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개요

인류의 활동으로 인하여, 이산화탄소, 메탄, 아산화질소의 

배출과, 에어러솔 입자들과 대류권 오존을 포함하는 2차 오

염물질을 유발하는 이산화황, 산화질소, 일산화탄소, 탄화수

소와 같은 반응기체들의 배출이 크게 증가하고 있다. 그 결

과로 생지화학 순환들이 심각하게 교란되고 있다. 기후와 생

지화학 시스템간의 비선형적 상호작용은 인간 활동에 의해 

생성되는 이 요란들을 증폭(양의 되먹임)시키거나 또는 감쇄

(음의 되먹임)시킬 수 있다.

지표와 기후

• 인간의 활동으로 인한 지표(식생, 토양, 물)의 변화는 복

사, 운량 및 표면 온도를 변화시킴으로써 지역 기후에 영

향을 줄 수 있다.

• 식생 피복의 변화는 한대에서 열대 산림에 이르는 지역 

규모의 지표 에너지 및 물 수지에 영향을 준다. 모델에 의

하면 한대 산림의 증가가 눈의 알베도 효과를 감소시켜서 

지역 온난화를 일으킬 것으로 보고 있다. 열대 산림들에 

관한 관측과 모델들 역시 변화하는 지표 에너지 및 물 수

지의 효과를 보여주고 있다.  

• 토지 사용 변화가 에너지 및 물 수지에 미치는 영향은 십

년 또는 그 이상의 기간에 걸친 지역 규모의 기후에 매우 

심각한 영향을 줄 수 있다.

탄소순환과 기후

• 대기의 이산화탄소(CO2) 농도는 계속 증가하여 산업화 이

전보다 이제 거의 100ppm이 높다. 연평균 CO2 성장률은 

1990년대의 성장률(3.2 ± 0.1 GtC yr‐1)보다 2000~2005년 

기간(4.1 ± 0.1 GtC yr‐1)이 이 훨씬 더 높다. 화석연료 연

소와 시멘트 생산으로 인한 CO2의 연간 배출은 1990년대

의 평균 6.4 ± 0.4 GtC yr‐1 에서 2001~2005년 기간1에 

7.2 ± 0.3 GtC yr‐1로 증가했다.1)

• CO2는 대기와 해양과 육상 생물권 사이를 순환한다. 대기

로부터의 CO2 제거는 매우 다양한 시간 규모의 과정들을 

포함한다. CO2 증가분의 약 50% 정도가 30년 내에 대기로

부터 제거될 것이며, 추가로 30%가 수백년 내에 제거될 

것이다. 나머지 20%는 수 천년동안 대기 중에 남게 될수

도 있다.

• 해양의 CO2 흡수에 대한 개선된 평가에 따르면 1990년대

부터 21세기의 첫 5년사이에 해양 탄소 흡원은 2.2 ± 0.5 

GtC yr‐1로 거의 변화가 없다. 모델들에 의하면, 대기의 

CO2가 계속 증가할 경우, 화석연료와 시멘트에 의해 배출

된 CO2 중에서 해양에 의해서 흡수되는 비율이 감소할 것

으로 나타났다.

• 대기 중 CO2의 성장률의 경년 또는 십년 주기의 변화는 

주로 기후 변동에 대한 육상 생물권의 반응에 의해서 지

배된다. 10년 주기의 변화는 순 육상 탄소 흡원에서 관측

되는데, 1980년대, 1990년대, 그리고 2000~2005년 기간에 

대해 각각 0.3 ± 0.9, 1.0 ± 0.6, 0.9 ± 0.6 GtC yr‐1로 

평가된다;

• 여러 기술들을 종합한 결과, 토지 사용 변화로 인해 대기

로 배출된 CO2 플럭스는 1990년대에 1.6(0.5 에서 2.7) 

GtC yr‐1로 평가된다. 3차 평가보고서(TAR)의 1980년대 배

출값을 하향 조정한 1.4(0.4 에서 2.3) GtC yr‐1을 고려하

면, 1980년대와 19990년대 사이에 거의 변화가 없고, 토지 

사용 변화에 의한 순 CO2 배출에 여전히 불확실성이 있음

을 시사한다.  

• 자연적인 원인이나 인간의 활동으로 인한 화재는 상당한 

양의 복사적으로나 광화학적으로 반응성 미량기체와 에어

러솔들을 대기로 배출한다. 만약 기후변화와 더불어 화재

의 빈도와 범위가 증가하면, 이러한 화재 체계의 변화로 

인한 CO2 배출의 순 증가가 예상된다. 

• 1958년에 대기중의 CO2 관측이 시작된 이래, 화석연료와 

시멘트를 합친 배출의 비율로서, CO2 성장률은 아직 통계

적으로 유의미한 경향을 보이지 않는다. 이러한 ‘공중 비

율’은 이 기간동안 거의 변화를 보이지 않고 있다.

• 해양의 CO2 흡수는 1750년 이후 해양의 평균 pH를 약 0.1 

감소(산도를 증가)시켰다. 그 결과로 해양 생태계는 껍질

을 형성하는 생물체에 의한 석회화와 장기적으로는 탄산

염 침전물의 용해가 감소할 수도 있다.

• 기후‐탄소 순환의 일세대 접합 모델들에 의하면, 지구온난

화로 대기중에 남아 있는 인위적인 CO2의 비율이 증가할 

것으로 보인다. 배출 시나리오에 관한 IPCC(2000) 특별 

보고서(SRES)의 A2 배출 시나리오에 따른 모델 구동 결

과에 의하면, 이러한 기후‐탄소 순환의 양의 되먹임이 

2100년까지 추가적으로 대기중 CO2 농도를 20에서 

224ppm까지 증가시킬 것으로 보인다. 

1) 1. 표 7.1과 7.2 및 여기에 주어진 불확실성의 범위들은 저자들이 현재까지의 연구 결과들에 기초하여 각각의 항에 대한 가능한(66%) 범위
를 평가한 것이다. 



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

534

반응성 기체들과 기후

• 산업화 이전의 값들과 비교할 때, 관측된 대기중 메탄 농

도의 증가는 농업, 에너지 생산, 폐기물 관리 및 생물 자

원의 연소를 포함한 인간 활동과 직결되어 있다. 메틸 클

로로포름 관측으로 제한한 결과에 따르면, 과거 수십년 

동안 수산기(OH)가 뚜렷한 증가를 보이지 않고, 따라서 

메탄의 제거율 또한 의미있는 경향을 보이지 않는다. 따

라서 대략 1993년 이래 대기중 메탄 성장률의 최근 감소

는 아마도 총배출이 거의 일정한 기간동안 대기가 평형에 

접근하기 때문인 것으로 보인다.

• 산화질소(NOx), 일산화탄소, 유기체 배출 및 기후 변화의 

변화로 인한 상쇄 효과때문에, 향후 수십 년 동안은 수산

기의 대류권 농도의 장기적인 경향은 기대되지 않는다. 

수산기의 경년 변동은 메탄의 변동에 계속 영향을 미칠 

수 있다.

• 전구 대류권 오존 수지의 새 모델 평가에 따르면, 성층권

으로부터의 오존 유입(대략 500 Tg yr‐1)은 TAR(770 Tg yr‐
1)에서 평가된 것 보다 적은 반면에, 광화학적 생성 및 파

괴율(각각 5,000 Tg yr‐1과 4,500 Tg yr‐1)은 TAR(3,400 및 

3,500 Tg yr‐1)에서 평가된 것보다 높게 나타났다. 이러한 

결과는 오존이 대류권 화학과 배출의 변화에 더 큰 민감

도를 가짐을 의미한다.

• 관측된 NOx와 산화질소 배출의 증가는, 산업화 이전의 값

들과 비교했을 때, 비료 사용의 증가, 농업과 화석연료 연

소의 강화를 포함한 인간 활동에 의해 일어나는 질소 순

환의 ‘가속화’와 직접적으로 연결되어 있을 가능성이 매우 

높다. 

• 향후 기후변화는 더 높은 수증기와 더 높은 성층권 입력

간의 경쟁 효과로 인해 배경 대류권 오존의 증가 또는 감

소를 가져올 수 있다. 더 높은 온도와 더 약화된 순환으로 

인해 지역 오존 오염 증가가 예상된다. 

• 향후 기후변화는 오염물질의 확산율, 오존과 에어러솔 생

성을 위한 화학적 환경, 생물권, 화재와 먼지들로부터의 

배출 강도의 변화로 인해 심각한 대기질의 저하를 가져올 

수 있다. 이러한 효과들의 부호와 강도는 매우 불확실하

고 지역적으로 다를 것이다.

• 성층권 오존의 향후 진전, 그리고 이로 인해 산업적으로 

대량생산되는 할로겐화 탄소에 의한 파괴에 뒤따른 오존

의 회복이 CO2 농도 증가로 인한 성층권 냉각과 대기순환

의 변화에 의해 영향을 받을 것이다. 극지의 하부 성층권

에서는 더 차가운 온도가 극지의 성층권 구름 입자에서 

활성화된 염소에 의해 오존 파괴를 촉진하여 예외가 될 

수 있으나, 예상되는 성층권의 냉각은 오존 파괴를 감소

시키고, 따라서 오존량을 증진시킨다.

에어러솔 입자와 기후

• 황산염 에어러솔 입자들은 전구 평균 온도를 온실가스 농

도만을 고려했을 때 예상되는 온도보다 낮추는 역할을 한

다. 

• 에어러솔은 태양복사를 산란시키고 흡수(직접 효과, 2장 

참조)함으로써 복 플럭스에 영향을 미친다. 에어러솔은 또

한 구름응결핵(CCN)과 빙정핵으로 작용함으로써 구름 및 

수문순환과 상호작용한다. 구름 액체수함량이 일정한 상

태에서 CCN이 많아지면 구름의 알베도를 증가(간접적인 

구름알베도효과)시키고, 강수 효율을 감소(간접적인 구름 

수명 효과)시켜서 두 가지 모두 대기 꼭대기의 전구 연평

균 순복사를 감소시키게 될 것이다. 그러나 이러한 효과

들은 흡수 에어러솔(반직접 효과)로 인한 구름입자들의 증

발과 더 많은 빙정핵(빙하작용 효과)로 인해 부분적으로 

상쇄될 수도 있다. 

• 산출된 총 에어러솔 효과는 개선된 구름 모수화로 인해 

TAR의 평가보다 낮으나 여전히 많은 불확실성이 남아있다.

• 간접적인 구름알베도효과에 따른 복사 강제는 2장에서 ‐
0.7Wm‐2로 평가되었는데 그 범위는 신뢰도 90%에서 ‐0.3
에서 ‐1.8Wm‐2 이었다. 구름 수명 효과, 반 직접 효과 또

는 에어러솔‐얼음 구름 효과로 인한 되먹임은 구름알베도

효과를 증가시키거나 감소시킬 수 있다. 기후모델들은 모

든 에어러솔 효과의 총합(모든 간접과 직접을 합한 것)이 

산업화 시대 이후 대기 꼭대기의 순복사를 ‐1.2Wm‐2(범위

는 ‐0.2에서 ‐2.3Wm‐2) 변화시켰다고 평가하는 반면에, 역 

모델링의 결과는 간접적인 에어러솔의 효과를 ‐0.1에서 ‐
1.7Wm‐2 로 제한하고 있다(9장 참조).  

• 강수에 미치는 총 에어러솔 효과의 크기는 모델 결과들이 

거의 변화가 없음부터 0.13 mm day‐1감소까지의 범위를 

보이고 있어서 더 불확실하다. 강수의 감소는 대기 대순

환 모델이 혼합층 해양 모델과 접합되어 해수면온도와 이

에 따른 증발이 변하도록 했을 경우에 더 크다.

• 제한하는 영양소들을 포함한 먼지 입자들의 침적은 육상

과 해양에서 광합성에 의한 탄소 고정을 증진 시킬 수 있다.

• TAR 이후로, 에어러솔 순환을 통해 육상 및 해양 생물권

을 기후시스템에 연결시키는 데에 진전이 있어왔다. 기후

변화에 대한 반응으로 식생이나 해양 생물권으로부터 에

어러솔 전조물들의 배출이 예상된다.
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7.1 서론

지구의 기후는 대기, 육상, 해양에서 일어나는 복잡하게 

연결된 물리, 화학, 생물학적 과정들에 의해 결정된다. 지구 

기후를 조절하는 주요 인자인 대기의 복사 특성은 지구 표

면의 생물리학적 상태와 다양한 미량 성분들이 대기에 얼마

나 많은가에 따라 강하게 영향을 받는다. 이러한 성분으로는 

이산화탄소(CO2), 메탄(CH4), 아산화질소(N2O) 등과 같이 수

명이 긴 온실가스(LLGHGs)뿐만 아니라, 복사적으로 반응하

는 오존과 다양한 형태의 에어러솔 입자들이 있다. 대기의 

조성은 기체들과 에어러솔의 자연적 및 인위적 배출, 다양한 

규모의 수송, 화학적 및 미세물리적 변환, 육지와 육상 생태

계 및 해양과 해양 생태계를 통한 습식 제거 및 표면 흡수와 

같은 과정들에 의해 결정된다. 이러한 과정들, 더 일반적으

로 말해서 생지화학적 순환율은 기후변화에 의해 영향을 받

으며, 지구시스템의 다른 요소들 내의 상호작용뿐 아니라 요

소들 간의 상호작용을 포함한다. 이러한 상호작용들은 대개 

비선형적이며, 기후시스템에 음 또는 양의 되먹임을 일으킬 

수 있다. 

기후연구의 중요한 면은 잠재적 되먹임을 확인하고, 그러

한 되먹임들이 인간활동으로 인한 요란에 대해 크고 달갑지 

않은 반응들을 일으킬 수 있는지를 평가하는 것이다. 다른 

시간 규모의 과거 기후 진화에 관한 연구들은 외부 강제에 

대해 비선형적 반응을 일으킬 수 있었던 메커니즘들을 밝힐 

수 있다. 이 장의 목적은 기후시스템에 대한 주요 생지화학

적 되먹임의 중요성을 확인하고, 그 중요성과 추세에 대하여 

현재 지식을 평가하는 것이다. 특히, 본 장은 물리 기후시스

템과 지표면, 탄소순환, 대기기체와 에어러솔 입자의 화학반

응 사이의 상호 관계에 대해 검토한다. 중요한 미량 기체의 

저장소에 대한 지식의 현재 상황에 대해서도 기술한다. 본 

장에서 논의하는 많은 주제들에는 큰 불확실성이 있다. 따라

서 이하의 절에서 논의하는 결합된 메커니즘의 중요성에 대

한 정량적 평가가 항상 가능하지는 않다. 또한, 몇몇 순환의 

역할과 그 사이의 복잡한 상호 작용의 지역적 차이는 생지

화학 과정과 기후변화의 상호 작용에 대한 단순한 정량적 

묘사를 제공하는 현재의 능력을 제한한다. 

7.1.1 육상 생태계와 기후 

육상 생물권은 생지물리 및 생지화학 과정을 통해 양과 

음의 되먹임을 공급하여 기후와 강하게 상호 작용한다. 최소

한 지역 기준으로 이 되먹임의 일부는 확장할 수 있다. 지표

면 기후는 복사(예, 알베도)와 비복사(예, 물순환과 관련된 

과정) 조건에 의해 변화하는 플럭스 균형에 의해 결정된다. 

복사 및 비복사 조건은 식생에 의해 상세히 조절된다. 고위

도 기후는 어두운 식생 효과에 의해 매우 감소된 눈 알베도 

되먹임의 영향을 크게 받는다. 사바나와 브라질 북동부와 같

은 반건조 열대 기후에서 식생은 방사 및 수문 되먹임에 영

향을 준다. 지표면 기후는 식생 피복, 생물량, 생산성, 식생

과 토양의 호흡, 산불, 탄소순환에 중요한 모든 것과 상호작

용을 한다. 육상 생태계의 다양한 과정은 육상과 대기의 탄

소플럭스에 영향을 준다. 육상 생태계 광합성 생산성은 기

후, 강수, CO2 및 영양분 변화에 따라서 변화한다. 만약 기

후가 성장에 보다 호의적으로 되면(예, 반건조 지역에서의 

강수량 증가), 생산성은 증가하고 대기로 부터의 탄소 흡수

가 높아진다. 식물 기원의 토양내 유기탄소 물질은 물질과 

미생물 군집의 특성에 따라서 다른 비율로 호흡된다(즉, 미

생물 군집에 의해 산화된다). 호흡의 집약 비율은 토양 온도

와 습도에 의존한다. 변화하는 기후에 반응하여 생태계 구조

의 이동은 대기권과 지표면 사이의 탄소 분할을 바꿀 수 있

다. 북방림의 툰드라 방향의 북상은 초본과 관목 보다 큰 생

물량을 가진 임목으로 인하여 초기에는 생태계 탄소 저장을 

증가시킬 것이다. 그러나, 시간이 지남에 따라(예, 수 세기), 

토양 탄소 변화는 순효과 결정을 위하여 고려할 필요가 있

을 것이다. 반면에, 열대우림에서 사바나로의 이동은 지표면

으로부터 대기로의 탄소 순 유출이 될 것이다. 

7.1.2 해양 생태계와 기후 

해양 생태계의 기능은 해양표면 근처의 성층화 밀도, 해

양 대순환, 기온, 염도, 바람장, 해양 빙하 면적을 포함한 기

후 조건에 강하게 의존한다. 반면에, 해양 생태계는 대기의 

화학 조성(예, CO2, N2O, 산소(O2), 황화디메틸(DMS), 황산

염 에어러솔)에 영향을 준다. 이러한 성분의 대부분은 변화

하는 기후와 고농도의 대기 CO2 조건에서 변화할 것으로 예

상된다. 해양 생물은 또한 태양 복사의 해양 반사율과 흡수

의 변화를 통해서 표면 부근의 방사에 영향을 주며, 이를 생

체‐광학 가열이라 한다. 해양 생태계와 기후 변화의 되먹임

은 해양 물리 반응과 기후변화에 대한 되먹임을 대부분 포

함하고 있기 때문에 복잡하다. 표면 온도의 상승과 성층화는 

CO2의 광합성 고정을 증가시킬 것이다. 그러나 수직 혼합과 

역전 순환의 감소는 해양 표면으로의 양분 이동과 심해로의 

탄소 수직 이동을 감소 시킬 것이다. 이러한 과정 모두 기후

에 대한 누적적인 되먹임의 표시는 아직도 불분명하다. 특히 

철과 같이 먼지 침강을 통해 해양으로 유입되는 광합성 필
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수 미량 영양소의 공급 변화는 해양 생물 생산 양식을 변화

시킬 수 있다. 인위기원 CO2 흡수에 따른 해양 산성화는 해

양 표층의 유기탄소와 탄산칼슘(CaCO3)의 생물 생산과 운송

을 바꾸어 해양 생태계 구조와 동태의 변화를 유발할 수 있

다. 

7.1.3 대기 화학과 기후 

기후와 오존을 포함한 대기 산화물의 상호 관계는 지구 

시스템의 중요한 결합 메커니즘을 제공한다. 특히 오염 지역

에서 대류권 오존 농도는 산업혁명 이전 시기보다 지속적으

로 증가했으며, 복사온난화에 기여했다. 오존 전조 물질의 

배출(일산화탄소, CH4, 비메탄탄화수소, 질소산화물)은 화석

연료 사용의 증가, 빈번한 바이오매스 연소, 격렬한 농업 경

작의 결과로 증가했다. 산업혁명 이전 대류권 오존 농도는 

확실하지 않기 때문에, 복사강제는 정확하게 결정할 수 없으

며 모델로 추정해야만 한다. 할로겐화탄소에 의한 

1980~1990년대 성층권 오존 농도 감소는 1990년대 말부터 

둔화했다. 모델 예측은 다음 세기 중에 점증적인 증가를 나

타내나, 지속적인 회복은 미래 기후 변화에 의해 영향을 받

을 수도 있다. 최근 대기 CH4 성장률의 변화와 명확한 수명

은 잘 알려지지 않지만, 발원 강도의 변화를 나타내고 있다. 

질소산화물은 일차적으로 농업활동으로 인하여 대기 중에 

지속적으로 증가하고 있다. 기후변화로 인한 대기 화학 조성 

변화의 정량화는 잘 되어 있지 않다. 많은 대기 화합물을 효

과적으로 파괴하는 OH 라디칼기의 광화학 생산은 오존과 

수증기가 존재할 때 발생하며, 미래 지구온난화로 인하여 예

측되는 대기 수증기 증가로 인하여 그 발생이 증가할 것이

다. 기후변화에 영향을 받은 기타 화학 관련 과정은 뇌우의 

번개 섬광 발생(질소 산화물 발생), 소기 메커니즘을 통한 

대기로부터의 가용성 종의 제거,대류 운송의 강도와 빈도, 

화합물의 자연 배출(예, 식생에 의한 생물 탄화수소, 토양에 

의한 질소 및 질소산화물, 해양으로부터의 DMS), 식생과 토

양으로의 지표 침강을 포함한다. 도시 및 산업 지역의 순환

과 특히 더욱 빈번하게 발생하는 정체 공기 사건은 대기 오

염 강도를 강화할 수 있다. 이러한 효과의 중요도는 아직 잘 

정량화 되지 않았다. 

7.1.4 에어러솔 입자와 기후 

대기 에어러솔 입자는 유입된 태양 복사의 흡수와 분산에 

의해 지구 복사 수지를 조절한다. 일부 입자 형태는 온난화 

효과를 나타내지만, 황산염(SO4) 에어러솔과 같은 대부분 입

자는 유입된 태양 복사를 산란을 통해 우주로 내 보냄으로

써 냉각하는 경향이 있다. 또한, 구름 응축핵으로 작용해서, 

에어러솔 입자는 지표면 냉각에 기여하는 구름의 복사율과 

수명에 영향을 준다. 황산염의 중요한 자연 소스는 DMS이

다. DMS는 유기화합물로 식물성플랑크톤에 의해 생성되며 

기후 인자에 의존해서 대기로 배출된다. 지구의 많은 지역에

서 인간 활동(예, 석탄 연소)의 결과로 많은 양의 SO4 입자

가 생성된다. 주로 북반구에서는 대기 에어러솔 부하의 상승

과 함께 지난 세기 동안 기온의 증가는 온실 가스만의 복사 

강제에 의해 증가보다 적다. 기타 기후에 대한 에어러솔의 

간접 효과는 온난화 효과에 긍정적인 그을음에 의한 태양복

사 흡수를 통한 구름 입자의 증발을 포함한다. 에어러솔(즉, 

먼지) 또한 질소, 인, 철을 지표면에 운반한다. 이러한 영양

분은 해양과 육상 생태계의 CO2 흡수를 증가시킬 수 있다.

7.1.5 생지화학 순환과 기후시스템의 연결 

미래 기후변화의 믿을 수 있는 예측을 실행하는 것을 시

도하는 모델은 온실가스, 반응성 가스, 에어러솔 입자의 대

기 농도를 결정하는 기후와 과정 사이의 되먹임에 대하여 

명백하게 설명해야 한다. 보기는 탄소 순환과 기후의 상호작

용에 의해 제공된다. 직접 지구온도에 영향을 주는 대기 

CO2의 수준은 또한 기후에 의존하는 해양 및 육상에 의한 

탄소 흡수율에 의존한다. 탄소 순환의 동태를 포함하는 기후

모델은 탄소‐기후 상호작용의 전체 효과는 양의 되먹임이라

고 한다. 따라서 예측된 미래 대기 CO2 농도는 이러한 결합

을 포함하지 않은 모델 보다 높다(결론적으로 기후온난화). 

기후시스템에 있는 생지화학 순환의 역할에 대한 이해를 개

선함으로써, 기후 모델을 명백하게 묘사해야한다. 본 장은 

현재 이 과정의 이해를 포함해서 기후 시스템에서의 생지화

학 과정의 역할의 가장 중요한 부분을 평가한다. 

7.2 변화하는 육상기후시스템

7.2.1 육상기후 개요

기후와 관련된 지표는 토양, 식생 및 다른 생물학적 성분

들과 이들이 저장하고 있는 에너지, 탄소 및 물을 연결하는 

과정들인 육상 생물권으로 이루어져 있다. 여기서는 기후의 

관점에서 지표의 이해 현황을 다룸으로써 기후와 연결된 탄

소 및 다른 생물 기원의 과정들을 고려할 준비를 하고자 한

다. 육상기후는 ‘내부’ 및 ‘외부’ 변수들로 이루어져 있는데, 

다양한 지표 에너지, 탄소 및 수분 저장소들과 강수에 대한 

이들의 반응, 입사 복사와 지표 부근의 대기 변수들을 포함한
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박스 7.1 : 지표 에너지 및 물수지

지표는 대체로 ‘지표에너지수지’로 알려진 대기와의 현열 및 잠열 교환으로 균형을 이루는 순복사에 의해서 가열된다. 현

열은 그 온도에서 대기에 의해서 수송되는 에너지이다. 잠열은 지표수의 증발에 의해 지표로부터 잃어 버리는 에너지이다. 

수증기의 잠열은 증기의 응결을 통해 대기에서 현열로 바뀌고, 이렇게 응결된 물은 강수를 통해 지표로 돌아온다. 

지표 또한 ‘지표물수지’를 가지고 있다. 강수로부터 지표로 오는 물은 궁극적으로 수증기플럭스나 유출로 잃어버린다. 어

떤 경우에는 잠열플럭스(또는 같은 뜻으로 수증기 플럭스)를 에너지 수지로부터 결정할 수 있다. 지표 순복사의 양이 고정되

어 있는 경우, 현열플럭스가 증가하면 그만큼 잠열플럭스가 감소한다. 그러므로 현열과 잠열플럭스의 비가 기온, 상대습도, 

그리고 다른 알고 있는 인자들에 의해서 좌우된다면 지표로부터의 수증기플럭스는 지표에서의 순 복사에너지로부터 알아낼 

수 있다. 그러한 관계는 물의 이동(토양으로부터의 증발과 식물로부터의 증산)이 이용가능한 물에 의해서 제한되지 않을 때 

쉽게 얻어질 수 있다. 이러한 조건들에서는 온도와 함께 수증기 농도가 높아지면 낮은 상대습도에서와 같이 수증기플럭스의 

상대적인 양도 증가한다. 식물은 뿌리의 범위를 통해 토양수분의 가능성을 늘일 수 있고 따라서 잠열플럭스를 증가시킬 뿐 

아니라 잎을 통한 이동에 저항할 수도 있어서, 지표에너지플럭스의 더 많은 부분이 현열플럭스로 수송되게 한다. 대기로의 

플럭스는 기온과 습도를 변화시키고 그러한 변화는 다시 플럭스로 되먹임된다. 저류와 지표는 또한 짧은 시간 규모에서는 

중요할 수 있으며, 더 작은 공간 규모에서는 수평 수송이 중요할 수도 있다.

대기와 많은 물을 교환하기에는 지표가 너무 건조하면 대기로 돌아간 물은 평균적으로 유입된 강수보다 너무 낮아서는 안

되며, 이 물을 증발시키는 데에 사용되는 필요 이상의 복사에너지는 지표를 가열시키게 된다. 이러한 조건하에서는, 강수가 

적어지면 수증기플럭스도 적어져서 지표를 더욱 따듯하게 만든다. 결국에는 더 따뜻하고 건조한 대기로 인한 운량의 감소는 

양의 되먹임을 통해 더 많은 태양복사를 공급하게 될 것이다. 그러나 연못이나 오아시스와 같은 국지적으로 습한 지역은 물 

부족이 없이 에너지수지에 따라 증발할 것이고 따라서 더 따뜻하고 더 건조한 조건하에서는 증발을 증가시키게 된다.

지표와 대기를 연결하는 다양한 되먹임들은 서로 반대방향으로 작용할 수도 있으며, 이들의 상대적인 중요성은 계절과 

장소뿐만 아니라 시간과 공간 규모에 따라 달라진다. 더 습한 대기는 대개 구름을 더 만들게 되어 찬 기후에서는 지표를 

더 따뜻하게 하고, 따뜻한 기후에서는 지표를 식히게 된다. 사막에서 일어나는 것과 같이 지표에 의해 대기가 가열되면 상대

습도를 감소시켜 강수를 감소시킨다. 그러나 또한 대기가 머금을 수 있는 수분량을 증가시킬 수도 있어서 열대 해양에서와 

같이 강수의 증가를 가져올 수도 있다. 

다. 조절인자들과 반응 변수들은 다양한 시간 및 공간 규모에 

따라 변화한다. 이러한 시공간에서의 변화는 적어도 평균값

들만큼이나 중요할 수 있다. 육상시스템의 반응 변수들과 조

절인자들은 생물리학적, 생물학적, 생지화학적 및 인간적 과

정들로 나눌 수 있다. 현재의 생물리학적 관점은 에너지와 물 

저장소들 및 이들을 대기와 연결하는 메커니즘에 관여하는 

반응 변수들을 강조한다. 대기와 지표간의 에너지와 수분의 

교환(박스 7.1과 7.2)은 복사, 강수, 온도, 습도 및 위에 놓인 

대기의 바람에 의해 주도된다. 시스템을 이해하기 위해 얼마

나 많은 세부 사항을 포함시켜야 하는 지를 결정하는 것은 쉽

지 않다. 많은 선택들을 할 수 있을 뿐 아니라 더 많은 과정

들을 다루면서 더 자세한 것들이 필요하게 될 것이다.

7.2.2 육상 과정과 기후의 규모 의존

7.2.2.1 다중 규모가 중요하다

시간적 변화는 매일 및 날씨 시간 규모에서 연, 경년 및 

십년 또는 그 이상의 규모의 범위를 가진다. 짧은 시간 규모

들의 크기는 지구온난화로 인한 장기적인 변화와 함께 달라

진다. 육상 기후시스템은 이 모든 시간 규모에서 변수들의 

크기를 조절하며, 계절 및 지리에 따라 변한다. 예를 들면, 

Trenberth와 Shea(2005)는 기후 관측으로부터 지표 기온과 

강수간의 상관 관계를 산출하는데, 대부분의 겨울 육상 지역

(북위 40도 이상의 극쪽)에서는 강한(r > 0.3) 양의 상관이 

있으나, 여름 및 열대 육상에서는 강한(|r| > 0.3) 음의 상관

이 있음을 보인다. 이러한 차이는 물 순환과 경쟁하는 되먹

임의 결과이다. 지표온도가 대기온도를 조절할 만큼 큰 규모

들의 경우, 대기는 더 많은 수증기를 갖게되고, 온도가 더 

따뜻하면 더 많은 강수를 제공할 수도 있다. 낮은 구름들은 

지표온도를 강하게 조절하는데, 특히 추운 지역에서 지표온

도를 더 따뜻하게 한다. 강수가 없는 따뜻한 지역에서는 구

름이나 증발이 부족하기 때문에 지표가 더 따뜻해 질 수 있

다. 증발 냉각의 결여로 더 건조한 표면은 더 따뜻해짐에도 

불구하고, 온도가 더 따뜻하면 더 많은 물이 습윤한 지표로

부터 증발할 수 있다(박스 7.1 참조).



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

538

박스 7.2 : 기후에 미치는 도시효과

만일 지표의 특성이 국지적으로 변화된다면, 지표 및 

지표 근처의 기온과 습도에 따른 결과로 지표 순복사와 

잠열과 현열플럭스로의 배분도 달라질 것이다. 이러한 변

화는 보통 농업, 주거, 상업, 및 산업에 따른 인간의 필요

에 부응하기 위해 발생한다. 도시개발로 인한 결과는 특

히 국지 기후에 중요한 영향을 미친다. 그러나 도시개발

은 도시영역의 각기 다른 부분들과 지역에 따라 그 특성

이 다르게 나타날 수 있다.

식물군락이 물이나 공기가 통하지 않는 도로로 바뀌거

나 혹은 반대로 건조한 지표가 관개를 통해 잔디밭이나 

골프코스 같이 식물이 자라는 지표로 변경되는 것을 흔

히 볼 수 있다. 상대적으로 작은 지역을 차지하나 도심의 

중심에 있는 건물들은 국지적인 바람의 흐름이나 지표 

열수지에 심각한 변화를 가져올 수 있다(박스 7.1). 지표 

근처에 미치는 영향 이외에도 도시지역은 강수량과 구름

의 국지적 혹은 풍하측 영향으로 높은 농도의 에어러솔

을 공급할 수 있다. 도로와 같이 검고 건조한 지면으로의 

전환은 일반적으로 낮의 온도는 증가시키고 습도는 낮추

는 반면, 관개는 그 반대의 결과를 가져올 것이다. 야간

에 일어나는 변화는 건물이 흡수한 열에 좌우될 것이고 

공기의 혼합에 의해 지표에 연결된 대기층이 얇아짐으로 

더 악화될 수 있다. 도시효과는 3장에서 더 다루게 된다. 

7.2.2.2 공간 의존성

전구 복사 수지과정들에 의해 주로 조절되는 육상기후시

스템의 드라이버들은 전구 기후보다 지역 및 국지 규모에 

더 큰 효과를 갖는다. Myhre et al.(2005)은 농업 시스템의 

알베도가 산림의 알베도보다 아주 조금 높을 수 있음을 지

적하고, 농업 시대 이전부터 농업으로의 토지 사용 전환이 

전구복사강제에 미치는 영향을 ‐0.09Wm‐2로 평가하였는데, 

이것은 산업화 시대 이전부터 CO2에 의한 온난화의 약 5%

에 해당한다(지표 알베도 변화에 대한 좀 더 포괄적인 최근

의 평가에 대해서는 2장 참조). 육지는 지구 표면의 약 30% 

밖에 차지하지 않지만, 얼음과 적설의 변화, 그리고 식생에 

의한 적설의 차광과 더불어 전구 태양 복사의 반사에 가장 

큰 영향을 미칠 수 있다.

지역 규모 및 표면에서는 복사강제외에 추가적으로 더 국

지화되고 더 짧은 시간 규모 과정들이 다른 방법으로 기후

에 영향을 줄 수 있으며, 어쩌면 온실가스의 효과에 필적할 

만큼 중요할 수 있다. 증발 냉각의 변화를 가져오는 육상의 

변화는 국지적으로뿐만 아니라 지역적으로도 지표의 온도를 

크게 변화시킬 수 있다(박스 7.1과 7.2 참조). 이러한 변화가 

어떻게 강수에 되먹임하는지는 여전히 중요한 연구과제로 

남아 있다. 육지는 대기 가열의 연직 분포에 큰 영향을 미친

다. 육지는 지표로 수송된 복사의 얼마만큼이 지표 가까이의 

대기를 덮히는데 사용되는 지를 결정하는 반면에, 더 높은 

고도에서는 얼마만큼이 잠열로 배출되어 강수를 촉진하는 

가를 결정한다. 낮은 구름들은 일반적으로 지표와 밀접하게 

연결되어 있어서, 육상에서 지표 특성의 변화로 생긴 지표 

온도와 수분의 변경으로 인해 크게 영향을 받을 수 있다. 예

를 들면, Changnon et al.(2004)은 아마존의 부분적으로 산림

벌채된 지역에서 경계층 구름들이 크게 증가함을 발견하였

다(Durieux et al., 2003; Ek and Holtslag, 2004). 작게는 수 

킬로미터정도의 지표 특성의 세부사항까지도 더 큰 규모에

서 중요할 수 있다. 습윤한 토양중의 상당 부분은 지하수면

이 충분히 높아서 수문학적으로 뿌리층과 연결되거나 또는 

습지와 같이 지표까지 올라와 있을 수 있다(예, Koster et 

al., 2000; Marani et al., 2001; Milly and Shmakin, 2002; 

Liang et al., 2003; Gedney and Cox, 2003).

지역 규모의 육상 변화로 인한 대기 가열의 변화로 생기

는 결과들은 엘니뇨와 같이 해양온도 변화로 생기는 결과들

과 흡사하여, 전구 에너지 수지를 유지하기 위해 다른 곳들

의 구름이나 강수를 감소시키거나 증가시키는 패턴들을 만

들어 낼 수 있다. 이러한 원격 조정들을 찾으려는 시도들이 

있어왔다(예, Avissar and Werth, 2005). 이러한 조정들은 다

양한 방법으로 일어날 수 있으며, 기후모델들의 역학의 일부

이다. 국지적으로 따뜻한 온도는 더욱 빠른 대기 온도의 연

직 감소를 가져올 수 있어서 일정 고도에서 위쪽의 온도가 

더 낮고 적게 복사한다. 이러한 보상들의 순 효과는 일반적

으로 더 큰 지역이나 더 큰 시간 규모로 평균된 것들이 변화

를 더 적게 평가하게 하는 것이다. 그러므로, 이러한 지역적

인 변화들은 국지와 지역 변화를 함께 고려하거나, 또는 더 

큰 규모에서 단순히 전구 평균된 양보다는 공간 및 시간 변

동의 변화 척도들을 사용함으로써 더 잘 표현될 수 있다.

7.2.2.3 일 변동과 계절 변동

일 변화 및 계절변화는 태양 복사 조절인자의 시간 변동

의 직접적인 결과로 일어난다. 기후변수들의 대규모 변화들

은 기후변화의 관측자료의 일부로서 관심을 끈다(3장). 따뜻

한 계절에는 낮시간에 복사 강제의 변화에 상대적으로 민감

하지 않은 온도를 가진 두꺼운 혼합 공기층이 생성된다. 반

면에 밤시간과 고위도의 지표 온도는 혼합에 의해 단지 얇

은 대기층과 연결되어 있어서, 대기의 하향 장파복사의 변화

에 의해 더 쉽게 변화될 수 있다. 따라서, 육상은 따뜻하고 
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그림 7.1. Hahmann(H; 2004)과 Wang and Eltahir(W; 2000)의 기후 
모사 결과로부터 도출된 강우, 유출 및 증발산. Hahmann의 결과들은 
적도에 중심을 둔 아마존에 대한 결과이고, Wang과 Eltahir의 결과는 
적도에 위치한 아프리카에 대한 결과이다. 두 연구 모두 모델 격자내
에서 균등한 강수와 변화하는 강수(격자의 약 10%까지 추가함)간의 차
이를 조사하였다. 두 연구에서 두 경우가 매우 큰 차이를 보인다: 
Hahmann의 균등한 경우와 관련하여 변하는 사례의 경우는 강수가 크
게 감소하는 반면, Wang과 Eltahir는 변하는 사례에서 증가함을 보인
다. 이러한 차이는 유출에서 더 크게 나타난다: Hahmann의 균일한 사
례의 유출은 변하는 사례보다 세 배나 큰 반면, Wang과 Eltahir는 균
일한 사례에서 유출이 거의 없다.

불안정한 상태보다 춥고 안정한 상태에서 바람이 약할 때에 

복사 조절인자의 변화에 더 민감하다. 겨울이나 밤 온도(따

라서 기온의 일교차)는 하향 장파복사와 매우 밀접하게 연결

되어 있어서(예, Betts, 2006; Dickinson et al., 2006), 그 결

과로 평균 표면 온도는 하향 장파복사의 변화에 따라 달라

질 수 있다(Pielke and Matsui, 2005). 

구름의 변화로 인한 하향 장파복사의 변경은 지표 온도에 

영향을 줄 수 있다. Qian and Giorgi(2000)는 지역 에어러솔 

효과를 논하였고, 중국 쓰촨에서 일교차가 10년마다 ‐0.26℃ 

감소함을 주목하였다. Hwang et al.(2006)은 지역 기후 모델

의 맥락에서 황산염 에어러솔의 성장 및 구름과의 상호작용

에 대해 모델링하였는데, 중국 남부 지역에서 Zhou et 

al.(2004)과 Qian and Giorgi가 관찰했던 것들과 비교할만한 

온도의 일교차의 감소를 발견하였다. 이들은 야간 온도의 변

화가 증가된 야간 운량과 이에 따른 에어러솔 증가와 연관

된 하향 장파복사의 증가로 인한 결과임을 보였다.

습하고 따뜻한 지역에서는 예를 들어, 식생 피복이나 강

수의 변화와 이에 따른 토양 수분의 변화를 통해 수증기플

럭스로 들어가는 에너지의 일부만으로도 큰 변화가 가능하

다. Bonan(2001)과 Oleson et al.(2004)은 중위도 산림지를 농

경지로 전환하는 것은 낮의 온도를 감소시키는 원인이 될 

수 있다고 지적한다. 이러한 냉각은 알베도의 변화와 향상된 

증산에 기인한다. 달라진 식생으로 인해 변화된 반사된 태양 

복사, 즉 되먹임은 식생이 눈으로 덮히거나 밝은 색깔을 띨 

때 가장 두드러진다. 계절 및 일 강수 순환이 현저해질 수 

있다. 기후모델들이 일 강수 순환을 모사하지만 아직까지는 

부족하다(예, Collier and Bowman, 2004). Betts(2004)는 열대 

대륙성 강수의 일 순환이 지표플럭스와 연결되어 있어서 모

델 내의 오차들이 모델 역학에 되먹임되어 전구적 영향을 

미칠 수 있음을 지적한다. 

7.2.2.4 강수 강도와 잎 수분의 연결 – 시간 및 공간 규모를 

모두 포함한 문제

대기와 교환된 대부분의 물은 대략 수주 후에 식물 뿌리

에 의해 흡수될 때까지 토양내에 저장된다. 그러나 지표 가

까이에 저장된 물의 빠른 증발 때문에 식물의 흡수와 증발

은 지표의 물과 에너지 수지에서 매우 중요한 역할을 한다

(Dickinson et al. 2003은 지표 수분과 강수사이의 되먹임은 

시간 규모가 달라질 경우 다르게 작용할 수 있다고 결론 지

었다). 저수지의 빠른증발은 주로 지표 에너지를 제거하는 

도구로 사용된다. 잎들은 초기에 식생에 내린 강수의 대부분

을 차단하는데, 이중 상당한 양이 한 시간 또는 그 이내에 

재증발한다. 이러한 손실은 식물이 이용 가능한 토양 속에 

축적되는 물의 양을 감소시킨다. 그 크기는 강수의 강도에 

반비례하는데, 더 작은 시간과 공간 규모에서 더 클 수도 있

다. 모델링 결과들은 빠른 시간 규모의 물 저류항의 크기를 

과대평가하거나 또는 무시함으로써 틀릴 수도 있다.  

잎 표면에서의 물의 증발은 월별 증발산을 결정하는데에

는 영향을 거의 미치지 않으나(예, Desborough, 1999의 분석

에서 알려진 바와 같이), 온도와 강수에는 여전히 중요한 변

화를 가져올 수 있다. Pitman et al.(2004)은 다양한 복잡성을 

가진 육상 배치의 접합 연구에서, 대기의 변화에 미치는 어

떠한 영향도 발견하지 못했으나, Bagnoud et al.(2005)은 강

수와 온도의 극단값들이 영향을 받음을 보였다. 강수의 강도

를 변화시키는 일부 연구들은 잎 물의 영향을 매우 크게 받

음을 보였다. 에를 들면, Wang and Eltahir(2000)는 기후모델

의 일정한 강우 강도와는 비교되는 좀 더 현실적인 강우 강

도를 포함시키는 효과를 조사하였다. Hahmann(2003)은 다

른 모델을 사용하여 이 효과를 연구하였다. 그림 7.1은 그들

의 적도 결과를 비교한 것이다(Wang and Eltahir는 적도 아

프리카, Hahmann은 적도 아마존). Wang and Eltahir의 모델

은 더 현실적인 강수가 유출을 크게 증가시킨 반면에, 

Hahmann은 유출을 감소시킴을 보였다. Hahmann의 제시한 

바와 같이, 이러한 상반되는 결과들이 모델의 차이에 따른 

결과인지 또는 두 대륙의 기후의 차이에 기인한 것인지는 

아직 결론이 나지 않았다. 

7.2.3 기후에 미치는 지표 효과의 관측적 근거 

7.2.3.1 토양수분과 대기로 돌아가는 플럭스에 대한 식생의 

조절 
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Scanlon et al.(2003)은 토양수분이 어떻게 식물에 의존하

는 지에 대한 예를 제공한다. 이들은 비정상적으로 강한 강

수 기간을 포함하여 수 년 동안 식물 존재 여부에 따라 수분

장력계를 사용하여 네바다 사막에서 토양수분을 측정하였

다. 식물이 없는 경우, 깊이 투과된 대부분의 수분은 오래 

지속되었고 깊은 지하수의 재충전을 가능하게 한 반면, 식물

이 있는 지역의 토양수분은 모두 증산되었다. 잎이 없는 경

우 이른 봄의 숲은 높은 대기층까지 혼합시키는 큰 현열플

럭스를 수반하는 몹시 건조한 지표를 나타내 보인다(예, 

Bretts et al., 2001). 봄의 활기로 인해 증가된 수증기플럭스

는 온도의 감소를 통해 관측된다. 아마존에 있는 나무들은 

깊은 뿌리를 내림으로써 건기에 가장 큰 수증기플럭스를 가

질 수 있다(Da Rocha et al., 2004; Quesada et al., 2004). 산

림의 수목들도 잎들을 통제하여 플럭스를 제어할 수 있다. 

식생에 의한 이러한 수증기 플럭스의 조절은 더 차거나 건

조한 기후의 키가 크거나 드문드문한 식생과 드문드문하거

나 물 이동에 가장 강한 저항을 하는 잎들에 두드러지게 나

타난다. 특히 북방산림은 대기로 소량의 물을 배출하기때문

에 '녹색 사막'이라고 특징지워져 왔다(Gamon et al., 2003). 

7.2.3.2 강수에 대한 육상의 되먹임

Findell and Eltahir(2003)은 미국의 이른 아침 지표 근처

의 습도와 강수 발생 가능성 지수간의 상관관계를 조사하였

는데, 여러 지역들이 양, 음, 또는 거의 무관한 상관관계를 

보인다. Koster et al.(2003)과 Koster and Suarez(2004)는 여

름에 각각 미국과 30oN-60oN사이의 육지에서 월별 강수량

과 전월의 강수량이 의미있는 상관관계가 있음을 보인다. 이

들은 또한 토양 수분의 되먹임이 강수에 영향을 주도록 할 

경우에만 모델이 이러한 상관관계를 재현해 냄을 보인다. 

D’Odorico and Porporato(2004)는 이러한 되먹임을 나타내는 

추가적인 관측 증거에 주목하여 간단한 강수‐토양수분 연결

모델을 지지한다(예를 들어, 아무런 연결이 없다는 귀무가설

을 지지할 경우에는 Salvucciet al.(2001) 참조. Liebmann and 

Marengo(2001)는 아마존 지역의 강수의 경년 변동이 우기의 

시작과 끝의 타이밍에 의해 크게 좌우됨을 지적한다. Li and 

Fu(2004)는 우기의 시작 시간이 건기 계절동안 식생에 의한 

증산량에 크게 좌우된다는 증거를 제시한다. 선행 모델링 및 

관측 연구들 또한 아마존의 산림벌채는 더 긴 건조 계절을 

가져올 것임을 제시한다. Fu and Li(2004)는 더 나아가 관측

에 근거하여, 열대산림의 제거가 지표수분플럭스를 감소시

키고 이러한 토지 사용의 변화가 아마존의 건기 계절을 더 

길게 만들게 될 것이라고 주장한다. Durieux et al.(2003)은 

산림으로 덮여 있는 곳과 비교해서 사막화된 지역에서는 우

기에 강수가 더 많고 건기의 강수는 감소함을 보인다. Negri 

et al.(2004)은(우기 계절에는 일관성있는 결과를 보였으나) 

이와는 반대의 결과를 제시한다.

7.2.3.3 복사에 영향을 주는 성질들

알베도(반사된 태양복사의 비율)와 배출율(흑체에 대한 열

적복사의 비)은 복사수지에 중요한 변수들이다. 작고 드문드

문한 식생지역보다 키가 더 크고 조밀한 식생지역의 지표가 

일반적으로 더 어둡다. 순지표 알베도는 조밀하지 못한 식생

과 함께 아래에 놓여있는 지표의 알베도, 특히 눈이나 옅은 

색의 토양에 의해서도 좌우된다. 지난 수십년간의 기온상승

과 연결되어있을 가능성이 있는 툰드라의 관목지역으로의 

대규모 변동이 관측되어왔다(예, Chapin et al., 2005). Sturm 

et al.(2005)은 겨울과 해빙기의 관측을 통해 다양한 범위의 

관목들이 어떻게 지표알베도를 변화시킬 수 있는 지를 보고

한다. 새로운 위성자료는, 광합성에 사용되는 태양복사와 알

베도를 결정하는 플롯규모에서의 복사의 비균질성과 새로운 

자료를 반영하기에 적합한 진보된 모델링 개념들의 중요성

을 보여준다(예, Yang and Friedl, 2003; Niu and Yand, 

2004; Wang, 2005; Pinty et al., 2006).

7.2.3.4 개선된 전구 및 지역자료

지표 성질의 특성 파악은 새롭고 더 정확한 전구 위성 관

측들을 통해 개선되어 왔다. 특별히 위성 관측은 식생이 없

는 지역의 토양의 알베도(예, Tsvetsinskaya et al. 2002; 

Ogawa and Schmugge, 2004; Wang et al., 2004; Zhou et al., 

2005)와 그 배출률(Zhou et al., 2003a, b)을 제공하고 있다. 

위성 관측은 또한 모델이 계산한 식생이 있는 곳(Oleson et 

al., 2003)과 눈으로 덮여 있는 식생(Jin et al., 2002)의 알베

도를 제어하며, 알베도에 대한 엽면적의 영향을 정의하는 것

을 돕는다(Tian et al., 2004). 유출 자료와 마찬가지로(Dai 

and Trenberth, 2003; Fekete et al., 2002), 우량계와 위성관

측을 합성한 강수자료세트(Chen et al., 2002; Adler et al., 

2003)는 기후모델링에 진단적인 제어 기능을 제공한다.

7.2.3.5 야외 관측 프로그램

새롭고 개선된 국지적 사이트에서의 관측을 통한 제어는 

모델링에 필요한 육상 과정을 집합적으로 나타낸다. 이러한 

최근의 가장 큰 활동은 아마존의 대규모 생물권‐대기권 실험

(LBA) 프로젝트이다(Malhi et al., 2002; Silva Dias et al., 

2002). LBA 내의 연구들은 모든 규모의 물리 기후, 탄소와 

영양 순환 및 미량 기체 플럭스를 포함한다. 여기서는 물리 
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기후 부분을 고찰한다. Goncalves et al.(2004)은 육상 피복의 

비균질성을 고려하는 것이 중요함을 논한다. Da Rocha et 

al.(2004)과 Quesada et al.(2004)은 산림과 사바나 사이트에

서 각각 물과 에너지수지를 정량화한다. 사바나에서 건기의 

증발산은 평균 1.6 mm day‐1인 반면에 산림은 4.9 mm day‐1

이었다. 두 생태계 모두 건기에는 깊은 뿌리에 의존하여 증

발산을 유지하는데, 이는 건기의 기간을 조절하는데 도움을 

줄 수 있다(7.2.3.2절 참조). Da Rocha et al.(2004)은 매일 밤 

수력학적 끌어올림이 산림 토양의 상층 프로파일을 재충전

시킴을 관측하였다. 타파호스에서는 산림이 가뭄으로 인한 

스트레스를 전혀 보이지 않아 건기 내내 일정하게 높은 탄

소 흡수하였다(7월에서 12월 까지; Da Rocha et al., 2004; 

Goulden et al., 2004). 또 다른 중요한 지역인 티벳은 관측 

연구들을 통해 계속 특성화가 진행되고 있다(Gao et al., 

2004; Hong et al., 2004). 높은 고도로 인한 낮은 공기 밀도

로 육상에 의한 대기의 가열은 다른 곳들보다 훨씬 높은 고

도까지 공기의 혼합이 일어나며, 에너지의 연직 교환에 영향

을 미친다. 그러나 이 지역의 낮의 수증기 혼합비는 고도에 

따라 빠르게 감소하여(Yang et al., 2004), 상층이나 수평 이

류를 통한 건조 공기의 강한 유입이 있음을 나타낸다.

7.2.3.6 변하는 식생을 변하는 기후에 연결하기

여기서는 대규모의 패턴들만을 다루기로 한다. 위성으로 

감지된 식생의 녹색과 기상관측소 자료의 분석에 의하면 

1908년대 이래 북반구의 고위도 지역에서 식물성장이 증가

하고 성장기간의 길이가 길어졌음을 시사한다(Zhou et al., 

2001, 2003c). 이러한 효과는 관측된 기후자료와 연계된 모

델링에 의해서도 확인된다(Lucht et al., 2002). Nemani et 

al.(2002, 2003)은 미국에서 강우와 습도의 증가가 식물 성장

을 촉진하였고 기후 변화가 식물 성장을 제어하는 다수의 

주요 기후인자들을 완화시킴으로써 육상의 순 1차 생산성을 

증가시켰다고 제안한다.

7.2.4 식생, 수분이용도, 강수 및 표면온도의 연결 모델링

7.2.4.1 식생 모델들은 어떻게 지표 수증기 플럭스를 조절하

는가?

박스 7.1은 지표에서 대기로의 수증기 플럭스에 대한 일

반적인 설명을 제공한다. 식생의 영향을 받는 가장 중요한 

인자들은 토양 수분 이용도, 엽면적과 거칠기이다. 물이 잎 

표면에서 차단되는지 아니면 기공에 의해서 조절되는 잎 내

부로부터 오는지에 따라 크게 달라진다. 잎이 많은 키가 작

은 식생은 잠열플럭스가 대부분이고 현열플럭스는 최소가 

된다. 산림이 일반적으로 알베도가 높은 낮은 식생으로 대체

되면 지표를 냉각시킬수 있다. 그러나 대체된 식생이 잎이 

많지 않거나 토양 수분을 용이하게 얻지 못할 경우에는 지

표가 따뜻해 질 수 있다. 따라서 산림이 어떤 식생이나 기후

레짐으로 바뀌느냐에 따라 산림벌채는 어느 방향으로든 몇 

도까지도 표면온도를 변화시킬 수 있다. 더 건조한 공기는 

증빌산을 증가시키지만, 이러한 효과를 막기위해 잎들이 기

공 전도도를 감소시킬 수도 있다. 

7.2.4.2 간단한 모델들을 통해 설명되는 되먹임들

반건조한 시스템에서는 강수의 발생과 양이 해마다 매우 

크게 달라질 수 있다. 강수가 충분할 때의 식생의 성장이 강

수를 유지할 수 있게하는 메커니즘이 있을까? 간단한 모델

들을 통한 다양한 분석들이 어떻게 이러한 작용들이 일어 

나는지를 설명해준다(Zeng et al., 2002; Foley et al., 2003; 

Wang et al., 2004, Zeng et al., 2004). 이러한 모델들은 강수

와 역학적인 식생에 의해 생성된 지표플럭스들 사이에 가정

한 되먹임들이 두 토양수분 및 강수레짐에 대한 다중 평형

들 사이에서 어떻게 변이의 가능성을 가져오는지를 설명해

준다. 즉, 뿌리를 통한 물의 흡수와 식물에 의해 그늘지는 

토양은 강수를 증가시키고 식생을 유지하지만, 식생이 제거

되고 나면, 장기간 물을 저장할 수 없게 된다. 북아프리카의 

사막 지역과 아프리카 적도 산림들 사이에 있는 사헬 지역

이 바로 이렇게 변화하는 강수레짐의 생성을 가장 잘 나타

낸다.

7.2.4.3 변하는 수분 이용도와 지표 피복의 결과들

현열과 잠열플럭스로의 에너지 배분을 조절하는 토양 수

분은 국지 및 지역 온도와 이들의 강수와의 연결 가능성에 

매우 중요하다. Oglesby et al.(2002)은 건조한 토양에 대한 

연구를 수행하였는데 미국 대평원에서 적어도 여름 첫 여러 

달 동안 건조해진 토양으로 인해 약 10℃~20℃의 온도 상

승이 발생하였다. Williamson et al.(2005)은 뇌우에 대한 모

델 형성에서의 결함이 지나친 증발산을 유발하여 1℃ 이상 

온도를 낮출 수 있음을 보였다. 많은 모델링 연구들이 변하

는 지표 피복이 3장에 보고된 지난 수십년에 걸쳐 관측된 온

도와 강수의 변화에 필적할 만한 크기의 변화를 국지 및 지

역기후에 미칠 수 있음을 보여준다. 그러나 이러한 지역적인 

변화들은 양방향으로 모두 일어날 수 있기 때문에 전구를 

평균하게 되면 그 영향이 작게 나타날 것으로 예상된다. 이 

부분에 있어서 논문들 간에 많은 차이를 보인다. 예를 들면, 

Snyder et al.(2004)은 북반구의 온대 산림의 제거가 여름에

는 1.3℃의 온도 상승과 1.5 mm day‐1의 강수의 감소를 가져
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그림 7.2. 얼마나 강하게 토양수분이 증발(식물로부터도 포함)을 유발하고, 얼마나 강하게 이 증발이 강우를 초래하는지로 나눈 GLACE(Guo et 
al., 2006) 연구에 의해 평가된 모델들 내의 여름 강우와 토양 수분간의 접합 강도(Koster et al., 2006에서 정의된 무차원 패턴의 상사진단). 토양‐
물‐강수 접합은 10배까지 규모확장되었고, 연구에서 주어진 증발과 강수 접합을 나타내는 두 색인들은 평균되었다. 고려된 모델들은 지구물리역
학실험실(GFDL), 국립항공우주연구소(NASA), 계절에서 경년예측 프로그램(NSIPP) 모델, 국립대기과학센터 공동체 대기모델(CAM3), 캐나다 기
후모델링 및 분석(CCCma) 모델, 기후시스템연구센터(CCSR) 모델, 기상연구센터사무국(BMRC) 모델과 해들리센터 대기모델 버전 3(HadAM3)이다.

옴을 보였다. 반대로 Oleson et al.(2004)은, 모델의 상세 내

역과 식생에 따라, 미국에서 온대 산림의 제거가 여름 온도

를 0.4℃~1.5℃ 감소시키고 강수는 증가시킴을 보였다. 이

러한 두 연구의 차이는 주로 다른 가정들을 사용함으로써 

생긴 인위적인 효과일 수도 있다. 첫 번째 연구는 산림이 시

막으로 바뀐다고 가정하였고, 두 번째 연구는 농경지로 가정

하였다. 이러한 연구들은 토지 사용의 변화를 통해 기후에 

미칠 수 있는 인류 활동이 매우 클 수 있음을 집합적으로 보

여준다.

최근의 다른 여러 연구들이 이러한 점들을 잘 보여준다. 

Maynard and Royer(2004)는 아프리카의 산림벌채 실험에서 

다른 인자들의 변화에 대한 민감도를 다루는데, 거칠기, 토

양 깊이, 식생 피복, 기공 저항, 알베도 및 엽면적지수가 모

두 중요하게 기여함을 보인다. Voldoire and Royer(2004)는 

이러한 변화들이 온도와 강수의 평균값보다는 특별히 일최

고기온, 엘니뇨발생과 관련된 가뭄과 온도의 반응과 같은 극

단값에 더 영향을 미침을 보였다. Guillevic et al.(2992)은 

AVHRR 위성 자료에서 추출한 엽면적의 경년변동의 중요성

을 지적하며 이러한 변화에 대한 기후의 민감도를 추정한다. 

대조적으로, Lawrence and Slingo(2004)는 처방된 계절변화

를 사용하는 것과 연평균된 식생특성을 사용하는 기후모사

에서 별다른 차이를 발견하지 못한다. 그러나 이들은 더 큰 

민감도를 가지도록 모델을 수정할 것을 제안한다. Osborne 

et al.(2004)은 변하는 열대의 토양과 식생의 효과를 조사하

는데, 식생의 변화는 지표 플럭스 및 강수와의 연결에 대한 

변화를 가져온다. 따라서 상호반응하는 식생은, Crucifix et 

al.(2005)에 의한 분석과 같이, 지표 온도와 강수의 추가적인 

변화를 가져올 수 있다. Marengoand and Nobre(2001)는 식

생의 제거가 강수와 증발산을 감소시키고 중부와 북부 아마

존의 수분 수렴을 감소시킨다고 하였다. Oyama and 

Nobre(2004)는 북동 브라질에서의 식생의 제거가 강수를 크

게 감소시킬 것임을 보여준다. 

7.2.4.4 공간 비균질성에 의한 강수 조절 메커니즘

Clark et al.(2004)은 강우의 규모에서의 토양 수분의 변화

가 강우 패턴을 바꾸는 ‘스콜선’ 모사의 예를 보여준다. 또

한 Pielke et al.(2001), Weaver et al.(2002), Roy et al.(2001) 

은 지표 비균질성과 연결된 작은 규모의 강수에 대한 다양

한 부분을 다룬다. 산림벌채가 균질하게 일어나지 않고 조각 

형태로 일어날 경우, 강수에 미치는 결과는 다를 수 있다. 

Avissar et al.(2002)과 Dias et al.(2002)은 산림벌채에 의해 

야기된 중규모 순환의 결과로 인해 부분적인 산림벌채는(대

략 10%정도의) 강수의 증가가 있을 수 있다고 한다.

7.2.4.5 상호작용하는 식생 반응 변수들

진단적 접근 방법은 식물생리학적 과정을 기초로 하여 식

생 피복을 산출한다(예, Arora and Boer, 2005). Levis and 

Bonan(2004)은 중위도 산림지대에서 봄에 잎의 출현이 어떻

게 음의 되먹임으로 작용하여 온도가 빠르게 증가하는지를 

논하였다. 뿌리에 의한 물 흡수에 대한 모수화는 토양수분의 

연직분포를 계산하는데 기여하며(Feddes et al. 2001; Barlage 

and Zeng, 2004), 뿌리와 상호작용할 수 있도록하는 노력들

이 이루어지고 있다(Arora and Boer, 2003). 역학 식생 모델

들은 발전하여서 이제 식물 기능 형태간의 경쟁을 명백하게 

모사한다(예, Bonan et al. 2003; Sitch et al., 2003; Arora 
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and Boer, 2006). 새롭게 접합된 기후‐탄소 모델들(Betts et 

al., 2004; Huntingford et al., 2004)은 7.3.5절에서 논한바와 

같이 미래 기후변화와 식생변화간에 큰 되먹임의 가능성이 

있음을 보여준다(예, 아마존 식생의 말라죽어 뿌리만 남음과 

아마존 강수의 감소). 이들은 또한 증가하는 대기 중 이산화

탄소로 인한 기공의 닫힘에 의한 생리학적 강제가 강수의 

감소에 20%정도 기여할 수 있음을 지적한다. Levis et 

al.(2004)은 아프리카의 강우와 역학적인 식생이 어떻게 서로

를 변화시킬 수 있는지를 보여준다. 

7.2.5 상호비교를 통한 모델 평가

식생모델들의 상호비교는 대개 지표플럭스들과 이들의 되

먹임들을 비교하는 것을 포함한다. Henderson‐Sellers et 

al.(2003)은 20개의 모델들의 지표플럭스들을 비교하였는데, 

모델들간에 현열플럭스가 10배가 넘는 차이를 보일 수 있음

을 보고했다. 그러나 최근에 개발된 모델들은 결과가 더 밀

집되어 있어 적은 차이를 보인다. Irannejad et al.(2003)은 월

별 순복사와 지표 상대습도에 의존하여, 많은 수의 기후모델

들에서부터 간단한 선형 통계 모델에 이르기까지, 월별 플럭

스를 맞추는 통계적인 방법을 개발하였다. 육상 및 대기 모

델들은 모두 되먹임에 관한 한 불확실성의 주요 발원이다. 

Irannejad et al.(2003) 은 접합모델들이 대기 및 육상모델들 

내의 차이들을 서로 상쇄하기 때문에 더 잘 일치함을 보인

다. 모델링 연구들은 장기간 토양수분이 강수에 영향을 줄수 

있다고 보고해왔다. 그러나 최근에 들어서야 이러한 연결을 

통계적인 관점에서 정량화하려는 시도가 있어왔다

(Dirmeyer, 2001; Koster and Suarez, 2001; Koster et al., 

2002; Reale and Dirmeyer, 2002; Reale et al., 2002; Koster 

et al., 2003; Koster and Suarez, 2004). Koster et al.(2004, 

2006)과 Guo et al.(2006)은 새로운 모델 상호비교 활동인 전

구 육상 대기 접합 실험(GLACE)에 대해 보고하는데 여기서

는 토양수분과 상호작용함으로써 야기되는 강수변동에 있어

서 기후모델들간의 차이를 비교한다. 이들은 미리 처방되거

나 또는 시간에 따라 상호작용하는 토양수분으로 모사결과

의 앙상블을 생성하기위해 실험적인 의정서을 사용함으로써 

모델들간의 넓은 범위의 차이가 있음을 보고한다(그림 7.2). 

Lawrence and Slingo(2005)는 해들리센터 모델의 상대적으로 

약한 접합강도가 대기 모델쪽에서 기인함을 보인다. 기후모

델들의 이러한 되먹임 성분과 이에 따른 지구온난화에 기여

할 가능성에 대해서는 아직도 자신감이 거의 없다(8장 참

조).

7.2.6 생물리와 생지화학 및 생태수문 성분들의 연결

토양수분과 지표 온도는 강수와 복사 입력에 반응하여 함

께 작용한다. 식생은 에너지와 물플럭스들을 조절하고 플럭

스를 통해서 강수를 조절함으로써 이 항들에 영향을 미친다. 

식생은 복사가열에도 영향을 미친다. 구름과 강수는 지표 가

까이의 공기의 온도와 수증기량의 조절을 통해 영향을 받는

다. 대기에 대한 육상의 되먹임들이 어떻게 작용하는지를 관

측이나 모델링으로부터 정량화하기에는 어려움이 남아있다

(7.2.3.2와 7.2.5.1절에서 다룬 바와 같이). 복사되먹임들은 

식생이나 변하는 표면온도나 수분 상태때문에 변화하는 운

량에 의해 좌우된다. 이러한 조건들이 어떻게 식생의 성장을 

촉진 또는 억제하는지는 다양한 생태학적 연구들을 통해서 

이루어진다. 식생이 대규모로 그 분포를 어떻게 변화시키며 

이에 따라 흡수된 복사량이 어떻게 변화하는지는 원격탐사

연구를 통해 정량화된다. 사막 주변에서는 복사와 강수의 되

먹임이 식생과 더불어 함께 작용할 수 있다. 식생에 연결된 

복사되먹임은 북방산림과 툰드라 사이의 경계에서 가장 잘 

나타날 수 있으며 눈이 녹는 시간의 변화에 관여한다. 에너

지가 식생으로부터 아래의 눈표면으로 어떻게 전달되는지는 

일반적으로 이해되나 모델링과 자세한 과정들은 문제로 남

아있다. 역학식생모델들(7.2.4.5절 참조)은 현재 이해되고 있

는 것들을 통합한다.

토양온도의 변화와 눈 피복은 토양 미생물과 토양의 유기

물질의 처리에 영향을 준다. 이러한 표면변화들이나 대기로

부터의 수송에 의해 양분 공급이 어떻게 조절되는가? 특히 

탄소 플럭스(7.3절에서 자세하게 다룸)의 처리는 같은 정도 

또는 더 자세한 수준의 질소순환의 처리를 필요로 한다

(Wang et al, 2000; Dickinson et al., 2003). 국지규모에서의 

과정을 더 잘 이해해서 전구모델에 이해된 과정을 적용하는 

것이 도전으로 남아있다. 7.3.5절에 나타낸 탄소순환‐기후 

접합모델 상호비교 프로젝트(C4MIP) 모사는 이러한 최초의 

노력이다.

생물량 연소는 식생 피복과 대기 에어러솔의 생성을 변화

시키는 주요 메커니즘이며, Hoffman et al.(2002)이 다룬바와 

같이 수분과 지표 가까이의 바람과 같은 육상 기후변수들과 

밀접하게 연결되어 있다. 건기계절 마지막의 생물량 연소로 

인한 에어러솔 연기는 복사를 흡수하는 검은 탄소를 포함하

고 있다. 태양복사의 부족으로 인해 냉각된 지표와 태양복사

의 흡수로 인해 따뜻해진 경계층이 복합적으로 작용하여 열

적 안정도를 증가시키고 구름의 생성을 감소시켜서 결국 강

우량을 감소시킬 수 있다. Freitas et al.(2005)은 쎄라도와 아

마존 지역들에서 생물량 연소로부터 수송된 에어러솔의 복
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사효과에 대한 반응으로 플라타 분지에서 강우가 감소할 가

능성을 지적한다. 에어러솔과 구름은 식물이 광합성에 필요

로 하는 가시광선을 감소시킨다. 그러나 태양에 완전히 노출

되어 있는 잎들은 빛에 포화되어서 이러한 수준의 광선을 

사용하는 효소들을 충분히 개발하지 않는다. 그러나 그늘진 

잎들은 일반적으로 빛의 제한을 받는다. 이들은 대기의 조성

물질이나 위에 있는 잎들에 의해 산란되는 산란광선을 받게 

된다. 따라서 직달광선보다 산란광선이 더 증가하는 경우, 

잎의 탄소 동화 및 증발산을 증가시킬수도 있다(Roderick et 

al., 2001; Cohan et al., 2002; Gu et al., 2002, 2003). 

Yamasoe et al.(2006)은 열대에서 이러한 효과에 대해 관측된 

타워 증거를 최초로 보고한다. 피나투보 화산 폭발로 인한 

산란 복사는 육상 탄소 흡원을 증가 시켰을 수도 있다

(Roderick et al., 2001; Gu et al., 2003). Angert et al.(2004)

은 다른 가능한 메커니즘과 연계하여 이러한 가설을 반박하

는 분석을 제시한다.

7.3 탄소순환과 기후시스템

7.3.1 지구탄소순환 개요

7.3.1.1 자연계 탄소순환

수십만 세기에 걸쳐 CO2는 규산염암 풍화작용과 해양 식

물에 고착된 탄소 해양 침적물에 의해 대기에서 제거된다

(예, Berner, 1998). 타는 화석연료는 지구 지질연대를 거쳐 

식물에 포착된 탄소를 대기중으로 되돌린다. 지구시스템은 

적어도(6번의 빙하기‐간빙기 순환이 일어난) 650,000년 동안 

현재와 같은 대기 CO2 농도 혹은 심지어 메탄농도를 보이지 

않았음을 새로운 빙하코어 기록에서 보여줬다. 이 기간동안 

대기 CO2는(빙하기에) 180ppm과(온난한 간빙기에) 300ppm

을 유지했다(Siegenthaler et al., 2005). 일반적으로 빙하 절

정기간동안 대기에서 제거된 CO2는 해양에 저장되었다고 알

려졌다. 몇몇 일반 메커니즘은 천문학적 변화, 기후, CO2와 

다른 온실가스, 해양순환과 온도, 생물 생산량과 영양소 공

급, 그리고 해양 침전물과의 상호작용간의 연결점을 증명하

였다(박스 6.2 참조).

1750년 이전, 대기 CO2 농도는 10,000년동안 260 ~ 280ppm

사이의 상대적으로 안정한 값을 보였으며(박스 6.2) 이당시 

인간활동에 의한 탄소순환 섭동은 자연 변화에 비해 상대적

으로 중요하지 않았다. 1750년 이후, 대기 CO2 농도는 약 

280ppm에서 2005년에는 거의 350ppm으로 올라갔다(그림 

2.3, FAQ 2.1, 그림 1 참조). 이 증가된 대기 CO2 농도는 인

간활동 즉 주로 탄소연료연소와 산림벌채 그리고 시멘트 생

산과 토지사용과 경영(예를 들면, 생물량 연소, 곡물 생산, 

초원지의 곡물지 전환)으로 인한 결과이다(FAQ 7.1 참조). 

인간활동이 다양한 측면에서 직·간접적으로 기후변화에 기

여하지만, 인간활동에 의한 CO2 배출은 기후변화를 초래하

는 독자적으로 가장 큰 인류활동요소로 여겨진다. 대기중 

CH4 농도는 1750년에 약 700ppb(Flückiger et al., 2002)에서 

2005년에 약 1,775ppb로 급격한 증가를 보였다(2.3.2절 참

조). 메탄 농도 증가 원인은 화석연료, 매립지와 페기물 처

리, 이탄지/습지대, 반추동물과 논을 포함한다. 메탄에 의한 

복사강제력 증가는 CO2에 의한 복사강제력의 1/3정도이며, 

이는 메탄을 두 번째로 가장 중요한 온실가스로 만드는 요

인이다. 메탄 순환은 7.4.1절에 설명되었다.  

CO2와 CH4은 탄소자연순환에 중요한 역할을 하는데, 이 

역할은 해양, 육상 생물권, 대기권 간의 많은 양의 탄소의 

연속적인 흐름을 유지하여 1750년 이전 10,000년 동안 CO2

와 CH4의 대기 중 농도를 안정하게 유지하는 것을 포함한

다. 탄소는 광합성 작용으로 식물 생물량으로 전환된다. 육

상식물은 대기로부터 CO2를 포착한다. 식물, 토양, 동물(죽

은 생물량의 분해를 포함한) 호홉은 탄소를 CO2 혹은 무기

상태에서 메탄으로 대기로 배출한다. 산불(식생에서 발생하

는 불)은 연간 시간 규모로 볼 때 대기 중 CO2와 CH4의 중

요한 공급원이 될 수 있다. 하지만 대부분의 CO2는 식생이 

다시 재생하면 수십 년의 시간 규모동안 육상 생물권에 의

해 다시 포착된다.

CO2는 대기와 해양간에 끊임없이 교환한다. 해양 표면으

로 들어가는 CO2는 즉각적으로 물과 반응하여 중탄산염

(HCO3
‐)과 탄산염(CO3

2‐)을 만든다. HCO3
‐와 CO3

2‐ 형태의 

CO2는 총괄적으로 용존무기탄소로 알려졌다. 해양 지표 아

래 중간층과 대기와 물리적 교환의 교환에 비해 해양 표면

에서(용존무기탄소형태의) CO2 체류시간은 10년 이하의 시

간규모를 가진다. 겨울동안 고위도의 차갑고, 무겁고,(용존

무기탄소 형태의) CO2로 풍부한 해수는 지표층에서 해양 심

층으로 이동한다. 이러한 지역적인 침전은 자오선전복순환

과 관련있으며 용해 펌프라고 불린다. 시간이 지남에 따라 

CO2 농도 불균형은 거칠게 확산되는 상층이동에 의해 따뜻

한 지표 해수로 이동되며 균형을 갖는다. 

플랑크톤은 광합성 작용을 통해 탄소를 흡수한다. 지표층

에서의 흡수된 CO2의 일부는 죽은 유기체나 입자의 형태로 

용존유기탄소로 변한다. 흡수 입자중 탄소의 대부분은 지표

층이나 중간층에서(박테리아 활동에 의해) 발산하고 결과적

으로 용존무기탄소로 지표에서 재순환한다. 잔여 입자 플럭

스는 심해에 도달하며, 이중 일부만이 심해 침전물에 도착하
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자주 묻는 질문(FAQ) 7.1

산업시대에 대기 CO2와 온실가스는 인간활동에 의해 증가했는가?

  인위적으로 증가했다. 산업시대의 대기 CO2 및 온실가스 

증가는 인간활동으로 인한 것이다. 사실, 대기 CO2 농도에

서 관측된 증가분은 1959년 이후 인간에 의해 배출된 CO2의 

겨우 55%만 차지할 뿐이어서 인위적 배출물의 전체 범위를 

나타내지는 않는다. 그 나머지는 육지의 식물과 해양에 흡

수되었다. 어느 경우이든, 대기의 온실가스 농도와 그 증가

는 배출(인간활동과 자연계에서 가스가 배출되는 것)과 제

거(sink, 여러 화학적 화합물로 전환되어 대기에서 제거되는 

것) 간의 균형에 의해 결정된다. 화석연료 연소(와 이보다 

기여도는 작지만 시멘트 제조)는 인위적 CO2 배출량의 75% 

이상을 차지한다. 토지사용 변화(주로 삼림벌채)가 그 나머

지를 차지한다. 또 하나의 중요한 온실가스인 메탄의 경우, 

인위적으로 생성된 배출량은 지난 25년 동안 자연적 배출량

을 초과했다. 아산화질소(N2O)는 인위적 배출량과 자연적으

로 대기에 배출된 양이 같다. 할로겐 원소를 포함하는 장수

명 가스(예: 염화불화탄소)들의 대부분은 인위적으로 제조되

고, 산업화 이전에는 대기에 존재하지 않았다. 평균적으로 

현재의 대류권 오존은 산업화 이전 시대 이후로 38% 증가

했고, 그 증가는 인위적으로 배출된 단수명 오염물질들이 

대기에서 반응한 결과이다. 현재의 CO2 농도는 379ppm, 메

탄 농도는 1,774ppb 이상으로, 둘 다 최소한 65만 년 전(이 

때의 CO2 농도는 180ppm과 300ppm 사이, 메탄 농도는 

320ppb와 790ppb 사이였다)보다 훨씬 높을 가능성이 있다. 

최근의 변화 속도는 극적이며 전례가 없는 수준이다. CO2 

증가폭은 1천년 동안 30ppm을 초과한 적이 없었으나 지금

은 지난 17년 만에 30ppm 증가했다. 

이산화탄소(CO2)

  화석연료 연소로 인한 CO2 배출량(그림 1a)은 시멘트 제

조에서 배출된 CO2량과 함께 산업화 이후 대기 CO2 농도 

증가량의 75% 이상을 차지한다. 나머지는 삼림제거(및 관련 

바이오매스 연소)를 위주로 한 토지사용 변화와 농사법 변

화 등에서 기인한다. 이 모든 증가는 인간 활동에 의한 것이

다. 자연적 탄소사이클로는 대기의 CO2가 지난 25년간 

3.2~4.1 GtC/yr 증가한 것이 설명되지 않는다.(1 GtC는 탄

소 105 g, 즉 10억 톤이다).

  광합성, 호흡, 분해, 해수면 가스교환 같은 자연적 과정으

로 CO2의 대량 교환, 즉 CO2 배출과 제거가 육지와 대기 간

에(~120 GtC/yr로 추정), 해양과 대기 간에(~90 GtC/yr로 추

정) 이루어진다(그림 7.3 참조). 탄소의 자연적 제거원에 의

한 CO2 순 흡수량은 지난 15년간 대략 3.3 GtC/yr로서 인위

적 배출량을 부분적으로 상쇄하였다. 지난 15년간 인위적으

로 생성된 CO2의 거의 절반을 흡수한 자연적 제거원이 없었

다면 대기의 CO2 농도는 훨씬 더 심각하게 증가했을 것이다.

  대기 CO2 농도의 증가는 인간활동에 의해 야기된 것으로 

알려져 있다. 대기 CO2의 특성, 특히 13C/12C 비가 화석연료 

탄소의 추가 때문일 수 있는 방식으로 변했기 때문이다. 게

다가 CO2가 증가함에 따라 대기의 산소/질소 비가 감소했

다. 화석연료가 연소될 때는 산소가 소모되므로 이것은 예

상된 바이다. 탄소의 무거운 형태, 즉 C-13 동위원소는 식

물과 과거 식물로부터 형성된 화석연료에는 덜 들어 있고 

해양과 화산 배출물 혹은 지열 배출물(geothermal emission)

에 더 많이 들어있는 탄소형태이다. 대기의 C-13 상대적 함

유량은 감소했는데 그것은 추가된 탄소가 화석연료와 색생

에서 나온 것임을 의미한다. 탄소 역시 희귀 방사성 동위원

소가 있다. C-14가 그것인데 대기의 CO2에는 존재하지만 

화석연료에는 들어 있지 않다. 핵무기의 대기 실험이 수행

되기 전에는 C-14량의 상대적 감소는 대기에 화석연료 탄

소가 추가되고 있다는 것을 의미했다. 

할로겐 함유 가스(Halogen-containing gases)

  할로겐 함유 장수명 가스들이 대기에 대량 존재하는 이유

는 인간 활동 때문이다. 산업화 전에는 브롬화메틸, 염소화브

롬 등 몇몇 자연 발생적인 할로겐 함유 가스만이 존재했다. 

화학적 합성 신기술이 개발됨에 따라 결국 20세기의 후반 50

년에는 화학적으로 제조된 할로겐 함유 가스들이 증가했다. 

인위적으로 생산된 주요 할로겐 함유 가스들의 배출량을 그림 

1b에 나타냈다. CFC(염화불화탄소; hydrochlorofluorocarbon)

의 대기 내 수명은 45~100년이고, HCFC(수소화염화불화탄

소; Hydrochlorofluorocarbon)는 1~270년이다. 그림에는 표시

되지 않았지만 PFC(과불화탄소; perfluorocarbon)는 대기에 

수천 년 동안 잔존한다. CFC를 비롯해 몇몇 중요한 할로겐

함유 가스들의 농도는 오존층 파괴물질에 관한 몬트리올 의

정서와 그 수정안이 발효된 결과로 현재는 안정화 되거나 감

소하는 중이다. 2030년까지 생산을 단계적으로 폐지하게 되

어 있는 HCFC와 교토의정서에 적용되는 가스인 HFCs와 

PFCs의 농도는 현재 증가하는 중이다. 
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FAQ 7.1, 그림 1. 대기의 온실가스 농도 변화에 대한 기여도. 4장과 7장의 정보에 기초
하였다.(a)~(d)에서 인위적 발생원은 주황색, 자연적 발생원과 제거원은 청록색으로 표시
하였다.(e)에서 인위적 대류권 오존량은 주황색, 자연적 오존량은 청녹색으로 표시하였
다.(a) CO2(GtC) 발생원과 제거원. 해마다 화석연료 연소와 토지사용 변화를 비롯한 인
위적 원인으로 CO2가 대기에 배출된다. 인위적으로 배출된 CO2량의 57~60% 만이 대기
에 잔류한다. 일부는 해양에 용해되고 일부는 식물에게 섭취되어 성장에 사용된다. 토지 
관련 플럭스는 1990년대 자료이고, 화석연료 및 시멘트 플럭스, 순 해양 흡수량은 
2000~2005년 자료이다. 값과 불확실성 범위는 표 7.1에서 취하였다.(b) CFC 및 다른 할
로겐 함유 화합물의 1990년(연한 주황색)과 2002년(진한 주황색) 전지구적 배출량. 이 화
합물들은 예외적으로 인위적으로만 생성된다. 여기서 ‘HCFCs'는 HCFC-22, -141b, 
-142b이고, ’HFCs'는 HFC-23, -125, -134a, -152a이다. 1 Gg은 109 g(1,000톤)이다. 데
이터의 대부분은 2장에 기술된 보고서에서 취하였다.(c) 1983~2004년의 메탄 발생원과 
제거원. 메탄의 인위적 발생원은 발전시설, 매립지, 반추동물(예: 소, 양), 쌀농사, 바이오
매스 연소 등이다. 1 Tg은 1012 g(1백만 톤)이다. 값과 불확실성은 표 7.6에서 메탄에 해
당되는 값들의 평균과 표준편차이다.(d) N2O의 발생원과 제거원. N2O의 인위적 발생원
으로는 비료 질소(농지에서 N2O로 변환되어 배출된다), 바이오매스 연소, 소, 산업공정
(나일론 제조 등)이 있다. 배출원의 값과 불확실성은 표 7.7의 중간점과 범위한도에서 취
하였다. N2O 손실량은 7.4절에 기초했다.(e) 19세기와 20세기 초반 및 1990~2000년의 대
류권 오존. 대류권 오존 생성량은 인위적 원인으로 증가하는 것이며, 화석연료나 바이오
연료의 연소에서 배출된 오염물질이 대기에서 화학적으로 반응한 결과이다. 산업화 이전 
기간에 대한 값과 불확실성 범위는 IPCC TAR의 표 4.9에서 취하였으며, 재구성된 관측
치로부터 추정된 값이다. 현대에 대한 총계와 불확실성 범위는 이 보고서의 표 7.9에 인
용된 모델 결과의 평균과 표준편차이며 TAR의 것들은 제외하였다.

메탄(CH4)

  메탄은 인위적 발생량이 자연적 발생량을 

초과했다(그림 1c). 1960년과 1999년 사이에 

메탄 농도는 1800년 이전 2천년의 어느 40년 

기간보다 최소 6배 이상 빠른 속도로 증가했

다. 대기에 유입되는 메탄의 주요 자연적 발

생원은 습지이다. 이 외에도 흰개미(termite), 

해양, 식생, 메탄 수화물(CH4 hydrates)이 있

다. 메탄의 인위적 발생원은 석탄과 천연가

스를 이용한 발전시설, 폐기물 처분 매립지, 

성장하는 반추동물(예: 소, 양), 쌀농사, 바이

오매스 연소 등이다. 메탄은 일단 배출되면 

주로 대류권에서 화학적 반응에 의해 제거되

기 까지 대기에 대략 8.4년 잔류한다. 이 외

에 토양에 의한 흡수나 성층권에서 궁극적 

분해를 통해서도 소량 제거된다. 

아산화질소(N2O)

  대기에 유입되는 아산화질소의 인위적 발

생량은 자연적 발생량과 대략 같은 수준이다

(그림 1d). 1960년부터 1999년 사이에 N2O 

농도는 1800년 이전 2,000년의 어느 40년 기

간보다도 최소 2배는 빠르게 증가했다. N2O

의 자연적 발생원으로는 해양, 대기 중 암모

니아의 화학적 산화, 토양이 있다. 열대 토

양이 특히 중요한 N2O 발생원이다. N2O를 

발생시키는 인위적 활동으로는 비료질소

(N2O로 변형된 뒤 농지에서 배출된다), 바이

오매스 연소, 반추동물의 성장, 산업활동(나

일론 제조 등)이 있다. 일반 배출되면 N2O는 

주로 성층권에서 파괴되어 제거되기까지 대

기에 대략 114년 동안 잔류한다. 

대류권 오존(Troposheric Ozone)

  대류권 오존은 대기에서 CO, CH4, VOC, NOx(질소산화

물) 같은 전구물질들의 광화학 반응에 의해 생성된다. 이 화

학물질들은 자연적인 생물학적 과정에 의해서도 배출되고 

토지사용 변화와 연료 연소를 비롯한 인간활동에 의해서도 

배출된다. 대류권 오존은 대기에 수일 내지 수주 존재하는 

상대적으로 단수명 가스이기 때문에 그 분포는 매우 가변적

이고 전구물질의 농도, 수증기 및 일광에 좌우된다. 대류권 

오존의 농도는 도시의 상공, 도심지의 풍하 부분, 바이오매

스 연소 지역에서 상당히 더 높다. 산업화 이전 시대 이후로 

대류권 오존 농도가 38%(20~50%) 증가한 것은 인간활동 때

문이다. 

  1960년부터 1999년까지 CO2, CH4, N2O의 결합 복사강제

력 증가속도는 1800년 이전 2000년 중 어느 40년 기간보다

도 최소 6배는 빨랐을 가능성이 높다.
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여 일부는 다시 수면으로 뜨게되고 일부는 매장된다. 중간층 

해수는 십년 시간규모로 혼합하는 반면 심해 해수는 천년 

시간규모로 혼합한다. 다른 혼합 시간규모는 해양의 최고완

충용량을 초래하기 위해 필요하다(해양 탄소순환의 장기 관

측과 해양물리와 관측의 일관성은 5.4절을 참조). 용해와 생

물학적 펌프는 지표 해양과 심해 해양사이의 CO2(용존무기

탄소)의 수직 차이를 유지하며 대기와 해양사이의 CO2 교환

을 조절한다. 용해 펌프 강도는 전지구적으로 자오선전복순

환, 지표 해양 온도, 염도, 성층화와 빙하 커버 정도에 의해 

결정된다. 생물학적 펌프 효율은 흡원 입자로서 지표 해양으

로부터 이출된 광합성 비율에 의존하며, 이는 해양순환, 영

양분 공급 그리고 플랑크톤 커뮤니티 조성과 생리학 변화에 

영향을 받는다. 

그림 7.3에 해양, 대기, 육지 간의 자연적 혹은 교란되지 

않은 교환(1750년 이전 교환)은 검은색 화살표로 표시되었

다. 육상 생물권과 대기권사이 그리고 해양과 대기사이의 순 

자연계 플럭스는 각각 120 GtC yr‐1과 90 GtC yr‐1이다. 1 

GtC yr‐1이하의 양이 용존 상태 혹은 부유 상태 입자로 강을 

통해 육지에서 해양으로 이동한다(예, Richey, 2004). 플럭스

는 매년 변하지만, 오랜 기간에 걸쳐 평균하였을 때 플럭스

는 대략적으로 균형을 이룬다. 더 장기적 지질학적 시간 규

모로서 중요한 추가적인 작은 양의 자연 플럭스는 육상 식

물로부터 생선된 생분해성 유기물이 비활성 유기탄소인 토

양, 바위 풍화, 침전물 축적(역 풍화)으로의 전환과 화산활동

에 의한 배출을 포함한다. 1750년 이전 10,000년 동안 순 플

럭스는 십년간 혹은 더 긴 기간으로 평균되었을 때 약 0.1 

GtCyr‐1 이하였을것으로 추측된다. 탄소순환에 관한 더 자세

한 배경은 Prentice et al.(2001), Field and Raupach(2004), 

Sarmiento와 Bruber(2006)을 참조하라. 

7.3.1.2 인간 활동으로부터 자연 탄소순환 교란

인간활동에 의해 대기중에 더해진 CO2의 추가적 부담은 

종종 ‘인위적 CO2’로 종종 불리우며, 현재 교란된 지구 탄소 

순환을 야기한다. 그림 7.3은 ‘인위적 배출’이 두 부분 즉, 1) 

새롭게 배출되는 화석연료 연소와 시멘트 생산으로 인한 수

백 만년 동안 지질학적 저장되었던 CO2(2.3절 참조)와 2) 산

림벌채와 농경지 발달로 인한 수십년에서 수세기간 저장되

었던 CO2로 구성되어있음을 보여준다. 다른 기체를 고려한 

질량균형과 연구는 순 지표‐대기간 그리고 해양‐대기간 플럭

스는 그림 7.3.에서 붉은색 화살표가 가리키듯이 영점으로부

터 상당히 벗어나 있다고 지적한다(7.3.2절 참조). 비록 대기

와 지표‐해양간의 인위적 CO2 플럭스가 총 자연 플럭스의 

몇 퍼센트에 불과하지만, 붉은 색으로 보여지듯이 인위적 

CO2 플럭스는 산업화이전부터 탄소함량 저장고에 측량할 만

큼의 변화를 초래했다. 자연 탄소순환의 이러한 교란은 대기

에 미치는 지속적인 영향으로 기후 변화의 주요한 조절인자

이다. Bern 탄소순환모텔으로부터 CO2 펄스에 대한 반응 기

능은 일관성있게(표 2.14의 주석 참조), 대기 중 CO2 증가의 

약 50%는 30년 이내에 제거될 것이며, 더 나아가 30%는 몇 

세기안에 제거될 것이며, 나머지 20%만이 수천 년 동안 대

기 중에 잔속할 것이다(Prentice et al., 2001; Archer, 2005; 

7.3.4.2절과 10.4 참조).  

1990년대 약 80%의 인위적 CO2 배출은 화석연료연소로부

터 초래되었으며 이중 약 20%는 토지사용변화(주로 산림벌

채)로 초래되었다(표 7.1). 결합된 인위적 CO2 배출(화석연료

와 토지사용)의 약 45%는 대기중에 남아있다. 해양은 대략

적으로 30%(118±19 GtC: Sabine et al, 2004a; 그림 7.3)를 

흡수하는데, 이 양은 해양순환 혹은 생물의 어떤 변화 없이 

증가된 대기 CO2 농도로 설명된다. 육상 생태계는 토지 정

리, 토지 경영 제도와 증가된 CO2와 질소 침전에 인한 시비

효과에서 대체식생의 성장을 통해 나머지 CO2를 흡수한다

(7.3.3절 참조).

CO2가 해양에서 광합성을 두드러지게 억제하지 않기 때

문에, 생물학적 펌프는 인위적 CO2를 직접 흡수하거나 저장

하지 않는다. 오히려 탄소의 해양 생물 사이클은 변화하는 

기후에 대응하는 되먹임을 거치면서 높은 CO2 농도 때문에 

변화를 겪을 것이다. 그러나 인위적 CO2가 해양에 의해 효

과적으로 흡수되는 속도는 얼마나 빨리 지표수가 이동되고 

이 지표수가 해양의 중간층과 심층으로 섞이느냐에 달려있

다. 인위적 CO2의 상당량은 완충작용을 하거나 깊은 해양에 

있는 지표 침전물로부터 CaCO3의 용존에의해 중립화된다. 

하지만 이 과정은 수천 년의 시간을 필요로한다. 

화석연료의 배출과 시멘트 생산에서 발생하는 배출에 비

해 대기 CO2 농도의 증가는 ‘airborne fraction’이라고 정의한

다. 비록 토지사용에 의한 CO2 배출(토지배출)이 중요하기는 

하지만 토지배출 기여도를 정량화하는 것이 어렵고 벌목과 

산림 정리로 인한 상당량의 토지배출은 산림 재성장으로 몇 

년후면 보상될 수 있다는 복잡성 때문에 토지배출은 air-

borne fraction에 정의에 포함되지 않는다. 따라서 총 배출의 

airborne fraction은 대기 CO2가 증가함에 따라 총 인위적 

CO2 배출비가 증가하는 것으로 정의하며, 이는 순 토지 사

용 플럭스를 포함한다. Airborne fraction은 매년마다 변화하

는데 이는 CO2의 토지 흡수 연간변동 효과 때문이다.(7.3.2

절 참조) 
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그림 7.3. 1990년대 지구 탄소순환. 주요 연플럭스 단위는 GtC yr
–1

. 산업화이전 ‘자연적’ 플럭스는 검은색으로, ‘인위적’ 플럭스는 붉은색으로 

나타냈다(Sabine et al., 2004a에 있는 저장고 크기 변화를 고려한 Sarmiento and Gruber, 2006의 수정된 결과). 순 육상 손실, –39 GtC은 [축적
된 화석연료연소 – 대기 증가 – 해양 저장]으로 추정된 것이다. 식생, 토양, 유기분해물로부터 –140 GtC 손실은 토지 사용변화로인한 축적된 배출
을 나타내며(Houghton, 2003), 101 GtC의 육상 생물권 흡원(Sabine et al., 2004a는  –140 ~ 80 GtC 그리고 61 ~ 141 GtC의 범위로만 주어져 

있고 표7.1.에 불확실성이 주어짐)을 필요로 한다. 대기에서 순 인위적 교환 표 7.1에 열 5 ‘AR4’에 있다. 총 플럭스는 일반적으로 ±20%이상의 

불확실성이 있지만, 비율적 양은 강에 의한 수송, 풍화, 심해 매장 등으로 생기는 비율의 GtC yr
–1

 추정치를 포함하면 전반적으로 균형을 유지한

다. GPP는 총일차생산량이다. 대기 탄소 함량과 모든 축적된 플럭스는 1750년을 시작으로 1994년에 끝난다.

7.3.1.3 IPCC 3차 평가보고서 이후 탄소순환 지식에 관한 새 

발견

7.3.2 ~ 7.3.5절은 IPCC 3차 평가보고서 이후 탄소순환에 

관한 지식과 이해가 상당히 발전했음을 서술하는 절이다. 특

히(그림 7.3.에서 붉은 색 플럭스로 나타난) 인위적 CO2 수

지는 향상된 정확성으로 계산될 수 있다. 해양에서 새롭게 

이용 가능한 해양탄소시스템의 양질의 자료는 인위적인 탄

소의 적산 해양 가중(Sabien et al., 2004a)과 탄소 시스템관 

연관된 변화(Feely et al., 2004)를 신뢰성는 평가 구축을 위

해 사용하였다. 지표 해양의 pH는 감소하는데, 이는 변화하

는 기후와 지표 해양의 상호작용 그리고 해양에 존재하는 

유기물에 미치는 잠재 영향력을 이해할 필요가 있다는 것을 

지적한다(예, Orr et al., 2005; Royal Society, 2005). 지표에

서, 토지사용과 어떻게 토지 지표면과 육상 생물권이 변화하

는 기후에 상호작용하는지와 관련해, 1750년 이후 대기중 

CO2의 증가를 초래한 원인에 관한 더 나은 이해가 존재한

다. 전구적으로 지구 탄소순환의 크기와 주요 플럭스 위치를 

추적하기위해 사용되는 역기술은 계속적으로 발달되어왔으

며, 이는 기술의 개선과 새로운 관측 이용도를 반영하는 것

이다. TAR 준비기간동안, 기후 모델에 탄소순환 모델 삽입

은 새로운 것이였다. 지금은 첫 C4MP 결과가 이용가능하다. 

탄소순환이 포함되었을때, 모델은 지표와 해양 탄소순환 되

먹임을 모사하며, 이 모사는 1850 ~ 2100년 사이 지표와 해

양에서의 CO2 흡수가 감소하는 경향을 보인다(7.3.5절 참조).

7.3.2 현재의 탄소수지

7.3.2.1 대기 탄소 증가

대기 CO2 증가는 여려 곳의 감시 관측소에서 상당한 정확

성을 가지고 관측된다(2장; Keeling and Whrof, 2005; 갱신

된 S. Piper, 2006 참조). 대기 CO2의 연평균 증가(CO2 증가

율)은 표 7.1에 보인다. 대기 CO2는 TAR이후 계속적으로 증

가하였으며(그림 7.4), 연평균 증가율은 1990년대 3.2 ± 0.1 

GtC yr‐1에서 2000년~2005년기간에 3.2 ± 0.1 GtC yr‐1 였다.  

연증가는 아래에 조사되었듯이 지구 지표‐대기와 해양‐대기 

플럭스를 조절하는 몇몇 과정의 순 효과를 나타낸다. 

Airborne fraction(대기 중 CO2/화석연료 배출의 증가)은 이

러한 과정의 단기적/장기적 변화를 평가하는 기본 기준점이

다. 1959년부터 현재까지 5년 구간으로 평균한 경우 air-

borne fraction은 평균 0.55로 놀랍게도 거의 변화하지 않는

다(그림 7.4). 따라서 육상 생물권과 해양은 지난 45년간 화

석 CO2의 45%를 꾸준히 제거했으며, 최근 높은 대기 중 

CO2 증가율은 크게는 증가된 화석연료배출을 반영한다. 

Airborne fraction의 연간 변동은 주요 기후사건과 관련이 있
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그림 7.4. 지구 대기 CO2 농도변화.(a) 스크립스 해양관측 연구소에서 관측된 지구 CO2 농도의 연(막대)과 5년 평균(아래에 있는 검은색 선) 변화

(남극과 마우나 로아에서 관측된 평균값; Keeling and Whorf, 2005;갱신됨). 위에 있는 계단식 선은 만약 100%의 화석연료배출(Marland et al., 
2006, 2장에서 보인것처럼 갱신된 자료)이 대기에 머물 경우의 연증가를 나타낸다. 붉은선은 미국 국립해양기상청(National Oceanic and 
Atmospheric Administration, NOAA 자료; 사모아와 마우나 로아에서 관측된 평균값; Tans and Conway, 2005, 갱신됨).(b) 연(막대)과 5년 평균
(검은색 실선) 대기중 화석연료배출비율(대기중 비율)(스크립스 자료; 1958년이래 평균은 0.55). 1990년대 이례적으로 낮은 대기 중 비율을 주목하라.

표 7.1. 지구 탄소수지(GtC yr
–1

); 오차는 ±1 표준 오차 불확실성 추정이며(값이 큰) 경년변동 추정은 아니다. 대기 탄소 증가(첫번째 선)은 플럭

스에서 대기로 그리고 대기에서 플럭스를 나타낸다. 양의 플럭스는 대기로의 입력(즉 발원)이며 음의 플럭스는 대기로부터의 손실(즉 흡원)이다. 

가로안에 있는 값은 변동이다. 인위적 CO2의 총 흡원은 강제적으로 맞추어졌다. 따라서 해양에서 대기 그리고 지표에서 대기 플럭스는 음의 관계

를 갖는다 만약 하나라토 커지면, 다른 하나는 총 흡원을 맞추기 위해 작아져야만한다. 그 반대의 경우도 마찬가지이다. 

1980년대 1990년대 2000-2005c

TAR
TAR

revised
 TAR AR4 AR4

대기 중 증가 3.3±0.1 3.3±0.1 3.2±0.1 3.2±0.1 4.1±0.1

배출(화석연료+시멘트)
 5.4±0.3 5.4±0.3 6.4±0.4 6.4±0.4 7.2±0.3

순 해양-대기 플럭스
 -1.9±0.6 -1.8±0.8 -1.7±0.5 -2.2±0.4 -2.2±0.5

순 육지-대기 플럭스 -0.2±0.7 -0.3±0.9 -1.4±0.7 -1.0±0.6 -0.9±0.6

다음으로 나눠짐

토지이용 변화 플럭스
1.7

(0.6to2.5
1.4

(0.4to2.3)
n.a.

1.6
(0.5to2.7)

n.a.

잔여 침강 -3.8to-0.3
-1.7

(-3.4to0.2)
n.a.

-2.6
(-4.3to-0.9)

n.a.

주석:
 TAR 값은 해양 산소 플럭스에 대한 해양열에 대한 수정을 통해 개정되고 표 7.2에서 주어진 토지이용 변화 플럭스에 대한 AR4 최적 추

정치를 사용함.

 Mauna Loa(19°N)와 남극 (90°S)에서 대기 중 CO  측정으로 결정되었으며(Keeling and Whorf, 2005, S. Piper 에 의해 2006까지 갱신

됨), 2.12 GtC yr
 

 = 1ppm의 전환 요인을 사용하여 그림 7.4에서 나타난 자료와 일치한다.

 화석 연료 및 시멘트 배출은 2003년 까지의 자료만 사용가능하다(Marland et al., 2006). 2004년과 2005년의 평균 배출량은 0.2 GtC yr

 

의 경향을 가진 에너지이용 자료로서 외삽된다.
  1980년대에 해양-대기 및 육지-대기 플럭스는 TAR에서  :와 CO경향을 이용하여 추정되었다. 1990년대에, 단독으로 해양-대기 플

럭스는 대기 중  :방법에 대하여 동일한 결과를 가져다 주는 해양 관측 및 모델 결과(7.3.2.2.1절 참조)를 이용하여 추정되었지만, 불
확실성은 덜하다. 순 육지-대기 플럭스는 총 침감(확대에 의해 추정된 오차)을 제거하여 얻어졌다. 2000년에서 2005년에, 해양-대기 플럭

스 변화가 모델화되고(Le Qu r  et al., 2005) 1990년대 평균 해양-대기 플럭스가 부가되었다. 오차는 1990년대에 평균 해양 플럭스의 2

차 오차합과 Le Qu r  et al.(2003)이 제시한 3개의 전환 및 한 개의 모델에서 5년 변동성의 제곱 평균에 기초하여 추정되었다.
  토지이용 변하 및 육지의 잔여 침강에 기인한 배출 수지. 이러한 두 용어는 현재의 관측에서는 구분할 수 없다.
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그림 7.5. 마우나 로아와 남극(Keeling and Whorf, 2005, 갱신)의 연평

균 농도(ppm)의 차로 계산된  북반구(NH)와 남반구(SH) CO2농도 차

(y 축)와 연 화석연료배출(x 축; GtC; Marland, et al., 2006) 비교. 선
은 최적선이다. 관측은 화석연료사용 비율에 따라 북반구와 남반구의 
차이를 보이며, 이는 인간활동으로 야기된 배출이 전지구적으로 미치
는 영향을 확인시켜주는 것이다. 

다(7.3.2.4절). 1998년 연증가 2.5ppm은 지금까지 관측된것

중 가장 높은 증가이지만 airborne fraction(0.82)은 수십 년

전에 관측된 몇번의 값에 비해 높은 것은 아니다. Airborne 

fraction은 1990년초 평균이하로 상당히 떨어졌으며 예비자

료는 2000년~2005년에는 airborne fraction이 평균보다 증가

했을 것이라고 제안한다.

반구간의 CO2 격차는 대기 CO2 증가가 주로 북반구

(Northern Hemisphere, NH) 공급에 의해 발생했다는 추가적 

증거를 제공한다. 남반구(Southern Hemisphere, SH)에 비해 

NH의 과다 CO2(다시말해, NH CO2와 SH CO2의 차) ΔCO2
N

‐S는 연간 약 0.5ppm GtC yr‐1로(북반구에서 현저한) 화석연

료배출율과 비례하여 증가해왔다(그림 7.5). 최적선의 절편

은 인위적 배출없이 대기 CO2가 해양 순환에 의한 CO2 수송

으로 북반구보다 남반구에서 0.8ppm 더 높을 것임을 제시한

다. Airborne fraction, ΔCO2
N‐S, 화석연료배출과의 일치성은 

일정기간 동안 탄소순환기능이 전반적으로 일관성이 있다는 

것을 알려준다. ΔCO2
N‐S는 크게는 연간 ±0.4ppm의 연변동

을 보이는데, 적어도 이 변동 중 일부는 대기순환 변화에 의

한 것이며(Dargaviller et al., 2000), 나머지는 큰 산불과 같은 

것에의한 CO2 흡원과 발원의 변동때문일 것이다. 

7.3.2.1.1 화석연료와 시멘트 배출

화석연료와 시멘트 배출은 1980년대 5.4 ± 0.3 GtC yr‐1 

에서 1990년대 6.4 ± 0.4 GtC yr‐1로 증가하였다(Marland et 

al., 2006). 화석연료와 시멘트 배출은 1990년대와 2000년에

서 2005년 사이에도 꾸준히 증가하여 현재 7.2 ± 0.3 GtC 

yr‐1의 증가율을 보인다. 1980년~2003년간 수치는 국제 에너

지 통계를 사용하여 추정되었으며(Marland et al., 2006) 

2004~2005년간 수치는 외삽 트렌드를 사용하여 추정되었다

(표 7.1 참조).

7.3.2.1.2. 토지 사용 변화

지난 20년 동안 토지 사용 변화로 초래되는 CO2 플럭스는 

열대림 산림벌채가 주된 이유이다. 삼림착취가 상당부분 노

령림을 제외했던 중위도 지역과는 반대로 농업과 산림자원 

착취는 열대지역의 노령림이 있는 원거리 지역까지 도달했

다. 이 절에서 보고된 토지 사용 변화 플럭스는 재성장 식생

에 의한 일부 탄소 축적만을 포함한다(Houghton et al., 

2000). TAR기간동안, Hughton(1999) 방법을 접합한 지구 토

지 사용 플럭스는 1980년대에 1.7(0.6‐2.5) GtG yr‐1로 추정된

다. 1990년대 추정값은 이용가능하지 않다. 이 추정치는 산

림벌채 통계를 다루는 ‘부기(bookkeeping; 簿記)’ 탄소 모델

을 근간으로 계산한다(Houghton, 1999). 1980년대 매우 낮은 

토지 사용 플럭스 추정치(표 7.2)는 Ramakutty와 Foley(1999)

로부터 곡물지 변화 묘사를 4개 과정으로 나타내는 육상 탄

소 모델을 사용하는 McGuire et al.(2001)에 의해 계산된 수

치이다.  Houghton(2003a) 방법으로 나온 높은 토지 사용 배

출은 Jain과 Yang(2005)이 언급하였듯이 산림의 목초지 전환

과 Ramankutty와 Foley(1999)의 농경지 확장율보다 증가한 

농경지 확장율 사용의 추가적 포함을 반영하는 것이다.  

Houghton(2003a)는 1980년대 토지 사용 플럭스를 2.0 ± 0.8 

GtC yr‐1로 1990년대는 2.2 ± 0.8 GtC yr‐1 갱신하였다(표 

7.2 참조). 이 갱신은 TAR에 보고된 것 보다 열대 산림벌채

에서 더 많은 탄소 손실을 알리는 것이다. 

이에 더하여, DeFries et al.(2002)는 열대 토지 사용 플럭

스를 1980년대는 0.7(0.4~1.0) GtC yr‐1으로 1990년대는 

1.0(0.5~1.6) GtC yr‐1 으로 추정하였는데, 이와 같은 수치는 

Houghton(1999)이 사용한 것과 동일한 부기접근방식을 사용

하였지만 삼림벌목된 지역은 인공위성자료를 이용하여 계산

된 것이다. 비슷한 추정이 Achard et al.(2004)에의해 1990년

대 기간 동안 개별적으로 계산되었으며, 이 연구 또한 인공

위성자료를 근간으로한 것이다. 이러한 다른 토지 사용 배출 

추정은 표 7.2에 보고되었다. 비록 두개의 최근 인공위성을 

기본으로한 추정치가 Houghton(2003a)의 추정치보다 더 작

은 발원을 보이지만, 이것으로 Houghton의 수치가 과대평가

되었다고 말하기는 시기상조이다. 토지 사용 탄소 발원은 지

구탄소수지에 가장 큰 불확실성을 띤다. 만약 토지 사용 발

원으로부터의 높은 수치가 지구탄소수지에 적용되면, 그때
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표 7.2. 1990년대와 1980년대 토지 사용 변화로부터 초래된 지표에서 대기로의 배출 [GtC yr
‐1
]. 지구탄소수지(표 7.1)에 사용된 4차 평가보고서

(AR4) 추정은 굵은 글씨로 나타났다. 양(positive)의 값은 지표 생태계로부터 탄소 손실을 나타낸다. 불확실성은 ± 1 표준편차이다. 가로안에 
있는 숫자는 불확실성 범위이다. 

열대 미국대륙 열대 아프리카 열대 아시아 열대 전지역 비 열대지역 전구 총 값

1990년대

Houghton (2003a)
 0.8±0.3 0.4±0.2 1.1±0.5 2.2±0.6 -0.02±0.5 2.2±0.8

DeFries et al.

(2002)
0.5
(0.2to0.7)

0.1
(0.1to0.2)

0.4
(0.2to0.6)

1.0
(0.5to1.6) n.a. n.a.

Achard et al.

(2004)


0.3
(0.3to0.4)

0.2
(0.1to0.2)

0.4
(0.3to0.5)

0.9
(0.5to1.4) n.a. n.a.

AR4
0.7
(0.4to0.9)

0.3
(0.2to0.4)

0.8
(0.4to1.1)

1.6
(1.0to2.2)

-0.02
(-0.5to+0.5)

1.6
(0.5to2.7)

1980년대

Houghton (2003a)
 0.8±0.3 0.3±0.2 0.9±0.5 1.9±0.6 0.06±0.5 2.0±0.8

DeFries et al.

(2002)


0.4
(0.2 to 0.5)

0.1
(0.08 to 0.14)

0.2
(0.1 to 0.3)

0.7
(0.4 to 1.0) n.a. n.a.

McGuire et al.

(2001)
 0.6to1.2 -0.1to+0.4 (0.6to1.0)

Jain and Yang

(2005)
 0.22 to 0.24 0.08 to 0.48 0.58 to 0.34 1.33 to 2.06

TAR
1.7
(0.6 to 2.5)

AR4
0.6
(0.3 to 0.8)

0.2
(0.1 to 0.3)

0.6
(0.3 to 0.9)

1.3
(0.9 to 1.8)

0.06
(-0.4 to +0.6)

1.4
(0.4 to 2.3)

주석: 

 표 2
 표 3
 평균 추정치에 대한 표 2는 최저 및 최고 추정치와 일치하는 괄호안의 범위를 가지고 추정된다.
  최적 추정치는 Houghton(2003)와 Defries et al.(2002)의 평균으로 계산되며, 이 두 연구는 1980년대와 1990년대 모두를 포함한다.

 표 5; 범위는 4개의 탄소모델에서 얻어진다.

 괄호안의 범위는 동일한 모델을 이용한 두 개의 모사치와 일치한다. 하지만 Houghton(2003a)와 Defries et al.(2002)의 여러 가지 

토지피복 데이터셋을 통해 강제된다.

 TAR 추정치에서는, 어떠한 값도 1990년대에는 이용가능하지 않았다.

는 보존된 생태계의 잔차 토지 흡원이 중요한 흡원으로 작

용해야만한다. 지구탄소수지를 평가하기위해, 1980년대와 

1990년대 모두를 포함하는 DeFries et. al(2002)와 Houghton 

(2003a)의 평균이 사용되었고 전체 범위의 불확실성이 보고

되었다. 화석연료연소, 시멘트 생산, 그리고 대기에 축적되 

지 않는 토지 사용 변화에 의해 배출되는 탄소 비는 지표 생

태계와 해양에 의해 흡수되어야만 한다.

7.3.2.2 자연 저장고와 지구탄소수지에의한 이산화탄소 흡원

7.3.2.2.1 해양‐대기 플럭스

평균 해양 흡원을 평가하기위애, 일곱 가지 방법이 사용

된다. 이 방법은 다음과 같다:(1) 해양 지표면에서의 CO2 분

압관측과 기체‐교환 추정;(2) 대기 CO2와 대기 수송 모델의 

다양한 관측을 기본으로한 대기 역전;(3) 해수에서 탄소, 수

소, 영양분, 그리고 클로로플루오카본(CFCs) 관측(이 관측은 

인위적 CO2 농도를 해양 순환 측정과 결합하여 측정);(4) 대

기 CO2 역사를 고려한 CFCs 관측을 근간으로 물 나이 분포 

측정(McNeil et al., 2003);(5) 대기 CO2 증가와 대기 O2 감소

의 동시 관측(Manning and Keeling, 2006);(6) 대기(Ciais et 

al., 1995) 혹은 해양(Gruer and Keeling, 2001; Quay et al., 

2003)에서 13C 변화 관측을 이용한 다양한 방법;(7) 해양‐대
기 대순환모델. 방법(1)과(2)로 얻어진 해양 흡수는 부분적으

로 강에서 공급되는 무기탄소와 유기탄소의 발원으로인한 

플럭스 성분을 포함한다(Sarmiento and Sundquist, 1992). 인

위적 CO2의 해양 흡수를 얻기 위해 필요한 보정 정도는 열

린 해양에서의 기여도를 포함하고 있어 잘 알려져 있지 않

다. 반면에 강에서 상당한 양의 유발된 발원은 해안지역에서 

발생할 가능성이 있다. 순 해양 흡원 추정치를 그림 7.3에 

나타내었다.

이러한 보정과 함께, 모든 방법을 사용한 추정치는 일관

적이며 잘 억제된 인위적 CO2의 지구 해양 흡원을 보여준다

(표 7.1 참조). 다른 추정치를 둘러싼 불확실성은 판단하기가 

어렵고 방법마다 불확실성이 상당히 다르다. 4개의 추정치

는 다른 추정치 보다 더 잘 억제하는 것으로 나타났다. 대기 

O2/N2 비율을 근간으로 1998년을 중심으로 대기 CO2 ‐2.2 ± 

0.5 GtC yr‐1 의 해양 흡원은 해양 O2 변화에 대해 보정되어

야 한다(Manning and Keeling, 2006). CFC 관측을 근간으로 

1995년을 중심으로 ‐2.0 ± 0.4 GtC yr‐1 의 해양 흡원은 해양
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그림 7.6. 지구 탄소 수지를 닫기위해 5장에 보고된 해양‐대기 플럭스
와 관련있는 지표‐대기 플럭스의 개별적 추정. 검고 두꺼운 선들은 
1980년대, 1990년대, 초기 2000년대 AR4에서 개정된 수지 추정치이다. 

에서 관측된 물리적 수송으로부터의 강제를 고려한것이다. 

해양 흡원 추정치는 그림 7.6에 보였다. 1995년과 1994를 중

심으로 평균 해양 흡원 ‐2.2 ± 0.25 GtC yr‐1와 ‐2.2 ± 0.2 

GtC yr‐1는 다수의 해양 탄소 관측을 기준으로한 강제를 고

려한 것이다. 잘 억제된 모든 추정치는 1996년을 중심으로 

10년 평균치 ‐2.2 ± 0.4 GtC yr‐1를 보이며 불확실 정도는 제

곱평균근으로 나타내었다(해양 CO2 변화에 대한 토론은 5.4

절을 참조).

7.3.2.2.2 지표‐대기 플럭스

지표‐대기 CO2 플럭스는 토지 사용 변화 CO2 플럭스

(7.3.2.1절)와 예를 들면 토지 사용, 기후, CO2 혹은 질소 침

전의 상승 이전의 잔재로 인한 흡원과 발원의 합이다(7.3.3

절 참조). 지구 지표‐대기 플럭스를 평가하기위해서는 지표 

생태계 탄소 플럭스 관측이 너무 부족하고 생태계가 상당히 

비균질하여 충분한 정확성을 지닌 순 지표 플럭스 평가는 

어렵기 때문에, 직접적인 육상 관측이상의 것이 사용되어야

한다. 예를 들면, 대규모 생물량 조사(Goodale et al., 2002; 

UN‐ECE/FAO, 2000)는 상업적 가치로 인해 산림으로 제한

되며 열대림을 충분히 조사하지 않았다. 에디 공분산 기술을 

이용한 직접 플럭스 관측은 단지 한 장소에서만 가능하며, 

대부분 에디 공분산 관측은 장기 관측 자료를 가지고 있지 

않고 전 지구적 추정치를 얻기위해 적지 않은 규모확장을 

요한다(Baldocchi et al., 2001). 결과적으로, 두 방법이 순 지

구 지표‐대기 플럭스를 정량화하기위해 사용된다:(1) 화석연

료와 시멘트 배출간의 잔여와 해양 흡원과 대기 증가의 합

으로 정량화하는 연역법 혹은(2) O2/N2 그리고/또는 13C 관

측을 이용하여 두드러진 육상과 해양 과정을 고려하는 대기 

CO2 자료를 사용한 역분석 혹은 질량 균형 계산을 사용한 

해양 흡원과 동시에 지표‐대기 플럭스 추론하는 것이다. 방

법 1 혹은 2에의해 추론된 개별적 지표‐대기 플럭스 추정치

를 그림 7.6에 보였다. 방법 2는 TAR에서 사용된 방법으로 

O2/N2 자료를 사용하여 계산하는 방법이다(Langenfelds et 

al., 1999; Battle et al., 2000). 해양에 의한 열 산소 플럭스 

효과를 고려한 보정이 방법 2의 결과에 적용되었다(Le 

Quéré et al., 2003). 이 장은 1980년대 수지를 갱신하기위해 

이러한 보정 방법을 고려하였고, 그 결과 1980년대는 ‐0.3 

± 0.9 GtC yr‐1의 지표 순 플럭스를 보였다. 1990년대와 그 

이후 기간의 해양 흡수와 지표 대기 플럭스를 평가하기위해 

방법 1이 적용되었다. TAR에서 사용한 방법 2와는 달리, 방

법 1이 1990년대와 그 이후의 플럭스 계산(먼저 해양 흡원을 

평가하고 그 후에 지표 순 플럭스를 계산)에 선호되었는데, 

이는 해양 흡원이 대기 산소 경향에의해 결정되는 것 보다 

다양한 해양학 접근방법에 의해 훨씬 더 확실하게 결정되기 

때문이다(7.3.2.2.1 참조). 플럭스 추정치를 표 7.1에 나타내

었다. 지표‐대기 플럭스는 1980년대 ‐0.3 ± 0.9 GtC yr‐1의 

적은 흡원으로부터 1990년대 ‐1.0 ± 0.6 GtC yr‐1의 큰 흡원

이 되었고 지난 5년 동안 ‐0.9 ± 0.6 GtC yr‐1의 중간값으로 

되돌아 왔다. 지표‐대기 플럭스의 최근 약쇄는 지난 수십년

간에 걸친 플럭스 변동에 관한 개별적연구에 의해서도 제안

되는 경향이다(Jones and Cox, 2005). 지구 CO2 수지는 표 

7.1에 요약되었다.

7.3.2.2.3 잔차 지표 흡원

토지 사용 변화라는 문맥에서, 산림벌채는 산림 재성장을 

지배하고(7.3.2.1절 참조), 지표 대기권에서 관측된 순 CO2 

흡원은 육상 생태계 어디인가에 흡원이 존재해야만 한다는 

것을 의미하며, 이 흡원은 ‘잔차 지표 흡원’(앞서서는 ‘잃어

버린 흡원’)이라 불린다. 잔차 지표 흡원 추정은 토지 사용 

변화 플럭스와 관련있으며, 추정치의 불확실성은 주로 지표 

사용 변화항과 관련된(큰) 오차임을 암시한다. Houghton 

(2003a)의 높은 토지 사용 발원을 사용한 잔차 지표 흡원은 

1980년대는 ‐2.3(‐4.0 ~ ‐0.3) GtC yr‐1과 1990년대는 ‐3.2(‐4.5 
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~ ‐1.9) GtC yr‐1이다. DeFries et al.(2002)의 낮은 토지 사용 

발원을 사용한 잔차 지표 흡원은 1980년대는 ‐0.9(‐2.0 ~ ‐
0.3) GtC yr‐1와 1990년대는 ‐1.9(‐2.9 ~ ‐1.0) GtC yr‐1이다. 

Houghton(2003a)와 DeFries et al.(2002)의 평균을 사용하였

을 때 표 7.2에 보여진것 처럼 평균 잔차 흡원은 1980년대는 

‐1.7(‐3.4 ~ 0.2) GtC yr‐1와 1990년대는 ‐2.6(‐4.3 ~ ‐0.9) GtC 

yr‐1이다. Houghton(2003a)와 DeFries et al.(2002)가 다른 추

정치의 지표 사용 발원을 사용했지만, 두 연구 결과는 산림

벌채로 인한 배출이 1980년대보다 1990년대가 0.2 ~ 0.3 

GtC yr‐1이 높음을 분명하게 보였다(표 7.2 참조). 1990년대

의 이 같은 증가를 보상하고 더 큰 지표‐대기 흡원을 충당하

기위해, 추정된 잔차 지표 흡원은 1980년대와 1990년대 사이

에 1.0 GtC yr‐1 이 증가해야만 한다. 이같은 발견은 토지 사

용 플럭스를 결정하기위해 사용되는 방법과는 무관하며, 잔

차 지표 흡원내에 상당한 십년변동이 있음을 보여준다. 

7.3.2.2.4 보존된 열대림: 보존된 열대림은 이산화탄소 흡원

인가? 

산림벌채와 산림 감소면적이 증가함에도 불구하고 인간 

영향이 사실상 작은 세계 중요한 야생지역중의 하나로 아마

존의 넓은 지역의 열대림이 여전히 존재한다. 탄소 수지의 

주요 불확실성은 열대림내 탄소 저장의 가능 순 변화와 연

관이 있다. 오래된 열대림은 상당한 양의 유기물질을 가지고 

있으며 역동적이다. 또한 오래된 열대림은 지구 순 일차생산

의 주요 부분을 차지한다(그리고 지구 생물량의 약 46%을 

자치한다; Brown and Lugo, 1982). 따라서 이 지역의 탄소 

균형 변화는 지구 CO2에 커다란 영향을 미칠 수 있다. 

성숙하고 보존된 열대림의 탄소 균형에 관한 최근 연구

(Phillips et al., 1998; Baker et al.,2004)는 평균 0.7±0.2 

MgC ha‐1 yr‐1의 탄소 축적을 보고하였는데, 이 양은 지구 새

열대 생물량의 순 탄소 흡수가 0.6±0.3 GtC yr‐1과 맞먹는 

양이다. 흥미있는 가능성은 상승하는 CO2 수치는 광합성을 

촉진하고 생태계 호흡을 뒤로 지연시킴으로써 이와 같은 탄

소 흡원을 가능케 할 수 있다. 대기 CO2 농도는 약 

1.5ppm(0.4%) yr‐1 증가하였는데, 이는 약 0.25%의 점진적 

광합성 촉진(예를 들면, 다음해 광합성은 이번해 광합성의 

1.0025배)을 의미하는 것이다(Lin et al.. 1999; Farguhar et 

al., 2001). 열대림 유기물질의 약 10년의 평균 교체율을 고

려할 때, 현재 CO2 흡수와 호흡간의 불균형은 약 

2.5%(1.002510)정도이며 보고된 살아있는 생물량 증가율(3%)

과 일치한다.

그러나 최근 약 10년간 0.26℃ 범열대지역의 온난화

(Malhi and Wright, 2004)는 수분 스트레스와 호흡을 증가시

킬 수 있으며, CO2에 의한(열대림성장) 자극은 영양분

(Chambers and Silver, 2004; Koerner, 2004; Lewis et al., 

2005; 아래 참조), 얼마나 많은 생물량을 산림이 유지할수있

는가에 관한 구성적인 제한, 빛 경쟁, 혹은 짧게 사는 나무

를 선호하는 생태학적 이동 혹은 교란을 일으키는 개체(곤

충, 리아나)에 의해 제한받을 것이다(Koerner, 2004). 실제로 

Baker et al.(2004)은 높은 사망률과 무성한 리아나의의 증가

를 알렸다. 죽은 유기 저장고가 측정되지 않기때문에, 증가

된 교란의 효과는 살아있는 생물량만 있을때 추정된 불균형

의 반대 신호를 줄 것이다(Rice et al., 2004 참조). 자연 교란

과 복구를 제대로 측정하지 못하는 작은 구획관측(plot)의 방

법론적 편견은 순 증가를 추정하는데 오차를 유발할 수도 

있다(Koerner, 2004). 실제로, 큰 구획 관측(9~50ha)을 포함

하는 연구는 지표위 살아있는 생물량의 순 장기변화가 없거

나 혹은 장기 순 감퇴를 보였고(Chave et al., 2003; Baker et 

al., 2004; Clark, 2004; Laurance et al., 2004) 브라질 타파조

스에 있는 20 ha 구획관측의 5년간 연구는 부패한 죽은 질량

에 대하여 살아있는 생물량 오프셋이 증가하는 것을 보였다

(Fearnside, 2000; Saleska et al., 2003).

Koerner(2004)는 산림 탄소 균형의 정확한 평가는 많은 반

복된 구획관측 혹은 큰 구획관측을 장기간 감시하는 것을 

필요로하고, 이러한 연구없이는 교란되지 않는 열대림의 순 

탄소균형은 현장 연구는 믿을 만한하게 평가될 수 없다고 

주장한다. 만약 구획관측으로부터의 결과가 예증을 위해 외

삽되어야한다면, 신열대 습지 산림지역(6.0 × 106 km2)으로 

외삽되었을 경우 지표위 평균 탄소 흡원은 0.89±0.32 MgC 

ha–1 yr–1(Baker et al., 2004) 혹은 0.54±0.19 GtC yr–1 이다

(Malhi and Phillips 2004). 만약 아프리카와 아시아 열대지역

(지구 습지 열대 산림지의 50%)의 수집되지 않는 자료들이 

비슷한 경향을 보인다면, 관련된 열대 살아있는 생물량 흡원

은 약 1.2 ± 0.4 GtC yr–1이며 이는 DeFries et al.(2002)와 

Achard et al.(2004)이 추정한 산림벌채로인한 순발원에 가까

운 값이다(표 7.2).

7.3.2.2.5 탄소수지에 관한 새로운 발견

표 7.1에 개정된 탄소수지는 두 주요 자료의 새 추정치를 

보인다. 첫째로, 토지 사용 변화로부터 대기에 배출되는 

CO2 플럭스는 1990년대 1.6(0.5 to 2.7) GtC yr–1 로 추정된

다. 1980년대 TAR 추정치의 정정치(TAR의 3장 참조) 

1.4(0.4 to 2.3) GtC yr–1로, 1980년대와 1990년대사이에 거의 

변화가 없어보이지만, 이러한 평가에는 상당한 불확실성이 

존재한다. 둘째로, 순 잔차 육상흡원은 1990년대 이전과 이

후의 기간보다 더 크다. 따라서 1990년대 육상 흡원의 일시
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적인 증가는 이 기간동안 관측된 낮은 airborne fraction으로 

설명될 수 있다. 해양흡원은 1980년대와 1990년대 사이에 

22%증가하였지만, 해양으로 흡수되는 배출율(화석과 토지사

용의 합)은 일정하다. 

7.3.2.3 지역 플럭스

현재 지역 탄소 발원과 흡원을 정량화하고 근원적인 탄소 

메커니즘을 이해하는것은 정책 결정을 위해 필요하다. 더 나

아가 공간과 시간 세부항목을 분석함으로서 메커니즘은 격

리될 수 있다.  

7.3.2.3.1 상향식 관점: 대기 역전

대기는 시간과 공간적으로 변하는 지표 플럭스를 혼합하

고 통합한다. 대기와 해양에서의 지역 CO2 분포는 대기 이

동모델안에서 대기 CO2와 관련된 대기 추적자 관측을 사용

하여 구할 수 있다. 이를 플럭스 추정을 위한 상향식 접근이

라부른다. 대기 역전은 상향식 접근에 속하며 관측과 모델의 

오차를 고려하여 모델과 관측결과의 차이를 최소화하여 최

적의 플럭스를 결정하는 방법이다. 화석연료배출은 종종 무

시해도 될만큼 작은 불확실성을 가지며(예, Enting et al., 

1995; Rodenbeck et al., 2003a), 대기 역전에 거의 영향을 미

치지 않는다. 화석연료배출은 일반적으로 대기역전에서 완

벽하게 고려되며, 비록 이러한 가정이 편견이 있는 결과를 

만들어 내기도 하지만, 지역 지표‐대기와 해양‐대기 플럭스

를 계산하기위해 화석연료배출 영향은 쉽게 모델화되고 대

기 CO2 자료로부터 끌어낼 수 있다(Gurney et al., 2005). 

대기 역전을 위한 입력자료는 약 100개의 CO2 농도 측정 

관측지인 전 지구 네트워크로부터 제공되는데 이들 대부분

은 불연속 플라스크 샘플관측이며 작은 수의 관측지만이 현

장에서 연속 관측을 실시한다. 일반적으로 역전모델로 끌어

낸 지역 플럭스는 자료 커버범위가 밀집한 지역에서 작은 

불확실성을 띤다. 관측과 모델오차 그리고 관측 네트워크의 

균질적이지않고 빈약한 커버범위는 역전 모델 결과에 무작

위 오차를 발생시킨다. 이에 더하여, 수송 모델의 선택과 같

은 역전 방법의 세부사항은 시스템 오차를 유발한다. 다른 

방법의 세부사항을 포함한 다수의 새 역전 모델 앙상블이 

TAR이후에 만들어졌다(Gurney et al., 2003; Rödenbeck et 

al., 2003a,b; Peylin et al., 2005; Baker et al., 2006). 일반적

으로 역전 지역 플럭스의 장기간 평균에대한 신뢰도는 경년 

편차 신뢰도보다 낮다(7.3.2.4절 참조). 단일 지역, 대륙 혹은 

해양 분지의 경우 역전 모델의 오차가 증가하므로 오차의 

유의성은 의미가 없을 수 있다. 이것 때문에 그림 7.7은 큰 

위도 일대를 묶고 밀집된 대기 관측소를 가진 NH에서는 다

섯개의 지표와 해양지역으로 분류하여 해양과 대기 플럭스

를 보고하였다. 확률오차와 시스템 오차 모두 그림 7.7에 보

고되었다.

7.3.2.3.2 하향식 관점: 대기와 해양 관측 및 모델

탄소 플럭스와 자료 조사 범위는 지구 표면과 대기사이의 

CO2 플럭스의 분포와 변동을 정량화한다. 이를 하향식 접근

방법이라 부른다. 플럭스는 시간 적분된 플럭스가 추정될 수 

있는 반복적인 간격을 가지고 탄소 저장량 변화를 관측하거

나 혹은 플럭스를 직접 관측함으로써 결정된다. 이 저장량 

변화 접근은 유역 규모의 용존과 입자 유기/무기탄소 혹은 

해양 추적자의 현장관측(예, Sabine et al., 2004a), 광범위한 

산림 생물량 조사(예, UN‐ECE/FAO, 2000; Fang et al., 

2001; Goodale et al., 2002; Nabuurs et al., 2003; Shvidenko 

and Nilsson, 2003), 그리고 토양 탄소 조사와 모델(예, Ogle 

et al., 2003; Bellamy et al., 2005; van Wesemael et al., 

2005; Falloon et al., 2006)을 포함한다. 

직접 플럭스 관측 접근은 선박 관측을 이용한 해양 CO2 

분압(pCO2), 해양 생물과 시계열(예를 들면, Lefèvre et al., 

1999; Takahashi et al., 2002), 그리고 에디 공분산 플럭스 

관측망을 이용한 생태계 플럭스 관측(예를 들면, Valentini et 

al., 2000; Baldocchi et al., 2001)을 포함한다. 

대기‐해양 CO2 플럭스는(강에의한 탄소 입력과 관련하여 

작은 순 소모를 제외하고) 전 지구적으로 거의 균형을 이루

는 자연적 그리고 인위적 CO2 플럭스의 중첩을 이룬다. 

Takahashi et al.(2002)는 국립환경예보센터(National Centers 

for Environmental Prediction; NCEP)/국립대기연구센터

(National Center for Atmospheric Research; NCAR)의 41년 

월평균 바람장을 사용하여 1995년에 표준화된 지표 해양 

pCO2와 추정된 대기‐해양 CO2 플럭스를 제시하였다. 해양에

서 큰 연간 CO2 플럭스는 남대양 아극지대 지역(40°S–60°S), 

북대서양 30°N 극지와 북태평양 30°N 극지에서 일어난다

(그림 7.8 참조). 해양 역전은 해양 탄소 모델 결과를 수직 

프로파일 DIC 자료에 대해 최적화 시킴으로써 자연적 그리

고 인위적 대기‐해양 플럭스(Gloor et al., 2003; Mikaloff 

Fletcher et al., 2006)를 계산한다. 이러한 연구는 북대서양

의 중/하위 위도지역과 남대양이 인위적 CO2의 가장 큰 흡

원이라고 제시한다. 이는 지구 해양 수위도 조사와 일치하는 

결과이다(Sabine et al., 2004a와 그림 5.10). 그러나 강한 북

쪽 수송때문에 남대양에 의해 50%만의 인위적 CO2가 저장

된다(Mikaloff Fletcher et al., 2006). 열대 태평양은 넓은 지

역에걸쳐 자연적 CO2 배출이 대기로 일어나기는 하지만, 이 

지역은 인위적 CO2의 흡원이다. 모델은 인공위성과 CO2 플
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그림 7.7. 역전 앙상블과 하향식 연구로부터 평가된 북반구(위)와 전구

(아래) 지역 해양‐대기와 지표‐해양 CO2 플럭스. 대기로가는 플럭스는 

양의 값이고 흡원은 음의 값을 갖는다. 역전결과는 피나투보 후기간인 
1992 ~ 1996년과 일치한다. 주황색: 북미의 경우 Pacala et al.(2001)
와 Kurz and Apps(1999), 유럽의 경우 Janssens et al.(2003),북 아시
아(아시아 러시아와 중국)의 경우 Shvidenko and Nilsson(2003)와 
Fang et al.(2001)의 하향식 플럭스. 청록색 동그라미: Takahashi, et 
al.(2002)의 하향 해양 플럭스 추정. 파란색: 대기 역전으로 추정된 해
양 플럭스. 초록: 역전 모델로 추정된 육지 플럭스. 자홍색: 총 역전 플
럭스. 붉은 색: 화석연료배출. 다른 역전 앙상블 결과의 평균 플럭스가 
보고되었다. 지역 플럭스의 역전 오차는 여기서 보고되지 않았다. 역전 

오차는 대게 0.5 ~ 1.01 GtC yr
–1

이다. 오차 막대기: TAR로부터 대기 

역전 플럭스 변동. 사각형:연평균 CO2 관측과 16개 수송모델을 사용한 

Gurney et al.(2002) 역전모델결과. 동그라미: 월 평균 CO2 관측과 13

개 수송모델을 사용한 Gurney et al.(2002) 역전모델결과. 삼각형: 3개 
수송모델, 3개 지역 구분, 3개의 역전 세팅을 사용한 Peylin et 
al.(2005)역전모델결과. 역삼각형:월 플라스크 자료를 사용한 모델격자
로 플럭스가 계산되는 Rödenbeck et al.(2003a)의 역전모델결과.

럭스 변동을 조절하는 과정에 대한 지식을 기반으로 플럭스 

관측을 외삽하여 지역 추정치를 계산한다. Rayner et 

al.(2005)은 역전 과정 근간 모델을 사용하였고 이 모델에서 

관측은 최적화된 플럭스를 추정하기위해 ‘동화’되었다. TAR

이후, 지구 대기‐해양 플럭스 통합이 새롭게 갱신되었으며

(Takahashi et al., 2002와 그림 7.8), 새로운 통합은 NH 대륙

(Pacala et al., 2001; Goodale et al., 2002; Janssens et al., 

2003; Shvidenko and Nilsson, 2003; Ciais et al., 2005a)과 열

대림(Malhi and Grace, 2000)에서 대륙 규모의 탄소 수지를 

산출하였다. 이 추정은 그림 7.7에 나타났으며 역전 결과와 

비교되었다. 하향식 지역 플럭스와 역전 결과와의 비교는 간

단하지 않는데, 그 이유는(1) 역전 플럭스는 하향식 플럭스

에 관해 어느정도 선제 지식을 포함하고 있기때문에 이 두 

접근방법은 완전히 독립적이지 않으며,(2) 역전 모델과 하향

식 추정을 비교하기위한 시간 규모 특히 플럭스의 경년변동

은 자주 일치하지 않으며, 그리고(3) CO2 자료의 역전은 

CO2 플럭스 추정함으로, 이 결과는(대기에서 CO2와 산화하

고 수송과 화학반응을 일으키기 쉬운 감소된 탄소 화합물 

배출로 인한) 탄소 플럭스 수지와(강에의한 측면 탄소 수송

으로 인한) 탄소 저장량 변동과는 다를 것이다(Sarmiento 

and Sundquist, 1992). 이러한 효과는 역전 결과의 오프라인 

실행에 포함될 수 있다(Enting and Mansbridge, 1991; 

Suntharalingam et al., 2005). 생태계와 인간활동에 의해 배

출되는 휘발성 유기화합물(volatile organic compounds, 

VOCs), 일산화탄소(CO)와 메탄(CH4)같이 감소된 탄소 화합

물은 이동되고 대기에서 CO2와 산화된다(Folberth et al., 

2005). 산림과 곡물 생산품 무역은 탄소를 생태계에서부터 

옮겨놓는다(Imhoff et al., 2004). 강은 지표에서 해양으로부

터 용존 그리고 입자 유기/무기 탄소를 옮긴다(예, Aumont 

et al., 2001). 지역 CO2 플럭스 추정에 관한 역전과 하향식 

접근방법의 주요 결과 요약을 아래에 나타내었다.

7.3.2.3.3 지역규모 지표‐대기 플럭스의 확실한 연구 결과

• 지표로부터 배출이 산림벌채를 포함하는 열대 지역은 그

림 7.7에 보여진것과 같이 넓게 퍼진 산림벌채에도 불구

하고 역전에서 탄소 중립이거나 흡원 지역으로 판명되었

다. 이는 보존된 열대 생태계에 의한 탄소흡원을 암시하

며 아마존에 제한된 산림 조사 자료와 일치한다(Phillips 

et al., 1998; Malhi and Grace, 2000).  

• 역전은 NH에서 상당한 지표 탄소 흡원을 보인다. 역전 

추정치는(그림 7.7 자료로부터) –1.7(–0.4 ~ –2.3) GtC yr–1

이다. 하향식 접근방법에의한 NH 지표 흡원은 –0.98(–
0.38 ~ –1.6) GtC yr–1 이며, 이는 지역 통합 연구 결과이

다(Kurz and Apps, 1999; Fang et al., 2001; Pacala et al., 

2001; Janssens et al., 2003; Nilsson et al., 2003; 

Shvidenko and Nilsson, 2003). 역전 흡원 수치는 평균적

으로 하향식 수치보다 더 높다. 부분적으로 이러한 불일

치는 일부 강, 곡물 무역, 감소된 탄소 화합물에의한 측면 

탄소이동으로 설명된다. 

• 북미, 유렵, 북아시아사이의 북쪽 지표 흡원의 경도 분활

은 큰 불확실성을 지닌다(그림 7.7 참조). 역전은 유럽(–
0.9 ~ +0.2 GtC yr–1)과 북아시아(–1.2 ~ +0.3 GtC yr–1) 

그리고 북미(–0.6 ~ –1.1 GtC yr–1)의 큰 값을 추정하였다. 

각 접근방법의 불확실성내에서, 유럽, 북미, 그리고 북아

시아 지역의 하향식과 상향식 방법으로부터 대륙 규모 탄

소플럭스는 서로 일치한다(Pacala et al., 2001; Janssens et 

al., 2003). 최근 역전에 의해 계산된 북미탄소 흡원은 초
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그림 7.8. 1956년 이후 수집된 940,000의 지표수 pCO2 관측, 월평균 pCO2, NCEP/ 

NCAR 41년 월평균 바람속도,(10 m에서의 바람속도)에 따른 기체 이동율(Wanninkhof, 

1992)로 계산횐 해양‐대기 CO2 플럭스 추정(4° × 5°).(수면위 40 m에서) 0.995 표준편

차레벨을 취한 바람속도를 사용한 Takahashi et al.(2002)에 묘사된 기술을 사용하여 
플럭스는 1995년과 비교하여 표준화되었다. 10 m 바람장을 이용한 1995년 연 CO2 플럭

스는 불확실성 ±1 GtC yr
–1

를 가지고 –1.6 GtC yr
–1

으로 추정된다. 이 불확실성은 주로 

기체 교환 속도와 제한된 자료 범위에 기인한다. 이렇게 평가된 지구플럭스는 인위적 

CO2 흡원, –2.2 GtC yr
–1

과 강에서 유출되는 유기탄소 산화에 주로 기인한 –0.6 GtC 

yr
–1

의 발원으로 이루어진다(그림 7.3). 여기서 사용된 10 m 바람장을 이용한 월플럭스

는 http://www.ldeo.columbia.edu/res/pi/CO2/carbondioxide/pages/air_ sea_f
lux_rev1.html에 이용가능하다.

기에 널리 인용된 Fan et al.(1988)에 의한 

결과보다 평균적으로 낮게 추정되었다. 그

럼에도 불구하고 Fan et al.(1998)의 추정은 

역전 불확실성의 범위사이에 있으며, 게다

가 Fan et al.(1998)에 의해 계산된 플럭스는 

피나투보 이후 기간의 낮은 성장율과 일치

함으로 장기변동을 대표한다고는 할 수 없

다. 

7.3.2.3.4 지역규모 해양‐대기 플럭스의 확실한 

연구 결과

• 지역규모 대기‐해양 CO2 플럭스는(강에 의

한 탄소 입력과 관련하여 작은 순 소모를 제

외하고) 이전에는 전 지구적으로 거의 균형

을 이루었으며 후에는 2.2 ± 0.5 GtC yr–1
의 전 지구적 흡원을 보이는 자연적/인위적 

CO2 플럭스의 중첩이다(표 7.1 참조). 

• 열대 해양은 평균 0.7 GtC yr–1의 CO2를 대

기로 배출하는데(그림 7.8), 이 수치는 해양 

역전으로 계산된 값이며(Gloor et al., 2003) 

대기 역전에 의한 결과(0 ~ 1.5 GtC yr–1) 및 

해양 pCO2 관측(0.8 GtC yr–1; Takahashi et 

al., 2002)결과와 일치한다.

• 온대 NH 해양은 1.2 GtC yr–1로 인위적/자연적 CO2의 순 

흡원이며 이는 다른 추정결과와 일치한다. 

• 남대양은 대기 CO2(Takahashi et al., 2002; Gurney et al., 

2002)와 인위적 CO2(Gloor et al., 2003; Mikaloff Fletcher 

et al., 2006)의 큰 흡원이다. 흡원 정도는 약 1.5 GtC yr–1

로 추정된다. 이 추정은 전 남대양의 규모에서 다른 방법

으로 평가된 값과 일치한다. 그러나 아극지대와 극지 위

도사이에 남대양 플럭스 분포에는 차이가 존재한다(T. 

Roy et al., 2003). 대기 역전과 해양 역전은 아극대지역에

서 큰 흡원을 보이는데(Gurney et al., 2002; Gloor et al., 

2003), 이는 이용가능한 ΔpCO2 관측을 기반으로한 CO2 

플럭스 분포와 일치하는 것이다(그림 7.8과 Takahashi, 

2002).

7.3.2.4 탄소순환의 경년 변동 

7.3.2.4.1 지구 플럭스의 경년변동 

대기 CO2 증가율은 큰 경년변동을 보인다(그림 3.3., the 

TAR and http://lgmacweb.env.uea.ac.uk/lequere/co2/carbon 

_budget). 화석연료 배출의 변동과 추정된 순 해양 흡원 변

동은 너무 작아 시그널을 설명하기어렵다. 이 시그널은 지표

‐대기 플럭스의 연변동에의해 발생한 것이 틀림없다. 지난 

20년동안 십년 평균 CO2 증가율보다 높은 증가율이 1983, 

1987, 1994 ~ 1995, 1997 ~ 1998 그리고 2002 ~ 2003년에 일

어났다. 이러한 에피소드동안, 인위적 CO2의 순 흡원(지표와 

해양 흡원의 합)은 일시적으로 약해졌다. 반대로 작은 증가

율이 1981, 1992 ~ 1993 그리고 1996 ~ 1997년에 일어났으

며, 이는 증가된 탄소 흡원과 관련이 있다. 일반적으로 높은 

CO2 증가율은 엘니뇨 기후 조건과 일치하며 낮은 증가율은 

라니냐 기후 조건과 일치한다(Bacastow and Keeling, 1981; 

Lintner, 2002). 그러나 지난 20년 동안 CO2 증가율 변동의 

두 상태는 엘니뇨 강제를 반영하지 않았다. 1992년과 1993년

에 현저한 증가율 감소가 일어났는데, 이는 1991년 6월에 발

생한 피나투보 폭발로 인한 냉각과 복사 편차와 일치한다. 

2002년과 2003년에 증가율이 증가하였는데, 이 증가율은 매

우 약한 엘니뇨 현상을 고려했을때 예상했던것 보다 큰 것

이였다(Jones and Cox, 2005). 이는 유럽(Ciais et al., 2005b), 

북미(Breshears et al., 2005) 그리고 아시안 러시아(IFFN, 

2003)에서 발생한 가뭄과 일치한다. 

TAR이후, 많은 연구들이 CO2 플럭스의 변동은 대부분 지

표 플럭스 때문이며 열대지역이 이 시그널에 강하게 기여한

다라는 것을 확인했다(그림 7.9). 현저한 육상 기원 증가율 

변화는 (1) 다른 관측소로부터 CO2 농도의 시계열을 동화하
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는 대기 역전(Bousquet et al., 2000; Rödenbeck et al., 

2003b; Baker et al., 2006),(2)δ13C 과 CO2 사이의 일관성있

는 관계(Rayner et al., 1999),(3) 해양 모델 모사(예를 들면, 

Le Quéré et al., 2003; McKinley et al., 2004a), 그리고(4) 

육상 탄소 순환과 결합된 모델 모사(예를 들면, C. Jones et 

al., 2001; McGuire et al., 2001; Peylin et al., 2005; Zeng et 

al., 2005)로부터 추정할 수 있다. 현재 대기‐해양 CO2 플럭

스의 분지 규모 경년변동이 ±0.4 GtC yr–1를 넘는다는 증거

는 없다. 하지만 경년변동이 관측되지않는 남대양과 같은 많

은 해양 지역이 존재한다. 

7.3.2.4.2 지역 플럭스, 대기 역전과 하향모델의 경년변동

경년 플럭스 편차는 평균 플럭스보다 대기 역전모델에 의

해 더 확실히 추정될 수 있다. 그러나 대륙 혹은 해양분지 

규모에서, 연적모델로 인한 오차는 증가하고 추정된 지역 플

럭스의 통계적 유의도는 감소한다. 이는 왜 그림 7.9가 넓은 

위도 일대에 걸쳐 Baker et al.(2006), Bousquet et al.(2000)와 

Rödenbeck et al.(2003b)의 역전 앙상블에서만 지표‐대기와 

해양‐대기 플럭스 편차를 보이는 이유이다. 이 연구들 알아

낸 중요한 점은 수송 모델간의 차이는 플럭스의 경년변동에 

거의 영향을 미치지 않는다는 것이다. 지구 지표‐대기 플럭

스의 경년변동(극단적인 경우 ±4 GtC yr–1)이 지구 대기‐해
양 플럭스의 경년변동보다 더 크고 지구 플럭스를 조절한다. 

이 결과는 큰 위도 일대에서 그대로 나타난다(그림 7.9). 열

대 지역 플럭스는 평균적으로 온대와 아한대 플럭스보다 큰 

변동을 보인다. 역전은 열대 지역 플럭스 편차를 ±1.5 – 2.0 
GtC yr–1로 주는데, 이는 시간과 크기상으로 육상 모델 결과

와 비교하였을때 잘 비교된다(Tian et al., 1998; Peylin et 

al., 2005; Zeng et al., 2005). 이 연구들에서 증가된 발원은 

엘니뇨 상태에 발생하며 예외적인 흡원은 라니냐 상태의 발

생한다. 이러한 기후변화가 생태계 과정에 미치는 영향에 더

하여(Gérard et al., 1999; C. Jones et al., 2001), 엘니뇨 기

간동안 생기는 지역 가뭄은 큰 생물량을 태우는 산불을 야

기시키며 엘니뇨 상태의 높은 CO2 증가율에 기여하는 것으

로 나타났다(Barbosa et al., 1999; Langenfelds et al., 2002; 

Page et al., 2002; van der Werf et al., 2003, 2004; Patra et 

al., 2005). 

역전은 Patra et al.(2005)의 최근 결과를 제외하곤 해양‐대
기 CO2 플럭스 변동(극단적인 경우 ±0.5 GtC yr–1)에 거의 

기여하지 않는것이 확실하다. 이는 해양 모델과 해양 관측결

과와 잘 일치하는 것이다(Lee et al., 1998; Le Quéré et al., 
2003; Obata and Kitamura, 2003; McKinley et al., 2004b). 

그러나 역전과 해양 모델은 변동을 설명하는 주요한 지리학

적 기여에 있어서는 다르다. 역전은 양 반구에서 유사한 변

동을 추정하는 반면 해양 모델은 남대양에서 더 심한 변동

을 추정한다(Bousquet et al., 2000; Rödenbeck et al., 2003b; 

Baker et al., 2006). 북대서양에 대해서는, Gruber et 

al.(2002)는 하나의 해양 관측으로부터 자료를 외삽하여 지역 

CO2 플럭스 변동을 극단적인 경우 ±0.3 GtC yr–1로 제안한

반면 McKinley et al.(2004a,b) 모델은 작은 변동(극단적인 

경우) ±0.1 GtC yr–1를 제안하였다. 적도 태평양은 반복되는 

ΔpCO2(약 ±0.4 GtC yr–1 변동; Feely et al., 2002) 관측과 

엘니뇨 기간 동안 CO2가 풍부한 물이 낮아진 용승과 맞물려 

감소된 CO2 흡원으로 변동이 제한되는 해양 지역이다. 이 

지역 몇몇의 역전 결과(예를 들면, Bousquet et al., 2000)는 

해양과 결합된 모델결과(Le Quéré et al., 2000; C. Jones et 

al., 2001; McKinley et al., 2004a,b)와 ΔpCO2 관측(Feely et 

al., 1999, 2002)과 비교하였을때 크기와 시간이 잘 일치한다.

7.3.2.4.3 1990년대 초 이산화탄소 증가율 감소 

1990년대 초 십년 평균과 비교했을때 이례적으로 강한 지

구 대기 CO2의 흡원이 있었다(표 7.1). 비록 1991년 ‐ 1995년 

사이에 약한 엘니뇨가 이 당시 해양 흡원을 높이도록 도와

주었지는 모르지만, 역전, O2:N2와 δ13C‐CO2 대기 자료

(Battle et al., 2000)는 증가된 흡원은 주로 육상 기원에서 비

롯되었다고 지적한다. 1992년~1993년 이례적인 흡원이 있을 

것이라고 예측된 지역은 역전에 의해서는 강하게 나타나지 

않았다. Bousquet et al.(2000)와 Rödenbeck et al.(2003b)는 

온화한 북미지역에서 큰 흡원율을 예측한 반면, Baker et 

al.(2006)는 열대지방에서 흡원율이 우세할 것으로 예측한다. 

피나투보 폭발로 차가워진 온도는 인공위성으로 관측된 식

생 활동에서 나타났듯이 모델 결과는 낮은 생산성에도 불구

하고 토양 호흡을 감소시키고 NH 탄소 흡원을 증가시킨다

(Jones and Cox, 2001b; Lucht et al., 2002). 게다가 화산 폭

발에서 나온 에어러솔은 태양빛을 산란시켜 산란율을 증가

시켰는데, 이 증가된 산란율은 직달 빛보다 광합성을 하기에 

식물 군락권에서 더 유효하게 사용된다(Gu et al., 2003). 산

란복사율의 일시적 증가가 1992년~1993년 지표 생태계에서 

CO2 흡수를 증가시켰을 것이라는 것은 가설에 지나지 않지

만, 이 효과의 전 지구적 중요성과 크기는 해결되지 않은 채

로 남아있다(Roderick et al., 2001; Krakauer and Randerson, 

2003; Angert et al., 2004; Robock, 2005).

7.3.2.4.4 1990년 후반 이산화탄소 증가율 가속화 

1998년 높은 CO2 증가는 남동아시아(60%), 남아메리카

(30%), 그리고 시베리아(van der Werf et al., 2004)지역의 산

불에 기인한 지구 CO2 농도 증가와 일치한다(Yurganov et 
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그림 7.9. 지난 20년 혹은 비슷한 기간을 포함하는 연간 역전 앙상블로부터 해양‐대기와 지표‐해양 CO2 플럭스(GtC yr
–1

) 경년변동 편차. 위도대와 

전지구에 걸친 결과로 나누어졌다. 각 플럭스와 지역 편차는 장기 평균 플럭스에서 감소되고 계절 시그널을 제외함으로써 얻어진 것이다. 회색으
로 칠해진 지역은 엘니뇨 상태를 나타내며 검은색 막대는 피나투보 분출후의 냉각기간을 나타낸다.

al., 2005). Langenfelds et al.(2002)은 CO2 경년 변동과 10개 

관측소에서 다른 기체들의 상관관계를 분석하였고 1997

년~1998년(그리고 1994 ~ 1995년) 편차를 단일 과정으로 높

은 산불로 인한 탄소배출과 연계지었다. Achard et al.(2004)

는 1997년~1998년 인도네시아 산불로 2.4 × 106 ha의 불타

는 이탄지로부터 0.88 ± 0.07 GtC 배출되었다고 추정하였

고 Page et al.(2002)는 +0.8 ‐ +2.6 GtC의 탄소 발원을 평가

하였다. 높은 CO2 증가율이 발생한 1997년~1998년동안, 역

전은 열대 남동 아시아에서 예외적인 흡원을 찾았고 이 흡

원은 하향식 접근방법으로 나온 결과와 잘 일치한다. 엘니뇨
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와 산불로 인한 CO2 배출과의 관계는 일정하지 않다. 열대 

산림 반응과 대조적으로 아프리카와 북오스트레일리아의 낮

은 생산성 생태계로부터 산불 배출은 연료 적재 밀도에 의

해 제한되고 따라서 건조한 기간동안 산불 배출이 줄었다

(Barbosa et al., 1999; Randerson et al., 2005). 추가로, 엘니

뇨 기간동안 열대 산림에서 가뭄으로 감소된 생산성같이 함

께 변하는 과정은 산불 배출을 더 초래하였을 것이다. 1998

년~2003년사이, 일부지역에서 더 잦은 산불(Balzter et al., 

2005; Yurganov et al., 2005)을 동반한 NH 중위도지역의 광

범이한 가뭄(Hoerling and Kumar, 2003)은 광합성과 탄소 흡

원을 감소시켰을 것이고(Angert et al., 2005; Ciais et al., 

2005b), 대기 CO2 증가율을 초래하였을 것이다.

7.3.3 육상 탄소 순환 과정과 기후되먹임

육상 생물권과 대기권사이의 순 탄소 교환은 광합성에 의

한 탄소 흡수와 식물 호흡, 토양 호흡, 교한 과정(산불, 바람

에 쓰러진 나무, 관리되지않는 시스템에 곤충 공격과 초식동

물의 식물 섭취, 산림벌채, 조림, 시스템내의 토지 경영과 

추수)에의한 탄소 배출사이의 차이이다. 지난 30년 동안, 이

러한 과정들의 순 결과는 육상 생태계에 대기 CO2 흡수를 

초래하였다(표 7.1 ‘지표‐대기 플럭스’열 참조). 

탄소 흡수와 있어날 것 같은 미래 추세에 관한 동기를 이

해하는 것은 중요하다. 육상 생물권에서 일어나는 흡수는 시

간이 지남에 따라 증가할 것인가 감소할 것이가? 혹은 역전

이 일어나 육상 생물권이 대기로 CO2의 순 발원이 될 것인

가? 이 질문에 답하기위해 기본적인 과정과 이 과정이 기후, 

대기 조성, 인간 토지 경영의 주요 조절인자에 의존하는 정

도를 이해하는 것이 필요하다. 

육상 생태계 탄소순환에 영향을 주는 조절인자는(1) 직접

적인 기후 효과(강수, 온도, 복사 정도의 변화),(2) 대기 조성 

효과(CO2 시비, 영양물질 침착, 오염 위험)과(3) 지표 사용 

변화 효과(산림벌채, 조림, 농경지 관리제도, 그리고 시간이 

지나면서 내려오는 레거시)이다. 이 절은 먼저 각각의 조절

인자가 어떻게 육상 탄소 균형에 영향을 미치는지에 관한 

과정의 현재 지식을 요약하고, 그런 후 열대 산림의 주요 경

우에 대한 이 모든 과정들의 통합적 결과에 관한 지식을 검

토할 것이다.  

7.3.3.1 기후, 대기 조성과 토지 사용 변화로 초래되는 과정

7.3.3.1.1 육상 탄소 교환의 기후 조절 

환경 조절인자(빛, 온도, 토양 수분)와 생태학적 변수(예

를 들면, 산림 나이, 영양분 공급, 유기적 기질 이용성; 

Clark, 2002; Ciais et al., 2005b; Dunn et al., 2007를 참조)에 

대한 생태계 반응은 복잡하다. 예를 들면, 증가된 온도와 높

아진 토양수분양은 공기가 잘 통하는 토양에서 독립영양호

흡율을 증가시키지만 젖은 토양에서는 독립영양호흡율을 감

소시킨다. 토양 온난화 실험은 전형적으로 높아진 토양 온도

에서 두드러진 토양 호흡증가를 보이지만(Oechel et al., 

2000; Rustad et al., 2001; Melillo et al., 2002), CO2 플럭스

는 몇년안에 입력물로인해 유기적 기질로 다시 평형을 유지

하는 저장고로서 초기 수준으로 되돌아간다(Knorr et al., 

2005). 그러나 건조한 토양에서의 분해는 수분에 의해 제한

되며 온도에 반응하지는 않는다(Luo et al., 2001). 탄소 순환 

모사는 탄소 순환 반응을 예측하기위해 변하는 기후에 대한 

단기/장기 반응 모두를 포함할 필요가 있다. 

현재 육상 탄소 균형 모델은 잎, 구획관측 혹은 생태계 차

원과 같은 순간적 탄소 교환, 임분차원의 계절별/연별 탄소 

플럭스 그리고 임분과 지역 규모의 십년에서 백년단위의 생

물량과 유기물질과 같이 시간과 공간 규모의 전 영역을 포

함하는 관측된 탄소 플럭스를 모사하는데 어려움이 있다

(Melillo et al., 1995; Thornton et al., 2002). 더욱이, 지표 

탄소 저장고 변화 예측은 기후변화에 따른 생태계 반응뿐만

아니라 기후변화 자체를 예측하는 모델과도 연결된다. 지구 

시스템의 이러한 성분들간에 강한 되먹임이 있게되므로

(7.3.5.절), 미래 예측은 주의깊게 고려되어야만한다. 

7.3.3.1.2 증가된 이산화탄소의 효과 

생리학적 이유로, 대부분의 모든 모델은 ‘CO2 시비(CO2 

fertilication)’라고 불리는 상승된 CO2에 응하여 탄소 동화와 

흡수 자극을 예측한다(Cramer et al., 2001; Oren et al., 

2001; Luo et al., 2004; DeLucia et al., 2005). 자유대기 CO2 

강화(Free Air CO2 Enrichment, FACE)와 쳄버 연구는 CO2 

농도의 큰 증가(대개 약 50%)에 대한 생태계 반응을 조사하

기위하여 사용되어왔다. 그 결과는 다양하다(예를 들면, 

Oren et al., 2001; Nowak et al., 2004; Norby et al., 2005). 

평균적으로, 순 CO2 흡수는 고무되었지만 일부 모델에 의해 

예측된 것 만큼 그렇게 높은 것은 아니다. 다른 요소들(예를 

들면, 영양분 혹은 성장의 유전적 제한)은 식물 성장을 제한

하고 CO2에대한 반응을 감소시킨다. 습지, 초지, 사막과 어

린 온대림을 포함하는 11개 FACE 실험은 대기 CO2 농도차

원과 비교해볼때 평균 12%의 순일차생산량(net primary 

productivity, NPP)이 증가하였다(Nowak et al., 2004). 나무 

식생의 경우 NPP가 23 ~ 25% 고정적으로 증가하는 경우를 

보였지만(Norby et al., 2005), 곡물 농작물의 경우 훨씬 적은 

증가율을 보이며 큰 변화 반응 범위(Ainsworth and Long, 



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

560

2005)를 보여준다. 이는 짧게 사는 구획과 길게 사는 구획에 

점진적으로 유기물질의 다른 활당을 반영한다. 전체적으로

보면, 약 실험의 2/3는 증가하는 CO2에 긍정적 반응(즉 CO2 

증가에 따른 NPP 증가)을 보였다(Ainsworth and Long, 

2005; Luo et al., 2005). 영양분이나 다른 제한조건들로 CO2 

자극의 포화가 일반적이므로(Dukes et al., 2005; Koerner et 

al., 2005), CO2 시비가 얼마나 강하게 실제적으로 효과를 나

타낼지는 아직 확실하지않다. 

7.3.3.1.3 탄소 흡수의 영양분과 오존에 의한 제한

광합성의 기본 생화학은 성장 자극은 높은 CO2 농도아래

에서 포화되며 더나아가 영양분 이용(Dukes et al., 2005; 

Koerner et al., 2005)과 높은 CO2 레벨에서 식물의 가능 적

용(Ainsworth and Long, 2005)에 의해 제한될것이다. 육상 

식물에의한 탄소 저장은 영양분 특히 중위도와 고위도에서 

일차 제한 영양분이고 저위도에서 중요한 영양분인 질소의 

순 동화를 필요로한다(Vitousek et al., 1998). Hungate et 

al.(2003)은 증가된 CO2 아래에서 토양 탄소 흡수는 직접적

으로는 N 이용성과 간접적으로는 N2 고정을 지지하기에 필

요한 영양분에 의해 제한받는다고 주장했고, Reich et 

al.(2006)는 토양 N 공급은 증가된 CO2에 대한 지구 육상 반

응에 중요한 억제일것이라고 결론내렸다. 이 관점은 다른 최

근 연구(예를 들면, Finzie et al., 2006; Norby et al., 2006; 

van Groenigen et al., 2006)와 적어도 일부 FACE자료와 일

치하는 것으로 보이는데, 이는 상승된 CO2의 현재 효과가 

지구적 탄소 흡원에 미치는 영향에 관한 평가를 더 어렵게

하는 것이다. 

대기 침전 혹은 직접 시비를 통해 추가적으로 공급되는 N

은 식물 성장을 자극하고(Vitousek, 2004), 원리적으로는 

CO2 시비에 대한 영양분 제한을 경감할 수 도있다. 특별히 

대기 N의 군락으로의 직접 흡수는 효과적이다(Sievering et 

al., 2000). 전반적으로 N 입력의 효과는 고정화와 다른 메커

니즘에 의해 제한되는 것으로 나타났다. 예를 들면, 표시 질

소(15N)가 7년간 토양과 짚풀에 더해지면, 단지 작은 비율만

이 나무 성장에 이용된다(Nadelhoffer et al., 2004). 더욱이, 

대기 N 침전은 공기 오염과 공간적으로 연결되어 있으며 이

는 증가된 대기 오존을 포함한다. 오존과 다른 오염물질은 

식물성장에 해로운 효과를 가져올 수 있으며, 인위적 N 배

출에 따른 탄소 흡원 자극을 더 제한할 수 도 있다(Ollinger 

and Aber, 2002; Holland and Carroll, 2003). 실제로 Felzer 

et al.(2004)는 1950년이후 지표 오존 증가는 미국에서 18 ~ 

20 TgC yr–1의 탄소 흡원을 감소키겼을 것이라고 추정한다. 

탄소‐기후가 결합된 현세대 모델은(7.3.5절 참조)는 영양분 

제한과 공기 오염 효과를 고려하지않는다. 

7.3.3.1.4 산불

산불은 생물량과 토양 유기물질을 탄소로 전환하는 주요 

매체이다(Randerson et al., 2002a–d; Cochrane, 2003; 

Nepstad et al., 2004; Jones and Cox, 2005; Kasischke et al., 

2005; Randerson et al., 2005). 지구적으로 산불(연료와 토지 

정리를 위한 생물량을 연소를 제외한 사바나와 산림에서의 

불)은 1.7 ~ 4.1 GtC yr–1(Mack et al., 1996; Andreae and 

Merlet, 2001), 혹은 약 3 ~ 8%의 총 육상 NPP를 산화시킨

다. 인간활동으로 유발되는 산불(예를 들면, 산림벌채 열대 

농경지 개발)과 관련하여 추가적인 CO2 배출의 큰 증가가 

있다. 따라서 변경된 산불 상황으로 육상 탄소 균형이 미래

에 변경될 큰 가능성이 있다. 한 두드러진 예는 1997

년~1998년 엘니뇨 기간에 일어났는데, 남아시아 아키펠라고

에서 발생한 큰 산불은 0.8 ~ 2.6 GtC의 탄소를 배출했다고 

추정된다(7.3.2.4절 참조). 산불 주기와 강도는 기후 변동과 

변화 그리고 토지 사용 제도에 아주 민감하다. 지난 세기동

안, 중위도 온난 지역에서 산불 억제 정책과 열대지역 산림

을 개척하기위한 산불 사용증가를 통해 연소된 지역 경향은 

토지 사용 제도의해 대부분 조절되어 왔다(Mouillot and 

Field, 2005). 그러나 기후변화는 캐나다에 산불 빈도수를 증

가하는데 기여할 것이라는 증거가 있다(Gillett et al., 2004). 

미국과 유럽같이 캐나다 지역의 산불 빈도수 감소는 지표 

탄소 흡원에 기여하며, 반면에 아마존, 남동 아시아, 캐나다 

같은 지역에서 산불 빈도수 증가는 탄소 발원에 기여할 것

이다. 고위도에서 산불의 역활은 최근 수십년간 증가되어온 

것으로 보인다. 다시말해 아한대산림에서 산불 교란은 1980

년대가 앞선 십년간의 기록보다 더 높다(Kurz et al., 1995; 

Kurz and Apps, 1999; Moulliot and Field, 2005). Flannigan 

et al.(2005)는 미래에는 산불에 의한 CO2 배출이 늘어날 것

이라고 평가한다. 

7.3.3.1.5 토지사용과 토지 경영의 직접적 효과

임목의 축적을 포함한 경관구조의 진화: 생태계의 구조와 

분포변화는 부분적으로는 기후와 대기 CO2의 변화에 의해 

생기지만, 또한 토지 경영, 침입종, 외래 병원체의 도입을 

통해 인간에 의한 경관 구조 변경에의해 발생하기도 한다. 

후자 범주에서 단일과정으로 가장 중요한 과정은 임목 잠식 

혹은 식생 축적,(주로 반건조) 방목지에서 발생하는 수목 생

물량의 증가이다. 많은 지역에서, 이같은 증가는 산불 억제

와 관련된 방목 경영 제도로부터 기인되었지만, CO2 증가는 

C3 임목이 C4 잔디에 비해 경쟁할 수 있는 이점이 감소될 

가능성도 있다(Bond et al., 2003) . 임목 잠식은 미국 지역 
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탄소 흡원의 22 ~ 40%(Pacala et al., 2001)까지 그리고 북동 

오스트렐리아에서 높은 비율(Burrows et al., 2002)을 차지할 

수 있다. 

산림벌채: 산림 제거(대부분 열대지역)는 현재 대기 CO2 

수지의 토지사용변화 성분에 큰 기여체로 총 인위적배출의 

1/3을 차지한다(표 7.2; 7.3.2.1절; 표 7.1 ‘토지 사용 변화 플

럭스’ 열 참조). 따라서 CO2 수지에서 이 항목의 미래 진화

는 결정적으로 중요하다. 아프리카, 아시아, 열대 아메리카

지역의 산림벌채는 21세기 끝으로 나아가면서 감소되어 

1990년대 레벨의 적은 비율이 될것으로 예상된다(IPCC, 

2000). 아시아와 아프리카에서의 감소는 산림고갈에 의해 주

도되고, 반면 아메리카에서의 추세는 산림 자원 한도가 주어

진 가장 높은 불확실성을 가진다. 

조림:(1970년 이후) 직접적으로 인간에 의해 유발되는 활

동으로, 최근 조림과 재조림은 지구 육상 탄소 흡원에 거대

한 영향을 주지않는다. 그러나 지역적 흡원은 중국과 같은 

지역에서 나타났으며, 중국의 경우 1970년대이후 조림이 0.45 

GtC를 흡수하였다(Fang et al., 2001). 조림의 가장 큰 영향

은 직접적이지는 않지만 오랜 시간에 걸쳐 나타날 것이다. 

농경지 관리 제도: 탄소가 고갈된 토양에 대한 농경지 관

리 제도의 개선은 탄소 흡원을 만들었다. 예를 들면, 미국에

서 보호경운(conservation tillage)의 소개는 토양 유기물질

(soil organic matter, SOM) 저장고를 지난 30년에 걸쳐 약 

1.4 GtC 증가시킨것으로 추정된다. 그러나 SOM의 연간 증

가는 50년~100년간만 유지될수있으며, 이 이후 시스템은 새

로운 평형상태에 도달한다(Cole et al., 1996; Smith et al., 

1997). 더욱이, 현대 보호경운은 화학연료를 사용하여 만들

어진 많은 화학약품과 비료를 사용하여, 농경지 토양의 탄소 

흡원이라는 CO2 유익을 감소한다.  낮은 보호경운 시스템아

래 토양 탄소 저장의 증가는 관측된 총 탄소 저장 프로파일

을 거의 증가시키지 않고 대부분 상층 토양 효과일 것이다. 

그러나 이러한 사실은 낮은 보호경운시스템에서 대부분의 

연구는 오직 상층 토양 층에서만 샘플을 취한다는 사실로 

인해(결과 해석이) 복잡해진다.  

7.3.3.1.6 산림 재성장  

일부 연구는 산림재성장이 지구 지표 탄소 흡원에 주요한 

기여체일 것이라고 제안하였다(예를 들면, Pacala et al., 

2001; Schimel et al., 2001; Hurtt et al., 2002). 산림지역은

(열대림 지역과는 달리) 일반적으로 중위도와 고위도에서 20

세기 동안 증가했다. 이 놀라운 경향은 농경지와 산림의 강

화를 반영하다. 지구적으로, 더 많은 식량이 적은 토지에서 

재배되고있는데, 비록 아프리카와 아시아의 일부지역에서 

반대현상이 발생하기는 하지만, 이는 농경지, 증가된 비료 

사용과 고생산 품종의 메커니즘을 나타내는 것이다. 이와같

이 집중적인 산림 경영과 농림업은 적은 토지에서 더 많은 

섬유를 생산하고, 향산된 산림 경영은 추수 후 산림의 더 빠

른 재성장을 촉진한다. 이러한 경향은 재성장 산림에 의해 

탄소 흡원을 유도하였다. 그러나 산업화된 농경지와 산림은 

높은 연로 에너지 입력일 필요하다. 따라서 농경지의 증대가 

대기 온난화 기체와 복사강제에 미치는 순 지구 영향을 평

가하기는 어렵다. 

지역 연구는 산림 재성장으로인한 강한 중위도 흡원의 가

능성을 확인했다. 에디 공분산 네트워크에서 나온 자료는 오

랜기간 동안 버려진 이전 농경지(Curtis et al., 2002)와 산업

적으로 경영된 산림(Hollinger et al., 2002)이 매년 상당량의 

탄소를 흡수하는 것을 보였다. 산림조사 자료분석은 총체적

으로 현재 산림지는 CO2의 중요한 흡원이다(Pacala et al., 

2001). 소수의 오래된 산림이 중위도지역에 남아있는데(대부

분 70년 이하의 산림), 이는 부분적으로 산림 경영으로인한 

것이다. 따라서 이러한 지역에서 산림은 어린 나이와 천이단

계로 있어 생물량을 축적한다. 폭넓은 오차 범위내에서

(7.3.2.3절 참조), 플럭스 타워에서 측정된 흡원율은 일반전

으로 역전 방법으로부터 계산된 것과 일치한다(Hurtt et al., 

2002). 농경기 시기에 토양 유기 물질의 공급과 감소된 죽은 

질량 그리고 재조림과 관련한 토양 미기후변화 때문에 토양 

탄소 저장은 증가할 것이다. 이러한 효과는 흡수되는 CO2양

에 약 30 ~ 50%를 추가적으로 더할것이다(예를 들면, Barford 

et al., 2001). 적어도 이같은 흡원의 일부는 이전시대에 축적

되었던(그림 7.3 참조) 생물량과 토양 유기물질 부족을 보충

한다는 것과, 이러한 목적을 달성하도록 계획된 주의 깊은 

경영 전략이 세워지지 않으면 연관된 CO2 흡수는 앞으로 오

는 수 십년 동안 감소할 것이라는 것에 주목하는 것은 중요

하다.

7.3.4 해양 탄소 순환 과정과 기후로의 되먹임 

7.3.4.1 해양 탄소 순환 개요 

해양 탄소는 DIC, DOC, 입자상 유기탄소(POC; 살아있는 

생물 및 죽은 생물) 형태로 존재하며 존재 비율은 약 

DIC:DOC:POC = 2000:38:1이다(약 37,000GtC DIC: Falkowski 

et al., 2000 and Sarmiento and Gruber, 2006; 685 GtC DOC: 

Hansell and Carlson, 1998; and 13 to 23 GtC POC: Eglinton 

and Repeta, 2004). 산업혁명 이전에 해양은 대기보다 약 60배 

육상 생물계/토양 층보다 20배의 탄소를 포함하고 있었다. 

해수는 무기화 과정을 통하여 대기로부터 많은 CO2를 흡
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박스 7.3 : 해양 탄소 화학과 해양 산성화

해양 탄산염 완충 시스템은 해양의 용해도에 기초한 잠재적 흡수력을 초과하여 CO2를 흡수하게 하고, 그럴 경우 해양의 

pH를 조절한다. 이 조절은 CO2 형태의 탄소가 HCO3
‐와 CO3

2‐로 변화하는 일련의 반응에 의해 이루어진다. 이러한 3가지 

용존 형태(총괄하여 DIC로 알려진 형태)는 CO2:HCO3
‐:CO3

2‐=1:100:10 의 비율로 발견된다(식(7.1)). CO2는 산에 약하며 용해

될 때 물과 함께 반응하여 탄산으로 변화한다. 이 반응은 수소이온(H+)이 떨어져 HCO3
‐이온으로 되는 것으로 떨어진 일부 

H+는 CO3
2‐와 반응하여 HCO3

‐ 이온으로 변한다(식(7.1))). 

CO2 + H2O → H+ + HCO3
‐ → 2H+ + CO3

2‐(7.1) 

CO2 + H2O + CO3
2‐ → HCO3

‐ + H+ + CO3
2‐ → 2HCO3

‐(7.2) 

따라서, 해수에 CO2가 증가되는 순효과는 H+와 HCO3
‐가 증가하는 것과 CO3

2‐가 감소하는 것이다. CO3
2‐ 이온이 감소하는 

것은 보다 많은 H+ 이온이 용액에 존재해 산성화를 증가시키며, 전체적으로 CO2 증가에 따른 완충능을 감소시킨다. 해양 

산성화는 해양중 CaCO2의 포화상태를 감소시킨다. 다음 두가지 일차 효과가 예상된다.(1) 수체내의 산호와 식물성 및 동물

성 플랑크돈의 생물 생산성을 억제하거나 저하 시킬 것이다(Royal Society, 2005).(2) 해저의 CaCO3의 용해가 증가할 것이

다(Archer, 2005). 산호와 익족류(petropod; 플랑크톤성 달팽이; Lalli and Gilmer, 1989)에 의해 생산되는 CaCO3의 meta‐
stable 형태인 아라고나이트가 일부 pH를 감소시킬 것이다(Kleypas et al., 1999b; Hughes et al., 2003; Orr et al., 2005). 

고농도 CO2 조건하의 실험실 조건하에서 인편모조류인 Emiliania huxleyi와 Gephyrocapsa oceanica는 CaCO3 생산을 저

감한다(Riebesell et al., 2000; Zondervan et al., 2001). 기타 종과 기타 조건하에서의 성장은 서로 다른 반응을 보이므로, 

CaCO3의 되먹임에 대한 정량화는 현재로서는 불가능하다(Tortell et al., 2002; Sciandra et al., 2003). 

해양 입자의 침전속도는 입자의 조성에 의존한다. CaCO3는 침전 속도를 증가시키는 효과적인 요소로 작용할 것이다

(Armstrong et al., 2002; Klaas and Archer, 2002). 대기 pCO2에 감소된 CaCO3 생산의 상대적으로 작은 음의 되먹임은 

생물성 입자 침전과 유기탄소에 대한 수체의 재무기화 깊이 수준의 감소에 의해 상쇄될 것이다. 반면에, 세포외 유기탄소 

생산은 고농도 CO2하에서 증가할 수 있으며, 운반이 증가할 것이다(Engel et al., 2004). 

해양 산성화에 따른 생태적 변화는 열대와 한대의 물 속 산호(Gattuso et al., 1999; Kleypas et al., 1999a; Langdon 

et al., 2003; Buddemeier et al., 2004; Roberts et al., 2006)와 심해 생태계에서 심할 것이다(Tortell et al., 2002; Royal 

Society, 2005). 산성화는 열대 고등 생물의 해양 먹이 사슬에 영향을 줄 것이다(Langenbuch and Portner, 2003; Ishimatsu 

et al., 2004). 산업 혁명의 시작 이후, 바다 표면 pH는 약 0.1 pH 단위까지 떨어졌다(수소 이온 농도로 30% 증가). 지속적으

로 감소된다면 일부 국가의 해양 pH는 수 억년 전에 존재했던 해양의 pH로 변화할 것으로 추정된다(Caldeira and Wickett, 

2003; Key et al., 2004; 박스 7.3, 그림 1). 

1992년a(IS92a) IPCC 시나리오를 기초로 한 모델 실험에 따르면, 남반구 해양의 생물 석회화는 2100년까지 감소할 것이며

(Orr et al., 2005), 2050년까지 아르고나이트 기원 생물체가 감소할 것이다(그림 10.24 참조). 해양 산성화는 기후변화의 직접

적인 결과가 아니고 기후변화에 앞선 화석연료 사용에 따른 CO2 배출 결과인 것이다.

박스 7.3, 그림 1. (a) 수평 평균한 해양의 pH 변화와 함께, 대기 
중 이산화탄소 배출량, 대기 중 CO2 분압 수준의 변화, 배출량 
시계열에서 예측된 CO2 분압. 배출량 시계열은 2100년 이전의 중
범위 IS92a 배출 시나리오(실선)에 기초하였으며 배출은 화석 연
료 비축량이 바닥을 보일 때까지 계속된다고 가정한다. (b) 대기 
중 CO2 농도의 최종 기능으로서 해수면 pH의 최대 변화 및 
280ppm에 도달하는 CO2 농도 추세의 변화를 추정했다. A: 빙기
-간빙기 CO2 변화; B: 과거 300Myr 동안의 더딘 변화; C: 해면 
해수의 시계열 변화; D: 감소되지 않는 다음 세기 동안의 화석 연
료 연소.  자료: Caldeira and Wickett (2003). Reprinted with 
permission from Macmillan Publishers Ltd: Nature, Caldeira 
and Wickett (2003), copyright (2003).
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그림 7.10. 해양에 의해 자연 대기 CO2 변화를 조절하는 세가지 주요 해양 탄소 펌프(Heinze et al., 1991): 용해도 펌프, 유기탄소 펌프 및 

CaCO3 ‘카운트 펌프’. 인위기원 CO2의 해양 흡수는 해양 표면에서의 무기 탄소 흡수와 표층에서 심층으로의 인위기원 탄소의 물리적 운송이 

지배적이다. 해양 대순환이 지속되는 동안, 생물 탄소 펌프는 영양염 순환이 변화하지 않으므로 영향을 받지 않는다. 해양 대순환이 둔화되면, 
인위기원 탄소 흡수는 무기탄소 완충과 물리적 운송이 지배하지만, 해양 입자 수지는 침강속도가 변화하지 않으면 심해까지 도달할 수 있다. 생물
학적으로 유도된 음의 되먹임은 인위기원 탄소의 물리적 하향 혼합의 둔화로 양의 되먹임보다 작을 것으로 추측된다. Reprinted with permis-
sion, copyright 1991 미국지질협회.

수할 수 있다. 이는 CO2가 산성 가스에 약하고 해양에 녹아 

있는 무기광물이 지질시간을 가지면서 약 알카리성 해양으

로 변화하였기 때문이다(표층 pH 7.9‐8.35: Degens et al., 

1984; Royal Society, 2005). 대기‐해양 CO2 교환은 대기‐해양

의 pCO2 변화도에 의해 결정된다. 해양 표면과 대기의 평형 

상태는 대략 1년 정도의 시간 규모에서 일어난다. 가스 교환

율은 풍속에 비례해서 증가하고(Wanninkhof and McGillis, 

1999; Nightingale et al., 2000), 강수, 열수지, 해빙 및 표면

활성 등의 요소에 의존한다. 풍속이 높을 때 지역 규모의 가

스 교환율의 양과 불확실성은 높아진다. 그에 반해서, 해수

의 pH 값과 관련된 공기와 해수의 CO2 분할을 위한 평형상

태 값은 잘 알려져 있다(Zeebe and Wolf‐Gladrow, 2001; 박

스 7.3 참조). 

이류와 혼합 변화에 추가하여, 해양은 그림 7.10에 설명된 

3가지 메커니즘을 통해 대기 CO2 농도를 바꿀 수 있다(Volk 

and Hoffert, 1985):(1) 가스상 CO2 용해도 변화에 기인하는 

CO2의 흡수와 배출('용해도 펌프, solubility pump'),(2) 광합

성에 의한 표충수내 POC로의 탄소 고정 변화와 표층 밖으

로 유기 입자가 침전함에 따라 이 탄소가 운송('유기탄소 펌

프') ‐ 이 과정은 광선과 영양염(인, 질산염, 규산, 철과 같은 

미량 영양소)의 유효성에 의해 첫 번째로 제한된다;(3) 플랑

크톤에 의해 외형 물질 CaCO3 형성 동안 표층수의 CO2 배

출 변화('CaCO3 카운터펌프,counter pump'). 

유기 입자는 1,000m 이상의 해수 컬럼에서 용존 산소의 

감소와 함께 재무기화 된다. 평균적으로 CaCO3 입자는 용해 

이전에 깊게 가라 앉으며, 심층수는 CaCO3가 불포화 상태이

다. 입자의 나머지는 해양 퇴적물로 유입되고 물에서 재용해

되거나 퇴적물에 축적된다. POC 저장소는 작지만 DIC 농도

가 낮은 표층수와 DIC 농도가 높은 심해수의 농도 유지에 

중요한 역할을 한다. 이 고리는 다음의 3차원 해양 순환을 

통하여 폐쇄되어 있다. 용승수는 무기탄소와 영양염을 표층

으로 다시 가져오고, 가스를 배출하거나 생물성 입자 생산을 

유발한다. 용존 유기탄소는 강과 해양 대사과정으로부터 해

수로 유입된다. DOC의 많은 부분은 해양에서 긴 체류시간(1 

~ 10,000년)을 가지는 반면, 짧은 체류시간을 가지기도 한다

(일단위에서 수 백년까지; Loh et al., 2004). 용존 유기 물질

의 구성은 여전히 미지의 부분이 많다. 

전구 해양 혼합 혹은 1000년 단위의 순환 시간과 연관하
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그림 7.11. (a) CO2 분압 함수(온도 25℃, 염도 35psu, 총 알카리도 2,300μmol kg‐1)에 따른 Revelle 인자(혹은 완충 인자)(Zeebe and Wolf‐
Gladrow, 2001, page 73; reprinted with permission, copyright 2001 Elsevier).(b) 1994년 해양 표층수 완충인자의 지리적분포(Sabine et al., 
2004a; reprinted with permission, copyright 2004 American Association for the Advancement of Science). 높은 수치는 표층수의 낮은 완충
능을 나타냄. 

여(Broecker and Peng, 1982), 대규모 해양 탄소 저상소의 작

은 변화는 대기 CO2 농도의 현저한 변화를 초래할 수 있다. 

마찬가지로 대기 pCO2의 동요도 해양에 의해 완충될 수 있

다. 대기 CO2 농도의 빙하기‐간빙기 변화는 해양 탄소 펌프

의 기능을 잠재적으로 변화시킬 수 있다(6장 참조). 해양에 

의해 흡수되는 인위 기원 탄소의 시간조절에 대한 핵심 역

할은 많은 양의 인위기원 탄소를 해양 내부로 이동 시키는

과 동시에 표층수의 아랫방향으로의 운송이다. 유기탄소 순

환과 CaCO3 카운터펌프는 조절하지만, 주된 것이 아니며, 

인위 기원 탄소를 해양에 흡수한다.

7.3.4.2 대기 이산화탄소 변화로의 탄소 순환 되먹임 

인위기원 CO2의 화학적 완충은 해양 과정이 탄소 저장소

로 작용하는데 있어서 양적으로 가장 중요하다. 해수내로 유

입된 CO2는 CO3
2‐ 이온에 의한 소기작용(scavenging)으로 완

충되며 HCO3
‐로 전환된다. 이를 통해 증가된 가스상의 해수 

CO2 농도는 해수의 단위 부피 당 CO2 양보다 적다. 해수내 

이산화탄소 완충은 Revelle 계수('완충계수'), 식(7.3))에 의해 

정량화 된다. 재평형 후 총 DIC의 변화와 관련된 해수 pCO2

의 작은 변화(Revelle and Suess, 1957; Zeebe and Wolf‐
Gladrow, 2001): 

Revelle 계수(완충 계수) = 

(△[CO2]/[ CO2])/(△[DIC]/[DIC]) (7.3) 

낮은 Revelle 계수는 더 많은 해수의 완충능을 가진다. 해

양 완충 계수의 다양성은 주로 pCO2의 변화와 총 알카리도

에 대한 DIC의 비율에 의존한다. 현재 해양에서, 완충 계수

는 8과 13 사이에서 분포한다(Sabine et al., 2004a; 그림 

7.11). 대기 pCO2에 대해서는 해양의 무기 탄소 시스템이 두

가지 방식으로 반응한다.(1) 해수 재평형, 대기로부터의 CO2

의 많은양 완충은 균형에 노출되는 물의 용량에 의존하

고,(2) Revelle 계수는 pCO2와 함께 증가한다(양의 되먹임; 

그림 7.11). 두 개의 과정은 양적으로 중요하다. 반면 첫 번

째는 보통 시스템 반응으로 중요하며, 후자는 되먹임 과정에

서 중요하다. 

해양은 대기로부터 CO2 흡수에 의해 알카리성을 잃을 것

이다(해수 pH는 감소할 것이다)(박스 7.3 참조). 증가한 대기 

CO2에 대한 해양의 완충능은 미래 해양 표면 pCO2 증가로 

감소할 것이다(그림 7.11a). 이러한 예상된 변화는 확실하며 

잠재적으로 심각한 결과를 초래할 것이다. 

심해의 증가된 탄소 저장량은 포화도 깊이 이하에서 석회 

퇴적물의 용해를 유발한다(Broecker and Takahashi, 1978; 

Feely et al., 2004). CaCO3 퇴적물 용해가 대기 pCO2 증가로 

전환되는 되먹임은 부정적이며 양적으로 1에서 100kyr의 시

간 규모에서 중요하다. CaCO3 용해는 60에서 70%의 대기 

CO2 배출의 흡수로 계산되나, 해수 컬럼은 0.1에서 1000년

의 시간 규모에서 22 ~ 33%로 계산된다. 또한, 나머지 7 ~ 

8%는 규산 탄산염을 포함한장기간 육상 풍화 순환에 의해 

상쇄될 것이다(Archer et al., 1998). 느린 CaCO3 완충 기구

(그리고 느린 규산염 풍화) 때문에, 대기 pCO2는 수만년 후 

새로운 평형에 접근할 것이다(Archer, 2005; 그림 7.12). 

상승한 대기 CO2 수준은 해양 석회성 플랑크톤 생명체에 

의한 POC의 생산율에도 영향을 줄 것이다(예, Zondervan et 

al., 2001). 높은 CO2 수준하에서 증가한 탄소 고정은 세가지 

규조류(규산질 식물성플랑크톤)에서도 관찰되었다(Riebesell 

et al., 1993). 증가한 탄소 고정율이 생산율 증가로 전환되었

다는 것이 중요하다(예, 깊은 수심에서의 탄소 제거). 해양 
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그림 7.12. CaCO3 퇴적물의 용해를 포함한 모델과 규산염암의 풍화를 

포함하는 모델인 해양 단 모델에 대한 인위기원 CO2 중화 모델 예측.

(위) 총 1,000 GtC의 인위기원 CO2 배출과(아래) 총 5,000 GtC의 인위

기원 CO2 배출. y축의 범위가 다른 것에 주의 바람. 해저의 CaCO3 

용해가 없으면, 인위 기원 CO2의 완충은 제한됨. 100,000년 후에도 남

은 pCO2는 대체로 산업화 이전 시기 수치보다 높음. 자료: 

Archer(2005).

식물성 플랑크톤의 탄소 비율에 대한 영양염의 연구에서는 

아직 유기 조직내 영양염 이용 효율성('레드필드 비(Redfield 

ratio)'로 표현 ‐ 탄소:질소:인:규소)이 CO2농도와 관련된 큰 

변화를 보여주지 않았다(Burkhardt et al., 1999). 

7.3.4.3 물리적 강제의 변화에 대한 탄소 순환 되먹임 

온난화한 기후에서 모두 예상되는 보다 더 활발하지 못한 

해양 순환과 증가한 밀도 성층화는 탄소, 알카리도 및 영양

염, 인위기원의 CO2와 접촉하지 않은 물을 가진 해양 표면 

등의 수직 이동을 늦출 것이다. 해양으로의 인위기원 CO2 

쇄도에 대한 병목현상은 대기 중 온실가스 농도의 중요한 

양의 되먹임을 공급할 것이다(Bolin and Eriksson, 1959; Cox 

et al., 2000 탄소순환 기후 모델 시뮬레이션 참조; 

Friedlingstein et al., 2001, 2006). 해양 생물 입자의 수직 이

동율이 변화하지 않고 오래 동안 남아 있으면, 보다 활발하

지 못한 해양의 생물 탄소 펌프는 보다 더 효율적으로 될 것

이다(Boyle, 1988; Heinze et al., 1991). 따라서 발생하는 음

의 되먹임은 물리적 이동 되먹임 보다 작을 것으로 예상된

다(Broecker, 1991; Maier‐Reimer et al., 1996; Plattner et al., 

2001; 그림 7.10 참조). 그러나, Bopp et al.(2005)의 모델링 

연구는 수직 입자 이동의 감소와 양의 CO2 되먹임의 결과로 

입자상 유기탄소의 재 무기화의 깊이 감소를 예측한다. N2 

고정 유기물의 역할을 포함한 플랑크톤 군집 구조의 변화는 

탄소 순환으로 되돌아 올 수 있다(Sarmiento et al., 2004; 

Mahaffey et al., 2005). 해양 순환의 변화는 얕은 바다로부터 

대양으로의 영양염과 탄소이동 증가 혹은 대륙붕으로부터 

연안으로의 영양염과 탄소의 용승 증가와 같은 대륙붕과 연

안의 지역 순환에 영향을 줄 수 있다(Walsh, 1991; Smith 

and Hollibaugh, 1993; Chen et al., 2003; Borges, 2005). 해

양 빙하의 피복 면적 감소는 인위기원 CO2 흡수 면적을 증

가시킬 것이며, 소규모의 음의 탄소 되먹임을 일으킬 것이다

(ACIA, 2005). 물리적 병목 되먹임은 예상한 기후 변화에 대

한 전반적인 양의 되먹임의 순환 변화로 발생하는 모든 생

물적 되먹임을 조절한다. 두 되먹임 다 미래 대양 순환의 세

부사항에 달려 있고 모델 투상은 큰 범위를 보여준다. 

해수의 CO2 가스 용해도와 탄산 분리 상수는 온도와 염도

에 의존한다(Weiss, 1974; Millero et al., 2002). 해양 표면 온

도가 1 ℃ 상승할 때 100에서 1,000년 후 pCO2는 6.9에서 

10.2ppm 상승할 것이다(Heinze et al., 2003; Broecker and 

Peng, 1986; Plattner et al., 2001). 온난화는 표층수 영양염

과 탄소의 생물 흡수율을 증가시킬 것이나, 이동과 DIC에 

대한 순효과는 불확실하다. Laws et al.(2000)은 이동 효율성

이 온난화에 대해서 양의 되먹임을 포함한 저온에서 순광합

성과 함께 증가한다고 제시하였다. 또한, DOC는 높은 온도

에서 보다 빨리 분해될 것이다. 

7.3.4.4 영양염 순환과 육상 해양 연결에 의한 탄소 순환 되

먹임 

하천은 탄소(DIC, DOC)와 영양염을 해양으로 운송한다. 

상승한 대기 CO2 수준과 토지 이용은 하천의 탄소와 알카리

도 부하를 증가시키는 화학적 및 물리적 풍화를 증가시킬 

것이다(Clair et al., 1999; Hejzlar et al., 2003; Raymond and 

Cole, 2003; Freeman et al., 2004). 유역의 암석과 토양 조성

에 따라서 증가한 알카리도, DIC, DOC의 수준은 지역적 긍

정 혹은 음의 되먹임을 일으킬 수 있다. 토양으로부터의 탄

산규소의 유동과 해양으로의 이동은 장기간 대기 CO2에 음

의 되먹임을 유발할 것이다(Dupre et al., 2003). 영양염 공급

의 변동은 종 이동과 주로 연안과 대양에서 대규모 평균 레

드필드 비의 편차를 유발할 수 있다(Pahlow and Riebesell, 

2000). 해양으로의 영양염 공급은 비료 사용으로 인해 토지

로부터 유출과 고도로 오염된 지역의 대기로 부터의 질소 

침착을 통해 증가하였다(De Leeuw et al., 2001; Green et 

al., 2004). 

해양의 먼지 침전은 미량 영양소(철, 아연 등, 예, Frew et 
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al., 2001; Boyd et al., 2004)와 해저 바닥 물질의 중요한 공

급원이다. 철이 바람 먼지에 의해 충분히 운송되지 않는 지

역에서는 철 제한 경향이 있다. 증가한 먼지 부하가 토지

(Tegen et al., 2004)와 식생피복(Woodward et al., 2005)의 

변화에 따른 결과이지만, 온난한 기후는 먼지의 유동과 운송

이 평균적으로 감소시킬 것이다(Werner et al., 2002; 

Mahowald and Luo, 2003). 먼지 부하의 감소는 해양 생물의 

생산 약화와 바닥 점토의 운송 약화로 인한 CO2 증가로 순 

양의 되먹임을 증가시킬 수 있다(Haake and Ittekkot, 1990; 

Ittekkot, 1993). 기후변화에 의한 플랑크톤 종 조성과 고생

산대의 지역적 이동은 되새김을 더욱더 유발할 수 있다. 생

물 광학적인 가열 변화 때문에 흡광은 변화하고 대양 지표

수의 온도를 변화를 야기할 수도 있다.(Sathyendranath et 

al., 1991; Wetzel et al., 2006). 북반구 고위도의 석회화 생

물을 포함한 녹조 증가는(Broerse et al., 2003; Smyth et al., 

2004) 복사에너지 수지에는 작은 효과를 나타내지만 일시적

으로 해양 표면의 알베도를 증가시킬 수 있다(Tyrell et al., 

1999). 

7.3.4.5 기후변화와 관련된 해양탄소 순환 요약 

해양탄소순환과 기후 사이의 연결을 표 7.3과 이하에 요

약했다. 

7.3.4.5.1 확실한 연구 결과

∙ 해양순환의 저하와 CO2 농도 증가에 따른 해수 완충 

감소는 인위기원 CO2의 해양 흡수를 억제할 것이다. 

∙ 해양 CO2 흡수는 1750년 이후 약 0.1 정도로 평균 해양 

pH(산성도 증가)를 낮추었다. 해양 산성화는 지속될 것

이며 해양의 인위기원 CO2 흡수와 직접적으로 연결되

어 있다. 

∙ 무기 화학 완충능과 해양 CaCO3 퇴적물의 용해는 해양

의 주요 인위기원 CO2 중화 과정이다. 이 과정은 느린 

대규모 역전 순환때문에 큰 대기 CO2 저장소의 임시 

형성을 방지할 수 없다. 

7.3.4.5.2 주요 불확실성 

∙ 해양 순환과 밀도 성층화의 미래는 여전히 매우 불확실

하다. 해양에 의한 CO2의 물리적 흡수와 탄소의 생물적 

순환 변화는 이러한 요인에 의존한다. 

∙ 온난화와 고 CO2 환경에 대한 해양 생물 탄소순환의 

모든 반응(영양염 순환뿐만 아니라 박테리아와 바이러

스의 역할을 포함한 생태계 변화를 포함한 과정)은 아

직도 잘 모른다. 몇가지 작은 되먹임 메커니즘은 주요

한 되먹임 메커니즘이 될 때까지 부가될 것이다.

∙ 해양 산성화에 대한 해양 생물의 반응은 전체적으로 개

개 생물의 생리와 생태계 기능 모두 아직 확실하지 않

다. 특히 CaCO3 껍질(생물석회화)을 만드는 생물에 잠

재적 영향이 있을 것으로 추측된다. 일부 지역에 있는 

몇몇 생명체는 아마 돌아오는 세기에 멸종에 직면할 것

이다. 

7.3.5 탄소순환과 기후의 결합 

7.3.5.1 서론

대기 CO2는 화석연료와 토지 이용 배출의 절반 정도가 증

가하고 있으며, 나머지는 해양과 식생 및 토양에 의해 흡수

되고 있다. 따라서, 육상과 해양 탄소 순환은 CO2 기원 기후

변화 완화를 도운다. 그러나, 이 탄소 순환 과정은 기후에 

민감하다. 빙하기‐간빙기 순환은 긴 시간 규모에서의 기후와 

탄소순환의 밀접한 관계의 예이지만, 엘니뇨‐남방진동

(ENSO)과 극진동(Rayner et al., 1999; Bousquet et al., 2000; C. 

Jones et al., 2001; Lintner, 2002Russell and Wallace, 2004) 

및 Mt. Pinatubo 화산 분출(Jones and Cox, 2001a; Lucht et 

al., 2002; Angert et al., 2004)과 같은 기후 같은 단기간 기

후변화에 대한 탄소 순환의 반응에 대한 명백한 증거도 있

다. 

이전 IPCC 보고서는 간략화 되거나 '축소한 형태'의 모델

을 기후변화가 탄소 순환에 미치는 영향을 추정하기 위하여 

이용하였다. 그러나, 대기‐해양 대순환모델(AOGCMs)을 이

용한 상세한 기후 예측은 미리 지정된 CO2 농도 시나리오를 

사용하였고, 기후와 탄소순환의 상호적인 연결을 무시하고 

있다. 이 절에서는 기후변화와 탄소순환의 상호작용에 대한 

중요한 결과를 이용하여, 기후‐탄소 순환을 연결한 AOGCM 

시뮬레이션의 1세대에 대해서 논의한다. 

7.3.5.2 기후‐탄소 순환 예측의 연결 

TAR은 상호 작용하는 탄소 순환을 가진 AOGCMs를 이

용하여 최초로 2개의 기후 예측을 보고했다. 둘 다 기후 온

난화가 지면 탄소 저장에 미치는 영향이 큰 것에 기인하는 

양의 되먹임을 지적했으나(Cox et al., 2000; Friedlingstein et 

al., 2001), 되먹임의 크기는 모델간에 다양하게 분포했다

(Friedlingstein et al., 2003). TAR 이후 많은 기후모델 그룹

에서 C4MIP의 일부분으로 기후‐탄소 순환전망을 완성했다

(Brovkin et al., 2004; Thompson et al., 2004; N. Zeng et 

al., 2004, Fung et al., 2005; Kawamiya et al., 2005; 

Matthews et al., 2005; Sitch et al., 2005). C4MIP에 포함된 

11개의 모델은 2006), Earth System Models of Intermediate 
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표 7.3. 기후변화(대기 pCO2 상승, 온난화)와 해양 탄소 순환 과정의 결합. 직접 복사 강제 과정에서의 반응이 고려된다(대기로 부터의 인위기원 

CO2의 흡수 심화 혹은 방해). 인위기원 CO2 중화를 위해 양적으로 매우 중요한 해양 과정은 긴 시간 규모에서 움직이며 실제로 확실하게 효과적

이다.

해양 탄소 순환 과정 주요 강제력 요인

반응 
+=양의 되먹임 
-=음의 되먹임 
정량적 잠재성

시작
재평형 
시규모
(kyr)

가능성 해설

유기탄소의 생물학적 
외부생산 및 유기탄소
 주기의 변화

온난화, 해양순환, 영양
공급, 복사, 대기중CO , 

pH값

(효과의 합은 
분명하지 않음)
+/-
중간

즉시 0.001-10 높음

복잡한 되먹임 사슬, 반응은 해수면에서 빨
라질 것이고 장시간 규모에서 토지 활동으
로 부터의 영양 공급, 생물다양성 패턴, 에
코 시스템 기능은 영향을 받을 것이다.

탄산칼슘의 생물학적
 외부생산

온난화, 대기중 CO , 

pH값

(효과의 합은 
분명하지 않음)
+/-
작음

즉시 0.001-1 높음
복잡한 되먹임 사슬, 종의 소멸, 생물 다양
성 패턴, 에코 시스템 기능은 영향을 받을 
것이다.

해수완충 대기중 CO , 해양순환 -
높음

즉시 5-10 확실함 시스템 반응, 해양 산성화를 이끔.

무기탄소 화학의 변화
(용해도, 해리, 완충
요소)

온난화, 대기중 CO ,

해양순환
+
중간

즉시 5-10 확실함
해양 혼합에서 ‘병목’에 의한 양의 되먹
임

탄산칼슘 침전물의 
용해

pH값, 해양순환
-
높음

즉시 40 확실함
심해의 생물다양성 패턴 및 에코 시스템 기
능은 영향을 받을 것이다.

규산탄산염의 풍화 대기중 CO ,온난화 -
중간

즉시 100 높음 매우 장기간의 음의 되먹임

표 7.4. C
4
MIP모델의 탄소 순환 되먹임 효과. 두번째 열은 2100년까지 기후변화가 CO2 농도에 미치는 효과. 세번째 열은 대기 CO2 증가의 확장

(즉, 기후‐탄소 순환 되먹임 인자). 4~8 열은 모델의 유효한 민감도 매개변수 목록: CO2에 대한 평균 지구 온도변화 민감도와 육상과 해양 CO2

저장소 및 기후의 민감도(Friedlingstein et al., 2006). 이 매개변수는 시뮬레이션 전체 기간동안 결합 및 비결합으로 운용되어 계산된 결과의 
비교에 의해 계산되었다(대체로 1860 ~ 2100년). 모델 항목은 Friedlingstein et al.(2006)에 상세히 기술되어 있음.

모델

2100년까지 
CO2 농도에

 대한 기후변화
의 영향(ppm)

기후-탄소 
되먹임 요인

CO2 배증에 
대한 일시적인 

기후민감도
(℃)

CO2에 
대한 토지의 

탄소저장 
민감도

(GtC ppm-1)

CO2에 
대한 해양의 

탄소저장 
민감도

(GtC ppm-1)

기후에 
대한 토지의 

탄소저장 
민감도

(GtC ℃-1)

기후에 
대한 해양의 

탄소저장 
민감도

(GtC ℃-1)

A. HadCM3LC 224 1.44 2.3 1.3 0.9 -175 -24

B. IPSL-CM2C 74 1.18 2.3 1.6 1.6 -97 -30

C. MPI-M 83 1.18 2.6 1.4 1.1 -64 -22

D. LLNL 51 1.13 2.5 2.5 0.9 -81 -14

E. NCAR CSM-1 20 1.04 1.2 1.1 0.9 -24 -17

F. FRCGC 128 1.26 2.3 1.4 1.2 -111 -47

G. Uvic-2.7 129 1.25 2.3 1.2 1.1 -97 -43

H. UMD 98 1.17 2.0 0.2 1.5 -36 -60

I. BERN-CC 65 1.15 1.5 1.6 1.3 -104 -38

J. CLIMBER2-LPJ 59 1.11 1.9 1.2 0.9 -64 -22

K. IPSL-CM4-LOOP 32 1.07 2.7 1.2 1.1 -19 -17

Mean 87 1.18 2.1 1.4 1.1 -79 -30

Standard Deviation ±57 ±0.11 ±0.4 ±0.5 ±0.3 ±45 ±15

주석:
a HadCM3LC: Hadley Centre coupled climate-carbon cycle general circulation model; IPSL-CM2C: Institut Pierre-Simon Laplace; 

MPI-M: Max Planck Institute for Meteorology; LLNL: Lawrence Livermore National Laboratory; NCAR CSM-1: NCAR Climate 
System Model version 1; FRCGC: Frontier Research Center for Global Change; Uvic-2.7: University of Victoria Earth System 
Climate Model; UMD: University of Maryland; BERN-CC: Bern Carbon Cycle Model; CLIMBER2-LPJ: Climate Biosphere Model 2 
- Lund Potsdam Jena Terrestrial Carbon Model; IPSL-CM4-LOOP: Institute Pierre-Simon Laplace.
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Complexity 와 AOGCMs을 포함하여 모두 인자의 복잡성에

서 다르다. 

모델은 역사적인 1850년부터 2100년까지의 Special Report 

on Emission Scenarios(SRES; IPCC, 2000) A2 인위기원 CO2 

배출에 의해 강제되었다. 각각의 모델 그룹은 최소 두 개의 

시뮬레이션을 수행했다. 하나는 기후변화가 탄소순환에 영

향을 주는 '연결형'이고, 하나는 대기 CO2 증가가 기후에 영

향을 주지 않는 '비연결형'이다(그 결과 탄소 순환이 CO2 기

원의 기후변화를 경험하지 않는다). 기후‐탄소 순환 되먹임

의 통용되는 정의 비교는 다음의 되먹임 인자에 의해 정량

화된다. F = △CA
c /△CA

u, 여기서 △CA
c는 CO2 변화가 결합

된 변화이고, △CA
u는 CO2 변화가 결합되지 않은 것이다. 11

개의 C4MIP 모델은 긍정적인 기후‐탄소 순환 되먹임을 생산

하지만, 되먹임 인자는 1.04(모델 E)에서 1.44(모델 A)까지 

다양하다. 이것은 2100년까지 20에서 224ppm(평균 87ppm; 

표 7.4) 사이의 추가 CO2 농도로 해석된다. 

모든 C4MIP는 총 인위기원 CO2 배출의 증가분은 21세기 

동안 대기중에 머물러 있을 것으로 예측한다. 그림 7.13은 

2100년까지 각 모델을 결합한 시뮬레이션 중 인위기원 CO2

의 시뮬레이션 부분이며, 이를 1999년까지 동일한 모델 모델

로 시뮬레이션과 비교하고 있다. 점선 박스는 해양탄소 저장 

변화(Sabine et al., 2004a)와 총 인위기원 CO2 배출의 추정에

서 기초한 역사적 CO2 분할의 관측제한을 나타낸다. 이 박

스의 면적은 순 토지 이용 배출의 불확실성 때문에 크다. 모

델의 대부분은 역사적인 강제 범위 안이나 매우 근접한 곳

이 위치하지만, 21세기에 예측된 변화의 크기는 서로 다르

다. 그러나, 모든 모델은 총 배출 부분이 증가하여 대기 중

에 남고, 또한 대부분은 해양(11개 모델중 9개 모델)과 육상

(11개 모델중 10개 모델)에 의해 흡수되는 배출 부분이 감소

할 것이라고 지적한다. 해양 흡수의 경우, CO2 증가에 따른 

환충능 감수의 결과이며, 따라서 C4MIP도 발생한다. 

7.3.5.3 민감도 분석

결합 및 비결합 모델 실험은 기후변화와 CO2 증가가 육상

과 해양 탄소 저장에 미치는 영향을 구분하기 위하여 사용

할 수 있다(Friedlingstein et al., 2003). 표 7.6은 각 C4MIP모

델로 분석한 선형 민감도 매개변수를 나타내고 있다

(Friedlingstein et al., 2006). 

7.3.5.3.1 대기 중 이산화탄소 증가에 동반한 해양 탄소 흡수 증가

해양은 대기와 해양 표면의 pCO2차이에 따라서 CO2를 흡

수한다. 모델 흡수 추정 값은 우선 탄소가 대규모 순환

(Doney et al., 2004; 7.3.4.1절; 박스 7.3)과 생물 펌프

(Sarmiento et al., 2004)에 의해 해양 표층에서 심층으로 운

송되기 때문에 다르다. 해양 탄소 순환 모델의 상호 비교에

서 남반구 해양은 CO2 효율성에 대한 큰 충격이 있을 수 있

으며 CFCs와 같은 기타 인위기원 추적자는 감소(Orr et al., 

2001; Dutay et al., 2002)하는 것을 나타내고 있다. C4MIP 

모델은 해양 탄소 저장은 대기 CO2 증가의 42에서 75%에서 

해양 흡수가 증가한 완충으로 0.9에서 1.6 GtC ppm‐1 증가함

을 나타낸다. 기초 해양 탄산염 화학은 기후변화가 없어도 

해양 완충 인자가 증가하기 때문에 배출의 해양 기원 부분

은 미래에 감소할 것이라고 한다(7.3.4.2절). 

7.3.5.3.2 대기 중 이산화탄소 증가에 동반한 육상 탄소 흡수 증가

토지이용 변화와 산불이 없으면, 육상 탄소 저장은 NPP

에 따른 탄소 입력과 종속 영양(토양) 호흡에 따른 탄소 유

실의 균형에 의존한다(7.3.3절). N 제한과 같은 다른 강제가 

우점하는 패치(patch) 규모에서 CO2 비옥화의 중요성에 관한 

논의가 진행 중이다. 최근 조사에 따르면 평균적으로 12에서 

23%의 증가와 함께 약 50%의 CO2 증가에 대한 넓은 범위의 

가능한 반응을 지적하고 있다(Norby et al., 2005; 7.3.3.1절 

참조). 

C4MIP 모델은 CO2가 동일한 범위를 넘을 때 6에서 33%

사이의 전구 NPP가 증가할 것으로 나타낸다. 이러한 그림은 

직접적인 비교가 아니다. 일부 C4MIP 모델은 식생 피복뿐만 

아니라 식생 단위 면적당 NPP 증가와 같은 식생 동태을 포

함하며, 따라서 CO2에 대한 전구 NPP를 전체적으로 매우 

민감하게 유도한다. 또한 FACE 실험은 대체로 동시에 증가

하는 CO2를 포함한다. 그러나 C4MIP 모델은 CO2 민감도 측

정내 범위에 있다. 

CO2에 대한 육상 탄소 저장의 종합적인 반응을 표 7.4의 

다섯 번째 열에 나타내었다. C4MIP 모델은 시간 평균 육상 

탄소 저장은 1.1‐1.6GtC ppm‐1 사이의 두 개 모델을 제외하

고 모두 0.2‐2.5 GtC ppm‐1 증가하는 것을 나타낸다. 이 반응

은 평균 토양 탄소 전환속도(예, 단위 토양 탄소에 대한 종

속영양 호흡)에 대한 방해 경향과 더불어 각 모델에서 NPP

의 CO2 비옥화에 의해 유도된 것이다. 다소 놀랄만한 CO2의 

효과는 모든 C4MIP 모델의 다양한 각도에 보인다. NPP 의 

CO2 비옥화는 식생 탄소를 특히 증가시키기 때문에 생산력

이 높은 열대 지역에서는 낙엽과 토양 탄소가 증가하고 특

유의 높은 분해율을 나타낸다. 전구 토양 탄소 저장소의 평

균 전환율이 증가하지만 지역 전환율은 변화가 없다. 일부 

모델(예, 모델 C)에서는 CO2 비옥화로부터 증가한 육상 탄

소의 중요한 부분을 상쇄하기 위하여 이것이 작용한다. CO2

에 대한 해양 혹은 육상 탄소 저장소의 큰 반응과 함께 모델

은 기후‐탄소 순환 되먹임이 약해지는 경향이 있다. 이는 중



제7장 기후시스템 내의 변화들과 생지화학간의 연결

569

표 7.5. C
4
MIP 모델 육상 과정의 효과적인 민감도: 대기 CO2 농도 배증에 따른 식생 NPP의 퍼센트 변화(두번째 열), 전구1 ℃ 온도 상승에 

따른 식생 NPP와 특정 종속 영양 생물 토양 호흡의 민감도(3, 4열).

모델


CO에 대한 식생 NPP의 민감도: 
CO배증에 대한 변화(%)

기후에 대한 식생 NPP의 민감도: 
1℃상승에 대한 변화(%)

기후에 대한 특정 유기 영양생물 
호흡율의 민감도: 1℃ 상승에 대한 

변화(%)
A. HadCM3LC 57 -5.8 10.2
B. IPSL-CM2C 50 -4.5 2.3
C. MPI-M 76 -4.0 2.8
D. LLNL 73 -0.4 7.0
E. NCAR CSM-1 34 0.8 6.2
F. FRCGC 21 1.2 7.2
G. UVic-2.7 47 -2.3 6.5
H. UMC 12 -1.6 4.8
H. UMC 16 1.2 8.7
J. CLIMBER2-LPJ 44 1.9 9.4
K. IPSL-CM4-LOOP 64 -0.3 2.9
평균 48 -1.3 6.2
표준편차 ±20 ±26 ±2.7

주석:

 모델 설명은 표 7.4 참조

그림 7.13. 대기 중 CO2에 추가되는 총 배출율의 증가 예측. C
4
MIP 모

델로 2000년 까지 시뮬레이션한 배출의 평균 분할 변화(검정색 기호)
와 2100년까지 시뮬레이션한 결과(붉은색 기호). 기호는 표 7.4와 동

일. 점선으로 표시된 박스는 대기 CO2 증가 기록 및 총 배출(화석연료

+토지이용 배출)의 추정과 인위기원 CO2의 해양 흡수(Sabine et al., 

2004a)에 근거한 역사적 탄소 균형의 강제이다. 검은색과 붉은색 다이
아몬드 표시는 각각 역사적 기간과 전체 시뮬레이션 기간의 모델 평균 
탄소 분할을 나타낸다. 붉은 선은 모든 모델에서 공통적인 21세기 대
기 부분의 증가를 보이는 평균 경향을 나타낸다.

요한 어느 탄소의 중요한 부분이 직접적인 CO2 효과로 기후

변화 효과를 통해 재흡수 되었기 때문이다(Thompson et al., 

2004). 

7.3.5.3.3 이산화탄소에 대한 일시적인 기후민감도 

기후‐탄소순환 되먹임 고리의 강도는 기후에 대한 탄소 

순환의 민감도와 CO2에 대한 기후의 민감도에 의존한다. 대

기 CO2 농도의 배가에 대한 평형 상태 기후 민감도는 여전

히 미래 기후변화 예측에 중요한 불확실성이 있으며, 더 높

은 기후민감도가 더 큰 기후‐탄소 순환 되먹임을 이끌어 내

는 상태에서 미래 CO2 농도도 중요한 관계가 있다(Andreae 

et al., 2005). 표 7.4의 네번째 열은 각 C4MIP 모델에 대한 

일시적인 전구 기후 민감도를 나타낸다(예를 들어, 일시적인 

시뮬레이션이 배가된 대기 CO2를 통과할 때의 전구 기후 온

난화). 두 개의 모델(모델 E와 I)을 제외한 모두 1.9‐2.7℃의 

기후 민감도를 가진다. 그러나, 탄소순환 반응의 차이는 특

히 이것이 물 가용성이 영향을 미치는 지역 기후변화에 잠

재적 큰 차이 때문에 발생할 것이다. 

7.3.5.3.4 기후에 대한 해양 탄소 흡수의 의존 

기후변화는 열성층화와 표면 염분 감소에 의한 수직 혼합

의 억제에 따른 CO2 용해도 저감을 통해 해양 흡수를 감소

시킬 수 있다. 긴 시간 규모(70년 이상)에서 해양 탄소 저장

은 대규모 순환(예를 들어, 열염 순환의 감소)에서 기후로부

터 유도된 변화의 영향을 받을 것이다. 표 7.4의 마지막 열

은 해양 탄소 저장의 C4MIP 모델로부터 분석된 기후변화에 

대한 민감도를 나타낸다. 모든 모델은 양의 기후‐CO2 되먹임

을 포함한 ‐14~‐60CtC℃‐1 사이의 기후 변화에 의한 해양 탄

소 저장소의 감소를 나타낸다. 

7.3.5.3.5 기후에 대한 육상 탄소 저장소의 의존 

주요 육상‐대기 CO2 플럭스는 기후에 강하게 의존한다. 

종속 영양 호흡과 NPP는 모두 물 효용성과 대기 온도에 매

우 민감하다. 물 가용성 변화는 기후 변화 예측의 불확실한 
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그림. 7.14. C
4
MIP 모델의 결과 분석으로 추정한 탄소 순환 되먹임의 불확실성. 각 효과는 표 7.4와 7.5에 나타낸 유효 민감도 매개변수의 범위에 

근거한 불확실성과 함께 시뮬레이션 기간(대체로 1860~2100년)중 평균적으로 대기에 남아 있는 부분에 대한 효과로 환산하여 나타내었다. 아래쪽 

3개의 막대는 대기 CO2 증가에 대한 직접적인 반응임(7.3.5장에 상세히 설명). 중간 4개의 막대는 기후변화의 탄소 순환에 대한 영향을 나타냄. 

위 검정색 막대는 C
4
MIP 모델의 기후‐탄소 순환 되먹임의 범위를 나타냄.

지역 양상에 비판적으로 의존하며 그러므로 불확실성의 주

된 원인으로 남아 있을 것이다(11장 참조). 기후에 대한 육

상 탄소 저장소의 전체 민감도(표 7.4, 일곱 번째 열)는 양의 

기후‐CO2 되먹임을 포함한 모든 모델에서 부정적이나, 그 범

위는 ‐19 ~ ‐175 GtC ℃‐1로 크다. 이러한 값은 표 7.5에 나타

난 기후변화가 NPP와 토양 탄소 전환(혹은 분해)율에 미치

는 영향의 조합에 의해 결정된다. 

C4MIP 모델은 단저장소 모델(모델 A)부터 9저장소 모델

(모델 E)까지 다른 토양 탄소 전환율의 개념을 사용한다. 그

러나, 대부분 토양 모델은 매 10 ℃기온이 증가할 때마다 특

정 호흡율은 약 2배가 된다는 기온에 따른 유사한 분해 가속

을 가정한다. 이 온도 민감도는 뿌리와 토양 호흡의 어려움

이 있지만, 대체로 장시간 실험실 및 야외 관측한 토양 배출

과 일치한다(Raich and Schlesinger, 1992). 그러나, 온도에 

대한 예상된 의존은 10년 동안 산림 토양(Giardina and 

Ryan, 2000; Melillo et al., 2002), 목초지(Luo et al., 2001) 

혹은 북방림(Dunn et al., 2007)의 전체 생태계 수준에서 찾

아내지 못했다. 이러한 명맥한 모순은 낙엽 유입이 지속되는 

한 강한 온도 반응과 더불어 유기물의 불안정한 저장소의 

급속한 소모를 반영하였을 것이다(Knorr et al., 2005). 그럼

에도 불구하고, 느린 탄소 저장소의 온도 민감도는 여전히 

잘 알려져 있지 않다. 

표 7.5는 모든 C4MIP 모델이 기후가 온난해짐에 따라서 

전체적으로 토양 탄소 전환율이 1℃당 2~10% 증가하는 모

사를 보인다. 단일 토양 탄소 저장소를 사용하는 Hadly 모델

(A)은 UVic 모델(G)와 동일한 토양‐식물 인자를 사용하여 예

측한 낮은 유효 민감도에 의해 입증된 것과 같이, 온도에 대

한 토양 호흡의 상대적으로 큰 민감도를 완벽하게 계산하지 

못한다(Jones et al., 2005). 토양 수분 시뮬레이션의 차이는 

기후에 대한 토양 전환율의 유효 민감도 결정에 중요한 역

할을 하고 있다. 표 7.5에서도 기후에 대한 NPP의 유효 민

감도는 기후변화 시 1℃당 6%의 현저한 감소와 1℃당 2%의 

작은 기후변화 증가를 보여준다. 이 변화는 기후 변화의 타 

지역 양상 뿐만 아니라, 온난화(전구 NPP에 긍정적 영향을 

이끌어 내는)에 대한 북방림의 반응을 위한 다른 시간 규모

를 반영할 것이다. 기후에 대하여 가장 큰 부정적 반응을 가

진 모델(모델 A, B, C)도 기후 변화 하에서 열대 지역의 건

조한 경향을 보여준다(Cox et al., 2004). 

7.3.5.4 탄소순환과 기후의 결합 요약 

7.3.5.4.1 강한 발견 

C4MIP 프로젝트에 들어있는 기후‐탄소 순환 결합 모델에

서 얻은 결과는 다음과 같다. 

∙ 모든 C4MIP 모델은 21세기 총 인위기원 CO2 배출 중 대

기에 머무는 부분이 증가할 것이라고 추정한다. 

∙ 해양의 탄산염 중화 기작 감소와 육상 탄소 저장소의 포

화에 따른 감소로부터 흡수율이 감소하지만, CO2만의 증

가는 육상과 해양에 의한 지속적인 흡수를 유도할 것이다.
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그림 7.15. 대류권에서의 화학 반응, 생지화학 순환 그리고 기후 시스
템간의 상호작용에 대한 개념적 표현. RF 는 복사강제, UV 는 자외선 

복사, T 는 온도 그리고 HNO3는 질산을 나타낸다.

∙ 대기에 머물고 있거나 기후변화에 강한 되먹임을 생산하

고 있는 인위기원 CO2 배출의 증가로 인하여, 기후변화 

단독으로는 육상과 해양 탄소 흡수를 억제할 것이다. 

C4MIP 모델에서 이 되먹임의 크기는 평균(±표준편차) 18 

± 11%로 CO2의 증가율의 4 ~ 40%로 다양하다. 

7.3.5.4.2 주요 불확실성 

C4MIP 모델은 주어진 인위적 배출시나리오 대한 대기 

CO2 발생의 불확실성도 보인다. 그림 7.14는 해양과 육상 탄

소 과정이 대기 중에 남아 있는 배출 부분에 있는 불확실성

에 어떻게 기여하는지를 보여준다. 신뢰 한계는 11개 C4MIP 

모델에서 진단된 감도의 범위를 재어서 생산했다(표 7.4와 

7.5). 기후변화 효과가 없을 경우(아래쪽 막대 3개), 모델 결

과는 특정 종속 영양 호흡율에 의한 약한 상쇄(7.3.5.3.2절 

참조)와 함께, 해양과 육지(1차적으로 NPP의 CO2 증대 결

과)에 의한 흡수 증가를 보인다. 그러나 탄소 순환에 대한 

기후변화 효과가 없더라도, CO2에 대한 반응의 범위는 넓

다. 기후변화는 해양 흡수 억제, 토양 호흡 및 식물 NPP 감

소에 의해 대기 중에 남아있는 배출 부분을 증가시킨다. 기

후변화에 대한 NPP의 민감도는 일부 모델에서 열대 생태계

의 두드러진 건조와 생산성 감소를 나타내며, 대순환모델

(GCMs)에서 매우 다양한 토양 수분 효율에 의존하기 때문에 

특히 불확실하다(Cox et al., 2004). 또한 CO2에 대한 일시적

인 기후 민감도는 기후‐탄소 순환 되먹임의 전체 불확실성을 

유발하는 주요 원인이다(가장 높은 막대). 

기타 중요한 기후‐탄소 순환 상호작용은 1세대 C4MIP 실

험에 포함되어있지 않다. C4MIP에서 사용한 해양 생태 모델

은 개발 초기 단계이다. 이러한 모델은 내부 영양물질, 기

온, 광효율의 변화에 대한 기초적인 반응을 포함하지만, 대

부분 모델은 생태계 구조 변화에 대한 보다 더 복잡한 반응

을 포함하지 않고 생물 수지를 간략하게 묘사한다. 생태계 

구조는 특정 생명체가 지표면 온난화, 산성화, 영양의 내부 

소스 변화(대기 혹은 하천)와 상위 영양 단계 변화(물고기)로 

인한 양분율 변화를 일으킬 때 변화할 수 있다. 해양 생태계 

구조의 변화는 해양의 CO2 흡수율에 영향을 줄 수 있다

(Bopp et al., 2005). 

1세대 C4MIP은 또한 산불과 이전 토지 이용 변화 효과를 

제외한다. 일부 지역에서는 산림 재성장이 육상 탄소 저장에 

큰 부분으로 계산될 것이다(예, Pacala et al., 2001; Schimel 

et al., 2001; Hurtt et al., 2002; Sitch et al., 2005). 반면에 

식생과 토양 유기물의 연소는 CO2의 연변화 부분에 중요한 

원인일 것이다(Cochrane, 2003; Nepstad et al., 2004; 

Kasischke et al., 2005; Randerson et al., 2005). 기타 중요한 

과정은 모델링 과정이 간단하지 않기 때문에 이 부분에서는 

제외했다. 이 중에는 육상의 N 순환(식물 CO2 흡수를 촉진 

혹은 억제함)과 오존 농도 증가가 식물에 미치는 영향(CO2 

흡수 억제)이 있다. 

7.4 반응성 기체와 기후시스템

대기 중 다양한 반응성 기체의 농도는 산업화 시기 동안 

인간활동의 결과로 인해 크게 증가하였다. 이 중 몇가지(메

탄, 아산화질소, 할로카본, 오존 등)는 태양 장파복사(적외

선)와 반응해 결과적으로 ‘온실 가열’을 심화시킨다. 오존은 

또한 단파(자외선과 가시광선) 태양 에너지를 효과적으로 흡

수함으로서 생물권(인간을 포함하여)을 해로운 복사로부터 

보호하고 대기 중층의 에너지 수지에 중요한 역할을 수행한

다. 대기 중의 많은 화학종들은 생물학적 과정(토양, 식생, 

대양)이나 인간활동(화석연료 연소, 토지이용 변화)에 의해 

지구표면에서 배출되어 이후 대기중에서 광화학반응에 의해 

파괴되고 화합물로 변형되어 궁극적으로 습식 또는 건식 침

전물로 제거된다. 대기의 산화강도(또는 능력)는 대부분 대

기 중 수산기(OH)의 농도(주간)에 의해, 그리고 어느 정도는 

질산염기(NO3
‐, 야간), 오존 및 과산화수소(H2O2) 농도에 의

해 결정된다. 대기중에서의 화학반응과 기후시스템과의 상

호연관성은 많은 부분이 명확히 밝혀지지 않은 물리적, 화학

적 그리고 생물학적 과정을 포함하기 때문에 복잡한 양상을 
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보인다(그림 7.15). 예측된 기후변화가 대기질에 어느 정도

의 영향을 줄 수 있는가를 밝히는 것은 중요한 주제이다(박

스 7.4 참조). 이 단락의 목표는 반응성기체와 기후시스템간 

양방향 상호관계의 이해에 대한 최근의 성과를 검토해 보는 

것이다.

7.4.1 메탄

7.4.1.1 메탄의 생지화학과 수지

대기중의 메탄은 생물학적 그리고 비생물학적 발원으로부

터 기원된다. 비생물학적 메탄은 화석연료의 채굴과 연소(천

연가스, 석유와 석탄), 바이오매스연소, 폐기물 처리 그리고 

지질학적 발원(퇴적분지의 천연가스 유출과 열수/화산기원

의 화석 메탄)으로부터의 배출을 포함한다. 하지만, 생물학

적 기원으로부터의 배출이 전세계 총량의 70%를 차지한다. 

생물학적 기원은 습지, 벼농사, 가축, 매립지, 산림, 해양 및 

터마이트를 포함한다. 이와 같은 발원으로부터의 메탄 배출

은 일련의 복잡한 반응의 결과인 생태계 과정을 수반하는데, 

이러한 반응은 아세트산(CH3COOH), 여러 카르복실산, 알코

올, 이산화탄소 그리고 수소(H2)를 생성하는 유기분자의 일

차 발효작용으로부터 시작되어, 알코올과 카르복실산의 2차 

발효작용에 의한 아세테이트, 수소 및 이산화탄소의 생성, 

그리고 마지막으로 소위 메탄생성 미생물에 의해 이들 성분

이 메탄으로 변화하는 과정을 말한다: CH3COOH → CH4 + 

CO2 그리고 CO2 + 4H2 → CH4 + 2H2O(Conrad, 1996). 이와

는 달리, 메탄의 발원을 자연적인 것과 인위적인 것으로 구

분할 수도 있다. 인위적인 기원은 벼농사, 가축, 매립지, 폐

기물처리, 생물체와 화석연료 연소를 포함한다. 자연적인 메

탄은 습지, 해양, 숲, 화재, 터마이트와 지질학적인 발원으로

부터 발생한다.

메탄의 순발생량은 일반적으로 다음의 세가지 방법에 의

해 추산된다:(1) 직접적인 플럭스 측정과 관측으로부터의 외

삽,(2) 과정‐기반의 모델링(상향식 방법) 그리고(3) 공간적인 

분포와 시간적 연속성을 갖는 대기중에서의 농도 및 동위원

소 조성 관측값에 근거한 역모델링(하향식 방법). 하향식 방

법은 또한 항공기와 인공위성에 의한 관측을 포함한다(Xiao 

et al., 2004; Frankenberg et al., 2005, 2006). 배출량을 보다 

큰 규모로 외삽하기 위해 상향식 방법이 이용될 경우, 플럭

스의 내재된 큰 시공간 변화와 제한된 관측조건으로부터 불

확실성이 야기된다. 하향식 방법은 상향식의 약점을 보완하

는데 도움이 된다. 하지만, 불충분한 관측, 역모델링 과정에

서 증폭되는 오차 그리고 복잡 지형 및 기상조건을 모사하

기에 불충분한 모델의 성능은 하향식 방법의 광범위한 적용

에 장애가 되고 있다.(Dentener et al., 2003a; Mikaloff 

Fletcher et al., 2004a, 2004b; Chen and Prinn, 2005, 2006). 

메탄의 동위원소 조성 분석(13C, 14C, 2H)은 메탄의 수지와 

기원에 대한 부가적인 정보를 제공해 줄 수 있지만 이와 같

은 자료는 더욱 제한적으로 존재한다(Bergamaschi et al., 

2000; Lassey et al., 2000; Mikaloff Fletcher et al., 2004a, 

2004b). 

3차 평가보고서 이후로, 다양한 측정 네트워크와 국가단

위 보고 자료로부터 새로운 정보가 제공됨에 따라 메탄 발

원의 크기와 강도에 대한 재검토가 가능해졌다. 산업화 이전

의 전세계 메탄 배출량은 200 ~ 250 Tg(CH4) yr–1 으로 추산

된다(Chappellaz et al., 1993; Etheridge et al., 1998; 

Houweling et al., 2000; Ferretti et al., 2005; Valdes et al., 

2005). 이중에서 자연적인 발원에서 배출된 것은 190 ~ 220 

Tg(CH4) yr–1 이고, 나머지는 인위적인 발원(벼농사, 가축, 

생물체 연소와 쓰레기)에서 배출된 것으로 예상된다

(Houweling et al., 2000; Ruddiman and Thomson, 2001). 현

재는 이와는 반대로 인위적인 발원으로부터의 배출이 메탄 

수지의 대부분을 차지하는데 그 양은 전세계 총량의 60% 이

상에 해당된다(표 7.6). 

메탄의 가장 큰 발원은 자연적인 습지이다. 최근의 추정

치는 상향과 하향 플럭스 그리고 3차원 대기 수송 및 화학 

모델(ATCM)의 대기 메탄 농도 전지구 관측치를 종합해 만

들어진다(Chen and Prinn, 2005, 2006). 이러한 관측치에 따

르면, 남쪽과 열대지역이 전세계 습지 배출량의 70% 이상을 

차지하는 것으로 나타난다. 직접 관측과 메탄의 13C/12C 비 

측정을 포함하는 다른 하향식 연구에 따르면 열대지역에서

의 배출량이 이전의 추정치보다 더 큰것으로 나타난다

(Mikaloff Fletcher et al., 2004a, 2004b; Xiao et al., 2004; 

Frankenberg et al., 2006). 그러나 몇몇 상향식 연구는 보다 

작은 열대 벼농사 기원의 배출을 지시한다(Li et al., 2002; 

Yan et al., 2003; Khalil and Shearer 2006). Frankenberg et 

al.(2005, 2006)와 Keppler et al.(2006)는 열대의 수목이 메탄

을 알려지지 않은 과정을 통해 배출한다고 주장하였다. 이러

한 기원에 대한 최초의 추산은 전세계 배출량의 10 ~ 

30%(62–236 Tg(CH4) yr–1)였으나, Kirschbaum et al.(2006)이 

추정치를 10 ~ 60 Tg(CH4) yr–1 로 하향 수정하였다. 각각의 

발원으로부터 배출된 메탄의 대표적인 13C/12C 비(δ13C 값) 

가 표 7.6에 제시되어 있다. 메탄의 생성과 소모에 수반되는 

동위원소 분별에 의해, 각 발원으로부터 배출된 메탄은 관측 

가능한 δ13C 값의 차이를 보인다. 따라서 혼합모델을 이용

해 대기 중 메탄의 기원을 보다 분명하게 규명하는 것이 가

능하다.
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박스 7.4, 그림 1. 1980년에서 1998년 자료에 기초한 일최고기온에서 8
시간 평균 일최고 오존 농도가 미국 대기질 기준인 0.08ppm을 초과할 
확률. New England (36°N에서 44°N, 67.5°W에서 87.5°W의 지역), 
the Los Angeles Basin (32°N에서 40°N, 112.5°W에서 122.5°W), 
the southeastern USA (32°N에서 36°N, 72.5°W에서 92.5°W)의 값이 
나타나 있다. Redrawn from Lin et al. (2001)의 그림을 다시 그렸음.

박스 7.4 대기질에 대한 기후변화의 영향

날씨는 대기질에 영향을 주는 중요한 변수이다. 오염물

의 지표 대기 농도는 경계층에서의 통풍, 바람, 온도, 습

도 그리고 강수에 매우 민감하다. 1988년 여름의 비정상

적으로 뜨겁고 정체된 상황은 그 해가 미국 북동부지역에

서 가장 높은 오존 농도를 기록한 해가 되도록 만들었다

(Lin et al., 2001). 2003년 유럽의 여름 폭염은 예외적으로 

높은 오존 농도를 야기하였다(Ordonez et al., 2005). 이

처럼 온도와 관련된 지표 오존 농도의 심한 경년변화는 

다음 세기 동안 기후변화가 대기질에 미치게 될 잠재적인 

영향을 증명하고 있다. 

몇몇 일반순환 모델은 향후 기후변화에 대기오염이라는 

기상현상이 어떻게 반응할 것인가를 조사하였다. Rind et 

al.(2001)은 보다 역동적인 대류에 의해 심화된 대륙에서

의 통풍현상이 지표의 오염물 농도를 감소시키게 된다는 

점을 발견하였고, 반면에 Holzer and Boer(2001)는 약해

진 바람이 오염물의 플룸을 보다 느리게 희석시켜 보다 

높은 오염물 농도를 야기할 것임을 발견하였다. 미국 동부에 초점을 맞춘 연구에서 Mickley et al.(2004)은 캐나다를 가로지

르는 태풍에 의한 통풍현상의 빈도가 감소하여 지역적인 오염 사건의 심각성과 지속성이 증가함을 관찰하였다. 이러한 효과

는 혼합 심도의 작은 상승과 관련된 희석효과를 오히려 상쇄시킨다. 북반구 중위도에서 태풍 발생빈도의 감소와 고위도 지역

으로의 이동이 과거 수십년간의 관측에서 주목되었다(McCabe et al., 2001). Jacobson(1999)의 도시 대기질 모델 연구는 

토양수분의 감소와 지표온도의 상승이 혼합심도를 감소시켜 지표근처의 오염물 농도를 감소시킨다는 점을 지적하였다.

미국에서의 많은 연구는 여름철 한낮의 오존 농도가 온도와 강하게 관련됨을 보여주었다(NRC, 1991). 이러한 상관관계는 

다음과 같은 과정으로부터의 상응하는 크기의 기여를 의미하는 것으로 보인다:(1) 온도에 따라 좌우되는 생물기원 휘발성 

유기탄소화합물 배출,(2) NOx의 저장소로 거동하는 peroxy acetylnitrate의 열분해작용 그리고(3) 높은 온도가 지역적인 정

체와 갖는 연관성(Jacob et al., 1993; Sillman and Samson, 1995; Hauglustaine et al., 2005). 그림 1 에 나타나 있듯이, 

오존 대기질 기준 초과 현상과 온도와의 경험적 관계는 이러한 모든 효과들을 종합한 것이고 향후 어떤 지역의 온도 변화가 

오존 대기질에 어떻게 영향을 줄 것이지를 예측하는데 이용될 수 있을 것이다. 전지구 오존 배경농도의 변화도 또한 고려하

여야 할 것이다(Stevenson et al., 2005).

몇몇 일반순환 모델 연구는, 일정한 배출량의 가정하에, 변화하는 기후가 지역적인 오존대기질에 미치는 영향에 대해 보

다 전문적으로 조사하였다. Knowlton et al.(2004)은 2050년의 기후변화(1990년과 비교하여)가 뉴욕 메트로폴리탄 지역의 오

존 농도에 미치는 영향을 조사하기 위해 지역기후 모델(RCM)과 접합된 일반순환 모델을 이용하였다. 이들은 오존과 관련된 

급성 사망률의 4.5% 증가라고 해석하여 표현한 오존 농도의 심각한 증가를 관찰하였다. Langner et al.(2005)은 유럽지역을 

대상으로 현재와 비교한 2050~2070년의 40ppb의 문턱값 통계(40ppb 이상의 오존농도 지속시간) 이상의 누적오존농도

(AOT40)의 변화를 조사하기 위해 두개의 서로 다른 일반순환 모델에 의해 움직이는 지역기후모델을 이용하였다. 이들은 남

부 및 중부 유럽에서의 증가 그리고 북유럽에서의 감소를 관찰하였는데, 운량과 강수량이 지역에 따라 서로 다른 변화 경향

을 갖기 때문에 나타나는 것으로 보았다. Dentener et al.(2006)은 현재 대비 미래의 기후에 의해 구동된 2030년에 대한 10개

의 전지구 모델 시뮬레이션의 결과를 종합하였다. 이들은 기후변화가 지표오존의 평균값을, 비록 미국 동부와 같은 일부지역

에서는 미약한 증가를 야기하지만, 대륙에서는 0.5~1.0ppb 그리고 해양에서는 1~2ppb 감소시킴을 관찰하였다.

기상조건에 대한 에어러솔의 민감도에 대해서는 보다 적은 연구가 이루어졌다. Aw and Kleeman(2003)은 지역 모델 시뮬

레이션을 통해 증가하는 온도가 에어러솔 전물질(특히 반‐휘발성인 유기화합물과 질산)의 생성을 가속화시켜, 비록 이러한 

현상이 높은 온도에서 이들 화합물의 증기압 증가에 의해 부분적으로 상쇄되지만, 지표의 에어러솔 농도를 증가시키게 됨을 

발견하였다. 강수 빈도와 패턴의 변동은 에어러솔 농도에 중요한 영향을 줄것으로 예상되기도 하지만, 2000~2050년의 기후

변화에 대한 Mickley et al.(2004)의 일반순환 모델 연구는 미국의 경우 영향이 거의 없음을 발견하였다.
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표 7.6. 지구 탄소 수지를 닫기위해 5장에 보고된 해양‐대기 플럭스와 관련있는 지표‐대기 플럭스의 개별적 추정. 검고 두꺼운 선들은 1980년대, 
1990년대, 초기 2000년대 AR4에서 개정된 수지 추정치이다. 

참고문헌
Indicative
C, ‰ 

Hein et al.,
1997 

Houweling
et al.,
2000 

Olivier et
al., 2005

Wuebbles and
Hayhoe, 2002

Scheehle et
al., 2002

J. Wang
et al.,
2004 

Mikaloff
Fletcher et al.,

2004a 

Chen and
Prinn, 2006 

TAR AR4

기준이 되는 해 1983-1989 2000 1990 1994 1999 1996-2001 1998 2000-2004

자연적요인 222 145 200 260 168
습지 -58 231 163 100 176 231 145

흰개미 -70 20 20 20 29 23

해양 -60 15 4

수화물 -60 5 4

지질요인 -40 4 14

야생동물 -60 15

들불 -25 5 2

인위적요인 361 320 358 264 307 350 428

에너지 74 77

석탄채굴 -37 32 34 46 30 48


가스,석유,산업 -44 68 64 60 52 36


쓰레기매립,쓰레기 -55 43 66 61 69 49 35

반추동물 -60 92 80 81 76 83 91 189


쌀농사 -63 83 39 60 31 57 54 112

바이오매스 연소 -25 43 50 14 41 88 43


C3식생 -25 27

C4식생 -12 9

총 592 503 507 610 596 598 582
불균형 +33 +22 +1

침강

토양 -18 26 30 34 30 30 30


대류권 OH -3.9 488 445 428 507 506 511


성층권 소실 45 40 30 40 40 40


총 침강 559 515 492 577 576 581


주석:

 표는 최적값을 나타낸다.
 요인에서 C값은 Mikaloff Fletcher etal.(2004a)가 주로 수행하였다. 침강은 화학적 분류에 의한 것이다.(/-1) 여기서 은  

를 제거한 비율이며; OH의 분류는 Saueressig et al.(2001)이 수행하였고, 토양침강에 대하여 최근의 대부분의 값의 결정은 Snover and 
Quay(2000)에 의한 것이다.


 전구 역모델링에 의한 추정값(하향식 방법).
  천연가스 배출량 포함.
  산업에서 바이오연료 배출량 포함.
  쓰레기 매립지와 쓰레기에서 발생하는 배출량 포함.

 숫자는 2장에서 재조정한 것에 따르며 TAR에서 1% 증가하였다.

지질학적인 기원으로부터 유래한 메탄은 표 7.6 에 포함

되지 않았다. 하지만 몇몇 연구에 따르면 상당량의 메탄이 

지각내에서(주로 박테리아의 작용과 고온반응에 의해) 만들

어져 단층이나 암석의 균열, 육지와 해양의 점토질 화산, 해

저 가스 용출, 건조지대의 미세 용출구와 지열 용출을 통해 

대기로 배출된다고 주장되고 있다(Etiope and Klusman, 

2002; Etiope, 2004; Kvenvolden and Rogers, 2005). 이러한 

기원으로부터의 메탄 배출은 40 ~ 60 Tg(CH4) yr–1 에 달하

는 것으로 추정된다.

메탄의 주요 흡원은 대기권에서 수산기에 의한 산화, 건

조한 토양에서 생물학적 과정에 의한 산화, 그리고 성층권으

로의 유출이다(표 7.6). 해양 대기 경계층에서 염소원자에 의

한 산화가 19 Tg(CH4) yr–1을 흡수하는 추가적인 흡원으로 

제시되었다(Gupta et al., 1997; Tyler et al., 2000; Platt et 

al., 2004; Allan et al., 2005). 그렇지만, 3차 평가보고서 이

후 일어난 대기 중 메탄 농도의 증가율 감소는 같은 기간 동

안 흡원의 강도 변화와 뚜렷한 상관 관계를 보이지 않는다

(Prinn et al., 2001, 2005; Allan et al., 2005). 이와 같은 경

향은 1993년 이래로 지속되어 왔는데, 메탄 증가율 감소는 

발원의 안정화에 따라 메탄 수지가 동적 평형 상태에 도달

한 결과로 해석되었다(Dlugokencky et al., 1998, 2003). 따라

서, 총 배출량은 증가하지 않고 발원들간의 상대적인 크기가 

변화했을 것으로 보인다(2.3 절 참조). 결론적으로, 4차 평가

보고서에서는 흡원의 크기가 3차평가보고서에서와 같은 것

으로 간주되었다(576 Tg(CH4) yr–1). 하지만, 4차 보고서에서

의 추정치는 제 2장에서 설명한 메탄 스케일의 보정을 고려

함에 따라 1%(581 Tg(CH4) yr–1 으로) 증가하였다. 3차와 4차 

보고서의 가장 큰 차이는 농도의 연 증가량으로부터 추론된 
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발원‐흡원간의 불균형이다. 3차 평가보고서에서는 명백히 비

정상적으로 높은 증가율을 보였던 1998년 기간을 대상으로 

하여 8ppb yr–1 의 값을 이용하였다. 이번 평가보고서에서는 

2000~2005년간의 평균값인 0.2ppb yr–1 를 이용한다(2.3 절

과 그림 2.4 참조). 결과적으로, 3차 평가보고서에서는, 비정

상적인 한 해의 메탄 증가율을 이용함으로서, 장기간의 평균

값을 이용한 것보다 비정상적으로 높은 하향식 추정치를 만

들어 내었다. ppb 당 2.78 Tg(CH4)의 변환 상수와 대기 중 

농도 1,774ppb 로부터, 2005년의 대기 중 메탄 총량은 4,932 

Tg 으로 계산되고 연증가율(2000–2005)의 평균은 약 0.6 Tg 

yr–1이다. 같은 기간 연간 총 배출량은 대략 582 Tg(CH4) yr–1 
에 해당된다.

이러한 추정치의 불확실성은 몇 가지 원인으로부터 야기

된다. 2장에서 언급된 대기 농도 측정값의 불확실성은 2005

년의 경우 1,774 ± 1.8ppb 로서 작은 값을 갖는다(약 0.1%). 

각 흡원 크기의 불확실성은 수산기, 토양 그리고 성층권에 

대해 각각 ±103 Tg(CH4)(20%), ±15 Tg(CH4)(50%), ±8 

Tg(CH4)(20%)의 범위를 갖는다(2차 평가보고서와 같음). 다

른 메탄 체류시간(8.7 ± 1.3 년)을 이용할 경우 전체 흡원 

강도에 ±15%의 불확실성이 발생한다. 따라서, 4차 평가보

고서에 이용된 하향식 방법은 흡원의 추정치와 질량 수지 계

산에 이용된 체류시간의 불확실성에 의해 제한된다.

7.4.1.2 기후의 영향

메탄의 생지화학적 거동에 대한 기후의 영향이 과거 기록

에 대한 검토와 다양한 기후변화 시나리오에 근거한 모델 

시뮬레이션에 의해 연구되었다. 65만년전까지 거슬러 올라

가는 빙하 시추코어 기록에 따르면 대기중의 메탄 농도가 

대기온도와 밀접하게 관련되어 있음을 보이는데 빙하기의 

시작과 함께 감소하고 종결과 함께 증가한다(Wuebbles and 

Hayhoe, 2002). Brook et al.(2000)은 이와 같은 변동기에 온

도의 증가가 메탄 농도의 증가보다 빠르게 일어난다는 사실

을 제시하였다. 생물학적 기원의 메탄 생성(습지, 매립지, 벼

농사와 바이오매스 연소)이 온도나 습도와 같은 기후 요소에 

의해 영향을 받기 때문에, 이들 발원으로부터의 배출이 기후

에 의해 크게 좌우됨을 알 수 있다.

몇몇 연구에 따르면 습지의 메탄 배출은 온도와 수면의 

높이에 민감하게 반응한다. 1990년대 이전에는, 상승한 지면

온도와 습지에서의 배출이 전세계 메탄 증가의 원인으로 생

각되었다(Walter and Heimann, 2001a,b; Christensen et al., 

2003; Zhuang et al., 2004). 관측에 의하면 영구동토대의 해

동이 일어나는 북쪽의 이탄지에서 메탄의 배출이 크게 증가

한 것으로 알려져 있다(Christensen et al., 2004; Wickland et 

al., 2006). 스코틀랜드의 습지 관측지에서 얻어진 배출량과 

온도와의 상관관계에 근거하여, Chapman and 

Thurlow(1996)는 온도가 1.5℃, 2.5℃ 그리고 4.5℃ 증가함

에 따라(관측지의 1951년부터 1980년까지의 평균온도보다) 

메탄 배출량은 각각 17, 30 그리고 60% 증가할 것으로 예측

하였다. Cao et al.(1998)의 모델결과는 균일한 2℃의 온도증

가에 의해 배출량이 19% 증가할 것으로 예측하였다. 2℃의 

기온상승과 10%의 강수량 증가는 복합적으로 배출량을 21% 

증가시키는 것으로 알려져 있다. 대부분의 경우, 순 배출량

은 온도가 ‐ 메탄 생성의 재료가 되는 ‐ 순생태계 생산량

(NEP)에 어떠한 영향을 주는가(Christensen et al., 2003), 그

리고 유기물 부패가 일어나는 환경이 호기성인가 또는 혐기

성인가를 결정하는 습지의 수분 상태에 의해 좌우된다. 배출

량은 온도 증가가 강수량 및 순 생태 생산량의 증가를 수반

하는 경우 증가하고 이와 달리 강수량과 순 생태 생산량을 

감소시킬 경우 감소하게 된다.

대기 중 CO2 농도가 두 배로 증가할 경우, Shindell et 

al.(2004)의 대기대순환 모델(GCM)은 3.4℃ 의 온도 증가가 

있을 것으로 예측했다. CO2 농도의 두 배 증가에 따른 수문

순환 패턴의 변화는 습지로부터의 메탄 배출량을 78% 증가

시킨다. 또한 Gedney et al.(2004)도 습지 면적의 증가에 의

한 북부 습지의 메탄 배출량 증가 그리고 높은 온도에 따른 

메탄 생성의 증가를 예측하였다. Zhuang et al.(2004)은 북위 

45° 이상 지역에서 1900~2000년 기간 동안 해당 지역의 기

후변화에 따른 메탄의 배출과 흡수율이 어떻게 변화하였는

가를 연구하기 위해 1990년대의 배출량 자료를 근거로 육상 

생태계 모델을 이용하였다. 이 연구에서는 20세기 기간 동안 

메탄의 평균 순 배출량이 0.08 Tg yr–1 증가한 것으로 추산하

였다. 10년 단위의 메탄 순 배출은 토양온도 및 수면 높이와 

상관관계를 가졌다.

벼농사의 경우, 메탄 배출에 영향을 주는 기후 요소는 식

물 성장과 관련된 것이다. 식물 성장은 메탄의 생성 또는 사

용에 이용되는 유기물 재료가 얼마나 이용 가능한가를 결정

함으로서 순 배출량을 조절하게 된다(Matthews and 

Wassmann, 2003). Sass et al.(2002) 은 텍사스의 벼 재배 지

역에서 메탄 배출이 식물 성장(높이)과 밀접하게 관련되어 

있음을 보였다. 벼농사에서 바이오매스의 증가를 수반하는 

모든 기후변화 시나리오는 메탄의 배출량을 증가시킬 것으

로 보인다(Xu et al., 2004). 그러나, 증가된 배출의 크기는 

주로 물 관리에 좌우된다. 예를 들어, 야외수로는 토양의 산

소공급을 증가시킴으로서 배출량을 크게 감소시킬 수 있다

(즉, 대기가 혐기성 영역으로 공급되어 메탄 생성을 감소시

킴, Li et al., 2002).
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과거의 관측자료에 따르면 메탄의 증가율은 큰 연단위 변

화를 보인다(Dlugokencky et al., 2001). 이러한 변화의 메커

니즘은 잘 설명되어 있지 않고 기후의 역할도 알려져 있지 

않다. 습지와 바이오매스 연소가 1993~1994년 그리고 1997 

~ 1998년 기간의 최고 배출량과 관련되어 있을 것으로 생각

된다(Langenfelds et al., 2002; Butler et al., 2004). 북위 45도 

이북 지역의 엘니뇨‐남방진동 기간의 비정상적으로 따뜻하

고 건조한 기후조건은 바이오매스 연소를 증가시킨다. 

Kasischke and Bruhwiler(2002)는 1998년에 배출된 3 ~ 5 Tg 

의 메탄을 비정상적으로 따뜻하고 건조한 기상조건에 의해 

야기된 시베리아 동부 한대 산림의 화재에 기인한 것으로 

설명하였다.

기상조건은 전구 규모의 평균 메탄 제거율에 영향을 줄 

수 있다(Warwick et al., 2002; Dentener et al., 2003a). 

Dentener et al.은 1979~1993년 기간의 가장 중요한 영향은 

열대 대기 중의 수증기 농도 변동에 따른 수산기분포의 변

화임을 발견하였다. Johnson et al.(2001)은 21세기 기간의 

메탄 농도 변화 예측결과들을 조사하여 온난화에 따른 CH4 

+ OH 반응 속도의 증가에 의해 메탄의 제거가 또한 크게 증

가함을 관찰하였다. 또한 활동성 염소흡원에서도 현저한 경

년 변화가 존재하는 것으로 보이지만 이 현상에 대한 기후

의 영향은 알려져 있지 않다(Allan et al., 2005). 한편, 몇몇 

모델 기반 연구에 따르면 토양중의 메탄 산화는 온도 증가

에 크게 영향 받지 않음을 보이고 있다(Ridgwell at al., 

1999; Zhuang et al., 2004). 대기 중 CO2 농도의 배증은 흡원 

강도의 변화에 미약한 영향을 줄 것으로 생각된다(–1 ~ +3 

Tg(CH4) yr–1; Ridgwell et al., 1999). 하지만 강수의 양과 패

턴의 변화를 야기하는 기후변화라면 어떤 경우에도 토양의 

메탄 산화 능력에 큰 영향을 줄 수 있다. 과정 기반 모델 결

과에 의하면 메탄의 산화는 토양의 밀도와 수분함량에 좌우

되는 토양 가스 확산 특성에 크게 영향을 받음을 보여주고 

있다(Bogner et al., 2000; Del Grosso et al., 2000). 

기후는 많은 양의 메탄이 저장되어 있는 해저의 메탄 하

이드레이트의 안정성에 영향을줄 수 있다(~4 ×106 Tg; 

Buffett and Archer, 2004). 과거 해저에 퇴적된 탄산염암의 

δ13C 값은 지구의 역사 기간에 일어난 급격한 온난화 현상

과 관련해 몇 번의 하이드레이트 용해 현상이 있었음을 보

여주고 있다(Dickens et al., 1997; Dickens, 2001). 모델 결과

는 이러한 하이드레이트의 분해가 매우 빠른 속도로 일어나

기 때문에 온도 변화가 퇴적물에 영향을 주어 순차적으로 

발생한 것이 아님을 나타내고 있다(Katz et al., 1999; Paull 

et al., 2003). 추가적인 몇몇 연구는 자유가스의 가속화된 이

동이나 사태에 의한 가스 하이드레이트의 재배치 등과 같은 

간접적이고 본질적으로 보다 빠른 속도로 일어나는 메커니

즘을 추론하고 있다(Hesselbo et al., 2000; Jahren et al., 

2001; Kirschvink et al., 2003; Ryskin, 2003). 최근의 모델링 

연구에 따르면 해저의 수온이 3℃ 증가할 경우 현재 해저에 

존재하는 메탄 저장량의 85%가 감소하게 될 것으로 보인다

(Buffett and Archer, 2004). 이러한 추정치에 근거하여, 지구

온난화와 하이드레이트 불안정화간의 시간 의존 되먹임 작

용이 불안정화작용의 시간상수에 대한 다양한 가정을 이용

하여 논의되었다: 2,000 GtC의 CO2가 인위적 요인에 의해 

배출될 경우 1000 ~ 100,000 년의 기간 동안 비슷한 양(∼

2,000 Gt(CH4))의 메탄이 가스 하이드레이트로부터 배출될 

수 있다(Archer and Buffett, 2005). 따라서, 가스 하이드레이

트의 분해는 보다 긴 시간 규모의 지구온난화 시나리오에서 

고려해야 할 메탄의 중요한 양의 되먹임 작용이 된다.

결론적으로, 3차 평가보고서 이후로 메탄 발원의 강도를 

규명하고 배출의 변동을 이해하는데 진전이 이루어졌다. 이

러한 진전은 보다 많은 전 지구규모 관측과 향상된 모델링 

기술에 의해 가능해 졌다. 인위적인 기원으로부터의 배출이 

대기 중 메탄 수지의 가장 중요한 요인으로 작용하고 있다. 

전 세계 배출량은, 흡원 강도의 큰 변화 없이 대기 중 메탄 

농도가 0 에 가까운 증가율을 보임에 따라, 3차 평가보고서 

이후로 증가하지 않은 것으로 보인다.

7.4.2 질소 화합물

질소 순환은 지구시스템의 작동과 기후에 필수적인 요소

이다(Vitousek et al., 1997; Holland et al., 2005a). 지난 세기 

동안, 인간의 활동은 지구대기로 배출되거나 제거되는 반응

성 질소의 양을 3 ~ 5배까지 급격하게 증가시켰다. 질소 순

환의 교란은 세가지 핵심적인 질소 함유 미량 기체의 생성

을 통해 대기 기후 시스템에 영향을 준다: 아산화질소(N2O), 

암모니아(NH3) 그리고 NOx(산화질소(NO) + 이산화질소

(NO2)). 아산화질소는 4번째로 중요한 양의 복사 강제 기체

로, 전지구 질소순환에 대한 인간의 교란을 지시하는 유일한 

장기 체류 대기 성분이다(Holland et al., 2005a). 산화질소는 

수시간에서 수일 정도의 짧은 대기 체류시간을 갖는다

(Prather et al., 2001). NOx 배출의 가장 중요한 영향은 세 

번째로 중요한 양의 복사 강제 성분인 대기권의 오존 생성

을 통해 일어난다(2.3.6 절, 7.4.4 절 참조). NOx 의 배출은 

메탄의 대기 체류시간을 감소시킴으로서 간접적인 음의 복

사 강제를 일으킨다(Prather 2002). 암모니아는 황산염과 질

산염 에어러솔의 생성에 기여함으로서 에어러솔에 의한 한

랭화와 에어러솔 간접 효과(7.5절), 그리고 탄소 순환을 위한 
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그림 7.16. (a) 1750년 이후 연료 연소에 의한 NOx 배출량 및 대기 중 

아산화질소의 혼합비. 아산화질소의 혼합비는 질소 순환의 전지구적 변화
에 관해 대기 측정을 통해 얻을 수 있는 지시자가 된다.(b) 1850년 이후 
농업과 관련한 전지구 질소 순환 지시자의 변화: 자연 및 인공비료 생산
량과 추정된 곡물의 질소 고정량. 자료의 출처는 http://www‐eosdis.orn
l. gov/(Holland et al., 2005b) 및 http://www.cmdl.noaa.gov/. 그림은 
Holland et al.(2005c)으로부터 수정됨.

양분 공급의 증가(7.5 절)를 야기한다. 암모늄과 NOx 는 대

기로부터 침전에 의해 제거되어 양분 공급을 증대시킴으로

서 탄소 순환에 영향을 준다(7.3.3.1.3 절).

대기 중 아산화질소의 함량은 산업화 이전의 270ppb에서 

2005년의 331ppb로 16% 증가하였다(그림 7.16a). 1999 ~ 

2000년 기간의 연 평균 증가율은 0.85 ~ 1.1ppb yr–1, 또는 

연간 0.3% 이다(WMO, 2003). 3차 평가 보고서 이후 전지구 

아산화질소 수지의 가장 큰 변화는 실질적인 인간활동 기원 

아산화질소의 정량화이다(표 7.7; Naqvi et al., 2000; 

Nevison et al., 2004; Kroeze et al., 2005; Hirsch et al., 

2006). 지표의 연간 아산화질소 발원은 인간 활동에 의해 산

업화 이전에 비해 약 40 ~ 50% 증가하였다(Hirsch et al., 

2006). 인간활동에 의해 연안과 대양에 공급되는 질소의 양

이 증가하였고 결과적으로 가용 산소와 아산화질소의 배출

을 감소시켰다(Naqvi et al., 2000; Nevison et al., 2004).

3차 평가보고서 이후로, 하향식 및 상향식 방법에 의한 

아산화질소 추정값이 개선되었다. 농업은 여전히 아산화질

소의 가장 큰 인위적 발원으로 작용하고 있다(Bouwman et 

al., 2002; Smith and Conen, 2004; Del Grosso et al., 2005). 

토지 이용 변화는 지속적으로 아산화질소와 산화질소 배출

에 영향을 주고 있다(Neill et al., 2005): 벌목은 아산화질소 

및 산화질소의 배출량을 상황에 따라 30 ~ 350% 증가시킬 

것으로 예상된다(Keller et al., 2005). 앞서의 두 연구 모두 

미량 기체 배출을 조절하는 질소 공급, 온도 그리고 수분의 

중요성을 간과하고 있다. 몇몇 소규모의 발원(인간의 배설

물, 매립지, 그리고 대기로부터의 침전)을 포함하면 전체 상

향식 방법에 의한 수지가 20.6 TgN yr–1 으로 증가한다

(Bouwman et al., 2002). 3차 평가보고서 이후로 추정된 발

원은 0.2 TgN yr–1인 연안 아산화질소 플럭스(±70%; 

Nevison et al., 2004)와 하천 및 강하구 아산화질소 플럭스 

1.5 TgN yr–1(Kroeze et al., 2005)를 포함한다. 박스 모델 결

과에 따르면 이러한 추가적인 하천 및 강하구 발원이 관측

된 대기 중 아산화질소의 증가와 일치함을 보인다(Kroeze et 

al., 2005).

지표 발원의 하향식 추정 방법은 관측된 농도를 이용해 

전체 발원과 이들의 공간적 분포를 규명한다. 현재의 대기 

중 아산화질소 분포를 체류시간으로 나누어 본 단순한 계산

에 따르면 전지구 규모로 일어나는 성층권에서의 손실은 

12.5 ± 2.5 TgN yr–1에 해당한다. 대기 중의 증가량과 함께 

고려하면, 이러한 손실량은 지표 발원이 약 16 TgN yr–1에 

달함을 의미낸다. 아산화질소 지표 플럭스에 대한 역모델링 

연구 결과는 1.4(1 standard deviation; Hirsch et al., 2006)의 

오차를 갖는 17.2 ~ 17.4 TgN yr–1 의 전지구 규모 발원을 

지시한다. 육지의 가장 큰 아산화질소 발원은, 대부분 적도 

북쪽인, 열대 위도에 존재한다. Hirsch et al.(2006) 의 역모

델링 결과는 초기의 결과(Prinn et al., 1990)와 비교해 볼 때 

농업과 비료사용 기원의 아산화질소 배출 추정값이 지난 30 

여년간 현저하게 증가하였음을 지시한다. 개별 발원의 값을 

취합한 상향 추정값은 보다 균질하게 분포하고 시간적 변화

를 보이지 않는다. 하지만, 하향식 그리고 상향식 추정 방법

의 결과는 각각 17.3(15.8–18.4) 와 17.7(8.5–27.7) TgN yr–1 
으로 명백히 일치하는 값을 보이고 있다.

NOx와 환원상태의 질소(NHx = NH3 + ammonium 

ion(NH4
+))의 농도는 연단위가 아닌 시간 또는 일단위의 짧
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표 7.7. 1990년대의 NOx, 암모니아 그리고 아산화질소의 전지구적 발원(TgN yr
–1

).

발원
  O

TAR
 AR4 TAR


AR4

 TAR AR4

인위적 발원 

화석연료의 연소와 산업과정
33

(20–24)
25.6

(21–28)
0.3

(0.1–0.5) 2.5
1.3/0.7

(0.2–1.8)
0.7

(0.2-1.8)

항공기
0.7

(0.2-0.9)
-


(0.5-0.8)
- - - -

농업 2.3 1.6
34.2

(16-48)
35

(16-48)
6.3/2.9

(0.9-17.9)
2.8

(1.7-4.8)

바이오매스와 생물원료의 연소
7.1

(2-12)
5.9

(6–12)
5.7

(3–8)
5.4


(3–8)
0.5

(0.2–1.0)
0.7

(0.2–1.0)


인간의 배설물 - -
2.6

(1.3-3.9)
2.6g

(1.3–3.9)
-

0.2g

(0.1–0.3)

강, 하구, 해안지역 - - - - -
1.7

(0.5–2.9)


대기침전 - 0.3
 - - - 0.6

(0.3–0.9)


총 인위적 발원 43.1 33.4 42.8 45.5 8.1/4.1 6.7

자연적발원

토양 아래의 자연식생 3.3

(3–8)
7.3

(5–8)
2.4

(1–10)
2.4

(1–10)
6.0/6.6

(3.3–9.9)
6.6

(3.3–9.0)

해양 - -
8.2

(3–16)
8.2


(3–-6)
3.0/3.6

(1.0-5.7)
3.8

(1.8–5.8)


번개
5

(2–12)
1.1–6.4
(3–7)

- - - -

대기화학 <0.5 - - -
0.6

(0.3–1.2)
0.6

(0.3-1.2)

총 자연발원 8.8 8.4–13.7 10.6 10.6 9.6/10.8 11.0

총 발원
51.9

(27.2–60.9)
41.8–47.1

(37.4–57.7)
53.4

(40–70)
56.1

(26.8–78.4)
17.7/14.9
(5.9–37.5)

17.7
(8.5–27.7)

설명:
a

값의 출처는 3차 평가 보고서: NOx는 표 4.8, 범위는 표 4.8 과 5.2로부터: 특별한 언급이 없는 한 암모니아는 표 5.2.
b

괄호는 표 7.9에 설명된 모델 구동을 위해 이용된 배출량의 범위를 나타낸다. 자세한 설명은 본문 참조. 가능한 경우, 최적의 NOx 배출 추

정량은 위성 관측에 의한 것이다. 모든 모델 연구는, 최대 3 TgN yr
–1

의 값을 갖는, 암모니아의 산화에 의한 NOx 발생을 포함하지 않는다. 

성층권‐대류권 교환에 의한 NOx의 발원은 모든 모델에서 1 TgN yr
–1

 이하로 사용되었고, 이 값은 성층권 하층의 아산화질소‐NOx 상관관계
의 관찰로부터 정확히 규명되었다(Olsen et al., 2001).

c
값의 출처는 3차 평가보고서의 표 4.4; Mosier et al.(1998); Kroeze et al.(1999)/Olivier et al.(1998): 한 개의 값은 출처와 다른 연구의 방
법들간에 일치되는 결과를 지시한다.

d
값의 출처는 Van Aardenne et al.(2001)이고 범위는 3차 평가보고서로부터.

e
항공기에 의한 발생이 산업에 의한 발원에 포함되었다. 괄호는 모델 구동에 이용된 값을 나타낸다.

f
3차 평가보고서의 표 4.8에 제시된 전체 토양 NOx 배출량 추정치인 5.6이 같은 보고서의 표 5.2에 제시된 비율에 따라 농업 및 토양 NOx

로 나뉘어졌다.
g

Bouwman et al.(2001, 표 1); 1990년대의 값은 Bouwman et al.(2002)로부터; 범위는 3차 평가보고서 또는 ±50% 로 계산됨.
h

±50% 로 추정됨.
i

Kroeze et al.(2005); Nevison et al.(2004); 추정된 불확실성은 Nevison et al.(2004)에 의하면 ±70% 이다.
j

위에 제시된 시비된 농업 토양을 제외한 모든 토양.
k

Nevison et al.(2003, 2004), 해양 생성과 해양 교환의 불확실성을 더함.

은 대기 체류시간에 의해 야기되는 농도 분포의 현저한 시

공간적 변이 때문에 측정하기가 어렵다. NOx 와 NHx 농도

는 아산화질소 농도에 비해 보다 현저한 지역적, 시간적 변

화를 보인다. 전세계 NOx 배출량은 산업화 이전의 12 TgN 

yr–1(Holland et al., 1999; Galloway et al., 2004) 에서 2000년

의 42 ~ 47 TgN yr–1 으로 증가하였다(표 7.7). Lamarque et 

al.(2005a)은 NOx 배출량이 2100년까지 105 ~ 131 TgN yr–1 
에 달할 것으로 예측하였다. 현재 여러 전지구 모델에서 사

용되는 지표의 NOx 배출량(번개와 항공기에 의한 것을 제

외)은 33 ~ 45 TgN yr–1 으로 개개의 발원은 작은 범위의 변

화를 갖는다. 이처럼 일치되는 결과는 유사한 조사목록과 모

수화 과정의 이용을 의미낸다. 현재 추정되는 화석연료의 연
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그림 7.17. (a) 위성관측 및(b) 대기화학모델에 의한 대류권의 이산화질소 연직 분포. 지도는 2000년의 연평균 이산화질소 연직분포 밀도의 앙상블 
평균을 나타낸다. 위성추출물의 앙상블은 GOME의 세가지 최신 추출물로 이루어져 있다; 모델 앙상블은 17개의 전지구 대기화학 모델을 포함한
다. 지도는 자료를 공통적인 평면 해상도 5° × 5° 크기로 처리한 후에 얻어졌다(van Noije et al.,(2006)로부터 수정됨).

소에 의한 NOx 배출량은 3차 평가 보고서에서 보다 작다.

3차 평가보고서 이후, 전지구 오존 관측 실험(GOME, 

1995년에 시작됨)과 대기지도제작용 주사영상흡수분광기

(SCIAMACHY, 2002년 시작됨)(Richter and Burrows, 2002; 

Heue et al., 2005)를 이용한 대류권 이산화질소 추정치는 

NOx 배출의 추정을 가능하게 하였다(Leue et al., 2001). 

Martin et al.(2003a)은 GOME 자료를 이용하여 NOx 의 전세

계 지표 발원의 크기가 1996~1997년간 38 TgN yr–1 이고 오

차가 1.6 임을 추정하였다. Jaeglé et al.(2005)은 GOME 으

로부터 추산된 지표 NOx 발원을 연료사용에 의한 25.6 TgN 

yr–1, 바이오매스 연소에 의한 5.9 TgN yr–1 그리고 토양으로

부터의 8.9 TgN yr–1으로 세분하였다. 토양으로부터의 배출

과 식물 군락에서의 흡수는 대류권으로의 토양 NOx 배출에 

중요한 영향을 준다: 이러한 영향은 연료의 연소가 증가되고 

있는 아열대와 열대 지역에서 가장 클 것으로 예상된다

(Ganzeveld et al., 2002). Boersma et al.(2005)은 GOME 자

료에 의해 규명된 번개에 의한 1997년 전세계 NOx 생성이 

1.1 ~ 6.4 TgN yr–1 임을 밝혔다. 세가지 최신 방법을 이용해 

GOME 자료로부터 추출한 대류권 이산화질소 연직 분포와 

17개의 전구 대기 화학 모델 결과를 2000년을 대상으로 비

교해 보면 각 모델과 GOME 추출물간의 차이가 두드러짐을 

보인다(그림 7.17, van Noije et al., 2006). 추출물간의 차이

(오염된 지역들의 연평균값에 대해 10 ~ 50%)는 이전에 추

정된 추출과정의 불확실성이 큰 체계적 요소를 가짐을 지시

한다. 위성으로부터 추출된 대류권 이산화질소에 근거한 

NOx 배출의 하향식 추정은 모델과 추출방법에 의해 크게 좌

우된다.

3차 평가보고서 이후로 NOx 발원의 공간 분포에 관한 지

식이 크게 발전하였다. 지난 10년간 아시아지역에서의 증가

는 유럽지역에서의 감소에 의해 보상되었다(Naja et al., 

2003). Richter et al.(2005; Irie et al., 2005 참조)은 GOME 

과 SCIAMACHY의 1996년부터 2004년까지의 관측결과를 이

용하여 중국의 산업화된 지역에서 NOx 배출이 50% 증가했

음을 추론하였다. GOME(Beirle et al., 2004)과 SCIAMACHY 

(Richter et al., 2004)에 근거한 운송로에서의 이산화질소 관

측은 여러 배출 목록에서 가장 낮은 수치에 해당하는 값을 

보인다. GOME과 SCIAMACHY 자료는 추가적으로 강수

(Jaeglé et al., 2004) 및 비료사용(Bertram et al., 2005)과 관

련된 토양 NOx 배출의 큰 증가를 보여준다.

모든 기준 자료는 산업화이전 시기 이후로 암모니아의 가

장 중요한 발원인 농업과 관련된 질소 순환의 강도가 증가

했음을 보여주고 있다(그림 7.16b 와 표 7.7; Bouwman et 

al., 2002). 전세계 암모나아 배출량은 산업화 이전시기의 추

정치인 11 TgN yr–1 에서 2000년의 54 TgN yr–1 으로 증가했

고(Holland et al., 1999; Galloway et al., 2004), 2050년까지 

116 TgN yr–1 으로 증가할 것으로 예측된다.

NHx 와 NOx 의 주 흡원과 반응물은 건식 및 습식 침전이

다. NHx와 NOx 의 제거 속도 추정값은 미국과 유럽에서 산

성비에 의한 유입을 정량화하기 위해 이용된 습식 침전 측

정에 의해 제공된다(Hauglustaine et al., 2004; Holland et 

al., 2005a; Lamarque et al., 2005a). 화학수송 모델은 NOx 

와 NHx의 습식 및 건식 침전과 이들의 반응물을 나타내준

다. NOx 및 이의 반응물의 현재와 2100년의 상황에 초점을 

맞춘, 6가지 서로 다른 대류권 화학 모델을 이용한 29번의 

시뮬레이션 결과는 지표의 평균적인 질소 침전이, 대부분 

NOx 배출의 증가에 의해, 2100년까지 2.5배 증가할것임을 
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표 7.8. 대기 중 수소분자의 전지구 규모 수지 연구의 요약(Tg(H2) yr
–1

).

Sanderson et
al. (2003a)

Hauglustaine
and Ehhalt

(2002)

Novelli et al.
(1999)

Ehhalt (1999) Warneck (1988)
Seiler and

Conrad (1987)

발원
와 VOC의 산

화
30.2 31 40 ± 16 35 ± 15 50 40 ± 15

화석연료연소 20 16 15 ± 10 15 ± 10 17 20 ± 10
바이오매스연소 20 13 16 ± 11 16 ± 5 15 20 ± 10
  고정 4 5 3 ± 1 3 ± 2 3 3 ± 2

해양 방출 4 5 3 ± 2 3 ± 2 4 4 ± 2
화산폭발 - - - - 0.2 -
합계 78.2 70 77 ± 16 71 ± 20 89 87
침강
퇴적 58.3 55 56 ± 41 40 ± 30 78 90 ± 20
OH에의한 산화 17.1 15 19 ± 5 25 ± 5 11 8 ± 3
합계 74.4 70 75 ± 41 65 ± 30 89 98

예측한다(Lamarque et al., 2005b). 아시아 지역의 질소 침전 

속도는 2030년까지 1.4 ~ 2 배 증가할 것으로 예측된다. 산

화된 질소의 침전에 대한 기후의 영향은 강수 패턴의 변화

를 모사하는 모델의 능력에 의해 제한 받는다. 26개의 전구 

대기 화학 모델간의 비교에 의하면 현재의 시나리오와 전망

이 2030년 이전에 질소 침전과 오존 오염을 안정화하거나 

감소시키기에 불충분함을 보여주고 있다(Dentener et al., 

2006).

7.4.3 수소 분자

대기중의 수소 분자에 대한 최근의 증가되고 있는 관심은 

간접적인 온실 가스로서의 잠재적인 역할(Derwent et al., 

2001)과 향후 기대되는 ‘수소 경제’에 따른 수지의 예상되는 

변화 때문이다(Schultz et al., 2003; Tromp et al., 2003; 

Warwick et al., 2004). 증가하는 수소 분자의 배출은 전세계

적인 규모의 산화 능력 감소(현재 수소분자는 전세계 평균 

수산기 소모의 5 ~ 10% 를 차지함, Schultz et al., 2003)와 

물분자 생성의 증가를 야기하는데, 이는 대류권에서 권운과 

극성 성층권 구름의 생성을 증가시키고 부가적으로 성층권

의 한랭화를 가속함으로서 보더 효과적으로 오존을 감소시

킨다(Tromp et al., 2003).

전세계 대류권 수소 분자 수지에 대한 연구(표 7.8 참조)

에 따르면 전체 발원의 크기는, 흡원의 크기와 균형을 이루

고 있는, 70 ~ 90 Tg(H2) yr–1 로서 일치하는 결과를 보인다. 

대기 중에서 생성되는 수소 분자의 대략 절반 정도는, 메탄

과 다른 휘발성 유기물로부터 만들어진, 포름알데히드

(CH2O)의 광분해에 의해 유래된다. 나머지 절반은 화석연료

(차량 배기가스 등)와 바이오매스 연소에 의해 생성된다. 전

세계 수소 발원의 10% 정도는 해양의 생화학적 과정과 토양

의 질소 고정에 의한 것이다. 현재, 약 50 Tg(H2) yr–1 의 수

소가 산업 영역에서 생산되고 있는데, 대부분 석유화학 산업

에 이용된다(정유소 등)(Lovins, 2003). 산업용 수소의 증발

에 의한 손실은 일반적으로 미미한것으로 가정된다(Zittel 

and Altmann, 1996). 대기 중 수소의 중요한 흡원은 토양 미

생물 및 효소의 촉매작용에 의한 파괴를 수반하는 침전이다

(Conrad and Seiler, 1981). 관측된 수소 농도의 계절적 변화

는 약 2년의 대기 체류시간을 의미하고(Novelli et al., 1999; 

Simmonds et al., 2000; Hauglustaine and Ehhalt, 2002), 반면

에 수산기의 산화에 대한 체류시간은 9~10년으로 침전에 의

한 흡원이 산화에 의한 것보다 3~4 배 더 큼을 지시한다. 대

류권과 성층권의 수지가 서로 분리되어 있기 때문에, 성층권

으로의 수소의 유출과 이후 우주공간으로의 손실은 대류권

의 수소 수지에 미미한 영향을 준다(Warneck, 1988).

미래의 무탄소 에너지 시스템을 작동하기 위해 필요한 수

소의 추정치는 매우 불확실하고 기술과 수소에 의해 공급되

는 에너지의 비율에 좌우된다. 미래에, 수소의 배출은 최대 

두배가 될 수 있다: 전 지구적 규모의 산화 능력이나 성층권

의 온도와 오존 농도에 대한 영향은 작을 것으로 예상된다

(Schultz et al., 2003; Warwick et al., 2004). Schultz et 

al.(2003)에 의하면, 수소 경제에 따르는 부작용은 전지구 기

후와 대기 오염에 보다 큰 영향을 줄 수 있다. 전지구의 산

화 능력은 우선적으로 NOx 의 농도에 의해 조절된다. 수소

에 의해 움직이는 자동차가 대규모로 등장하게 되면 전 세

계 NOx 배출량을 크게 감소시키게 되고 수산기를 5 ~ 10% 

가량 감소시키게 된다. 감소한 NOx 의 농도는 또한 도시지

역 대기권의 오존 농도를 감소시킨다. 수소를 만들어내기 위

해 예상되는 천연가스의 대량 사용에도 불구하고, 메탄 수지

에 대한 수소 경제의 영향은 감소된 산화 능력(NOx의 환원
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표 7.9. 현재 대기의 대류권 오존의 전지구 규모 수지(Tg yr
–1

).

참고문헌 모델
 성층권과 

대류권 교환 화학적 생산


화학적 손실
 건식 침전물 가중(Tg) 체류시간



(일수)

TAR 11 모델 770±400 3420 ± 770 3470 ± 520 770 ± 180 300 ± 30 24 ± 2

Lelieveld and

Dentener (2000)
TM3 570 3310 3170 710 350 33

Bey et al. (2001) GEOS-Chem 470 490 4300 1070 320 22
Sudo et al. (2002b) CHASER 593 4895 4498 990 322 25
Horowitz et al. (2003) MOZART-2 340 5260 4750 860 360 23
Von Kuhlmann et al.

(2003)
MATCH-MPIC 540 4560 4290 820 290 21

Shindell et al. (2003) GISS 417 NR NR 1470 349 NR

Hauglustaine et al.

(2004)
LMDz-INCA 523 4486 3918 1090 296 28

Park et al. (2004) UMD-CTM 480 NR NR 1290 340 NR
Rotman et al. (2004) IMPACT 660 NR NR 830 NR NR

Wong et al. (2004)
SUNY/UiO 

GCCM
600 NR NR 1100 376 NR

Stevenson et al.

(2004)
STOCHEM 395 4980 4420 950 273 19

Wild et al. (2004) FRSGC/UCI 520 4090 3850 760 283 22
Folberth et al. (2006) LMDz-INCA 715 4436 3890 1261 303 28
Stevenson et al.

(2006)
25 모델 520 ± 200 5060 ± 570 4560 ± 720 1010 ± 220 340 ± 40 22 ± 2

설명:
a 20세기 마지막 10년간의 대기권에 대한 전지구 모델 시뮬레이션으로부터.
b TM3: Royal Netherlands Meteorological Institute(KNMI) chemistry transport model; GEOS‐Chem: atmospheric composition model 

driven by observations from the Goddard Earth Observing System; CHASER: Chemical AGCM for Study of Atmospheric 
Environment and Radiative Forcing; MOZART‐2: Model for(tropospheric) Ozone and Related Tracers; MATCH‐MPIC: Model of 
Atmospheric Transport and Chemistry – Max Planck Institute for Chemistry; GISS: Goddard Institute for Space Studies chemical 
transport model; LMDz‐INCA: Laboratoire de Météorologie Dynamique GCM‐Interactive Chemistry and Aerosols model; UMD‐CTM: 
University of Maryland Chemical Transport Model; IMPACT: Integrated Massively Parallel Atmospheric Chemistry Transport 
model; SUNY/UiO GCCM: State University of New York/University of Oslo Global Tropospheric Climate‐Chemistry Model; 
STOCHEM: Hadley Centre global atmospheric chemistry model; FRSGC/UCI: Frontier Research System for Global 
Change/University of California at Irvine chemical transport model.

c 화학적 생성 및 소멸 속도는, 수지에 큰 의미를 주지 않는 오존과 짧은 체류시간을 갖는 분자간의 빠른 순환을 고려하지 않기 위해, 일반

적으로 Ox = ozone + O + NO2 + 2NO3 + 3 dinitrogen pentoxide(N2O5) + pernitric acid(HNO4) + peroxyacylnitrates(and 

sometimes nitric acid; HNO3)로 정의되는, 홀수 산소 함유 분자에 대해 계산되었다. 화학적 생성은 주로 산화질소와 과산화기의 반응에 

기인하고, 반면에, 화학적 손실은 주로 1D 의 들뜬 상태인 산소(O(1D))와 물의 반응 그리고 오존과 HO2 기, 수산화기 및 알켄과의 반응
에 이해 일어난다.

d 화학적 및 침전에 의한 손실에 대한 기체량의 비로 계산됨.
e 3차 평가보고서에 제시된 1996년부터 2000년 사이의 문헌으로부터 얻어진 11개 전지구 모델수지의 평균과 표준편차. 단지 9개의 화학수송 

모델만이 자체의 화학적 생성과 손실 통계를 보고했기 때문에 평균 수지가 정확히 균형을 이루지 않는다.
f 보고되지 않음.

에 의한)과 메탄 체류시간과의 되먹임 작용을 제외하면 작을 

것으로 예상된다.

7.4.4 전지구 대류권 오존

7.4.4.1 오존과 전물질의 현재 수지

대류권의 오존은 온실 복사 강제를 야기하는 세번째(이산

화탄소와 메탄 다음)로 중요한 성분이다. 20세기 동안의 변

화경향은 제 2장에서 논의되었다. 오존은 NOx 존재하에 일

산화탄소, 메탄, 그리고 비메탄 휘발성 유기탄소화합물

(NMVOCs)의 광화학 산화에 의해 대류권에서 생성된다. 성

층권‐대류권 교환(STE)은 대류권 오존의 또 다른 발원이다. 

대류권 오존의 소멸은 화학반응과 건식 침전에 의해 일어난

다. 대류권 오존과 이의 발원과의 관계를 이해하기 위해서는 

수반된 복잡한 비선형 화학 및 수송과의 관계를 설명하는 3

차원 대류권 화학 모델이 필요하다.

지난 10년간 대류권 오존에 대한 전지구 모델은 현격한 

발전을 이루었고, 현세대의 모델들은 오존 관측에서 나타나

는 대부분의 기후학적 현상들을 재현할 수 있다. 3차 평가보

고서는 1996년부터 2000년까지의 문헌에 제시된 11개의 모

델에 근거해 대류권 오존 수지를 보고하였다. 표 7.9 는 25

개 모델에 대한 최근의 상호비교(Stevenson et al., 2006)를 
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포함한 2000년 이후의 개선된 값을 보여준다. 각 모델은 공

통적으로 화학적 생성과 소멸이 전지구 수지의 가장 중요한 

요소임을 보여준다. 비록 성층권‐대류권 교환(STE)이 전지구 

수지에서 작은 부분이지만, 이 현상은 대류권 상층부에 체류

시간이 특별히 길고(약 한달로서 대류권 하층으로의 이동에 

의해 한계를 가짐) 복사 강제라는 관점에서 가장 중요한 오

존을 공급한다.

표 7.9에 제시된 2000년 이후의 모델 수지는 그 이전 3차 

평가보고서의 모델과 비교해 볼 때 다음과 같은 중요한 차

이점을 보여준다: 평균적으로 34% 작은 STE, 35% 더 큰 화

학적 생성, 10% 더 큰 대류권 오존 총량, 16% 더 높은 침전 

속도와 10% 작은 화학적 체류시간. 대류권 하층에 대한 관

측이 성층권‐대류권 교환 플럭스를 540 ± 140 Tg yr–
1(Gettelman et al., 1997; Olsen et al., 2001)로 규명함에 따

라, 과거의 연구들이 STE 를 과대 예측했음이 현재에는 잘 

알려져 있다. STE 플럭스의 과대 추정은 동화된 기박스료를 

이용한 모델의 경우에, 동화가 연직 운동에 미치는 영향 때

문에, 특히 심각하게 나타나는 것으로 보인다(Douglass et 

al., 2003; Schoeberl et al., 2003; Tan et al., 2004; Van 

Noije et al., 2004). 새로운 모델들은 이러한 영향을 대류권

계면에 역동적인 플럭스 경계조건을 적용하거나(McLinden 

et al., 2000) 모델 결과를 관측된 기후조건에 맞춤으로서

(Horowitz et al., 2003) 보정하고 있다. 이러한 보정은, 비록 

전지구 STE 플럭스 상황을 만족시키지만, 대류권의 농도에 

대한 성층권 영향의 크기를 의미(Fusco and Logan, 2003)하

는 수송 위치에 여전히 오차를 야기할 수 있다(Hudman et 

al., 2004).

현단계 모델의 빠른 화학적 생성과 소멸은 비메탄 휘발성 

유기탄소화합물(Houweling et al., 1998), 자외선(UV) 화학선 

플럭스(Bey et al., 2001)와 심층 대류(Horowitz et al., 2003), 

그리고 보다 큰 NOx 배출량(Stevenson et al., 2006)에 대한 

개선된 처리 방법을 의미한다. 표 7.9에서 오존의 화학적 생

성과 소멸간의 차이를 구해보면 현단계 모델은 대류권에서 

오존의 순 발생을 지시하고, 반면에 3차 평가보고서 모델에

서는 대류권‐성층권 교환의 감소를 의미하는 순 손실을 지시

함을 알 수 있다. 순 생성은 오존의 수지를 분석하는데 유용

한 양은 아닌데 그 이유는(1) 그 양이 단지 생성과 손실간의 

작은 차이를 나타낼 뿐이고(2) 일반적으로 모델에서 함께 모

수화되는 대류권‐성층권 교환과 건식 침전 사이의 균형을 의

미하기 때문이다.

오존 전물질의 상세한 수지가 3차 평가보고서에서 제시되

었다. 가장 중요한 전물질은 메탄과 NOx 이다(Wang et al., 

1998; Grenfell et al., 2003; Dentener et al., 2005). 메탄은 

일반적으로 오존 모델에서는 상세하게 모사되지 않고 대신 

관측에 의해 규명된다. 질소 산화물은 상세하게 모사되는데 

기원과 화학에 대한 적절한 표현이 오존의 시뮬레이션에 결

정적인 역할을 한다. 번개에 의한 생성은, 적도지역 대류권 

상층에서의 높은 생성 효율로 인한 중요성에도 불구하고, 특

히 잘 알려져 있지 않다(Nesbitt et al., 2000; Tie et al., 

2002) 현재 모델에서 이용되고 있는 번개에 의한 전지구규모 

NOx 생성(3–7 TgN yr–1)은, 심층 대류와 번개의 수직 분포에 

대한 모델의 불확실성이 이러한 규명작업의 신뢰성에 손상

을 주고 있음에도 불구하고, 대기 중 오존과 NOx의 관측과 

일치하도록 조정되었다. 과정 기반 모델들은 번개에 의한 생

성을 보다 크게 예측하는 경향이 있다(5–20 TgN yr–1; Price 

et al., 1997).

대류권 오존의 또 다른 중요한 전물질은 일산화탄소와 비

메탄 휘발성유기탄소화합물(NMVOCs)인데, 이중 가장 중요

한 것은 생물 기원의 아이소프렌(isoprene)이다. 1999년에 발

사된 대류권 오염측정 기기(Edwards et al., 2004)에 의한 일

산화탄소의 위성 관측은 일산화탄소 배출량에 새로운 근거

를 제공하였는데, 특히 기존의 목록에서 아시아의 발원이 과

소 평가됨을 지시하고 있고(Kasibhatla et al., 2002; Arellano 

et al., 2004; Heald et al., 2004; Petron et al., 2004) 이같은 

사실은 아시아지역으로부터의 배출에 대한 항공기 관측에 

의해서도 확인되고 있다(Palmer et al., 2003a; Allen et al., 

2004). GOME 기기에 의한 포름 알데히드의 수직분포에 대

한 위성 관측은(Chance et al., 2000), 큰 지역적 불일치에도 

불구하고(Palmer et al., 2003b; Shim et al., 2005), 아이소프

렌 배출량에 대한 독립적인 근거로 이용되었고 현재 사용되

는 목록과 일반적으로 일치하는 값을 나타내고 있다.

최근의 몇몇 연구는 이형 화학반응과 광화학 플럭스의 변

화를 수반하는 대류권 오존에 대한 에어러솔의 영향을 조사

하였다. Jacob(2000)은 수반되는 이형 화학반응을 검토하였

다. 에어러솔내에서 N2O5의 가수분해는 잘 알려진 NOx 의 

흡원이지만, HO2 라디칼, 이산화질소, 그리고 오존 자체의 

반응성 흡수와 같은 다른 작용들도 또한 중요할 수 있다. 

Martin et al.(2003b)은 전지구 화학수송모델에 이러한 작용

들과 에어러솔이 자외선 복사에 미치는 영향을 포함시킴으

로서 오존의 생성율이 전지구적으로 6% 감소하고 이 같은 

영향은 에어러솔의 발원지역에서 더 크게 나타남을 발견하

였다.

비록 현세대의 대류권 오존 모델이 일반적으로 현재 전지

구적인 오존의 분포 특성을 성공적으로 기술하고 있지만, 배

출량 및 기후의 변동과 관련된 오존의 변화를 재현할 수 있

는 능력에 대해서는 확신이 부족한 실정이다. 관측된 오존 
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변화 경향의 신뢰성이 높은 1970년대 이후 기간을 포함하는

(Fusco and Logan, 2003) 20세기 기간 전체에 대한 모델과 

관측된 오존 농도의 장기 변화 경향사이에는 큰 차이가 존

재한다(Hauglustaine and Brasseur, 2001; Mickley et al., 

2001; Shindell and Favulegi, 2002; Shindell et al., 2003; 

Lamarque et al., 2005c). 모델의 신뢰성을 높이기 위해 이러

한 불일치를 해결하는 것이 필요하다.

7.4.4.2 기후변화의 영향

기후변화는 전물질의 배출, 화학, 수송, 그리고 제거 과정

을 변화시킴으로서 대류권오존에 영향을 줄 수 있다(European 

Commission, 2003). 이러한 과정과 다른 여러가지 영향이 아

래에 논의되어 있다. 이들은 기후변화와 양의 또는 음의 되

먹임 관계를 나타낼 수 있다.

7.4.4.2.1 배출에 대한 영향

기후변화는 물리적 반응(번개), 생물학적 반응(토양, 식생, 

바이오매스 연소) 그리고 인간활동 반응(에너지 생산, 토지

이용, 농업)을 통해 오존 전물질의 발원에 영향을 줄 수 있

다. 2030년 기후에 대한 Stevenson et al.(2006)의 일반순환모

델 연구에 의하면 비록 전지구적인 증가없이 단지 열대지역

에서 중위도 지역으로의 이전만이 예측되지만, 일반적으로 

보다 온난화된 기후하에서 번개가 증가할 것이라는 것이 예

측되고 있다(Price and Rind, 1994a; Brasseur et al., 2005; 

Hauglustaine et al., 2005). 번개의 변동은 대류권 상부의 오

존에 큰 영향을 줄 수 있다(Toumi et al., 1996; Thompson et 

al., 2000; Martin et al., 2002; Wong et al., 2004). Mickley 

et al.(2001)은 지난 세기 동안 관측된 오존의 장기 변동 경향

이 번개의 증가에 의한 것으로 해석될 수 있음을 보였다.

열대와 고위도 지역에서는 번개, 온도 및 건조도의 증가

에 따라 바이오매스 연소가 증가할 수 있다(Price and Rind, 

1994b; Stocks et al., 1998; A. Williams et al., 2001; Brown 

et al., 2004). 바이오매스 연소는 적도지역 대류권의 오존 수

지에 큰 영향을 주는것으로 알려져 있고(Thompson et al., 

1996), 또한 한대 산림의 화재가 적도외지역의 NH를 통해 

오존을 증가시킬 수 있다는 증거가 존재한다(Jaffe et al., 

2004). 기후 온난화와 함께, 계절적인 설괴빙원이 존재하는 

기간이 짧아지고 토양수분 함량이 감소함에 따라 한대 산림

의 화재가 증가할 가능성이 있다(Kasischke et al., 1995).

생물기원 휘발성 유기탄소화합물의 배출은 기후변화에 극

히 민감할 수 있다. 가장 중요한 오존 전물질은 메탄과 아이

소프렌이다. 메탄 배출에 대한 기후의 영향은 7.4.1 절에 설

명되어 있다. 비메탄 휘발성 유기탄소화합물에 대한 영향은 

Constable et al.(1999), Sanderson et al.(2003b), 그리고 

Lathière et al.(2005)에 의해 연구되었다. 비록 온도가 증가

함에 따라 생물 기원 비메탄 휘발성 유기탄소화합물의 배출

이 증가하지만, 이들 세 연구는 모두 기후에 의한 아이소프

렌 배출에 적합하지 않은 식생 유형으로의 변화(특히 열대 

산림의 감소에 의해)가 부분적으로 오존 배출에 대한 기후온

난화의 영향을 상쇄할것으로 보고 있다.

7.4.4.2.2 화학에 대한 영향

기후변화에 의한 온도, 습도, 그리고 자외선 복사 강도의 

변화가 오존에 큰 영향을 줄 수 있다. 21세기에 대한 

Stevenson et al.(2000) 과 Grewe et al.(2001)의 일반순환모델 

시뮬레이션은 수증기의 증가가 1D의 들뜬 상태에 있는 산소

라디칼(O(1D))과 물과의 반응이라는 오존의 중요한 흡원을 

증가시킴으로서 대류권 오존의 체류시간을 감소시킴을 보여

준다. Stevenson et al.(2006)은 2000년의 기후와 비교한 2030

년을 대상으로 한 9개의 모델 결과를 상호비교함으로서 비

슷한 결과를 얻었다. 하지만, 지역적인 오존의 오염은 높은 

온도의 결과로 미래의 기후조건하에서 증가할 수도 잇다(7.6

절의 박스 7.4 참조).

7.4.4.2.3 수송에 대한 영향

대기순환의 변화는 대류권 오존에 큰 영향을 줄 수 있다. 

일반순환모델을 이용한 여러연구의 결과는 공통적으로 미래

의 기후조건하에서 보다 강해진 Brewer‐Dobson 성층권 순환

에 의해 대류권‐성층권 교환이 증가할것으로 보고 있다(Sudo 

et al., 2002a; Collins et al., 2003; Zeng and Pyle, 2003; 

Hauglustaine et al., 2005; Stevenson et al., 2005). 대류권내

에서의 연직 수송은, 오존 생성 효율과 고도에 따른 오존 체

류시간의 증가라는 관점에서, 마찬가지로 중요성을 갖는다. 

비록 열대지역은 해당되지 않을 것으로 보이지만(Stevenson 

et al., 2005), 기후가 온난화됨에 따라 대류가 보다 심화될것

으로 예상된다(Rind et al., 2001). 최근에 Pickering et 

al.(2001), Lawrence et al.(2003), Olivié et al.(2004), Doherty 

et al.(2005) 그리고 Li et al.(2005) 에 의해 논의된 바와 같

이, 이것이 의미하는 바는 복잡하다. 한편으로, 대류는 대류

권 상층의 오존 농도가 높은 대기를 대류권 하층으로 이동

시켜 오존을 제거하고 오존 농도가 낮은 대기로 교체한다. 

이와는 다르게 대류권 상부로 NOx가 주입되면 이 부분의 오

존 생성 효율이 크게 증가하게 된다.

7.4.5 수산기

수산기(OH)는 대기권 하부에 존재하는 가장 중요한 정화제
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로서, 많은 온실가스(예를 들어, 메탄, hydrochlorofluorocarbons 

(HCFCs), hydrofluorocarbons)와 오염물질(예를 들어, 일산화

탄소, 비메탄 탄화수소)의 대표적인 흡원이 된다. 이러한 미

량 기체의 정상상태에서의 체류시간은 대기중의 분포형태, 

수산기와의 반응 역학, 그리고 수산기의 분포에 의해 결정된

다. 수산기의 지역적 분포는 주로 NOx, 일산화탄소, 메탄 및 

이보다 분자량이 큰 탄화수소, 오존, 수증기, 그리고 파장이 

0.310 μm 보다 작은 태양 자외선 복사의 강도에 의해 조절

된다. 새로운 실험과 야외관측에 의하면 0.310 μm 와 0.350 

μm 사이의 파장 영역에서 오존 광분해에 의한 현저한 

O(1D)의 형성을 볼 수 있다(Matsumi et al., 2002; 

Hofzumahaus et al., 2004). 대류권 수산기의 가장 중요한 발

원은 태양 자외선 복사에 의한 오존의 광분해 반응으로부터 

시작되는 일련의 반응들이다.

추가적으로, 대류권의 외진 곳, 특히 상층에서, 과산화물, 

아세톤과 다른 케톤, 알코올 그리고 알데히드와 같은 산소함

유 휘발성 유기 화합물의 광분해가 수산기의 중요한 기원으

로 작용한다(예, Müller and Brasseur, 1999; Collins et al., 

1999; Jaeglé et al., 2001; Tie et al., 2003; Singh et al., 

2004). 대륙의 경우, 대류권 하부에 대한 관측결과는 불포화 

탄화수소의 가공 또는 카보닐그룹의 광분해가 또한 수산기

의 대규모 저장소를 유지시킬 수 있음을 지시한다(예, 

Handisides et al., 2003; Heard et al., 2004). 더욱이, 아질산

(HONO)의 광분해에 의한 수산기의 순 생성은 도시지역 대

기(예, Ren et al., 2003)와 산림 군락(Kleffmann et al., 2005)

에서의 대표적인 수산기의 발원임이 관찰되었다. 수산기는 

대기중의 많은 미량 기체와 반응하는데, 대부분의 경우 화합

물의 거의 완전한 산화로 진행되는 일련의 반응에서 첫번째

이자 반응속도를 결정하는 단계로서 일어난다. 이러한 연쇄 

반응들은 종종 HO2를 형성하는데, 이는 다시 오존이나 NO

와 반응해 수산기로 되돌아간다. 대류권의 수산기와 HO2 는 

라디칼과 라디칼간의 반응을 통해 과산화물을 형성하거나 

또는 이산화질소와 반응해 질산(HNO3)을 형성함으로서 소

멸된다. 수산기의 발원과 흡원은 대류권에서 일어나는 대부

분의 빠른 광화학 반응을 수반한다.

7.4.5.1 수산기의 시간적 변화

7.4.5.1.1 배출의 영향

메탄 및 다른 오염물질에 대한 의존성 때문에, 대류권의 

수산기 또한 산업화 이전시기 이래로 변화해 왔고 미래에 

변화할 것으로 기대된다. 산업화 이전의 수산기의 양은 지금

과 달랐을 것으로 생각되지만, 높은 일산화탄소와 메탄 농도

(수산기를 감소시킴) 그리고 증가된 NOx 및 오존 농도(수산

기를 증가시킴)의 상쇄되는 효과 때문에 이러한 변화의 크기

에 대해서는 의견의 일치가 이루어지지 않고 있다. 몇몇 모

델연구에서는 수산기의 전지구규모 가중 평균이 산업화 이

전시기부터 현재까지 10% 이내로 감소한것으로 제안하고 

있다(Shindell et al., 2001; Lelieveld et al., 2002a; Lamarque 

et al., 2005a). 다른 연구에서는 16%(Mickley et al., 1999), 

25%(Wong et al., 2004) 그리고 33%(Hauglustaine and 

Brasseur, 2001) 등 보다 큰 수산기의 전지구적 감소가 보고 

되었다. Lelieveld et al.(2002b)의 모델 연구는, 지난 세기 동

안, 해양의 대류권에서 수산기의 농도가 메탄 및 일산화탄소

와의 반응에 의해 심각하게 감소했음을 제시하였다. 하지만, 

전 지구적인 규모에서는 육지에서의 강력한 NOx 배출과 관

련된 증가에 의해 보상되었다.

Karlsdottir 와 Isaksen(2000)는 변화하는 NOx, 일산화탄소, 

비메탄 휘발성 유기탄소화합물의 배출을 고려한 3차원 CTM

을 이용하여 1980년부터 1996년 기간 동안 0.43% yr–1의 수

산기 증가 경향을 발견하였다. Dentener et al.(2003a,b)은 오

존 전물질, 메탄, 기상요소 드리고 오존의 연직분포를 고려

한 3차원 CTM을 이용하여 1979년부터 1993년의 기간에 대

해 0.26% yr–1 의 증가경향을 도출하였다. Wang et al.(2004)

도 또한 메탄과 일산화탄소 배출, 수송 그리고 오존 연직 분

포의 경년변화를 고려한 3차원 CTM 에 근거하여 메탄의 

1988년부터 1997년까지의 변화경향을 분석하였다. 이들은 

NOx, 대류권의 오존 그리고 비메탄 휘발성 유기탄소화합물

의 농도와 같이 수산기에 영향을 주는 다른 많은 변수들의 

경년변화는 고려하지 않았다. 이들도 또한 조사기간을 대상

으로 0.63% yr–1 이 수산기 증가 경향을 산출하였다. 수산기

의 변화경향에 대한 이들의 계산은 같은 기간동안 오존 연

직 분포의 감소경향과 주로 관련되어 있는데 전체 오존 분

포를 고정시킬 경우 변화 경향은 0.16% yr–1 로 작아진다.

수산기의 향후 변화는 NOx의 양 대비 탄화수소의 상대적

인 변화에 좌우된다. 3차 평가보고서에서, Prather et 

al.(2001)은, IPCC SRES(IPCC, 2000)에 보고된 시나리오를 

이용하고 14개 모델의 비교 결과에 근거하여, 전지구 수산기

가 2100년까지 다섯가지 배출 시나리오에서는 감소하고 한

가지 시나리오(메탄과 다른 오존 전물질 배출의 감소를 가정

한)에서는 증가할것으로 예측하였다. 다른 배출 시나리오에 

근거하여, Wang and Prinn(1999)도 또한 2100에 16 ± 3%의 

수산기 감소를 예측하였다.

7.4.5.1.2 기후변화의 영향

배출량 변화와 더불어, 미래의 온실가스 증가는 수산기에 

영향을 주는 화학반응에 직접적으로 참여함으로서 그리고 
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대류권의 태양 자외선 복사를 증가시킬 수 있는 성층권 오

존 변화를 통해 간접적으로 수산기의 변화를 야기할 수 있

다. 수산기는 또한 온도, 습도 그리고 구름의 변화 또는 메

탄이나 다른 오존 전물질의 생물기원 배출에 대한 기후변화

의 영향에 의해 영향받을 수 있다. 대류권의 수분변화는 중

요한 화학적 반향을 일으킬 수 있다. 수증기와 전기적으로 

들뜬 상태인 산소원자와의 반응이 대류권 수산기의 가장 중

요한 발원이 된다. 따라서, 높은 절대 습도로 특징지워지는 

온난화된 기후에서, 수산기의 양은 증가할 것으로 예상된다. 

이러한 효과는 춥고 건조한 마지막 빙하 절정기(LGM) 동안

의 수산기 변동을 설명하기 위해 Pinto and Khalil(1991)에 

의해 제기되었다. 이 효과는 낮은 대기 중 수증기 함량 때문

에 LGM 기간 중 수산기 농도가 현재보다 7% 낮았음을 계

산한 Martinerie et al.(1995)에 의해 정량적으로 설명되었다. 

Valdes et al.(2005)은 차고 건조한 LGM 의 기후가 전지구 

수산기 농도의 7% 감소의 원인이라고 추정하였다. Brasseur 

et al.(1998)과 Johnson et al.(1999)은, 보다 온난화된 기후하

에서(CO2 배증), 전지구 그리고 연간 평균 수산기 농도가 각

각 7% 그리고 12.5% 증가할 것으로 예측하였다. 보다 최근

에는, Hauglustaine et al.(2005)이 단지 지표배출의 변화만을 

고려한 상태에서 기후‐화학 3차원 모델을 이용해 현재부터 

2100년까지 전지구 수산기 배출이 16% 감소할 것으로 추정

하였다. 이 모델에서 기후변화 및 주로 증가된 수증기에 의

한 영향은 전지구 수산기의 양을 13% 증가시키는 것이다. 

이 연구에 의하면, 배출과 기후변화의 대조적인 효과에 의해 

미래의 전지구 평균 수산기의 양이 현재와 유사한 농도를 

유지하는 것으로 나타난다. 전지구 수산기에 미치는 수증기 

분포의 중요성은 Lamarque et al.(2005a)에 의해 표현되었는

데, 감소한 에어러솔 배출 상황하에서, 보다 덥고 습한 기후

가 전지구 수산기 농도를 크게 증가시킴을 보여주고 있다.

온난화된 기후에서 번개에 의한 NOx 배출의 변화도 또한 

수산기에 영향을 줄 수 있다.  Labrador et al.(2004)은 전지

구 수산기가 번개에 의한 NOx 배출에 민감하게 반응하며, 

번개가 최상의 추정값인 5 TgN yr–1로부터 2배나 4배 증가하

면 수산기가 각각 10%와 23% 증가하게 됨을 보였다. 번개에 

대한 전지구 수산기의 유사한 민감도가 Wang et al.(1998)에 

의해 추정되었는데, 이들은 발원(번개)의 두배 증가(3 에서 6 

TgN yr–1으로)에 의해 수산기가 10.6% 증가함을 계산에 의

해 제시하였다. 번개에 의한 배출과 배출된 질소 총량에 대

한 수산기의 민감도에 대한 큰 불확실성과 관련해, 시간에 

따른 수산기의 변화를 정확하게 모사하기 위해서는 이러한 

발원에 대한 보다 향상된 이해가 필요할 것으로 보인다.

7.4.5.2 체류시간에 대한 영향

7.4.5.2.1 체류시간의 정의

대기 중 미량기체의 전지구 순간 대기 체류시간은 조사 

대상 대기 영역에 대해 손실 빈도 l 을 적분함으로서 얻어진

다. 적분은 제거 과정이 작용하는 미량기체의 분포에 의해 

가중되어야 한다. 어떤 미량기체의 분포 C(x,y,z,t) 를 고려

할 때, 수지로부터 얻어지는 전지구 순간 체류시간은 다음과 

같이 정의된다:

τglobal = ∫ C dv / ∫ C l dv (7.4)

위식에서 dv 는 대기의 부피 요소이다. 위식은 전지구의 

그리고 연간 평균 체류시간을 결정하기 위해 1년으로 평균

할 수 있다. 전지구 대기 체류시간(‘기체량 체류시간’ 또는 

‘갱신 체류시간’으로도 명명됨)은 전지구 대기 중 총 기체량

을 갱신하는데 필요한 시간을 나타낸다.

전지구 대기 체류시간은 전지구 대기 중 기체량을 e‐배(e‐
fold)로 감소시키는데 걸리는 시간을 의미한다. 불행히도, 

τglobal 은 매우 예외적인 경우에만 일정하다. 손실율이 기체

량에 좌우되는 경우에는 교란 또는 펄스 감쇄 체류시간

(τpert)이 도입된다(Velders et al., 2005 참조). 교란 체류시간

은, 지구온난화 포텐셜(GWPs) 계산을 위해 필요한데, 한번

의 펄스 배출이 시간에 따라 어떻게 감쇄하는가를 결정하기 

위해 이용된다. 교란 체류시간은 전지구 대기 체류시간과 현

저하게 다를 수 있다. 예를 들어, 메탄이 한번의 배출에 의

해 현재의 값 이상으로 증가하게 되면, 메탄 농도가 배경값

으로 다시 감소하는데 걸리는 시간은 교란받지 않은 대기 

체류시간보다 길다. 이 같은 지연현상은 증가된 메탄이 수산

기의 감소를 야기하고, 이는 다시 배경 메탄값을 증가시키기 

때문에 일어난다. 이러한 되먹임은 교란의 감쇄시간(τpert)

이 전지구 대기 체류시간(τglobal과 다른값을 갖게 만든다. 

작은 교란의 한계내에서, 어떤 기체의 교란 체류시간과 전지

구 대기 체류시간과의 관계는 τpert = τglobal /(1– f) 의 단

순한 수지 관계로부터 이끌어 낼 수 있는데 이 관계에서 민

감도 계수(f)는 f = dln(τglobal) / dln(B) 로 표현된다. Prather 

et al.(2001) 은 메탄과 대류권 수산기 및 체류시간과의 되먹

임을 추론하고 τpert / τglobal 의 비를 1.4로 주어 민감도 계

수를 f = 0.28 로 결정하였다. Stevenson et al.(2006)은, 25개

의 CTM으로부터, 4차 평가보고서의 갱신된 값인 현재 메탄

의 전지구 체류시간(τglobal) 8.7 ± 1.3년(앙상블 평균 및 1 

SD 오차)을 계산하였다. 지구 온난화 포텐셜 계산에 이용되

어야 하는 이에 상응하는 교란 체류시간은 12 ± 1.8 년이 

된다.
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교란 체류시간은 전구 모델을 이용하여 기체의 펄스를 주

입하고 더해진 양이 감쇄하는 과정을 모사함으로서 추정될 

수 있다. 첨가된 일산화탄소, HCFCs, 또는 탄화수소는, 수

산화기의 농도를 감소시키고 메탄의 체류시간을 일시적으로 

증가시킴으로서, 더해진 기체의 양이 지속되는 동안 메탄이 

축적되도록 만든다. 따라서, 여러 모델에서 관찰되는것과 같

이, 체류시간이 짧은 기체 배출의 변화가 긴 체류시간을 갖

는 교란을 만들어 낼 수 있다(Derwent et al., 2001; Wild et 

al., 2001; Collins et al., 2002). 이러한 유형의 고유한 요소

로서, 대류권 오존의 변화는 12년의 시간 규모를 갖는 메탄

의 감쇄를 수반하는데, 이는 대류권에서 일어나는 화학적 연

결의 가장 핵심적인 예가 된다. 화학적으로 반응성을 갖는 

모든 기체는, 온실가스인가의 여부에 관계없이, 대기 화학에 

대한 영향을 통해 어느 정도의 간접적인 온실효과를 일으킨다.

7.4.5.2.2 체류시간의 변화

수산기는 대기 중에서 메탄이나 수소화된 할로겐 종 등 

많은 온실가스의 가장 중요한 산화제이기 때문에, 수산기의 

변화는 이들 기체의 대기 중 체류시간 및 결과적으로 이들

이 기후 시스템에 미치는 효과에 직접적으로 영향을 준다. 

최근의 몇몇 연구는 수산기에 의한 메탄 제거의 경년변화가 

메탄 증가율의 변화에 중요한 영향을 준다는 사실을 보여주

고 있다(Johnson et al., 2002; Warwick et al., 2002; Wang et 

al., 2004). 수산기에 의한 메탄 산화의 변동은 관측된 대기 

중 메탄 증가율의 변동에 중요한 부분을 차지한다. 특히, 

1992~1993 기간의 메탄 증가율의 이상현상은 피나투보 화산 

분출 이후 수산기의 변동 및 습지 배출량의 변화에 의해 설

명된다(Wang et al., 2004). 수산기 흡원 과정만으로부터 얻

어진 Johnson et al.(2002)의 메탄 변동 시뮬레이션은 또한 

ENSO 주기가 이러한 변동의 가장 큰 요소임을 나타내고 있

다. 이러한 결과들은 Prinn et al.(2005), Manning and 

Keeling(2006) 그리고 Bousquet et al.(2005)에 의해 재현된 

전지구 수산기의 변동과 일치하는데, 이러한 변동은 

1997~1998년과 같은 대규모 화재, 엘니뇨 그리고 피나투보 

화산의 분출 등에 크게 영향을 받는다.

대류권의 화학조성에 대한 기후변화의 영향은 몇몇 연구

에서 조사되었다. 대부분의 경우, 미래의 메탄 체류시간은 

배출량이 증가하고 기후변화가 무시될 경우 증가하였다

(Brasseur et al., 1998; Stevenson et al., 2000; Hauglustaine 

and Brasseur, 2001; Prather et al., 2001; Hauglustaine et al., 

2005). 이러한 사실은 증가된 메탄과 일산화탄소의 농도가 

수산화기를 감소시켜 메탄의 흡원을 축소한다는 것을 나타

낸다. 하지만, 기후 온난화는 온도에 따라 변하는 메탄의 산

화율 계수를 증가시키고(Johnson et al., 1999), 수증기와 

NOx 농도의 증가는 수산화기를 증가시키는 경향이 있다. 대

부분의 경우, 이러한 효과는 배출에 기인한 메탄 체류시간의 

증가를 부분적으로 상쇄하거나 능가한다. 결과적으로, 

Brasseur et al.(1998), Stevenson et al.(2000) 그리고 

Hauglustaine et al.(2005)에 의해 계산된 21세기 동안 향후 

메탄 체류시간은 비교적 일정하다(몇 % 이내에서). 

1990~2100 기간에 대한 천이 시뮬레이션을 통해, Johnson et 

al.(2001)은 자유 대류권에서 수산기에 대한 기후변화의 지배

적인 영향에 의해 전지구 메탄 체류시간이 1990년의 9년에

서 2025년의 8.3년으로 감소하지만 그 이후로는 큰 변화가 

일어나지 않음을 발견하였다. 따라서, 메탄 체류시간의 변화

는 배출 시나리오에서 NOx와 탄화수소 배출 변화의 상대적

인 시간에 좌우되며, 기후변화를 고려할 경우 2100년에 대해 

계산된 메탄의 증가율이 27% 감소되는 결과를 야기한다. 

Stevenson et al.(2006)도 비교적 일정한 메탄의 체류시간에 

관한 비슷한 결론에 도달하였다. 미래의 배출량 변화의 결과

로, 25개의 최신 CTM에 의해 모사된 메탄의 정상상태에서

의 체류시간은 오존 전물질의 향후 배출에 관해 현재 법적

으로 강제된 시나리오에 근거해 볼 때 8.7 ± 1.3 인 현재의 

앙상블 평균(평균 ± 1 SD)에서 2030년에 2.7 ± 2.3%로 증

가한다. 2030년의 보다 온난화된 기후 시나리오하에서, 체류

시간은 4.0 ± 1.8% 감소하여 배출과 기후변화 모두에 의한 

영향은 메탄의 체류시간을 단지 1.3% 감소시킬 뿐이다.

7.4.6 성층권의 오존과 기후

대략 1980년부터 1990년대 중반까지, 주로 염소와 브롬의 

대기 배출에 의해 전지구 평균 오존함량의 감소 경향이 나

타났다(Montzka et al., 1999). 할로겐의 대기 배출 감소

(Montzka et al., 2003)와 오존 농도 회복의 시작(예, 

Newchurch et al., 2003; Huck et al., 2005; Reinsel et al., 

2005; Yang et al., 2005)은 최근에 함께 일어난 것으로 보인

다. 오존 농도의 지속 가능한 회복은 현재의 10년 단위 기간 

이전에 일어나지는 않을 것으로 제시되고 있다(예, 

Steinbrecht et al., 2004; Dameris et al., 2006). 장기 체류 온

실가스(LLGHGs)의 대기 중 농도는 증가하였고(2장 참조) 오

존층에 영향을 주며 지속적으로 증가할 것으로 예상된다. 본 

단락에서는 성층권 오존과 기후와의 상관관계와 되먹임 작

용에 대한 현재의 지식을 검토해 보고자 한다. 보다 상세한 

논의는 최근의 몇몇 보고서에서 찾을 수 있다(European 

Commission, 2003; IPCC/TEAP, 2005).
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7.4.6.1 상호작용

성층권의 오존은 대류권 및 성층권의 움직임과 화학조성 

변화를 통해 기후변화에 영향을 받는다. 장기 체류 온실가스

(LLGHG) ‐ 특히 CO2 ‐ 의 농도 증가는 성층권을 냉각시켜 

더 많은 PSCs가 존재할 가능성을 만들고 오존의 분포를 변

화시킨다(Rosenlof et al., 2001; Rosenfi eld et al., 2002; 

Randel et al., 2004, 2006; Fueglistaler and Haynes, 2005). 

성층권 하층을 제외하면, 온도 감소는 오존 소모를 약화시켜 

오존의 연직분포량이 보다 높아짐으로서 장기 체류 온실가

스에 의해 일어나는 성층권의 복사 냉각에 양의 수정을 야

기한다. 또한, 오존 자체가 온실가스로서 성층권에서 자외선 

복사를 흡수한다. 자외선 복사의 흡수는 가열을 통해 대류권

계면 이상의 고도에서 관찰되는 온도 증가를 야기한다. 오존

이나 LLGHG 농도의 변동에 의해 일어나는, 성층권 온도의 

변화는 Brewer‐Dobson 순환(Butchart and Scaife, 2001; 

Butchart et al., 2006)을 변화시킴으로서 LLGHGs, CFCs, 

HCFCs 그리고 할로겐과 같은 장기 체류 분자들이 대류권으

로부터 성층권의 다양한 고도로 수송되는 속도를 조절한다. 

더욱이, Brewer‐Dobson 순환의 증가는 극지방에서의 온도를 

단열 증가시키고 적도 지방의 온도를 단열 감소시킨다. 

기후는 성층권 오존의 변화에 의해 영향을 받는데 이는 

오존이 대류권으로 적외선 복사를 배출하기 때문이다. 오존 

연직구조에 어떤 주어진 비율의 변화가 일어났을 때, 복사 

강제에 가장 큰 영향을 받는 곳은 대류권 상층과 오존층이

다(예, 3차 평가보고서 그림 6.1). 과거에 일어난 오존의 고

갈은 지표의 냉각을 야기했다(2장 참조). 관측된 성층권 오

존의 감소와 이에 따른 자외선 복사의 증가는(예, Zerefos et 

al., 1998; McKenzie et al., 1999) 생물권과 생물기원 배출량

에 영향을 주었다(Larsen, 2005). 이러한 자외선 복사의 증가

는 수산기의 생성을 가속화시킴으로서 모두 중요한 온실가

스에 해당하는 메탄의 체류시간을 감소시켰고 대류권 오존

에 영향을 주었다(European Commission, 2003). 성층권 하층

에서의 오존 손실의 결과로, 전지구 평균 평형 지표 온도뿐

만 아니라, 지역적인 지표온도의 변화가 Gillett and 

Thompson(2003)에 의해 관찰되었다. 대류권의 순환에 영향

을 미치는 성층권 유동 되먹임 작용의 월단위 변화에 대해 

관측(예, Baldwin and Dunkerton, 1999, 2001; Thompson et 

al., 2005) 및 모델링(Polvani and Kushner, 2002; Norton, 

2003; Song and Robinson, 2004; Thompson et al., 2005)에 

의한 증거가 존재한다. 모델 결과들은 남반구 성층권에서의 

동향이 고위도의 지표온도에 영향을 줄 수 있음을 보여주고 

있다(Gillett and Thompson, 2003).

7.4.6.2 성층권 오존의 과거의 변화

오존의 손실은 늦은 겨울과 봄 기간에 극 지방의 성층권 

하층에서 가장 많이 일어났다. 예를 들어, 1980년대 초반 이

후 남극대륙위의 오존 구멍 형성은 매년 봄에 일어났다

(Fioletov et al., 2002). 남극의 오존 파괴는 기후적요인으로 

낮은 온도가 대부분 인위적 기원인 CFCs 나 할론의 광화학 

분해에 의해 만들어진 높은 염소와 브롬농도와 결합하여 일

어났다. 비록 크기는 작지만 유사한 오존의 파괴가 추운 겨

울동안 같은 방법에 의해 북극지역에서도 일어난다. 따뜻한 

겨울의 경우, 북극의 오존은 비교적 영향을 받지 않는다

(Tilmes et al., 2004). 남극의 성층권 하층은 많은 양의 오존 

손실이 일어나기에 충분할 만큼 항상 온도가 낮지만, 2002년

의 갑작스러운 성층권 온난화에 의해 이전의 오존 구멍이 

두개의 분리된 영역으로 나누어졌다(예, Simmons et al., 

2005). 온도가 더 이상의 오존 손실이 일어날 수 없을만큼 

높았다. 분리된 두개의 영역이 하나의 소용돌이로 합쳐진 이

후에, 역학적 조건은 더 이상의 오존 손실이 일어나기에 적

합하지 않았다. 하지만 이는 오존량이 회복되고 있음을 지시

하는 것이 아니라 단지 역학적 교란의 결과일 뿐이다(예, 

Newman et al., 2004). 최근의 성층권 오존 변화에 관한 요

약은 2장에 제시되어 있다.

7.4.6.3 성층권 오존의 향후 변화

향후 수십년간의 성층권 오존의 변화 경향은 태양과 화산

활동과 같은 자연적 요인(예, Steinbrecht et al., 2004; 

Dameris et al., 2005) 및 향후 감소할것으로 예상되는 성층

권 할로겐 배출과 같은 인위적 요인(WMO, 2003; 

IPCC/TEAP, 2005)에 의해 좌우될 것이다 오존의 변화는 또

한 많은 성층권 구성물질에 의해 좌우될 것이다: 21세기에 

오존 제거 물질의 감소는 화학적 과정을 통해 오존이 증가

하도록 할 것으로 예상된다(Austin et al., 2003). 하지만 이

러한 증가는 온도변화(LLGHGs에 의한), 다른 화학적 변화

(예를 들어, 수증기에 의해) 그리고 수송과정의 변화에 의해 

크게 영향을 받을 수 있다. 화학‐기후 접합모델은 미래의 대

기 조성과 기후를 모사할 수 있는 도구를 제공해준다. 이러

한 목적으로, 일련의 일관성있는 모델 강제요소가 ‘성층권 

프로세스 및 이들이 기후에 미치는 역할의 규명에 이용되는 

대기‐기후 접합모델 검증 활동’의 일환으로 규정되었다

(SPARC CCMVal; Eyring et al., 2005). 강제요소는 현존하는 

시나리오에 근거한 자연적 및 인위적 배출, 대기관측, 교토 

및 몬트리올 협약 및 이의 개정문을 포함한다. 시뮬레이션은 

IPCC SRES(배출 시나리오에 대한 특별 보고서)의 시나리오 
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그림 7.18. Dobson Units(DU) 으로 표현된(a) 북극의 3~4월 최소 연
직 오존 총량과(b) 남극의 9~10월 최소 연직 오존 총량(두 경우 모두 
극주변 60° 포함). 오존의 향후 변화 경향에 대한 시뮬레이션은 SPARC
를 위한 화학‐기후 접합모델(CCM) 검증 활동의 일환으로 분석된 11개의 
CCM에 의해 수행되었다(http://www.pa.op.dlr.de/CCMVal/). 모델결
과는 National Institute of Water and Atmospheric 
Research(NIWA)의 동화된 연직 오존 총량 데이터베이스(Bodeker et 
al., 2005)로부터 계산된 값 ‐ 흑색점으로 표시된 ‐ 과 비교되었다. 2060
년과 2070년 사이의 밝은 회색 그림자는 극지방 성층권 하층의 할로겐 
농도가 1980년의 값으로 회복될 것으로 예상되는 시기를 나타낸것이
다. 포함된 모델 ‐ AMTRAC: Atmospheric Model with Transport 
and Chemistry; CCSRNIES: Center for Climate System Research 
‐ National Institute for Environmental Studies; CMAM: Canadian 
Middle Atmosphere Model; E39C: German Aerospace 
Center(DLR) version of ECHAM4 with chemistry and 39 levels; 
GEOSCCM: Goddard Earth Observing System Chemistry‐Climate 
Model; MAECHAM4/CHEM: Middle Atmosphere ECHAM4 with 
Chemistry; MRI: Meteorological Research Institute; SOCOL: Solar 

Climate Ozone Links; ULAQ: University of L’Aquila; UMSLIMCAT: 

Unifi ed Model SLIMCAT; WACCM: Whole Atmosphere 
Community Climate Model.

A1B(IPCC, 2000)와 WMO(2003)의 표 4B‐2 에 설명된 할로

카본의 변화를 따른다. 그림 7.18은 다양한 천이 대기‐기후 

접합모델 기준 모사를 위해 관측자료와 비교한 극주변 60° 

의 겨울철 최저 오존 연직 분포를 보여주고 있다. 남극의 오

존은 대부분 모델에서 염소와 브롬의 거동을 따르고 있다. 

화학‐기후 접합모델에서 모사된 최고의 감소는 2000년쯤에 

나타나는데, 많은 모델에서 최소값이 2000년과 2010년 사이

의 기간에는 일정하고 이후 천천히 증가한다. 대부분의 모델

은 예측된 할로겐의 양이 1980년의 값으로 감소하게 될 때, 

성층권 대기가 극으로 이동하는데 걸리는 지연시간 때문에 

중위도의 회복보다 지체되어, 남극의 오존양이 1980년도의 

값으로 회복될것으로 예측하고 있다. 수송과 및 화학 모듈을 

갖는 대기 모델(AMTRAC)(Austin and Wilson, 2006)에서 예

측하는 약 2065년쯤 일어나는 1980년대 이전 값으로의 늦은 

회복은 관측에 의한 경험 모델 연구와 일치한다(Newman et 

al., 2006). 또한, CFCs의 대기 중 플럭스 증가가 최근에 보

고되어(Hurst et al., 2006), 이 보다 더 늦은 회복을 의미할 

수도 있다. 많은 화학‐기후 접합 모델은 북극의 최소 오존 

연직 분포에 대해 일치된 결과를 보이지 않으며, 일부 모델

들은 관측과 큰 차이를 보이기도 한다. 충분히 오랫동안 구

동된 모든 화학‐기후 접합 모델에서 북극의 오존은 남극보다 

먼저, 최대 30년 까지, 1980년의 값에 도달한다(예, Austin 

and Wilson 2006). 남극에서의 이러한 지연은 성층권 온도 

감소와 함께 증가된 Brewer‐Dobson 순환(Butchart and Scaife, 

2001; Butchart et al., 2006) 에 의해 야기된다.

7.4.6.4 대기의 움직임에 기인한 불확실성

대기 움직임의 변화는 오존에 영향을 줄 수 있다. 예를 들

어, 과거와 현재의 조건에 대해 규정된, 중력파의 전달과 같

은 아격자(sub‐grid) 규모의 과정은 미래에 변화할 수도 있

다. 대류권의 기후변화는 또한 행성‐규모의 파동에 영향을 

준다. 지형성 중력파의 변화와 함께, 이러한 파동은 많은 모

델에서 관찰된 Brewer‐Dobson 순환의 증가를 야기한다

(Butchart et al., 2006). 이러한 영향의 크기는 모델마다 다르

고 극지방에서의 단열 가열을 증가시켜 CO2 증가에 따라 심

화된 복사 냉각을 일부 상쇄한다. 따라서, 실제적인 가열이

나 냉각은 많은 불확실성을 갖게 되고, 현재의 가용 모델 시

뮬레이션은, 특히 북극에서의, 오존의 향후 발달에 관한 일

관된 그림을 제공하지 못하고 있다(그림 7.18).

7.5 에어러솔 입자와 기후시스템

에어러솔은 대기 수문 순환과 복사 수지의 통합 성분의 

하나로서 현재까지도 완전히 이해하지 못하고 있는 많은 되

먹임 메커니즘으로 구성되어 있다. 이 절에서는(1) 바람, 온

도 및 강수와 같은 기상 및 기후인자가 자연적인 에어러솔 

존재량에 주는 영향과(2) 에어러솔이 기후 인자 및 생지화학
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그림 7.19. (a) 1960s년부터 1979년까지 중국 사막 분표와 1980년부터 1999년까지 사막 및 

사막화 진행 지역(b) 1960년부터 2002년까지 평균된 봄 평균 먼지 방출 플럭스(kg km
‐

2
/month)로 표시된 발원지역(S1부터 ㄴ10)과 전형적인 침적 지역(D1과 D2). 괄호안에 표

준 편차와 함께 표시된 백분율은 1960년과 2002년 사이 총 방출량과 각각의 발원 지역의 
평균 먼지 생산량을 말한다. 몽고 사막(S2)과 서부(S4) 및 북중국(S6) 사막이 아시아 먼지 
방출의 주요 발원이다. 몇몇의 보다 넓은 사막들(S7~S9, S5)은 주요 발원이 아니다. 
Zhang et al.(2003)에서 편집 발췌.

에 미치는 영향을 평가한다. 2장에서는 우리

가 가장 쉽게 이해할 수 있는 단파복사와 열 

복사의 산란과 흡수와 같은 에어러솔과 기

후사이의 상호작용에 대해서 다룬다. 에어

러솔은 마치 구름 응결핵(cloud condensation 

nuclei: CCN)과 얼음 응결핵(ice nuclei: IN)

과 비슷한 역할을 하기 때문에, 에어러솔이 

수문 순환과의 상호 작용이나 복사 수지에 

추가적으로 미치는 영향은 구름 미세 물리

과정에서 에어러솔의 역할을 통해서 일어난

다. 구름 특징의 변화를 통해서 미치는 일련

의 에어러솔의 가능한 효과들을 “간접 효

과”라고 한다. 대기 상층부에서 이러한 간접 

효과의 강제력 측면은 2장에서 다루는 반면

에 구름의 생존시간 효과나 반직접 효과 그

리고 대규모 순환, 대류 및 영양공급과 탄소 

순환을 통해 생물계에 미치는 에어러솔 효

과와 같은 되먹임이나 상호작용과 관련된 

과정들을 이곳에서 다루게 된다. 

7.5.1 기후 요소들의 영향에 의한 에어러솔 
배출과 존재량

대부분의 자연적 에어러솔의 발원은 바

람, 수분, 온도와 같은 기후 인자들에 의해

서 조절된다. 따라서 인간이 만들어낸 기후 

변화 또한 자연적 에어러솔 존재량에 영향

을 줄 것으로 기대된다. 아래 절에서는 주요 자연 에어러솔

의 발원과 기후 인자들과의 관계에 관한 개요를 분류적으로 

다룬다. 반면에 인위적 에어러솔의 배출과 이와 연관된 에어

러솔은 2장의 주제이다.

7.5.1.1 먼지

직경 10 μm 미만의 총체 먼지 에어러솔의 전지구 배출

량 추정값인 1000~3000 Tg yr‐1은 다양한 종류의 관측 자료

와 잘 일치한다(Duce, 1995; Textor et al., 2005; Cakmur et 

al., 2006). 배출된 먼지의 7~20%는 직경이 1 μm 미만이다

(Cakmur et al., 2006; Schulz et al., 1998). Zhang et 

al.(1997)은 아시아에서 매년 800 Tg yr‐1 의 먼지 에어러솔이 

배출되며, 이중 30 %정도가 사막 지멱으로 다시 침전되고 

20 %는 지역 내에서 이동하며 나머지 약 50 % 정도가 태평

양이나 그보다 더 먼곳으로 장거리 수송된다고 평가하였다. 

또한 이러한 아시아의 먼지 에어러솔은 미국 서부해안의 배

경 먼지 에어러솔의 농도를 결정하는 연속적인 발원인 것처

럼 보인다(Duce, 1995; Perry et al., 2004). 전지구 배출을 수

치모사하고 평가하는 것의 문제점때문에 전지구 먼지 배출

량 평가의 불확실성은 배출량의 2배보다 크다(Zender et al., 

2004). 대부분의 먼지 플럭스를 결정하는 바람장 분포의 

high‐wind tail표현 방법 하나만으로도 30% 이상의 배출 차

이를 만들어낸다(Timmreck and Schulz, 2004). 관측결과는 

연평균 아프리카 먼지가 1960년에서 2000년사이에 4배 변하

였다고 제시하며 아마도 사하라 지역의 강수 변동때문인것

으로 추측된다(Prospero and Lamb, 2003). 비슷하게 2100년

의 먼지 배출량 시뮬레이션 결과도 매우 불확실해서 현재 

배출량과 비교했을때 60%의 감소로부터 3.8배 증가까지 다

양한 범위를 보인다(Mahowald and Luo, 2003; tegen et al., 

2004; Woodward et al., 2005; Stier et al., 2006a). 이러한 차

이는 기후‐생물권을 다루는 방법의 차이나 식생 및 먼지 모

델을 구동시키는 기후 모델의 차이때문에 생겨난다. 기후변

화가 먼지 배출에 미치는 가능한 큰 효과는 특히 먼지 침식
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을 위한 LGM 조건과 현재값을 비교했을때 확연하다. 

예를 들어, 아프리카 동풍 파동을 강화시킬 수 있는 먼지

의 복사효과는 기후와 먼지 사이의 되먹임 메커니즘일 수 

있다(Jones et al., 2004). 이것은 또한 대기 순환을 변경시켜 

다시 자연적 발원으로부터 먼지 배출에 다시 되먹임 작용을 

할 수 있다. Perlwitz et al.(2001)은 먼지 복사강제력이 행성 

경계층내에서 운동량의 하향 혼합과 지면 풍속을 줄여서 궁

극적으로 먼지 배출량을 줄이기때문에(Miller et al., 2004a), 

이러한 되먹임 작용이 대략 15%의 전지구 먼지 부하량을 줄

인다고 평가하였다. 자연적 먼지 발생과 더불어서, 인간 활

동은 사막화를 통하여 먼지 이동의 다른 가능한 발원을 만

들어왔다. 인간 활동을 통한 사막화의 전지구 먼지 배출에의 

기여는 불확실하다: 이에 대한 평가는 50%로부터(Tegen et 

al., 1996; Mahhowald et al., 2004), 10% 미만(Tegen et al., 

2004), 그리고 무시할 정도의 값까지(Ginous et al., 2001; 

Prospero et al., 2002) 다양하다. 아시아 먼지 배출에 대한 

43년 동안의 평가 연구결과는 사막화에 따른 효과보다는 기

상현상과 기후가 아시아 먼지 배출과 이와 연관된 아시아 

먼지 폭풍 발생에 보다 큰 영향을 미치고 있음을 보여준다

(Fig. 7.19; Zhang et al., 2003).

또한 에어러솔 침적은 지구 생태계에도 영향을 미친다. 

무기물 먼지 침적은 영양성 철분을 생성함으로써 해양의 생

지화학순환에 중요한 역할을 하며 이는 다시 기후와 먼지 

생성에 되먹임 작용을 하게 된다(Jickells et al., 2005; 

7.3.4.4 절). 반대로 태평양위의 수용성 철분 입자는 아시아

의 인위적 활동에 기인하는 탄소 배출과 연결된다(Chuang et 

al., 2005). 먼지 침적에 의한 추적 입자의 공급은 또한 육상 

생태계에게도 중요하다. 예를 들어, 아마존 유역의 식생은 

사하라 사막의 먼지 침적에 매우 의존한다고 제안되어왔으

며, 이는 장기간의 성장을 유지하기 위해 필수적인 인을 공

급한다(Okin et al., 2004; 7.3 장). 하와이 제도도 또한 아시

아 먼지 수송을 통한 인에 의존한다(Chhhadwick et al., 

1999). 더욱이 무기물 먼지는 SO2와 HNO3와 같은 산성 미량 

기체의 흡원으로서 작용할 수 있으며, 따라서 황과 질소 순

환과 상호작용할 수 있다(Dentener et al., 1996; Umann et 

al., 2005). 황산염 또는 질산염과 같은 수용성 물질을 입히

는 것은 구름방울을 응집시키는 무기물 먼지 에어러솔의 능

력을 변화시킬 것이다(Levin et al., 1996; 7.5.2.1 절)

7.5.1.2 해염

해염 에어러솔은 해양 대기의 주요 에어러솔 구성성분이

다. 해염 에어러솔 입자는 구름과 강수 형성에 영향을 미치

며 반작용 가스와 작은 입자들의 흡원으로서 역할하며, 아마

도 새로운 입자 형성을 억제한다. 해염은 또한 비해염성 인

산염의 형성에 많은 부분을 책임지고 있다(Sievering et al, 

1992). 해염 형성에 영향을 주는 기상학적 환경적인 주요인

들로는 풍속, 대기 안정도와 대기 거칠기 속도, 해수면 온

도, 기온, 현재와 과거의 강수 또는 눈 그리고 해양 지표층 

근처 지면활성 물질들의 절대량과 특성들이 있다(Lewis and 

Schwartz, 2005). 12개의 모델로부터 산출된 연평균 지구 해

염 플럭스는 16300 Tg  � 200%이며 이중에 15%는 1미크

론 만의 형태로 배출된다. 

7.5.1.3 천연 유기탄소

생물이 만들어내는 유기 물질은 대기 중으로 직접 배출되

고 VOC에 의해서 생성된다. 육지에서의 주된 배출은 상대

적으로 작은 발원으로 생각되어왔으나 몇몇 연구결과에서는 

이러한 배출이 이전에 평가되었던 것보다 훨씬 클 수 있음

을 말하고 있다(Folberth et al., 2005; Jaenicke, 2005). 

Kamalodpi et al(2005)은 전지구 이차 유기 에어러솔 생산량

을 30 Tg yr‐1로 추정하였으며 불확실하긴 하지만 잠재적으

로 큰 일차 유기 입자 플럭스라고 인식하였다. 연 전지구 

VOC 배출은 어림잡아 500 ~ 1200 Tg yr‐1 정도로 추정된다

(Guenther et al., 1995). 유기 에어러솔 생산량은 개별 화합

물이나 대기 조건에 따라 5%미만에서 90%이상으로 큰 범위

의 값의 범위를 가지며, 이는 생물학적 VOC로부터 배출된 

전지구 일년 이차 유기 에어러솔의 생산량 평가량이 연당 

2.5에서 4.5 Tg의 범위를 갖게됨을 말한다. 모든 생물학적 

VOC 배출은 온도 변화에 매우 민감하며 어떤 배출은 태양 

복사와 강수 변화에 반응한다(Guenther et al., 1995). 이러한 

기후변화에 대한 직접 반응 이외에도 생물학적 VOC 배출은 

또한 기후에 의해 만들어진 식생 종류와 생물 자원분포 변

화에 매우 민감하다.

전지구 생물학적 VOC 배출량은 기후 변화에 반응한다

(Turner et al., 1991; Adams et al., 2001; Penner et al., 

2001; Sanderson et al., 2003b). 이러한 모델 연구 결과들은 

태양 복사와 기후에 의해 유도된 식생 변화가 배출량에 영

향을 준다고 예측하지만, 변화의 부호에 대해서는 일치한 결

과를 보여주지 못한다. 배출량은 온도 1도 증가에 대해 10% 

증가한다고 예측된다(Guenther et al., 1993). 보다 높은 온도

로 생리학적 적응에 대한 증거가 있으며 이는 장기 온도 변

화에 보다 큰 반응을 유도하게 될 것이다(Guenther et al., 

1999). 하지만 에어러솔 생산은 온도가 증가함에 따라서 감

소하기 때문에 생물학적 이차 유기탄소 에어러솔 생산의 온

도변화에 반응은 생물학적 VOC 배출의 반응보다는 훨씬 작

을 수 있다. 산림 생태계, 온실가스 에어러솔과 기후 사이의 
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표 7.10a. 대기 상부에서 다른 종류의 에어러솔의 간접 효과와 이 효과가 만드는 순복사 플럭스 변화의 부호에 대한 개요

효과 구름 유형 과정
대기상한 복사 
변화의 부호

잠재적 규모 과학적이해

구름 알베도효과 모든 구름
같은 구름 방울의 양에서 더 많고 더 작은 구름 입

자는 많은 양의 태양복사를 반사시킴
음 중간 낮음

구름 체류시간 효과 모든 구름
더 작은 구름 방울은 강수효율을 감소시켜 구름의 

체류시간을 연장함
음 중간 매우낮음

반 직접 효과 모든 구름

에어러솔 흡수에 의한 태양복사의 흡수는 정적 안정

도와 지표열수지에 영향을 미치고, 구름 방울의 증

발을 유발함

양 또는 음 작음 매우낮음

빙하 반 직접 효과 혼합상 구름 IN의 증가르 인한 강수 효율 증가 양 중간 매우낮음

열역학 효과 혼합상 구름
과냉각 구름이 보다 낮은 온도까지 가능하도록 하는 

작은 물방울에 의한 결빙의 지연
양 또는 음 중간 매우낮음

효과  변화의 부호 잠재적 규모 과학적 이해 강수 변화의 부호 잠재적 규모 과학적 이해

구름 알베도 효과 음 중간 낮음 n.a. n.a. n.a.

구름 체류시간 효과 음 중간 매우 낮음 음 작음 매우 낮음

반직접 효과 음 큼 매우 낮음 음 큼 매우 낮음

빙하 반직접 효과 양 중간 매우 낮음 양 중간 매우 낮음

열역학 효과 양 또는 음 중간 매우 낮음 양 또는 음 중간 매우 낮음

표 7.10b. 다른 종류의 에어러솔의 간접 효과와 이 효과가 지면 전지구 평균 순단파복사, Fsfc와 강수에 미치는 영향에 대한 개요 

잠재적으로 중요한 되먹임작용은 증대된 광합성이나 온도증

가와 CO2 비료화에 의한 산림의 성장을 통해서만 존재한다

(Kulmala et al., 2004). 증대된 산림 바이오 매스는 VOC 배

출을 증가시킬 것이며 따라서 이는 유기 에어러솔의 생산을 

가져오게 될 것이다. 이것은 CO2의 기후 효과와 에어러솔 

효과를 결합시킨다. 

해양 또한 생물학적 근원으로부터의 유기물질의 발원으로 

행동함을 보여주는 새로운 증거가 있다(O’Dowd et al., 

2004; Leck and Bigg, 2005b). O’Dowd et al.(2004)은 식물성 

플랑크톤의 최성기동안(여름 조건) 유기 에어러솔이 총 에어

러솔의 63%까지 차지함을 보였다. 해양 지표층에서 풍부해

지고 공기방울 파열 과정에 의해 대기로 전달되는 지질(脂

質)과 프로테이나아제 물질과 습기 물질과 같은 생물학적 기

원의 지면 활성 유기 물질은 해양 에어러솔에서 관측된 유

기 물질에 가장 기여를 할 것 같은 후보이다. 불용성 열저항 

유기 초미세 입자는(직경 40~50 nm에서 최대값을 가짐) 대

체로 연쇄반응과 결합되거나 비결정 전자 통과 물질에 의해

서 엑소폴리머 분비와 완전히 일치하는 성질과 관련된 해양 

미세 콜로이드의 집합된 구조로서(Decho, 1990; Verdugo et 

al., 2004) 저해수면 해양의 지표면 근처의 물이나 극지방의 

부빙 사이의 납, 그리고 저해수면의 해양에서 발견된다

(Benner et al., 1992; Wells and Goldberg, 1994; Bigg et al., 

2004; Leck and Bigg, 2004, Leck and Bigg, 2005a). 이러한 

에어러솔 형성 경로는 빙하(미생물)‐해양‐에어러솔‐구름 되먹

임을 구성한다.

7.5.1.4 디메틸 황화물로부터의 에어러솔

식물성 플랑크톤에 의해서 만들어지는 디메틸 황화물는 

해양이 기체상태의 황을 공급하는 가장 풍부한 형태이다. 해

양과 대기 사이의 DMS 플럭스는 주로 DMS 해수면 농도와 

풍속에 따라 한자리 수 정도까지 변한다. 전지구 DMS 플럭

스의 추정치는 사용된 DMS 해수면 기후값, 해양‐대기 교환 

모수화와 풍속 자료에 따라 크게 변하여 황의 경우에 16에

서 54 Tg yr‐1 범위의 값을 가진다(리뷰를 위해서 Kettle and 

Andreae(2000) 참조). 모델 결과에 따르면(Gondwe et al., 

2003; Kloster et al., 2006), DMS의 18~27%가 황산염 에어러

솔로 전환된다. DMS 해수면 농도값과 얼음 면적의 월기후

값을 상수로 사용하여 Penner et al.(2001)은 DMS 배출의 작

은 증가가(26.0~27.7 Tg yr‐1의 황산염) 2000년과 2100년 사

이에 있음을 보인다. Gabric et al.(2004)은 산업화 이전의 대

기 CO2 농도의 3배에 증가에 대해 14%의 전지평균 DMS 플

럭스 편차의 증가를 예측한다. 

Bopp et al.(2004)는 해양내의 식물성 플랑크톤과 대기 기

후 모델의 황 순환을 포함하는 대기‐해양‐생지화학 기후 모
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델을 이용하여 DMS의 구름 알베도로의 되먹임을 추정하였

다. 그들은 대기 CO2가 2배가 되었을 때 해양‐대기 DMS 플

럭스의 3% 증가를 아주 큰 공간 편차(‐15 ~ 30%)와 함께 얻

었다. 이러한 플럭스에 영향을 주는 메커니즘으로는 해양 생

물학, 식물성 플랑크톤 종류의 상대적 증가와 바람 강도들이

다. 수치 모사된 플럭스 증가는 황 에어러솔의 증가를 유발

하고 결국 ‐0.05 Wm‐2의 구름 알베도의 복사 편차를 만들어

내는 구름방울을 만들게 되는데 이는 지구 기온 상승에 대

해 작은 음의 되먹임 작용이다.

7.5.1.5 요오드 성분으로부터의 에어러솔

연안 환경지역에서 새로운 에어러솔 입자의 격렬한 생성

이 자주 보고되어왔다(O’Dowd et al., 2002a). 반응성 요오드 

종류의 해안 동시 관측(Saiz‐Lopez et al., 2005), 요오드탄소

의 선구물질을 사용한 챔버 연구와 Laminaria 거대 해조류의 

노출로부터 형성된 요오드 산화물 입자의 실험실 특성 분석

은(McFiggans et al., 2004) 해안가 입자 형성이 거대 해조류

의 풍부한 연안하부 띠로부터 배출된 요오드 성분의 선구물

질과 연결되어 있다고 설명하였다. 입자 배출은 조류가 작은 

대낮에 압도적으로 많이 일어난다(O’Dowd et al., 2002b; 

Saiz‐Lopez et al., 2005). 켈프가 조수에 노출되면 CH2I2같이 

많은 요오드 원자 플럭스를 생산하는 가장 광불안정한 요오

드탄소 플럭스를 많이 만들어낸다(Carpenter et al., 2003). 

그러나 요오드 일산화물(IO)과 요오드 이산화물(OIO) 기(基)

와 새로운 입자들은 훨씬 큰 요오드 원자 플럭스를 만들어

낼(Saiz‐Lopez and Plane, 2004) 요오드 분자의 배출의 결과

라고 생각되어진다(McFiggans et al., 2004). 이러한 입자들

이 충분히 자라서 CCN으로의 역할을 할 수 있을지는 아직 

불활실하다(O’Dowd, 2002; Saiz‐Lopez et al., 2005). 따라서 

요오드 전달 입자 형성이 원격 해양 경계층에서 아주 중요

해야만 한다면 지금까지 밝혀지지 않은 요오드 분자 같은 

요오드 원자의 원격 해양 발원이 반드시 존재해야 한다.

7.5.1.6 에어러솔 하중과 순환을 조절하는 기후 요소

위에서 언급한 것처럼 지면부근의 풍속에 의하여 일차 에

어러솔(해염, 먼지, 일차 유기 입자)과 이차 에어러솔의 선구

물질(주로 DMS)이 결정된다. 해염과 사막 먼저를 풍속으로 

표현된 발원함수 개발이 진행되어왔다(Tegen et al., 2002; 

Gong 2003; Balkanski et al., 2004). 풍속은 또한 건성침적 

속도에 영향을 주어 결국 에어러솔의 수명에 영향을 준다. 

부가적으로, 유기 물질 배출은 습도와 함께 온도에 크게 의

존한다(Guenther et al., 1995). 온도는 또한 반휘발성 이차 

유기물의 기체상 에어러솔 배분에 중요한 인자이

다.(Kanakidou et al., 2005). 

강수는 직접적으로 습성 제거에 영향을 주어 대기 에어러

솔 수명에 영향을 준다. 더 많은 에어러솔이 강수 형성율을 

줄이고 이는 다시 에어러솔의 수명을 늘려 보다 긴 거리의 

에어러솔을 습성 제거가 효율적이지 못한 원격지역으로 이

동시킨다. 동시에 강수성 경계층 구름이 에어러솔 농도를 작

게 유지시킴으로써 스스로 유지된다(Baker and Charlson, 

1990; Stevens et al., 2005; Sharon et al., 2006). 강수는 또한 

토양 수분에 영향을 주게 되는데 토양 수분은 먼지 발생 강

도와 식물 잎 기공으 개폐에 영향을 주게 되어 유기물 배출

에 영향을 미치게된다. 구름 과정은 기체가 입자로 변환되는

데 중요한 과정이다. 그리고 이는 황산염 에어러솔의 가장 

중요한 산화 과정이며 에어러솔 크기 분포를 보다 큰 크기

로 이동시켜 에어러솔이 후에 일어날 구름 사건에서 가장 

쉽게 활성화되도록한다(Hoppel et al., 1990; Kerweg et al., 

2003; Yin et al., 2005). 이는 또한 혐수성 탄소를 친수성 탄

소로 변환시키는데 중요하다. 

또한 에어러솔 부하와 수명은 배출의 시간적 계절적 분포 

변화뿐만 아니라 서로 다른 에어러솔 성분들 사이의 미세물

리 상호과정에 의해서 영향을 받는다. 예를 들어, 해염 에어

러솔은 SO2의 황산염 에어러솔 변환과정을 위한 표면을 통

해서 구름 형성이 이루어진다(Sievering et al., 1992; gong 

and Barrie, 2003; 7.5.2.1 장). 미래의 SO2 배출 감소와 이와 

연관된 혐수성 매연의 친수성 탄소로의 변환 감소로 인하여 

매연의 잔류 시간이 길어지고(Cooke et al., 2002; Stier et 

al., 2006b) 암모니아 질산염이 증가한다(Liao and Seinfeld, 

2005). 하지만 미세물리 에어러솔 모듈이 장착된 단기간의 

AOGCM 수치 모사결과에서 Stier et al.(2006a)는 혐수성에서 

친수성으로의 변환에 미치는 효과보다는 저위도 건기 매연 

배출량의 일반적 변동이 더 중요함음 보였다. 결국 매연 수

명은 혐수성 매연의 친수성 매연으로의 변환의 증가에도 불

구하고 미래의 기후에 증가하게된다. 

7.5.2 구름과 강수에 미치는 에어러솔의 간접효과

에어러솔은 많은 경로를 통하여 구름 및 강수와 상호작용

하여 CCN이나 IN의 역할을 하기도 하고 입자들을 흡수하거

나 태양 에너지를 구름 내부의 열 에너지로 재분배하는 역

할을 하기도 한다. 이러한 간접 효과가(복사와의 직접 상호 

작용은 2장 참조) 이 절의 주제이다. 이러한 간접 과정은 표 

7.10과 그림 7.20에 설명된것처럼 서로 다르게 기여하는 과

정으로 다시 나눠질 수 있다. 구름 되먹임은 기후 민감도 평

가에서 가장 불확실한 출처로 남아 있으며 현재 기후에서 
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그림 7.20. 표 7.10에 묘사된 에어러솔 효과 모식도. TOA는 대기 상부
를 의미한다

상대적으로 잘 표현되지 못하는 경계층 구름은 몇몇 우려를 

낳고 있다(8장 참조). 따라서 아래에서 언급된 결과들은 조

심해서 고려될 필요가 있다. 

구름 알베도 효과, 즉 보다 큰 구름 반사도를 만드는 보다 

많은 그래서 보다 작은 구름 방울에 대한 같은 구름 액체 물

방울양의 분포는 순전히 복사강제력이며 따라서 2장에서 다

룬다. 다른 효과는 기후 시스템의 되먹임과 연관되며 이곳에

서 다룬다. 알베도 효과는 쉽게 다른 효과들과 분리되기 어

렵다; 실제로 주어진 액체 물의 양에 대한 구름 방울 크기를 

줄이는 과정들은 또한 강수 형성을 줄여서 아마도 구름의 

수명을 늘릴 것이다(구름 수명 시간, 7.5.2.1절과 그림 7.20). 

이는 다시 구름 수명 증가가 시간 평균된 구름 알베도의 변

화에 기여하게된다. 반직접 효과는 열복사로 재배출되어 기

단을 가열하고 지면에 대해 상대적으로 정적 안정도를 증가

시키는 매연에 의한 태양 복사의 흡수를 일컷는다. 이것은 

또한 구름 방울의 증발을 유발한다(2.4절과 7.5.4.1절, 그림 

7.20 참조). 빙하 효과는 얼음과 물에서의 수증기압 차이로 

인한 과냉각된 수액의 빠른 빙결을 만드는 IN의 증가를 말

한다. 구름 방울과는 다르게 이러한 얼음 결정은 얼음에 대

해 아주 큰 과냉각의 환경에서 자라며 강수 크기에 빠르게 

도달하여 비강수 구름을 강수 구름으로 전환시키는 능력을 

가진다(7.5.2.2절과 그림 7.20 참조). 열역학 효과는 과냉각 

구름이 보다 낮은 온도까지 가능하도록하는 보다 작은 물방

울에 의한 결빙의 지연을 말한다(7.5.2.2절과 그림 7.20 참

조). 대기상부(TOA)에서 에어러솔이 유도한 변화에 더불어

서 에어러솔은 지면 에너지 수지(표 7.10b; 7.5.2절)에 영향

을 줘 결과적으로 대류, 증발 및 강수에 영향을 준다(그림 

7.20). 

7.5.2.1 수액 구름과 온난강수에 미치는 에어러솔 효과 

에어러솔은 증가한 보다 작은 물방울의 농도가 이슬비 생

성과 강수 효율을 감소시키기때문에 구름의 수명을 증가시

킨다는 가설이 세워졌다(Albrecht, 1989). 구름 수명을 구름 

알베도 효과에서 분리시키는 관측 연구를 고안하는 것은 힘

들다(2.4절 참조). 따라서 관측 연구는 보통 결합 효과를 추

정한다. 비슷하게 기후 모델은 일단 에어러솔 방안이 완전히 

구름 미세물리 방안과 결합되면 쉽게 구름 수명 간접 효과

를 구별해내기 힘들지만 구름 알베도, 수명과 반직접 효과의 

결합 효과는 예측할 수 있다. 

에어러솔의 인위적 배출과 이들의 선구 물질에 의한 이슬

비 모드가 없다는 증거는 예를 들어 캐나다의 대서양 해안

에서 떨어진 깨끗한 구름과 비교했을때 오염된 구름을 분석

하거나(Peng et al., 2002) 캘리포니아 해변에서 떨어진 여러

벌의 해향 층운 구름을 교란하는 항로추적으로부터 나온다

(Ferek et al., 1998). 한가지 문제는 대부분의 기후 모델이 

인위적으로 에어러솔을 추가했을때 수액의 증가를 예측하는 

반면에 보다 새로운 항로추적 연구는 오염된 해양 물구름이 

깨끗한 구름보다 적은 수액을 가짐을 보이는 것이다

(Platnick et al., 2000; Coakley and Walsh, 2002). Ackerman 

et al.(2004)은 이러한 효과를 이 예에서는 이어서 일어나는 

구름방울의 증발과 함께 오염된 구름내의 건조공기의 혼입

의 결과로 돌렸다. 유사하게 강수는 비록 억제되었다고 할지

라도, 구름의 수명을 매우 청정한 곳에서 매우 오염된 곳까

지 조사했을때 이 에어러솔 농도의 증가는 구름 수명을 증

가시키지 않았다(Jiang et al., 2006). 이러한 효과는 강수 억

제와 오염된 구름에서 보다 더 많고 작은 구름 입자들 사이

의 경쟁에 의한 것이다. 열린 셀 주머니안과 보다 큰 에어러

솔 농도와 함께 두꺼운 층적운에 의해 둘러싸인 깨진 구름

들 사이의 균열안에서 관측된 보다 적은 에어러솔 농도는 

두개의 안정된 에어러솔 영역으로 표현된다(Baker and 

Charlson, 1990). 낮은 에어러솔 농도 영역은 보다 큰 이슬비

율에 의해서 유지된다. 하지만 이러한 연구에서 원인과 결과
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를 풀어내는 것은 어렵다.

식생 화제로부터 배출된 연기는 구름방울 크기를 줄이고 

강수 시작을 늦게 만든다(Warner and Twomey, 1967; 

Rosenfeld, 1999; Andreae et al., 2004). 더욱이 사막 먼지는 

얇은 저고도 구름의 강수를 억제한다(Rosenfeld et al., 2001; 

Mahowald and Kiehl, 2003). 이와 모순된 결과가 도시지역 

풍하측(Givati and Rosenfeld, 2004; Jin et al., 2005)과 호주

에서 보고되었다(Rosenfeld, 2000; Ayers, 2005). 

모델 결과에 따르면 인간이 만든 에어러솔은 얼음상태가 

오직 작은 역할을 수행하는 혼합상 구름내부뿐만 아니라

(Phillips et al., 2002) 아주 거대한 CCN이 없거나 에어러솔

이 만든 얼음 미세물리과정의 변화가 없을때(Lohmann, 

2002; Menon and DelGenio, 2007) 강수를 억제한다. 강수 

형성의 감소는 에어러솔의 증가된 구름 과정을 만들어낸다. 

Feingold et al.,(1999)와 Wurzler et al.(2000)은 활성화된 

CCN의 크기와 농도에 따라서 구름 과정이 계속된 구름 순

환에서 강수 형성의 증가또는 감소를 만들어낼 수 있음을 

보였다. 거대한 해염핵은 반대로 아주많은 작은 오염 핵의 

강수 억제 효과를 능가할수도 있다(Johnson, 1982; Feingold 

et al., 1999; Rosenfeld et al., 2002). 비슷하게 Gong and 

Barrie(2003)은 황산염의 해염 에어러솔과의 상호작용을 고

려했을때 해양 구름방울 수농도의 20~60% 감소와 강수의 

증가를 예측하였다. 에어러솔이 온난 층적운에 미치는 효과

에 온난 대류 구름에 미치는 효과가 고려되었을때 전반적인 

간접 에어러솔 효과와 지면 강수의 변화는 오직 층운에 대

한 에어러솔 효과만을 고려했을때보다 클 수도 작을수도 있

다(Nober et al., 2003; Menon and Rotstayn, 2006). 강수 분

포의 변화와 더불어 극한 강수 발생 빈도 또한 에어러솔이 

있을때 줄어들 수 있다(Paeth and Feichter, 2006). 

관측결과에 따르면 에어러솔은 구름 면적을 감소시킬수도 

증가시킬수도 있다. Kaufman et al.(2005)은 위성 관측으로부

터 에어러솔의 간접 효과가 아마도 구름 알베도 증가보다는 

주로 구름 면적의 증가에 의한 것으로 결론지었다. 이와 반

대로 Lohmann et al.(2006)의 모델 결과에 따르면 구름 면적

의 증가는 역학적 영역과 큰 에어러솔 광학 깊이를 유지하

는 상대적으로 큰 습도와 연관된다. 한편, 에어러솔 흡수의 

반직접 효과는 구름방울의 증발을 유도하거나 구름 형성을 

방해할 수 있다. 바이오매스 버닝에 의한 에어러솔을 흡수하

는 대규모 지역에서는 낮게 누워있는 구름들이 에어러솔 광

학 깊이가 1.2를 넘을때 적으나마 관측되었다(Koren et al., 

2004). 위성 자료에서 추정된 것처럼 중국에서 1980년대 후

반에서 1990년대 후반에 흡수 에어러솔의 발생 증가는 구름

의 양을 줄여서 국지적인 행성 알베도의 감소를 가져왔다

(Krüger and Grassl, 2004). 오염과 연기 에어러솔의 결합 효

과가 지상고나측으로부터 고려되어질때, 순효과는 에어러솔 

컬럼 농도의 증가로 구름 면적이 증가하는 것처럼 보인다

(Kaufman and Koren, 2006).

7.5.2.2 혼합상 구름에 미치는 에어러솔 효과

혼합상 구름에 미치는 에어러솔 효과에 대한 위성 관측결

과로부터 명확한 결론을 내리기 어려운 것처럼(Mahowald 

and Kiehl, 2003), 이 절은 오직 모델 결과와 야외 연구만을 

다룬다. GCM을 이용한 연구 결과는 무기물 먼지에 더불어 

친수성 검댕(검댕)이 0 ~ ‐35℃ 사이에서 IN으로 활동한다고 

가정하면 산업화 이전에비해 현재 증가된 에어러솔 농도로 

인하여 빙결 간접 효과가 발생함을 보인다(Lohmann, 2002). 

IN의 증가는 과냉각된 층운의 보다 잦은 빙결과 얼음상을 

통한 강수량의 증가를 만들며 이는 태양 복사의 보다 큰 흡

수를 만드는 전지구 평균 구름 면적을 감소시킨다. 빙결 효

과가 큰지 또는 온난 구름 수명 효과가 큰지는 먼지의 화학

적 특성에 달려있다(Lohmann and Diehl, 2006). 이와 비슷하

게 대류 혼합상 구름의 얼음 입자의 숫자와 크기는 에어러

솔 입자의 불용성 일부(먼지, 매연, 유기입자)의 화학 조성에 

민감하다(Diehl and Wurzler, 2004). 

Rosenfeld(1999)와 Rosenfeld and Woodley(2000)의 항공기 

자료와 위성 자료 분석에 따르면 오염 에어러솔은 구름 입

자 크기를 줄이고 결빙의 시작을 늦춤으로서 깊은 대류 강

수를 억제한다. 이러한 가설은 ‐37.5 oC까지 과냉각 구름방

울이 구름방울이 작고 많을때만 수치 모사될 수 있음을 보

이는 구름을 분해하는 모델 연구에 의해서도 지지받았다

(Khain et al., 2001). 하나의 셀로 구성된 혼합상 대류운에서

의 강수는 에어러솔 농다가 증가하는 대륙과 해양 조건에서 

감소한다(Yin et al., 2000; Khain et al., 2004; Seifert and 

Beheng, 2006).Cui et al.(2006)의 모델 연구에서도 이러한 현

상은 에어러솔이 많은 경우에 더욱 빠르게 증발하는 방울에 

의해서 발생하였고(Jiang et al., 2006 참조) 이는 궁극적으로 

얼음 질량과 강수를 줄이게된다. Khain et al.(2005)는 인간 

활동에 의해서 만들어진 것처럼 보다 작은 구름 방울이 대

류운의 열역학을 변화시킬것이라고 가정하였다. 이러한 방

울들이 결빙할때 관련된 증발 배출은 보다 강한 대류와 보

다 많은 강수를 유발하게 될 것이다. 한편 청정한 구름에서

는 강수가 구름을 고갈시켜 구름이 결빙할때 보다 적은 잠

열 배출이 있을 것이다. 유사한 결과가 Koren et al.(2005), 

Zhang et al.(2005)에서 얻어졌고 Seifert and Beheng(2006)에 

의한 다중셀 구름계 연구에서도 얻어졌다. 사하라 먼지가 있

을때 플로리다의 뇌우에 대해서 모사된 강수 증가는 청정 
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조건과 비교했을때 강수증가는 오직 2시간 정도만 지속되었

고 그 후에 강수는 감소하였다(van den Heever et al., 2006). 

먼지 입자의 구름 과정, 인산염 입자와 미량 기체들은 대륙 

혼합상 구름에서는 강수 형성을 가속시킬 수 있지만 반대로 

다소 큰 CCN에서 이미 형성된 해양 구름에서는 모사된 강

수에 미치느 효과는 작았다(Yin et al., 2002). 이러한 사실은 

시스템의 복잡성을 강조하며 에어러솔에 의한 강수의 전지

구 변화의 부호를 우리가 아직까지 잘 알고있지 못함을 말

하고 있다. 미세물리과 저정이 강수의 시공간 분포를 오직 

변화 시킬 수 있으며 반면에 지면에서 교환되는 증발이 고

려될 경우에 강수의 총량이 오직 변한다는 사실에 주목해야

한다.

7.5.2.3 권운에 미치는 에어러솔 효과

권운은 235K이하의 온도에서 균질 및 비균질 얼음 핵화 

과정에 의해서 형성된다. 과냉각된 수상의 에어러솔 입자의 

균질한 결빙이 비교적 잘 이해된 반면에 비균질 얼음 핵화 

과정에 대한 우리의 이해는 걸음마 수준이다. 권운에서 얼음 

결정 수의 변화는 구름 알베도 효과가 물구름에 대해 작용

하는 것과 같은 방식으로 구름 알베도 효과를 미친다. 더욱

이 구름 얼음 수액의 변화는 적외선 영역의 복사 효과를 만

들어낸다. 전지구 평균적으로 이러한 효과의 크기는 아직 완

전히 잘 정립되지 못했지만 지구 모델에서 쓰일 권운 형성

의 물리적 기반의 모수화의 개발로 기본을 이루는 에어러솔

이 만드는 구름 변형 메커니즘의 이해에 상당한 진척이 있

었다(Kärcher and Lohmann, 2002; Liu and Penner, 2005; 

Kärcher et al., 2006).

전지구 기후 모델 연구에 따르면 어느곳에나 존재하는 균

질 결빙에 전적으로 의존하는 구름 알베도 효과는 전지구적

으로 작다(Lohmann and Kärcher, 2002). 이와 같은 결론이 

구름 방울이 균질한 핵화 값에 근접한 상대습도의

(130~140%) 얼음 위에서 얼도록 만드는 비균질 IN이 존재할

때도 성립할 것이라고 기대한다(Kärcher and Lohmann, 

2003). 하지만 유효 비균질 IN은 얼음위 상대습도를 낮추어 

기후 효과가 더 커질 것이라고 기대된다(Liu an dPenner, 

2005). 직접 관측결과는 유기물을 포함한 에어러솔이 얼음 

구름 입자내에서 인산염 에어러솔보다 덜 풍부함을 보이며 

이는 유기물이 선택적으로 결빙하지는 않음을 제시한다

(Cziczo et al., 2004). 모델 연구결과는 유기 에어러솔의 본

질적으로 다른 수분 빨아올림에 의한 이러한 발견을 설명하

며 유기물은 저온에서 염산염 입자가 풍부한 입자와 비교했

을 때 매우 높은 농도에서 존재하지않으면 권운 형성을 상

당히 변형시킬 수 없다고 제시한다(Kärcher and Koop, 

2004).

권운에 미치는 에어러솔 효과에 대해서 중력파가 유도하

는 연직 속도의 중규모 변동과 권운에 의한 기후 강제력사

이의 강한 연결성은 잘 정립되어왔다(Kärcher and Ström, 

2003; Hoyle et al., 2005). 앙상블 궤도를 사용한 반구 규모

의 에어러솔‐권운 상호 작용에 대한 연구 결과에 따르면 미

래의 기후에서 상층 대류권 냉각률과 얼음 형성 에어러솔 

변화는 관측된 전지구 권운 면적의 추세 크기와 맞먹는 권

운 발생과 광학 특징의 변화를 가져올 것이다(Haag and 

Kärcher, 2004). 광학적으로 얇고 반투명한 권운은 특히 IN

에 영향받기 쉽고 따라서 인간 활동에의해서 영향받기 쉽다. 

복사강제력 추정과 관측된 비행이 유도한 구름의 관측 추

세는 2.6장에서 논의된다. 권운에 미치는 비행기가 만들어낸 

에어러솔의 간접효과의 관점에서, Lohmann and 

Kärcher(2002)는 비행기 인산염 배출이 균질 핵화를 통해 권

운 특성에 미치는 효과는 작음을 보였다. 항공 교통이 전지

구 대기 검댕 순환에 미치는 기여도가 Hendricks et al.(2004)

에 의해서 평가되었다. 비행으로부터의 검댕 입자들이 효과

적인 IN이라고 가정하면 최대 40%이상의 얼음 결정 수농도 

최대 증가또는 감소가 기후 모델연구에서 수치 모사 되었는

데 이때 배경(비행기 효과 없을 때)권운 형성이 비균질 또는 

균질 핵화 과정에의해서 각각 주로 결정된다고 가정하였다

(Hendricks et al., 2005). 권운 조건에서 자연적인 결빌 모드

에 대한 이해 부족과 지구모델에서 권운 과정의 복잡함을 

묘사할 수 없음으로 인하여 권운에 미치는 비행기 검댕 효

과를 평가를 진행하는데 어려움이 있다.

7.5.2.4 인간이 만든 총에어러솔 효과의 전지구 기후 모델 

평가

여기서 정의된 것처럼 인류가 만든 총에어러솔 효과는 몇 

개의 기후 모델에서 직접 효과, 반직접효과, 간접 구름 알베

도, 그리고 온난 구름에 대한 구름 수명 효과를 포함한다. 

인류가 만든 총에어러솔 효과는 현재 에어러솔 배출률을 이

용한 다년 모사와 인간 배출이 없는 산업화 이전을 대표하

는 모사 사이의 차이로 얻어진다. GCM내에서 구름 수명 효

과의 표현은 반드시 구름 물이 강수물로의 자동 변환을 변

경시키는 것의 하나임에 주목해야한다.

산업화 이전에서 현재까지 대기 상부에서 순 복사에 미치

는 전지구 평균 인위적 총에어러솔 효과를 그림 7.21에 보였

다. 2장에서 오직 구름 알베도 효과의 복사강제력만 고려한

것과는 다르게 여기서는 복사 플럭스 변화에 되먹임 작용이 

포함된다. 그림 7.21에서 23에 보인 대부분의 모사에서 전체 

에어러솔 효과는 혼합상 구름과 얼음 구름에 미치는 에어러
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그림 7.21. 산업화 이전부터 현재까지 대기 상부의 순복사에 대한 반응으로서 정의되는 전지구 평균 총에어러솔 효과(직접, 반직접, 간접 구름 알
베도 효과 및 구름 수명 효과)와 이 효과가 북반구와 남반구의 해양과 지면에서의 기여도. 붉은색 막대는 인류가 배출한 황산염(Easter et al., 
2004; Ming et al. 2005), 초록색 막대는 인류가 배출한 황산염과 검댕(Kristjansson, 2002), 파란색 막대는 인류가 배출한 황산염과 유기탄소
(Quaas et al., 2004; Rotstayn and Liu, 2005), 청록색 막대는 인류가 만들어낸 황산염, 검댕, 유기탄소(Menon and Del Genio, 2005; Takemura 
et al., 2005; Johne et al., 2006; Storelvmo et al., 2006), 검자주색 막대는 물과 얼음 구름에 미치는 인류가 만들어낸 황산염, 검댕, 유기탄소 
효과(Jacobson, 2006; Lohmann and Diehl, 2006), 검은 막대는 GCM과 위성 자료의 결합 결과(ECHAM과 POLDER)이며 황록색 막대는 모든 
수치 모사에서 얻어진 평균과 표준 편차이다. 개별 결과에 대한 연직 검은선은 다중 수치 모사나 결과의 경우에 ± 1 표준 편차를 가리킨다.

솔 효과를 역시 포함한 Jacobson(2006)과 Lohmann and 

Diehl(2006)의 모사 이외에는 온난 구름에만 제한된다. 전체 

에어러솔 효과는 GCM과 위성 모사의 결합으로부터 얻어진 

‐0.2 Wm‐2의 값에서부터(Quaas et al., 2006) ‐1.2 Wm‐2의 평

균 강제력으로 Ming et al.(2005)에 의한 수치 모사의 ‐2.3 
Wm‐2의 범위를 가진다. 총에어러솔 효과는 몇 개의 에어러

솔 종류가 고려되었을 때 보다 황산염 에어러솔로 모든 인

간생성의 에어러솔을 대체했을 때 더컸다(그림 7.21). 비록 

대부분의 모델이 직접 및 반직접 효과를 포함하였으나 이들 

효과가 대기 상부 복사에 기여하는 정도는 비간접 효과에 

비해서 작아서 +0.1~‐0.5 Wm‐2 범위의 값을 가진다. 그림 

7.21에 표시된 몇 개 모델에서 모사된 구름 수명 효과는 ‐
0.3~‐1.4 Wm‐2 사이에서 변하며(Lohmann and Feichter, 

2005), 이러한 사실은 모델사이의 차이를 강조한다. 구름 수

명 효과에 비교했을 때 구름 알베도 효과의 중요도는 모델

이 같은 에어러솔 장을 사용했을때조차도 변한다(Penner et 

al., 2006). 모사 사이의 다른 차이점들로는 에어러솔 질량과 

구름 방울 수농도 사이의 경험적 처방방법와 대비하여 메카

닉한 관계, 가정된 배경 에어러솔 또는 구름 입자 수농도에 

미치는 간접효과의 의존성 그리고 CCN으로서 자연적 에어

러솔과 인위적 에어러솔 사이의 경쟁등이 있다(Ghan et al., 

1998; O’Dowd et al., 1999). 비슷하게 구름 미세물리 처방의 

차이점, 특히 자동변환률내의 차이는 다른 구름의 반응을 야

기한다(Jones et al., 2001; Menon et al., 2002a, 2003; 

Penner et al., 2006). 

모든 모델결과는 전체 에어러솔 효과가 남반구보다 북반

부에서 클 것이라는데 일치한다(그림 7.21). 북반구 총에어

러솔 효과값은 ‐0.5 ~ ‐3.6 Wm‐2 범위이며, 남반구에서는 작

은 양의 부호에서 ‐1.1 Wm‐2 로 북반구대 남반구 값의 비율

은 0.3이다. 총간접효과의 해양/육지 배분에 대한 추정은 
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0.03에서 1.8로 평균 0.7이다. ECMWF/MPI GCM(ECHAM4)

과 지구 반사도의 편광 및 방향성(POLDER) 위성자료를 결

합한 자료는 총에어러솔 효과가 바다에서 더 커야함을 제시

하는 반면에(Lohmann and Lesins, 2002), MODIS자료와 결

합된 LMD과 ECHAM4 GCM 결과는 반대의 결론에 도달한

다(Quaas et al., 2006). 바다에서 ‐1 Wm‐2 의 평균 총에어러

솔 효과는 AVHRR/POLDER에서 얻어진 ‐1 ~ ‐1.6 Wm‐2사
이의 값과 일치한다(Sekiguch et al., 2003). 총모델에서 추정

된 에어러솔 효과는 일반적으로 역모델에서 얻어진 값보다 

일반적으로 크다(Anderson et al., 2003과 9장).

Lohmann and Feichter(2005)에서의 총 에어러솔 효과 추

정과 비교했을 때 최근의 새로운 추정은 구름 방울 크기 분

포에 미치는 에어러솔 효과(분산 효과)를 포함한다(Liu and 

Daum, 2002). 이러한 분산효과는 오염된 구름에서 유효 구

름 방울 반지름의 감소를 부분적으로 방해하는 이러한 구름

내에서 크기 분포를 확대시키는 것을 의미한다. 따라서 만약 

분산효과를 고려한다면 간접 구름 알베도 에어러솔 효과는 

12에서 42%로 감소된다(Peng and Lohmann, 2003; Rotstayn 

and Liu, 2003; Chen and Penner, 2005). Rotstayn and 

Liu(2005)의 모사에서 총간접 에어러솔 효과의 전지구 평균

값은 새로운 자동변환 처방 방법에서 기인하는 보다 작은 

구름 수명 효과에 의하여 또한 줄어든다. 

총에어러솔 효과에 의한 전지구 평균 강수량 변화의 지구 

기후 모델 추정값은 그림 7.22에 잘 설명되어있다. 자세한 

구름계 연구에서 모순되는 결과와 일관되게 지구 평균 강수

변화는 0에서 ‐0.13 mm day‐1사이에서 변한다. 이러한 차이

는 남반구에서 커져서 ‐0.06 mm day‐1 에서 0.12 mm day‐1 
범위의 값을 가진다. 일반적으로 강수 감소는 대기 GCM이 

해수면 온도, 결국은 증발이 변화하도록 주어진 해양 혼합층

(녹색 막대기)과 결합되었을대 크다.

7.5.3 지구표면에서 태양 복사에 미치는 에어러솔과 구름
의 효과

에어러솔 및 구름 광학 깊이를 증가시킴으로서 인류가 배

출하는 에어러솔과 이들의 선구물질은 지면의 태용복사의 

감소에 기여한다. 이것과 같이 대기질의 악화는 지역규모의 

에어러솔 효과에 기여한다. 태양 어두워짐과 밝아짐에 대해 

부분적으로 모순되는 관측결과가 3.4절과 박스 3.2에 자세히 

논의되었다. 이 절은 에어러솔에의한 가능한 기여에 초점을 

맞춘다. 1961년부터 1990년까지 태양 복사의 감소는 직달 태

양 복사와 산란 태양복사의 분배에 영향을 주었다: Liepert 

and Tegen(2002)는 동시에 약화된 에어러솔 강제력과 증가

된 직달/산란 복사 에너지 비를 설명하기 위해서는 독일에

서 에어러솔의 복사와 산란이 1975년에서 1990년까지 감소

해야만 한다고 결론지었다. 아마도 에어러솔 흡수의 증가에 

의해 미국에서 직달/산란 태양 복사에너지 비도 또한 1975

년에서 1990년까지 증가하였다. 맑은 하늘에 산란된 에어러

솔과 연관된 에어러솔 광학 깊이의 증가는 지면에서 산란 

복사의 비를 증가시키고 이는 총 지면 태양 복사의 큰 감소

없이도 식생의 보다 큰 탄소 동화작용을(결국 보다 큰 증산) 

만들었다(Niyogi et al. 2004; 7.2.6.2절).

적도 인도양에 대해서 Ramanathan et al.(2001)은 간접 에

어러솔 효과를 대기 최상부에서 ‐5 Wm‐2 그리고 지표면에서 

‐6 Wm‐2 라고 추정하였다. 직접 효과가 대기 최상부에서 무

시할만하지만 그것의 지면 강제력은 이 지역에서 큰 대기 

흡수의 결과로 ‐14 Wm‐2 정도까지 이른다. 남아시아에서 에

어러솔의 흡수에 의하여 온실가스의 증가로 인한 지면 온도

상승의 50%까지 그 효과를 없엘수 있다. 모든 에어러솔 효

과에 대하여 평균 지면 단파복사 감소의 전지구 기후 모델 

추정치는 ‐1.3 ~ ‐3.3 Wm‐2 이다(그림 7.23). 이 값은 검댕 같

은 어떤 에어러솔은 대기에서 태양 복사를 흡수하기 때문에 

대기 최상부 복사 플럭스 변화보다 크다(Jacobson, 2001; 

Liepert et al., 2004 참조). 대기 최상부 순복사의 경우와 같

이 이러한 감소는 육지에서 가장 크며 ‐9 Wm‐2 의 값에 근접

한다. 위에서 언급된 지역 연구와 일관되게 대부분의 모델은 

해양보다는 육지에서 보다 큰 감소를 예측한다. 

단기 모사(Roeckner et al., 1999)와 GCM‐혼합층 결합 해

양 평형 모사(Feichter et al., 2004; Liepert et al., 2004)에 따

르면 직간접 인간 배출 에어러솔 효과에 의한 광학 깊이의 

증가를 유발하는 지면에서 태양 복사의 감소는 온실가스가 

유발한 지면 온도 증가보다 지면 에너지 수지를 조절하는데 

보다 더 중요하다. 에어러솔에 의하여 하향 장파복사의 약간

의 증가가 있으며 이는 전지구 평균으로는 지면 단파복사 

감소에 비해서는 작다. 지면 에너지 수지의 다른 성분(열적 

복사, 현열 및 잠열)은 태양 복사 투입량 감소에 반응하여 

감소한다. 전지구 편균 증발량은 강수량과 같아야하기 때문

에 모델에서 잠열플럭스의 감소는 강수량의 감소를 야기한

다(Liepert et al., 2004). 이러한 결과는 마지막 세기에 관측

된 강수 전개과정과 반대되며(3.3절) 강수에 대한 에어러솔 

효과가 과대평가되었음을 의미한다. 검댕과 온실가스에 의

한 온난화 증가가 황산염 냉각보다 우세하기 때문에 수치모

사된 산업화 이전에서 현재까지 전지구 평균 강수의 감소는 

1981년에서 2000년과 비교했을 때 2031년에서 2050년에는 

역전되어 1%가량의 증가함을 보인다. 



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

598

그림 7.22. 산업화 이전부터 현재까지 전지구 평균 총에어러솔 효과(직접, 반직접, 간접 구름 알베도 효과 및 구름 수명 효과)에 의한 강수의 전지
구 평균 변화량과 이 효과가 북반구와 남반구의 해양과 지면에서의 기여도. 붉은색 막대는 인류가 배출한 황산염(Easter et al., 2004; Ming et 
al. 2005), 청록색 막대는 인류가 만들어낸 황산염, 검댕, 유기탄소(Menon and Del Genio, 2005; Takemura et al., 2005; Johne et al., 2006; 
Storelvmo et al., 2006), 검자주색 막대는 물과 얼음 구름에 미치는 인류가 만들어낸 황산염, 검댕, 유기탄소 효과(Jacobson, 2006; Lohmann 
and Diehl, 2006), 검은 막대는 GCM과 위성 자료의 결합 결과(LMDZ/ECHAM과 MODIS), 초록색 막대는 대기와 해양 혼합층 결합 모델 실험 
결과이며(Feichter et al., 2004; Kristjansson et al., 2005; Rotstayn and Lohmann, 2002), 황록색 막대는 모든 수치 모사에서 얻어진 평균과 
표준 편차이고 황록색 막대는 모든 모사의 평균이다. 연직 검은선 ± 1 표준 편차를 가리킨다.

7.5.4 순환 패턴에 미치는 에어러솔 효과

7.5.4.1 안정도에 미치는 효과

대기 감률의 변화는 장파 배출을 변경하고 수증기 되먹임

과(Hu, 1996) 구름 형성에 영향을 준다(8.6절 참조). 관측과 

모델 연구 결과는 감률 증가는 수증기 되먹임의 증폭을 만

들어낸다는 것을 보인다(Sinha, 1995). 에어러솔이 지표면을 

냉각시키고 에어러솔 층을 가열시키기 때문에 지구적으로 

감률은 감소할 것이고 수증기 되먹임은 억제할 것이다

(Feichter et al., 2004). 대기 안정도의 국지변화는 검댕 가열

의 고도에 크게 의존한다(Penner et al., 2003).

에어러솔에 의한 태양 복사 흡수는 구름량을 변화시킨다

(반직접효과; Grassl, 1975; Hansen et al., 1997; Ackerman et 

al., 2000; Ramanathan et al., 2001; Jacobson, 2006; 그림 

7.20). 반직접 효과는 암시적으로 복사 방법과 결합된 에어

러솔 흡수가 언제 일어나는지를 설명하기 때문에 반직접 효

과는 GCM과 고분해능의 구름 분해 모델로 모사되어왔다

(Hansen et al., 1997; Lohmann and Feichter, 2001; 

Jacobson, 2002; Menon et al., 2002b; Penner et la., 2003; 

Cook and Highwood, 2004; Hansen et al., 2005). 구름층내

에서 에어러솔 가열은 구름 비율을 줄이지만 구름층 위에서

는 에어러솔 가열이 구름 비율을 증가시키는 경향이 있다. 

GCM 틀에서 진단되었을 때 반직접 효과는 순환 효과와 지

면 알베도 효과에 의한 구름 변화를 또한 포함한다. 더욱이 

어쩌면 대류권 중간의 어떤 복사 가열반직접 효과도 GCM내

에서 유사한 반응을 만들어낼 수 있기 때문에 반직접 효과

는 에어러솔의 흡수와 배타적이지 않다. 적운과 층적은 사례 

연구의 구름을 분해하는 모델은 또한 반직접 효과를 진단하

는데 구름에 상대적인 에어러솔층의 높이와 반직접 효과의 

부호 사이의 유사한 관계를 말해준다(Ackerman et al., 2000; 

Ramanathan et al., 2001; Johnson et al., 2004; Johnson, 

2005). 큰에디모사를 사용하여 Feingold et al.(2005)은 순지
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그림 7.23. 산업화 이전부터 현재까지 전지구 평균 총에어러솔 효과(직접, 반직접, 간접 구름 알베도 효과 및 구름 수명 효과)에 의한 순태양복사의 
전지구 평균 변화량과 이 효과가 북반구와 남반구의 해양과 지면에서의 기여도. 붉은색 막대는 인류가 배출한 황산염(Easter et al., 2004; Ming 
et al. 2005), 파란색 막대는 인류가 배출한 황산염과 유기탄소(Quaas et al., 2004; Rotstayn and Liu, 2005), 청록색 막대는 인류가 만들어낸 
황산염, 검댕, 유기탄소(Menon and Del Genio, 2005; Takemura et al., 2005; Johne et al., 2006; Storelvmo et al., 2006), 검자주색 막대는 
물과 얼음 구름에 미치는 인류가 만들어낸 황산염, 검댕, 유기탄소 효과(Jacobson, 2006; Lohmann and Diehl, 2006), 검은 막대는 GCM과 위성 
자료의 결합 결과(LMDZ/ECHAM과 MODIS), 초록색 막대는 대기와 해양 혼합층 결합 모델 실험 결과이며(Feichter et al., 2004; Kristjansson 
et al., 2005; Rotstayn and Lohmann, 2002) 황록색 막대는 모든 수치 모사에서 얻어진 평균과 표준 편차이고 황록색 막대는 모든 모사의 평균이
다. 연직 검은선 ± 1 표준 편차를 가리킨다.

면 복사와 지면 현열 및 잠열 플럭스의 감소가 에어러솔의 

흡수와 연관된 구름량의 감소를 가장 간단하게 설명할 수 

있음을 보였다.

7.5.4.2 대규모 순환에 미치는 영향

몇몇 연구들은 해양 혼합층을 가진 GCM이 간접 에어러

솔 효과(Rotstayn et al., 2000; Williams et al., 2001; 

Rotstayn and Lohmann, 2002) 또는 직간접 에어러솔 효과의 

결합에 대한 반응을 고려해왔다(Feichter et al., 2004; 

Kristjansson et al., 2005; Takemura et al., 2005). 이 모든 결

과와 최근의 단기 모사를 통해서 우리는 상당한 냉각이 북

반구에서 가장 강하며 이 결과로 ITCZ 그리고 이와 관련된 

열대 강수지대의 남쪽으로의 이동을 발견하였다. Rotstayn 

and Kohmann(2002)는 심지어 에어러솔 효과가 1970년대와 

1980년대 사하라 사막 지역의 가뭄에도 기여했을지 모른다

고 제안하였다(9.5절과 11.2절 참조). 예를 들어 검댕 에어러

솔에 의한 직접 강제력에 의해서 번갈아서 북반구가 온난화

된다면 ITCZ는 보다 북쪽으로 이동되어 발견될것이다

(Chung and Seinfeld, 2005).

Menon et al.(2002b)와 Wang(2004)는 중국 동남부에서 순

환의 변화가 에어러솔에의해서 야기될 수 있음을 발견하였

다. 에어러솔의 흡수가 더해지는 인도와 중국에서 남부와 북

북에서 증가된 침강뿐만 아니라 증가된 상승기류또한 보여

졌다. 그러나 Ramanathan et al.(2005)는 검댕 가열로 인해 

증가된 안정도로 인하여 대류가 억제됨을 발견하였다. 감소

된 강수로 인한 보다 건조해진 조건은 보다 더 건조해진 식

생의 화제로 인하여 더 많은 먼지와 연기를 유도하게 되어

(Ramanathan et al., 2005) 지역 규모와 지구 규모의 수문 순

환에 영향을 주게된다(Wang, 2004). 상승된 먼지층의 가열

은 깊은 대류 발생을 증가시킬 수 있다(Stephens et al., 



기후변화 2007 - 과학적 근거 -

600

2004). 이것은 또한 지면에서 에어러솔 복사 가열 효과를 보

상하는 증발의 전지구 감소에도 불구하고 아시안 몬순 순환

을 강화시킬 수 있고 강수의 국지적 증가를 만들 수 있다

(Miller et al., 2004b). 유라시아 대륙과 주위 해양사이에서 

먼지가 만들어낸 열적 차이 변화는 먼지 발원으로부터의 먼

지 배출률을 줄이는 되먹임 작용과 함께 빨리 변하거나 불

안정한 아시아 겨울 몬순 순환을 시작시키거나 변화시킨다

고 알려졌다.

요약하면, 대기 에어러솔의 하중 증가는 대기 질을 나쁘

게하고 지면에 도달하는 태양 복사의 양을 줄인다. 이러한 

음의 복사강제력은 증발과 강수 변화를 결정하는 온실가스 

온난화와 경쟁관계에 있다. 현재까지 어떤 단기간 기후 모사

도 모든 에어러솔‐구름 상호작용을 설명하지 못하며 따라서 

모델에서 추정된 구름에 미치는 순 에어러솔 효과는 최종적

이지 못하다. 

7.6 맺는 말

생지화학 순환은 다양한 시간과 공간 규모에 걸쳐서 기후 

시스템과 매우 밀접하게 상호작용한다. 지질학적 시간 규모

에서는 이러한 상호작용이 보스톡 얼음 채취 샘플에 잘 나

타나 있는데, 탄소 순환과 기후 시스템간의 연결에 대한 극

적인 증거를 제공한다. 이 기록으로부터 추정된 지구시스템

의 역학은 외부 강제(이 경우는 지구의 궤도 모수들의 장기

적인 변화, 즉 태양 강제)와 지구환경내의 일련의 되먹임 메

커니즘들(6장 참조)의 복합적인 결과이다. 단기적인 관점에

서는, 인간 활동에 의한 일련의 강제들(자연생태계의 전환과 

붕괴, 온실가스들의 배출, 질소 고정, 대기질의 저하, 성층권 

오존 파괴)이 행성규모의 효과를 일으킬 뿐 아니라 지구시스

템의 역학을 특정짓는 다양한 되먹임 메커니즘을 교란시킬 

것으로 예상된다.

복사 강제에 대한 기후시스템의 반응을 증폭 또는 감쇄시

키는 많은 되먹임들이 밝혀지고 있다. 잘 알려진 수증기와 

얼음‐알베도에의한 양의 되먹임외에도, 탄소 순환과 기후시

스템간의 되먹임이 기후에 엄청난 효과를 일으키고 있다. 미

래 기후에서 예상되고 있는 지표 탄소 흡수의 감소는 대기

중의 이산화탄소를 더욱 증가시킬것이며, 따라서 기후 강제

를 더욱 가중시킬것이다. 그러나 모델들간의 큰 차이가 이러

한 되먹임의 정량적인 산출을 불확실하게 하고 있다. 다른 

되먹임들(예를 들어, 대기 화학 및 에어러솔 과정을 포함)은 

더 잘 이해되지 못하고 있다. 이들의 강도와 방향조차도 불

확실한 상태이다. 매우 중요할 것으로 예상되는 구름의 수명

과 얼음 구름에 미치는 에어러솔 효과의 변화와 같은 효과 

에어러솔‐구름 상호작용은 수문 수지와 복사 수지에 영향을 

줄 수 있다. 그러나 이러한 과정들에 대한 과학적인 이해의 

수준은 낮다. 인위적인 강제에 대한 기후시스템의 반응은 단

순한 원인‐결과 관계가 제시하는 것보다 훨씬 더 복잡하고, 

다양한 규모를 넘어서는 효과의 폭포와 급작스럽고 비가역

적인 전이의 가능성을 가진 혼돈적인 행동거지를 보일 수 

있을 것으로 예상된다.

이 장에서는 어떻게 식생 역학, 탄소 교환, 기체상 화학 

및 에어러솔 미세물리에 관련된 과정들이 기후시스템에 영

향을 줄 수 있는지를 평가하였다. 그러나 이러한 과정들은 

이들 사이에 존재하는 상호작용의 가능성 때문에 개별적으

로 다룰수는 없다. 예를 들어, 대기질과 기후변화는 매우 밀

접하게 연결되어 있다(Dentener et al., 2006). Brasseur and 

Roeckner(2005)는 대기로부터 인위적인 황산염 에어러솔 입

자들의 모든 부담을 가상적으로 제거할 경우, 온실가스 시나
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그림 7.24. 2000년도에서 황산염 에어러솔의 모든 부담을 제거한 효과
가(a) 2071‐2100년 기간동안 Brasseur과 Roeckner(2005)가 계산한 연

평균 맑은 하늘 TOA단파복사(Wm
‐2
)와(b) 같은 기간동안 계산된 연평

균 지표 기온(℃)에 미치는 영향.(c) 1961‐1990 평균값에 기준한 전구 
및 연평균 지표 기온의 아노말리(℃)의 2000년 전까지의 변화는 IPCC
에 의해 채택된대로 관측된 온실가스와 에어러솔의 대기중 농도에 의
해 운행된다(10장참조). 2000년 이후에도 에어러솔의 부담은 바뀌지 않

으나(파란선), ‘0’으로 고정한다(빨간선). 검은 곡선은 관측을 나타낸다

(A Jones et al., 2001; Jones et al., 2006).

리오 실험에서 밝혀진 온도 변화와 흡사한 지리적인 패턴과 

더불어 전구 평균 온도가 즉시 약 0.8도 정도 상승할 것으로 

평가하고 있다(그림 7.24). 그러므로 지구온난화를 처방된 

문턱값 이하로 유지하려는 환경 전략들은 CO2 배출뿐만 아

니라 대기질을 개선하기 위해 이행할 척도들도 함께 고려해

야만 한다. 지구시스템 과정들과 이들의 상호작용의 복잡성

에 대응하려면, 특히 복잡한 지구시스템 모델들을 평가하려

면, 기후와 생지화학적 양들에 대한 관측과 장기적인 감시가 

반드시 필요하다. 기후 모델들은 이장에서 논의된 중요한 과

정들과 되먹임 메커니즘들을 정확하게 재현해 낼 수 있어야 

할 것이다.
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