치
들에서 과도한 편향성을 보이지 않았다(세기마다 0.2℃ 이하). 관측치
에 대응하는 범위에서 각각의 모의는 표본화 되었다.

기후모델은 인위적인 강제력을 포함시킬 때 단지 20세기

에 관측한 전구 평균 기온변화만을 재생산할 수 있다. 그리

고, 기후모델에서 인위적인 강제력을 배제시켰을 때 이를 생

산할 수 없다. 이러한 사실은 전구 기후에서 인간의 영향에 

대한 증거를 나타낸 것이다. 더 많은 증거는 기온변화의 공

간 패턴으로 제시된다. 그림 9.6은 전구를 대상으로 관측된 

지표 근처의 기온경향(맨 윗줄)과 인위적 및 자연강제력을 

포함한 기후모델로 모의한 것(두 번째줄), 자연강제력만을 

포함한 기후모델로 모의한 것(두 번째 줄)을 비교한 그림이

다. 20세기 관측된 기온경향은 미국 남동부, 북대서양 북부, 

아프리카와 남미에서 값이 존재하지 않는 곳을 제외하면 거

의 모든 곳에서 온난화를 나타내고 있다. 그러한 온난화 패

턴은 내부적 기후변동성의 알려진 모드와 연관되어 있지 않

다. 예를 들면, 엘니뇨 또는 엘니뇨와 같은 십년 변동성은 

종종 연평균 기온의 상승의 결과를 나타나게 하지만, 그러한 

온난화와 연관된 공간 패턴은 북태평양과 남태평양의 냉각

화를 동반하여 더 복잡하다. 대조적으로, 기후모델 모의의 

경향은 인위적 및 자연강제력을 포함하는데 이는 관측된 것

과 공간적으로 거의 동일한 온난화 패턴을 보여준다. 단지 

자연적인 강제력만을 포함했을 때, 관측에서 나타난 온난화

의 대체적인 발전과 모델로 모의한 온난화 간에 매우 큰 유

사성이 있다(그림 9.6 세 번째 줄). 그림 9.6(네 번째 줄)은 

인위적 강제력을 포함하고 인위적 강제력을 배제시켰을 때 

재생산 할 수 없는 기후모델이 1901-2005년과 1979-2005년

에 걸쳐 수평 평균한 지표 근처 온도 경향의  관측 패턴만 

재생산할 수 있는 것을 나타낸다. 고위도보다 저위도에서 온

난화가 덜하더라도 저위도에서 내부적인 변동성이 덜하고 

인위적 강제력을 포함 및 포함하지 않은 기후 모의치의 더 

큰 차이를 보여주게 된다. 

기후 모의치는 1970년대 이후 관측된 전구 평균 온난화가 

단지 모델이 인위적 강제력을 포함하는 외부강제력의 결합

에 강제되었을 때 재생산될 수 있는 것을 일관적으로 보여

준다(그림 9.5). 이러한 결과는 여러 다양한 인위적 강제력에

도 불구하고 나타나며 이러한 모델에 포함되어 진행된다. 모

든 경우에서, 잘 혼합된 온실가스로부터 강제력에 대한 반응

은 모델에서 인위적 온난화를 지배한다. 단독으로 자연강제

력만 이용한 어떠한 기후모델도 20세기 후반에 관측된 전구 

온난화 경향을 재생산하지 않는다. 그러므로, 모델링 연구는 

20세기 말 온난화가 구체적인 탐지 및 원인규명 방법에 의존

하는 연구들에 의해 확립되어 밝혀져서 원래의 자연적인 원

인보다 인위적인 요인이 훨씬 클 것이라고 제시하였다.

또한, 비록 태양강제력이 더 중요하고 반면에 다른 연구

들에서는 화산 폭발에 의한 강제력 또는 내부적 변동성이 

더 중요했을 수 있다는 일부 연구들과 같이 영향을 미치는 

강제력의 차이가 있다고 추정할 수도 있지만 모델링 연구들

은 인위적 및 자연강제력 모두 고려된 때인 20세기 초반부 

동안의 관측치와 비교적 잘 일치한다. 단지 온실가스 강제력

만을 포함하는 모의치와 황산염 에어러솔의 냉각 효과를 포

함하는 모의치 간의 차이는 1950-1970년 사이에 온실가스 

농도 증가에도 불구하고, 황산염 에어러솔의 냉각 효과가 온

난화를 일부 저지시킨 것으로 생각할 수 있다. 대조적으로, 
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그림 9.6. 관측 기록(Hadley Centre/Climatic Research Unit gridded surface temperature 
data set(HadCRUT3))으로부터 전지구 연 평균 기온의 시간 규모의 작용으로서 변동성의 비교
를 위해 Broha et al.(2006)과 인위적 및 자연적 강제력 모두를 포함한 AOGCM 모의를 나타내
었다. 모든 파워 스펙트럼은 97년 범위의 Tukey‐Hanning 필터를 사용하여 추정되었다. 나타난 
모델 스펙트럼은 각각의 앙상블 멤버들로부터 추정된 각각의 스펙트럼의 평균이다. 동일한 58개 
모의들과 14개 모델들은 그림 9.5a에서 사용된다. 모들 모델들은 10년 규모 및 그보다 더 긴 규
모에서 변동성을 모의하고 10% 유의수준에서 관측치와 동일하다.

Nagasima et.al.(2006)은 탄소성 에어러

솔은 20세기 중반에 지표 근처 기온의 

관측된 변화를 통계적으로 일정한 표

현을 제시하기 위하여 MIROC 모델을 

요구한다. 모델은 중세 시대의 냉각화

를 일부 지역에서 모의하고 이는 바이

오매스 연소와 관련된 유기물과 검댕

의 지역적 규모의 음의 복사강제력에 

의한 모델에서 나타난다. 대서양 다중-

십년 진동의 변동성은 계기관측 시대 

동안 전구 및 반구 평균 기온상승의 일

부를 설명할 수 있다. Knight et. 

al.(2005)는 대서양 다중-십년 진동의 

변동성은 북반구의 10년 평균 기온이 

0.2℃의 최고-최저치의 변화를 나타낼 

수 있음을 추정하였다.

9.4.1.3. 관측과 모델에 의한 기온변동성

그림 9.5a에서 관측과 모델 수행된 

변동성의 변동에 의해 설명될 수 있음

에 따라 대부분 최근 모델에 의해 모의

된 전구 평균 기온의 연변동성은 관측

치로 적절하게 비교한다. 모델에 의해 

나타난 변화성에 인한 더 정량적인 값

은 전구 평균 기온에 대한 관측값과 모

델값의 파워스펙트럼 비교로 나타낼 

수 있다. 그림 9.7은 관측의 파워스펙

트럼과 계기관측 기간의 일시적인 모

의들의 파워스펙트럼을 비교한 것이다. 

이는 모델의 장기간의 수행치로부터 

추정된 변동성과 관측된 변동성을 비교하기 위한 것을 피하

는 것이다. 그리고 이는 관측이 간순 선형 경향성을 빼서 확

실히 제거할 수 없는 외부강제력에 대한 대응성을 포함하는 

것이기 때문에 어렵다. 고려된 모의들은 인위적 및 자연강제

력 모두를 포함하고 PCMDI의 MMD 결합 모델 모의치에서 

대부분의 20세기 기후를 포함한다. 그림 9.7은 모델이 전구

규모에서 분산을 가지는 것을 보여주며 탐지 및 원인규명에 

대해 중요한 10년내 시간규모에서 10년에 대해 5%의 유의수

준에서 관측된 분산이 일관적이다. 그림 9.8은 또한 비록 모

델 불확실성이 대륙보다 더 작은 규모들에서 더 크지만 이

러한 것이 대륙 규모에서 일반적인 경우임을 보여준다. 

  강제력에 의해 설명되지 않은 잔차 변동성이 내부변동성

의 추정과 일치하든지 간에 탐지와 원인규명 연구들은 정기

적으로 수행된다. 게다가, 강제력에 의해 설명되지 않는 고

기후 복원의 변동성은 모델에서 그러한 것보다 더 강하다. 

그리고 지난 1천년간의 모의들은 복원에서의 변동성과 유사

한 것을 보여준다. 8장은 변동성에서 주요 모드의 모의와 모

델에 의해 모의된 그것들의 범위를 논의하였다(10년 내 시간

규모에서 10년을 포함하는).

9.4.1.4 온실가스의 영향과 전구 표면온도에서 총 인위적 강

제력

3차 평가보고서 이후, 장기 관측 기록, 향상된 모델과 더 

강력한 신호 대 잡음비에 기초한 수많은 연구들은 계기관측 

기록에서 인위적인 신호 탐지에서 확신성이 증가하였다. 많

은 탐지와 원인규명 연구들은 현재 3차 평가보고서에서 이

용 가능한 것보다 더 많아졌고 이러한 것들은 이전 연구들



기후변화 2007~과학적 근거 -

730

그림 9.7. 그림 9.7처럼, 대륙 평균 기온만을 나타낸 것이다. 스펙트럼
은 그림 9.7처럼 동일한 방법으로 계산된다. 모델은 10년 규모 및 그보
다 더 긴 규모의 변동성을 모의하고 남미의 두 개 모델과 아시아의 5
개 모델, 호주의 2개 모델을 제외하고 모든 경우에서 관측치와 일치한
다.

보다 더 최근의 기후자료를 이용하였으며 수많은 인위적 및 

자연적 강제력 모두 더 정교하게 처리한 훨씬 더 다양한 기

후모의들을 이용하였다.

지문 연구는 기후모델로부터 추정된 기후변화 시그널을 

사용한다. 관측된 온난화에 대하여 인위적 기여의 탐지는 모

델 불확실성, 강제력 불확실성, 분석 기법의 광범위한 범위

의 결과를 설명한다. 이러한 연구들은 모의와 관측된 전구 

평균 기온변화 간의 일치가 결과적으로 우연일 수 있다. 이

는 매우 큰(또는 매우 작은) 음의 에어러솔 강제력 또는 태

양 변화에 의한 매우 작은(또는 매우 큰) 온난화와 매우 큰

(또는 매우 작은) 모델 민감도를 들 수 있다. 다중-시그널 

탐지 및 원인규명 분석은 그러한 일치성에 의존하지 않는다. 

왜냐하면 그것들은 모델로 추정된 반응 패턴과 잡음 감소 

규준을 사용하지만 관측으로부터 그것들의 폭을 결정하여 

개별 강제력에 대한 반응과 관련한 관측된 기온변화를 설명

하는 것을 요구하기 때문이다. 9.2.2.1절에서 논의한 것처럼, 

이러한 접근 방법은 관측에서 그것들의 효과를 분리하는 강

제력에 대한 시·공간적 반응의 차이를 이용하는 것이다. 

3차 평가보고서 이후, 관측된 온난화에 대한 온실가스 기

여를 정량화하는 것과 에어러솔의 냉각 효과와 같은 인위적 

요인과 화산 폭발 및 태양복사의 변화와 같은 자연적 요인

들로부터 이러한 기여를 설명하는 것을 강조하는 것이 증

가되었다.

네 가지 다른 모델을 사용한 결과들의 비교는 관측된 온

난화에 대한 주요 온실 온난화 기여도의 강력한 증명을 보

였다. 즉, 에어러솔에 의해 지배된 그 시기에 걸쳐 다른 인

위적인 강제력으로부터 주요한 순 냉각을 보인 최근 50년에 

걸쳐 관측된 온난화보다 더 크다. Stott et al.(2006c)는 

UKMO‐HadCM3, PCM, GFDL R30모델을 이용하여 얻어진 

20세기의 결과들을 비교하였다. 그들은 0.1℃에서 0.7℃의 

에어러솔 냉각 효과와 관련된 인위적인 요인과 한 세기 동

안 ‐0.1℃에서 0.1℃의 작은 기여를 가지는 자연적 요인들로 

인해 상쇄된 0.6℃에서 1.3℃(5%에서 95%)의 세기 말과 세

기 초의 기온 차이로 표현된 온난화에 기여할 수 있는 온실

가스에 대해 일관적인 추정치를 나타냈다. 3가지 강제력에 

대한 모델 반응의 변환 요소가 그림 9.9a에 나타났다. 

MIROC3.2 모델에 대한 유사한 분석(표 8.1 참조)은 다른 인

위적 요인과 매우 작은 자연적 순 기여로부터 0.6℃에서 0.

8℃의 냉각화로 1.2℃에서 1.5℃의 온실가스로부터의 다소 

큰 온난화 기여도를 밝혔다(그림 9.9b). 모든 경우에서, 최근 

15년간 온실가스에 기인한 온난화는 20세기의 최근 50년간 

관측된 온난화보다 더 크다(그림 9.9c). 

온실가스 시그널의 탐지 및 추정은 모델 불확실성에 대해 

더 완전하게 설명한다. 3가지 모델로부터 결과를 결합한 것

과 이러한 3개 모델의 반응의 불확실성을 통합한 분석은 온

실가스들이 1950년에서 1999년에 더 온난해지게 만들 원인

이었음을 각각의 모델 결과들이 뒷받침해주었다. 이러한 결

과들은 초기의 분석 결과와 일치하며, 5개 모델로부터 평균 

반응 패턴을 계산하였고 모델 불확실성의 더 단순한 추정을 

포함하였다(장기간의 모델 수행으로 추정된 변동성의 재계

산으로 얻어졌다. 그러므로 모델 내부의 불확실성은 내부변

동성과 같은 동일한 공분산 구조를 가진다는 것을 가정한다; 

Gillett et al., 2002c). Gillett et al.(2002c)와 Huntingford et 

al.(2006)은 내부 모델의 차이가 불확실성 탐지 및 원인규명

을 크게 증가시키지 않으며, 평균한 지문들은 탐지 결과들을 

향상시킨다.

대규모의 인위적인 시그널은 완전한 다중 시그널 탐지 및 

원인규명 분석에 대해 필요한 각각의 강제력에 대한 반응들

을 직접적인 추정이 요구되는 전체 범위의 모의치를 갖지 

않는 광범위한 기후모델에서 발견된다(Stone et al., 2007a,b). 

이러한 경우에서, 각각의 강제력에 대응하는 모델 패턴의 추

정은 각각의 강제력에 대한 전구 평균의 시간 독립적 반응

성을 규명하기 위하여 모든 강제력에 대한 평균 결합 모델 
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그림 9.8. 그림 9.7처럼, 대륙 평균 기온만을 나타낸 것이다. 스펙트럼은 그림 9.7처럼 동일한 방법으로 계산된다. 모델은 10년 규모 및 그보다 
더 긴 규모의 변동성을 모의하고 남미의 두 개 모델과 아시아의 5개 모델, 호주의 2개 모델을 제외하고 모든 경우에서 관측치와 일치한다.

반응성에 대하여 일련의 EBM에 적합한지에 의해 규명될 수 

있다. 이러한 시간 시그널은 탐지 방법을 사용한 관측으로부

터 추정될 수 있다(Stone et al., 2007a,b). 1901에서 2005년 

기온변화의 일시적인 모의를 나타내었던 13개 다른 기후모

델들을 적용했을 때 Stone et al.(2007a)는 이 시기에서 온난

화가 온실가스 모델에서 대규모로 탐지되었음을 밝혀냈다. 

비록 여러 강제력에 기인하여 규명할 수 있는 기온변화는 

시·공간 패턴을 고려하였을 때보다 더 크다. 관측에 대하여 

EBM을 조정하고, 내부변동성을 추정하기 위해 AOGCM 단

독으로 사용함에 있어서, Stone과 Allen(2005b)는 1900년에

서 2004년에 화산과 태양강제력의 효과는 아니지만, 관측된 

온실가스와 대류권 황산염 에어러솔의 효과를 탐지하였다.

인위적 시그널 탐지는 여러 가지 방법들을 사용하여 강력

해졌다. 예를 들어, 베이지안 탐지 분석은 지표 근처 기온변

화에 미치는 인간의 영향을 잘 탐지한다. 이러한 연구들에

서, 베이즈 요인들(홀수가 나온 다음과 전의 비)은 경합하는 

가정들을 뒷받침하여 증거를 추정하기 위해 사용되었다. 7

개 기후모델의 베이지안 분석 및 MMD 20C3M의 모의의 베

이지안 분석은 인위적인 강제력의 영향에 대한 결정적인 증

거를 밝혔다. Lee et al.(2005)는 Berliner et al.(2000)에 의해 

제시된 방법을 이용하여, 1900년에서 1949년에 시작하여 

1950년에서 1999년까지 여러 50년 동안의 관측에서 CGCM1

과 CGCM2로부터 추정된, 통합된 온실가스와 황산염 에어

러솔 시그널의 존재에 대한 증거를 평가하였다. 매우 강력한 

증거가 이전 분포의 선택없이 20세기의 절반들 모두의 기간

에서 강제된 반응성의 탐지를 밝혀내었다. 하지만, 원인규명

에 대한 증거는 관측된 자료가 인위적 시그널 규모에서 과

거에 규모가 작았던 불확실성을 좁히게 하는 범위에 기초한 
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그림 9.9. ‘최적’의 탐지 분석에 기초하여(Appendix 9.A), 관측된 전지
구 평균 표면온도에 대한 온실가스(적색), 다른 인위적(녹색)성분, 자
연적(청색)성분의 추정된 기여도(a)는 20세기에 걸친 분석에 기초한 규
모화 요인(무한의)에 대한 5에서 95%의 불확실성,(b)는 1990년에서 
1990년 평균 기온과 1900년에서 1909년 평균 기온(℃) 간의 차이로 표
현된 20세기 기온변화에 대해 강제된 변화의 추정된 기여도,(c)는 1950
년에서 1999년 동안 기온경향성에 대해 추정된 기여도이다.(b)와(c)의 
검은 수평선은 Hadley Centre/Climatic Research Unit의 격자 표면
온도 자료(HadCRUT2v; Parker et al., 2004)에서 관측된 기온변화를 
나타낸다. 각각의 강제력을 포함하는 모의의 앙상블로부터 최소 제곱 
알고리즘(Allen and Stott, 2003)을 사용한 시-공간 최적 탐지 분석의 
결과((Nozawa et al., 2005; Stott et al., 2006c)가 
MIROC3.2(medres), PCM, UKMO‐HadCM3 and GFDL‐R30 네 가지 

모델에서 나타났다. 또한, ‘EIV'는 각각의 세가지 강제력에 대한 3가지 

모델(PCM, UKMO‐HadCM3 and GFDL‐R30)으로부터 통합된 시-공
간 반응성 패턴을 사용하여 최적 탐지 분석을 나타낸 것이다. 그러므
로 내부-모델 불확실성을 통합한 것이다(Huntingford et al., 2006).

접근 방법에 기초하고 있다. Lee et al.(2005)가 강력해진 인

위적 시그널에 따라 다음 20년 내에 나타날 수 있는 그들의 

접근 방법을 정의함에 따라 원인규명에 대한 강력한 증거를 

추정하였어도 그 증거는 아주 강력한 것으로 밝혀지지 않았다.

더 많은 연구에서, 인위적 강제력이 10년의 전구 규모 기

온변화의 예측성을 강화시켰던 아니건 간에 Lee et al.(2006)

은 강제력과 관련된 예측성의 강화는 20세기 기후에서 그것

의 역할의 더 많은 표식들을 제공해 줄 것이라 하였다. 황산

염 에어러솔 강제력을 가지고 20세기에 앙상블 모의를 이용

하여, 그들은 1930-1939년을 시작으로 각 10년마다 평균 이

상 기온의 확률 예측을 한 Lee et al.(2005)의 방법과 유사하

게 베이지안 기법을 이용하였다. 여기서 ‘평균’은 과거 30년

의 평균 기온으로 정의되었다. 이러한 확률 예측숙련도의 기

준 척도와  전구 평균 기온 아노말리의 하인드캐스트에 대

한 신뢰성 범위에 의하여 하인드캐스트는 그것들의 Brier 

skill scores에 의해 설명됨에 따라 20세기 중 최근 20년 동안 

숙련됨을 보였다(그림 9.10). 이는 온실가스 강제력이 20세

기 말에 10년 기온변화의 예측성에 기여함을 나타낸다.

  분석의 또 다른 형태는 관측된 반구 기온의 지연된 공분

산 구조의 Granger 인과 분석이다. 그것은 또한 인위적 시그

널에 대한 증거를 제시하여 준다. 그러한 증거가 기후모델로

부터 부가 정보 없이 그것 자신에 대해 확실하지는 않을 것

이다. 일관적으로, 신경망 모델은 인위적 강제력이 고려되지 

않았다면 1860년에서 2000년 까지 관측된 기온 기록을 복원

할 수 없을 것이다(Pasini et al., 2006). 게다가, 복원된 기온

의 범위로부터 분석된 것처럼 북반구 평균 기온의 장기간의 

지속성에 대한 최근 기후변화의 추정은 복원의 사용 없이 최

근의 온난화가 단독으로 자연적 요인에 의해서 설명될 수 있

는 것이 아님을 제시하였다. 유사하게, Fomby와 Vogelsang 

(2002)는 일련의 상관성 효과을 설명하는 경향성의 검증을 

이용하여 20세기 동안의 전구 평균 기온 증가가 자연적 기

후변동이 강력한 일련의 상관성을 가지는 것을 고려한다 하

더라도 통계적으로 유의함을 밝혔다.

9.4.1.5 다른 인위적 및 자연적 강제력의 영향

에어러솔이 지배적인 다른 인위적 요인들에 기인한 주요 

냉각화는 광범위한 탐지 분석중 가장 주된 형태이다. 이러한 

분석은 단독적인 온실가스로 20세기 중 최근 50년에 걸쳐 

관측된 온난화보다 더 크게 발생시킬 요인이 될 것임을 나

타내고 있다. 자연적 및 다른 인위적 요인들, 특히, 잘 혼합

된 온실가스의 그것과 관련 있는 대기에서 매우 짧은 잔존 

시간을 가지는 에어러솔 같은 냉각 효과에 의해 일부 온난

화가 상쇄되기도 한다(Schwartz, 1993). 에어러솔 지문을 인

지하는 주요 요인과 온실 온난화에 반작용 역할을 하는 에

어러솔 냉각화의 양은 반구 기온이 서로 대비적으로 나타나

는 시간에 따른 변화이다. 그리고 이는 해양 지역이 더 많은 

남반구의 더 큰 열적 관성력 뿐만 아니라 두 반구의 에어러

솔 강제력의 서로 다른 변화에 의해 영향을 받는다(Santer et 

al., 1996b,c; Hegerl et al., 2001l Stott et al., 2006c). 기온반

응성의 지역 및 계절적 측면은 에어러솔 반응으로부터 온실

가스 증가에 대한 더 큰 반응성을 설명하는 데 도움이 될 것
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그림 9.10. 각 10년에 대하여 관측과 하인드캐스트의 이전에 설명했던 30년에 관한 10년 표면온도 아노말리를 표현한 것이다. 관측 아노말리는 
검은색 수평선으로 나타났다. 하인드캐스트 10년 아노말리와 그것들의 불확실성(5에서 95% 신뢰 범위)은 수직선으로 표현되었다. 하인드캐스트는 
시간적 외부강제력에 대해 추정된 반응성을 사용한 베이지안 탐지 분석에 기초하였다. CGCM2, HadCM2(3차 평가보고서 표 8.1 참조)와 
HadCM3(이번 보고서 표 8.1을 볼 것)로 생산된 하인드캐스트는 단지 인위적 강제력(범례의 왼쪽)에 대해 추정된 반응성을 사용하였고 반면에 
그러한 것은 인위적 및 자연적 강제력을 사용한 MMD 20C3M 모델을 선택하여 생산되었다(범례의 중간 컬럼의 모델 설명은 표 8.1 참조). 선택된 
20C3M 모델들의 앙상블 평균으로 생산된 하인드캐스트는 두꺼운 녹색 선으로 나타났다. 이전 10년에서 지속한 아노말리에 기초한 하인드캐스트
가 또한 제시되었다. 하인드캐스트는 1950년 이후부터 관측과 잘 일치한다. 1930년대와 1940년대 10년에 대한 하인드캐스트는 과정에 매우 민감
하다. 캐나다 기후모델링 센터와 결합된 지구 기후모델 분석(CGCM2)에서 수행된 모의에 기초한 1970년에서 1999년 기후값에 대한 2000년에서 
2009년 10년간 전지구 평균 아노말리에 대한 예측이 나타나 있다(Lee et al., 2006).

이다(Ramanathan et al., 2005; Nagashima et al.,2006). 

인위적 강제력의 중요성 및 기여도에 대한 결과는 서로 

다른 접근 방법들에 따라 다른 온실가스의 경우보다 변화가 

더 크다. 예를 들어, 베이지안 분석은 그들이 에어러솔 효과

에 대해 발견한 증거에 관한 것과 다르다. 예를 들어, 

Schnur와 Hasselman(2005)는 에어러솔 영향에 대한 결정적

인 증거를 발견하지 못했다. 그들은 이러한 것이 에어러솔에 

대한 반응성의 불확실성에 대한 모델링의 고려에 기인할 수 

있음을 가정했다. 그러나 황산염 에어러솔의 분명한 탐지를 

발견한 불확실성에 대한 모델링을 포함하는 빈도 방법을 사

용한 다른 두 연구들은, 다중 모델의 사용이 불확실성을 감

소시키고, 황산염 에어러솔 효과의 탐지를 향상시키는데 도움

을 줄 것이라고 제시하였다(Gillett et al., 2002c; Huntingford 

et al., 2006). 유사하게, 1900년에서 1996년까지 반구 평균 

기온의 베이지안 연구는 에어러솔 냉각 효과에 대한 결정적

인 증거를 발견하였다(Smith et al., 2003). 다중 시그널 접근

방법에 미치는 황산염 에어러솔 영향 탐지에 대한 방법들의 

차이들은 Gillet et al.(2002a)에 의해 나타난 것으로 적용된 

특징 차이(Tett et al.(1999)의 시공간 분석 대 Hegerl et 

al.(1997, 2000)의 공간 분석)들을 반영할 수 있다.

최근의 추정(그림 9.9)는 태양과 화산강제력의 결합된 효

과로부터 작은 순 냉각화를 고려한 20세기 후반의 전구 평

균 기온상승에 대한 자연적 강제력의 상대적으로 작은 통합 

효과를 나타낸 것이다. 결합 모델들은 온실가스 강제력

(Cubasch et al., 1997; Broccoli et al., 2003l Meehl et al., 

2004)보다 태양강제력 단독에 대한 반응성에서 20세기에 걸

친 온난화보다 훨씬 덜 모의하였다(2장). 여러 연구들은 태

양 및 화산강제력 각각의 기여도 추정을 시도하였다. 그러므

로 과정에 기인한 관측의 태양 반응성 강화의 가능성 발생

은 모델에서 설명하지 않는다. 관측에서 태양 및 다른 강제

력에 대한 반응성을 구분하려는 최적의 탐지 연구들은 과거 

태양강제력의 전체 규모에서 큰 오차를 설명할 수 있고 반

응성의 시-공간 패턴을 규모화함에 의해 불확실성이 남아있

게 된다(9.2.2.1절). 그러한 방법을 사용하여, Tett et al.(1999)

는 Hoyt와 Schatten(1993)에 의한 태양강제력 복원을 사용하

였을 때도 20세기 후반의 인위적인 순 온난화가 발생 가능

한 태양의 온난화보다 훨씬 더 컸다는 사실을 추정했으며 

이는 최근 복원된 것보다 시간에 따라 더 커진 태양강제력
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과 서로 다른 온난화의 진전을 설명하였다(2.7.1절). 하지만 

서로 다른 모델이지만 동일한 태양 복원을 사용한 Stott et 

al.(2003b)는 태양강제력이 태양 및 온실 강제력 간에 대한 

반응 패턴을 설명하기가 어려움에 따라 20세기에 온실가스 

강제력보다 더 큰 원인이 되었다는 발생 가능성을 완전히 

제거할 수 없었다. 이는 Lean et al.(1995)의 다른 복원 대안

에 기초한 태양강제력에 대한 반응성을 사용하였을 때의 경

우는 아니었다. 그들은 태양으로 인한 온난화가 1950년 이후 

온실가스 온난화보다 더 컸을 수 있는 발생 가능성(약 10%

에 대비되는 1%보다 더 작은)이 아주 작음을 발견하였다. 

최근 태양강제력 구축은 Lean et al.(1995)과 Hoyt and  

Schatten(1993)를 비교하여 태양강제력의 낮은 빈도로 나타

나는 변동성의 규모가 대체로 감소되고 있다는 것을 보였다

는 것을 주지해야 한다.

온실가스 온난화는 태양으로 인한 온난화가 PCMDI에서 

MMD과 미국 국립대기연구소(NCAR)의 공동 기후시스템 모

델(CCSM1.4; Stone et al., 2007b)의 13개 모델들을 사용한 

탐지 및 원인규명 분석에 의하여 더 뒷받침되어 태양으로 

인한 온난화보다 더 우세한 결과를 갖는다. 이러한 모든 분

석에서, 모델의 태양강제력에 대한 반응은 인위적 및 자연적 

강제역 효과를 통합한 결합 평균 모델 반응에서 일련의 

EBM에 적합함을 나타내었다. 게다가 지표면에과 HadCM3

를 사용한 대기 깊이를 통한 결과와 Lean et al(1995)의 태양 

구축이 결합된 반응 분석은 1960년에서 1999년 동안 태양강

제력에 대한 지표면 근처 기온반응성이 온실가스에 대한 반

응성보다 훨씬 더 작았다고 결론지었다. 이러한 결론은 기후

변화의 수직 패턴에 의해 뒷받침 되고, 태양강제력(그림 9.1)

보다 온실가스에 대한 반응성에 더 일치하였다. 지배적인 태

양의 역할에 대한 더 많은 증거가 태양 반응성을 탐지함을 

목적으로 했던 더 오래된 분석으로부터 나타났다(North and 

Stevens, 1998). 이러한 탐지 결과에 기초하여, 기후모델에서 

설명되지 않은 과정에 의한 태양 영향력의 확대가 발생하였

다. 우리는 최근 50년에 걸쳐 온실가스가 태양복사량 변화보

다 전지구 온난화에 더 큰 원인이 되었음을 결론지었다. 

연구들의 모델링 뿐만 아니라 탐지 및 원인규명은 최근의 

온난화보다 20세기 초의 온난화 원인에 관한 더 많은 불확

실성을 나타내었다. 수많은 연구들이 20세기 초 온난화에 추

요한 자연적 기여를 탐지하였다(Tett et al., 2002; Stott et 

al., 2003b; Nozawa et al., 2005; Shiogama et al., 2006). 비

록 어떠한 탐지 연구가 태양 및 화산강제력에 대한 대략적

으로 동일한 역할을 했다고 밝혔고, 다른 연구들이 화산강제

력 또는 자연적 내부변동성의 실질적인 기여가 중요하게 됨

을 발견했더라도 일부 연구들은 1950년 이전의 다른 강제력

보다 태양강제력에 대한 더 큰 역할을 발견하였다(Stott et 

al., 2003b). 또한 20세기 초 온실가스 온난화의 초기 분석이 

있었다(Tett et al., 2002; Hegerl et al., 2003, 2007).

9.4.1.6 일시적인 기후반응성에 대한 결과

과거 기온변화에 대한 온실가스 및 다른 강제력 요인들에 

대한 기여도의 정량화는 일시적인 기후반응성에 대한 관측

의 제약을 가져온다. 이는 외부강제력에 대한 전지구 기온반

응성의 신속성과 강도를 결정하며 미래 온난화를 억제하는

데 도움을 줄 것이다. 탐지 분석으로부터 유도된 규모화 된 

요인은 전구 평균 기온변화의 모델 예측에서 비례 오차가 

상수라는 것을 가정함에 의한 미래 변화의 예측을 규모화 

하기 위해 사용될 수 있다(Allen et al. 2000, 2002; Allen and 

Stainforth, 2002; Stott and Kettleborough, 2002). 이러한 기

온변화에서 과거 및 미래의 비례 오차 간의 선형 관계는 부

가적인 불확실성이 거의 없음을 설명하는 다수의 실제적인 강

제력 시나리오에서 충분히 발견되었다(Kettleborough et al., 

2007). 탐지 및 원인규명 방법들에 기초한 이러한 접근 방법

은 10.5.4.5절에서 확률 전망을 생산하기 위한 다른 접근 방

법과 비교되었다. 서로 다른 규모화 요인들은 온실가스 및 

다른 인위적 강제력(특히, 에어러솔)에 대한 반응성에 적용

되었다. 이러한 것은 모델과 에어러솔 강제력에서 발생할 수 

있는 오차들을 고려하여 사용된 규모화 요인들을 구분하였

다. 이러한 방법으로 계산된 불확실성은 이용 가능한 결합 

AOGCM에 의한 모의에서 유도된 불확실성 범위보다 더 신

뢰성이 있는 것으로 보인다. 그러한 앙상블은 그것들이 불확

실성을 모델링 하는 것을 계통적으로 조사할 수 없기 때문

에 불확실성 예측의 잘못된 추정을 제시할 수 있다(Allen et 

al., 2002; Allen and Stainforth, 2002). Stott et al.(2006c)는 

민감도의 범위를 가진 3가지 결합 기후모델로부터 관측적으

로 제약된 예측들을 비교하며 이러한 방법으로 만들어진 예

측들은 이들을 생산하기 위해 이용했던 특정 모델의 선택에 

상대적으로 영향을 받지 않는 것으로 보인다. 그러한 관측적

으로 제약된 예측의 모델 선택에 대한 것은 MMD 앙상블에 

대하여 Stone et al.(2007a)에 의해 설명되었다. 매년 이산화

탄소 1%의 점증에 따라 대기 중 이산화탄소의 두 배가 되는 

시기에서 관측적으로 제약된 일시적인 기후반응성은 1.5℃

에서 2.8℃(9.6.2절, 그림 9.21)의 기온상승을 제시한 Stott et 

al.(2006c)에 의해 추정되었다. 그러한 접근 방법은 IPCC 배출 

시나리오(SRES)에 따른 전구 평균(Stott and Kettleborough, 

2002; Stone et al., 2007a)과 대륙 규모 기온의 관측적으로 

제약된 예측치를 제공하기 위해 또한 사용되었으며 이는 

10.5.4.5절과 11.10절에서 논의되었다.
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9.4.1.7 기온변화 지수들의 연구

관측 기록에서 기후변화의 지문들을 판정하기 위한 또 다

른 방법은 인위적 강제력에 대해 예상된 반응성의 측면들을 

반영한 지표 기온 패턴의 단일 지수들을 사용하는 것이다

(Karoly and Braganza, 2001; Braganza et al., 2003). 육지-해

양 기온의 차이, 북반구와 남반구 기온 차이, 육지 온도에서 

연 순환의 평균 규모, 북반구 중위도에서 남북의 기온 평균 

경도를 포함하는 그러한 지수들에서 모델화되고 관측된 변

화를 비교함에 의하여, Bragabza et al.(2004)는 1946년에서 

1995년에 관측된 거의 모든 온난화에 대해 고려한 인위적 

강제력을 추정하였다. 반면에 1896년에서 1945년의 온난화

는 인위적 및 자연적 강제력과 내부변동성의 조합에 의해 

설명되었다. 이러한 결과들은 시-공간 탐지 기법들을 사용

한 연구들의 결과와 일치한다(9.4.1.4절).

일교차는 1980년 이전에 발생한 대부분의 변화를 고려하

여 최근 50년 동안 육지에서 약 0.4℃ 감소했다(3.2.2.1절). 

이러한 감소 경향은 모델로 추정된 자연적 내부변동성의 범

위를 벗어난 것으로 보였다. Hansen et al.(1995)는 에어러솔

과 관련하여, 대류권 에어러솔에 대륙의 운량 증가의 합이 

일교차의 관측된 감소를 설명할 수 있다. 하지만 모델이 온

실가스 및 에어러솔의 인위적 변화를 포함할 때 모델이 일

교차 감소를 모의한다 하더라도, 관측된 감소는 모델에서 모

의된 감소보다 더 크다.(Stone and Weaver, 2002, 2003; 

Braganza et al., 2004). 이러한 불일치는 다른 분석에 의해 

나타난 결과(Dai et al., 1999; Stone and Weaver, 2002, 

2003)인 일 최고 기온이 관측된 것보다 더 크게 모의된 증가

와 관련되어 있으며 운량이 관측된 것보다 더 작게 모의된 

증가와 관련되었을 수도 있다(Braganza et al., 2004; 관측에

서 3.4.3.1절 참조). 

9.4.1.8 남아있는 불확실성

3차 평가보고서(추가보고서, 표S9.1)에서 보다 이용 가능

한 범위가 더 커진 강제력의 조합과 기후모델 모의가 탐지 

연구들에서 분석되었다. 탐지 및 원인규명 분석은 기후에 미

치는 인위적 영향에 대한 강력한 증거를 나타내었다. 하지만 

일부 강제력이 많은 모델에서 여전히 생략되었고 불확실성

은 대부분 모델에 포함된 그러한 강제력의 문제가 남아있다. 

대부분의 연구는 두 가지 강제력을 제외하였다. 이는 이

름 하여 탄소질 에어러솔과 토지이용 변화인데, 특히 지역적 

규모에서 중요한 효과들을 가질 수 있다. 하지만 기후모의에 

기초한 탐지 및 원인규명 분석들은 이러한 강제력(Stott et 

al., 2006b)을 포함하며 검댕 에어러솔 및 황산염 에어러솔에 

대한 반응에 대한 지면 근처의 패턴이 큰 공간 규모(비록 예

측과는 다르지만)에서 매우 유사할 수 있다 하더라도 20세기 

기온 관측에 미치는 주요한 인위적 영향을 탐지가 계속되었

으며 탐지 분석은 그것들 간의 설명을 불가능하게 할 수 있

게 한다(Jones et al., 2005). 열대 지방의 벌채가 알베도 변

화의 냉각화와 반대의 효과인 증발량을 증가시키며 기후를 

온난(2.5.5절)하게 할 수 있다 하더라도 토지이용 변화에 기

인한 지표면 알베도 변화의 강제력은 전구적으로 음의 강제

력을 가지는 것으로 예측된다(2.5.3절, 7.3.3절, 9.3.3.3절). 

하지만 알베도로 야기된 냉각 효과는 작은 것으로 예측되고 

Matthews et al.(2004)에 의한 연구에서 관측된 경향성이 탐

지되지 않았다.

그러한 강제력에 대해서는 원인규명 분석이 포함되었고, 

강제력의 시·공간 패턴과 관련된 불확실성은 결과들에 영

향을 미칠 수 있다. 과거의 태양강제력(2.7.1절) 추정과 관련

된 대규모 불확실성과 일부 화학적, 역학 대응 메커니즘의 

생략은 20세기 온난화에 대한 태양강제력의 기여를 신뢰적

으로 추정하는 것에 어려움을 갖게 한다. 그럼에도 불구하

고, 위에서 논의한 바대로, 이것들이 관측에 대한 반응성의 

증폭을 일으킨다 하더라도 일반적인 결과들은 기여도가 작

다고 설명한다. 그리고 원인규명 분석에서 사용한 모의는 20

세기의 태양강제력 변화의 여러 가지 다른 추정치를 이용한

다. 여러 가지 다른 화산 복원은 9.4.1.2절(Sato et al,. 1993; 

Andronova et al., 1999; Ammann et al., 2003)에서 설명한 

모델링 연구를 포함한다. 일부 모델들은 대기 상한에서 입사

하는 단파복사의 단순 섭동에 의한 화산 효과를 포함한다. 

반면에 다른 것들은 성층권에서 에어러솔의 복사 효과를 명

백하게 모의하였다. 게다가 일부 모델들은 구름에서 대류권 

황산염 에어러솔의 간접 효과를 포함한다(Tett et al, 2002). 

반면에, 다른 것들은 단지 직접적인 복사 효과(Meehl et al., 

2004)를 고려한다. 간접 효과를 포함하는 모델에서, 오프라

인 계산에 따른 구름 알베도 변화(Tett et al., 2002)와 서로 

영향을 미치는 구름에 대한 에어러솔 효과를 다루는 방법

(Stott et al., 2006b)을 포함하여 간접 효과를 다루는 여러 가

지 방법들이 사용되었다. 여러 모델로부터 유도된 원인규명 

결과들 간의 일관성의 수준(그림 9.9와 같이), 20세기 동안 

대규모 기온변화를 모의한 기후모델의 능력(그림 9.5와 9.6)

은 그러한 모델 차이가 지표면에서 대규모 기온변화의 원인

규명 결과들에 대해 상대적으로 작은 영향을 가지는 것으로 

나타났다.

더 완전하게 불확실성을 고려한 원인규명 분석의 결과를 

가지는 방법론적인 향상이 있다. 정상적으로, 원인규명 분석

은 관측된 기후변화에 대한 모델이 잘 맞는지 또는 아닌지
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를 평가하는 요인들을 포함한 여러 가지 다른 강제력에 대

한 모델의 반응성 패턴의 규모에서 오차를 직접적으로 고려

한다. 이러한 규모화 요인들은 강제력에 대한 모델 반응성의 

폭을 과소 또는 과대 추정한 것에 보상한다. 더 오래된 분석

(Tett et al., 2002)은 한정된 멤버 앙상블로부터 추출한 시그

널 추정에 기인한 불확실성을 고려하지 않았다. 이는 특히, 

규모화 추정 분석에서 규모가 작은 강제력에 대해 작은 편

차를 가져올 수 있다(Allen and Stott, 2003; Stott et al., 

2003a). 하지만 불확실성 추출을 고려한 것은(그림 9.9에서 

나타난 것을 포함한 가장 최근의 탐지 및 원인규명 연구를 

행한 것에 따라) 규명할 수 있는 추정에 대해 상대적으로 거

의 차이가 발생하지 않고, 특히, 온실가스에 기인한 것에서 

그러하다. 그리고 가장 큰 차이들은 태양강제력에 대한 반응

성과 같은 작은 시그널에 대한 상위 경계치의 추정에서 발

생한다(Allen and Stott, 2003; Stott et al., 2003a). 최근에 모

델과 분석 기법 결과를 비교한 연구들은 기후변화의 지문들

을 결정하기 위한 다중 모델들을 사용하였고(Gillet et al., 

2002c; Huntingford et al., 2006; Stott et al., 2006c; Stott et 

al., 2006c; Zhang et al., 2006) 과거 기온변화에서 인위적 시

그널의 강력한 탐지를 발견했다. 

탐지 기법의 일반적 측면들은 그것들이 부가적인 강제력

의 조합에 대한 모델의 반응성을 가정하는 것이다. 이는 

PCM, 해들리 센터 기후모델 버전 2(HadCM2; Gillett et al., 

2004c)와 GFDL CM2.1(표 8.1 참조) 모델(Knutson et al., 

2006)에서 황산염 에어러솔의 간접적 효과를 전혀 고려하지 

않았음에도 불구하고 지표면 부근 기온에 대한 경우로 나타

났다(Meehl et al., 2004). Sexton et al.(2003)은 온실가스 효

과와 관측된 해수면온도로 수행된 HadCM3의 대기 버전에

서 황산염 에어러솔의 간접 효과 간의 비선형 상호 작용에 

대한 일부 증거를 밝혔다. 온실가스와 간접적 에어러솔 효과

를 통합한 부가적인 효과는 각각의 효과보다 훨씬 작지만 

대류권 오존 증가에 기인한 온난화에 필적함을 발견하였다. 

게다가 Meehl et al.(2003)은 부가성이 PCM의 태양 및 온실 

강제력에 대한 지역적 반응성에 대하여 잘 나타내지 않는다

는 것을 밝혔다. 선형적 부가성은 대류권 고도 변화 및 위성

체의 Microwave Sounding Unit(MSU) 기온에 대한 PCM모델

에서 잘 나타난다(Christy et al., 2000; Mears et al., 2003; 

Santer et al., 2003b).

불확실성의 더 많은 원인이 모든 탐지 분석에서 필요로 

하는 내부변동성 추정으로부터 유도된다. 이러한 추정은 탐

지 연구에서 고려된 시·공간 규모에서 관측 기록으로부터 

신뢰성 있는 내부변동성을 얻기가 어렵기 때문에 일반적으

로 모델에 기초하게 된다. 하지만 모델은 지표면 부근 기온

자료에서 온실가스 탐지를 없애기 위해 그것들의 표준편차 

2를 초과하는 요인들의 변동성을 과소 추정하는 것이 필요

할 것이다(Tett et al., 2002). 전구 및 대륙 규모(그림 9.7과 

9.8)에서 모델과 관측 간에 일치가 나타나지 않았고, 최근 

1000년의 북반구 기온의 재구성에서 기온변동성에 대한 추

정에 관해서는 일치함이 나타났다. 에어러솔을 포함하는 다

른 강제력 효과의 탐지는 더 민감해진 것으로 나타났다(내부

변동성의 추정에서 40%의 증가는 HadCM3에서 에어러솔과 

자연적 강제력 탐지를 없애는 데 충분하다; Tett et al., 

2002). 

매우 부족한 탐지 연구들은 지표면 근처 기온변화에 대한 

관측적 불확실성의 영향을 명백하게 고려하였다. 하지만 

Hegerl et al.(2001)은 관측에서 추출된 불확실성의 포함은 

탐지 결과의 상대적으로 거의 없는 효과를 가지며 랜덤 계

기오차는 매우 적은 효과를 가진다. 측정 행위 변화 또는 도

시화와 같은 계통 계기오차는 이러한 오차들이 대규모 공간

에서 상대적으로 작게 계산된다 하더라도, 관측 초기에 매우 

중요한 원인이 될 수 있다. 도시화 효과는 대륙 및 반구 평

균 기온에 대해서 무시해도 될 만큼의 효과를 가지는 것으

로 나타났다(3장). 관측의 불확실성은 작은 규모의 지역에서 

평균한 지표면 기온변화(9.4.2절)와 자유 대기 기온변화 분

석에서 매우 중요해 질 수 있다(9.4.4절). 

9.4.2 대륙 및 아대륙 표면온도변화

9.4.2.1 관측된 변화

1901년부터 2005년에 걸쳐 그린란드 남부와 북부의 일부, 

남미를 제외하고 대부분의 지구 표면에서 온난화가 발생하

였다(그림 3.9와 3.2.2.7절, 그림 9.6 참조). 온난화는 아시아

와 대륙 내부와 북미 북서부, 브라질 남동부뿐만 아니라 남

반구 일부 중위도 해양지역에서 가장 강하게 발생하였다. 

1979년 이후로, 관측자료를 가진 거의 모든 육지 지역에서는 

온난화를 보이고 있다(그림 9.6). 온난화는 북반구보다 남반

구에서 더 규모가 작고, 중위도 해양 일부에서는 냉각화가 

일어났다. 운량 증가와 일치하게 1950년대 이후로 대륙의 일

교차가 광범위한 규모로 감소하였다(3.4.3.1절).

9.4.2.2 시공간 패턴에 기초한 연구들

시·공간 탐지 기법을 사용한 전구 규모 분석들은 20세기 

전구 기후에서 인위적 강제력의 영향을 명확하게 나타내었

다(9.4.1.4절). 현재 많은 연구들이 아전구규모를 고려하기 

위하여 이러한 분석들을 부가하여 수행하고 있다. 두 가지 

방법이 사용되었다. 하나는 전지구를 다룬 연구들이 아전구
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그림 9.11. 전구에서 아대륙 공간 규모 범위에서 온실가스와 에어러솔 강제력 반응성(GS)이 ‘최적’의 탐지 분석
을 고려하였을 때 관측과 모사된 10년의 지표면 부근 기온변화(1950-1999)간의 대응을 나타낸 규모화 요인들이
다. 두꺼운 선들은 규모화 요인들에서 90% 신뢰도를 나타내고 얇은 선들은 내부변동성이 두 배가 됨에 따라 변
동성을 추적할 때 이러한 신뢰도의 증가된 폭을 나타내었다. 규모화 요인들과 불확실성은 캐나다(70°N 이남의 
캐나다 육지 지역), 중국, 남부 유럽(10°W에서 40°E, 35°N에서 50°N), 북미(30°N에서 70°N 사이의 북미 육지 
지역), 유라시아(30°N에서 70°N 사이의 유라시아 지역), 30°N에서 70°N 사이의 중위도 육지 지역(북반구 육지), 
북반구 중위도 지역(30°N에서 70°N의 육지 및 해양), 북반구, 전지구의 여러 공간 규모에서 나타났다. GS 시그
널은 HadCM2, HadCM3를 통합한 CGCM1과 CGCM2와 이러한 4개 모델을 모두 통합한 것에서 얻어진다
(Zhang et al., 2006; Hegerl et al.,2006b).

규모들에서 정보를 제공할 수 있는 범위를 추정하는 것이고, 

다른 하나는 특정 지역들에서 기후에 미치는 외부강제력의 

영향을 추정하는 것이다. 작은 공간 규모를 사용함에 있어서 

제한점과 문제점들은 이 장 말미에 제시하였다. 

IDAG(2005)이 제시했던 방법은 전구적으로 평균한 온난

화 경향을 제거하거나 각 해의 분석에서 연평균 전구 평균

을 제거한 이후 얻어진 결과들을 가진 전체 시·공간장을 

대상으로 한 분석들을 비교한 것이었다. 인위적인 기후변화

의 탐지는 단지 모델과 관측간의 일정한 전구 평균 기온경

향에 의함이 아닌 시·공간에서 관측된 온난화 패턴으로 수

행된다. 이러한 결과들은 온실 온난화가 아전구규모에서 탐

지될 수 있음을 제시한다(Barnett et al., 1999 참조). 또한 기

대한 대로 높은 신호 대 잡음비를 가지고 있는 전구 평균 정

보가 무시되었을 때 불확실성들은 증가한다(North et al., 

1995 참조). 

외부강제력의 지역적 영향을 추정하기 위한 또 다른 방법

은 특정 대륙 또는 아대륙 규모 지역에서 관측에 대한 탐지 

및 원인규명을 적용하는 것이다. 모델의 범위를 사용하고 다

양한 대륙 또는 아대륙 규모의 육지 지역들을 다루는 많은 

연구들은 1900년부터 100년 기간을 고려하거나 1950년부터 

50년을 고려하여 20세기 기온변화에 대해 탐지할 수 있는 

인간의 영향을 발견하였다. Stott(2003)은 HadCM3 시뮬레이

션을 이용하여 1900에서 2000년에 걸쳐 6개 대륙 규모의 온

실 지체 농도 증가로 인

한 온난화 효과를 탐지하

였다. 대부분 지역에서, 

황산염 에어러솔의 냉각

효과가 일부 온실 온난화

를 상쇄하는 것을 발견하

였다. 그러나 지역 규모

의 분석에서 황산염 에어

러솔 시그널의 분리된 탐

지는 더 낮은 신호 대 잡

음비 여러 시그널을 구별

하는데 도움이 되는 반구

의 불균형과 같은 대규모 

공간 대응 형태의 손실과 

작은 규모에서 더 큰 모

델링과 강제력 불확실성 

때문에 어려운 것으로 남

아있다. Zwiers and  Zhang 

(2003)은 지역들 시계열에

서 1950년에서 2000년에 

걸쳐 전지구영역에 대해 시작하고 북미 및 유라시아에서 육

지 영역을 구분하는 두 개의 모델을 사용하여 인간의 영향

을 탐지하였다(CGM1, CGM2; 표 8.1 McAvaney et al., 2001 

참조). Zhang et al.(2006)는 부가 모델을 이용하여 이 연구를 

갱신했다(HadCM2, HadCM3). 그들은 대륙 영역들 모두의 

기후는 1950년부터 2000년 동안에 인위적인 배출에 영향을 

받았다(그림 9.11). 이러한 발견은 중앙아시아의 온난화 부

분과 관련되고 인위적 강제력과 그것이 관련될 수 있는 변

동성과 관련된 NAO/OA가 배제됨이 강하게 나타났다(9.5.3

절). 고려된 공간 규모는 더 작아짐에 따라, 신호 대 잡음비

는 줄어들고(그림 9.11의 연직막대의 크기로 설명됨), 추정

된 시그널의 폭의 불확실성은 더 커졌다(Stott and tett, 1998 

참조). 하지만, 신호 대 잡음비는 기후변화와 자연변동성의 

지역 수준 크기에 의존한다. 그러므로 지역간에 차이가 난

다. 조정 모의로부터 내부적 기후변동성의 추정이 두 배가 

된다면 위에서 언급한 대부분의 결과들은 고정된다. 

대륙 및 아대륙 규모에서 관측된 기온변화와 변동성의 많

은 측면들을 모의하기 위한 모델의 능력과 6대륙 각각에 대

한 인위적 영향력의 탐지는 기후에 미치는 인간의 영향력의 

더 큰 증거를 제공하며 이는 3차 평가보고서보다 더 이용가

치가 있다. PCMDI(전구평균기온을 나타낸 그림 9.5 와 같은 

모의를 사용한)에서 MMD를 가지고 만들어진 지역 기온변

화의 20세기 모의들의 큰 앙상블 간의 비교는 거의 모든 아
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그림 9.12. Hadley Centre/Climatic Research Unit의 격자 표면온도 자료(HadCRUT3; Brohan et al., 2006)로부터 1906년에서 2005년까지 관측
된 10년 평균 기온변화에서 모든 강제력(적색 면)과 자연적 강제력만을 포함한 20C3M 모델 모의의 다중 모델자료를 비교한 것이다. GLO는 전지
구 평균에 대한 비교를 보여주며; LAN은 전구 육지; OEC는 전구 해양 자료를 나타낸다. 나머지 차트들은 22개 아대륙 규모에 대한 결과이다. 
이 그림은 아대륙 지역을 사용한 것을 제외하고, FAQ 9.2의 그림 1과 동일하게 만들어 진 것이다. 음영처리된 선들은 다중 모델 앙상블로 추정된 
90%범위를 나타낸 것이다. 모델 모의는 어떠한 방법으로 규모화 되지 않는다. 동일한 모의가 그림 9.5에서 사용되었다(14개 모델로부터 모든 강제
력을 사용한 58개 모의치와 5개 모델로부터 자연적 강제력만 사용한 19개 모의치). 각각의 모의치 범위는 관측 범위와 같고 관심 지역에 대한 
모의에 의해 얻어진 1901년부터 1950년 평균과 관련하여 중심에 위치하게 된다. 각 지역에서 관측은 동일한 기간에 대하여 중심에 위치하게 된다. 
각 지역에서 관측은 인위적 및 자연적 강제력을 포함하는 모델 모의와 일반적으로 일치하며, 반면에 다수의 지역에서 단지 자연적 강제력을 포함
한 모델 모의와 동일한 결과가 나타났다. 50% 미만의 공간 범위에서는 점선으로 나타났다.

대륙지역에 대하여 지역 기온변화에서 관측된 변화들을 요

약한 다중 모델 앙상블을 나타낸 것이다(그림 9.12; FAQ 

9.2, 그림 1과 11장에서 관련된 그림을 참조). 많은 지역들에

서, 인위 및 자연적 강제력 모두 포함한 것과 자연적 강제력

만을 포함한 앙상블 모의들 간에 분명한 구분이 있다. 하나

의 특정 모델의 더 상세한 분석인 HadCM3는 여러 지역에서 

관측된 기온변화 및 변동성의 많은 측면들을 재생산한다. 

GFDL‐CM2모델(표 8.1 참조)은 전구 많은 지역들에서 기온

변화 전개 과정의 많은 부분들을 재생산한다(Knutson et al., 

2006). 다른 연구들에서는 모델이 인위 및 자연적 강제력을 

포함하였을 때 지역 규모 온도를 모의하는 것에서 성공하는 

것을 보였다. Wang 외(2007)는 모든 MMD 20C3M 모의들은 

20세기 말 여러 단계에서 북극 온난화를 모의한 것을 보였

다. 반면에 강제되고 조정 모의들은 관측된 20세기 온난화 

사상과 규모에서 비슷한 여러 해에서의 북극 온난화 아노말

리를 재생산한다.

현재 인위적 시그널은 일정한 탐지 기법들을 이용하여 일

부 아대륙 규모에서 탐지될 수 있다는 일부 증거가 있다. 비

록 이러한 증거는 대륙 규모에서보다는 약하다. Zhang 외

(2006)은 중국과 캐나다 남부에서 인위적인 지문들을 탐지했

다. Spagnoli et al.(2002)는 프랑스에서 여름의 일 최저기온

의 30년 경향성에서 인간이 미친 일부 증거를 발견했다. 그

러나 그들은 미래 기후변화의 모의로부터 추정한 지문을 사

용했고 여름 일 최고기온 및 겨울 기온을 포함한 다른 지표

들에 대한 인위적인 영향을 탐지하지 않았다. Min et 

al.(2005)는 베이지안 구조에서 동아시아 기온변화에 미치는 

인위적인 영향을 발견했지만 그들 분석에서 인위적인 에어

러솔 또는 자연적 강제력을 고려하지는 않았다. 관측된 해수

면온도에 강제된 대기대순환모델(AGCM) 모의는 결합모델 

분석보다 더 작은 시·공간 규모에서 인위적 영향력을 잠재

적으로 탐지할 수 있다. 그러나 이는 관측된 해수면 온도 변

화를 설명하지 않는 약점을 갖는다(Sexton et al.,2003). 두 

연구들은 연관된 변수들의 변화에 대한 추정을 생산하기 위

해 아대륙 기온에 대한 원인규명 분석을 적용하였다. Stott 

et al.(2004)는 과거 50년의 남부 유럽 여름 평균 기온에 미친 

인위적인 영향을 탐지하였고 극한 기온 임계치를 초과하는 

가능성을 추정하였다. Gillett et al.(2004a)는 캐나다 여름철 

온난화에 대해 인위적인 요인의 기여도를 탐지하였으며 산

불로 타버린 지역과의 통계적인 연관성을 설명하였다. 그러

나 모델 또는 분석 방법 선정과 같은 요인들에 대하여 이러

한 결과들은 아대륙 규모에서 주어진 제한된 수의 연구들에

서 확증되었다.
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Knutson et al.(2006)은 열대 및 아열대 육지 및 해양 지역

을 포함하며 전구의 0.3%에서 7.4% 면적을 대상으로 하는 

세계의 지역 기온변화를 산출하였다. 그들은 모델이 그들이 

분석한 많은 지역들에서 탐지할 수 있는 인위적인 온난화 

시그널을 의미하는 인위적인 강제력을 배제하는 것보다 이

를 더 많이 포함할 때 기후모의와 관측 간에 훨씬 더 많은 

일치성이 있음을 밝혔다. 이는 이러한 많은 지역들에서 인위

적인 온난화를 탐지하기 위한 정규적인 탐지에 대한 잠재성

을 설명하는 것일지도 모른다. Knutson et al.(2006)이 일부 

지역에서 기후모의가 매우 현실적이지 않으며 이러한 일부 

불일치성이 극진동(AO)과 같은 모델 변동성과 관련되어 있

음을 나타내었다.

Karoly와 Wu(2005)는 2002년을 끝으로 하는 30‐, 50‐, 100‐ 
년 기간에 걸쳐 전구적으로 5°×5° 격자에서 관측된 기온의 

경향성과 3개 모델(GFDL R30, HadCM2, PCM)에 의해 모의

된 것과 같은 내부적인 변동성, 그러한 모델에서 온실가스와 

황산염 에어러솔에 대해 모의된 반응을 비교하였다(또는 

Knutson et al., 1999 참조). 그들은 엄청나게 많아진 격자들

의 비율이 우연히 기대할 수 있는 것보다 모델로 추정된 내

부변동성과 불일치한 경향성을 보여주었으며 그것은 격자의 

큰 부분이 특히 두 개 짧은 기간들에서 강제된 모의들과 일

치하는 변화를 나타낸다. 이러한 추정은 본질적으로 전구 규

모 탐지 결과이다. 왜냐하면 그것의 해석은 격자 규모 통계

치의 전구 합성치에 의존하기 때문이다. 본 평가보고서에서 

논의한 바대로, 이러한 결과는 개별 격자들의 경향성이 여러 

외부강제력 조합들에 의해 설명될 수 있는 가능성을 배제하

지 않는다. 특히 이러한 모델에서 제외한 토지이용 변화 또

는 검댕 에어러솔과 같이 자연적 강제력과 강제력들이 작은 

공간 규모에서 중요해질 수 있다. 본 연구에서 모델과 관측 

간에 지역적 일치성의 논증은 반드시 포함하지 않는다. 관측

된 변화들은 특정 격자에서 인위적 강제력에 대해 원인규명

이 될 수 있고 그러한 규모에서 변화에 대한 인위적 기여도

의 신뢰성 있는 추정을 고려하지 않는다. 

모델은 모든 지역들에서 관측된 기온변화를 잘 재생산하

지 않는다. 기온변화가 일부 모델에서 특별히 잘 모의되지 

않은 지역들은 북미(Knutson et al., 2006), 중아시아(IDAG, 

2005)의 부분들을 포함한다. 이는 내부적 변동성(재생산을 

기대할 수 없는 모델의 결과), 지역적으로 중요한 불확실한 

강제력 또는 모델 오차에 의해 야기된 지역적 경향 또는 변

동에 기인한 것일 수 있다. 불확실한 강제력의 예는 전구적

으로 작은 역할을 하지만 지역적으로는 더 중요할 수 있는 

토지이용 변화의 효과(9.2절, 9.3절) 또는 대기의 갈색 구름

들이다. 후자는 남아시아 및 인도양 북부에서 관측된 온도 

경향을 설명하는 데 중요할 수 있다(Ramanathan et al., 

2005; 2장 참조).

MMD20C3M 실험의 분석은 다중 10년 내부변동성이 1901

년과 1940년 사이에 미국 중부 지역에서 나타난 일부 급격

한 온난화와 1940년과 1979년 사이의 급격한 냉각화에 대한 

원인이 될 수 있다(Kunkel et al., 2006). 또한 지역 온도는 

북대서양 진동(NAO)과 관련된 온도 변화와 같은 기후 역학

에서의 변동성과 변화에 의해 더 크게 영향을 받으며 그것

은 인위적인 영향(9.5.3.2절) 또는 대서양 10년 진동(AMO)을 

나타낼 것이고 일부 지역과 계절이 모델에 의해 모의되지 

않을 수 있으며 외부강제력에 대해 기대된 기온반응을 혼돈

시킬 수 있다. 그러므로 인위적 시그널은 다른 것보다 일부 

지역에서 인식하는 것이 더 쉬울 수도 있다. 그러한 지역에

서 온도변화는 원인규명하기에 가장 어려운 다중 10년 규모 

변동성에 의해 거의 영향을 받고, 그러한 변화는 내부변동성

이 추정된 모델과 일치하지 않으므로 탐지할 수 있다.

아대륙 규모에서 온도 변화가 인위적 강제력에 대한 원인

규명을 할 수 있게 하는 범위 및 지역 온도 경향에 대한 온

실가스 강제력의 기여도를 추정할 수 있는 범위는 더 많은 

연구 주제로 남아있다. 이상화된 연구들(예, Stott and Tett, 

1998)은 표면온도 변화가 주로 수 천 km단위의 큰 공간 규

모에서 주로 탐지할 수 있음을 제시하였다(기후변화의 시그

널이 21세기에서 강화됨에 따라, 표면온도 변화는 작은 규모

에서 점차 더 탐지할 수 있음을 기대할 수 있더라도). 탐지 

및 원인규명은 격자 규모에서 수행하기 어렵다. 왜냐하면 이

러한 대규모 강제력과 관련이 없는 각각 및 지역적 영향력

으로부터의 온실가스, 태양 및 화산강제력, 기후에 미치는 

대규모 외부적 영향력을 상대적으로 잘 이해했던 효과를 구

별하기가 어려워졌기 때문이다. 이러한 것은 내부적 기후변

동성으로부터의 기여도가 작은 규모에서 증가하고, 공간적

인 세부성은 대규모에서 여러 강제력 간의 설명을 위해 도

움이 될 수 있기 때문인데, 이들은 작은 규모에서 이용할 수 

없고 신뢰성이 낮다. 그리고 강제력은 토지이용 변화 또는 

검댕 에어러솔과 같은 작은 공간 규모에서 더 중요할 수도 

있기 때문인데 이것들은 불확실하고 탐지를 위해 이용된 모

델이 포함되지 않을 수도 있다. 모델들은 육지의 대륙 규모

와 격자 규모에서도(Karoly and Wu, 2005) 온도의 자연적 내

부변동성을 일반적으로 과소 추정하지 않음에도 불구하고

(그림 9.8), 모델에 의해 모의된 소규모 기후에서 세부 사항

의 신뢰성은 대규모에서보다 더 낮다. 온도의 대규모 결합성

은 특정 격자에서 그러한 격자에서 지역에 걸쳐 평균한 온

도 변동성의 실질적인 부분이 적절하게 나타났음을 의미한

다. 지역 규모 과정으로부터 존재하는 변동성과 작은 규모에
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자주 묻는 질문(FAQ) 9.1

개별 극단적 현상들이 온실가스로 인한 온난화로 설명될 수 있는가?

  화석연료 사용 등 인간 활동에 의한 대기 온실가스의 증

가 때문에 기후가 온난화됨에 따라 극단적 기후현상의 변화

가 예상된다. 그러나 특정한 단일 극단적 현상이 온실가스 

증가 같은 특정 원인에 의한 것인지 여부는 판정 불가능하

지는 않더라도 다음 2가지 이유 때문에 쉽지는 않다. 1) 극

단적 현상은 보통은 복합적 인자들에 의해 일어나고, 2) 기

후가 변하지 않을 때에도 보통은 매우 다양한 극단적 현상

이 일어난다. 그렇더라도 지난 세기에 관측된 온난화를 분

석한 결과는 열파 같은 일부 극단적 현상의 발생 가능성이 

온실가스 증가로 인해 증가했다는 것과 서리나 극단적으로 

추운 밤 같은 다른 현상들의 발생 가능성도 증가했다는 것

을 암시한다. 최근의 한 연구는 2003년 유럽의 무더운 여름 

같은 매우 무더운 여름이 유럽에서 다시 발생할 위험성이 2

배 이상 증가했다고 추정한다. 

  극단적 기상현상에 영향 받는 사람들은 기후에 대한 인간

의 영향이 어느 정도인지 묻곤 한다. 근래에 극단적 현상들

이 많이 나타났고 일부 논평가들은 온실가스 증가 때문이라

고 연관지었다. 오스트레일리아의 장기적 가뭄, 2003년 유

럽의 극단적 무더위, 2004년과 2005년의 강력한 북대서양 

허리케인 시즌, 2005년 7월  뭄바이(Mumbai)와 인도의 극단

적 강우현상 등이 그런 극단적 현상이었다. 과연 대기의 온

실가스 농도 증가 같은 인위적 영향이 그런 극단적 현상의 

어느 하나라도 ‘야기’할 수 있었을까? 

  극단적 현상은 보통 여러 인자들의 복합작용으로 일어난

다. 2003년 유럽에서 매우 청명한 하늘과 관련 있는 지속적

인 고기압과 건조한 토양을 포함해 극단적으로 무더웠던 여

름은 몇몇 인자들이 함께 기여하였다. 토양이 건조하여 토

양의 수분을 증발시키는 데 태양에너지가 적게 소비되었기 

때문에 더 많은 태양에너지가 남아 토양을 가열하였다. 비

슷한 경우로, 허리케인이 형성되려면 따뜻한 해수온도와 특

정 대기순환 조건이 필요하다. 해수온도 같이 인간의 영향

을 크게 받는 인자가 있는가 하면 그렇지 않은 인자도 있기 

때문에 하나의 특정 극단적 현상에 대해 인간의 영향력을 

감지하는 것은 단순하지 않다. 

  그래도 기후모델을 사용해 인간의 영향이 특정 종류의 극

단적 현상의 발생가능성을 변화시켰는지 여부를 판정하는 

것은 가능할 수 있다. 2003년 유럽의 열파의 경우, 화산활동

과 태양 방출에너지의 변화 같은 자연적 기후영향인자의 변

화 기록만을 사용해 기후모델을 구동하였다. 그 다음에는 

모델에 인위적 인자와 자연적 인자 둘 다 포함시켜 구동하

였다. 그 결과, 유럽 기후의 발달이 실제로 일어났던 것과 

매우 가깝게 시뮬레이션 되었다. 이 경험에 기초하여, 20세

기에 인간의 영향은 유럽에 2003년만큼 무더운 여름이 발생

할 위험도를 2배 이상 증가시켰고 인간의 영향이 없다면 그 

위험도는 수백 년 지나도 동일할 것이라고 추정되었다. 파

리 같은 대도시에서 연속적으로 매우 따뜻한 밤이 발생하는 

등과 같은 충격이 큰 현상의 발생 위험도의 변화를 추정하

려면 더 세 한 모델링이 필요할 것이다. 

  이러한 확률적 접근법 - ‘인간의 영향이 기상현상의 발생

가능성을 변화시키는가? ’- 의 가치는 특정 기상현상(열파, 

서리 등)의 발생빈도에 대한 온실가스 증가 같은 외부인자

의 영향을 추정하는 데 사용될 수 있다는 것이다. 그래도 늦

봄의 서리 같은 개별 극단적 현상의 발생가능성은 기후변동

성의 변화뿐 아니라 평균 기후조건의 변화로 인해 변할 수 

있으므로 신중한 통계분석이 필요하다. 그런 분석은 기후모

델에 기초한 기후변동성 추정에 의존하므로 기후모델은 그 

변동성을 충분히 대표해야 한다. 

  호우(heavy rainfall)나 홍수의 빈도 변화를 조사하는 데도 

이와 똑같은 가능성(likelihood) 기반의 접근법을 사용할 수 

있다. 기후모델은 인간의 영향이 극단적 강우를 비롯해 여

러 종류의 극단적 현상을 증가시킬 것이라고 예측한다. 그 

증거는 이미 나타났다. 최근 몇 십 년간 일부 지역에서는 극

단적 강우가 증가하여 홍수도 증가했다. 

기온[℃] 

여름

빈
 도

FAQ 9.1, 그림 1. 스위스의 1864년~2003년 여름철 기온(녹색선). 평균적으로 약 17℃이다. 2003년의 극단적으로 무더운 여름에는 평균 
기온이 22℃ 이상이었다(빨간색 세로선). 세로선들은 137개년 기록의 각 년도의 기온을 나타낸다. 녹색은 적합화 시킨 가우시안 분포이
다. 1909, 1947, 2003년은 기록상 극단적 해이기 때문에 라벨을 표시했다. 좌측 하단의 수치는 표준편차(σ)와 1864년~2000년 표준편차
(T'/σ)에 의해 정규화된 2003년 이상기온이다. 출처: Schar 등 (2004).
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서 큰 규모까지 상향류 대 비선형 상호작용은 격자 규모에

서 모델을 잘 대표하지 않을 수도 있다. 유사하게, 짧은 시

규모 분석은 신호 대 잡음비를 감소시키며 여러 강제력 간

의 구별을 위해 시간 정보를 이용한 능력을 감소시킨다. 이

는 대부분의 탐지와 원인규명 연구가 50년 또는 더 많은 해

의 시간 규모를 이용하는 이유이다.

9.4.2.3 온도 변화 지수에 기초한 연구 및 시간-강수 관련성

온도 변화 지수에 기초한 연구들은 대륙 규모의 육지 지

역에 미치는 인간의 영향력에 대한 탐지를 지원한다. 북미 

대륙 규모의 온도변화 지수의 관측된 경향성은(지역 평균, 

육지-해양 평균온도 차이 및 연 순환을 포함하는) 20세기 후

반부에 온실가스 및 황산염 에어러솔로부터의 시간적 강제

력의 변화에 따라 모의된 경향성과 일반적으로 일치하는 

Karoly et al.(2003)의 연구에 의해 분석되었다. 대조적으로, 

그들은 이러한 기간동안 단지 자연적 강제력에 의한 경향성

과 작게나마 일치하는 것을 발견했다. 6개 결합 기후모델을 

사용한 호주의 평균, 일 최고, 일 최저 기온 및 일교차 변화 

분석은 증가한 온실가스 및 황산염 에어러솔로부터 호주의 

관측된 온난화에 크게 기여함을 보였다(Karoly and Braganza, 

2005a). 이상 온난화는 1970년대 초반 이후 연평균 최고기온

과 강수량간의 변화된 관계와 연관되어 호주의 모든 곳

(Nicholls, 2003)과 뉴 사우스 웨일즈(Nicholls, 2005)에서 발

견되었다. 반면에 최근 수 십년에 이전보다 더 많은 강수량

이 내렸는데, 이 지역에서 연강수량 및 연평균기온 변동은 

역의 상관관계에 있다. 호주 기온 변동에서 강수와 관련된 

부분을 제거하고, 그것에 의해서 신호 대 잡음비가 강화하여 

Karoly와 Braganza(2005b)는 강수 관련 기온변동성의 제거와 

연관된 일부 불확실성에 의해 영향을 받지만 호주 남동부에

서 인위적인 온난화 시그널을 탐지하였다. 수단과 사헬 지역

에 적용된 유사한 기법은 이 지역의 최근 60년에 걸친 기온

변화의 모델 모의와 관측간의 일치성을 향상시켰고(Douville, 

2006) 강수가 지표 에너지 수지에 영향을 미치는 곳인 다른 

지역들에서 지역 기온 시그널의 탐지 능력을 향상시킬 수 

있었다(Trenberth and Shea, 2005).

9.4.3 극한 표면온도

9.4.3.1 관측된 변화

극한 온도의 관측된 변화는 관측된 온난화와 일치하며

(Alexander et al., 2006) 이는 3.8.2.1.절에서 요약했다. 최근 

수 십년에서 중위도 지역의 서리일의 큰 감소, 극한 더위, 

더운 밤의 증가, 극한 한랭일, 추운 밤의 감소가 발생했다. 

많은 지역 규모의 연구 모두는 전반적인 온난화와 일치하는 

극한현상 변화의 패턴을 나타냈지만 기온 분포의 양 꼬리의 

관측된 변화는 전체 분포의 단순 이동과 일반적으로 일치하

지 않는다. 

9.4.3.2 전지구 추정

단시간 지속되는 극한현상의 관측된 변화에 대한 증거는 

고려된 지역과 분석 방법에 일반적으로 의존한다(IPCC, 

2001). 전구 분석은 자료 품질이 보정되고 동질화된 일 자료

의 제한된 이용 가능성에 의해 한정된다. 극한 기온 지수들

은 일 지점 자료가 배포되지 않은 지역의 일부 지수들을 포

함한 지점의 자료를 가지고 계산되었다. Kiktev et al.(2003)

은 정해진 해수면온도에 의해 수행된 대기모델 모의로부터

의 지문들을 이용함에 의해 그러한 지수들의 부분 집합을 

분석했다. 그들은 북반구 많은 곳에서 서리일의 감소와 매우 

온난한 밤의 유의한 증가를 밝혀냈다. 관측과 모델 경향성 

추정치의 비교는 인간의 영향이 서리일과 더운 밤의 변화에 

대해 중요한 기여자임을 설명하여, 이러한 극한 기온변화의 

모의를 향상하는 모델 통합의 인위적인 효과의 포함을 나타

내었다. Tebaldi et al.(2006)은 8개의 다중 10년 모델로 모의

된 변화들이 최근 40년에 걸쳐 열파, 더운 밤, 서리일의 관

측된 경향성과 잘 일치함을 보였다.

Christidis et al.(2005)는 한 해동안 가장 극한일 중 1, 5, 

10, 30일의 평균 기온을 가지고 원인규명에 대한 잠재성을 

분석한 Hegerl et al.(2004)가 나타낸 지수들을 이용하여 새

로이 격자화 된 일 기온자료를 분석했다. Christidis et 

al.(2005)는 모델이 열대야의 관측된 온난화를 과대 추정하는 

일부 지표들이 있지만, HadCM3 모델로 추정된 시그널을 사

용한 극한적으로 더운 열대야 지수에서 인위적인 변화를 탐

지했다. 그들은 또한 추운 날과 추운 밤에 미친 인간의 영향

력을 탐지했다. 하지만 이러한 경우에서 모델은 관측된 변화

들, 특히, 한 해동안 가장 추웠던 경우를 과소 추정하였다. 

인위적인 영향력은 극한으로 더운 날들의 관측된 변화를 탐

지하지 못했다.

9.4.3.3 극한현상의 위험성 변화

기후변화에 대해 많은 중대한 영향성은 빈도 변화 또는 

극한현상 발생 가능성을 통해 나타날 것이다. 반면에 각각의 

극한현상들은 외부 영향력에 대한 원인을 규명할 수 없다. 

그러한 사상들의 발생 가능성의 변화는 외부적인 영향성에 

대해 원인을 규명할 수 있다(Palmer, 1999; Palmer and 

Räisänen, 2002). 어떤 연구에서는 인위적 강제력이 2003년 

유럽의 열파처럼 남부 유럽에 걸쳐 극한적으로 더운 여름 
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그림 9.13. 1961년에서 1990년의 평균 기온을 1.6℃ 초과하는 유럽 여
름 기온의 위험성 변화를 나타낸 것으로서 문턱값은 1851년 계기관측
이 시작된 이래, 처음으로 2003년에 이를 초과했다. 상단의 그림은 발
생율로 표현된 인위적 변화의 존재(적색 선) 및 부재(녹색 선)를 나타
낸 것으로 1990년대에 문턱값 1.6℃초과의 위험성의 발생 가능성을 나
타낸 빈도 히스토그램이다. 하단의 그림은 FAR를 나타낸 것이다. 수
직선은 ‘최적치’ FAR를 나타낸 것이며 분포에서 평균한 인위적 요인
들에 기여할 수 잇는 평균 위험을 나타낸 것이다. 회색과 흰색 선들 간
의 대체는 추정된 FAR 분포를 나타낸다.(a)에서 녹색에서 적색 분포
의 이동은 그러한 사상(b)의 4배 증가에 대응하는 평균 0.75를 가진 
FAR 분포를 포함한다(Stott et al., 2004).

조건들의 위험을 유의적으로 증가시켰다고 추정하였다. 

Stott et al.(2004)는 특정한 규모를 초과하는 사상의 위험성

에 대한 외부강제력의 기여를 설명함에 의하여 기후사상에

서 특정 유형의 발생 가능성의 변화에 대해 정량적인 서술

을 이끌어 내기 위한 방법들을 적용했다(Allen, 2003; Stone 

and Allen, 2005a). 만약에 P1이 기후시스템의 인위적 강제

력을 현재에 발생하는 기후사상(열파와 같은)의 가능성이라

면 P0는 인위적 강제력이 존재하지 않는다면 현재의 위험성

은 과거 온실가스 배출(FAR)에 기인한 것이고 이는 FAR=1‐
P0/P1(Allen, 2003)으로 주어진다는 발생 가능성을 나타낸 

것이다. Stott et al.(2004)는 대규모의 유럽 대륙과 지중해 연

안의 여름철 평균 기온에 대해서 FAR 개념을 적용하였다. 

탐지 및 원인규명 분석을 이용하여, 그들은 지역적인 여름철 

평균 기온이 인위적 강제력에 의해 증가하는 것이고 관측된 

변화는 자연강제력과 일치하지 않는다는 것으로 확증했다. 

이후, 그들은 1851년 관측이 시작된 이래로 다른 어떤 해에

서도 발생하지 않았지만, 2003년에 크게 초과했던 지역규모

에서 여름 평균 기온에 대한 특정의 극한 임계치와 관련된 

FAR를 추정하기 위하여 HadCM3 모델을 이용했다. Stott et 

al.(2004)는 인간의 영향이 이러한 임계치를 초과하는 지역규

모에서 여름 평균 기온의 위험성을 두 배 이상 갖게 한다(그

림 9.13). 

본 연구는 단지 계절 평균온도의 대륙 평균치를 고려했

다. 단기간 및 작은 규모 열파의 고려는 더 높은 해상도 모

델링을 요구하며 육지면 과정과 같은 복합성을 고려할 필요

가 있을 것이다(Schär and Jendritzky, 2004). 또한 Stott et 

al.(2004)는 그들이 고려한 지역의 내부변동성이 변하지 않음

을 가정했고(그들이 고려한 지역의 여름 평균 기온에 대한 

HadCM3 21세기 기후전망의 경우), 그것에 의해서 평균 기

온 증가에 대한 위험성 증가가 발생한다고 하였다(그림 1, 

Box TS.5에서 나타난 것처럼 평균 분포 변화는 극한치 빈도

의 큰 증가를 일으킬 수 있다). 그러나 1961년에서 2004년 

기간동안 여름철 유럽 기온변동성의 약한 증가(겨울철은 감

소)에 대한 일부 증거가 존재하며(Scherrer et al., 2005), 극

한현상이 발생할 가능성 증가에 대해 기여했을 수 있다. 

Schär et al.(2004)는 2003년 중부 유럽 열파가 토양 수분 및 

식생 되먹임에 기인한 모델로 예측한 기온변동성의 증가와 

일치한다. 게다가 자오선 순환(MOC)와 관련된 대서양의 유

역 규모 변화와 연관된 다중 10년 규모의 변동성은 유럽 여

름 기온의 변화에 기여하였다(Sutton and Hodson, 2005). 

Klein Tank et al.(2005)는 봄, 여름의 유럽 기온 변동에 대한 

패턴 변화는 자연변동성으로부터 기대된 기온 변동에 대한 

패턴 변화와 일치하지 않는다고 하였다. 2003년 유럽 열파의 

기상학적인 측면은 박스 3.6에서 논의하였다.

9.4.4 자유대기온도

9.4.4.1 관측된 변화

관측된 자유대기온도 변화는 3.4.1절에서 논의하였으며 

Karl et al.(2006)은 포괄적인 견해를 제시하였다. 라디오존데 

관측(1958년 이래로 현재는 전지구 대부분이 관측범위에 포

함됨), 위성에 기초한 온도 측정(1978년 말부터 최초관측)은 

대류권의 온난화 경향과 성층권의 냉각화 경향을 나타내었

다. 모든 자료들은 전구 평균 및 열대 대류권이 1958년부터 

현재에 이르기까지 기온이 상승했고 대류권의 온난화 경향

은 지표면에서보다 약간 더 크다. 1979년 이래로, 불확실성
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이 관측된 대류권 온난화 경향성에 남아있고 이러한 것이 

지표면 경향성보다 더 크거나 작다고 할지라도, 지면에서보

다 대류권에서 약간 더 큰 온난화 경향이 발생하는 것으로 

여겨진다. 1979년 이후, 전구 평균 대류권 온도 경향의 범위

(여러 자료들에 기인한)는 전지구 표면 온난화에 대하여 10

년에 0.16℃에서 0.18℃의 범위와 비교한 위성을 이용한 추

정치에 기초해서 10년에 0.12℃에서 0.19℃이다. 반면에 모

든 자료들은 성층권이 1958년 및 1979에서 현재까지 온도가 

상당히 하강하였고, 여러 자료들로부터 추정된 선형 경향성

의 큰 차이가 존재한다. 그러나 선형 경향성은 성층권과 열

대 지방의 모든 층에서의 자료와 잘 맞지 않는다(3.4.1절). 

관측 기록에서 불확실성은 3.4.1절과 Karl et al.(2006)에 의

해 상세히 논의되었다. 불확실성은 열대 대류권에서 순냉각

을 추정하는데 잘못된 결과가 나타날 수 있는 동질화된 라

디오존데 자료에 존재한다. 대류권 위성 자료에서 여러 가지 

버전으로부터의 기온경향성간의 차이는 여러 위성으로부터 

자료가 어떻게 통합되는지의 차이에서 발생한다.

9.4.4.2 대류권계면 고도 변화

대류권계면의 고도는 성층권과 대류권의 열적 구조 변화

에 민감하며, 지표면 온도 경도 변화에 영향을 받는다

(Schneider, 2004). 라디오존데 자료의 분석은 과거 30년에서 

40년에 걸쳐 대류권계면 고도가 상승했다고 기록되어 있다

(Highwood et al., 2000; Seidel et al., 2001). 유사한 증가들

은 유럽중기예보센터(ECMWF) 15년 및 40년 재분석(ERA‐
15와 ERA‐40), NCAR‐ 국립환경예측센터(NCEP) 재분석, 인

위적 및 자연적 강제력을 통합한 모델 모의들의 3가지 다른 

분석 결과물로부터 추정되었다. 모델과 재분석 자료 모두, 

위성 및 라디오존데 시대에 걸쳐서 대류권 고도 변화는 열

대에서 가장 작고 남극대륙에서 가장 크다(Santer et al., 

2003a,b, 2004). 개개의 강제력을 가진 모델 모의는 모델에서 

대류권 고도 증가의 주요 인자가 오존 감소로 인한 성층권

의 냉각화 및 온실가스 증가로 인한 대류권 온난화임을 나

타내었다(Santer et al., 2003a). 그러나 초기 모델 연구는 성

층권 오존 변화 단독으로 대류권 고도가 변화하기에는 어려

운 것으로 밝혀졌다(Thuburn and Craig, 2000). Santer et 

al.(2003c)는 인위적 및 자연적 강제력이 통합된 것에 대한 

모델로 모의된 것의 반응은 여러 재분석 결과물에서 탐지할 

수 있고, 태양과 화산강제력 단독으로는 대류권 고도 증가를 

설명할 수 없다(그림 9.14). 재분석을 통한 기후자료, 특히, 

Santer et al.(2003a)에 의해 분석된 ‘1세대’ 재분석은 입력 자

료의 이용 가능성과 품질 변화와 관련된 비동질성 같은 일

부 결함이 있을 수 있다. 재분석 스킴에서 여러 특정한 기술

적 선택을 해야한다(논의를 위해 Santer et al., 2004를 참조). 

또한, NCEP 재분석 탐지 결과는 성층권이 NCEP 재분석에

서 대류권에 더 많은 관련성을 가지고 냉각되지만 반면에 

대류권은 온난해지기 때문에 재분석에서 과도한 성층권 냉

각화 때문에 보정한 오차들에 기인할 수 있다. 대조적으로, 

‘2세대’ ERA‐40분석에서 대류권 고도에 미치는 중요한 인위

적인 영향의 발견은 모델과 재분석 모두에서 유사한 대규모 

변화에 의한 것이다. 탐지 결과들은 전구 평균 대류권 고도 

상승을 제거하는 것이 남아있다.

9.4.4.3 전체 대기 온도 변화

자유대기온도에 미치는 인위적 영향은 위성 자료 분석이 

사용되어 민감성이 설명되었음에도 불구하고 1979년 이후의 

위성 자료 분석에서 탐지되었다. 1978년에 시작한 위성체의 

MSU는 대기의 두꺼운 층들의 온도를 추정하였다. 주요 층

들은 하층 대류권(T2LT), 중층 대류권(T2), 하층 성층권

(T4)(3.4.1.2.1절)을 의미한다. Sante et al.(2003c)는 헌츠빌의 

앨라바마 대학교와 원격 탐사 시스템 위성 자료와 함께 인

위적 및 자연적 강제력을 포함하는 PCM 모델로 모의된 T2

와 T4 온도 변화를 비교하였다. 그들은 인위적 및 자연적 강

제력이 통합된 것에 대한 T4 모델 지문은 위성 자료들 모두

에서 일치하게 탐지되었다. 반면에 T2반응은 단지 RSS 자료

에서 발견되었다. 그러나 전구 평균 변화가 제거되었을 때, 

T2 지문은 전구 평균 차로 기초된 반응의 일반적인 공간 패

턴을 제시하는 모든 자료에서 탐지된다. 자유대기온도에 미

치는 인위적 영향성은 HadCM2와 HadCM3 모델로 추정된 

여러 다양한 특징들과 지문들에 의한 해들리 센터 라디오존

데 기온자료의 다양한 버전을 분석한 많은 연구들에서 탐지

되었다(Tett et al., 2002; Thorne et al., 2002, 2003; Jones et 

al., 2003). 반면에 동서 평균 자유대기온도 변화의 공간 패

턴은 자연적 강제력에 대한 반응과 화산 에어러솔과 태양복

사량 변화의 영향을 탐지한 시·공간 패턴의 분석, 게다가 

온실가스 및 황산염 에어러솔의 효과를 탐지할 수 없다(Tett 

et al., 2002). 게다가 Cooks(2004)는 다른 시그널들로부터 태

양 시그널을 추출하기 위해 선택된 것이 이용되었을 때 

HadRT2.1s 라디오존데 자료에서 나타내었던 대기 온도 변

화의 태양 시그널을 탐지하였다. 이러한 연구들에서 사용된 

모델은 성층권에서 수직 해상도가 낮고, 성층권의 변동성을 

상당히 과소 추정한다. 혹은 이러한 탐지된 시그널들의 중요

성을 과대 추정한다(Tett et al, 2002). 그러나 민감도 연구

(Thorne et al., 2002)는 자유대기온도 변화에 미치는 인간의 

영향력의 탐지가 성층권 온도를 포함하는 것에 의존하지 않

는다. 광대한 대기 층과 층간의 감율에 대한 지표에서 평균
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그림 9.14. 재분석과 기후모델로 모의된 대류권 고도에서 전구 월평균 아노말리간의 비교이다. 모델 결과는 자연강제력 또는 자연 및 인위적 강제
력을 사용하는 두 개의 PCM 앙상블 실험으로부터의 결과이다. 각 실험의 4가지 실재성이 있다. 가장 높은 값과 낮은 값 간의 low‐pass 필터된 
앙상블 평균과 필터되지 않은 범위 모두가 나타났다. 모든 모델 아노말리들은 1890년에서 1999년에 걸쳐 계산된 월평균기후값에 대하여 정의된다. 
ERA‐40으로 추정된 재분석 자료를 기초로 한 대류권 고도 아노말리는 모델자료와 같은 방법으로 필터된다. ERA‐40 기록은 1957년에서 2002년까
지 확장하며 1960년에서 1999년에 모든 것에서 동일한 평균을 가지고 강제된다(Santer et al., 2004).

한 대규모 지역에서 나타나는 기온변화의 공간 분포 분석은 

불확실성의 범위가 지문 및 라디오존데와 기후모델자료의 

선택과 관련하여 조사되었을 때 기후에 미치는 인위적인 영

향의 탐지를 나타내었다(Thorne et al., 2003). 그러나 Thorne 

et al.은 분석된 모델(HadCM2와 HadCM3)이 라디오존데 자

료에 의해 추정된 자유 대기 온난화를 과대 추정하며 또한 

위성 자료 시대동안 Douglass et al.(2004)에 의해 나타난 효

과 때문에 외부강제력의 특정한 결합에 대한 최근 관측된 

대류권 온도 변화를 규명할 수 없었다. 그러나 위성 자료 시

기 동안 라디오존데 자료는 냉각화 경향을 잘 표현하지 못

하여 자료가 일관적이지 못하게 했다. 그리고 라디오존데 자

료 분석을 위해 사용된 기법의 선택으로부터 발생한 구조적

인 불확실성 때문에 여전히 정량화되지 않았고(Thorne et 

al., 2005), 모델자료 불일치가 모델 또는 관측의 부족에 기

인하든지 간에 단독으로 이러한 분석에 기초하여 추정하기

에는 어렵다. 그러나 더 많은 정보가 모델화 되고 관측된 대

류권 감율 분석으로 제시되며 9.4.4.4절에서 논의된다. 

이러한 방법으로 추정된 대기 온도 변화 시그널의 연직 

프로파일이 동일한 외부강제력을 가진 결합 모델로 추정된 

동일한 시그널과 상당한 차이가 발생할 수 있더라도, 다양한 

접근방법은 관측된 해수면온도에서 강제된 대기대순환모델 

모의를 가지고 대기의 높이를 통해 관측된 기온변화의 발견

하는 것이다. Sexton et al.(2001)은 인위적 효과의 포함이 

HadRTt1.2 자료로부터 동서 평균한 상층 온도 변화의 모의

를 향상시킨다는 것을 밝혔다. 이는 인위적 시그널이 

1976-1994년에 걸쳐 8년 평균치를 오버랩하여 계산하고 

1961-1975년을 기초로 하여 아노말리로 표현한 계절 평균 

기온변화 패턴에서 5% 유의수준에서 탐지된다. 게다가 각 

해 동안 연 평균 기온변화 패턴 분석은 인위적 시그널이 분

석 기간 말미에 많은 해에서 연 시간 규모에서 탐지됨을 나

타냈다.

9.4.4.4 차별적 기온경향

자유 대기에서 지표면의 기온경향을 제거하는 것은 모델

에서 예측된 대류권 감율 경향이 라디오존데 및 위성으로 

관측된 것과 일치하던지 간에 이러한 층과 검증들 간에 수

많은 일반적인 변동성을 제거하는 것이다(Karl et al., 2006). 

1979년 이후, 대류권 감율의 전구 평균 모델 경향성은 관측

된 것과 일치한다. 그러나 이는 대부분의 모델들이 지표에서

보다 지표 위에서 더 온난해지지만 대부분의 관측치는 대류

권에서보다 지표면에서 더 온난한 것으로 나타나는 열대에

서의 경우는 아니다(Karl et al., 2006). Karl et al.(2006)은 이

러한 것의 체계적인 연구를 수행했다. 대류권 온도 변화에 

대하여 특히, 대류권에 대해서 성층권 냉각화 효과가 고려되

었을 때, 일부 위성을 통한 측정에서 열대 지방에서 모의된 

것과 관측된 것 간에 나타난 온난화의 더 큰 일치성이 있었

다(Karl et al., 2006). 온실가스 변화보다 다른 외부강제력은 

일부 온난화를 조정하는 것에 도움이 될 수 있다. 이는 화산 

폭발과 성층권 오존 고갈 모두가 최근 수십 년간 지표면보

다 대류권에서 더 냉각화가 있을 것으로 예상되기 때문이다
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(Santer et al., 2000, 2001; IPCC, 2001; Free and Angell, 

2002; Karl et al., 2006). 하지만 모델과 관측 모두에서, 이러

한 강제력에 의해 야기된 서로 다른 냉각화를 정량화 하는 

것에서 불확실성은 강제력의 불확실성과 강제력에 대한 모

델 반응성에서 발생한다. 관측된 지표면 및 대류권 기온에서 

ENSO나 NAM 같은 변동성에서 자연적 모드의 서로 다른 

효과는 지표면 및 대류권에서 이러한 모드의 폭이나 공간 

표현의 차이로부터 발생한다. 이는 관측된 지표면과 대류권 

온난화율의 차이에 단지 음으로 기여하게 만든다(Santer et 

al., 2001; Hegerl and Wallce, 2002; Karl et al., 2006).

19개 MMD 모델로 모의된 것을 가진 열대 지역의 감율의 라

디오존데(Radiosonde Atmospheric Temperature Products for 

Assessing Climate(RATPAC); Free et al., 2005; and Hadley 

Centre Atmospheric Temperature(HadAT), Thorne et al., 

2005)와 위성체 관측 추정치 간의 상호 비교는 월 및 연 시

간 규모에서 나타난다. 지표면 기온은 일정한 크기로 모델과 

관측 모두에서 상층으로 갈 수록 증가한다(Santer et al., 

2005; Karl et al., 2006). 단지 장기간 규모에서 모델과 관측 

간 기온 감률의 차이가 발생했는데, 이러한 불일치는 관측 

기록의 비균질성으로 발생한 시간 규모이다. 단지 어떤 관측

자료(RSS)는 단기간 및 장기간 규모 모두의 모델과 일치하

는 것으로 밝혀졌다. Vinnikov et al.(2006)은 대류권 하층의 

것을 생산하지 않은 반면에, 그들의 T2 기온경향(그림 3.18)

의 추정은 모델 모의와 일치한다(Karl et al., 2006). 일부 관

측 기록들이 그들의 장기간 경향성에 영향을 미치는 오차들

에 의해 뒤섞여 버릴 수 있지만, 규모 효과들이 단기간 및 

장기간 모에서 서로 다른 물리적 메커니즘에 의해 조정되는 

가능성이 있다(3.4.1절; Karl et al., 2006). 

9.4.5 요약

3차 평가보고서 이후, 인간의 영향으로 지표면 근처의 전

지구 온도가 상승한다는 증거가 강화되고 있다. 3차 평가보

고서 발간 이후의 매해는 지표 근처 온도에 대하여 전지구

의 계기를 이용한 기록에서 가장 온난했던 10년에 속했다. 

기후시스템에서 가장 중요한 강제력을 포함할 때 최근 세기

동안 관측한 것과 일치하는 전지구 평균 기온변화를 모의하

기 위해 현재 많은 기후모델들이 이용가능하다. 어떠한 결합 

모델 모의도 전구 기후에 대한 인간의 영향에 대한 강한 증

거인 인위적 강제력을 배제하고 20세기의 전지구 기온변화

를 재생산할 수 없다. 이러한 결론은 모델 형식의 변화를 가

져오며 강제력의 불확실성은 현재 이용 가능한 다중 모델 

앙상블에서 발견되었다(그림 9.5).

많은 연구들이 다양한 통계적 기법을 적용하고 여러 가지 

많은 기후모의들을 이용하여 지표 근처 기온변화에 미치는 

인간의 영향을 탐지하였다. 관측치들의 비교는 이러한 연구

들에서 사용된 모델이 탐지를 위해 중요한 10년 이내 시간 

규모에 대한 10년 내 변동성의 적합한 설명을 가진다는 것

을 보여주었다(그림 9.7). 베이지안 구조를 평가했을 때, 아

주 강력한 증거가 사전 분포에 대한 선택 없이 전지구 기온

변화에 미치는 인간의 영향이 발견되었다. 

3차 평가보고서 이후, 온실가스 증가와 다른 인위적 및 자

연적 요인들로부터의 기여에 대해 관측된 온난화의 구분에 

대한 강조가 증가하고 있다. 이러한 연구들은 온실가스 강제

력이 최근 50년에 걸쳐 관측된 전지구 온난화의 지배적인 

원인일 것이라는 결론을 이끌어 내었다. 그리고, 모의되고 

관측된 기온변화 간의 일치가 외부강제력의 여러 조합으로 

재생산될 수 있다는 가능성에 대해 설명하였다. 이는 또한 

관측에서 모델을 통해 모의된 시·공간 반응 패턴의 존재성

을 탐지하는 것이며 그러한 분석은 이러한 패턴에서 모델을 

통해 모의된 것과 관측 간에 일치성을 요구한다. 

탐지 및 원인규명 분석은 과거 세기 동안 온실가스 농도 

증가로 인한 일부 온난화 영향과 그 반대의 경향을 가지는 

에어러솔과 자연적 강제력으로부터의 냉각화 영향이 있었던 

것을 밝혔다(그림 9.9). 공간 정보는 에어러솔의 영향을 신뢰

적으로 탐지하고 증가한 온실가스의 영향으로부터 그것들을 

설명하기 위해 시간 정보를 부가적으로 필요로 한다. 특별

히, 에어러솔 강제력의 변화에 의존하여 시간에 따른 변화에 

따라 북반구와 남반구 간의 온난화와 냉각화가 일어나는 원

인을 에어러솔을 통해 제시할 수 있고, 이러한 시-공간적 지

문은 세기에 걸쳐 에어러솔로 인해 발생할 수 있는 냉각 범

위를 규정하는데 도움이 될 것이다. 에어러솔 강제력과 기후

반응성에서 불확실성이 계속됨에도 불구하고, 일부 온난화

가 에어러솔과 다른 자연적 및 인위적 요인들로 인한 냉각

화와 상쇄됨과 더불어 온실가스 단독으로 최근 50년 동안 

관측된 것보다 더 큰 온난화가 야기되었다. 최근 100년에 걸

쳐 온도 분석으로부터의 증거에 따라 계기를 통한 표면온도 

및 자유대기온도 자료를 이용한 연구에서 종합적인 증거는 

최근 50년의 온난화에 대한 태양강제력으로부터 기여는 온

실가스 강제력의 기여보다 더 크지 않았음을 설명하였다.

3차 평가보고서 이후 주요한 진전은 대륙 및 아대륙 규모

의 육지에서 1950년 이후 표면온도 변화의 인위적 시그널의 

탐지이다. 이러한 규모에서 온도 변화의 많은 측면을 모의하

기 위한 모델의 능력(그림 9.12)과 6개 대륙 각각에서 주요

한 인위적인 효과의 탐지는 전지구 기후에 미치는 인간의 

영향에 대하여 3차 평가보고서에서 이용가능했던 것보다 더 
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자주 묻는 질문(FAQ) 9.2

20세기의 온난화는 자연 변동성에 의해 설명될 수 있는가?

  20세기의 온난화가 자연적 원인으로 설명될 가능성은 매

우 낮다. 20세기 말기는 이상할 정도로 따뜻했다. 고기후 재

구성 결과를 보면 20세기의 후반 50년은 북반구에서 지난 

1300년 중 가장 따뜻한 50년 기간이었을 가능성이 있다. 이 

급속한 온난화는 기후가 지난 세기에 일어났던 것과 같은 급

속한 온실가스 증가에 어떻게 반응할 것인가에 대한 과학적 

이해와 일치하지만 화산활동이나 태양 방출에너지의 변동성 

같은 자연적 외부인자에 어떻게 반응할 것인가에 대한 과학

적 이해와는 불일치한다. 기후모델은 지구의 기후에 대한 여

러 영향력을 연구하는 데 적절한 도구이다. 온실가스 증가 

수준의 효과뿐 아니라 자연적 외부 인자들을 모델에 포함시

키면 모델은 지난 세기에 일어났던 온난화를 훌륭히 시뮬레

이션 해낸다. 그러나 자연적 인자만을 사용하여 구동하면 관

측된 온난화를 재현해내지 못한다. 인위적 인자들을 포함시

키면 지구 전체 기온변화의 지리적 패턴을 최근 몇 십 년 동

안 나타났던 것과 비슷하게 시뮬레이션 해낸다. 북반구 고위

도로 갈수록 온난화가 현저한 특징이 있는 이 패턴은 내부 

기후과정에 관련된 자연적 기후변동성(예: 엘니뇨)의 가장 

중요한 패턴과는 다르다. 

  시간이 지남에 따라 지구의 기후는 엘니뇨 같은 자연적 

내부과정뿐 아니라 외부 영향의 변화에 의해 변동된다. 이런 

외부 영향은 화산활동이나 태양방출에너지 변화 같은 자연

적인 것일 수도 있고 온실가스 방출, 인위적 에어러솔, 오존 

고갈, 토지사용 변화 같은 인위적인 것일 수도 있다. 자연적 

내부 과정의 역할은 관측된 기후 변동을 조사하고 외부 기후

영향인자의 변화 없이 기후모델을 구동함으로써 추정할 수 

있다. 모델에서 이런 인자들에 변화를 주고 관련 과정에 대

한 물리적 이해를 사용하면 외부 영향의 효과를 추정할 수 

있다. 자연적 내부 변동성과 외부 변동성의 결합 효과는 나

이테, 빙핵, 산업화 이전의 자연 ‘온도계’에 기록된 기후 정

보를 사용해서 추정할 수 있다. 

  기후에 영향을 주는 자연적 외부 인자로는 화산활동과 태

양 방출에너지 변화가 있다. 위력적인 화산폭발은 대량의 분

진과 황산염 에어러솔을 대류권까지 분출시켜 일시적으로 

지구를 차폐하고 일광을 우주로 반사시킨다. 태양 방출에너

지는 11년 주기로 변하는데 그보다 긴 기간으로 변동할 수도 

있다. 지난 100년 동안 인간의 활동, 주로 화석연료 사용은 

대기의 이산화탄소 및 온실가스 농도를 급속히 증가시켰다. 

산업화 이전에 이런 가스들의 농도는 수천 년 동안 거의 일

정하였다. 인간 활동은 대기에서 반사하는 미세한 입자들, 

즉 에어러솔의 농도도 특히 1950년대와 1960년대에 증가시

켰다.  

  엘니뇨 같은 자연적 내부 기후과정이 지구 평균 기온을 상

대적으로 짧은 기간 동안 변동시킬 수 있지만 분석결과에 따

르면 외부인자들이 더 많이 기여한다. 1991년의 피나투보 화

산폭발 같이 중요한 화산폭발 후에는 짧은 기간 동안 지구가 

냉각되었다. 20세기 초반에는 지구 평균 기온이 상승했는데 

그 기간에 온실가스 농도가 상승하기 시작했다. 태양 방출에

너지는 아마도 증가하고 있었을 것이고 화산활동은 거의 없

었을 것이다. 1950년대와 1960년대에 평균 지구기온은 일정

하게 유지되었는데 화석연료 및 기타 발생원에서 방출된 에

어러솔이 증가하여 지구를 냉각시켰기 때문이다. 1963년의 

아궁 화산(Mt. Agung) 폭발 역시 대량의 반사성 분진을 상층 

대기로 분출하였다. 1970년대 이후의 급속한 온난화는 온실

가스 증가가 다른 모든 인자들을 압도한 기간에 일어났다. 

  20세기 기후변화의 원인을 분석하기 위해 기후모델을 사

용해 수많은 실험이 수행되었다. 그 실험 결과들을 보면 모

델에 태양 방출에너지와 화산활동의 변동만 사용한 경우에

는 최근 몇 십 년의 급속한 온난화가 재현되지 않는다. 그러

나 그림 1에서 보는 바와 같이, 온실가스 등의 인위적 인자

와 자연적 외부 인자를 비롯해 중요한 외부 인자를 거의 모

두 포함시키면 관측된 20세기 기온 변화를 시뮬레이션 해낼 

수 있다. 지구 전체와 개별 대륙(관측치가 불충분한 남극대

륙은 제외)에서 외부 인자에 대한 반응(모델로 추정된)이 감

지된다. 지난 반세기 동안 인간의 기후 영향력은 지구 평균 

지표기온의 변화에 대한 다른 모든 원인을 압도했을 가능성

이 높다.

  불확실성의 주요 원인은 인위적 에어러솔 등 일부 외부 

인자에 대한 불확실한 지식에 있다. 게다가 기후모델 자체도 

불완전하다. 그럼에도 불구하고 모든 모델은 인간 활동으로 

인한 온실가스 증가에 대해 같은 패턴의 반응을 보여주며 그 

패턴은 관측된 변화 패턴과 비슷하다. 이 패턴에는 해양보다 

육지에서 더 현저한 온난화도 포함되어 있다. 이 변화 패턴

은 엘니뇨 같은 자연적 내부 변동성에 관련된 기온변화의 주

요 패턴과는 다르기 때문에 온실가스에 대한 반응을 자연적 

외부 인자에 대한 반응과 구분하는 데 도움이 된다. 모델과 
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관측치 역시 대기의 하층 부분(대류권)은 온난화 되고 성층

권에서 고도가 높아질수록 냉각되고 있는 것을 보여준다. 이

것은 기후에 대한 인위적 영향의 결과를 나타내는 변화 ‘지

문’이다. 태양 방출에너지의 증가가 최근 기후 온난화의 원

인이었다면 대류권과 성층권 둘 다 온난화 되었어야 한다. 

그리고 인위적 외부 영향과 자연적 외부 영향의 작용시기의 

차이에서도 이런 인자들에 대한 기후 반응이 구분된다. 그

런 고려사항들은 자연 인자보다는 인위적 인자들이 지난 50

년간 관측된 지구적 온난화의 주원인이었다는 확신을 높여

준다. 

기온변화에 따라 폭과 도가 달라지는 나이테 등의 자연 

‘온도계’와 기상기록에 기초하여 추정된 지난 1~2천 년의 

북반구 기온은 20세기의 온난화가 자연적 내부 변동성과 자

연적 외부 복사강제력만으로는 설명될 수 없다는 추가 증거

가 된다. 이 추정에 대한 확신이 높아진 이유는 모델이 보여

주는 산업화 이전 북반구 평균기온의 변동의 많은 것들이 

대규모 화산폭발과 태양 방출에너지의 변화에 의해 야기된 

일시적 냉각으로 설명될 수 있기 때문이다. 나머지 변동은 

기후모델에서 자연적, 인위적 외부 인자를 포함시키지 않은 

채 시뮬레이션 된 변동성과 일반적으로 일치한다. 불확실성

은 존재하지만 과거 기후 추정치는 20세기 후반 50년이 지

난 1300년 동안 가장 따뜻한 50년 기간이었을 가능성이 있

다는 것을 보여준다. 자연적 인자로 인한 추정 기후 변동성

은 강력한 20세기 온난화에 비하면 작다. 
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FAQ 9.2, 그림 1. 대륙, 지구 전체, 육지, 해양에서 1901~1950년 10년 평균 기온에 대한 1906~2005년의 10년 평균 기온의 차이(℃); 검은색 선은 
관측된 기온변화를, 음영 부분은 최근 모델 시뮬레이션에 90% 포함되는 범위이다. 붉은색은 자연적 인자와 인위적 인자를 포함하는 시뮬레이션 
결과이고 파란색은 자연적 인자만을 포함한 시뮬레이션 결과이다. 검은색 점선은 관측치가 거의 없는 대륙 지역의 10년 값이다.
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강력한 증거를 제공한다. 대륙 규모보다 더 작고 50년보다 

더 작은 규모에서 기온변화의 원인규명에서 난제들이 남아

있다. 제한된 예외성을 가지고 이러한 규모에서 원인규명은 

아직까지 확립되지 않았다. 전체 또는 부분적으로 자연 야기

될 수 있는 일부 변동성 모드와 관련된 온도 변화는 일부 지

역 및 계절에서 모델로 거의 모의되지 않았고 외부강제력에 

대한 예측된 기온반응을 어지럽게 할 수 있다. 더 작은 지역

에 걸쳐 평균한 것은 외부강제력에 의해 예측된 변화를 설

명하기가 더 어려워서 대규모 지역에 걸쳐 평균한 것보다 

자연변동성의 감소가 덜하다. 게다가 소규모에서 외부강제

력의 상세한 설명과 모델로 모의된 반응은 대규모에서 나타

나는 특징보다 확신성이 덜하다. 전체적으로, 관측되고 모델

로 모의된 기후변동성의 불확실성 및 더 작은 공간 규모에

서 변화는 대륙보다는 더 작은 규모에서, 50년보다 더 짧은 

시간 규모에서 기온변화에 대한 인위적 강제력의 기여도를 

추정하는 것을 현재 어렵게 한다. 

현재 인위적 강제력이 극한 기온에 영향을 미쳤다는 일부 

증거가 있다. 서리일 빈도의 유의한 감소와 더운 밤 빈도의 

유의한 증가가 나타났다. 탐지 및 원인규명 분석은 극한적으

로 더운 밤의 패턴 변화에 미치는 인간의 영향이 유의하게 

나타났고 1년 중 가장 추운 밤과 낮에서 인위적인 온난화에 

대한 증거도 보였다. 기후변화에 미치는 중요한 영향들은 일

부 지역에서 열파 빈도 증가와 다른 지역에서 극한한랭현상 

빈도의 감소를 통해 명백히 나타났다. 한 연구에 기초하여, 

모델을 통한 기온변동성을 추정했을 때, 과거 인간의 영향력

은 2003년 기록적으로 높았던 유럽의 여름철 평균 기온의 

위험성을 두 배 이상 갖게 한다. 

3차 평가보고서 이후, 더 많은 증거는 1950년대 말 라디오

존데로부터 사용할 수 있는 광범위한 관측으로부터 자유대

기온도에 미치는 주요한 인위적인 영향이 있다는 사실이 누

적되어 왔다. 대류권 온도에 대한 온실가스의 영향이 탐지되

었고, 성층권 온도에 성층권 오존 감소가 영향이 있음이 밝

혀졌다. 대류권 온난화와 성층권 냉각화는 대류권계면 고도

를 상승하게 하고 모델자료 비교에서 온실가스 및 성층권 

오존 변화가 크게 관련이 있음을 보여주었다(그림 9.14).

반면에, 월 및 연 시간 규모에서, 지표면에서 열대 지방의 

온도 변화는 MMD 모의와 관측 모두에서 위쪽으로 상승하

였고 장기간 규모에서, 지표면과 자유 대기 간의 열대 지방 

온난화율 차이의 모의는 일부 관측 기록과 일치하지 않는다. 

여러 해에서 불일치가 발생할 수 있으나 그보다 더 짧은 시

간 규모에서는 설명하기가 어렵고 그러한 확대 효과는 여러 

물리적 메커니즘에 의해 지배되기 때문이다. 그러나 일부 관

측 기록들은 장기적 경향에 영향을 미치는 오차들로 인해 

품질 저하가 발생하기도 한다.

9.5 산업혁명 동안 다른 변수의 변화 이해

이 장의 목적은 기온 외 해양기후, 대기순환, 강수, 빙권, 

그리고 해면고도를 포함한  다른 변수들의 대규모 기후변화

를 평가하는 것이다. 이 장은 3장, 4장, 5장, 8장에서 많이 

얘기하였다. 가능하면, 여기서는 강수 변화에 해수면온도 변

화의 어떤 면을 관련시키는 것처럼, 다른 변수의 변화 사이

의 관련성을 규정하는 것을 시도한다. 또한 규격화된 탐지 

연구에서 가능한 외부강제력의 역할에 대해 얘기한다. 

9.5.1 해양기후변화

9.5.1.1 해양 열 함량 변화

3차 평가보고서부터, 기후변화의 징후는 지역 및 지구 규

모 모두 해양에 축적되었다(5장). 세계 해양의 전반적인 열 

함량은 1961에서 2003년 동안 14.2×1022 J 증가한 것으로 추

정된다(5.2.2절). 이 전반적인 증가는 강한 경년과 10년이상 

주기변동에 나타난다. 20세기 후반동안 지구시스템의 가장 

큰 열 저장고인 해양(Levitus et al., 2005; 그림 5.4 참조)이 

열을 얻었다는 것은 기후시스템의 양의 순 복사강제력과 일

관된다. 20세 후반 해양 열 함량 변화는 지구의 해양-대기-

빙권 시스템의 어떤 다른 성분의 에너지 함량 증가보다 적

어도 한 단위정도 더 크다(그림 5.4; Levitus et al., 2005)

모든 분석이 지구 해양 열 함량의 양의 변화에서 큰 인위

적 성분을 보인다. Levitus et al.(2001)과 Gregory et al(2004)

는 GFDL R30과 HadCM3 모델 모의를 각각 분석하여, 모델

이 온실가스 성분과 황산염 에어러솔 증가로 인한 인위적 

강제력을 포함할 때, 기후모의 결과가 관측 변화와 매우 일

관됨을 보였다. Gent and Danabasoglu(2004)은 CCSM2(통합

기후시스템 모델)의 장기 규준 적분 모의를 통해, 관측된 추

세가 자연적 내부변동성에 의해서 설명되지 않는다는 것을 

보였다. Barnett et al.(2001)과 Reichert et al.(2002b)은 해양 

전반에 걸친 해양 열 함량의 관측된 공간-시간 패턴 내의 

모델-모의 해양기후변화 시그널을 탐지하는 9.4절에서 묘사

된 것과 유사한 탐지 분석을 사용하였다.

Barnett et al.(2005)은 해양 상부 700m의 온도 변화의 시

간적 변화 basin 분석을 통해 이전 탐지 및 원인규명 분석을 

해양 열 함량 변화에서 basin으로 확장하였다(Pierce et al., 
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그림 9.15. 세계 해양과 각 해양에서 깊이에 따른 모델-모의된 온난화 신호와 관측 강도(단위:℃, 강도 계산은 Barnett et al., 2005 and Pierce 
et al., 2006 참조). 각 해양에 대한 신호는 PCM(표 8.1)에서 추정되며, 세계 해양은 PCM과 HadCM3(표 8.1)에서 추정됨. 붉은색 점선은 온난화 
형태의 모델-기반으로 일반화된 관측 온도변화 추이를 표현함. 모든 해양이 그 기간동안 순 승온을 보였다하더라도, 지난 40년 동안 승온된 해양
에서 실질적인 해양 대 해양의 차이를 보임. 붉은색 막대는 불확실성과 관련된 ±2 표준편차 경계를 표현함. 파란색 사선은 자연적 내부변동성 
크기의 90% 신뢰도 경계를 표현함. 녹색 사선은 각 해양에서 PCM에서 모의된 고정된 강제력의 현실과의 차이로부터 추정된 인위적인 강제력에 
의한 범위를 표현하며(녹색 사선 안의 작은 점은 개별의 현실값). 녹색 음영 지역은 PCM과 HadCM3에서 세계 해양에 대해 모의된 강제력의 현실
과의 차이로부터 추정된 인위적인 강제력에 의한 범위임(PCM과 HadCM3는 인위적 강제력에 대한 다른 재현을 사용함). 태양과 화산강제력을 
사용하는 4개의 PCM에서 모의된 온난화 신호의 앙상블 평균 강도 또한 보였음(회색 삼각형). 출처 : Barnett et al.(2005) and Pierce et 
al.(2006). 

2006). 그들은 2개의 기후모델(PCM 과 HadCM3)에 의해 모

의된 내부변동성과 자연 외부강제력에 대한 반응이 관찰된 

변화와 일관되지는 않았지만, 인위적 인자(혼합층 온실가스

와 황산염 에어러솔을 포함)에 의해 모의된 해양온난화가 관

측된 변화와 일관되고 개개의 해양 basin에 많은 다른 반응

을 재생산하며(그림 9.15), 복잡한 연직적, 지리적 구조를 가

지는 세계 해양의 사람에 의해 유발된 온난화는 두개의 대

기-해양 대순환모델에서 꽤 잘 모의되었다고 보고하였다. 

Barnett et al.(2005)은 Barnett(2001)의 초기 결론이 Levitus 

(2005) 개정된 Levitus(2000)의 해양 열 함량 자료에 영향을 

받지 않는다는 것을 밝혔다. 대조적으로, 태양강제력의 변화

는 잠재적으로 해양 열 함량의 증가의 추정에 근거하여 관

측에 입각한 작은 부분만을 설명하며(Crowley et al., 2003), 

자연(화산) 및 인위적 에어러솔의 냉각 영향은 마지막 반세

기 내내 해양온난화를 감속하였다. Delworth et al.(2005)은 

이러한 강제력들이 온실가스만 증가한 반응과 비교하여, 용

승 확산 EBM에 근거한 결과와 일관된 GFDL‐CM2 모델 모

의에서 2‐3 크기의 온난화의 감소와 수 십년의 지연을 찾아

냈다(Crowley et al., 2003). 해양 열 함량의 감소는 기후모의

에서 화산 폭발에 의해 발견되며(Church et al., 2005), 

Krakatoa 폭발에 따른 깊이에 따른 해양 한랭화의 100년 시

간 규모의 일정함이 포함된다(Gleckler et al., 2006).

비록 해양의 열 흡수가 인위적 강제력의 영향 없이 설명

되지 않는다하더라도, 모델에서 열이 얼마나 빨리 해양 혼합

층 아래로 침투하는지를 과대 추정하는 몇몇 증거들이 있다

(Forest et al., 2006; 그림 9.15 참조). 자연강제력에 인위적 

강제력을 추가한 모의 결과, 8개 결합기후모델에서 1961 

~2003 동안 0.26±0.06Wm‐2(표준편차 ±1)의 열 흡수를 모

의하고 있으며, 해양 온도 변화의 관측 결과는 0.21±0.04Wm‐2

의 열 흡수를 보인다(5.2.2.1). 이것은 그들의 불확실성 안에

서 일관될 수 있으나, 해양 열 흡수를 과대 추정하는 기후모

델의 추세를 암시할지도 모른다. 

추가로 Levitus et al.(2000, 2005)(5.2.2)에 보인 경년에서 

십년 변동은 모델에서 과소 추정함: Gregory et al.(2004)는 

1957년에서 1994년 동안 3000m 위 세계 해양 열 함량의 5년 

이동 평균의 선형 추세에서의 경년 편차가 관측과 모델 사

이에 유의한 차이가 있음을 보였다. 몇몇 연구들은 몇몇 성

긴 표본 지역에서 자료를 메우는 방법의 선택의 잠재적 중

요성을 얘기하는 동안(Gregory et al., 2004; Achutarao et 

al., 2006),  Levitus et al.(2005)에 의한 다른 과정의 자료들

의 일관성, Ishii et al.(2006)와 Willis et al.(2004)는 기후변화 

연구의 추세 분석에서 그들이 사용하는 것에 신뢰도를 추가
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하는 분석을 한다(5장). Gregory et al.(2004)은 북반구 잘-관

측되는 상부 해양(300m 위)에서 모델과 관측 사이의 일관성

이 더 좋으며, 관측이 잘되는 지역 이외의 관측자료에서 자

료 메우기 방법에 더 큰 민감도를 가진다는 것을 보였다. 그

들은 HadCM3 모의에서는 보이지 않는, 500m 깊이 부근에

서 Levitus 자료의 최고 강한 변동성이 보이는 것을 발견하

였으며, Levitus 자료의 인위성과 모델 결함가능성을 보였다. 

Achutarao et al.(2006)은 또한 많은 해양에 온도 변동의 관측

적 추정은 실제적으로 성긴 관측지역과 자료 메우기 방법에 

영향을 받을지도 모른다는 것을 발견하였다.

9.5.1.2 수괴 특성

해양 표면에서 직접적 순환을 하는 내부 수괴는 열과 담

수 사이의 지표 변화에 높은 변화를 가져오며, 따라서 지구 

변화의 지표로 제공될 수 있다(Stark et al., 2006). 어떤 연구

들은 3차원 수괴 특성의 변화 계산을 시도하였다(5.3장). 준-

남극 모드 물(Sub‐Antarctic Mode Water, SAMW)와 아열대 

순환은 1960년 이후 인도양과 태평양에서 승온되었으며, 고

위도에서 물은 상부 500m에서 담수화하였고, 몇몇 아열대 

순환에서는 염도가 증가하였다. 이러한 변화는 고위도에서 

강수 증가를 유발하고(5.2.3절; Wong et al., 1999), 중위도에

서 강수와 증발의 차이를 감소시키는(5.6절) 최근 50년 동안 

해양의 남북 수분 속의 증가와 일관된다. 이것은 탐지 가능

한 염도 변화를 일으키기 위해 해양이 강우 변화를 통합할

지도 모른다는 것을 제시한다. Boyer et al.(2005)는 1955년

에서 1998년 동안 40°S의 남극 극지 부근 지역과 아열대 북

대서양에서의 염도를 이용하여 지구 해양에 대한 염도의 선

형 추세를 추정하였는데, 준-극 대서양에서 담수화되고 있

다(그림 5.5 와 그림 5.7). 그러나 다른 부분(예, 해양 담수 

수송)에서의 변동이 관측된 염도 변화를 실질적으로 구성하

거나, 양을 결정할 지도 모른다.

1960년에서 1990년 사이의 남 인도양의 SANW의 관측된 

담수화는 HadCM3으로부터 모의된 인위적 강제에 일관됨을 

보이지만(Banks et al., 2000), 보이는 추세가 관측적인 자연

변동이나 가변적 관측 범위의 앨리어싱 된 효과를 표현하기 

때문에, 성긴 수문지리 자료를 통합하는데 주의를 기울여야 

한다. SAMW가 1960년대 보다 1987년대에 등 도선을 따라 

더 담수하였기 때문에, 2002년에는  1960대 값 근처의 염도

가 다시 나타난다(Bindoff and McDougall, 2000; Bryden et 

al., 2003). 관찰된 대기속과 해수면온도의 강제력을 받는 해

양모델의 분석은 이것이 자연변동성과 연관된다는 것을 나

타내며(Murray et al., 2007), 그 결과는 HadCM3의 20세기 

모의 분석에 의해서 지지받으며, 내부변동성으로 인한 관측

과의 차이 때문에 귀무가설을 기각하는 것이 불가능한데

(Stark et al., 2006), 이 모델이 지표 승온과 수문 변화에 대

규모 반응을 하기 때문에 21세기에 장주기 담수화 추세를 

생산하여도 그러하다(Banks et al., 2000).

9.5.1.3 남북방향 역전 순환(Meridional Overturning 

Circulation)의 변화

인위적, 자연적 강제력이 대서양의 MOC에 영향을 줄지 

모른다는 것은 가능하다(박스 5.1 참조). 기후변화의 해양의 

결과 중 하나의 가능성은 MOC의 감속 또는 심하게는 정지

이다. 위도 25°N를 따라 대서양 횡단 단면도에 근거를 두는 

역전 순화 및 관련된 열 수송의 추정은 1957에서 2004년 사

이의 5가지 표본에서 대서양 MOC가 약 30% 감속되었음을 

보였으며(Bryden et al., 2005), 비록 추세 추정이 확고하다할

지라도 주어진 부정기적 표본과 고려할 변동성이 명확하지

는 않다(박스 5.1). 북동 대서양의 심해의 담수화가 관찰되었

으며(Dickson et al., 2002; Curry et al., 2003; 그림 5.6), 고

위도의 강수와 증발 사이의 차이가 강해지고, MOC의 감속

이 일관되게 나타났다. Wu et al.(2004)는 관찰된 담수화 추

세가 인위적, 자연적 강제력 모두를 고려하는 HadCM3 앙상

블 모의에서 잘 재현됨을 보였는데, 이 담수화가 MOC의 약

화보다는 강화시키는 결과를 보였다. 그러므로 이 분석은 염

분도 순환을 감속하는 초기 신호와 같은 북대서양의 관측된 

담수화 추세 결과와는 일관되지 않는다. Dickson et al.(2002)

는 극지에 가까운(subploar) 북대서양의 관측된 담수화를 움

직이는데 있어 북극의 가능한 역할을 제시하였다. Wu et 

al.(2005)는 북극 강 흐름의 관측된 증가(Peterson et al., 

2002)가 인위적, 자연적 강제력을 포함한 HadCM3에서 잘 

모의되며, 자연강제력 인자만을 포함한 HadCM3에서는 보이

지 않으며, 이 증가는 인위적에 의한 것이다. 그러나 이 담

수 근원의 증가와 Labrador 해의 담수화 사이의 관계는 

HadCM3 모의에서 뚜렷하지 않으며, Wu et al.(2007)은 

Labrador 해의 최근 담수화는 인위적 강제력보다는 자연적 

강제력에 의해 지배될 때, 모델에 의해 모의된다고 밝혔다. 

중요한 사실은, 담수화는 NAO(상자 5.1)와 AMO(상자 5.1, 

Vellinga and Wu, 2004; Knight et al., 2005)와 연관된 10년 

또는 수십년 변동과 관련된다는 것이다.

9.5.2 해수면

인간활동 강제력 뿐아니라 자연적인 강제력을 포함하는 

모의에서는 1961년~2003년의 기간에는 수 차례의 대규모 화

산 폭발이 기후를 냉각시켰기 때문에(Gleckler et al., 2006) 
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1961-2003 1993-2003

Obs ALL ALL/ANT Obs ALL ALL/ANT

열 확장 0.42±0.12 0.5±0.2 0.7±0.4 1.60±0.50 1.5±0.7 1.2±0.9

빙하와 빙모 0.50±0.18 0.5±0.2 0.5±0.3 0.77±0.22 0.7±0.3 0.8±0.3

관측된 빙상 0.19±0.43 0.41±0.35

각 성분 합계 1.1±0.5 1.2±0.5 1.4±0.7 2.8±0.7 2.6±0.8 2.4±1.0

관측된 상승 비율 1.8±0.5 3.1±0.7

표 9.2. 모델 및 관측에서 추정한 전지구 평균 해수면상승(mmyr-1) 요소. 모든 범위가 5%-95% 신뢰도 간격이다. 관측 요소와 관측된 해수면상승 
속도(‘Obs' 열)는 5.5.6절과 표 5.3에서 다시 언급된다. ‘ALL’열은 자연적인 강제력과 인간활동에 의한 강제력(모델 3, 9, 11, 12, 14, 15, 19, 21: 
표 8.1 참조)을 모두 포함하는 8개의 20C3M 모의(Gregory와 Huybrechts(2006)과 10.6.3.1절의 방법 이용)와 16개 모의(8개의 ALL과 인간활동 
강제력만 반영된 다른 8개)로부터 얻어진 ‘ALL/ANT’열로부터 계산된다. 

화산강제력이 없는 기간보다 일반적으로 해양열흡수가 적

다. 이 때문에 완전한 모델 모의 세트(표 9.2의 ‘ALL/ANT')보

다 관측된 해양온난화에 기초한 열적 팽창 추정치(5.5.3절) 

반영된 모의들이 더 잘 일치하게 된다. 1993년~2003년 기간

에, 자연적인 강제력을 포함한 모델들은 관측과 잘 일치하고 

있다. 이러한 결과가 1999년 이후로 모의가 서로 다른 날짜

에 종료하기 때문에 다소 불확실성이 존재하긴 하지만, 

PCM을 이용한 Church et al.(2005)과 HadCM3를 이용한 

Gregory et al.(2006)의 결과와 일치하며, 이들 결과는 지난 

십년간 0.5mmyr-1의 추세는 1991년 피나투보산 화산 폭발에

서 회복됨으로써 발생한 온난화에 기인했을 것임을 의미한

다. 1961년~2003년과 1993년~2003년 기간을 비교해보면 화

산이 단기간과 장기간에 서로 다르게 해양에 영향을 미치는 

것을 알 수 있다. 1993년~2003년의 급속한 팽창은 피나투보

산 화산 폭발로 인한 냉각화에 이어 상층 해양이 급속히 온

난화됨에 따른 것이었다. 반면, 화산 폭발로 인한 심해의 냉

각 편차는 훨씬 오래 지속되므로 수 십년의 반응은 지속적

으로 영향을 받는다(Delworth et al., 2005; Gleckler et al., 

2006; Gregory et al., 2006).

관측과 모델 결과 모두 빙하와 빙모의 전지구 평균 질량 

수지는 전지구 평균 기온변화에 선형적으로 의존함을 보여

주고 있다. 하지만 최근 수 년 간 가속화된 질량 결손 관측

을 보면 모델에 의한 모의보다 더 민감한 것으로 나타났다. 

전지구 평균 질량 수지 민감도가 0.80 mmyr-1℃-1(해수면 상

당)이고 1900년~1929년의 기후가 빙하의 정상상태를 유지할 

수 있는 온도보다 0.16℃ 높다고 가정하여 AOGCM으로 모

의한 전지구 평균기온은 1961년~2003년과 1993년~2003년 기

간의 빙하와 빙모가 해수면 변화에 기여한 정도의 관측 추

정치와 잘 일치한다(10.6.3.1절, 표 9.2).

기후변화에 따른 빙상의 지표 질량 수지 변화 계산

(Gregory and Huybrechts, 2006과 10.6.3.1절의 방법에 따름)

에 따르면 1993년~2003년 동안 작긴 하지만 그린란드에서 

0.1 ± 0.1 mmyr-1(5%-95% 범위), 남극에서 ‐0.2 ± 0.4 mmyr-1

의 작지만 불확실성이 있는 기여를 한 것으로 나타난다; 남

극의 경우 AOGCM 모의에서의 기온상승이 현재의 적설량

을 증가(반면 거의 녹지 않는다)하게 함에 따라 음의 값으로 

계산된다. 관측 추정치(4.6.2절와 5.5.6절)는 그린란드에서 

0.21 ± 0.07 mmyr-1, 남극에서 0.21 ± 0.35 mmyr-1이다. 빙

상의 경우, 최근 빙류의 가속화가 얼음이 바다로 더 녹게 하

도록 크게 기여하는데, 이 효과는 그 원인과 기작에 대한 적

절한 이해가 부족하기 때문에 모델에 포함되지 않고 있다

(4.6.2절, 10.6.4절). 따라서, 지표 질량 수지 모델은 빙상이 

녹아 해수면상승에 기여한 정도를 과소평가한다. 또한 모델

에 기초한 추정치와 관측 추정치는 차이가 있는 이유는 모

델에 기초한 추정치는 SRES 시나리오 상에서 21세기 빙상

에 대한 전지구 평균기후변화와 지역 기후변화 사이의 관계 

추정치를 이용해 얻어진 것이기 때문이다. 이 관계는 빙상에 

대한 최근의 변화를 재현하지 못할 수도 있다.

모델에 의한 열적 팽창, 전지구 빙하, 그리고 만년설 기여

도와 빙상 기여도의 관측 추정치를 더해보면, 1961년~2003

년과 1993년~2003년 사이에 관측된 전지구 평균 해수면상승 

속도보다 작다. 표 9.2에서 보는 바와 같이, 모델에 의해 잘 

재현되고 있다. 그럼에도 불구하고 전체값에서(특히 1961

년~2003년) 차이가 나는 것은 해수면상승을 충분히 설명할 

수 없음을 뜻한다. 이는 또한 관측 수지가 어려운 이유이기

도 하다(5.5.6절).

모델과 관측 사이의 차이는 조절 모의로부터 10년 추세에 

열팽창 요소의 표준편차(~0.2mmyr-1)를 얻을 수 있는 기후

시스템에서 내부적으로 발생한 변동성으로도 일부 설명될 

수 있다. 열적 팽창에 있어서 관측값의 10년 추세에 대한 표

준편차는 0.7 mmyr-1 이므로이 변동성은 모델에 의해 과소

평가될 수도 있다(5.5.3절, 9.5.1.1절; Gregory et al., 2006). 

최근 온난화와 열적 팽창이 대부분 인간활동에 의한 것이

기 때문에(9.5.1.1 절) 모델 결과는 1993년~2003년 사이의 상

승 속도가 1961년~2003년보다 더 큰 것이 인간활동에 의한 

강제력이 증가했기 때문임을 보여준다. 그러나 10년 추세에
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서 조류 측정 추정치에 따르면 모델보다 더 큰 변동성이 존

재하고 속도는 지난 십년 간 발생한 것과 1993년~2003년에 

관측된 것이 비슷하다(5.5.2.4절). 

전체적으로, 지난 20세기 하반기의 인간활동 강제력에 대

한 반응으로 해수면상승에 기여했을 가능성이 매우 크다. 인

간활동과 자연적인 강제력을 포함하는 모델은 1961년 이후

의 관측된 열적 팽창을 제법 잘 모의한다. 인간활동 강제력

은 모델에 의해 모의된 표면온도 변화에 우세하게 작용하고, 

관측된 해양 상층의 온난화와 넓은 지역에 걸친 빙하의 퇴

각에도 기여하는 것 같다. 20세기 하반기의 온난화는 알려진 

자연적 원인에 의해서만 발생한 것 같지는 않다. 인간활동 

강제력의 해양 열함량 증가와 빙하 녹음에의 기여도를 정량

화하는 연구가 부족하고, 관측 수지와의 차이가 있기 때문에 

인간활동의 기여도를 추정하기가 어렵다. 그럼에도 불구하

고, 모델링과 해양 열함량 연구에 기초한 전문 평가에 따르

면 인간활동 강제력이 20세기 하반기의 해수면상승에 최소 

1/4~1/2 정도를 기여했을 것으로 본다(Woodworth et al., 

2004). 

인간활동 강제력은 해수면상승을 가속화할 것으로 예상된

다(Woodworth et al., 2004). 반면, 자연적인 강제력은 20세

기 초 해수면상승 속도를 증가시켰지만 20세기 하반기에는 

감소시켜 인간활동 강제력과 함께 고려한다면 20세기 전체

에 대해 정상 속도가 되게 했다(Crowley et al., 2003; 

Gregory et al., 2006). 20세기 가속화에 대한 관측의 증거는 

분명치 않지만, 해수면상승 속도는 19세기보다 20세기에 더 

컸다(5.5.2.4절). 19세기 초 상승 속도가 높았던 징후는 자연

적 요인, 특히 1815년 탐보라 화산 폭발 영향으로부터의 회

복에 의한 것이었고, 이로써 인간활동 강제력이 19세기 하반

기에 중요하게 되었다.

9.5.3 대기순환변화

기후의 자연적으로 낮은 빈도를 가지는 변화는 ENSO(엘

니뇨 남방진동), PDO(태평양 10년 진동), NAM(북반구 환상 

모드), SAM(남반구 환상 모드)(3.5절, 박스 3.4)와 같은 소수

의 대규모 순환 패턴에 의해 지배된다. 연간~십년 규모의 대

륙 기후에 대한 이러한 모드들의 영향이 알려져 있지만 그 

활동이 시작되거나 외부강제력에 의해 대체되는 정도는 불확

실한 상태이다. 어떤 모드들은 심화된 온난화 효과와 같은 

인간활동의 영향의 결과로 변화될 수 있지만, 그러한 변화의 

방향이나 양에 대한 선험적인 기대는 거의 할 수는 없다. 

9.5.3.1 엘니뇨-남방진동/태평양 10년 진동

엘니뇨-남방진동은 열대 태평양 지역에서의 변화성에 있

어 우세한 모드이며, 전지구 기후에 영향을 미친다(3.6.2절). 

20세기 ENSO 지수(적도 동태평양지역의 평균 해수면온도 

편차로 정의된다)에는 1970년대 후반 이후로 발생해 열대 동

태평양 지역의 온난화의 일부 원인이 되었던 더 강한 엘니

뇨를 포함하는 등, 수 십년의 진동이 있어 왔다(Mendelssohn 

et al., 2005). 미래 기후변화에 대한 모델 예측에 따르면 열

대 동태평양 지역에 온난화가 심화되고 워커순환이 약해지

면서 엘니뇨 같은 상태로 치우쳐질 것으로 나타난다

(10.3.5.3절); 지난 140년에 걸쳐 워커순환이 약화되는 것이 

관측되었다는 근거가 있다(Vecchi et al., 2006). 인간활동 영

향에 대한 반응 모의에 따르면, 온실가스 증가에 대한 반응

으로 ENSO 변동성이 증가함을 보이기도 하고(Timmermann, 

1999; Timmermann et al., 1999; Collins, 2000b), 변화가 없

거나(Cllins, 2000a) 변동성이 감소하는 것을 보이기도 한다

(Knutson et al., 1997). 15 MMD AOGCM의 대기 중 이산화

탄소 배증에 따른 반응 모의를 보면(Merryfiel, 2006) 세 개 

모델에서는 ENSO 변동성이 크게 증가하고, 다섯 개 모델에

서는 크게 감소하였으며, 일곱 개 모델에서는 큰 변화를 보

이지 않는 것으로 조사됐다. 따라서, 관측에서는 ENSO 변

동성이 감지되지는 않았기 때문에, 인간활동 강제력에 대한 

반응의 변화의 정도를 예측하는 데 있어 일치된 모의는 없

다.(10.3.5.3절)

북태평양의 십년 변동성은 북태평양 해수면온도 변화와 

결합된 알류산 저기압 강도의 변동성으로 설명된다(3.6.3절, 

8.4.2절). 북태평양의 십년 변동성의 우세 모드는 대개 PDO

로 나타내며, 대기와 북태평양 상층에서 ENSO와 관련한 패

턴과 비슷한 공간 구조를 가진다. 최근 한 연구에 따르면, 

관측된 PDO와 모의된 PDO 패턴 사이에 차이가 있고, 다른 

연구가 부족하며, 결과의 신뢰도가 제한적이긴 하지만, 관측

과 인간활동 경제력을 포함한 MIROC 모델을 이용한 모의에

서 PDO가 양의 위상으로 치우치는 경향이 일치했다(Shiogama 

et al., 2005).

9.5.3.2 북대서양 진동/북반구 환상 모드

NAM(북반구 환상 모드)은 북반구 변동성의 동서 방향 대

칭 모드(Thompson and Wallace, 1998)이며, NAO(북대서양 

진동)은 NAM의 대서양쪽 대응모드로 볼 수 있다(Hurrel, 

1996; 3.6.4절). NAM 지수는 북극의 지상기압 감소와 아열

대 북대서양 지상기압 감소에 상응하여, 1960년대와 1990년

대 사이에 양의 위상 쪽으로 두드러지게 치우치는 경향을 
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그림 9.16. 1955년~2005년 기간 10년 평균자료의 북반구(왼쪽) 및 남반구(오른쪽)에서 12월-2월의 해면기압 경향(hPa/50년)의 관측
(위) 및 모델 모의(아래) 비교. 관측된 추세는 해들리센터 평균 해면기압 자료에 근거하고 있다(HadSLP2r, 빠짐없는 관측자료; Allan
과 Ansell, 2006). 모델이 모의하는 추세는 8개의 결합모델(CCSM3, GFDL‐CM2.0, GFDL‐CM2.1, GISS‐EH, GISS‐ER, 
MIROC3.2(medres), PCM, UKMO‐HadCM3; 모델 설명은 표 8.1 참조)에서 온실가스, 황산염 에어러솔, 성층권 오존, 화산 에어러솔 

및 태양복사 변화에 대해 평균적으로 모의된 반응이다. 유선은 해면기압 추세에서 파생된 지형풍의 속도 경향(ms
‐1
/50년)을 나타내

고, 유선의 음영 표시는 변화의 정도를 나타내며, 진한 유선일수록 지형풍 변화가 큼을 뜻한다. 백색 부분은 관측소 측정값이 충분하
지 않음을 나타낸다. Gillett et al.(2005)에 의해 갱신됨.

보였다(3.6.4절 참조; Hurrell, 1996; Thompson et al., 2000; 

Gillett et al., 2003a). 몇몇 연구는 이 경향이 모의된 내부변

동성과 일치하지 않음을 보였다(Osborn et al., 1999; Gillett 

et al., 2000, 2002b; Osborn, 2004; Gillett, 2005). NAM 지수

가 1990년대 중반 최고치를 기록한 이후 다소 감소했고, 

NAO 지수의 경향이 한 개 모델에서 내부변동성과 잘 일치

한 연구 결과가 있더라도(Selten et al., 2004), 최근 수 십년

간 계산된 경향은 대부분의 모델에서 모의된 내부변동성에 

비해 5% 신뢰도 구간에서 유의하다(Osborn, 2004; Gillett, 

2005). 

일반적으로 모의된 경향이 관측된 경향보다 작다고 하더

라도(Gillett et al., 2002b, 2003b; Osborn, 2004; Gillett, 

2005; 그림 9.16 참조), 대부분의 기후모델들은 NAM 지수가 

온난화 가스 농도 증가에 따라 다소 증가하는 것으로 모의

하고 있다(Fyfe et al., 1999; Paeth et al., 1999; Shindell et 

al., 1999; Gillett et al., 2003a,b; Osborn, 2004; Rauthe et 

al., 2004). 모의된 해수면 기압 변화는 두 지점간 NAO 지수

보다 반구의 NAM 지수에 일반적으로 더 강하게 반영된다

(Gillett et al., 2002b; Osborn, 2004; Rauthe et al., 2004). 몇

몇 연구는 NAM에 오존 감소(Volodin and Galin, 1999; 
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Shindell et al., 2001a), 태양복사의 변화(Shindell et al., 

2001a)와 화산 폭발(Kirchner et al., 1999; Shindell et al., 

2001a; Stenchikov et al., 2006)이 영향을 미친다고 주장했

다. Stenchikov et al.(2006)은 20세기 모의의 MMD 20C3M 

앙상블에서 9번의 화산 폭발에 따른 해면기압의 변화를 평

가하여, 비록 관측한 것보다 적긴 해도 모델들이 화산에 대

한 반응으로 양의 NAM을 모의함을 알아냈다. 그럼에도 불

구하고, 오존, 태양복사, 화산강제력 변화는 최근 수 십년간 

관측된 NAM 경향에 일반적으로는 크게 기여하지 않는 것

으로 나타났다(Shindell et al., 2001a; Gillett et al., 2003a). 

모의된 경향이 모든 경우에 관측보다 작다고 할지라도 이는 

모의와 관측 경향이 5% 신뢰도 구간에서 일치하지 않음을 

보여준다. 모든 주요 인간활동과 자연강제력을 포함시킨 

MMD 20C3M 모의에 따르면 20세기 후반에 NAM이 약간 

증가하는 것으로 보인다(Gillett, 2005; Miller et al., 2006; 그

림 9.16). 

북반구 순환변화에 근원이 되는 기작은 논란 거리로 남아 

있다. 전지구 또는 아열대지역에서 외부강제력의 영향을 일

부 받았을 수도 있는 관측 해수면온도 변화가 반영된 모의

에서는 NAO가 양의 위상을 가지는 최근 경향의 절반 정도

를 표현해내며(Hoerling et al., 2005; Hurrell et al., 2005), 

이 경향이 해수면온도 변화, 특히 인도양(Hoerling et al., 

2005)의 온도 변화와 일부 관련이 있을 수 있음을 의미한다. 

성층권 바람의 실제 경향이 반영된 다른 모의에서는 NAO의 

관측 경향을 재현했다(Scaife et al., 2005). Rind et al.(2005a,b)

의 결과에 따르면 성층권 변화와 해수면온도 변화 모두 

NAM과 NAO 변화의 강제력으로 작용할 수 있으며, 해수면

온도 변화가 보다 우세한 강제 기작이다. 

1968년~1997년 NAM의 경향은 해양 대기의 대륙 이류가 

증가함에 따른 유라시아 겨울철 지표 온난화와 약 50% 정도 

관련이 있었지만, 북반구 온대지역 연평균 온난화 추세의 아

주 일부(16%)를 차지한다(Thompson et al., 2000; 3.6.4절; 

그림 3.30). 이 경향은 또한 폭풍 진로가 북쪽으로 변함에 따

른 남부 유럽의 겨울철 강수 감소 및 북부 유럽의 겨울철 강

수 증가와 관련이 있다(Thompson et al., 2000).

9.5.3.3 남반구 환상 모드

남반구 환상 모드(SAM)는 북반구보다 좀 더 동서방향으

로 대칭이다(Thompson and Wallace, 2000; 3.6.5절). 또한, 

2000년 이후 평균 SAM 지수가 1990년대 후반 평균값보다 

작고 장기간 평균보다는 크지만(그림 3.32), 남극과 북반구 

중위도 지역의 지상기압 감소에 따라 지난 30년간 두드러지

게 상승하는 추세를 보인다(그림 9.16). SAM의 상승 추세는 

모든 계절에 나타나지만, 가장 큰 경향은 남반구 여름철에 

관측되었다(Thompson et al., 2000; Marshall, 2003). Marshall 

et al.(2004)은 SAM의 추세 관측이 HadCM3의 내부변동성 

모의와 일치하지 않음을 보이고 있으며 이는 외부 요인이 

있음을 암시한다. 반면, Jones와 Widmann(2004)은 대부분 

중위도 기압 측정에 근거한 여름철 SAM 지수의 95년 재현

을 개발하고, 재현된 SAM 지수는 1990년대 후반처럼 1960

년대 초반에도 높은 것으로 나타났다. 그러나, 남극 자료와 

다른 방법을 사용해 보다 신뢰성 높은 1958년부터의 재현에 

따르면, 여름 SAM 지수는 관측이 시작된 이래 1990년대 후

반에 가장 높았다(Marshall et al., 2004).

남반구 관측된 경향 구조와 계절성 분석에 기초하여, 

Thompson과 Solomon(2002)은 이들 상당부분이 성층권 오존 

감소에 따른 것이라고 주장했다. 몇 가지 모델 연구에서는 

성층권 오존 감소에 따라 특히 남반구 여름철 SAM의 상승 

경향을 모의하고 있다(Sexton, 2001; Gillett and Thompson, 

2003; Marshall et al., 2004; Shindell and Schmidt, 2004; 

Arblaster and Meehl, 2006; Miller et al., 2006). 성층권 오존 

감소는 봄철 남극의 소용돌이를 냉각시켜 강하게 만들며, 관

측 및 모델은 이러한 성층권 서풍의 강화가 대류권으로 전

달될 수 있음을 나타낸다(Thompson and Solomon, 2002; 

Gillett and Thompson, 2003). 오존 감소가 우세한 원인일 수 

있지만, 다른 연구 결과들은 온실가스 증가 역시 기여하고 

있음을 보여주고 있다(Fyfe et al., 1999; Kushner et al., 

2001; Stone et al., 2001; Cai et al., 2003; Marshall et al., 

2004; Shindell and Schmidt, 2004; Stone and Fyfe, 2005; 

Arblaster and Meehl, 2006). 남반구의 여름 동안, SAM의 추

세는 남반구 해양의 극지 주변 서풍이 약 3ms‐1 증가한 것과 

관계가 있다. 이 순환의 변화가 남극 대륙 여름철 지표 냉각

화의 대부분과 북극 반도 온난화(Thompson and Solomon, 

2002; Carril et al., 2005; 3.6.5절)의 약 1/3~1/2 정도를 설명

하는 것으로 추정되며, 다른 요소들이 이 온난화에 영향을 

주는 것 같긴 하지만(Vaughan et al., 2001)이는 북극 반도의 

동쪽에 가장 큰 영향을 미치는 것이다(Marshall et al., 2006).

9.5.3.4 해면기압 감지와 특성

지난 50년간 관측된 전지구의 12월-2월 해면기압의 변화

는 모의된 내부변동성과 일치하지 않지만(Gillett et al., 

2003b, 2005), 8개 MMD 결합 모델에 의한 20C3M 모의에 

기초한 온실가스, 성층권 오존, 황산염 에어러솔, 화산 에어

러솔 그리고 태양복사 변화에 대한 반응 모의와는 일치하는 

결과를 보인다(Gillett et al., 2005; 그림 9.16). 이 결과는 성

층권 오존 감소를 포함한 모의와 관측 해수면기압 변화가 
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일치하게 되는 남반구에서 더 뚜렷하다. 북반구에서는, 모의

된 해수면기압 경향은 관측보다 훨씬 적다(Gillett, 2005). 대

기 중 수증기 증가와 관련된 전지구 평균 해수면기압 변화

는 해수면기압 관측값 변화의 공간 변동에 비해 적고 관측 

불확실성이 크므로 감지하기 어렵다(Trenberth and Smith, 

2005).

9.5.3.5 몬순 순환

현재 몬순 지역의 기후변화를 이해 수준은 순환과 강수에 

관해서 큰 불확실성으로 남아 있다(3.7절, 8.4.10절, 10.3.5.2

절). MMD 모델에서 아시아 몬순 순환은 SRES A1B 시나리

오로 21세기 후반 15% 감소하는 것으로 나타났지만(Tanaka 

et al., 2005; Ueda et al., 2006), 20세기 추세는 계산되지 않

았다. Ramanathan et al., 2005)은 검댕이 증가함에 따라 

1985년~2000년 사이에 아시아 몬순 순환이 두드러지게 약화

됨을 모의했다. Chase et al., 2003)은 1950년~1998년 기간에 

4개의 주요 열대 몬순 순환(동남아시아, 아프리카 서부, 아

프리카 동부, 호주/해양 에 대한 몇 가지 지수 변화를 시험

했다. 이 연구에서는 이 결과가 NCEP 재분석자료에 영향을 

주는 관측체계 변화 때문에 불확실성이 있다 할지라도, 각 

지역의 몬순 순환이 크게 감소함을 알아냈다(3.7절). 이 결과

들은 인간활동 요인으로 인해 몬순 약화되는 모의와 일치하

고 있지만, 이를 확실히 하기 위한 심도 있는 모델 연구와 

경험 연구가 필요하다. 

9.5.3.6 열대저기압

2004년, 2005년에 활발했던 북대서양 허리케인, 2004년 3

월 브라질 남부 해안을 강타한 아열대지역 남대서양의 저기

압 시스템의 비정상적 발달, 2005년 10월 이베리아 반도 근

처의 허리케인 등의 최근의 몇몇 사건들은 열대저기압 활동

에 대한 기후변화의 가능한 영향력에 대해 대중과 언론의 

관심을 끌었다. 3차 평가보고서의 결론은 ‘열대 및 온대 폭

풍의 특성이 변화된 것을 나타내는 강력한 증거는 없지만’ 

열대 바람 강도 최고치가 온실 효과가 심화된 일부지역에서 

일어날 수 있다는 것이다(박스 3.5; Trenberth, 2005 참조). 

대부분의 기후모델의 공간 해상도는 현실적으로 열대저기압

을 모의하는 모델의 성능을 제한하므로, 허리케인의 변화가 

반영된 대부분의 연구는 고해상도 대기모델과 정해진 해수

면온도를 포함한 time slice 실험이나 저해상도 대순환모델

(General Circulation Models, GCMs)에 심어진 허리케인 모

델 중 하나를 사용한다(10.3.6.3절). 결과들이 서로 다소 다

르지만, 이러한 연구는 일반적으로 온실가스가 증가함에 따

라 열대저기압의 빈도가 감소되었으나, 대부분의 강력한 저

기압의 강도는 증가하였음을 보여준다. 모의된 빈도 감소는 

이산화탄소 농도 증가와 관련한 복사 냉각화의 감소로 인한 

결과일 수 있음을 보여준다(Sugi and Yoshimura, 2004; 

Yoshimura and Sugi, 2005; 10.3.6.3절; 박스 3.5). 반면, 온난

화 상태에서 증가된 대기 수증기는 위치에너지를 증가시키

고 이에 따른 저기압의 강도도 증가시킨다(Trenberth, 2005). 

적어도 1990년대 후반까지 전지구 열대저기압의 전체 빈

도가 낮게 관측되는 경향에 대한 근거가 거의 없다(예: 

Solow and Moore, 2002; Elsner et al., 2004; Pielke et al., 

2005; Webster et al., 2005). 그러나 열대저기압의 강도가 강

해졌다는 몇몇 증거가 있다. Webster et al.(2005)에 따르면 

지난 35년간 가장 강력한 열대저기압 개수와 비율이 전지구

적으로 증가하고 있다. Emanuel(2005)의 1970년대 중반 이

후 북태평양 서부와 북대서양에서 열대저기압의 소멸 지표

(저기압이 존재하는 동안의 최고 풍속 세제곱의 적분값)인 

세력소산지수(PDI)가 크게 증가하고 있다고 발표했으며, 이

는 저기압의 지속시간과 최고 강도 모두 명백히 증가함을 

나타내는 것이다. 최근 PDI가 더 높다고는 하지만(Emanuel, 

2005; 3.8.3절), 북대서양(Landsea, 2005)과 북태평양(Chan, 

2006)에서의 열대저기압의 활동성이 1950년~1970년 사이에

도 높았다는 연구 결과들이 있다. Chan과 Liu(2004)는 북태

평양 서부에서 유사한 상관성을 찾지 못했지만, Emanuel 

(2005)과  Elsner et al.(2006)은 PDI와 열대 대서양 해수면온

도 사이에 상관성이 높다고 발표했다. 북대서양 해수면온도 

변화가 AMO와 일부 관련이 있는 반면, 최근 온난화는 주로 

전지구 기온상승과 관련이 있다(3.8.3.2절: Mann and Emanuel, 

2006; Trenberth and Shea, 2006). 열대저기압의 발달은 수직

성 바람 시어와 정적 안정성에도 크게 영향을 받는다(박스 

3.5). 온실가스 농도 증가는 해수면온도의 온난화에 기여하

기 쉬운 반면, 정적 안정성과 바람 시어에 대한 효과는 이러

한 열대저기압 생성에 대한 영향과는 일부 상반될 수도 있

다. 따라서, 외부 영향에 따른 허리케인 관측 강도 또는 주

기의 변화에 대한 탐지와 속성은 열대저기압에 대한 이론적 

이해와 모델링 및 장기 감시가 부족한 탓에 어려운 실정이

다(예, Emanuel, 2005; Landsea, 2005; Pielke, 2005). 이 때

문에 인간활동 요인이 열대저기압 강도 증가에 기여했다는 

평가보다 더 강한 결론을 내리는 데는 한계가 있다. 

9.5.3.7 온대저기압

MMD 20C3M 모델 앙상블에서의 21세기 기후변화 모의

는, 모든 모델에서 재현되는 것은 아니나(Bengtsson et al., 

2006; 10.3.6.4절), 일반적으로 남반구와 북반구 모두에서 온

대저기압의 총 개수는 감소하나 가장 강한 저기압의 발생 
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그림 9.17. 관측된 SST를 강제력으로 사용한 GFDL AM2‐LM2 AGCM 
모의실험(빨간색) 및 SSM/I 위성 관측(검은색, Wentz and Schabel, 
2000)으로부터 얻어진 연직적분된 수증기량(%)에 있어서 전지구 해양 
평균 편차(1987년-2000년 평균값 사용). Soden et al.(2005) 제공.

수는 증가함을 보여주고 있다(Lambert and Fyfe, 2006). 많

은 21세기 모의에서 남반구와 북반구 모두 폭풍 진로가 극

지방으로 치우치는 경향을 보인다(Bengtsson et al., 2006; 

10.3.6.4절). 최근의 겨울철 북반구 폭풍에 대한 관측 연구

에 따르면 폭풍 진로는 극지방으로 치우치고 있으며 폭풍 

강도는 증가하고 있지만, 20세기 중반 이후의 전체 폭풍 발

생 개수는 감소하고 있다(3.5.3절). 관측된 바람과 유의파고

를 분석한 결과에 따르면 북반구에서의 폭풍 활동이 증가하

고 있다. 남반구에서는 폭풍 진로가 극쪽으로 치우쳐있으

며, 폭풍 반경과 깊이는 증가하나 빈도는 감소하고 있다. 이

러한 특성들은 SAM과 NAM의 관측 경향과 연관이 있는 것 

같다. 따라서, 온대저기압의 모의된 변화와 관측된 변화는 

대체적으로 일치하지만, 관측 체계의 변화로 인한 문제점과 

내부변동성이 크기 때문에 인간활동 영향은 감지되지 않고 

있다(3.5.3절). 

9.5.4 강수

9.5.4.1 대기 수증기량의 변화

Clausius‐Clapeyron 방정식에 의하면 포화수증기압은 온도

에 따라 증가하므로 온난화 기후에서 대기의 습기 함유량은 

증가할 것으로 기대된다(Trenberth et al., 2005). SSM/I 

(Satellite‐borne Special Sensor Microwave/Imager) 측정치에 

의하면 1988년 이래로 수증기량은 라디오존데나 재분석자료

(Trenberth et al., 2005)보다 품질이 더 좋은 것으로 나타나

고 있는데 전지구 해양에 대해서 평균된 가강수량은 십년 

당 1.2±0.3% 정도 통계적으로 유의한 상승 경향을 보여준

다(3.4.2.1절). Soden et al.(2005)은 상승 경향을 포함한 관측 

변화들은 관측된 SST가 지정될 때 GFDL 대기모델에서 잘 

모의되고 있음을 보여준다(그림 9.17). 모의실험과 관측은 

낮은 빈도의 변동성을 잘 보여주는데 이는 ENSO와 큰 관련

성이 있다. Soden et al.(2005)은 상층대류권에서의 수증기 

변화 또한 모델에 의해 현실적으로 모의되고 있음을 보이고 

있다. 전지구 해양 지역에서 관측된 온난화는 대개 인위적으

로 것으로 보이는데 이는 인위적인 영향이 해양 지역의 대

기 수증기량 증가에 기여했음을 암시하는 것이라고 하겠다. 

9.5.4.2 전지구 강수량 변화

온난화와 관련하여 대기의 습기 함유량 증가는 전지구 평

균 강수량의 증가를 유도할 것으로 기대될 수 있다(9.5.4.1 

절). 전지구 육지 지역의 연평균 강수량은 작지만 불확실하

지만 20세기 동안 10년 당 1.1㎜ 정도의 상승 경향을 보여주

었다(3.3.2.1절과 표 3.4). 그러나 기록은 큰 10년 주기의 변

동성을 보여주며 전지구 육지의 연평균 강수량은 1950년 이

래로 유의하지 않은 감소를 보여준다(그림 9.18; 표 3.4).

9.5.4.2.1 강수량의 외적 영향 탐지

Mitchell et al.(1987)은 전지구 평균강수량 변화는 응결잠

열이 복사냉각과 평형을 이루는 대류권의 에너지 수지에 의

해 주로 통제를 받고 있다고 주장한다. 대류권 온난화는 냉

각률을 강화시켜서 강수량을 증가시키지만 대기 중 이산화

탄소 증가에 의한 복사냉각 효율 감소에 의해 부분 상쇄될 

수 있다(Allen and Ingram, 2002; Yang et al., 2003; Lambert 

et al., 2004; Sugi and Yoshimura, 2004). 이는 화산 에어러

솔과 같은 단파 강제력은 복사냉각 효율에 영향을 주지 않

고 대류권 온도를 변화시키므로 전지구 평균강수량은 이산

화탄소 강제력보다 단파 강제력에 더 크게 반응해야 함을 

의미한다. 이는 큰 화산 분출 이후 모의된 강수량 감소와 일

치하는 것으로(Robock and Liu, 1994; Broccoli et al., 2003), 

Lambert et al.(2004)이 에너지 수지 인자에 육지 지역 자료

만 적용할 때 주의를 요구했다 하더라도 왜 인위적인 영향

이 전지구 평균강수량의 측정(Ziegler et al., 2003; Gillett et 

al., 2004b)에서 탐지되지 않는지에 대한 이유를 설명해 줄 

수 있다. 전지구 강수량 증가를 유도한 온실가스는 인위적 

에어러솔에 의한 감소로 상쇄되어 왔을 수 있다(Ramanathan 

et al., 2001).

몇몇 연구들에 의하면 자연적 강제력 및 인위적 강제력 

둘 다를 포함한 기후모델 적분에서 모의된 육지 평균 강수

량은 통계적으로 유의성 있게 관측된 것과 상관관계가 있으

며(Allen and Ingram, 2002; Gillett et al., 2004b; Lambert et 

al., 2004), 그로 인해 강수량의 관측에 있어 외적 영향을 탐
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그림 9.18. (a) 지구 평균강수량에 있어서 모의된 편차 및 관측 편차
(1961-1990 기간에 대한),(b) 1901-1998 기간동안 동서 평균된 강수량
의 경향. 관측치(두꺼운 흑색선)들은 지구상의 격자화된 우량계 측정치
에 근거를 두고 있다(Hulme et al., 1998). 모델자료는 다음의 결합 기
후모델로부터 인위적 강제력, 태양강제력, 화산강제력을 가진 20세기 
MMD 적분으로 얻어진 것이다(상세 모델에 대해서는 표 8.1 참조): 
UKMO‐HadCM3(갈색), CCSM3(진한 청색), GFDL‐CM2.0(연한 녹색), 
GFDL‐CM2.1(연한 청색), GISS‐EH(적색), GISS‐ER(가는 흑색), 
MIROC3.2(주황색), MRI‐CGCM2.3.2(녹색 파선)과 PCM(분홍색). 색깔
이 있는 곡선들은 개개의 모델로부터 얻어진 앙상블 평균이다.(a)에서 
ENSO와 같은 자연변동성 원인들을 제거하기 위해 5년 이동평균되었
다.(b)에서 회색 영역은 개개의 앙상블 멤버들에 의해 모의된 경향들의 
범위를 나타내며 두꺼운 청색선은 다중모델 앙상블 평균을 의미한다. 
전지구 평균 강수량에 영향을 미치는 관측치의 외적 영향은 위쪽 패녈
에 있는 연속 선들로 보여지는 강수 모의치로 탐지된 것이다. Lambert 
et al.(2005)로부터 인용.

지할 수 있다. Lambert et al.(2005)은 인위적 및 자연적 강제

력(그림 9.18a)을 포함한 9개의 MMD 20C3M 모델들에 있어

서 강수량 변화를 조사해서 9개의 모델 가운데 5개에 대한 

모의결과에서 관측된 육지 지역 평균 강수량을 탐지할 수 

있음을 알아내었다(그림 9.18a). Lambert et al.(2004)은 

HadCM3을 사용해서 육지 평균 강수량에 있어서 장파 강제

력이 아닌 단파 강제력에 대한 반응을 탐지해냈다. Gillett et 

al.(2004b)는 PCM을 사용해서 화산강제력에 대한 반응을 유

사하게 탐지해냈다. 기후모델들은 관측된 것(Gillett et al., 

2004b; Lambert et al., 2004, 2005)에 비해 육지 평균 강수량

의 변동을 과소평가하는 것처럼 보이지만 이러한 불일치가 

단파 강제력(Gillett et al., 2004b)에 대한 과소평가된 반응 

때문인지, 내적변동성의 과소평가 때문인지 관측 오차인지 

아니면 이 모든 결과가 합성된 결과인지는 분명하지 않다.

온실가스 증가는 아열대지역 및 열대 일부 지역 건조화

(Kumar et al., 2004; Neelin et al., 2006)를 이끄는 것으로 

기대되는 수증기의 수평 수송 강화와 함께 더 나아가 열대

지역과 고위도에서의 강수 증가(Emori and Brown, 2005; 

Held and Soden, 2006)를 이끌 것으로 예측된다. 20세기 동

서평균된 육지 강수량 모의실험에 의하면 일반적으로 고위

도 지역과 적도 부근으로 증가하며 북반구 아열대 지역에서 

감소된 결과를 보여준다(Hulme et al., 1998; Held and 

Soden, 2006; 그림 9.18b). 21세기에 투영한 결과에는 이와 

유사한 효과를 보여준다(그림 10.12). 이러한 모의된 북반구 

아열대 지역 건조와 ITCZ의 남향 이동은 에어러솔 효과가 

없는 모의실험 또한 북반구 아열대지역에서 건조 현상을 보

인다(Hulme et al., 1998) 하더라도 부분적으로 황산염 에어

러솔 효과에 관련될 수 있다(Rotstayn and Lohmann, 2002). 

이러한 동서평균된 강수량 변화는 비록 관측된 기록이 큰 

십년이상 주기 변동성의 특징을 가진다 하더라도  20세기 

동안 관측된 것과 광범위하게 일치한다(그림 9.18b; Hulme 

et al., 1998; Allen and Ingram, 2002; Rotstayn and 

Lohmann, 2002). 동서평균된 강수량 경향에 대해 관측된 것

과 모의실험된 것이 일치하는 것은 모의실험에서 화산 분출 

강제력의 포함에 민감하지 않은데 이는 인위적인 영향이 이

러한 진단에 명확하다는 것을 의미한다. 

유출량 변화들이 강수량 변화에 따른 증가 및 감소와 더

불어 전세계적으로 많은 곳에서 관측되어 왔다(3.3.4 절). 기

후모델들에 의하면 유출량은 북반구 고위도와 같이 강수량

이 증발량보다 빨리 증가하는 지역에서 증가할 거라는 것을 

암시한다(10.3.2.3절과 그림 10.12; Milly et al., 2005 참조; 

Wu et al., 2005). Gedney et al.(2006)은 20세기 후반 수 십

년 동안에 있어 대륙지역의 유출량 증가는 부분적으로 CO2

가 유도한 기공 폐쇄에 의한 증산 억제가 원인이 된 것으로 

보고 있다. 이들은 비록 그 결과가 유출량 자료에 있어 상당

한 불확실성이 있다 하더라도 강수량 변화를 포함한 관측된 

기후변화들만으로는 유출량 증가를 설명하기에 불충분하다

는 것을 알게 되었다. 게다가, Qian et al.(2006)은 관측된 온

도 및 강수량 만에 대한 반응으로 관측된 유출량 변화들을 

모의실험했으며, Milly et al.(2005)은 MMD 모델들에 의해 

모의실험된 20세기 유출량 경향들이 관측된 유출량 경향들

과 유의성있게 상관관계가 있음을 설명하고 있다. Wu et 

al.(2005)은 북극 지역으로 관측된 강물의 유출 증가는 자연
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적인 강제력 만을 가진 모의실험에서가 아닌 인위적인 강제

력을 가진 결합 모델 실험에서 재현되고 있다고 설명한다.

중위도 여름철 건조현상은 온실가스 강제력에 대한 또 다

른 예상 반응이라 할 수 있는데(10.3.6.1절), 건조 경향들은 

1950년대 이래로 북반구와 남반구 둘 다에서 관측되어 왔다

(3.3.4절). 모든 자연적 및 인위적인 외부강제력을 가진 

HadCM3 모델과 Dai et al.(2004)에 의한 관측치로부터 모아

진 전지구 파머 가뭄지수를 사용해서 Burke et al.(2006)은 

비록 모델 경향이 관측보다 약하고 자연적 외부강제력과 인

위적 강제력들의 상대적인 기여도를 평가할 수 없다 하더라

도 20세기 후반 50년 동안에 가뭄 증가에 대한 관측된 전지

구 경향을 공식적으로 탐지할 수 있었다. 모델은 또한 브라

질과 호주 북서부에서 강수가 더 많아지는 경향은 있지만 

아프리카와 남아시아의 많은 지역들에서와 같이 관측된 가

뭄 경향에 대한 몇몇 공간 패턴 측면을 모의하고 있다.

9.5.4.2.2 이상 강수량 변화

Allen and Ingram(2002)은 전지구 연평균 강수량이 대류권

의 에너지 수지에 의해 제한된다 하더라도 이상 강수량은 

Clausius‐Clapeyron 방정식에 의해 예상되듯이 대기의 습기 

함유량에 의해 제한을 받고 있다. 따라서 이들은 주어진 온

도변화에 대해 평균 강수량보다 이상 강수량에 있어 더 큰 

변화를 예상하고 있는데 이는 HadCM3 반응과 일치하고 있

다. 이러한 발견들과 일치하는 것으로 Emori and Brown(2005)

은 평균 강수량 및 이상 강수량의 역학, 열역학적인 성분들

의 변화를 지배하는 물리적 메커니즘을 토의하고 있는데, 역

학적인 성분(순환변화에 기인한 것 등)에 관련된 변화들은 

모델들에서 보여지는 평균 강수량에 있어서보다 이상 강수

량에 있어서 더 큰 증가를 설명하는 간접적인 요인들이라고 

결론짓고 있다. Meehl et al.(2005)은 중위도 강수량 강도 증

가는 수증기 증가 분포에 영향을 미치는 순환변화들에 관련

되는 반면 열대 강수량 강도 증가는 수증기 증가에 관련된

다고 설명한다.

기후자료들에 의하면 가장 강한 강수량은 온난 지역들에

서 발생하며(Easterling et al., 2000) 진단 분석에 의하면 총 

강수량에 있어서 어떤 변화가가 없을 때조차도 더 높은 온

도가 호우나 집중호우 현상에 있어서 총 강수량의 더 큰 부

분을 유도하는 것으로 나타났다(Karl and Trenberth, 2003). 

게다가 Groisman et al.(1999)는 경험적으로, Katz(1999)는 이

론적으로 총 강수량이 증가함에 따라 빈도수가 일정하다면 

더 많은 부분들이 호우나 집중호우로 떨어진다고 설명한다. 

지구온난화 아래에서는 이와 유사한 특징들이 예상된다

(Cubasch et al., 2001; Semenov and Bengtsson, 2002; 

Trenberth et al., 2003). Trenberth et al.(2005)은 대기의 습기 

함유량은 총 강수량보다 기온 증가의 결과로 더 빨리 상승할 

것으로 보이기 때문에 이는 폭풍 강도 증가를 이끌며 지속시

간이나 현상 빈도 감소로 상쇄될 것으로 지적하고 있다.

모델 결과들은 이상 강수량에 있어서 미래의 변화는 평균 

강수량에 있어서의 변화보다 더 클 것으로 또한 제시하고 

있다(10.3.6.1절; 모델로 모의된 이상 강수량 평가에 대해 

8.5.2절 참조). 전지구 연평균 강수량 및 이상 강수량에 있어

서 모의된 변화들은 모델들 사이에서 꽤 일치하는 것처럼 

보인다. 평균 강수량에 비해 호우가 더 많아지고 공간적으로 

더 균일한 증가가 나타남으로써 이상 강수량 변화는 더욱더 

확고히 탐지할 수 있게 해 줄 수 있다(Hegerl et al., 2004).

단기 지속성을 가지는 이상 강수량의 관측치에 있어서 변

화에 대한 입증은 고려되는 지역(Alexander et al., 2006)과 

사용된 분석 방법(Folland et al, 2001; 3.8.2.2절)에 따라 변

한다. 관측된 이상 강수량에 있어서 통계적 유의성 있는 증

가는 미국과 같은 일부 지역에 대해 보고되어 왔는데 이 지

역에서 증가는 온실 온난화 하에서 예상되는 변화들과 유사

하다(Karl and Knight, 1998; Semenov and Bengtsson, 2002; 

Groisman et al., 2005). 그러나 모델에서 모의된 지역 기반 

이상기상 이벤트 수와 관측소 자료 사이에 양적 비교는 포

함된 규모가 달라 어렵다(Osborn and Hulme, 1997). Frich 

et al.(2002) 지수에 기반한 첫 시도는 지정된 SST를 가진 대

기모델 실험(Kiktev et al., 2003)으로부터 지문을 사용해서 

다른 연구들(Semenov and Bengtsson, 2002; Groisman et al., 

2005)에서 발견된 질적 유사성에 비교해서 모의실험된 것과 

관측된 이상 강우량 사이에서 유사성을 거의 찾지 못했다. 

Tebaldi et al.(2006)은 8개의 MMD 20C3M 모델들이 과거 40

년 동안 호우 현상 수의 빈도가 증가한 경향을 보이는데 북

반구 고위도에서 가장 잘 맞고 관측된 변화와 대체로 일치

한다고 보고하고 있다(Groisman et al., 2005).

9.5.4.3 지역 강수변화

1901년~2003년 기간 동안 관측된 연강수량 경향이 자료가 

가능한 지역에 대해 그림 3.13에 주어져 있다. 지역 강수량 

경향에 있어 외부강제력에 대한 반응들은 시그널 대 노이즈 

비가 낮은 것으로 예상되며 강수량의 대기순환에 대한 의존 

및 지형 요인들 때문에 공간적인 변동성이 강할 것으로 보

인다. 특정 지역에 대해 강수량에 영향을 미치는 인위적 영

향에 대한 몇몇 제안 사항들이 있는데 이에 대해 아래에 토

의된다.
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그림 9.19. 사헬 지역 7월-9월 강우량에 대해 관측된(기후연구 단위 
TS 2.1; Mitchell and Jones, 2005) 것(검은색)과 관측된 SST로 강제
력을 주고 GFDL‐CM2.0 모델(모델 상세 사항은 표 8.1 참조)의 대기/
육지 성분 10개 모의실험의 앙상블 평균 결과(적색) 비교. 관측과 모델 
모두 1950-2000 기간 평균에 대해 정규화되었다. 회색 밴드는 앙상블 
간 변동성의 ±1 표준편차를 표시한다. Held et al.(2005) 이후 Lu and 
Delworth(2005) 결과에 근거를 두었음.

9.5.4.3.1 사헬 가뭄

1950년대부터 적어도 1980년대 말까지 사헬 지역의 강수

량이 실질적으로 감소했다(Dai et al., 2004; 그림 9.19, 그림 

3.37 참조). 강우량이 1920년~1965년 기간의 전형적인 수준

으로 돌아오지 못했다 하더라도 1990년경 이래로 부분적으

로 회복되어 왔다. Zeng(2003)은 2가지 주요 가정들이 확장

된 가뭄의 원인으로 제안되어 왔다는 것을 알리고 있다. 즉, 

첫 번째는 과도한 가축 방목 및 지상 알베도를 증가시키고 

대기로 습기 공급을 감소시키는 삼림지의 농경지 전환이며 

두 번째는 인위적 및 자연적인 원인으로 인한 전지구 해수

면온도의 10년 변화에 관련된 대규모 대기순환변화이다

(Nicholson, 2001). 검은 탄소 또한 기여성분으로 제시되어 

왔다(Menon et al., 2002b). Taylor et al.(2002)은 1961년 이

래로 사헬 지역 토지이용도 변화의 추정으로만 강제력을 줘

서 단순화모델을 수행해 지표이용도 변화 영향을 조사했다. 

그들은 사하라 지역 강수량이 1996년까지 약 5% 정도로 감

소한 것으로 모의했으며 최근의 토지이용도 변화의 영향이 

가뭄의 주요 원인이 될 정도로 충분치 않다고 결론지었다. 

최근 몇몇 연구들은 지정된 관측 해수면온도를 사용한 일

련의 대기모델들이 사헬 지역 강우량의 관측된 10년 주기 

변동성을 재현해 낼 수 있다고 설명하는데(Bader and Latif, 

2003; Giannini et al., 2003; Rowell, 2003; Haarsma et al., 

2005; Held et al., 2005; Lu and Delworth, 2005; 그림 9.19 

참조; Hoerling et al., 2006) 이는 이전의 결과들(Folland, 

1986; Rowell, 1996)과 일치한다. Hoerling et al.(2006)에 의

하면 비록 모델과 관측치가 일치하지 않는 것은 아니다 하

더라도 관측된 해수면온도 변화를 가진 대기대순환모델은 

전형적으로 관측된 강수 변화의 크기를 과소평가하고 있다. 

이들 연구들은 그들이 알아낸 해수면온도가 어떤 해양에서 

가장 중요한지에 대한 관점에서 다소 다른 결과를 보여준다. 

즉 Giannini et al.(2003)과 Bader and Latif(2003)은 열대 인

도양 온난화의 역할을 강조하며, Hoerling et al.(2006)은 건

조 경향이 북대서양에 대한 남대서양의 점진적인 온난화가 

원인이 된 것으로 보고 있다. Rowell(2003)은 지중해 해수면

온도가 사헬 지역 강수량에 있어 십년 주기 변동성의 중요

한 기여 성분이 된다고 하였다. 결합모델 모의실험의 다중모

델 앙상블에 근거해서 Hoerling et al.(2006)은 사헬 지역의 

관측된 건조 경향은 모의된 내적 변동성 자체와 일치하지 

않는다고 결론지었다. 

이와 같이 최근의 연구 결과들은 비록 지표면 특성 변화

가 사헬 지역 강수에 기여할 수도 있지만 해수면온도 변화

가 지배적인 영향을 준다고 지적한다(Taylor et al., 2002). 

그러나 무엇이 지역에 따른 해수면온도 변화의 차이를 가져

다 주었을까? Rotstayn and Lohmann(2002)는 공간적으로 변

하는 인위적인 황산염 에어러솔 강제력(직·간접적으로)이 

사헬 강수의 차이을 이끄는 저위도 대기순환을 변경시킬 수 

있다고 제시한다. 이들은 황산염 에어러솔의 최근 인위적 변

화 강제력을 가진 기후모델 실험에서 구름 알베도와 구름 

지속시간의 변화에 따른 해수면온도 반응이 양 반구에서 비

대칭으로 나타나면서 열대 강우량이 남쪽으로 치우친 현상

을 발견해 냈다. Williams et al.(2001) 또한 황산염 에어러솔

의 간접효과에 따른 반응으로서 열대 강우량의 남쪽 편향 

현상을 발견했다. 이러한 결과들은 비록 완전한 원인 분석이 

아직 수행되지 않았으나 황산염 에어러솔 변화가 북반구 열

대 해양의 온난화 감소를 이끌 수 있으며 이것이 차례로 육

지-대기 상호작용을 통해 강화되어 사헬 지역 강우량 감소

를 유도시킨다고 제안하고 있다. Held et al.(2005)는 GFDL‐
CM2.0과 CM2.1 모델 둘 다를 가지고 과거기간에 대한 기후

모의실험 수행 결과 20세기 후반 50년 동안에 대해 사하라 

지역의 건조 경향이 나타났는데 이는 온실가스와 황산염 에

어러솔 변화들이 합성되어 나타난 결과라고 하였다. 모의된 

강우량에 있어 경향들의 공간 패턴들은 또한 관측과 몇몇 

일치하는 결과를 보여준다. 그러나 Hoerling et al.(2006)은 

지정된 인위적 강제력을 가진 8개의 다른 결합 기후모델들

은 1950년~1999년 기간에 대해 사헬 지역 강수량에 대해 
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통계적으로 유의한 경향들을 모의하지 못한다는 것을 알아

냈다. 

9.5.4.3.2 호주 남서지역 가뭄

호주 남서부 최극단 지역에서 겨울철 초기(5월-7월) 강수

량은 1970년대 중반에 약 15% 감소(IOCI, 2002)했으며 이후

에도 여전히 적은 상태이다. 강우량 감소는 주변지역의 대규

모 대기순환의 변화로 수반된 것이다(Timbal, 2004). 순환 및 

강수량 변화는 온실가스 증가에 대한 반응으로 기후모델에 

의해 모의된 결과와 어느 정도 일치하나 그 값은 더 크다. 

IOCI(Indian Ocean Climate Initiative)는 강우량 감소와 대규

모 대기순환의 변화 사이의 관련성으로 인해 지표면 변화가 

강우량 감소의 주원인이라고 결론지었으며 자연변동성과 온

실 강제력 둘 다가 유사하게 기여하고 있다는 IOCI(2002)의 

결론을 다시 확인했다. Timbal et al.(2005)는 이러한 결론의 

중요성이 불확실하다고 하더라도 PCM으로부터 상세화된 기

후변화 시그널이 관측된 경향과 어느 정도 유사성이 있다고 

설명하고 있다. 

Karoly(2003)과 같은 몇몇 저자들은 강우량 감소가 SAM

의 인위적 변화와 관련되어 있다고 했다(9.5.3.3절 참조). 그

러나 호주 남서부 지역에서 가장 큰 강우량 감소가 초겨울(5

월-7월)에 발생하는 반면 가장 큰 SAM 경향은 남반구 여름 

동안 발생하므로 호주 남서부 지역 가뭄에 영향을 미치는 

순환변화는 여전히 불확실하다.

9.5.4.3.3 몬순 강수량

1948년~2003년 기간 동안 미국과 호주 북서부 지역에서 

강수량이 증가해 온 반면, 인도네시아, 적도 중서부 아프리

카, 중미, 남동아시아 및 호주 동부지역에서는 강수량의 감

소 경향이 관측되어 왔다(3.7절). 3차 평가보고서(IPCC, 

2001, pp. 568)은 남동아시아 여름 몬순 강수량 증가가 기후

모델에서 온실가스 증가에 대한 반응으로 모의되나 이런 효

과가 황산염 에어러솔의 증가로 감소되며 따라서 몬순 강수

량을 감소시키는 경향이 있다고 결론지었다. 그 이후로, 부

가적인 모델링 연구들은 몬순 강수량 변화에 관해 서로 모

순되는 결론을 가져왔다(Lal and Singh, 2001; Douville et 

al., 2002; Maynard et al., 2002; May, 2004; Wardle and 

Smith, 2004; 9.5.3.5절 참조). Ramanathan et al.(2005)은 흑

탄소 에어러솔 효과를 포함시켜서 특히 1950년과 1970년 사

이에 발생한 인도 몬순 강우량의 실제적인 변화들을 모의할 

수 있었다. 관측과 모델 둘 다에서 이러한 변화들은 인도양 

지역으로 해수면온도 경도 감소 및 대류권 안정도 증가와 

연관되어 있는데 온실가스와 황산염 에어러솔 변화 만을 가

진 모의실험에서는 재현되지 않았다.

9.5.5 빙권변화

9.5.5.1 해빙

광범위한 온난화는 다른 상쇄(보상) 효과의 부재에서 해

빙, 눈, 빙하, 빙상의 면적과 두께에서 감소를 이끌 것이다. 

북극의 해빙으로 덮인 연 평균 넓이는 최근 수 십년 동안 약

간 적어졌으며, 겨울보다 여름에 큰 감소 경향을 가지고 감

소되어 왔다(4.4절). Gregory et al.(2002b)은 모든 주요한 인

위적인, 자연적인 강제 요소들을 포함한 HadCM3의 4개 멤

버 앙상블 적분에서 북극 해빙의 면적이 1980년에서 1999년 

기간동안 10년에 약 2.5% 감소하는 것을 모의됨을 밝혔고, 

이것은 1978년에서 2004년 위성 관측 기간동안 10년에 2.7%

의 관측된 감소와 유사하다. 인위적인 강제력이 북반구 해빙 

면적에서 이 감소 추세에 기여할 것임을 지적하면서도, 이 

감소 경향은 모의된 내부의 기후변동과 자연강제력 단독의 

반응과는 일치하지 않는다(Vinnikov et al., 1999; Gregory et 

al., 2002b; Johannssen et al., 2004). Rothrock et al.(2003)라 

참고문헌에 묘사된 것과 같은 모델들은 최소한 꽤 넓은 지

역을 평균했을 때, 빙하 두께의 관측된 경년 변동들을 재현

할 수 있다. 과거 북극 빙하의 두께 또는 부피(Goeberle and 

Gerdes, 2003; Rothrock et al., 2003)의 모의는 1980년대 후

반에 시작해서 빙하 두께의 현저한 감소를 보이지만, 추세와 

또는 더 이전 세기에서의 변동과 관련해서 얼마간은 일치하

지 않는다. 비록 추론된 극적인 변화의 일부가 시간이 흐르

면서 빙하 부피의 공간적인 재분포의 결과라 하더라도, 열역

학적 변화들 역시 중요하다고 여겨진다. 저주기 대기 변동

(북반구 환상모드(NAM)와 연결된 순환의 경년 변화와 같은)

은 북극지역 밖의 얼음 소멸에 중요하게 나타나고, 여름에 

얼어붙지 않은 물의 양의 증가와 빙하-반사도 되먹임을 통

한 열역학적 얇아짐을 강화시켰다(예, Lindsay and Zhang, 

2005). 변동의 대규모 모드는 대기에서의 바람의 유도와 열 

수송에 영향을 주었고, 빙하 형성, 성장 그리고 녹음의 경년 

변동에 기여했다. 따라서 북극 해빙 면적의 감소와 얇아짐은 

전체적으로는 아니지만, 온실가스 강제력에 의해 대규모로 

나타난다. 

북극과는 다르게 위성 관측의 시기 동안 남극에서의 해빙 

면적의 강한 감소는 관측되어지지 않았다(4.4.2.2절). Fichefet 

et al.(2003)은 1958년에서 1999년 기간을 포함하여 대기 강

제력에 기반을 둔 관측을 사용한 남극 빙하 두께의 모의를 

수행하였다. 그들은 ±0.1m의 차이로 변하는(대략 0.9m의 

평균 두께와 비교하여) 빙하 두께의 지역 평균으로부터 명백

한 10년 변동성을 알아냈지만, 장기적인 경향은 없었다. 그

러나 Gregory et al.(2002b)은  그들의 모델로부터 관측과 반
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대되는 남극 해빙 면적의 감소를 발견하였다. 그들은 해빙 

면적에서 관측과 모델 사이의 일관성 부족은 빙하 모델의 

결함이라기보다는 극 주변의 지역적인 온난화의 비현실적인 

모의를 반영한 것이라고 밝혔다. Holland and Raphael(2006)

은 성층권 오존 감소을 포함한 6개의 MMD 20C3M 모의로 

해빙 변동성을 실험하였다. 그들은 모델이 해빙 면적의 경년

변동성을 위성 관측보다 크게 나타낸다 하더라도 1979년부

터 2000년까지의 관측된 경향성을 재현하는 몇몇 모의를 통

하여 남극 해빙 면적의 관측된 약한 증가는 모의된 내부의 

변동성과 일치하지 않는다고 결론지었다.

9.5.5.2 설토와 동토

위성으로부터 측정된 북반구의 적설 면적은 특히 이른 봄

부터 여름까지 과거 30년 동안 상당히 감소하였다(4.2절). 적

설 깊이와 면적의 경향성은 강수량 또는 기온경향성으로부

터 유도될 수 있다. 최근 수 십년의 경향성은 일반적으로 하

층과 중층 고도에서의 온난화로 유도되어져 왔다. 이것의 증

거는 다음을 포함한다.

(a) 북반구 4월 적설 면적의 경년변동은 4월 40°N에서 

60°N까지의 기온과 강한 상관성을 갖는다(r=‐0.68);(b) 적설

(물당량, 깊이 또는 지속기간)의 경년 변동성은 북미지역 하

층과 중층 고도에서의 기온과 강한 상관성을 갖는다(Mote et 

al., 2005);(c) 적설상당물량 또는 적설 깊이의 경향성은(온난

화가 강설과 눈 녹음에 더 영향을 주기 쉬운 하층, 따뜻한 

고도에서 더 큰 감소를 갖는) 북미의 서쪽과 스위스에서의 

고도 또는 겨울 평균기온에 강한 의존성을 보인다.(d) 북미, 

스위스, 호주에서의 경향성이 온난화로 잘 설명되는 것으로 

알려져 왔고, 강수량의 변화에 의해서는 설명될 수 없다. 몇

몇 매우 추운 지역에서 적설 깊이의 증가는 관측되어져 왔

고, 더 많은 강수량으로 관련되어져 왔다.

광범위한 영구동토의 온난화와 붕괴는 여름 대기 기온의 

상승과 적설면적의 깊이와 지속기간에서의 변화들의 결과로 

나타난다(4.7.2절). 계절 동토의 두께는 겨울 온난화와 적설 

깊이의 증가의 반응으로 감소하였다(4.7.3절).

9.5.5.3 빙하, 빙상 그리고 빙붕

20세기 동안 빙하는 일반적으로 1930년대와 1940년대 그

리고 1990년 이후 가장 크게 크기가 줄었다(4.5절). 대규모의 

축소가 비록 대기 수분의 적도지역의 변화가 기여할 수 있

다고 하더라도 가능한 원인으로서(Oerlemans, 2005) 광범위

한 온난화를 포함하여 나타났다(4.5.3절). 최근 반세기 동안 

전지구 평균 겨울 축적량과 여름의 녹는 양 둘 다 꾸준히 증

가되었고(Ohmura, 2004; Dyurgerov and Meier, 2005; Greene, 

2005), 최소한 북반구에서 겨울 축적량과 여름 녹는 양이 반

구상의 대기 온도와 양의 상관을 나타낸다(Greene, 2005); 

기온을 포함한 순 수지의 음의 상관관계는 각각의 빙하 변

동을 강제하는 기온의 주된 역할임을 나타낸다.

특정 지역의 빙하에 대한 경향성의 가능한 원인을 찾기 

위한 몇몇 연구가 진행되어 왔다. 북미 서부의 빙하에 대한 

질량 균형은 전지구 평균 겨울(10월-4월) 기온과 강한 상관

관계를 갖고 있고, 빙하 질량 균형의 감소 경향은 1968년 이

래 온도 상승과 동등했다(Meier et al., 2003). Reichert et 

al.(2002a)는 빙하 질량 균형 모델에 대기해양대순환모델 규

준 모의로부터 얻은 규모 축소된 자료로 Nigardsbreen과 

Rhone 빙하들에 대한 강제력을 주었고, 소빙기 이전의 빙하

의 비율이 최근의 쇠퇴를 설명할 수 없지만, 두 빙하들의 내

부 기후변동성에 의해 설명될 수 있음으로 결론지었다. 두 

빙하들의 최근의 쇠퇴는 아마도 외부적으로 강제된 기후변

화에 의한 것이라는 것을 포함한다. 또한, 몇몇 극 빙하의 

얇아짐과 쇠퇴 가속은(예, Thomas et al., 2004) 해양과 대기

의 온난화에 의해 유도된 빙상의 분리라는 결과로 나타난다. 

합쳐서 생각해보면 그린란드와 남극의 빙상은 줄어들고 

있다. 그린란드 내륙에 약간의 두꺼워짐은 해안 근처의 얇아

짐으로 더 상쇄된다(4.6.2.2절). 온난화는 그린란드에서 하층

의 녹음과 상층의 강수량의 증가를 유발한다; 고도측정 자료

는 이전 효과가 지배적이라는 것을 시사한다. 그러나 빙상의 

일부가 단지 기후변화에 느리게 반응하기 때문에, 과거의 강

제력은 진행되는 변화, 최근 경향성의 복잡한 속성에 영향을 

받을 수 있다. 

9.5.6 요약

3차 평가보고서에서 기후에 대한 인위적 영향의 양적인 

증거는 거의 대부분 대기와 표면온도에 기반을 뒀다. 인위적 

영향은 또한 해양 열 함량, 대기압, 해빙 면적과 같은 다른 

기후 변수들의 범위 안으로 간주되어 왔고, 이에 따라 기후

에 대한 인위적 영향의 더 많은 증거를 확인하고 기후모델

의 신뢰성을 향상시켜 왔다.

해양 열함량 부분에 관측된 변화들은 모의된 자연적 기후

변동과 일치하지 않지만, 지구 규모와 개별의 해양 유역에서 

자연적 영향과 인위적 영향의 결합과는 일치하는 것으로 알

려져 왔다. 모델들은 해수면상승에 인위적인 부분이 상당히 

기여한 것으로 시사하지만, 관측된 실제 상승보다는 낮게 추

정하였다. 몇몇 연구들이 고위도 강수의 인위적인 증가가 북

극해와 북대서양 심층 해수의 담수화하는데 기여할 것이라

고 시사하지만 이러한 결과들은 여전히 불확실하다.



기후변화 2007~과학적 근거 -

762

20세기 ENSO 활동이 자연적인 변동과는 구분될 것이라

는 어떠한 증거도 없다. 대조적으로 전지구 해면기압에서 발

견할 수 있는 인위적인 영향은 있어 왔다. 북반구 환상모드

(NAM)와 남반구 환상모드(SAM) 둘 다 뚜렷한 경향성을 보

였다. 모델들은 NAM 경향성의 크기가 아닌 신호를 재현하

였고, 온실가스와 오존을 포함한 모델들은 SAM의 실질적인 

경향성을 모의하였다. 비록 강한 열대저기압의 빈도가 명백

히 증가했고, 이것과 수온상승과의 관계는 인위적인 영향을 

연상시킨다 하더라도 열대저기압과 온대저기압 어느 쪽에서

도 인위적인 영향은 발견되지 않았다. 

해양들에서 평균된 전체 대기 수증기의 모의와 관측은 모

의가 관측된 해수면온도에 의해 제약을 받을 때, 가깝게 일

치하고, 인위적인 영향이 전체 대기 수증기 증가에 기여했음

을 시사한다. 그러나 전지구 평균 강수는 수증기의 이용도에 

의해 통제되지 않고, 응축된 잠열과 대류권의 복사냉각 사이

의 균형에 의해 통제된다. 이것은 화산 에어러솔의 영향이 

발견되어진 반면에, 인위적 영향이 전지구 강수에서 발견되

어지지 않았었던 이유로 설명될 수 있다. 그렇지만 육지 강

수의 위도 분포의 관측된 변화는 파머가뭄지수로 측정된 가

뭄의 발생 증가가 가능한 인간의 영향을 의미함을 제시한다. 

관측된 증거는 가장 강한 호우가 대기 수증기 집중에 따라 

증가하기 쉽다는 것을 보여주는 모델 모의로부터 일반적인 

합의로 많은 내륙 지역들에서 호우 빈도가 증가한다는 것을 

보인다. 대부분의 AOGCM(대기해양대순환모델)들이(사헬지

역) 강수의 감소를 모의하지 않았다고 하더라도, 많은 

AGCM(대기대순환모델)들은 관측된 해수면온도로 수행하였

을 때 사헬의 강수가 감소하는 것을 포착했다. 하나의 연구

는 비록 인위적인 강제력에 대한 반응에서 몬순에 관한 결

론이 다르다 하더라도 아시아 몬순 강수의 관측된 감소가 

단지 검댕 에어러솔에 대한 반응으로 모의될 수 있다고 밝

혔다.

남반구 해빙 면적은 감소하지 않았지만 북극 해빙 면적에

서 관측된 감소는 모의된 내부변동성과 일치하지 않고 인위

적인 영향에 대해 모의된 반응과 일치하는 것으로 보여 왔

다. 전지구 적설 면적과 빙하의 광범위한 녹음에서의 감소 

경향은 광범위한 온난화와 일치한다. 인위적인 강제력은 20

세기 동안 광범위한 빙하 쇠퇴에 상당히 기여해 왔다.

9.6 기후민감도의 관측적 제약

이 장은 기후의 관측된 변화로부터 평형기후민감도와 점

증기후반응을 추론하는 최근의 연구를 평가한다. ‘평형기후

민감도'(ECS)는 상당 대기 CO2가 산업혁명 이전 농도의 두 

배일 때, 평형 연 지구 평균온도 반응으로, 온실가스 강제력

에 대한 기후시스템의 최종 반응 측도이다. ‘점증기후반응

'(TCR)은 CO2 농도가 매년 1%씩 증가하는 기후 실험에서 

CO2 농도가 두배가 되었을 때 연 지구 평균온도의 변화이다

(자세한 정의는 사전 및 8.6.2.1절 참조). TCR은 온실가스 

강제력에 대한 기후반응의 강도와 속도의 측도이며, 해양의 

열 흡수 비율에 부분적으로 의존한다. 온실가스 강제력에 의

한 직접 온도 변화는 상대적으로 직선적인 방법으로 계산 

가능하지만, 대기 되먹임(8.6절 참조)의 불확실성은 미래 기

후변화 추정에 불확실성을 유발한다. 8장은 각각의 되먹임

을 평가였으나, 이 장의 목적은 관측된 기후변화에 기반한 

ECS와 TCR 추정치를 평가하는 것이다. 관측된 기후변화 성

분으로부터의 기후민감도 추정은 기후모델에서 불확실 매개

변수를 다양하게 하고, 관측된 평균기후를 재현하는 능력의 

검증에 의해 평가된다(10.5.4.4절 참조). 관측된 기후변화가 

미래 기후변화와 매우 분명하게 관련된 이점이 있지만, 추정

된 반응의 불확실성 때문에, 기후민감도에 유발된 제약은 그

리 강력하지 않다(9.2절). 기후변화와 평균기후를 모의하는 

모델의 능력과, 다른 접근 방법에 기반한, ECS와 TCR 평가

의 전반적인 요약은 상자 10.2에 주어졌다. 이 장은 지역적 

기후민감도와 CO2 이외의 다른 강제력에 대한 민감도를 평

가하지 않는다는 점에 유의하라. 

9.6.1 기후민감도 추정 방법

기후민감도를 추정하는 가장 직선적인 접근은 복사강제력

의 알려진 변화를 관측된 기후변화와 관련시키는 것이다. 이

런 접근은 평형기후상태의 변화에서만 맞다. 과거의 평형에 

근접하였던 기후상태는, 종종 산업혁명 이전이나 현재의 기

후보다는, 다른 기후와 관련된다(Hansen et al., 2005). 그 예

로 마지막 빙하기 최성기(LGM)의 기후가 있다(6장과 9.3장 

참조). 그러나, 외부강제력에 대한 기후민감도는 되먹임 현

상에 영향을 미치는 두 요소인 평균기후상태와 강제력의 근

원에 의존할 것이다(8장). 따라서, 강제력에 대한 반응의 비

율로부터 민감도를 직접 추정하는 것은 이상화된 조건 하에

서 CO2를 두배로 하였을 때의 기후민감도와 직접 비교할 수 

없다. 이 장에 보고된 대부분의 연구에서 그 동안 추진되었
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던 다른 접근 방법으로는 모델의 ECS에 영향을 주는 기후모

델의 다양한 매개변수에 기반을 두고, 유사한 기후변화 실험

의 현실화에 근거한 다른 ECS 값이 발생할 확률을 가정하는 

것이다. 이것은 기후상태에 의존하는 되먹임 문제로, 그러나 

모델에서 되먹임 현상이 현실적으로 표현되고, 되먹임에 관

련된 모든 매개변수 안의 불확실성이 변화한다는 가정에 의

존한다. 불확실성에도 불구하고, 과거 기후와 최근 기후변화

(9.3절-9.5절)의 모의 결과는 이 가정에 확신을 준다. 여기에

서 토의되는 ECS와 TCR 추정은 일반적으로, 강제력의 모델 

민감도에 영향을 주는 매개변수의 불확실성이 다양함으로 

인해, 다양한 복잡성을 가지는 기후모델을 이용한 모의의 많

은 앙상블에 기반을 둔다. ECS, 해양의 열 흡수 비율, 경우

에 따라서는 에어러솔 강제력의 강도와 같은 주요 기후와 

모델의 강제력 매개변수는 연구마다 그럴 듯한 범위 안에서 

변화한다. ECS는 간단한 기후모델과 어떤 EMICs(8장 참조)

에서는 직접적으로 변화될 수 있으며, 그리고 예를 들면, 구

름 매개변수화에서 대기의 되먹임의 강도를 좌우하는 모델 

매개변수의 변화로 더 복잡한 EMICs 그리고 AOGCMs(대기

해양대순환모델)에서 간접적으로 변화될 수도 있다. 관측된 

기후변화로부터 ECS와 TCR를 추정하는 연구는 EMICS 나 

EBMs 성능에 있어, 종종, 그러나 항상 그렇지는 않지만, 과

거 기후변화 모의에(수백에서 수천 범위의) 매우 많은 앙상

블을 요구한다.

이 접근의 바탕이 되는 아이디어는 매개변수 조정의 주어

진 조합 가능성은 관측자료가 있는 과거 기후의 모의 결과

의 일치로부터 결정될 수 있다는 것이다. 이것은 베이지안 

방법에 의해 전형적으로 평가된다(이 방법에 대해서는 부록 

9.B를 참조). 베이지안 접근은 자료로부터 추정된 매개변수

에 관한 정보를 가진 매개변수 값의 불확실에 대하여 설명

하는 사전 분포를 결합해서 매개변수 값을 결정한다(Kennedy 

and O’Hagan, 2001). 균일한 분포는 다른 접근 방법에서 이

용한 자료에서 얻어진 강제의 비교를 가능하게 하는 사전 

분포로 널리 사용하였다. 균일한 사전 분포에 의해 규정된 

ECS 범위는 모델 앙상블 크기에 컴퓨터 시간의 제약을 가지

나, 일반적으로 전문가들에 의해 고려되는 범위는, 0℃에서 

10℃정도이다. ECS를 위한 균일한 사전 분포는, 가능한 범

위에 대한 전문가적 평가만을 요구하는데, 일반적으로 불균

일한 사전 분포는 전문가적 평가에 크게 의존하는 반면, 높

은 민감도에 대한 높은 사전 믿음을 할당한다는 점을 인식해

야 한다(예, Forest et al., 2006).  추가로,  Frame et al.(2005)

은 균일한 사전 분포를 고정할 때, 주의를 기울여야 한다는 

것을 지적한다. 예를 들면, 기후되먹임 매개변수를 위한 균

일한 사전 분포는 두 매개변수 사이의 비선형 관계 때문에 

ECS를 위한 비균일한 사전 분포를 함축한다. ECS의 위 경

계에 있어 관측적 강제가 아직 약하기 때문에(아래에 제시), 

이런 사전 가정은 결과 산출에 영향을 준다. Frame et 

al.(2005)는 미래 온도 경향이 강제될 것인 경우 이것이 추정

의 표본인 경우 ECS나 TCR에서 고정된 사전 분포를 선택하

는 것을 주장한다. 대조적으로, 디자인에 대한 통계적인 연

구 및 컴퓨터 실험의 해석은 모델 입력 매개변수를 위한 사

전 분포의 사용을 제안한다.(예, Kennedy and O’Hagan, 

2001; Goldstein and Rougier, 2004 참조). 그런 베이지안 연

구는, 일반적으로 다른 사전 믿음에 대한 결과의 민감도를 

탐구하는 유용한 실습이다(Tol and Vos, 1998; O’Hagan and 

Forster, 2004 참조). 심지어, Annan and Hargreaves(2005) 와 

Hegerl et al.(2006a)에 제시된, 기후민감도에 대한 다수의 독

립적인 선들의 증명은, 다른 시점에서의 기후변화 분석과 같

이, 다른 선의 증명의 분석을 통한 사전 정보를 이용하여, 

하나의 선 증명의 정보를 이용하여 조합할 수 있다. 증명의 

다른 선들로의 확장은 기후민감도를 결정하는 물리적 기작

과 되먹임이 여전히 활동적인 연구 지역이라는 기반 하에 

복잡한 정보를 제공한다. 다음으로 추정의 표적인 균일한 사

전 분포는 특별한 다른 규정이 없는 한 사용된다.

불확실성의 더 포괄적인 처리를 통합하는 방법은 일반적

으로 추정한 기후 매개변수를 위해 더 넓은 불확실성 범위

를 정한다. 이 방법은 해양 확산과 같은 불확실 매개변수는 

변하지 않으며, 불확실성 분석의 과정에서  특정 값에 제한

이 되는 기후민감도에 대한 확률적 분포를 야기할 것이며, 

기후민감도의 불확실성을 과소 추정할 것이다. 다른 한편으

로, 모든 유효한 증명을 사용하지 않는 접근은 더 포괄적인 

관측 값을 사용한 추정보다는 더 넓은 불확실성의 범위를 

가질 것이다.

9.6.2 계기관측에 기반을 둔 기후민감도의 추정

9.6.2.1 20세기 온난화에 기반을 둔 기후민감도 추정

다수의 최근 학문은 기후민감도 추정에 지표, 해양 및 대

기 온도 변화의 계기 기록을 이용했다. 대부분의 학문은 20

세기 마지막 150년 내내 관찰한 표면온도변화를 이용한다.(3

장 참조). 추가로, 몇몇 학문은 또한 Levitus et al.(2000, 

2005)(5장)에 근거를 둔 1955년부터 추정된 해양 열 흡수, 그

리고 자유 대기에 있는 온도 변화(3장, 표 9.3 참조)를 이용

한다. 예를 들면, Frame et al.(2005)과 Andronova and 

Schlesinger(2000)는 표면 대기 온도만을 사용하였고,  Forest 

et al.(2002, 2006), Knutti et al.(2002, 2003) 과 Gregory et 

al.(2002a)은 기후민감도 강제에 표면 대기 온도와 해양 온도 
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변화 둘 다 사용하였다. Forest et al.(2002, 2006)와 Lindzen 

and Giannitsis(2002)는 표면 대기 온도에 추가하여 라디오존

데로 부터의 자유대기온도 자료를 사용하였다. Forest et 

al.(2006)은 기후민감도 추정에 있어 라디오존데의 대기 온도 

자료의 영향은 지표와 해양 온도 상승 자료의 영향에 비해 

더 작다는 것을 설명하였다 하더라도, 라디오존데 자료를 사

용하는 학문이 최근에 발견한 이질성(3.4.1.1절 참조)에 영향

을 받을지도 모른다는 점을 인식해야 한다.  더 최근 학문은 

강제력과 기후의 관측된 변화로부터 기후되먹임(과 ECS) 추

정을 위해 표면온도변화를 사용하는 것 이외에 대기 복사 수

지 실험(ERBE) 자료(Forster and Gregory, 2006)를 사용한다.

Wigley et al.(1997)은 강제력과 반응의 불확실성이 ECS 

강제에 당시 기후모델들에 의해 계산된 범위(1.5℃-4.5℃)

에, 부분적으로 그 범위의 상한 경계값은, 연속적인 학문에 

의해 확인되는 결론, 비해 더 구속적인 관측된 지구 온도 변

화를 사용하는 것은 불가능하다는 것을 지적하였다. 다수 연

속적인 간행물은 질적으로 관측된 변화를 재현하기 위해 모

델에서 허용하는 매개변수 값을 기술하였으나, 기후민감도 

확률 도함수(PDF) 직접적으로 추정하지는 않았다. 예를 들

면, Harvey and Kaufmann(2002)는 1℃-5℃의 범위에서 2.

0℃의 최적 ECS를 찾아내고, 화석연료와 바이오매스 에어러

솔 강제력을 제약하였다(9.2.1.2절 참조). Lindzen and 

Giannitsis(2002)는 1976년 부근 대류권(850hPa‐300hPa) 온도

의 급격한 변화가 1℃ 보다는 더 적은 기후민감도로 모델화

되는 표면온도의 지연 반응을 유발했다는 가설을 내놓았다. 

그러나 그들의 추정은 대부분 현저하게 1976년의 급속한 대

류권 온난화의 내부 기후변동의 역할과 관련되었던, 이런 짧

은 기간의 분석에 있는 실질적 불확실성을 설명하지 않는다. 

1976년~1977년 기후전이는 PDO의 상전이를 따라 발생하였

으며, 해양의 동반된 변화(3.6.3절 참조)는 대류권 강제력에 

의해 시작된 변화로 Lindzen and Giannitsis(2002) 가정을 모

순되게 나타났다. 첨부로, 그들은 민감도가 고정된 간단한 

모델에 있는 불확실에 대하여 설명하지 않는다. Lindzen and 

Giannitsis의 발견은 매우 긴 시간 규모에서 지표와 고층 대

기 온도의 표면과 고층 대기 온도의 합동 발전을 고려한 

Forest et al.(2002, 2006)의 결과와 대비적이다. 

몇몇 최근 학문은 모델과 진단을 이용하여 ECS에 대한 확

률 추정을 유추하였다. 모델-모의와 관측된 변화를 비교하

는, 진단은 종종 전지구 평균 지표 기온과 해양 평균 온난

화, 또는 남반구와 북반구 사이의 다른 온난화(전지구 평균

과 함께, Andronova and Schlesinger, 2001)와 같은 간단한 

온도 지표이다. 기후의 시공간적 발전에 관한 세부 사항 정

보를 사용하는 결과는 더 간단한 지표를 사용하는 그들보다

는 더 단단한 강제를 제공할 수 있을지도 모른다. Forest et 

al.(2002, 2006)는 동서 평균된 온도 변화의 관측 패턴과 모

델-모의 사이의 적합성을 진단하는 소위 ‘최적의’검출 방법

(9.4.1.4절 참조)를 사용하였다. Frame et al.(2005)는 다른 인

위적, 자연적 강제력에 대해 온실가스 반응을 분리하는 여러 

다중-모델 대기해양대순환모델(AOGCM) 지문(9.4.1.4절 참

조)에 바탕을 둔 분석을 통해 결과를 탐지하였다(Stott et al., 

2006c). 유사하게 Gregory et al.(2002a)는 지문 탐지 결과를 

바탕으로 에어러솔 강제력의 범위를 역추정하였다. 지문 탐

지 접근의 결과가 온실가스와 에어러솔 강제력 사이에서 각

개의 불확실성에 의해 영향을 받지만, 온실가스 강제력에 반

응하는 근접‐표면온도의 추정에서의 결과의 불확실성은 상대

적으로 작다는 것을 인식해야 한다(9.2.3절, 9.4.1.4절 참조). 

이 결과 추정에 있어 더 고려할 사항은, 그리고 강제력 불

확실성을 포함하는, 실제 강제력 추정에 사용하는 범위이다. 

대부분의 학문은 Knutti et al.(2002, 2003)와 같이, 때로는 직

접적으로 간접 강제력의 효과를 포함하는, 때로는 강제력의 

광범위를 사용하는 간접 효과에 대하여 간접적으로 설명하

는, 온실가스와 황산염 에어러솔 강제력을 포함한 인위적 강

제 요인의 범위를 고려한다(예, Andronova and Schlesinger, 

2001; Forest et al., 2002, 2006). 또한 많은 학문은 대류권 

오존을 고려한다(예, Andronova and Schlesinger, 2001; Knutti 

et al., 2002, 2003). Forest et al.(2006)은 특히 동일한 해양온

난화 추정에 사용된 경우에, 20세기 후반 순 음의 자연강제

력이 초기 자연강제력을 무시한 결과보다 더 민감하다고, 자

연적 강제력 효과를 포함하는 것은 기후민감도 PDF 추정에 

영향을 미친다고 설명한다(Forest et al., 2002; 그림 9.20 참

조). 자연강제력을 포함으로 발생한 변화의 일부는, 초기 자

료(Levitus et al., 2001; Forest et al., 2006)보다 해양 열 흡

수를 보다 적게 계산한, 최근의 역 해양온난화 자료(Levitus 

et al., 2005)를 사용함으로 상쇄됨을 인식해야한다. 몇몇의 

추정에서만 에어러솔보다는 다른 강제력에서의 불확실성을 

설명하지만(예, Gregory et al., 2002a; Knutti et al., 2002, 

2003), 다른 어떤 학문은 예를 들면, 자연강제력에서, 설명되

지 않는 강제력 효과의 불확실성을 추정하기 위하여 민감도 

실험을 수행한다(예, Forest et al., 2006; 전반적인 설명은 표 

9.1 참조).

해양의 열 흡수에 있어 불확실성의 처리는, 해양 혼합 매

개변수의 광범위한 범위를 허용하기 위해 시도되는(Knutti 

et al., 2002, 2003), 모델의 해양 확산에 고정값을 가정하거

나(Andronova and Schlesinger, 2001) 또는 해양의 효율적인 

확산을 체계적으로 변화하도록 한다(예, Forest et al., 2002, 

2006; Frame et al., 2005). 게다가, 모든 접근들이 독력으로 
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그림 9.20. ECS(℃)를 위한 PDF의 다른 추정(관계되는 가능성) 사이의 비교. 모든 PDFs/가능성은 
0℃-10℃ ECS 사이로 단일화하기 위해 규모화하였다. 막대는 각각 5%-95% 범위, 점은 중간값을 
의미한다. PDFs/가능성은 Andronova and Schlesinger(2001), Forest et al.(2002; 파선, 인위적 강
제력만 고려), Forest et al.(2006; 실선, 인위적 자연적 강제력 고려), Gregory et al.(2002a), Knutti 
et al.(2002), Frame et al.(2005), 그리고 Forster and Gregory(2006) 으로부터 나온 유효한 자료에 
기반하며, Frame et al.(2005) 이후 방법에서 사용된 ECS의 일정한 사전 분포가 변형되었다. 
Hegerl et al.(2006a)은 최근 700년 동안의 북반구 평균온도의 다중 고기후 재현에 기반을 둔다. 또
한 다른 구조적 성질을 가지는 모델에 기반을 둔 LGM으로부터 두개의 추정치(파선: Annan et al., 
2005, 실선:Schneider von Deimling et al., 2006)는 대략 5%-95% 범위를 보인다. Annan et 
al.(2005)에 정의된 범위의 확장 영역은 점선으로, Annan et al. 이후 사용된 기후모델의 표준화 범
위는 화살표로 표시하였다. 단지 상한 임계치만 제공하였다. Hegerl et al.(2006a) 이후 가능성 추정
에 대한 세부 사항은 표 9.3를 참조하시오. 

하든(Andronova and Schlesinger, 2001), 그 결과를 사용하는 

지문 학문의 소음 모델을 사용하든(Frame et al., 2005), 또

는 직접적이든(Forest et al., 2002, 2006) 어느 쪽이든, 내부 

기후변동성에 기인한 불확실에 대한 설명을 위해 기후의 시

간 발전성을 사용한다.

그림 9.20은 이러한 연구 결과를 비교하였다. 모든 PDFs

는 ECS의 균일한 사전 분포에 근거를 두고, 균일한 사전 분

포의 다른 범위의 결과와 비교가 가능하도록 10℃까지 모든 

양의 민감도를 재구성하였다(이것은 원래 추정치가 더 넓은 

균일한 범위를 가질 경우, 중간값과 95% 값에 영향을 미친

다).  따라서, 0의 사전 확률은 10℃를 초과하는 민감도와 많

은 결과에서 고려하지 않은 음의 민감도로 추정된다. 음의 

기후민감도는 양의 강제력에 대해 음의 반응을 유발하며, 시

스템의 에너지 균형을 이해하는데 일관되지 않는다(Stouffer 

et al., 2000; Gregory et al., 2002a; Lindzen and Giannitsis, 

2002). 이 그림에서 ECS의 최적 추정치는 과거 유효한 자료

로부터 파생된 제약으로부터 추정될 

때, 더 포괄적인 기후모델로부터 추

정이 일치할 때 전형적으로 1.2℃-

4℃ 범위를 가진다.  대부분의 연구

에서 제안한 기후민감도의 5% 정도

는 1℃이상이다. 상위 95%는 잘 나

타나질 않는데, 특히 이 연구에서 

예를 들면, 20세기 복사강제력과 해

양 열 흡수에 대한 불확실성에 대해 

계산한다. 상한의 꼬리는 대규모 평

균 자료에 기반한 진단자료를 사용

하는 이 연구에서 특히 길게 나타나

는데, 온실가스 반응을 에어러솔 반

응으로부터 분리하거나, 기후변동성

이 이런 진단으로는 알기는 매우 어

렵기 때문이다(Andronova and 

Schlesinger, 2001; Gregory et al., 

2002a; Knutti et al., 2002, 2003). 

Forest et al.(2006)는 기후민감도에 

대해 2.1℃-8.9℃가 5%- 95% 범위

임을 발견하였는데(표 9.3), 인위적 

강제력에만 기반을 둔 이전의 결과

(Forest et al., 2002)에 비해 넓은 범

위이다. Frame et al.(2005)는 10℃ 

민감도를 충분히 넘어서 확장하는 

균일한 사전 분포를 사용하여, ECS

의 5%-95%의 불확실성의 범위가 

1.2℃-11.8℃라고 주장하였다. 연구들은 일반적으로 기후 체

계가 심해로 열을 혼합하는 비율에서 의미있는 강제력을 찾

아내지는 않는다(예, Forest et al., 2002, 2006). 그러나, 

Forest et al.(2006)은 많은 대기해양대순환모델에서 열 흡수

에 근거를 둔 비교(9.5.1.1절)에서 넓게 일관되게, 심해로의 

열 혼합이 아주 급속하게 발생함을 발견하였다. 그러나 

Forest et al.의 비교에 많은 MMD 대기해양결합모델이 포함

되지 않았고, 또 상대적으로 간단한 해양모델을 사용하였기 

때문에, 이 발견에 대한 타당성은 불분명하다. Knutti et 

al.(2002)는 강한 음의 에어러솔 강제력을, 여러 관측 연구

(Anderson et al., 2003)에서 제시되었던, 지난 세기 동안 관

측 온난화 경향에 상반되는 결과를 도출하였다(9.2.1.2절과 

표 9.1). 

몇몇 연구는 비균일 사전 분포를 사용하기 위해서 더 시

도하였다. Forest et al.(2002, 2006) 는 전문적인 사전 분포를 

사용할 때 더 좁은 불확실성 범위를 얻었다(표 9.3). 그들이 
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표 9.3. 관측자료, 개개의 화산 폭발, 최근 천년의 자료, 그리고 LGM 모의 등으로부터 ECS(℃)를 관측적으로 추정하는 주요 연구 결과. 마지막 
세 연구는 비균일 사전 분포를 사용하며, 다른 연구는 ECS의 균일한 사전 분포를 사용한다.

연구자 사용한 관측자료 모델 포함된 외부강제력 불확실성의 취급
5%-95% ECS 

추정치(℃)

계기관측자료

Forest et al.(2006)
상층 대기, 지표, 심해의 20
세기 시공간 온도
0℃-10℃ 분포

2차원
EMIC(~E6)

G, Sul, Sol, Vol, Ozs, 
육지 지표 변화
(2002:G, Sul, Ozs)

εobs, 소음,қ εaer, 태양/확산에
대한 민감도 실험, 강제력 불확
실성

2.1-8.9(1.4-7.7 
자연강제력이 없을 
경우) 

Andronova and 
Schlesinger(2001)

1856년~1997년 지표 기온
에서 지구 평균과 북반구 
차이 

EBM G, OzT, Sul, Sol, Vol
소음(부트스트랩 장치), 복사
강제력 요소 선택

1.0-9.3 
확률-54%
1.5-4.5 ECS 이외 

Knutti et al.
(2002, 2003)

지구 평균 해양 열 흡수
(1955-1995), 평균 지표 기
온(1860-2000)
0℃-10℃ 분포

EMIC(~E1) 
puls neural net

G, OzT, OzS, 화석연료
와 BC+OM을 점화하는 
바이오매스, 성층관 수증
기, Vol, Sol, Sul, Suli

εobs,
IPCC(2001)의 다수 강제력에 의
한 εforc, қ, 다른 해양 혼합 스킴

2.2-9.2
확률-50 % 1.5-4.5 
ECS 이외 

Geogory et al.(2002a)
지표 기온의 지구 평균 변
화와 해양 열 변화(1861년~ 
1900년, 1957년~1994년)

1‐Box
G, Sul, Suli(Stott et al., 
2001 에 비해 성층에서 
하향), Sol, Vol

εobs, εforc 1.1-∞

Frame et al.(2005) 표면온도의 지구 변화 EBM
G, 지문에 의한 다른 인위
적 및 자연적 강제력 계산, 
Sul, Nat 

소음, 자연적 및 인위적 강제력의 
패턴은 없지만 진폭의 불확실성, 
강제력과 반응(규모화 요수들), 
қ(해양온난화와 일관된 범위) 

1.2-11.8

Forster and 
Gregory(2006)

1985년~1996년 
ERBE 60˚N-60˚S 자료,
지구 표면온도 0℃-18.5℃ 
분포,
Frame et al.(2005)에 전환

1‐Box G,Vol,Sol,Sul εobs, εforc 1.2-14.2

개개의 화산 폭발

Wigley et al.(2005a) 지구 평균 표면온도 EBM
화산폭발 
강제력만 고려

El Niño
아궁:1.3-6.3 
엘치존:0.3-7.7
피나투보화산:1.8-5.2

최근 천년

Hegerl et al.(2006a)
다중 재현에 의한 산업혁명
(1270년/1505년~1850년)
북반구 평균 표면온도

2D EBM G, Sul, Sol, Vol
소음(잔차로부터), қ, 태양과 화
산 폭발 강제력 재현 크기의 불확
실성

1.2-8.6

LGM

Schneider von 
Deimling et al.(2006)

LGM 적도 SSTs와 다른 
LGM 자료

EMIC(~E3)
LGM 강제력：온실가스,
먼저, 빙하, 식생, 일사

가상-근거한 빙하 시대 SSTs의 
불확실성(한종류의 자료); 구조
상 불확실, 불확실 강제력 추정에 
대한 시도 

1.2-4.3
(여러 범위에
근거한)

Annan et al.(2005)

LGM 적도 SSTs, 모델 매
개변수의 사전 분포 표본화
를 위한 많은 변수들의 최
근-일 계절 순환

혼합층 해양을
고려한 AGCM 

PMIP2 LGM 강제력
적도 SST 추정의 관측적 불확실
(한종류의 자료)

민감도 6을 
넘을 가능성
7% 미만

비균일한 사전 분포

Forest et al.
(2002, 2006)

사전 전문가, 20세기 온도
변화

Forest et al. 
참조

윗 참조 개별 추정 참조 1.9-4.7

Annan et al.(2006)
LGM으로부터 추정, 화산
활동을 포함한 20세기 변화

Annan et al.
참조

윗 참조 개별 추정 참조 1.7 초과-4.5 

Hegerl et al.(2006a)

1950-2000 표면온도변화
(Frame et al., 2005), 100
년부터 산업혁명 이전까지 
북반구 평균 지표 기온

Hegerl et al.과
Frame et al.
(2005)

윗 참조 개별 추정 참조 1.5-6.2

주석：a. 0℃-20℃ 보다 범위가 좁다면 이전 분호형태의 범위를 취한다.
b. 종종 용승-확산 해양을 포한하는 에너지 수지 모델(EBM); 1‐상자 에너지 균형 모델; EMIC(수는 표8.3에 기술된 EMICs를 의미한다)
c. G: 온실가스; Sul: 직접적 황산염 에어러솔 효과; Suli:(첫째) 간접적 황산염 효과; OzT: 대류권 오존; OzS: 성층권 오존; Vol: 화산

활동; Sol: 태양; BC+OM: 검정 탄소와 유기물
d. 고려되는 불확실성(예, 해양 확산 К 또는 전 에어러솔 강제력 εforc 의 불확실성). 이상적으로, 모델 불확실성, 강제력 불확실성(예, 

에어러솔 강제력 εaer 또는 자연적 강제력 εnat), 관측의 불확실성 εobs와 내부기후변동(‘잡음’)를 설명하는 연구 
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ECS의 신용할 수 있는 사전 범위를 반영하는 동안, 이전에 

연구를 먼저 수행했던 전문가들은 또한 관찰된 기후변화에 

관한 지식에 좌우될지도 모르며, 따라서 동일한 자료와 결합

될 때 과도하게 확실하게 추정할지도 모른다(보충 자료). 

Frame et al.(2005)은 중간값 2.3℃를 가지는 1.2℃에서 5.2℃

에 추정된 ECS에 있는 TCR 결과에서 균일하게 표본을 추출

하였다. 추가로, 몇몇 접근은 기후되먹임의 균일한 사전 분

포에 기반을 둔다. ECS 추정 결과를 해석하는 것은 더 적은 

민감도에 호의적인 사전 분포를 사용하는 것과 동등하며, 그

러므로 더 좁은 ECS 범위의 결과로 가는 경향이 있다

(Frame et  al., 2005). Forster and Gregory(2006)은 시간에 

따라 에어러솔 강제력에 거의 변화가 없는 관측자료를 이용

하여, 회귀적 접근에 기반을 둔 관측 지표 기온을 조합한 

ERBE의 복사수지 자료를 기반으로 ECS를 추정하였다. 그

들은 위에서 논의된 더 낮은 민감도를 강조하는 사전의 분

포를 사용하였을 때, 1.0℃-4.1℃의 5%-95% ECS 범위에 대

응하는, 그리고 사전 분포가 민감도에 균일하고(표 9.3) 재구

성하였을 때 더 넓은 범위에 대응하는, 2.3±1.4Wm‐2의 기후

되먹임 매개변수를 발견하였다. MMD 대기해양결합모델에

서 기후되먹임 매개변수는 0.7~2.0Wm‐2℃‐1로 추정된다.

9.6.2.2 개별적인 화산 폭발에 근거하는 추정

여러 최근 분석은 Pinatubo 화산 폭발의 잘-관찰된 강제

력 및 반응으로부터, 또는 20 세기 동안에 다른 중요한 폭발

에서 ECS로 통찰력을 파생하는 것을 시도했다. 그 같은 사

건은 물리적 과정과 되먹임 연구를 가능하게 하였으며, 8.6

절에서 상세히 토론되었다. 예를 들면, Soden et al.(2002)는 

기후민감도 3℃를 가지는 혼합층 해양과 결합된 대기대순환

모델(AGCM)을 기반으로 모의된 반응과 관측 반응이 일치하

며, 만약 이 모델에서 수증기 되먹임이 작동하지 않는다면, 

이 일치성이 깨어짐을 제시하였다. Yokohata et al.(2005)는 

4.0℃의 민감도를 가지는 MIROC 기후모델이 모델의 구름되

먹임이 자료에서 비일관적으로 나타나는 6.3℃의 민감도를 

가지는 모델에 비해 파나투보 화산 폭발을 더 잘 모의함을 

발견하였다. 두 결과 다 분석된 모델에 국한되었을지도 모른

다는 것에 유의하여야 한다.

짧은 시간의 화산강제력의 반응이 ECS에 있어서는 매우 

비선형적이기 때문에, 개별적인 화산 폭발의 관측된 반응에

서 ECS를 강요하는 것은 어렵다(Frame et al., 2005; Wigley 

et al., 2005a). 그것을 노이즈가 많은 배경 기후에서 구별하

는 것은 매우 어렵다. 그짧고 강한 강제력에 반응하여 나타

나는 해양에 의한 열 흡수률의 불확실성 때문에 더 큰 어려

움이 생긴다. Wigley et al.(2005a)는 하층 경계와 20세기 주

요 화산폭발에 대해 모의된 반응과 관측의 비교를 통해 구

한 최적 추정치가 1.5℃-4.5℃ 범위의 3차 평가보고서와 일

치하며, 파나토보 화산에 의한 반응은 5.2℃의 95% 상한치

에 3.0℃ 최적 고정 민감도를 가진다고 제시하였다. 그러나 

저자에 의해 지적되는 것과 같이, 이 추정은 강제력에 대한 

불확실성에 대해서는 설명하지 않는다. 반대로 Douglass and 

Knox(2005)의 상자 모델에 기반하여  매우 적은 기후민감도

(1℃ 이하)와 파나투보 화산 폭발에 의한 음의 기후되먹임을 

제시하였다. Wigley et al.(2005b)는 Douglass and Knox(2005) 

분석 방법이 알려진 민감도를 가진 모델에 적용하는 경우, 

기후민감도를 크게 과소추정(3가지 요인에 의해)한다고 주장

하였다. 게다가 Frame et al.(2005)에 의해 지적되는 것과 같

이, 기후 배경장의 추정에서 노이즈의 효과는 만약 고려하지 

않았다면, 불확실성의 실질적인 과소추정을 유도할 수 있다.

요약하자면, 개별적인 화산 폭발에 대한 반응은 기후모델

에서 되먹임에 대한 유용한 실험을 제공한다(8.6절). 그러나, 

반응에 포함된 물리현상 때문에, 그런 개별적인 사건이 ECS

에 확고한 영향을 줄 수는 없다. 대부분의 그런 연구에서 매

우 높은 민감도의 추정은, 그렇지만, 다른 분석에 근거를 둔 

결과들과 일관된다.

9.6.2.3 점증 기후반응에 대한 강제

ECS는 CO2가 두배가 되었을 때 나타나는 평형 전지구 평

균온도 변화인 반면, TCR는 CO2 량을 매년 1%씩 증가시키

는 이상화된 시나리오에서 CO2가 두배가 되었을 때, 전지구 

평균 기온변화를 의미한다(Cubasch et al., 2001; 8.6.2.1절 

참조).  TCR은 외부강제력에 관련된 온도 경향의지표로, 관

측 양과 온실가스 강제력에 기인한 관측된 온난화 경향에 

의해 강제될 수 있다. 외부강제력은 다가올 세기에 증가하는 

것을 계속할 가능성이 높기 때문에, TCR은 ECS보다 근접-

항 기후변화를 결정하는데 더 관련될 지도 모른다. Stott et 

al.(2006c)는 3개의 다른 모델 모의에서 지문을 이용하여서만

(그림 9.21), 온실가스의(3‐패턴 최적 탐지 분석에서 에어러

솔과 자연강제력을 제외한) 반응을 규모화한 인수에 근거하

여 TCR를 추정하고, 상대적으로 강력한 강제력을 찾아내었

다. 3개 모델 모의 결과를 함께 사용하였을 때,(매년 CO2를 

1%로씩 증가하여) CO2가 두배가 되었을 때  TCR의 추정 중

간값은 2.1℃이며, 5%-95% 범위는 1.5℃-2.8℃ 이다. TCR

는 추정된 규모화 인자에서의 에러가 선형적으로 규모화되

므로, 추정치에서 ECS의 경우와 같은, 상한 경계의 긴 꼬리 

경향은 보이지 않는다는 것에 유의하십시오. 그러나, 다중-

지문분석에서 다른 외부강제력에 의한 반응으로부터 온실가

스에 의한 반응을 분리하는 것은 3개의 모델(그림 9.21) 사
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그림 9.21. HadCM3(표 8.1, 빨강), PCM(표 9.1, 녹색), GFDL R30(Delworth et al., 2002, 
파랑) 모델에 대한 20세기 온도변화로 한정된 TCR의 확률분포(이산화탄소 배증 시의 온난
화로 표현). 각 모델의 확률분포함수의 평균은 청록색으로 표시. 색칠한 동그라미는 각 모델
의 TCR이다(after Stott et al., 2006c).

이의 작은 차이에 의해 설명되는, 작은 불확실성을 가진다.  

평형 민감도는 되먹임 강도에  지배받는 반면(Frame et al., 

2005에 제시됨), 점증 반응은 해양이 내부로 열을 수송하는 

속도에 크게 영향을 받기 때문에, TCR은 ECS과 선형적으로 

규모화되지 않는다.

TCR의 있을법한 범위의 추정은 둘 사이의 직접 선형 관

계(Frame et al., 2005)가 있기 때문에 최적 탐지 분석에서 

얻어진 온실 온난화에 기인한 추정으로부터 역시 직접적으

로 추정할 수 있다. 그림 9.9로부터 추론된 온실 온난화율

은, 비록 개개의 모델에 근거한 탐지 및 속성 분석에서 하위 

5%(1.3), 상위 95%(3.3℃)로 추정하여, 그림 9.21에서 보인 

5%-95% 범위의 1.5℃-2.8℃를 벗어나지만, 일반적으로 그

림 9.21에서 보인 TCR 범위를 유지한다.

연구 결과들의 범위를 포함하는 하한및 상한 임계치를 결

정하는 것과 추정치에 있는 구조적 불확실성을 설명하기 위

하여 유의수준을 긴축시키는 것은 TCR이 1℃보다 적거나, 

3.5℃보다 클 가능성이 희박하다는 결론을 가져온다. 10장에

서 논의되는 모델에 근거한 정보는 TCR 강제에 대해 추가 

정보를 줄 것이다(10.5.4.5절 참조)

9.6.3 고기후자료를 이용한 기후민감도의 추정

고기후의 기록은 외부강제력의 변화에 대한 기후모델의 

반응을 평가하는 기회를 제공한다. 이 섹션은 지난 천년의 

고기후기록과 마지막 빙하기 최성기(LGM)의 기후를 바탕으

로 한 추정치를 다루고 있다. 후자(LGM의 기후)는 온난화로 

예상되는 되먹임과는 다른 시각을 제시하

고, 그에 따라 기후모델의 물리에 대한 시

험대를 제공한다. 이산화탄소의 빙하코어 

관측으로 덮인 65만 년 전의 기온과 이산

화탄소 사이에는 양의 관계가 있어 보인다

(6.3절). 

9.6.2에서 언급된 계기기록 분석처럼, 

고기후자료를 이용한 일부 연구들 역시 모

델 요소를 다양하게 변화시켜가면서 ECS

에 대한 확률 도함수(PDF)를 추정했다. 

배경 기후 상태와 계절 특성에 따라 기후 

되먹임과 그에 따른 민감도는 다를 수 있

기 때문에, 복사강제력과 기후모델을 이용

하지 않은 기후반응 사이의 직접 비교를 

통한 ECS 추정치는 큰 불확실성을 가지고 

있다(예, Montoya et al., 2000). 따라서, 이 

기간 동안 강제력에 대한 민감도는 대기 

중 이산화탄소의 배증에 따른 반응 민감도와 직접 비교될 

수 없다. 

9.6.3.1 지난 천년의 자료에 기초한 기후민감도 추정

장시간에 기초한 강제력과 반응 사이의 관계는 온도와 복

사강제력(특히 화산활동과 태양강제력)을 지난 천 년에 대해 

기후적으로 재현함으로서 연구가 가능하다. 그러나, 강제력

과 기온 재현 모두 큰 불확실성을 가질 수 있다(6장 참조). 

재현의 불확실성을 설명하는 데 있어, 1850년까지 산업혁명 

이전 시대에 대한 ECS 추정치를 제한하기 위해 Hegerl et 

al.(2006a)은 지난 천 년간 북반구의 온대 지역의 몇 가지 프

록시 재현 자료를 사용했다(Briffa et al., 2001; Esper et al., 

2002; Mann and Jones, 2003; Hegerl et al., 2007). 이 연구는 

화산(Crowley, 2000, updated), 태양(Lean et al., 2002) 및 온

실가스 강제력(이러한 외부 영향의 탐지 결과는 9.3.3절 참

조)의 재현이 반영된 에너지 평형 모델로 수행한 지난 천년

의 모의를 앙상블하여 사용했다. 이들이 추정한 ECS에 대한 

확률분포함수는 전체 범위(효능의 불확실성을 설명하려는 

시도 포함)의 불확실성 추정치를 포함하고 있지만, 화산과 

태양강제력의 시간 진화(time evolution)은 포함하지 않는다. 

또한 재현된 온도 폭의 불확실성을 설명하고(Hegerl et al., 

2007), 다른 것들의 진폭 변화에 대한 결과의 민감도를 평가

하고자 했다. 모든 재현값은 3.4℃의 기후민감도 중간값과 

5%-95% 범위인 1.2℃-8.6℃ 사이의 값을 보여준다(그림 

9.20). 과거 기후변화의 폭이 큰 재현(예, Esper et al., 2002; 
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Hegerl et al., 2007)은, 변화 폭이 적은 재현(예 :  Mann and 

Jones, 2003)에 비해서, 높은 ECS 추정치를 뒷받침해준다. 

ECS 제한은 주로 빈도 변화와 관련된 낮은 빈도의 온도 변

화 및 화산활동에 대한 반응(9.3.3 참조)을 확실히 탐지할 수 

있는 화산활동 강도에서 기인함을 유념해야 한다.

Andronova et al.(2004)의 결과는 이러한 추정치들과 대체

적으로 일치한다. Andronova et al.(2004)은 2.3℃-3.4℃ 범

위의 기후민감도는 Mann and Jones(2003) 재현과 비교해서 

1500 이후의 북반구 평균 기온과 산업 시대를 합당하게 모

의하고 있다. 재현이 대체적으로 더 불확실한 남반구의 재현 

기온에 대해서는 크게 일치하지 않는다(6장 참조). 

Rind et al.(2004)은 기후민감도의 직접 측정을 위해 1675

년~1715년의 기간을 대상으로 연구를 수행했다. 이 기간은 

태양복사 및 온실가스가 적고 화산강제력이 크므로, 현재에 

비해 복사강제력을 감소시켰다(9.2.1.3절). 다른 북반구 기온 

재현(그림 6.10)은 20세기 후반에 비해 기후모델 모의로 계

산된 냉각화 추정값의 범위가 크다. 이 냉각화 기간의 기후

는 복사 평형에 가까웠지만(Rind et al., 2004), 현재의 몇 가

지 강제력은 정확히 파악되지 않았다(0.85 Wm-2 정도로 추

정 ; Hansen et al., 2005). 따라서, 복사강제력과 기후반응 

사이의 비교에 근거한 ECS 추정치는 큰 불확실성을 가지기 

쉽지만, 앞서 언급한 추정치와 대체로 비슷하다. 다시 말하

면, 이 기간에 강한 강제력을 동반한 재현은 약한 강제력이 

있는 재현보다 기후민감도가 더 큼을 의미한다(results up-

dated from Rind et al., 2004).

9.6.3.2 마지막 빙하기 최성기(LGM)에 근거한 기후민감도 추론

마지막 빙하기 최성기(LGM)는 경계 조건 변화에 따른 유

사 평형상태의 기후반응을 표현하기 때문에 ECS를 추정하

는 중요한 기간 중 하나이다(Hansen et al., 1984; Lorius et 

al., 1990; Hoffert and Covey, 1992). 온실가스 농도 변화와 

빙상 경계 조건의 양과 높이로 제한을 하면, 20세기와 21세

기 모의에 사용되는 것과 동일하거나 유사한 대기해양대순

환모델 또는 EMIC 계산에 따르면 4.6-7.2 Wm-2의 복사강제

력에 대한 반응으로 이 기간의 냉각화는 3.3℃-5.1℃ 범위의 

값을 가진다(6.4.1.3절 및 9.3.2절, MAsson‐Delmotte et al., 

2006). 열대 지역의 모의된 냉각화는 1.7℃-2.4℃의 범위를 

가진다. PMIP2에서 사용된 모델의 ECS는 2.3℃-3.7℃사이이

며(표 8.2), 민감도가 큰 모델일수록 마지막 빙하기 최성기

(LGM)에 대해 더 큰 값의 열대 지역 냉각화를 계산해내는 

경향이 있지만, 이러한 상관이 그다지 크지는 않다. 모의된 

기후변화와 재현된 기후를 비교하는 것은 강제력과 자료의 

큰 불확실성에 영향을 받는다(6장 및 9.2.1.3절). 예를 들어, 

PMIP2 강제력은 미네랄 더스트의 강제력에 대한 과학적 이

해 수준이 매우 낮으므로, 이 변화를 설명하지 않는다(그림 

6.5). 모의된 기온의 변화 범위는 얼음으로 덮인 지역의 모

델간 복사 영향 차이에 따라 영향을 받는다(Taylor et al., 

2000). 그럼에도, PMIP2 모델은 LGM 기후변화를 대체로 프

록시 정보와 일치하는 것으로 모의한다(6장).

최근의 연구(Annan et al., 2005; Schneider von Deimling 

et al., 2006)에서는 모델 불확실성을 체계적으로 조사하여 

LGM을 앙상블 모의함으로서 ECS의 확률 도함수를 추정하

였다. 위의 두 연구 모두, CO2 변화에 영향을 많이 받는 기

후민감도와 LGM 열대 해수면온도 사이의 관계를 연구했다. 

섭동 물리 앙상블에서 Schneider von Deimling et al.(2006)은 

CLIMBER‐2 EMIC(표 8.3)와 함께 LGM의 1000개 멤버의 앙

상블 모의에서 11개의 해양과 대기 요소를 다르게 했다. 연

구 결과, 모델 요소, 강제력 및 고기후자료의 불확실성을 설

명하려는 시도를 하여, 모델에서의 ECS와 열대 해수면온도 

냉각 사이 관계가 1.2℃-4.3℃인 ECS의 5%-95% 범위임을 

알아냈다. 열대 해수면온도 대신 LGM 남극 기온의 프록시 

재현이 사용될 때 기후민감도에 대한 비슷한 강제가 나타난

다(Schneider von Deimling et al., 2006). 반대로, Annan et 

al.(2005)은 MIROC3.2 모델 변수들의 계절 평균기후를 재현

하기 위해 모델의 능력으로부터 결정한 사전의 분포에 일정 

범위의 모델 요소를 섭동시키며, 모델의 대기 요소의 저해상

도 버전에 기초한 섭동 물리 앙상블을 이용했다. 이 연구는 

최적의 민감도인 약 4.5℃를 찾아냈고, 6℃ 초과에 대한 민

감도는 LGM 열대 냉각의 관측 추정치 및 열대 해수면온도

와 모델의 민감도사이의 관계를 설명할 수 없을 것 같다. 섭

동 물리 앙상블이 4℃ 이하의 민감도를 생산하지 않기 때문

에, 이 결과는 하한이나 ECS에 대한 확률분포함수를 제공할 

수 없다.

두 연구에서 추정한 상한의 차이는 아마도 복사강제력과 

모델간의 구조적 차이에서 기인할 것이다. Annan et al. 

(2005)의 모의는 초목 덮임와 먼지의 변화에서 기인한 강제

력을 포함하고 있지 않으며. 이는, Schneider von Deimling 

et al.(2006)에 따르면, Annan et al, 결과의 ECS 추정치를 감

소시키고 두 연구 결과가 더 잘 일치하게 한다. 그러나, 이

러한 강제력의 효과와 다른 LGM 강제력과의 상호 작용은 

불확실성이 크며, 그 효과의 추정치에 있어 유의성을 제한한

다(그림 6.5). 모델들의 구조적 차이 또한 영향이 있는 것 같

다. Annan et al.(2005)의 추정에 따르면 Schneider von 

Deimling et al.(2006)에서보다 열대 해수면온도 변화와 ECS 

사이의 관계가 약하다. Annal 등은 혼합층 해양모델을, 

Schneider von Deimling은 단순화된 해양모델을 사용했기 때
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문에, 두 모델은 열대 해수면온도에 영향을 주는 전체 해양 

반응을 잡아 내지 못할 수 있다. Schneider von Deimling가 

사용한 대기모델은 대체로 Annal et al.(2005)에서 사용한 모

델보다 더 단순하다. 전체적으로, LGM의 기후민감도 추정

은 다른 기후민감도 추정, 예를 들어 산업 시대에 추정한 값

과 대체로 잘 일치한다.

9.6.4 기후민감도의 관측적 제약에 대한 요약

관측으로부터 얻어진 기후민감도의 어떤 제약이든 가정에 

근거하여 해석되어야 한다.  가정들은(i) 탐구하는 매개변수 

범위를 포함한, 각각의 모델 매개변수(9.6.1절 참조)에서 사

전 분포의 선택,(ii) 효율적 해양 확산과 같은, 추정에 영향을 

주는 다른 매개변수의 취급(iii) 불확실성을 계산하는 방법

들, 예를 들면 이전 분포에서는 표현되지 않는 구조적인, 강

제력의 불확실성 등을 포함한다. 추정에 있어 불확실성의 중

요한 기원을 무시하는 것은, 알려진 ECS나 TCR의 확실성를 

과장하는 어떤 과도하게 좁은 범위를 유발한다. 강제력이나 

모델 반응에 대한 가정의 오차는 또한 비현실적인 형태의 

모델 모의나, 잘못된 모드(최대 확률) 및 PDF 모양을 유발

한다. 다른 한편, 모든 유용한 정보보다 더 적게 사용하는 

것은, 유용한 자료의 최적의 사용보다 더 적은 제약에 의한 

결과를 유발할 것이다. 

다양한 중요한 불확실성(예, 복사강제력, 해양으로의 열 

혼합)이 대부분의 연구에서 고려되는 동안(표 9.3), 몇몇 경

고는 남아있다. 어떤 과정과 되먹임은 특히, 간단한 모델이

나 많은 중간 복합성 모델에서, 불완전하게 재현되거나 빠진

다. 모델의 구조적 불확실성은, 예를 들면 구름되먹임 과정

의 재현(8장)이나 해양 혼합의 물리 과정, 기후민감도 결과

에 영향을 미치며, 그 양을 결정하는 것은 아주 어렵다. 추

가로 강제력 사이의 효율의 차이는 비록 불확실성이 강제력 

불확실성에 포함되어질지 모르나(예, Hegerl et al., 2003, 

2007), 직접적으로 간단한 모델에서 재현되지는 않으며, 그

래서 추정에 영향을 줄 수 있다(예, Tett et al., 2007). ECS의 

하나의 값 사용은 한층 더 때마침 일정하다는 가정을 한다. 

그렇지만, 몇몇 저자(예, Senior and Mitchell, 2000; Boer 

and Yu, 2003)는 ECS가 그들의 모델에 모의된 기후와 맞추

어 변화한다는 것을 보였다. 계기관측자료와 마지막 천년기

의 결과는 현재 기후로부터 그리 멀지 않은 평형에서의 기

후민감도만 재현하는, 주로 10년에서 100년 규모의 변화에 

주로 우세하다. 또한 대기 CO2 배증(<10%, 2장 참조)에 의한 

복사강제력의 작은 불확실성은 대부분의 연구에서 고려되지 

않으나 기후민감도에 관측적 제약을 유발한다.

여러 연구에서 다른 단계로 계산되는 이런 불확실성에도 

불구하고, 신뢰도는 개별의 ECS 추정 사이의 유사성으로 인

해 증가된다(그림 9.20). 대부분의 학문은 1℃와 2.2℃ 사이

의 하한 5% 경계를 보이며, 상대적으로 복잡한 방법을 사용

하는 연구들은 일반적으로 2℃와 3℃사이의 값일 가능성이 

높음을 보였다(그림 9.20). 기후민감도의 높은 상한 경계에

서의 제약은  특히 동일한 복사강제력을 사용하는 미래 기

후의 확률 예측에 있어, 매우 중요하다. ECS의 상한 95% 경

계는 5℃에서 10℃이거나, 또는 사전 분포의 고정된 항목의 

사용을 포함하는 많은 불확실성을 고려하는 접근에 근거하

는 다른 연구에서는 그보다 더 크다. 이런 넓은 범위는 강제

력과 반응의 불확실성과 비선형성으로 인해 더 커진다. 그 

예로, 높은 에어러솔 강제력은 20세기 동안 온실가스 강제력

을 거의 상쇄할 수 있기 때문에, 높은 민감도를 제거하는 것

은 어렵다. 만약 에어러솔과 온실가스 강제력 사이의 시공간

적 형태의 차이가 관측에서 두 반응을 분리하는데 사용한다

면, 이 문제는 어느 정도까지 고려될 수 있다(예, in Gregory 

et al., 2002a; Harvey and Kaufmann, 2002; Frame et al., 

2005). 추가로, 점증 강제력 반응의 비선형성은 관측 점증 

강제력 반응에 기반한 ECS의 상층 경계의 제약을 더 어렵게 

한다(Frame et al., 2005). 기후변화의 근접항에 더 관련되었

을지 모르는 TCR은 관측가능성과 더 선형적으로 관련되었

기 때문에 제약하기 더 쉽다. 최근 천년기의 초기-계기관측 

부분은 온도와 강제력 재구현에 불확실성이 있으며, ECS와 

화산 반응 사이에 비선형 관계를 가지며, 더 단단한 제약을 

방해한다. 기후민감도의 추정은 계기관측 기간으로부터 발

견된 범위를 넓게 지지하는 LGM의 기후 조건을 재현하는 

기후모델의 능력에 기반하는데, 비록 단단한 제약은 적도 온

도 변화의 불확실성, 강제력의 불확실성, 구조적 모델의 불

확실성의 효과 때문에, 그 기간동안 혼자 얻기는 역시 어렵

다. 추가로, 독립적인 접근과 대리 자료의 보충 기원을 사용

하는 고기후자료로부터 PDFs 추정하는 많은 연구들에 한계

가 있다.

따라서, ECS의 간단한 균일 사전 분포를 사용하는 대부분

의 연구는 1.5℃에서 4.5℃(IPCC, 1990)의 전통적인 IPCC 첫

번째 평가 보고서 범위를 넘는 가치를 제외할 수 없다. 그러

나, ECS에 모든 유효한 증명을 고려하면 증명의 개별의 선

보다는 더 강한 제약을 제공한다. 베이지안 방법은 Annan 

and Hargreaves(2006)과 Hegerl et al.(2006a)처럼 ECS의 꼬리 

분포를 다듬기 위한 다수 선 증명을 통합하도록 이용될 수 

있다. Annan and Hargreaves(2006)는 ECS가 4.5℃를 초과하

는 것은 확률적으로 5%보다 적은, 소위 20세기 온난화, 개

별 확산 폭발의 반응과 LGM 반응, ECS의 단단한 추정 결과 
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등 3가지 증명 선을 사용하였다. 저자는 불확실성에 대한 더 

보수적인 가정하에 5개의 선 증명을 통하여 유사한 제약을 

찾아냈다(소빙하기 동안의 냉각의 추가와 기후학적 평균에 

일치하기 위한 다양한 모델 매개변수에 근거한 연구들, 박스 

10.2참조). 그러나 Annan and Hargreaves(2006)은 다수 선 

증명의 통합은 만약 모든 한개 선 증명이 완전하게 다른 것

에 독립적이라며, 또 의존성이 명확하게 계산되어 질 수 있

다면, 지나지게 확고한 추정을 가져올 수 있다고 하였다. 

Hegerl et al.(2006a)은 계기관측 온도는 20세기 후반동안 변

화한다는 것은 근본적으로 최근 천년기의 고기후기록과 고

기후기록을 측정하는 것에 사용할 수 있는 20세기 초반 계

기관측자료가 독립적이라고 주장하였다. Hegerl et al. 

(2006a)는 그러므로 최근 20세기 결과로부터 기후민감도가 

사전 확률 분포에 기반하며, 모든 사전 분포의 재구성으로 

5%-95% 범위를 이전의 1.2℃-8.6℃에서 1.5℃-6.2℃로 감소

시켰다. 비록 약한 강제만 제공하더라도 베이지안 분석에 제

대로 결합될 때, 독립적인 추정이 기후민감도에 더 단단한 

제약을 제공한다는 것을 두 결과 다 설명한다. 이 학문은 또

한 관측된 온도 변화에 실질적으로 영향을 주는 온실가스 

온난화를 추정하여, 20세기 기후변화에만 기반을 두는 여러 

연구들과 일치하는, 1.5℃ 또는 그 이상의 5% 보다 낮은 경

계를 찾았다(9.4.1.4절).

전반적으로 몇몇 선 증명은 ECS의 현 추정에 있는 신뢰를 

강화하고, 객관적인 분석에 근거를 둔 새로운 결과는 이전에 

전문가 의견에 따라 평가된 기후민감도 범위에 대한 확률을 

가능하게 한다. 이것은 뜻 깊은 발전을 의미한다. 관측된 기

후변화 연구와 다른 시간 주기로부터 추정값의 일치성은 

ECS가 2℃-3℃에서 매우 높은 가치를 가지는 1.5℃보다는 

더 크다는 것을 나타낸다.  하한 경계값은 기후민감도에 영

향을 미치는 모든 대기 되먹임의 합계가 양이라는 관점과 

일치한다. 비록 상한 경계가 다수 선 증명의 결합으로부터 

얻어질 수 있더라도, 개별적인 추정에 대해 계산되지 않는 

불확실성(구조적 모델 불확실성과 같은)은 남아있으며, 개개

의 선 증명이 현 ECS의 상한 95% 경계의 불확실성을 만들 

가능성이 있다. 그럼에도 불구하고, 관측된 기후변화의 제약

은 2℃-4.5℃에서 대략 3℃(상자 10.2)의 매우 높은 가치를 

가지는 ECS 평가를 전반적으로 보인다.

9.7 인위적 기후변화의 증거 결합

다른 기후계에서의 변화(9.5절)와 더불어 관측된 지표면온

도(9.4.1절, 9.4.2절, 9.4.3절), 자유대기 온도(9.5.1절)에서 감

지되는 폭넓은 변화는 온실가스 강제력이 과거 수 십년 동

안의 온난화의 주요 원인이라는 결론을 확장시켜 준다. 이러

한 결합된 증거는 표 9.4에 요약되어 있다시피 전지구 지상

기온 그 자체의 관측된 변화(그림 3.6)로 얻을 수 있는 것보

다 더 강력한 증거가 된다.

지상기온 관측치로부터의 증거는 강력한 것이다. 즉 관측

된 온난화는 비록 모델로부터 얻어졌어도 관측기구에 의한 

자료나 고기후 재생산 자료 둘 다로부터 얻어진 추정치와 

일치하는 내적 기후변동성의 추정에 대한 매우 신뢰할 만한 

것이다. 최근의 지구온난화는 엘니뇨로부터 발생하는 것

(9.4.1절)과 같은 내적 변동성 만으로 일어날 가능성은 극히 

낮다(<5%). 어떠한 내적 변동성 모드도 과거 수 십년 동안 

관측된 폭넓은 거의 전지구적인 온난화를 설명하지는 못한

다. 엘니뇨와 같은 내적 변동성 모드들이 제한된 시간 기간

동안 전지구 평균 온난화를 이끌 수 있다 해도 이러한 승온 

현상은 지역에 따라 변하며 일부 지역에서는 온도 하강 현

상이 나타나기도 한다(그림 3.27과 3.28). 더구나 고기후적인 

증거 또한 20세기 동안 엘니뇨 변동성이 그 이전 기간과 큰 

차이가 없음을 보여주고 있다. 고기후자료에 의하면 이러한 

폭넓은 온난화는 적어도 과거 1300년 동안 북반구에서 관측

되지 않았음(Osborn and Briffa, 2006)을 보여주고 있는데 이

것은 나아가 최근의 온난화가 자연적인 내적 변동성에 기인

한 것이 아니라는 증거에 힘을 실어주고 있다. 게다가 인위

적인 강제력에 대한 반응은 남극과 일부 대륙 지역을 제외

하고는 모든 대륙지역에서 감지할 수 있다. 기후모델들은 인

위적인 강제력과 더불어 자연적인 강제력이 포함될 때 20세

기 전지구 온난화를 재현해낸다(그림 9.5). 자연적인 강제력

만을 사용한 어떠한 모델도 관측된 전지구 온난화 경향 및 

남극을 제외한 모든 대륙에서의 평균적인 승온 경향을 재현

해내지 못했다. 자연적 원인과 인위적인 원인(그림 9.4와 표 

9.4) 둘 다로부터 20세기 및 고기후 재현에 미치는 외적 영

향에 대한 감지 및 속성은 관측된 변화가 내적 기후변동성

에 대해 매우 특이한 것이라는 결론을 타당하게 한다.

관측된 폭넓은 대기 온난화와 관련된 에너지 함유량 변화

는 해양의 에너지 함유량 변화에 비해 작고 또한 빙권과 같

은 다른 성분과 연관된 것보다 더 작다. 더구나 고체 지구 

또한 시추공에서 승온에 대한 증거를 보여주고 있다(Huang 

et al., 2000; Beltrami et al., 2002; Pollack and Smerdon, 
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2004). 지표 근처의 온난화가 그 시스템의 또 다른 성분의 

열 함유량의 감소에 따라 발생했었을 수 있다는 것은 이론

적으로 가능한 것이다. 그러나 모든 빙권 부분들(빙하, 작은 

빙모, 빙상, 해빙)이 지난 50년 동안 범위가 축소했다. 이는 

인위적인 강제력(9.5.5절, 표 9.4)과 일치하는데 빙권이 열을 

소모했으며 이로 인해 대기 승온을 위해 열이 제공되지 못

했었을 수 있다는 것을 의미한다. 더욱 중요한 것은 해양의 

열용량(기후계에서 가장 큰 열원임)이 증가했다는 것인데 이

는 기후계의 다른 부분들보다 더욱 큰 것이다(그림 5.4; 

Handsen et al., 2005; Levitus et al., 2005). 지난 50년 동안 

해양 상부의 온난화는 인위적인 강제력에 기인한 것 같다

(Barnett et al., 2005; 9.5.1.1절; 표 9.4). 본 연구에서 온난화

는 두 개의 다른 기후모델들에 의해 추정되다시피 해양의 

내적 변동성으로 설명될 수 없다는 통계적인 입증이 확실한 

반면, 모델과 관측치 간에 해양의 열용량 변동성에 대한 추

정에 있어 차이점이 존재하기 때문에 비록 전세계 해양 자

료 수집이 좋지 않아 그럴수 있다하더라도 불확실성이 존재

한다. 그러나 해저 깊이에 따른 해양의 온난화 공간 패턴이 

양의 값을 가지는 순 복사강제력으로부터 발생하는 해양의 

승온과 잘 일치한다. 이는 중위도와 고위도에서는 열이 더 

깊이 침투하는 반면 저위도에서는 열이 더 얕게 침투하는 

등 온난화가 해양의 상부 층으로부터 아래 방향으로 진행하

기 때문이다(Barnett et al., 2005; Hansen et al., 2005). 이와 

같이 관측된 해양의 온난화 패턴은 해면과 심해 사이의 열

의 재분배와 일치하지 않는 것이다.

이와 같이 그러한 증거는 지표면 온난화의 원인이 해양과 

대륙이라는 사실과 일치하지 않는 것처럼 보인다. 아울러, 

관측된 SST 변화를 가지고 수행되는 모의실험은 온실가스의 

증가가 없는 대류권에서 온난화를 완벽하게 설명할 수 없을

(Sexton et al., 2001) 뿐만 아니라 더 나아가 온난화가 해양

으로부터 기원하지 않는다는 증거를 강화시키는 것이다. 강

제적인 변화에 대한 확장된 증거는 폭넓은 빙권의 용해

(9.5.5절), 대기에서의 수증기 증가(9.5.4.1절) 및 강제력에 

있어서의 변화와 일치하는 상부 대기 복사의 변화로부터 발

생한다는 것이다.

1300년 동안에 있어 지난 50년이 가장 기온이 높았다는 

사실과 더불어 기후시스템의 모든 주요 성분 들에 있어 에

너지 함유량의 동시적인 증가와 온난화의 진폭 및 패턴은 

온난화의 원인이 내적 과정 자체 만에 있지는 않다는 것을 

제시하고 있다. 다른 입증 분야들과의 일치성은 지표면에서 

관측된 온난화에 미치는 인간의 주된 영향에 대한 강력한 

지원요소가 된다. 관측된 지표면 온도율과 해양 열용량 변화

는 기후민감도 및 순수 기후 강제력 범위에 대한 이해와 일

치한다. 기후시스템의 순 강제력에 대한 관측치 및 모델 추

정치와 일치하면서 양의 값을 가지는 순복사강제력만이 관

측되어온 기후계의 큰 열용량 증가를 설명하도록 해 준다.
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결 과 지 역 가능성 가능성 평가에 기여하는 요인

지표온도

지난 50년 동안 외적 복사강

제력 없이 설명될 수 없는 

온난화

전지구
극히 높음

(>95%)

인위적인 변화가 매우 높은 신뢰 수준을 가지고 지상온도에서 감지되어 왔다(1% 오차 확

률보다 적음). 이런 결론은 높은 신뢰 수준을 가지고 해양 상부에서의 인위적인 변화 감지

로 타당성이 높아졌다. 해양 상부의 온난화는 자연적인 내적 과정에 기인한 지표 온난화에 

대해 논쟁이 되어 왔다. 관측된 변화는 기후모델로 실험된 내부변동성에 대한 것보다 더욱 

크다. 모델들에 의해 모의실험된 지상기온변동성은 관측기구에 의한 기록이나 고기후기록

들로 추정된 변동성과 잘 일치한다. 강제력과 내부변동성으로부터의 주요 불확실성이 추

정한다(9.4.1.2절, 9.4.1.4절, 9.5.1.1절, 9.3.3.2절, 9.7절).

과거 50년 동안의 승온이 알

려진 자연적인 원인들에만 

의존하지 않는다

전지구
매우

높음

이러한 승온은 비인위적인 외적 요인들이 냉각효과를 산출했을 때 발생했다. 알려진 강제

력 원인들의 결합 효과가 승온을 가져왔을 가능성이 매우 높다. 자연적인 강제력을 사용한 

어떤 기후모델도 과거 50년 동안의 관측된 지구온난화를 재현해내지 못했다. 주요한 불확

실성은 태양과 모델결과 반응 및 내적 변동성 추정치를 포함한 강제력으로부터 발생한다

(2.9.2절, 9.2.1절, 9.4.1.2절, 9.4.1.4절; 그림 9.5, 9.6, 9.9).

온실가스 강제력이 20세기 

후반 50년 동안 관측된 지구

온난화의 주요 원인이 되어

왔다.

전지구
매우

높음

모든 다중 시그널 감지 및 속성 연구들은 매우 높은 통계적 유의성을 가지고 온난화는 내

적 변동성을 포함해서 고려되는 모든 다른 원인들의 결합보다 온실가스로 때문인 것으로 

보고 있다. 이러한 결론은 관측, 모델 및 강제력 불확실성과 태양강제력에 대한 반응이 모

델들에 의해 과소평가될 수 있을 가능성을 설명해 준다. 주요한 불확실성은 태양과 모델결

과 반응 및 내적 변동성 추정치를 포함한 강제력으로부터 발생한다(9.4.1.4; 그림 9.9).

화산 및 인위적 에어러솔들

에 의한 상쇄 효과 때문에 

온실가스 농도 자체의 증가

만이 지난 20세기 후반 50년

동안 관측된 것보다 더 큰 

온난화를 초래했다.

전지구 높음

서로 다른 모델들을 사용한 다른 분석들로부터의 추정치에 의하면 5% 신뢰 구간에서 지

난 50년 동안 관측보다 더 큰 온난화가 있는 공통된 결과를 보여준다. 그러나 에어러솔과 

같은 비온실가스의 강제력에 대한 반응과 온실가스의 강제력에 대한 반응의 분리는 모델

들 간에 따라 다르다(9.4.1.4절; 그림 9.9)

지난 20세기 중반 이래로 남

극을 제외한 모든 대륙에서 

지상온도 증가에 있어 실제

적인 인위적 기여가 있어왔

다

아프리카,

아시아,

호주,유럽,

북미,남미

높음

인위적인 변화가 남극을 제외한 모든 개별 대륙에서 감지 및 속성 방법을 사용해 추정되

어 왔다. 다른 대륙지역들에 비해 좀 더 큰 변동성은 유럽지역의 감지가 중요하지 않게 

하고 있다. 자연적인 강제력 만을 사용한 어떤 기후모델도 최근 50년 동안 관측된 대륙지

역의 평균적 온난화를 재현해내지 못했다. 불확실성은 표본추출 효과가 전지구적 규모에

서보다 대륙지역에서 시그널대 오차 비율이 더 낮기 때문에 생기는 것이다. 서로 다른 강

제력들에 대한 반응 분리는 이러한 공간 규모에서 더욱 어렵다(9.4.2절; FAQ 9.2, 그림 1).

20세기 초 온난화는 부분적

으로 외부강제력에 기인한다.
전지구

매우

높음

많은 연구들은 인위적인 강제력으로부터의 승온을 포함해 20세기 초 온난화에 있어서 외

부강제력의 영향을 감지해내고 있다. 자연적인 강제력과 반응은 둘 다 불확실하며 연구 결

과들 마다 서로 다른 강제력이 탁월한 것으로 보고 있다. 몇몇 연구에 의하면 내적 변동성

이 20세기 초 온난화에 크게 기여할 수 있었다는 것을 보여주고 있다. 20세기 초 경향에 

있어서 몇몇 관측적인 불확실성(9.3.3.2절, 9.4.1.4절; 그림 9.4와 9.5).

지표온도

산업화 이전의 온도는 자연

적인 외부강제력에 의해 영

향을 받았다(연구된 기간은 

지난 7세기)

북반구

(대부분

중위도)

매우

높음

감지 연구들에 의하면 외부강제력은 북반구 온도 재현에 있어 십년이상 변동성의 실제적

인 부분을 설명하고 있다. 산업화 이전 강제력 추정치에 대한 반응 모의실험들은 개괄적인 

재현 특징을 보여준다. 재구성 및 과거 강제력들에서의 실제적인 불확실성은 온도 재구성 

및 강제력 재구성이 모두 독립적으로 유도되므로 이들 사이의 그럴만한 일치로 이끌 것 

같지는 않다(9.3.3절; 그림 9.4, 6.13).

극한 기온현상은 인위적인 

강제력에 기인해서 변했다.

북반구

육지와

호주결합

높음

일련의 관측값에 의하면 극단적인 기온은 변하고 있음을 보여준다. 연간 1, 5, 10, 30일 

가장 온도가 높은 밤, 가장 낮은 낮 혹은 밤 기온들에 미치는 인위적인 영향은 공식적으로 

감지되어 왔고 한 연구에서도 속성이 밝혀졌다. 그러나 연간 가장 온도가 높았던 낮 기온

에서의 관측된 변화는 모의실험된 변화와 잘 일치하지 않는다. 극한 이상기온에서의 변화 

감지는 모델과 관측 사이의 다른 비교에 의해 뒷받침된다. 극한 이상기온변화에서의 모델 

불확실성은 평균온도보다 더 크며 제한된 관측 범위와 실제적인 관측 불확실성이 존재한

다(9.4.3절).

표 9.4. 기후변화 감지 결과 종합 :(a) 지표면 및 대기온도 증거,(b) 다른 변수들에 의한 증거. 가능성 평가들은 연구에서 바로 설명되지 않는 강제
력과 모델 불확실성과 같은 남아 있는 불확실성(9.1.2절)을 고려하기 위해 개개의 연구와 비교해 보정된 것에 주목해야 한다. 가능성 평가는 표준 
IPCC 가능성 정도는 아니지만 괄호 속의 백분율 항들로 제시되어 있다.
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자유대기 변화

20세기 후반 50년 동안 대류

권계면 고도 증가는 감지할 

수 있고 인위적 강제력 탓으

로 돌릴 수 있다.

전지구 높음

대류권계면 고도 증가의 인위적 영향에 대해서 확고한 감지가 있어왔다. 모의실험된 대류

권계면 고도 증가는 주로 온실가스 증가 및 성층권의 오존 감소로부터 생긴 결과이다. 탐

지 및 속성 연구들은 재분석자료에 의존하는데 이 자료는 비록 대류권계면 고도 증가가 

또한 라디오존데 관측치에서 식별된다 하더라도 입력자료의 품질과 다른 유용성과 관련된 

비균질성에 귀속되기 쉽다. 대류권의 승온과 성층권 냉각이 부분적으로 다른 자료들에서 

부분적으로 그럴만한 일치를 가져온다 하더라도 최근 모델과 ERA‐40 같은 재분석자료에

서 전반적인 대류권계면 고도 증가는 대기온도에서의 유사한 대규모 변화로 유도되는 것

처럼 보인다(9.4.4.2절; 그럼 9.14).

20세기 후반 50년 동안 대류

권의 승온은 감지할 수 있고 

인위적 강제력 탓으로 돌릴 

수 있다.

전지구 높음

대류권 승온에 미치는 인위적 영향의 확고한 탐지 및 원인규명이 있어왔는데 이는 반응 

청사진 패턴에서의 성층권 냉각을 포함함을 의미하는 것이 아니다. 라디오존데와 인공위

성 기록들에는 관측적인 불확실성이 있다. 일반적으로 모델들은 1979년 이래로 열대지방

에서의 온도와 비교해 자유대기에서 상대적 승온을 예측하는데 이것이 라디오존데 기록

(아마도 라디오존데 기록에서의 불확실성에 기인)에서는 보이지 않지만 한 가지 종류의 인

공위성 기록에서는 - 다른 위성들은 아니다 하더라도 - 보여진다(9.4.4절).

20세기 후반 50년 동안 인위

적인 강제력 영향에 따른 동

시적인 대류권 승온 및 성층

권 냉각이 관측되어 왔다.

전지구
매우

높음

자연적 요인에 의해 대류권 승온과 성층권 냉각이 동시에 일어나는 것은 대류권 승온이나 

성층권 냉각 하나 만의 효과보다 가능성이 낮다. 성층권의 냉각은 부분적으로 성층권 오존 

감소와 연관되어 있다. 성층권 관측시스템과 기후모델에서 성층권 과정들 및 변동성을 상

대적으로 잘 표현하지 못하는 등에 기인한 부가적인 불확실성을 가지고 대류권 승온을 포

함해 토의됐다시피 모델 및 관측적인 불확실성 존재(9.4.4절).

해양의 변화

20세기 후반 50년 동안 인위

적 강제력은 해양의 상부 수

백 미터 온도를 상승시켰다. 

전지구

(그러나 몇몇 

지역에서의 

제한된 자료 

추출임)

매우

있음

해양 온도변화 및 열용량에 있어서 세 가지 다른 모델들로부터 인위적 지문에 대한 확고

한 탐지 및 원인규명은 높은 가능성을 제시하지만 관측 및 모델 불확실성은 여전하다. 

MMD 모델들로 수행한 20세기 모의실험들은 인위적 강제력이 포함되는 경우에만 관측과 

필적할 만한 승온을 모의한다. 모의실험된 변동성과 관측된 변동성은 일치하지 않는 것처

럼 보이는데 이는 관측에서의 표본추출 오차나 모델에서의 과소평가되는 내적 변동성에 

기인한다. 몇몇 해양 유역에서의 제한된 지리적 범위(9.5.1.1절; 그림 9.15).

20세기 후반 50년 동안 인위

적인 강제력이 해수면상승에 

기여했다.

전지구
매우

높음

자연적인 요인들 만이 관측된 해양의 열적 팽창이나 해수면상승을 만족스럽게 설명하는 

것은 아니다. 인위적 및 자연적 강제력을 포함하는 모델들은 1961년 이래로 관측된 열적 

팽창을 꽤 합리적으로 모의한다. 인위적인 강제력은 모델들에 의해 실험된 지상기온변화

를 지배하며 관측된 해양 상부의 승온 및 폭넓은 빙하의 후퇴에 기여해 온 것 같다. 과거 

20세기 후반동안 온난화는 자연적으로 알려진 원인들에 기인한 것 같지는 않다. 따라서 인

위적인 강제력이 해양의 열적 팽창 및 빙하의 후퇴와 연관된 해수면상승에 기여한 가능성

이 높다. 그러나 해수면상승과 빙하의 후퇴에 기여한 인위적인 기여 정도를 양적화하는 적

절한 연구들이 유효하지 않고, 관측된 해수면상승 수지는 닫혀 있지 않기 때문에 해수면상

승에 있어 인위적인 기여를 추정하는 것은 여전히 어려운 문제다(표 9.2; 9.5.2절). 

순환 

20세기 후반 50년 동안 해면

기압은 감지할 수 있는 인위

적인 사인을 보여준다.

전지구 높음

유사한 자연 변화들 양 반구에서 관측되며 이는 양적이 아닌 질적으로 모델 실험들과 일

치한다. 모델과 관측에 있어 불확실성. 모델들은 많지 않은 연구들에 근거를 두고 이해되

지 않는 이유로 관측된 북반구에 있어서의 변화를 과소평가한다. 20세기 강제력들에 대한 

모의실험된 반응은 성층권 오존 고갈 효과가 포함된다면 남극에서의 관측치와 일치한다

(9.5.3.4절; 그림 9.16).

인위적인 강제력은 1970년대 

이래로 가장 강력한 열대 저

기압 빈도수 증가에 기여했다.

열대지역

일어날 

확률이 큼

(50% 이상)

최근의 관측 증거에 의하면 강력한 폭풍들의 빈도수가 증가하고 있음을 보여준다. 강도 증

가는 이론적인 기대치와 일치한다. 모델과 관측에 기인한 큰 불확실성. 모델 연구들에 의

하면 일반적으로 온실가스 강제력에 대한 반응으로 열대 저기압의 빈도는 줄지만 가장 강

력한 저기압의 강도는 증가시킨다. 자료 보정이 수행되어 온 열대 저기압에 있어서의 실제

적인 비균질성의 영향을 받는 관측적 입증결과에 의하면 1970년대 이래로 저기압 강도 증

가는 해수면온도와 대기의 수증기 증가와 연관되어 있다(3.8.3절, 박스 3.5와 9.5.2.6절).

강수, 가뭄, 유출량

화산강제력은 총 강우량에 

영향을 준다.

전지구

육지

일어날 

확률이 큼

(50% 이상)

몇몇 모델들에 대해 관측치에서 탐지할 수 있는 모델 반응 및 이론적인 이해로 지원되는 

결과. 그러나 모델, 강제력 및 관측치에서의 불확실성. 제한된 관측 표본 추출, 특히 남반

구(9.5.4.2절; 그림 9.18).
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20세기 후반 50년 동안 집중

호우의 증가는 인위적인 강

제력과 일치한다.

전지구

육지

(제한적

표본추출)

일어날 

확률이 큼

(50% 이상)

관측되고 있는 집중호우 증가는 인위적인 강제력에 대한 반응의 기대치와 일치하는 것처

럼 보인다. 모델은 집중호우를 잘 표현할 수 없다. 관측치들은 표본 추출 부적절성의 문제

가 있다.

20세기 후반 50년 동안 인위

적인 강제력에 기인한 가뭄

위험성 증가

전지구

육지

일어날 

확률이 큼

(50% 이상)

한 탐지 연구에 의하면 높은 신뢰성을 가지고 전지구 파머가뭄지수 자료에 있어서 인위적

인 청사진을 발견해 냈다. 그러나 인위적 및 자연적인 강제력이 결합된 모의실험에서의 반

응이 관측보다 약하며 모델은 관측보다 10년이상 주기 변동성이 더욱 약한 것처럼 보인다. 

몇몇 지역에서의 연구들에 의하면 그 지역의 가뭄이 인위적인 에어러솔 강제력에 관련된 

해수면온도 변화나 인위적인 강제력에 대한 순환 반응(예를 들면, 남서 호주)에 관련되어 

있는 것으로 지적하고 있다. 모델, 관측치 및 강제력 모두가 불확실성에 기여한다(9.5.3.2

절).

빙권

20세기 후반 50년 동안 인위

적인 강제력이 북반구 해빙 

범위 감소에 기여했다.

극지방 높음

관측된 변화는 극지방의 온난화 아래서 해빙 융해라는 대부분의 모델들과 예상에 대해 모

델 실험된 변화와 질적으로 일치한다. 사용된 모델은 극지방의 해빙 연변화와 그 범위에 

있어 몇몇 결점을 가지고 있다. 결론은 다른 기후모델과의 실험 및 물리적인 예상치에 의

해 뒷받침되고 있다. 내적 변동성에 의해 설명되는 범위 내에서 남반구 해빙의 변화 가능

성(9.5.5.1절).

20세기 동안 인위적인 강제

력이 폭넓은 빙하의 후퇴에 

기여했다.

전지구 높음

관측된 변화들은 이론적인 예상치 및 온도 탐지와 질적으로 일치한다. 입체적 변화에 대한 

인위적 기여는 추정하기 어렵다. 감지 및 원인분석 연구들이 거의 없지만, 광대한 빙하의 

후퇴는 폭넓은 온난화로 예상되는 반응과 일치한다(9.5.5.3절)
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