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○ SIS 해빙모형 분석 - 열역학  역학 과정
  MOM4에 합된 해빙모형(SIS)을 열역학 구조와 역학 구조로 나 어 분석함. IPCC AR4 기후
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모의됨에 반해 북반구 하계에는 북  70도 이북의 표층수온이 측보다 높게 모의됨. 북태평양 
쿠로시오 역의 표층수온은 계 에 상 없이 높게 모의됨에 비해 북 서양의 걸 스트림 역에
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  열  해양의 기후 모의 성능을 평가함. 서태평양의 웜풀과 동태평양의 한랭 , 도지역과 도 
남북 지역의 도해류, 북 도해류, 남 도해류 등을 실 으로 잘 모의함. 모형은 한 도 단
면상에 나타나는 수온과 해류의 복잡한 연직구조도 측과 유사하게 모의함
  합모형에서 해양혼합층은 체로 측값과 50 m 이내의 편차 범 에서 잘 모사됨. 쿠로시오 
확장역과 걸 해류역, 남극환류역에서는 비교  큰 오차가 있음. 모형은 · 도에서 측보다 
깊게, 고 도에서는 얕게 모사하며 이러한 오차는 계 에 상 없이 연  나타났음
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요 약 문

Ⅰ. 제 목

지구시스템 모듈별 원천기술 개발

Ⅱ. 연구개발의 필요성  목

 

1. 연구개발의 필요성

기후변화의 과학  측은 기와 해양, 지표, 해빙 등과 같이 기후를 구성하는 여러 

성분들이 결합된 지구 기후시스템모델을 필요로 한다. 지구시스템모델의 개발과 운용을 

해서는 다학제 이고 지속 인 연구개발 노력이 요구된다. 세계 으로 기후변화 측 

정확도 향상을 한 모델 개선 노력과 더불어 단기, 기, 장기 기후 측, 지역  상세

측, 극한 기상 측, 해수면 상승 측 등의 분야에 해 기후 측 기술개발 노력을 집

하고 있다. 우리나라도 독자  지구시스템모델 구축이 요구되며 이를 하여 기후시스템

의 주요 성분인 해양-해빙 합모델 연구가 필요하다. 

2. 연구개발의 목

- 지구시스템모델 구성을 한 모듈별 원천기술 개발

- 지구시스템모델 구축을 한 해양-해빙 합모델 개발

- 해양-해빙 합모델의 성능 평가  해빙모델 개선

Ⅲ. 연구개발의 내용  범

1. 연구기간

2009년 4월 10일 - 2010년 4월 21일

2. 연구개발의 내용

가. 해빙 열역학 과정 개선

- GFDL MOM4의 해빙모듈(SIS) 알고리즘 조사  코드 매뉴얼 작성

- MOM4에 포함된 해빙모듈과 타 선진기  해빙모델과의 기술 비교

- MOM4 해빙모듈의 개선방안 검토
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나. MOM4  MOM4-SIS 해빙모듈의 성능 평가

- MOM4에 포함된 해양물리과정 모의  모델결과 분석을 통한 모형 성능 평가

- SIS의 해빙 모의 성능 평가

Ⅳ. 연구개발결과

1. SIS 해빙모형 분석 - 열역학  역학 과정

MOM4에 합된 해빙모형(SIS)을 열역학 구조와 역학 구조로 나 어 분석하 다. 열

역학 부분은 이론  배경과 코드의 내용  구조를, 그리고 역학 부분은 이론  배경을 

주로 분석하 다.

2. 타 기  해빙모형 모수화방안  모의결과 비교․분석

IPCC 4차 보고서에 사용된 기후모형  4 가지를 선택하여 이들에 합된 해빙모형의 

구조와 모의된 결과를 분석하 다. 해빙 모형에 사용된 열역학  그리고 역학  과정들은 

유사하나 이들이 합된 해양  기모형의 해상도 는 경계층의 모수화 방안에 따라 

모의된 결과의 품 가 달라짐을 분석하 다.

3. 기 실험을 통한 해양-해빙 합모형의 문제  고찰

독립된 구해양모형에서 모든 시스템이 결합된 기후모형으로 나아가는 간 단계에 

치한 해양-해빙 합모형에 내재되어 있는 근본 인 문제 에 하여 검토하 다. 제

시된 문제 들을 고찰함으로써 본 과제에서 사용된 해양-해빙 합모형의 정확한 사용과 

개선 가능성을 살펴보았다.

4. 지구 표층수온․염분 모의 분석

MOM4-SIS( 지구 해양-해빙 합모형)의 100년 모의결과(최종 10년 자료)를 기반으로 

하여 구해양의 수온과 염분을 분석하고 모형의 특성을 검토하 다. 남반구의 여름철에 

남  60도 이남의 표층수온은 측보다 높게 모의됨에 반해 북반구의 여름철에는 북  

70도 이북의 표층수온이 측보다 높게 모의되었다. 남  30도 이남의 표층수온은 에는 

낮게 가을에는 높게 모의되었다. 북태평양의 쿠로시오 역에서 표층수온이 계 에 상

없이 높게 모의됨에 비해 북 서양의 걸 스트림 역에서는 계 에 따라 다르게 모의되

었다. 북태평양과 북 서양의 고염의 핵이 존재하는 역에서는 표층 염분이 높게 모의되

었다.
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5. 열  해양 모의 분석

MOM4-SIS의 장기 분 결과를 이용하여 열  해양의 기후값 모의 능력을 검증하

다. 모형은 서태평양의 웜풀과 동태평양의 한랭 를 잘 모의하 다. 도지역과 도 북

쪽 해역의 EC, 그리고 10°N 근방의 NEC와 도역의 SEC도 실 으로 잘 모의되고 있

다. 모형은 한 도 단면상에 나타나는 수온과 해류의 복잡한 연직구조도 측과 유사

하게 모의하 다. 도역의 실 인 모의 능력을 고려할 때 향후 합모형의 개선에 좋

은 결과를  것으로 기 된다. 

6. 해양혼합층 모의 분석

MOM4-SIS의 해양혼합층깊이는 체로 측값과 50 m 이내의 편차 범 에서 잘 모사

되었다. 강한 해류가 존재하는 쿠로시오 확장역과 걸 해류역, 그리고 남극환류역에서는 

비교  큰 오차가 있었다. · 도에서는 모형이 측보다 깊게, 고 도에서는 얕게 해

양혼합층을 모사하며 이러한 오차는 계 에 상 없이 연  존재하 다.

7. 해빙  해양 심층순환 분석

측된 수온과 염분장을 기반으로 소  ‘cold start'의 방식으로 100년 동안 분된 

MOM4-SIS 해양-해빙 합모형의 상태를 측  검증된 다른 기후모형의 결과와 비교

하여 품 를 평가하 다. 짧은 분 시간으로 인해 모의된 해빙이 약간의 문제 을 보이

나, 지속 으로 분을 할 경우 해빙과 해양 모두 합리 인 상태에 도달할 것으로 상된

다.

Ⅴ. 연구개발결과의 활용계획

- 국립기상연구소 주요사업 “선진기상기술개발”을 통해 개발하는 통합 지구시스템모델

의 구축에 활용  

- 해빙모델이 합된 해양- 기모델 활용을 통하여 한반도 주변해역의 SST 모의 정

확도 향상에 기여  계 망 등을 한 기후 측 기술개발에 기여

- 극지연구 그룹의 극지방 해빙 측  모델링 연구에 력하여 연구 결과를 활용하

도록 함
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SUMMARY

I. Title

Development of source technology for the Earth System module

II.  Necessities and Objectives of the Study

 1. Necessities of the study

The scientific prediction of climate change necessitates the global-scale climate 

model that includes various systems constituting the climate, such as the atmosphere, 

surface, sea ice, and so on. For the development and management of the earth 

system model, a continuous effort in various viewpoints is requested. Most climate 

communities in the world have made their effort on developing the model itself for 

more accurate future climate prediction, as well as on fields of short-, mid-, and 

long-term climate prediction, locally detailed prediction, extreme meteorological 

environment prediction, sea level elevation prediction, and so on. Our country also 

necessitates an independent buildup of the earth system model, and thus for this 

purpose a study about the sea ice-ocean coupled general circulation model is of 

importance.

 2. Objectives of the study

- Development of the source technology by module for the composition of earth 

system model

- Development of the sea ice-ocean coupled general circulation model for the 

establishment of earth system model

- Assessment of the performance of the sea ice-ocean coupled general circulation 

model and improvement of the coupled sea ice model

Ⅲ. Contents and scopes of the study

 1. Period of the study

April 22, 2009 - April 21, 2010
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 2. Contents and scopes of the study

•Improvement of the thermodynamic part of the sea ice model

- Review of algorithm of GFDL MOM4-SIS model and making its code handbook 

- Comparison of the sea ice module coupled to MOM4 with other verified sea ice 

models

- Review of way to develop the MOM4-SIS module.

•Assessment of the performance of MOM4 and the sea ice module

- Simulation of physical process of the ocean included in MOM4 and assessment 

of the model performance via analysis of its result 

- Assessment of the performance of the sea ice simulated in the MOM4-SIS 

module 

IV. Results 

1. Analysis of the thermodynamic and dynamic processes of the SIS model

Structures of the sea-ice model coupled to MOM4, by separating its thermodynamic 

and dynamic processes were reviewed in this study. Both the theoretical background 

and model code in terms of thermodynamic part, and the theoretical background in 

terms of dynamic part were also reviewed.

2. Comparison and analysis of simulated results and parameterization schemes 

used in the sea ice model coupled to other climate models 

Selecting four climate models included in IPCC fourth assessment report, we 

analyzed the structures of the sea ice model coupled to them, and simulated results. 

Although the thermodynamic and dynamic processes used in four climate models 

appeared to be overall similar, their simulated results are very different according to 

the horizontal resolution and parameterization scheme employed in the atmosphere and 

ocean models. 

3. A consideration of problems via the Coordinated Ocean-ice Reference 

Experiments (COREs)

The sea ice-ocean coupled general circulation model is located at the intermediate 
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step between an ocean-only general circulation model and fully-coupled climate model. 

We examined the fundamental problems included in the sea ice-ocean coupled general 

circulation model. We focused not on listing fragments of information about these 

fundamental problems, but on being aware of those and thus on the accurate use and 

possible way to develop for the sea ice-ocean coupled general circulation model used 

in this project.

4. Simulation of global sea surface temperature and salinity

MOM4-SIS(global ocean-sea ice coupled model) simulated results were analysed 

based on 100 years' model integration. Sea surface temperature (SST) south of 60°S 

is simulated higher than observation in austral summer, while the simulated SST 

north of 70°N is higher in boreal summer. SST in the south of 30°S is simulated 

lower than observation in spring but higher in November. There is a tendency that 

SST is simulated higher along the path of the Kuroshio including the Kuroshio 

extension. In contrast, difference between simulated SST and observation along the 

Gulf stream differs season to season. Sea surface salinity around the high salinity 

core region in the north Pacific and the north Atlantic is simulated higher.

5. Simulation of tropical ocean climate

We assessed a performance in simulating tropical ocean climatology by the global 

ocean general circulation model from a long-term integration. We found that the 

present global ocean general circulation model reasonably simulates vertical structure 

of equatorial ocean temperature and currents, as well as the horizontal complex 

system of ocean circulation over the tropical Pacific. 

6. Simulation of the mixed layer depth

Simulated mixed layer depths are in reasonable agreement with observational 

estimate within 50 m range. Significant bias, however, are identified in the regions 

where strong currents exist, including the Kuroshio region and the Gulf Stream 

region, as well as at the high latitudes such as the Antarctic Circumpolar Current. 

Another systematic bias are a deep bias at low to mid-latitudes and a shallow bias 

at high latitudes. These biases persist all year round. 
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7. Analysis of the simulated sea ice and global ocean

We estimated the performance of simulated sea ice and global ocean that integrated 

for 100 years by way of the so-called "cold start' with the 3 dimensional potential 

temperature and salinity derived from observation, by comparing these with 

observation and other verified climate model results. Although there is little 

shortcomings due to the very short integration time, it is expected that the sea ice 

and global ocean will reach the respective reasonable states if the integration 

continues.
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제 1 장 연구개발과제의 개요  

제 1 절 연구의 목적 및 필요성

1. 기술  요성

 

기후모델 개발을 한 기술분야: IPCC 4차보고서의 공개 이후 세계 으로 기후변화

가 사회, 문화, 경제 반에 미치는 향을 평가하고 비하기 하여 고해상도의 정보를 

더욱 필요로 하게 되었다. 이와 같은 기후변화 측정보는 기와 해양, 지표, 해빙 등과 

같이 기후를 구성하는 여러 기후 요소들에 한 정교한 모델들로 결합된 지구 기후시

스템모델을 필요로 한다. 지구시스템모델의 개발과 운용을 해서는 다학제 이고 지속

인 연구개발 노력이 요구되는데, 지구시스템모델 개발을 한 기술분야를 열거하면 체

로 다음과 같다.

1) 각 기후요소들에 한 신뢰도 높은 성분모델(모듈)들의 개발,

2) 성분모델들간의 결합기술,

3) 지구시스템모델의 구동과 원활한 운용,

4) 기후변화 시나리오의 생산기술과 기후 측 기술,

5) 기후변화 탐지와 다양한 측결과 분석을 통한 기후모델 개선에의 되먹임,

6) 기후변화 향과 응정책을 한 측결과 분석기술  활용기술

기후모델 신뢰도 향상을 한 기술분야: 기후시스템모델들 간에는 아직도 열  강우, 

엘니뇨-남방진동, 메이든-쥴리안 진동 등의 모사에서 상당한 오차를 보이며 해양심층순

환에 해서 여러 모델들 간에 폭넓은 차이가 나타난다. 이러한 오차를 해소하고 모델의 

모의 신뢰도를 향상시키기 해서는

1) 요한 소과정들에 한 모의 능력의 향상(모수화 과정), 특히 구름 모사 등에 한 

정확도 향상과 

2) 기후에 향 미치는 다른 요한 기후 요소들의 모델화, 즉 성분모델(모듈)의 개발

이 필요하다. 

지난 수 십 년 동안 발 되어온 기후모델과 향후 진화될 지구시스템모델의 국제 인 

개발 동향을 보면 먼  1980년 에 기모델에 지면모델이 결합되었으며, 1990년  들어 

그동안 따로 개발되어왔던 해양모델과 해빙 모델이 진 으로 통합되었다. 최근에는 황 

순환과정이 결합되었고 육상과 해양의 탄소순환이 결합 에 있다. 지구시스템모델의 개

발을 해서는 다학제 력연구가 필요하며 한 해당 분야에서 진 이 이루어지고 더 

나아가 체모델에 통합될 때 비로소 체 인 모델 품 향상이 이루어지게 됨을 알 수 

있다. 
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기후모델을 통한 기후 측의 국제 동향: 향후 기후변화 측부문의 국제  동향을 보면,

1) 기후변화 측 정확도 향상을 한 모델 개선 노력,

2) 단기(수 년～10년) 기후 측자료 생산,

3) 기(30년～50년)  장기(100년～300년) 기후 측,

4) 지역  상세 측,

5) 호우, 가뭄, 태풍, 한  등 극한기후의 발생 빈도와 강도 측,

6) 해수면 상승 측

등의 분야에 해 기후 측 기술의 개발이 집 될 것으로 상된다.

2. 경제․산업  요성

기후모델의 활용범 : 기후모델을 통한 기후모델링과 미래 기후변화의 측결과는 기

후변화 이슈의 성격상 크게 두 가지 방향으로 활용될 것으로 상된다. 첫째는 기후변화

의 과학  이해와 그 향에 한 측을 악하며 과학 인 응책을 수립하는데 활용

되는 것이며,  하나는 인류활동 기원의 온실기체가 기후변화에 미치는 향을 향후 더

욱 명확히 함으로써 국제사회에서 기후변화 약을 강화하고 국제 인 응방안 수립에 

기여하는 것이다. 기후변화가 인류사회에 미치는 향은 방 하여 농업, 수산, 삼림, 수자

원, 보건, 에 지, 환경, 문화, 과학 등 인류 생활의 거의  역에 계된다고 볼 수 있

다.

기후 측 활용을 통한 응 비용 경감: 기후모델을 이용한 기후 측결과는 인문, 사

회, 경제, 자연의 거의 모든 분야에서 미래사회에 한 측과 응책 수립에 활용되게 

됨으로 스턴보고서에서 보고하고 있듯이 기후변화 응 비용에 미치는 그 경제  도

는 매우 큰 것으로 인식된다. IPCC 보고서는 지구온난화 측을 통해 악기상 상이 더

욱 빈번해질 것으로 망하고 있다. 우리나라의 기후 련 연구기 들에서 미래 기후에 

한 장기 인 망과 신뢰도 높은 측을 제공할 수 있을 때 기후변화와 그로 인한 악기

상  자연재해 발생 등에 해 국민의 재산 보호와 막 한 국가 산 지출 방지를 꾀할 

수 있다.

3. 연구개발의 필요성

국내 기후모델 기술력의 확보와 통합 필요성: 기후 측의 국제동향에서 보았듯이 

IPCC AR5 단계에서는 기후연구 선진국들에서 차세 기후모델 개발 노력이 한층 더 가

속화될 것이며, 단기와 기 측을 한 실험과 분석이 시도될 것으로 망된다. 한 

지구 인 측뿐만 아니라 자국의 기후변화 측 정보를 생산하기 한 지역  상세 

측 노력이 경주될 것이다. 이러한 국제  동향에 뒤지지 않기 해서, 그리고 더 나아

가 우리나라의 기후연구의 국제  경쟁력 향상을 해서는 국내 자체의 기후모델 개발과 

개선을 한 원천기술의 개발이 요구된다. 이를 하여 아직까지 국내 기술기반이 취약한 
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기후 성분 모델(모듈)에 한 기술력 개발과 국립기상연구소를 심으로 한 통합 지구시

스템모델 구축을 한 국내 연구역량의 결집이 요구된다.

기후시스템 성분모델로서의 MOM4 선정 근거  개선 필요성: MOM4는 세계 인 

기후 연구소의 하나인 미국 지구유체역학연구소(GFDL)에서 수 십 년에 걸쳐 개발해온 

표 인 해양 순환모델로서 국의 Hardley 센타, 카나다 CCCMA, 호주 CSIRO, 일본 

JMA와 CCSR 등의 기후연구기 에서 사용 인 해양순환모델은 모두 이 MOM의 이  

버 들(Bryan-Cox 모델, Semtner 모델, MOM V1과 V2)에 기원을 두고 각각 기 의 특

성을 살려 개선시킨 모델들이다. 재 세계 으로 다양한 해양순환모델들이 개발되고 

해양연구에 활용되고 있으나 아직까지 기후연구를 하여 수 백 년-수 천 년의 장기 분

에 사용된 모델로서는 MOM 계열의 모델이 가장 안정 이다. MOM은 한 code  운

용방법이 공개되어 있어 사용자의 근이 용이하며 한 GFDL에서 MOM 모델의 개선

과 운용에 한 연구가 지속되고 있다. MOM4 version을 이용한 GFDL 해양- 기 합모

델은 재 IPCC 4차 보고서에 제출되어서  세계 기후변화 과학자들이 분석 에 있으

며 모형의 우수성이 여러 논문들에 의해 입증되었다. ( : GFDL's CM2 Global Coupled 

Climate Models. Part III: Tropical Pacific Climate and ENSO, J. Climate,  19, 698-722)

모듈별 원천기술로서의 해빙모델 개발 필요성: 인류활동 기원의 온실가스 기체의 증

가는 짧은 진동주기 안에서는 기시스템에, 긴 진동주기 안에서는 해양시스템에 역학  

 열역학  변화를 일으키며, 이 두 시스템의 변화는 양극지방의 해빙시스템에 의해 연

결되는데 여기에 재  세계 기후시스템의 틀을 바꾸는 기작이 존재한다. 아직까지 국

내 부분의 기후연구그룹에서는 기 순환모델과 해양 순환모델의 독자 인 모델연구

가 주를 이루고 있으며 일부 기 에서 이 둘이 결합된 기해양 합모델이 시도되고 있

는 단계이다. 따라서 향후 우리나라의 기후 측 연구수 을 한 단계 더 높이기 해서는 

선진국에서 이미 상당수 보편화된 해빙모듈의 기후모델 통합화가 조속히 요청된다. 이를 

하여 기존 해빙모델에 한 반  특성 악과 이를 기후모델에 결합하기 한 제반 

기술개발  향상된 해빙모델 개발연구가 필요하다.

4. 연구개발의 최종목표

이 연구개발의 최종목표는 통합 지구시스템모델을 구성하기 한 모듈별 원천기술을 

개발하는 것이다. 이를 하여 해빙과정 모듈을 개발하고, 결합자를 사용한 통합 지구시

스템모델로의 결합 환경을 구축하며 해양-해빙-생지화학모듈을 단계 으로 결합한다.
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제 2 절 연구의 내용 및 범위

1. 연차별 연구개발 목표  내용

이 연구는 단년도(2009년 4월 22일-2010년 4월 21일) 연구과제 형태로 수행되었으며 

본 연구의 2차년도 연구에 해당하는 후속과제는 2010년 4월부터 다시 신규과제의 형태로 

계속되고 있다. 본 연구의 주요 목표는 해빙모델의 역학   열역학  제반 특성을 검토

하고, 미국지구유체역학연구소에서 개발된 해양모형(MOM4; Modular Ocean Model 

Version 4)과 해빙모듈(SIS; Sea Ice Simulator)의 기  실험을 통하여 해양-해빙 합모

델(MOM4-SIS)의 모의 특성과 모델 성능을 검토하는 것이다. 1차년도 기간 의 주요 

연구개발 내용과 범 는 다음과 같다. 

구분
연구개발

의 목표
연구개발의 내용 연구범

2009년도

(1차년도)

MOM4 

해빙모듈

의 분석과 

개선

◯해빙 열역학 과정 개선

-미국 지구유체역학연구소 해

양모델(MOM4)에 포함된 해

빙모듈의 알고리즘 조사  

코드 매뉴얼 작성

-MOM4에 포함된 해빙모듈

과 타 선진기  해빙모델과

의 기술 비교

-MOM4 해빙모듈의 개선방

안 검토

-MOM4 해빙모듈의 코드 분

석 매뉴얼과 구동 매뉴얼 작

-MOM4 해빙모듈에 도입된 

해빙모수화 방안 특성 분석

-MOM4 해빙모듈과 타기 해

빙모델(NCAR CSIM5, 독일 

ECHO-G)의 해빙모수화방안 

비교 분석

-타기  해빙모델에서 MOM4

에 채용가능한 해빙모수화방

안 검토

◯MOM4  MOM4 해빙모

듈의 성능 평가

-MOM4에 포함된 해양물리

과정의 민감도 실험  평가

-MOM4 해빙모듈의 해빙 열

역학과정 민감도 실험  평

가

-해빙모듈이 결합된 MOM4의 

시험구동

-고 도 해역 SST 모의  

측과의 비교 분석

-MOM4에 의한 해양순환 모

의결과의 분석과 모델 성능

평가

-모델 실험수행을 한 입력

자료  실험설계서 작성

표 1. 주요 연구개발 내용  범
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2. 연구사업의 수행 방법

국내 해빙모델 문가 그룹 활용: 국내에 해빙 련 문가들은 매우 희소하다. 본 연

구과제에서는 극지연구소, 연세 학교 지구환경연구소  한국과학기술정보연구원의 해빙

모델 련 문가들을 장기 혹은 단기 자문 원으로 하여 해빙-해양모델의 개발과 

모의결과 분석과정에 자문을 받았다.

극지방과 고 도 해역의 수온 변동 분석 략: 북태평양과 도태평양의 수온 변동과 

심층순환  극지방의 해빙 변동 등에 해 각 해당 분야의 문가들이 참여하여 모의 

결과를 분석하 다.

해빙모듈 코드 분석: 재 MOM4에는 해빙모듈의 역학  열역학  구조와 모수화 

방안에 해 매뉴얼 상에 자세한 설명은 없다. 본 연구에서는 MOM4에 내삽된 해빙모듈

이 채용하고 있는 해빙 모수화 방안과 역학/열역학 련 수치방안들에 해 그것이 근거

하고 있는 논문들을 악하고 해당 부분의 코드를 분석하 으며 이를 통해 향후에 

MOM4 해빙모듈의 개선 방안을 강구하는데 도움이 될 수 있도록 하 다.
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제 2 장 국내외 기술개발 현황  

제 1 절 국내 연구 동향

1. 기후시스템/해빙모델 연구개발 황

국내의 기후시스템모델 연구개발 황은 표 2와 같다. 차 기모델과 해양모델의 결

합모델이 국내 여러 학/기 에서 활용되고 있으며 해빙모델이 기후실험 연구에 도입되

었다. 한국해양연구원에서는 MOM3 해양모형과 일방향으로 합된 NCAR CSIM5 해빙

모델을 이용하여 기 단계의 해빙모의 실험을 수행한 바 있다.

연구수행 기 연구개발 내용 연구개발성과의 활용 황

국립기상연구소
독일 MPI ECHO-G 이용, 기후변
화 시나리오 실험 수행

고해상도 지역기후 시나리오 
생산, 한반도/동아시아 기후 
변화 측결과 제공

서울 학교 지구

환경과학부/ 

CCSR, 수치 보

실험실

SNU GCM과 MOM2를 결합하여 
SNU CGCM 개발, MOM4와 SNU 
기모델 결합 연구

SNURCM 개발, 고해상도 
지역 기후변화 시나리오 생
산, 엘니뇨 연구 등에 활용

연세  지구환경

연구소

YONU CGCM과 CGCMTr7W6 해
양- 기결합모델개발. MOM4-
SIS-EBM 결합모델을 활용한 실험 
수행

MLD 모수화방안, 양순환, 
엘니뇨, 기후변화 측실험 
연구 등 수행

부산 학교 기

과학과

CME/PNU CGCM 개발, 기-해
양- NCAR 해빙모델 활용, 자료동
화 연구

기상청 계 보, 엘니뇨 연
구 등에 활용

한국해양연구원
NCAR CSIM5 해빙모델 이용 극
지방 해빙 계 변동 모의. MOM3
와의 일방향 합모델 실험

해빙모델 실험을 통해 -
고 도 SST 계 변동 분석. 
해양모델과의 합을 통해 
한반도 주변해의 해양순환 
연구에 활용

표 2. 기후시스템모델/해빙모델 연구분야
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2. 지구 해양순환모델 연구개발 황

표 3에 국내의 지구 해양순환모델 개발과 활용 황을 보 다. 주로 MOM 계열의 

순환모델이 활용되고 있으며, 기후연구에서는 수평 격자간격이 1도～3도 정도 규모로 크

며 그  한국해양연구원의 구모형은 비교  해상도의 격자간격을 가지고 있다. 그밖

에 지역해와 연안역을 상으로 하는 연구에서는 MOM 이외에 ROMS, HYCOM, POM, 

FVCOM 등이 활용되고 있다.

연구수행 기 연구개발 내용 연구개발성과의 활용 황

서울 학교 

지구환경과학부

MOM2와 MOM4를 기반으로 도역 
심의 해양순환모델 연구 수행 

주로 엘니뇨 측, 기후변
동 기구 규명 등의 연구에 
활용

부산 학교 

기과학과

MOM3를 기반으로 하여 자료동화 
등을 이용한 구해양순환모델  수립 

기-해양-해빙모델의 합
과 지구 온난화 실험연구에 
응용

국립기상연구소
MOM3 기반 수평격자 1°×1°의 구
해양순환모델 연구 수행

Argo 자료동화 등에 활용

한국해양연구원
MOM3 기반 수평격자 1°×1°와 
0.5°×0.5° 격자 구해양순환모델 수
립. 북태평양 1°～1/6° 모델 수립

한반도 주변해역과 북태평
양 순환, 층순환, 생태계
변동 연구 등에 활용

표 3. 지구 해양순환모델 연구분야

제 2 절 국외 연구 동향

1. 기후시스템/해빙모델 연구개발 황

표 4는 외국 주요 기후연구기 들의 연구개발 황을 간략히 보여 다. 아직까지 기후

시스템모델에서 어느 한 기 의 모델이 모든 면에서 다른 기 의 모델들보다 성능이 더 

우수하다고 평가되는 모델은 없다. 그러나 기후모델을 구성하는 세부 모듈들에 있어서는 

다소 우열이 있다. 즉, 아직까지 구 버 의 모수화 과정을 그 로 사용하고 있는 모델들, 

공간 해상도가 상 으로 낮은 모델들, 해양의 자유수면 계산을 도입하고 있지 못한 모

델들, 해빙의 역학과정이 포함되어 있지 못한 모델들 등이 그 다. 표 5는 IPCC AR4에 

제시된 각 기후연구기 들의 기후모델 특성을 나타낸 것으로 체 인 특징은 표 4에서 

언 한 바와 체로 같다.
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연구수행 기 연구개발 내용 연구개발성과의 활용 황

미국 NCAR
NCAR CSM, NCAR-PCM 기후계
모델 개발, 기후변화 시나리오 실험
연구를 수행

기후변화 시나리오 실험을 
수행하며 IPCC 연구보고서
에 반 하고 있음

미국 Los 

Alamos  연구소

POP 해양모델과 CICE 해빙모델 
개발. 해양-해빙 합모델 연구 수
행

지구 온난화 실험연구에 활
용하고 있음. NCAR의 해빙
모델 본체로서 기술제공을 
하고 있음

미국 GFDL
CM 기후계모델을 개발하여 온난화
실험 수행. 근래에 SIS 해빙모델이 
결합되었음

기후변화 시나리오 실험을 
수행하며 IPCC 연구보고서
에 반 하고 있음

국 Hardley 

기후센타

UM 기후계모델 수립. 기후변화 실
험 연구 수행

기후변화 시나리오 실험결과
를 IPCC보고서에 반 하고 
있음

카나다 CCCMA

자체 개발한 기후계모델을 이용하
여 기후변화 실험 수행. 빅토리아
학에서 EBM모델과 해양모델 합. 
고기후, 미래기후변화 실험 수행

기후변화 시나리오 실험결과
를 IPCC보고서에 반 하고 
있음

독일 막스 랑크

연구소(MPI)

ECHAMP4/OPYC3 기후계모델 개
발. 온난화 측 연구 수행.

기후변화 시나리오 실험결과
를 IPCC보고서에 반 하고 
있음

일본 동경  

CCSR, NIES, 

력 앙연구소

각각 기후계모델을 수립하여 기후
변화 연구에 응용. earth simulator 
고속 슈퍼컴  차세  고속 
슈퍼컴을 연구에 활용

지구온난화에 의한 일본 열
도 주변의 해수면 상승 등을 
측하여 언론에 공개하 음

호주 CSIRO
CSIRO-MK2를 이용한 온난화 측 
연구 수행

기후변화 시나리오 실험결과
를 IPCC보고서에 반 하고 
있음

표 4. 외국 주요기 의 기후시스템모델/해빙모델 연구 분야
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표 5. IPCC AR4에 제시된 각 연구기 별 기후모델. 기, 해양, 해빙, 지면모델과 결합 
방식을 나타냄
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표 5(계속). IPCC AR4에 제시된 각 연구기 별 기후모델. 기, 해양, 해빙, 지면모델과 
결합 방식을 나타냄
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제 3 장 연구개발수행 내용 및 결과  

제 1 절 서론

1. 해빙의 분포

 지구 해양에서 얼음이 덮고 있는 지역 가운데 북극해 앙부와 남극 륙의 일부해

역(서웨델해 등)은 얼음이 연  존재하는 구 해빙역(perennial sea ice zone)인 반면, 그 

밖의 해역에서는 동계에만 형성되는 계  해빙역(seasonal sea ice zone)을 이룬다. 해

빙이 형성되는 주요 해분들의 크기는 표 6에서 보는 바와 같이 200 km에서 3000 km까

지 다양하다(Leppäranta, 2005). 남빙양 해빙 분포의 경우 20,000 km에 이르는 가장 긴 

규모의 길이를 가지며 도 방향의 변동폭은 여름에 거의 제로에서 겨울에는 1000 km 

정도에까지 이른다(60-70°S 사이). 가장 도에서 해빙이 형성되는 지역은 황해 북부의 

발해만으로서 도는 37-41°N에 있다. 북극해와 그린란드해에서 해빙의 두께는 2-5 m에 

달하나 계  해빙역에서는 그보다 1/10 정도로 더 작다.

그림 2는 Nimbus 7 성 측자료를 바탕으로 하여 북극지방에서 1979년-1987년 기간 

동안의 월평균 해빙 분포 범 와 도를 보여 다(Wadhams, 2000). 해빙이 최 로 확

장되는 2월과 3월에 해빙은 북극해 체를 덮는다. 이 기간에 바 트해 서부는 서양에

서 노르웨이 북안을 따라 유입되는 난류로 인해 해빙이 형성되지 못하지만 시베리아 

륙붕 해역은 연안까지 얼음으로 덮인다(그림 1 참조). 그린란드 동안은 체 해안이 해빙

으로 덮이는데 이는 북극종단해류(Trans Polar Drift Stream)에 의해 램해 (Fram 

Strait)을 통과한 후 동그린란드해류에 의해 남쪽으로 수송된 해빙에 의한 것이다. 카나다 

극지방 제도와 허드슨만  허드슨해 의  해역에서 해빙이 형성되며 데이비스해 의 

해빙 선단부가 라 라도해류에 의한 해빙 흐름과 이어져서 뉴펀드랜드 북안까지 도달한

다. 카나다 북서부 연안과 알라스카 북부 연안 체가 해빙으로 유되며 베링해도 좀 낮

은 빙량이기는 하나 륙붕단까지 분포한다. 오호츠크해의 상당한 부분도 해빙이 확장되

며 동해 북단까지 이어진다. 해빙은 4월에 도의 선단부로부터 퇴각하기 시작한다. 5

월에는 로 스만에서 완 히 없어지고 오호츠크해 부분 해역과 베링해 일부 해역에서 

사라진다. 6월에는 베링해의 태평양측 해역이 무빙해역이 되고 허드슨만과 몇몇 극지방 

연안역은 해빙 빙량이 감소한다. 8월과 9월은 해빙이 최 로 축소된다. 이 두 달 동안 바

트해와 카라해는 륙붕단까지 무빙 해역이 된다. 그린란드 동부 연안에서는 략 

72-73°N 정도까지 퇴각하고 베핀만과 허드슨만  라 라도해는 얼음이 사라진다. 10월

에 여름 동안 개방 수면이었던 여러 지역들과 특히 북극해 연안에서 새로운 얼음이 형성

되기 시작한다. 11월-1월에는 동계의 최극성기를 향하여 모든 곳에서 지속 으로 해빙이 

확장된다.

지난 십 수 년간 성 측 등을 통하여 지속 인 해빙 면 의 감소가 보고되어져 왔

다. 그러므로 최근의 해빙 변동 특성은 이상에서 고찰한 1980년 의 평균  해빙 변동 특
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성과 다를 수 있음을 유의해야 한다.  기간 동안 해빙 도 15%의 등치선에 포함되

는 해빙 면 을 통해 해빙 분포의 평균 인 계 변화를 살펴보았을 때 최 는 3월말로서 

15.7x10
6
 ㎢, 그리고 최소는 9월 로서 9.3x10

6
 ㎢로 나타났다. 해빙의 도를 곱한 해

빙 분포 면 은 겨울에 13.9x10
6
 ㎢, 여름에 6.2x10

6
 ㎢이었다.

남극해의 해빙 형성은 남반구에서 기후 으로 가장 요한 특징  하나이다. 남극 해

빙 역의 계  변동 폭은 북극해 해빙보다 더 크다. 그림 3은 그림 2와 마찬가지로 같

은 성자료에 기반하여 같은 기간 동안(1979년-1987년)의 월평균 해빙 분포와 도를 

나타낸 것이다. 해빙의 최  확장 시기는 8월과 9월에 나타나며 남극 륙 주 를 원형으

로 둘러싸며 분포한다. 해빙의 분포 범 는 시계방향으로 가면서 보면 인도양 섹터의 

15°E에서 최  55°S까지 진출하며 그 외의 동남극 륙 주변해역 부분에서는 약 60°S에 

놓이고 로스해에서는 더 남쪽으로 65°S까지 내려간다. 150°W에서 해빙 선단부는 다시 

62°S까지 약간 좀 더 북으로 확장하며 아문센해에서 66°S까지 남으로 어든 후 남극반

도 외측 해역까지 북으로 진출함으로써 륙 주  일주를 완성한다. 따라서 겨울철 해빙 

최  분포 범 의 도 변화는 륙 주 를 따라가며 약 11°에 이른다. 동계의 해빙 선단

부의 확장은 표면 기온 271.2℃ 등온선(해수의 결빙 온도)의 진출입을 히 따라가며 

최  확장 시기에는 이 등온선과 거의 일치하는 것으로 알려졌다. 그러므로 해빙의 한계

는 주로 열역학 으로 결정되며 동계에 그 경도 방향의 총체 인 변화는 결빙 등온선의 

경도 방향 변화와 일치한다. 해빙 분포 한계에서 좀 더 작은 규모의 변화는 지형에 따른 

남극 륙순환류의 굴 과 계된다. 앙 웨델해와 로스해와 같이 해빙 도가 가장 높

은 지역에서도 해빙 도는 92-96% 정도에 놓이며 서서히 그 값이 감소하여 남빙양 

무빙해역과 하게 되는 폭 200-300km의 해빙 연변역(Marginal ice zone)이 폭 넓게 존

재한다. 이 역에서 동계 해빙 선단부가 팬 이크 아이스로 이루어지게 된다.

해빙의 퇴각은 10월에 시작되어 11월과 12월에 속히 진행된다. 퇴각도 륙을 둘러

싸고 일어나나 지역 으로 서로 다른 양상을 보인다. 12월에 0-20°E에서 큰 만입(gulf)이 

열리며 11월에 형성된 연안 농도 지역과 합쳐진다. 이 지역은 웨델해 폴리냐로 알려져 

있는데 남극 륙 발산역의 일부로서 더 따뜻한 해수가 용승하고 해 지형 로 등 도면

이 돔 구조를 이룸으로써 표층에 열을 더 잘 공 해주어 동계에도 무빙 해역을 이루기 

좋게 만든다. 12월 분포에서는 로스해 폴리냐도 나타나며 11월과 12월에 동남극 륙 해

안을 따라 작은 규모의 연안 폴리냐도 나타난다. 1월에는 퇴각이 더욱 진행되어 로스해에

서 해빙은 모두 사라지고 동남극 륙에는 가장자리에 좁은 띠 정도로만 해빙이 존재한다. 

이 시기에 해빙이 분포하는 곳은 로스해 동부와 아문젠-벨링스하우젠해 섹터

(60°-140°W)와 웨델해 서반부이다. 2월에 이 세 곳의 해빙이 더욱 축소되며 동 남극 륙 

해안선 부분이 무빙해역이 된다. 부분의 해양 측과 보 이 이때에 이루어진다. 이 

시기에 서 웨델해 앙부의 해빙 도는 여 히 92-96%에 달하며 북극해 앙부와도 

유사하게 상당한 양의 다년빙이 존재하여 남극 륙 해빙 분포에서 유일한 지역  특성을 

나타낸다. 3월에 매우 짧은 남극 여름이 지나고 해빙의 성장이 다시 시작된다. 로스해와 

웨델해에서 제일 먼  시작되고 4월에 륙 주 를 따라 성장한다. 5월과 6월 동안에 웨

델해 해빙이 북동쪽으로 확장하고 남극 륙 주  체를 따라 8월 최성기까지 해빙이 계

속 확장된다.
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 측기간 동안 남극의 해빙 분포는 북극보다 계 변동 폭이 더 크며 연변동도 더 

크게 나타나는데, 해빙 분포 범 의 최소는 평균 으로 2월말에 3.6x106 ㎢, 최  분포는 

평균 으로 9월 반에 18.8x10
6
 ㎢를 보 다. 유빙 역 내에서 평균 인 해빙 도가 

낮기 때문에 이를 고려한 해빙 면 의 최소와 최 는 각각 2.1x10
6
 ㎢와 15.0x10

6
 ㎢로 

나타났다.

 

2. 해빙 용어

자연에서 해빙의 형상은 매우 다양한 형태와 외모를 보이며 이를 기술하는 용어도 국

가나 지역에 따라 다른데, 세계기상기구(WMO: World Meteorological Organization)에서

는 측자들에게 실용 인 표  지침을 제공하기 해서 해빙 형태(Ice Type)를 분류·정

의하 다(WMO, 1970). 우리나라에서는 아직까지 학계의 공인된 해빙 용어집이 없는데 

이 연구에서는 Leppäranta(2005)와 일본선박해양재단(북극해 항로, 2000, 한국해양연구원 

역)의 해빙용어 해설을 참조하여 해빙모델연구에 필요한 해빙 용어 부분을 우리말로 바

꾸어 간략히 기술하 다.

가. 일반  분류

해빙(Sea ice); 해수가 동결되어 형성되는 모든 형태의 얼음

유빙(Drift ice) ; 해빙역에 나타나는 모든 얼음의 총칭으로서 정착빙 이외의 해빙. 

Pack ice(총빙)라고도 한다. 해빙의 형태나 배치와는 계없다.

정착빙(Fast ice) ; 해안을 따라 육지에 하여 고착된 해빙. 정착빙은 연안의 해수가 

얼어붙거나, 어떤 연령의 유빙이 해안에서 얼어 정착함으로 형성된다. 폭은 해안으로부

터 수 cm에서 수백 km에 이른다. 

나. 발달 과정

신성빙 (New ice) ; 새롭게 생긴 얼음의 총칭

정빙(Frazil ice); 바늘모양 는 원 상의 미세한 얼음 결정으로 수 에 떠있다.

그리스 아이스(Grease ice) ; 정빙이 수면에 모여 있는 얇은 층

니라스(Nilas) ; 해면이 비교  평온할 때에 바다 표면을 덮어 얇게 형성되는 얼음. 표면

에 택이 없고 두께는 10cm 이하로 탄력이 있으며, 도나 울에 의해 쉽게 굽어진다.

상연빙(Young ice) ; 니라스가 두껍게 되어 10～30cm의 두께로 된 해빙으로서 신성

빙에서 일년빙으로 경과하는 단계에 놓인 것. 얇은 상연빙(10～15cm)은 니라스보다 

탄력이 없고 도에 의해 괴되며 압력에 의해 겹쳐져 쌓이지만, 두터운 상연빙(1

5～30cm)은 압박을 받으면 겹쳐져 쌓이기보다 융기된다.

일년빙(First-year ice) ; 상연빙이 성장해서 두께가 30cm～2m 정도가 되고 1년 이상 

경과하지 않은 해빙. 변형이 일어나지 않았을 때는 평탄하나 빙맥화가 일어났을 때에는 

거칠고 날카롭게 각이 져 있다.
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다년빙(Multi-year ice) ; 일년 이상 경과한 해빙(두께 2m 이상). 한 여름동안만 녹지 

않고 남아있는 2년빙(Second-year ice)과 두 해 여름동안 녹지 않고 남아있는 다년빙

(Multi-year ice)으로 나뉜다. 2년빙은 1년빙보다 도가 어 수면 상으로 높게 나오게 

되고 형태도 매끈매끈하게 되어있는 것이 특징이며, 여름 융해기에 작은 퍼들을 규칙

으로 많이 만든다. 다년빙은 2년빙보다 더욱 매끄럽고 염(salt)은 거의 없다.

다. 규모

빙원(Ice field) ; 직경이 최소 10km 이상인 유빙의 역

팬 이크 아이스(Pancake ice) ; 신성빙의 조각으로 직경 30cm~3m 정도의 해빙. 서로 

부딛쳐서 가장자리가 벗겨져 거의 원형을 이룬다.

빙반(Ice floe) ; 직경이 20m 이상인 비교  한 해빙

라. 얼음 표면 특징

평탄빙(Level ice) ; 변형되지 않은 해빙

변형빙(Deformed ice) ; 서로 압박받고, 장소에 따라서는 어 올려지거나 으로 내리

려진 얼음의 총칭. 압박빙(Pressure ice)이라고도 한다.

뗏목빙(Rafted ice) ; 빙괴가 서로 쌓여있는 변형빙. 뗏목빙의 일종으로 손가락을 상

하로 교차시켜 짜맞춘 것 같은 빙을 Finger rafted ice(손가락 모양의 뗏목빙)이라고 

한다.

빙구빙(Hummocked ice) ; 빙편이 서로 불규칙하게 쌓여 표면에 기복이 있는 해빙. 풍

화되면 완만한 구릉모양이 된다.

빙맥(Ridge) ; 압력을 받아 부서진 얼음이 산맥 는 벽 모양으로 솟아 올아 이어진 부

분. 릿지 아래로 려 내려간 수 의 부분을 해빙의 용골(Ice keel), 수면 로 솟은 부

분을 돛(sail)이라고 한다.

빙맥빙(Ridged ice) ; 보통 일년빙의 빙편이 불규칙하게 서로 쌓여 산맥 모양이나 벽 

모양으로 된 얼음 

마. 변형작용

쇄(Fracturing) ; 압박에 의한 해빙의 괴와 쪼개짐

빙구화(Hummocking) ; 빙구가 생기도록 하는 압박작용

빙맥화(Ridging) ; 빙맥을 만들게 하는 압박작용

얽힘(Rafting) ; 압력을 받아 신성빙이나 상연빙이 서로 겹치는 것.

손가락 모양의 얽힘(Finger rafting) ; 손가락을 교 로 오르내리게 해 짜 맞춘 것 같은 

상태의 얽힘

풍화(Weathering) ; 얼음 표면의 기복을 차 여가는 삭박과 같은 작용
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바. 해빙 역내에서의 해수면 노출 특징

빙량(ice concentration) ; 해면에서 해빙이 유하는 면 의 비로서 보통 A로 표기하며 

퍼센트나 십분율로 나타낸다. 도(ice compactness)라고도 한다.  WMO(1970)에서는 

얼음의 농도에 따라 Ice-free (A=0%), Very open drift ice (0%<A<30%), Open drift 

ice (30%≤A<50%), Close drift ice(50%≤A<70%), Very close drift ice (70%≤

A<90%), Compact drift ice (90%≤A≤100%)와 같이 6개의 계 으로 구분한다. 항해가 

가능한 넓은 해역으로서, 해빙의 도가 1/10 이하인 해역을 개방해면(Open water), 

얼음이 완 히 없는 해역을 무빙해면(Ice-free)이라고 한다.

균열(Fracture) ; 변형작용의 결과, 유빙역이나 정착빙, 는 단독의 빙반이 깨져 생

긴  틈. 균열에는 깨진 얼음이나, 니라스 는 상연빙이 얼어붙은 것도 있다. 길이는 

수m부터 수km에 달하는 것도 있다.

크랙(Crack) ; 얼음을 서로 분리시키지 못하는 정도 규모(수cm에서 1m)의 균열

수로(Lead) ; 해빙 가운데 생긴 항해가 가능한 균열이나 좁은 통로

폴리냐(Polynya) ; 얼음에 둘러싸인, 직선 이지 않은 다양한 형태의 개방된 해수면. 빙

호라고도 한다. 빙호는 부서진 얼음이 있거나 신성빙, 니라스, 상연빙으로 덮  있어

도 상 없다.

사. 융해과정

퍼들(Puddle) ; 얼음 에 녹은 물이 괸 부분. 주로 쌓인 이 녹은 물이지만, 좀 더 진

행된 단계에서는 얼음 자체가 녹은 물이 첨가된다. 

아. 육빙

빙하(Glacier) ; 육지의 높은 곳에서 낮은 방향으로 항상 움직이는 과 얼음 덩어리. 

빙하의 주된 형태는 빙상(Ice sheet), 빙붕(Ice shelf), 빙모(Ice cap), 산악빙하(Mountain 

glacier)등으로 나뉘어 진다.

빙붕(Ice shelf) ; 해면상의 높이가 2~50m 는 그 이상으로 해안에 고정되어 떠 있는 

빙상. 보통 수평방향으로 크게 퍼지거나, 표면은 평평하고 완만한 기복으로 되어 있다. 

빙산(Iceberg) ; 빙하에서 분리된 것으로 해면  5m 이상의 빙괴. 떠있는 것과 좌 된 

것이 있다. 
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Basin
Size, L

(km)  

Type Ice thickness, h

(m)

Stability, h/L

(×10
-6
)

Central Arctic

Greenland Sea

Barents Sea

Kara Sea

White Sea

Baltic Sea

Sea of Azov

Sea of Okhotsk

Bohai Sea

Bering Sea

Hudson Bay

Gulf of St Lawrence

Labrador Sea

Baffin Bay

Southern Ocean

Weddell Sea

Ross Sea

3,000

1,000

1,000

1,000

200

500

200

1,000

300

1,000

500

300

500

500

1,000

1,500

500

SE

O

O

SE

SE

E

E

SE

E

SE

E

E

O

SE

O

O

O

2-5

2-5

1-2

1-2

0.1-1  

0.1-1

0.1-0.2

0.1-2

0.1-0.3

0.1-1

0.5-1

0.1-1

0.5-1

1-2

0.5-2

0.5-3

0.5-1

0.7-2

2-5

1-2

1-2

0.5-5

0.2-2

0.5-1

0.1-2

0.3-1.0

0.1-1

1-2

0.3-3

1-2

2-4

0.5-2

0.3-2

1-2

표 6.  세계 해양의 주요 해빙 지역. E=폐쇄(enclosed), SE=반폐쇄(semi-enclosed), 
O=개방(open); 인  해역과의 해빙 교환 정도를 나타냄
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그림 1. 북극해( )와 남빙양(아래)의 해 지형과 바다 
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그림 2. 북반구 해빙의 월별 분포( 성 상, Gloersen et al.,1992)
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그림 3. 남반구 해빙의 월별 분포 ( 성 상, Gloersen et al., 
1992)
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제 2 절 SIS 해빙모형 분석-열역학 과정

1. 이론  배경

해빙의 열역학 과정을 살펴보기에 앞서 성장과 소멸, 그리고 특히 융해와 응결 에 일

어나는 상변화를 결정하는 해빙의 열성과 해빙 열역학 모형의 기본이 되는 

Maykut-Untersteiner 모형에 해 알아보고 난 후, 코드를 살펴보도록 하겠다. 고려할 특

성은 해빙과  모두에 한 열 도율(thermal conductivity)과 비열(specific heat), 융해 

잠열(latent heat of fusion), 복사소멸계수(extinction coefficient for radiation)가 있다. 해

빙은 순수한 얼음, 염수, 공기 방울, 그리고 소  결정 네 가지의 혼합체이다. 그러므로 

해빙의 열 도율은 얼음의 공극과 소  결정에 의해서도 향을 받지만, 가장 복잡한 효

과는 해빙 내부에 존재하는 염수에 의해 일어난다. 이를 염수주머니(brine pocket 는 

brine cell)이라고 하는데, 고 도의 염수가 작은 공간에 있는 상태로 어는  는 주 의 

얼음과 평형을 이룬 상태로 존재한다. 얼음 내부의 온도가 상승할 경우, 염수 주머니 주

의 얼음이 녹으면서 잠열을 흡수하고, 녹은 물이 염수의 농도를 낮추어 어는 을 상승

시키게 된다. 반 로, 얼음의 온도가 내려가면, 염수 주머니 안에 있는 염수의 일부는 얼

면서 잠열을 방출하여 더 높은 농도와 낮은 어는 을 갖는 작아진 염수 주머니가 된다. 

이러한 염수 주머니는 해빙에서 일종의 열 장소의 역할을 하여 해빙의 가열  냉각효

과를 지연시킨다. 이러한 염수주머니의 지연효과는 해빙의 비열이 온도와 염분 모두에 

한 함수라는 것을 의미한다. 

가. 해빙의 열  특성

(1) 열 도율(Thermal Conductivity)

Untersteiner(1961)가 이 의 측 연구 결과를 토 로 하여 처음 소개한 해빙의 열

도율 근사식은 아래와 같으며 이는 나 에 소개될 Maykut-Untersteiner(1971) 모형에서

도 사용된다.

ki  k  SiTi
ki는 해빙의 열 도율이고, k는 순수한 얼음의 열 도율, Si와 Ti는 해빙의 염분과 온

도를 나타낸다. 는 Wm 이며, 순수한 얼음의 열 도율은 Yen(1981)에 따르면 

k  exp T이다. 의 식에 따르면 해빙의 열 도율은 포함된 염분에는 비례

하고, 해빙 체의 온도에는 반비례한다. 조  더 자세히 살펴보면, 해빙의 염수주머니 안

에 존재하는 공기방울(air bubble)도 고려해야 할 상이다. 일반 으로 염수주머니에 담

겨있는 염수의 열 도율은 순수한 얼음의 25% 정도이고, 공기의 열 도율은 1%가 채 되

지 않는다. 따라서 녹는  근처에서 해빙의 열 도율은 순수한 얼음의 열 도율에 비해 

아주 크게 감소한다. 왜냐하면, 동일한 양의 해빙을 고려할 때, 해빙의 온도가 낮아지면 
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염수주머니 안에 염수의 일부가 얼면서 염수의 농도는 높아지고 열 도율이 높은 순수한 

얼음의 양이 증가하고, 동시에 열 도율이 극히 작은 공기방울이 차지하는 공간은 작아지

게 된다. 해빙의 온도가 높아지는 경우, 즉 녹는  근처에서는 염수주머니 벽의 얼음이 

녹기 시작하면서 열 도율이 높은 순수한 얼음의 양이 감소하고 열 도율이 상 으로 

낮은 염수가 증가하며, 마찬가지로 열 도율이 아주 작은 공기방울이 차지하는 공간, 즉 

염수주머니의 공간이 넓어진다. 얼음의 부피는 동일한 양이 녹았을 경우 물의 부피보다 

크다. 하지만 이러한 공기방울의 효과가 기후모형에서 얼마나 큰 효과를 보일지는 미지수

이며, 재 이러한 효과가 고려되어 구모형에 결합된 해빙모형은 없다.  

(2) 비열(Specific Heat)

해빙의 비열은 Ono(1967)에 의해 아래의 경험식으로 소개되었다. 

ci  c  aTi bTi
Si

여기에서 순수한 얼음의 비열은 c   Jkg C  이고, 상수 a와 b는 각각 
 Jkg C  와  MJCkg 이다. 오른 쪽 세 번째 항은 해빙의 온도와 염분의 비
열에 한 효과로서 녹는  근처에서 요하며, 하 8℃ 이하에서는 요하지 않다.

(3) 융해 잠열(Latent Heat of Fusion)

해빙을 다루면서 항상 주의해야 할 은 해빙은 순수한 물로 구성되어 있지 않다는 

이다. 이는 우리가 이해해야 할 과정을 훨씬 더 복잡한 상태로 이끄는 원인이 된다. 해빙

의 경우에 융해 잠열은 다루기 가장 어려운 요소들 의 하나이다. 열역학 으로 해빙과 

염수는 동시에 존재하는 것이 가능하며, 염수주머니의 벽과 같이 고농도의 염수에 해빙이 

해 있는 경우에 해빙은 0℃가 아니어도 녹을 수 있다. 따라서 해빙의 잠열 역시 온도

와 해당 염분 모두를 고려해야 물리 으로 합한 해빙의 융해잠열을 구할 수 있다. 

(4) 복사소멸계수 (Radiation Extinction Coefficient)

태양복사에 지는 해빙 는  에 입사되고 일정량은 매질에 따라 반사된다. 이러한 

반사율을 알베도(albedo)라 부르며, 이 게 반사되고 남은 에 지는  는 해빙의 내부

로 침투되어 흡수되거나 산란된다. 해빙의 온도에 향을 주는 태양복사에 지의 흡수량

은 입사각 그리고 태양복사 의 장은 물론 해빙이나 의 특성에 의해서도 결정된다. 

따라서 흡수율은 비어의 법칙에 따라 장에 계없이 침투하는 매질의 두께, 즉 학  

두께에 해 지수함수 으로 감소하게 되어 매질의 두께와 장의 함수인 spectral 

extinction coefficient z를 이용하여 아래와 같이 표 한다.

Iz Iexp
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여기에서 I는 매질의 표면을 침투하는 총복사량을 나타내며, 역시 아래와 같이 나타
낸다.

I 


∞

 Fd
이제 의 식을 해빙  에 용하여 생각해 보면, 일단 태양복사에 지는 매질의 특

성에 의해 얼음보다는 에서 훨씬 빠른 속도로 소멸된다. 물론 의 높은 알베도를 포함

하여 이것이 겨울 한낮에 이 덮여 있는 얼음보다 태양 에 그 로 노출된 얼음이 잘 

녹는 이유이다. 한 장 보다는 단 의 태양복사가 얼음에 더 깊이 침투된다. 말하자면 

단 복사의 소멸계수 z가 작고, 따라서 이것이 태양 에 노출된 얼음을 바라보았을 

때 란색으로 보이는 이유이다. 

나. The Maykut-Untersteiner model

1971년에 Maykut와 Untersteiner는 북극에서 측된 자료를 바탕으로 해빙의 열역학

인 성장과 소멸을 계산하는 모형을 만들어 소개하 다. 이는 여 히 해빙의 열역학과정을 

이해하는데 기반이 되고 있으며, 특히 요한 사실은 재 사용되는 모든 기후모형에 결

합된 해빙모형은 이것의 간단한 형태인 Semtner(1976) 모형을 사용하고 있다는 이다.

(1) 방정식

모형의 체 인 구조를 먼  간단히 소개한 후, 의 상부표층,  층의 내부, 과 얼

음의 경계, 해빙 층의 내부, 그리고 얼음과 물의 경계로 나 어 설명하겠다. 우선 모형은 

성장하고 소멸하는 얼음 에 계 별 주기를 갖는 단   장 복사, 계 별 강설량, 그

리고 주어진 해양 열속을 고려한다. 해빙 은 무한히 넓고, 수평 으로 균일한 으로 

가정한다. 이 은 해빙의 변형에 의해 두께의 변화가 없으며,  아래의 해양은 고요하

여 물과 얼음의 마찰력에 의한 열 달은 없다는 가정을 함께 한다. 기본 으로 열은 기

와 해양으로부터 도에 의해 달된다. 이러한 열 달은 앞에서 살펴본 바와 같이 염수

주머니와 태양복사에 지의 투과율에 의해 향을 받는다.  역시 강도는 다르지만 비슷

한 열 달의 과정을 거치기에 모형의 두 번째 층으로서 표 한다.
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그림 4. 해빙의 열역학 과정에 작용하는 
열  요소들

앞으로 기술될 해빙의 열역학 과정에 있어서 용될 요한 가정들을 미리 살펴보도록 

하겠다. 1) 질량교환과 에 지의 흡수는 과 얼음의 경계층들을 통해서만이 가능하다. 2) 

꼭 기 경계층에서는 과 얼음이 녹고, 질량은 오직 강설을 통해서만 증가한다. 3) 얼음

과 물의 경계에서는 해빙의 침식이나 부착, 는 용해나 결빙을 통해서 질량의 변화가 이

루어진다. 4) 열 균형, 즉 동일한 양의 열량 교환이 각 경계면에서 이루어지고, 열의 달

은 각 매질의 내부에서 이루어진다고 가정한다. 5) 부호는 표층을 향하는 것을 “양”으로, 

바닥을 향하는 것을 “음”으로 설정한다. 

(2) 의 상부표층

그림 4에 나타낸 열속 요소들을 하나씩 살펴보자. 우선 의 상부표층으로 들어오는 1) 

기를 투과한 후에 입사되는 태양복사, 즉 단 복사 Fr과 2) 기와 구름으로부터 나오

는 장 복사 FL을 생각할 수 있다. 그리고 상부표층으로부터 나가는 열속으로서 3) 에 

의해 바로 반사되는 단 복사 Fr과 4) 장 복사 LT , 그리고 5) 열속(sensible heat 

flux) Fs와 6) 잠열속(latent heat flux) Fl이 있다. 추가 으로 의 표면에서 내부로 들어

가는 에 지를 고려한다면, 7) 태양복사에 지의 투과 I와 8) 도에 의해 달되는 에

지 Fc  ksz
T 


를 생각할 수 있다. ks는 의 열 도`율을 의미한다. 장 복사에서 L

는 방출계수(long-wave emissivity)이고 는 슈테  볼츠만 상수이다.

이제 두 가지 경우로 나 어 생각해 보자. 우선 의 상부표층의 온도 T가 어는 보
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다 낮다면, 에서 열거한 열속 요소들은 균형을 이룬다. 말하자면, 표층으로 들어온 열량

만큼 빠져나간다는 의미이고 아래의 식을 만족한다.

 Fr  I  FL LT Fs  Fl ksz
T 



  ,     if T  
반 로 T가 녹는 에 치해 있다면 표층으로 들어오고 나가는 에 지에 불균형이 생

겨 이 녹게 되어 아래와 같이 이나 얼음의 두께를 변화시킨다. 

 Fr  I  FL LT Fs  Fl ksz
T 






qdt
dhH 




,   if T  

(3)  층의 내부

 층의 내부에서 열은 온도경도를 따라 높은 곳에서 낮은 곳으로 달되며, 이와 동시

에 투과되는 태양복사도 증 으로 흡수된다. 앞에서 살펴본 바와 같이 태양복사에 지

의 흡수는 Iz Iexp




로 표 된다. 이제  내부에서 그림 5와 같이 작은 육면

체를 가정하여 열의 달을 계산해 보자. 의 열 도율 ks를 상수로 하면, x, y, z  삼
면인 육면체의 상부로 달되는 열속을 F  ks Tz z  Iexp   로, 그리고 육면체
의 하부로 빠져나가는 열속을 F  ks Tz z  z  Iexp     로 표 할 수 있다. 

이제 이와는 별도의 시간에서 다시 한 번 육면체의 에 지를 생각해 보자. 육면체가 얻은 

체 에 지를 열속과 그 열속이 통과하는 역의 면 으로 표 하면 F  Fxy가 된
다. 이는 육면체의 시간에 따른 온도 상승률에 비례하므로 아래의 식으로 표 된다.

F  Fxy scsxyz Ttz
여기서 와 cs는 각각 의 도와 비열을 나타낸다. 따라서 앞에서 살펴본 F과 F를 
의 식에 입하면 아래와 같다. 

scs Ttz  sIexp      
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그림 5.  층의 윗면과 아랫면을 통해 
달되는 열속

(4) 과 얼음의 경계

 층이 존재하는 경우에 열은 도를 통해 과 얼음의 경계에서도 달되며 두 층간

에 연속 이 된다. 따라서 의 바닥과 꼭 기 부분의 열 도는 같다. 

ks Tsz h  ki Tiz h
ki는 얼음 층 꼭 기 부분의 열 도율이다. 

(5) 해빙 층의 내부

해빙 내부에서 열 달은 앞에서 살펴본  내부에서의 열 달 과정과 흡사하여 각 계

수에 붙은 아래첨자를 'i'로 바꾸어 표 하면 된다. 

 ici Ttz  iIexp  iz  ki Tz z
다만, 에서의 과정과 다른 은 아래와 같이 해빙에 해서 열 도율과 비열을 결정

할 때에 온도와 염분 모두를 고려해야 한다는 이다. 

ki  k  SiTi
ici  cp SiTi

여기서 cp는 순수한 물에 한 값으로 1.944 MJm-3/°K이다.

(6) 얼음과 물의 경계

얼음과 물 사이에는 두 가지 열속, 즉 1) 해양에서 얼음으로 향하는 해양 난류에 의한 
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열속 Fw와 2) 얼음의 내부에서 바닥경계면 근처의 도에 의한 열속이 존재한다. 경계면

에서 두 가지 상이 존재하는데, 해양 열속이 지배할 때는 얼음이 녹고, 얼음 내부의 

도 열속이 지배할 때는 얼음이 언다. 다시 말해, 도 열속이 지배하는 경우란 겨울 동안

에 기와 해양 사이의 얼음 내부의 온도 차이가 아주 커서 얼음이 생성되는 것을 의미

한다. 그러나 얼음이 무 두꺼워서 이러한 온도경도가 아주 작아지면 얼음이 녹는 상

이 일어난다. 를 들어, 역학 인 과정인 ridging 상이 일어나 얼음의 두께가 두꺼워진 

경우에, 주변에 훨씬 얇은 얼음이 생성되고 있더라도, 이 두꺼워진 얼음의 바닥은 녹을 

수 있다. 의 두 열속의 차이에 의해 얼음은 생성과 소멸하게 되며, 아래와 같은 식으로 

표 된다.

kiTizh  H  Fw  qdhHdt  h  H
해양 열속 Fw  wcw KwTwz  h  H이다. 여기서 w와 cw, Tw는 각각 물의 도와 비

열, 온도를 나타낸다. 

2.  ice_thm.F90 분석

이 모듈은 연직으로 3개의 층( ; 1층, 해빙; 2층)으로 구성되어 해빙의 성장과 감소를 

결정하는 열역학 과정을 담당하는 부분이다. Winton(2000)은 Semtner(1976)의 1차원 해

빙모형을 기반으로 하고, Bitz and Lipscomb(1999)에서 제기된 해빙속의 염수주머니가 

고려된 열용량을 포함한다. ice_thm.F90에서 표 된 부분의 수식은 Winton(2000)을 따

른다. 따라서 특별히 문헌을 언 하지 않는다면 아래에서 표기된 수식은 Winton(2000)을 

따른다.

가. ice_thm.f90의 서 루틴

(1) 염수주머니(Brine pocket)의 효과

해빙모형의 열역학 과정을 실 으로 묘사하기 해서는 해빙의 1) 열용량, 즉 단  

질량의 해빙을 1℃ 올리는데 필요한 열량과 2) 잠열, 즉 해빙 온도의 변화 없이 얼거나 

녹을 때 방출되거나 흡수되는 열량이 정확히 표 되어야 한다. 물론 이들은 순수한 얼음

에 한 값들과는 다르다. 염수주머니는 염분이 포함된 해수가 얼면서 얼음의 밖으로 

려난 고농도의 염수가 해빙의 성장과 함께 융기모양으로 생긴 얼음 하층부의 융기 사이

에 고립된 상태를 말한다 (Wadhams, 2000). 염수주머니를 포함한 얼음에 작용하는 냉각

은 얼음의 온도를 떨어뜨리는 것 외에도, 염수주머니에 있는 염수가 얼게 하는데 사용된

다. 반 로, 얼음의 온도가 올라갈 때에도 염수주머니 안에 있는 염수는 얼음과 닿아있는 

벽면부터 녹이기 시작한다. 따라서 해빙의 열용량은 순수한 얼음의 온도를 높이는데 필요

한 에 지뿐만 아니라 염수주머니 안의 염수의 온도를 올리고 벽면의 얼음을 녹이는데 

요구되는 에 지까지도 포함한다. 이러한 염수주머니는 해빙의 온도가  0℃ 부근에 존재

할 때 체 해빙의 부피에서 상당한 비율을 차지한다. 북극의 경우, 상층부 30cm에서 염
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수주머니와 기포가 차지하는 비율이 20-30%에 이르고 (Eicken et al. 1995), 녹고 있는 

해빙 아래에서는 40-50%에 이른다고 알려져 있다 (Maykut et al., 1992).

Bitz and Lipscomb(1999)의 Eq.(3)에 따르면 해빙에 포함된 염분과 해빙의 녹는 의 

계는     (  )이고 모형에서는 TFI로 표기되어 있다. 온도 에서 의 염

분을 포함한 단 부피의 해빙을 녹이는데 필요한 에 지는 아래와 같다.

     
  ⇒ Eq.(5) (Bitz and Lipscomb, 1999)

≡ 
  ⇒ Eq.(1) 는 fresh ice의 latent heat

                                                    of fusion (334 KJ/kg), 는 fresh 

                                                    ice의 heat capacity (2110 J/kg․deg) 

Winton(2000)에서는 상층부 얼음에 해서만 에서 설명한 염수주머니의 효과를 용

하 고, 나머지 하층부 얼음에 해서는 고정된 열용량을 사용하 다. 자세한 내용은 아

래에서 코드와 함께 다루도록 한다.

(2) Subroutine 'ice_thm_param'

ALB_SNO = 0.85 : 의 알베도

ALB_ICE = 0.5826 : 얼음의 알베도

※ 'subroutine ice_optics'에서 온도에 따른 과 얼음의 알베도 값을 다시 계산하게 된다.

PEN_ICE = 0.3 : 얼음의 표층을 통과하는 태양복사의 비율

OPT_DEP_ICE = 0.67 : 얼음의 학두께 (얼음을 투과하는 태양복사에 지를 계산할 

때 사용된다.)

T_RANGE_MELT = 1.0 : 'subroutine ice_optics'에서 표층온도가 해빙의 어는 (TFI)

보다 1도 낮을 때 각각의 경우에 한 계산을 결정하는 상수

(3) Subroutine 'ice_optics'

‘SLAB_ICE'와 'CM2_BUGS' 모두 false로 설정되었기에 이에 한 과 얼음의 알베

도 계산과정은 고려하지 않는다. [ if (ts+T_RANGE_MELT > TFI) then ] (2)에서 설정

된 T_RANGE_MELT를 고려하여 표층의 온도(ts)가 염분이 포함된 얼음의 녹는 (TFI)

에 근할 때, 이 경우에 TFI-1.0보다 커지면, 과 얼음의 알베도는 새로 계산된다. 다

시 말하면, 얼음이나 이 녹기 시작하면 이들의 알베도는 작아지기 때문에 새로 계산한

다. 표층의 온도가 아주 낮을 경우에는 기에 설정한 상수(ALB_SNO, ALB_ICE) 그

로 용된다. [ alb = cs*as+(1-cs)*ai ] 이 부분 으로 얼음을 덮은 상황을 고려하여 

알베도를 계산한다 (as: 에 한 알베도, ai: 얼음에 한 알베도).

이 덮여 있지 않은 경우에만 태양복사 에 지의 투과를 고려한다. 일반 으로 얼음에 

흡수된 모든 태양복사 에 지는 얼음의 상층부에 흡수된다. 하지만, 통과하는 태양복사에
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지의 일부는 얼음을 통과하여 해양에 다다른다. [trn = exp(-hi/OPT_DEP_ICE) ] 얼음

의 두께(hi)가 OPT_DEP_ICE보다 크고 이보다 증가하기 시작하면 태양복사에 지의 투

과율(trn)은 작아진다. 말하자면, 얼음의 두께가 두꺼울수록 얼음의 바닥에 도달하는 에

지는 작아지는 것이다. 

(4) Subroutine 'ice3lay_temp'

hs, hi, A, B, I, tfw, fb, dt는 외부에서 설정되거나 계산된 변수이고, 반면에 ts, t1, t2

의 온도와 tmelt, bmelt의 잠열은 이 서 루틴에서 계산되어 외부로 나간다. 이  A와 B

는 아래와 같다. 

≡


⇒ Eq.(7)

≡


⇒ Eq.(8)

는 표층에서 쪽으로 향한 열속을, 그리고 는 표층온도를 의미한다. 
는 이  

타임스텦에서의 표층온도를 나타낸다. Winton(2000)에서 Eq.(3)과 Eq.(4)를 같다고 놓고 

풀면 재시간의 표층온도 는 Eq.(6)로 정리되고 의 A와 B가 포함된다. 

역시 SLAB_ICE = .false. 이므로 첫 번째 if 선언문은 건 뛴다. 표층의 녹는 ( 는 

어는 ) TSF는 해빙 에 이 덮여있다면 0℃로 설정하고, 이 존재하지 않는다면 앞에

서 정의한 해빙의 녹는  TFI로 설정한다. 

코드에서 명시된 것처럼 얇은 얼음의 정확도를 높이기 해서 얼음의 두께 hi를 식들

에 곱해 다. 코드에서 표 된 각 변수의 계산은 Winton(2000)에 설명된 수식과 연동하

여 아래에 설명하 다.

K12 ⇒ hi×Eq.(5)  

A1 ⇒ hi×Eq.(16) (∵ ≡


; Eq.(10))

B1 ⇒ hi×Eq.(17)

C1 ⇒ hi×Eq.(18)

 A10와 B10은 의 A1과 B1의 계산의 일부이다. 첫 번째 얼음층의 온도 t1은 에서 

구한 A1, B1, C1을 계수로 갖는 2차방정식 
     (Winton(2000)의 527페

이지 참조)을 풀어서 구한다. 근의 공식을 이용하여 새로운 상층부 얼음의 온도 t1을 구

한다.

t1 ⇒ Eq.(21) (∵ A1, B1, C1에 이미 hi를 곱했으므로

                                    여기서 따로 hi를 곱할 필요는 없다.)

ts ⇒ hi×Eq.(6) (∵ K12에만 hi가 곱해져 있으므로 

                                    분자와 분모에 있는 A와 B에 각각 hi를 곱해준다.)
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[ if  (ts > tsf) then ]  그런데 만약 에서 새로 구한 표층온도 ts가 해빙이나 의 

녹는  tsf보다 높다면, 표층온도를 어는 (말하자면 이 덮여 있는 경우에는 ts = 0℃, 

이 없는 경우에는 ts = TFI( ))에 고정시킨 상태에서 새로운 A1과 B1을 구하고,

A1 ⇒ hi×Eq.(19)

B1 ⇒ hi×Eq.(20)

이를 이용해 의 2차방정식을 다시 계산하여 t1을 구한다. C1은 와 동일하다. 

t1 ⇒ Eq.(21)

ts = tsf    ⇒ 표층온도를 눈이나 해빙의 어는점에 고정시킨다. 

에서 구한 t1과 ts를 이용하여 표층에서의 열속 (Eq.(22) 참조)을 구하고, 이를 이

용하여 표층에서 해빙의 잠열 tmelt를 구한다. 여기에서 는 표층에서 기로 빠져나가

는 열속 와 이나 얼음을 통하여 표층으로 도되는 열속   의 차이로 결정

된다. tmelt는 표층에 된 단 면 당 에 지   ×로 계산된다. 

표층온도와 상층부 해빙의 온도를 구했으므로 이제 하층부 해빙의 온도 t2를 구한다.

t2 ⇒ hi×Eq.(15)

Eq.(23)을 참조하여 해빙 바닥에서의 열속 는 해양으로부터 해빙 바닥으로 유입되는 

열속 와 해빙 바닥으로부터 하층부 해빙으로 도되는 열속   의 차이로 

결정된다. bmelt는 해빙의 바닥에 된 단 면 당 에 지   ×로 계

산된다. 여기까지 새로운 시간에서 ts, t1, t2의 온도와 tmelt, bmelt의 잠열을 구하 다. 

(5) Subroutine 'thm_checkout'

ts, hs, hi, t1, t2, bmelt, tmelt의 계산값들이 정상 인 범  안에 있는지를 검하는 서

루틴.

(6) Function 'e_to_melt'

각 층에 하여 이나 해빙을 녹이는데 필요한 에 지 e_to_melt를 계산하는 함수이

다. e_to_melt[J/m2]는 나 에 서 루틴 ‘ice3lay_resize'에서 새로운 과 해빙의 두께를 

결정하는 곳에 사용된다. 일단 e_to_melt=0으로 설정하고, 과 해빙 각층의 존재여부에 

의해 e_to_melt를 결정해 나아간다. 1) [  if  (present(hs) )  ]  이 존재한다면, 을 녹

이는데 필요한 에 지 
 


×





 

×   를 계산한다. 2) 층 아래에도 상층부 

얼음층이 존재한다면, 1)에서 계산된 에 지에 이 얼음층을 녹이는데 필요한 에 지를 더
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해서 계산한다. 여기서 DI는 얼음의 도, h1은 상층부 얼음층의 두께, 그리고 

(CI-LI/t1)*(TFI-t1)은 해빙의 융해열을 의미한다. 마지막 항을 식으로 확인해 보면 아래

와 같다.

 
       

  (∵    )

 
 

  ⇒ Eq.(1): 단위 질량당 해빙이 보존하는 

                                                    열량. 즉, 해빙의 융해열을 의미한다.

3) 하층부 얼음층도 존재한다면 지 까지 된 에 지에 마지막 하층부 얼음층을 녹

이는데 필요한 에 지를 더하여 체 해빙에 한 융해열을 계산한다. 하층부 얼음층에는 

염수주머니의 비율이 아주 작다고 가정하여 융해열 계산에 하여 Eq.(1) 신에 Eq.(25)

를 사용한다. Eq.(25)는 하층부의 해빙에 염수주머니가 존재하지는 않기에 순수한 얼음에 

한 융해열을 사용하지만, 온도계수에 해서는 염분이 포함된 얼음을 고려한다는 것을 

의미한다. 

(7) Subroutine 'add_to_top'

해빙은 두 층으로 이루어져 있고 매 시간의 열역학 과정의 계산이 마무리될 때에는 두 

층의 두께가 같도록 설정한다. 따라서 해빙이 성장할 때는 두 가지 경우로 나 어 계산한

다. 첫 번째는 상층부의 해빙이 성장하여 아래층에 질량을  경우와 하층부의 해빙이 성

장하여 층에 질량을  경우이다. 이번 서 루틴은 후자의 경우에 해당한다. 여기서 

요한 가정은 질량은 주는 층의 온도는 변하지 않고 받는 층의 온도만이 각각의 계산방법

에 따라 새로이 결정된다는 것이다. 후자를 로 들면, 질량을 주는 하층부 해빙의 온도

는 변하지 않으나, 질량을 받는 상층부 해빙의 온도는 아래의 방법에 의해 새롭게 결정된

다. 여기서 Eq.(37)∼Eq.(39)들이 유도되는 과정을 먼  살펴보면,

≡   
   ;  ≡   

Eq.(37)로부터
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양변에 


을 곱하면,


    





    


    

이고, 1차항의 계수는 

≡  




      

     ⇒ Eq.(39) 

이다. 따라서, 새로운 상층부 해빙의 온도는 아래의 2차식으로 표 되고,


    


  

근의 공식을 이용하면 해는 아래와 같다.

 


⇒ Eq.(38)

Eq.(38)과 Eq.(39)를 이용하여 상층부 해빙의 온도를 결정한다. 여기에 사용되는 변수

h : 하층부로부터 새롭게 추가된 상층부 해빙의 두께,

t : 하층부 해빙의 온도,

h1 : 상층부 해빙의 두께,

t1 : 상층부 해빙의 온도이다. 

코드를 살펴보면,

f1 ⇒ 새로운 상층부 해빙(h1+h)과 추가되기  상층부 해빙(h1)의 비율

t1 ⇒ Eq.(39) :   결정 (상층부 해빙의 온도는 f1의 비율로 하층부로부터

   추가되는 해빙의 온도는 (1-f1)의 비율로   결정에 기여한다.)

t1 ⇒ Eq.(38):   결정

h1 ⇒ 새롭게 결정된 상층부 해빙의 두께

(8) Subroutine 'add_to_bot'

이번에는 상층부의 해빙이 성장하여 아래층에 질량을  경우, 하층부 해빙의 온도와 

두께를 결정하는 서 루틴이다. 사용되는 변수

h : 상층부로부터 새롭게 추가된 하층부 해빙의 두께,

t : 해빙의 어는  TFI,

h1 : 하층부 해빙의 두께,

t1 : 하층부 해빙의 온도이다.
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코드는 반 으로 서 루틴 ‘add_to_top'과 비슷하다.

t2 ⇒ Eq.(26)

h2 ⇒ 새롭게 결정된 하층부 해빙의 두께

(9) Subroutine 'even_up'

이번 서 루틴에서는 상층부와 하층부 얼음층이 같은 두께를 유지하게 하기 해서 

질량 곧 얼음층의 두께를 조정한다. 그리고 여기서 에서 다룬 ‘add_to_top'와 

’add_to_bot'를 CALL 한다. [ if  (h1 > (h1+h2)/2) then ]  상층부 해빙이 성장한 경우, 

하층부 해빙에 질량이 더해지므로 ‘add_to_bot'를 CALL 하고, [  if  (h2 > (h1+h2)/2) 

then ]  하층부 해빙이 성장한 경우 상층부 해빙에 질량이 더해지므로 ’add_to_top'을 

CALL 한다.

(10) Subroutine 'ice3lay_resize'

이번 서 루틴에서는 앞에서 결정되거나 (tmelt, bmelt, e_to_melt) 설정된 (evap)값들

을 이용해서 과 상층부  하층부 해빙의 변화량을 결정한다. 1)   해빙의 증발, 2) 

해빙 바닥에서 냉각이 이루어질 경우와 3) 아닐 경우로 나 어 진행한다.

1) [  if  (evap <= hs*DS) then ]  

증발량이 존재하는 의 양보다 작다면, 기존의 의 양 hs에서 증발된 의 양 

evap/DS를 뺀다. [ else if  (evap-hs*DS<=h1*DI) then ]  증발량이 을 모두 증발시

키고 상층부 해빙의 일부만을 증발시킬 수 있다면,  hs는 사라지고 상층부 해빙 h1의 

일부만 증발로 감소된다. [ else if  (evap-hs*DS-h1*DI<=h2*DI) then ]  증발량이 

과 상층부 해빙을 모두 증발시키고 하층부 해빙의 일부만을 증발시킬 수 있다면,  hs

와 상층부 해빙 h1은 모두 사라지고 하층부 해빙 h2의 일부만이 증발에 의해 감소된다. 

증발량이 과 두 층의 해빙을 모두 증발시키고도 남는다면, 그 나머지는 해수를 증발시

키는데 사용된다(h2o_from_ocn).

2) [  if  (bmelt < 0.0) ]  

해빙의 바닥에서 냉각이 이루어진다면, 다시 말해 Eq.(23)을 참조하면    , 즉 

    이고 이는 바다에서 하층부 해빙의 바닥으로 공 되는 열보다 바다에

서 상층부로 빼앗기는 열이 더 많은 상황을 의미한다. 일단 바닥에서 냉각이 이루어지므

로 하층부 해빙의 성장이 이루어지게 되며, ‘add_to_bot'를 CALL 한다. [ if  (h1 == 0.0) 

t1 = twf ]  상층부 해빙이 존재하지 않는다면, 상층부 해빙의 온도는 해빙의 어는  twf

로 설정한다. 이제 하층부 해빙의 바닥에서는 냉각이 이루어지는 동시에, 해빙의 로부

터 에 지가 공 되어 녹기 시작하는 삼단계의 과정을 살펴보자. [ (tmelt <= 

e_to_melt(hs)) then ]  tmelt가 을 모두 녹이는데 필요한 에 지(e_to_melt(hs))보다 

작다면, 즉 tmelt가 의 일부만을 녹일 수 있는 경우를 의미한다. 

tmelt/e_to_melt(hs=1.0)⇒ tmelt에 의해 녹는 층의 두께: [m]
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[ else if  (tmelt <= e_to_melt(hs,h1,t1)) then ]  tmelt의 에 지가 층을 완 히 녹이

고 상층부 해빙의 일부를 녹일 수 있는 경우를 의미한다. 

tmelt-e_to_melt(hs) ⇒ 층을 모두 녹이고 남은 에 지

(tmelt-e_to_melt(hs))/e_to_melt(h1=1.0,t1=t1)

⇒ 그 남은 에 지에 녹는 상층부 해빙층의 두께

[ else if  (tmelt <= e_to_melt(hs,h1,t1,h2,t2)) then ]  tmelt의 에 지가 층과 상층

부 해빙을 모두 녹이고, 하층부 해빙의 일부를 녹일 수 있는 경우를 의미한다.

tmelt-e_to_melt(hs,h1,t1) ⇒ 과 상층부 해빙을 모두 녹이고 남은 에 지

(tmelt-e_to_melt(hs,h1,t1))/e_to_melt(h2=1.0,t2=t2)

⇒ 그 남은 에 지에 녹는 하층부 해빙층의 두께

[ else ]  heat_to_ocn = heat_to_ocn+tmelt-e_to_melt(hs,h1,t1,h2,t2) 과 해빙을 모두 녹

이고 남은 에 지 tmelt는 해양이 흡수한다. 

3) 이제는 해양에서 해빙으로 열속이 존재해 해빙을 하층부의 바닥부터 녹이는 경우를 

생각한다. bablt[kg/m2]는 바닥에서 녹아내린 이나 해빙의 양을 의미한다. [ if  

(present(bablt)) bablt = DS*hs+DI*(h1+h2) ]  일단 기에는 bablt를 체 과 해빙

의 층의 합으로 설정한다. 말하자면, 모든 층이 녹아 없어지는 것으로 가정하고 시작한다. 

[ if  (bmelt > 0.0) then ]  바닥에서 해빙을 녹일 수 있는 에 지가 존재하는 경우를 의

미한다. [  if  (bmelt < e_to_melt(h2=h2,t2=t2)) then ]  bmelt가 하층부 해빙의 일부만

을 녹일 수 있는 경우를 의미한다.

bmelt/e_to_melt(h2=1.0,t2=t2) ⇒ bmelt에 녹는 하층부 해빙의 두께 [m]

[ else if  (bmelt < e_to_melt(h1=h1,t1=t1,h2=h2,t2=t2)) then ]  bmelt가 하층부 해빙

을 모두 녹이고 상층부 해빙의 일부만을 녹일 수 있는 경우를 의미한다.

bmelt-e_to_melt(h2=h2,t2=t2) ⇒ 하층부 해빙을 모두 녹이고 남은 에 지

(bmelt-e_to_melt(h2=h2,t2=t2))/e_to_melt(h1=1.0,t1=t1)

⇒ 그 남은 에 지에 녹는 상층부 해빙의 두께

[ else if  (bmelt < e_to_melt(hs,h1,t1,h2,t2)) then ]  bmelt가 상/하층부 해빙 모두를 

녹이고 의 일부를 녹일 수 있는 경우를 의미한다.

bmelt-e_to_melt(h1=h1,t1=t1,h2=h2,t2=t2)

⇒ 상/하층부 해빙을 모두 녹이고 남은 에 지

(bmelt-e_to_melt(h1=h1,t1=t1,h2=h2,t2=t2))/e_to_melt(hs=1.0)

⇒ 그 남은 에 지에 녹는 층의 두께

[ if  (present(bablt)) bablt = bablt-DS*hs+DI*(h1+h2) ]  의 과정에 의해 결정된 

녹아내린 이나 해빙의 양, 곧 fresh water flux를 의미한다.
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그림 6. 실제 해빙의 형상을 보여주는 사진들(Leppäranta (2005))

제 3 절 SIS 해빙모형 분석-역학 과정

1. 이론  배경

앞에서 살펴본 바와 같이 해빙의 성장과 소멸은 열역학 과정에 의해 결정된다. 하지만, 

이러한 해빙의 형태는 부분 으로 바람과 해류에 의해서도 변형 과정을 통해 향을 받

는다. 물론 해빙의 움직임은 기본 으로 이들 바람과 해류에 의해 결정된다. 소  leads, 

pressure ridge, 그리고 polynyas (coastal polynyas와 open-ocean polynyas)는 기/해양 

응력에 한 해빙의 반응으로 나타나는 표 인 상이다 (각 상들에 한 자세한 설

명은 생략하도록 한다). 이 에서는 해빙의 역학 과정을 수학  이론을 기반으로 하여 

살펴보도록 한다. 앞에서 살펴 본 열역학 과정과 더불어 이번 에서 살펴볼 역학 과정은 

해빙 모형의 기 가 되며, 해빙의 속도 그리고 해빙의 두께 변화를 결정한다. 이들 역학 

과정은 구 해양모형의 심층수 형성에 상당한 향을 미치는 것으로 알려져 있다. 

가. 역학 과정에서 고려할 해빙의 특성

     

해빙의 운동방정식을 소개하기에 앞서 염두에 두어야 할 가장 요한 은 우리가 표

하고자 하는 수치모형, 좀 더 정확히 표 하자면 구해양모형에 합된 해빙모형의 세

계에서 운동방정식이 용될 해빙의 특성이다. 최근 사용되는 일반 인 구 기후모형 

는 해양모형의 수평격자크기는 1°×1°, 즉 약 60km의 가로세로 길이를 갖는 면 이다. 그

리고 해빙모형은 해양모형의 수평격자와 동일한 2차원 구조를 갖는다. 말하자면 우리는 

가로세로 60km 면 의 해빙 덩어리의 움직임과 이의 변형을 아래의 운동방정식을 통해

서 계산해야 하는 것이다. 여기에서 기/해양과는 근본 으로 다른 해빙의 특성이 고려

된다. 기나 해양의 운동방정식에서 우리는 성을 가지는 유체 입자(여기서는 일반 으

로 고려되는 무한히 작은 입방체의 의미는 아니다)의 운동을 주어진 격자를 크기를 기

로 하여 결정한다. 격자의 크기보다 작은 규모의 상은 아격자 모수화 과정을 통해 표

하는 시도를 한다. 하지만 해빙은 근본 으로 이들 기와 해양의 입자와는 다른 특성을 

갖는다. 바로 해빙의 유동학 (Ice rheology) 측면이다. 새로 만들어진 해빙은 보통 팬
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이크의 형태를 가지며 약 30cm∼3m 사이의 크기를 갖는데, 보통 pancake ice라고 불린

다. 의 좌측의 사진이 실제 이들의 모양을 보여주고 있다. , ice floe는 20m 이상의 

크기를 갖는 상 으로 평평한 조각의 해빙을 의미한다. 이러한 상 으로 작은 크기의 

해빙들이 모여 의 우측 사진에서 보이는 drift ice 는 pack ice를 형성한다. 여기서 가

장 요한 고려사항은 해빙의 도(ice concentration 는 ice compactness)이다. 를 

들면, 수치모형의 한 격자 면 과 동일한 drift ice를 가정하고, 이것이 고려된 체 면

에 하여 해빙으로 덮여있는 부분의 비율이 얼마이며, 한 이를 연속체로 취 할 때 작

용하는 다양한 응력에 해 어떻게 반응할 것인가라는 문제이다. 그림 7은 해빙의 도

에 따라 drift ice를 구분해 놓은 것이다. 

그림 7. 해빙의 도에 따른 drift ice의 분류 
(Leppäranta(2005))

그러면, 해빙의 운동  변형을 결정하는 역학과정에서 왜 해빙의 도가 요한지 

살펴본다. 유동학의 측면에서 해빙은 수많은 granule들로 구성된 granular substance이다. 

우선 도가 낮은 해빙끼리 충돌한 상황을 로 들어 생각해 보자. 해빙의 충돌은 해빙

의 변형에 있어서 요한 역할을 하며, 남은 응력은 운동에도 향을 다. 도가 낮

은 해빙에 작용한 충격은 주로 해빙의 도를 높이는 데에 사용될 것이다. 도가 무 

낮거나 충격이 작아서 작용한 모든 응력이 해당 해빙의 도를 높이는 데에만 사용되었

다면, 일단 이 충격으로 해빙에 작용된 응력으로부터는 운동에 작용할 힘은 더 이상 없을 
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것이다. 고 도의 compact drift ice인 경우에는 해빙의 변형(즉 수치모형의 에서는 

해빙의 두께를 증가시키는 과정)에 작용하고 남은 응력은 해빙의 운동에 사용될 것이다. 

따라서 해빙의 도는 아래에서 살펴볼 내부 얼음 응력(internal ice stress)을 계산할 

때 고려되어야 할 가장 요한 요소이다. 이에 한 자세한 설명은 아래에서 다루도록 하

겠다.

나. 해빙의 운동방정식

역학과정은 기-해빙-해양 상호작용에 있어서 다음의 4가지 요소, 1) 기-해빙-해양 

간의 운동량의 균형, 2) 해빙의 유동학  측면 (말하자면 해빙의 상태에 따라 주어지는 

응력에 다르게 반응하는 특성을 의미하며 해빙모형에서 가장 표 하기 어려운 부분), 3) 

해빙의 강도(즉 어느 정도의 응력이 주어져야 해빙의 갈라지고 부서지거나, 는 연속체

로서의 특성을 잃게 되는지를 의미한다)에 해, 마지막으로 4) 해빙의 질량균형(열역학 

과정의 성장과 소멸에 의해 결정된 해빙의 질량 즉 해빙의 두께가 운동과 변형을 결정하

는 해빙의 역학과정에 어떻게 용될 것인지 결정하는 것을 의미한다) 등을 고려함으로 

구성된다. 의 네 가지 요소가 고려된 운동방정식에 있어서 해빙의 단  면 에 작용하

는 힘들은 크게 바람응력, 해류응력, 향력, 해빙의 내부응력, 해수면 기울기에 의한 힘

으로 나  수 있다. 이들에 해 좀 더 자세히 살펴보도록 한다.

(1) 공기응력 (Air stress)

고 인 기경계층 이론에 따라 해빙의 상층부 표면에 작용하는 응력은 그 에서 

부는 바람의 제곱에 비례하고, 이에 한 비례상수를 항력계수(drag coefficient) 라고 하

여 경험 으로 구한 계수를 사용한다. 물론 용되는 바람은 일정한 고도, 즉 해빙 모형

이나 해빙-해양 합모형을 고려한다면 경계조건으로 사용되는 자료동화 자료나 측 자

료가 측정된 고도를 의미한다. 물론 기-해빙-해양 합모형이나 기-해빙 합모형의 

경우에는 계산되는 기층  가장 낮은 고도를 의미한다. 응력의 계산에는 바람이 작용

하는 공간의 기본매질인 공기의 도도 포함된다. 기술된 해빙에 한 공기응력의 계산은 

아래와 같이 기술된다.

a  aCaUaUi UaUi
여기에서 a는 해빙에 작용하는 바람에 의해 발생되는 단 면 당 공기응력을, a는 공
기의 도, Ca는 항력계수, Ua는 바람의 속도, 그리고 Ui는 해빙의 속도를 의미한다. 해
빙의 속도가 바람의 속도에 배해 무시할 만큼 작은 경우 (일반 으로 그 다), 의 식은 

a  aCaUa Ua으로 표 되기도 한다. 실제 해빙모형에서 항력계수를 제외한 나머지 변수

들과 상수는 계산되거나 주어진 값을 그 로 쓰면 된다. 하지만 항력계수는 실제 상을 

모형 내부에서 합리 으로 결정하기가 어렵다. 왜냐하면 바람응력은 기에서 주어진 바

람장과 해빙의 표면조건 모두를 고려하여야 비교  정확히 계산할 수 있기 때문이다. 해

빙의 표면에 따라 역학 으로 는 열역학 으로 여러 가지 종류의 난류(turbulence)가 
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형성될 수 있고, 이들이 실질 으로 주어진 고도의 바람으로부터 해빙에 달되는 운동량

을 결정한다. 이러한 항력계수는 체로 1.4 - 2.1 × 10-3 범 에 존재한다. 크게 두 가지

로 나 어 작은 규모의 거칠기와 큰 규모의 거칠기를 들 수 있는데, 자는 변형되지 않

은 ice floe의 표면을 의미하며, 후자는 pressure ridge, rafted ice, 그리고 vertical floe 

edge들과 같이 공기가 흐르는 쪽으로 해빙의 일부가 솟아올라 돛과 같은 역할을 하게 

되는 거친 표면을 의미한다. 난류 상으로 표 하자면, 공기의 흐름이 이러한 거친 표면

에 의해 큰 마찰력을 갖게 되고 이는 연직방향의 시어를 발생시키게 된다. 이러한 난류를 

shear-driven turbulence라고 부르며, 보통 부력에 의해 발생하는 난류에 비해 규모는 훨

씬 작다. 이러한 난류가 기의 운동량을 해빙에 달하게 된다. 말하자면 기와 해빙이 

역학 으로 합되어 있는 상태로 볼 수 있다. 기상학에서는 자를 skin friction drag로 

후자를 form drag로 표 한다. 열역학 으로 살펴보면, 겨울에 기의 온도는 하 30-40

도 정도인데 반하여 바닷물의 온도는 하 1.98도 정도에 불과하다. 따라서 95% 이상의 

고 도 해빙에서 lead나 polynya와 같이 상 으로 따뜻한 바닷물이 극도로 차가운 

기와 해 있는 경우 열역학 으로 불안정한 표층이 형성되어 부력에 의해 유도된 난

류, 소  buoyancy-driven turbulence가 생성되어 기의 운동량을 해빙에 달하게 된

다. 이러한 열역학 인 과정을 통해 달되는 운동량은 에서 설명한 역학 인 과정을 

통해 설명되는 운동량보다 크다.

(2) 물응력 (Water stress)

해류와 해빙의 하층부 표면의 상 인 속도 차에 의해 발생하는 힘을 의미하며, 수식

 표 은 앞에서 살펴본 공기응력의 식과 유사하다. 

w  wCwUwUi UwUi
여기에서 w는 해빙에 작용하는 해류에 의해 발생되는 단 면 당 물응력을, w는 바
닷물의 도, Cw는 해빙과 해양간의 항력계수, 그리고 Uw는 해류의 속도를 의미한다. 해
빙의 속도와 해류의 속도는 비슷하기 때문에 공기응력처럼 해빙의 속도를 무시할 수 있

는 경우와는 다르게 복잡한 벡터식의 형태를 띤다. 바람에 의해 가속되려는 해빙을 감속

시키는 경우와 반 로 해류에 의해 가속되려는 해빙을 바람이 감속시키는 경우 모두 자

주 발생한다. 해빙-해양 항력계수 Cw는 일반 으로 4 × 10-3 정도이지만, 공기 항력상수

와 마찬가지로 해빙 하층부 표면의 상태에 따라 변한다. 요한 사실은 거친 표면을 갖는 

해빙-해양 항력이 기-해빙 항력보다 훨씬 크다는 이다. 말하자면, 해빙-해양 항력계

수 Cw가 기-해빙 항력계수 Ca보다 해빙을 이동시키는데 훨씬 더 큰 비 을 차지하는 

것이다. 그 이유는 다음과 같다. 해양경계층(Oceanic Boundary Layer)의 깊이는 약 30m

이고, 기경계층(Atmospheric Boundary Layer)의 높이는 약 1000m이다. 따라서 해수면 

아래로 5m 깊이의 keel과 해수면 로 1m 높이의 sail을 갖는 ridge의 경우를 생각하면 

왜 해빙-해양의 항력계수가 해빙의 이동에 기-해빙 항력계수보다 훨씬 더 큰 역할을 

하는지 쉽게 알 수 있다. 5m 깊이의 keel은 기를 가정하면 약 150m 높이의 작은 산이 

발생시키는 효과를 낼 수 있다. 해빙-해양 항력계수 Cw는 해빙의 응결과 융해에도 향



- 38 -

을 받는다. 해빙이 녹는 경우에는 가벼운 담수가 해양의 상층부로 유출되면서 해양의 성

층을 강화시켜 연직방향으로의 운동량 달을 막아 항력계수를 감소시킨다. 이를 

slippery ice라고 부른다. 반 로 해빙이 생성되는 경우에는 무거운 염수가 해양의 상층부

로 유출되어 해양의 성층을 약화시켜 연직방향으로의 운동량 달을 강화하여 항력계수

를 증가시킨다.

(3) 향력 (Coriolis Force)

지구의 자 효과에 의한 힘으로서 해빙의 에크만 수송을 결정한다. 해빙에 작용하는 

향력은 아래와 같이 표 된다. 

Fc  mUisin

에서 나타난 로 해빙의 향력은 해빙의 질량, 즉 해빙의 두께와 향력 상수, 

sin에 비례한다. 향력 상수에 나타난 것처럼 향력은 극지방에 근할수록 커지며, 

이는 극지방에 존재하는 해빙의 운동에 큰 향을 다.

(4) 해수면 경사 (Sea Surface Tilt)

이는 해수면이 지오이드(geoid: 력이 동일한 깊이)와 정확히 일치하지 않기에 나타나

는 힘이다. 지오이드는 기본 으로 력에 의해 결정되지만, 바닥의 지형  암석의 도

에 의해 큰 향을 받기에 일반 으로 매끄러운 면이 아니다. 이에 비해 해양은 바람 이

외에도 지구의 자 과 열염순환의 향 등에 의해 어떠한 지역에서는 물이 쌓이고, 어떠

한 지역에서는 해수면의 골이 생기는 상이 발생한다. 이러한 해수면과 지오이드의 차이

가 수평방향의 압력경도력을 발생시키며, 이는 해수뿐만 아니라 해수 에 떠 있는 해빙

까지 이동시키는 힘을 발생한다. 수치모형  부이 측으로부터 나온 자료들의 분석을 통

해 수일 정도의 짧은 시간규모에서는 이 힘이 해빙의 움직임에 해 미치는 향력이 

요하지 않지만, 몇 개월 이상의 장기간 동안에는 그 향력이 요하게 작용함을 볼 수 

있다. 따라서 보통 수백 년 이상의 수치 분이 요구되는 기후연구에서 해수면 경사에 의

한 해빙의 움직임은 요하게 작용할 것으로 상된다. 

 mg∇hH  ihg∇hH

(5) 내부 응력 (Internal Ice Stress)

앞에서도 잠깐 언 했었지만, 내부 응력은 외부의 힘, 를 들면, 바람이나 해류, 는 

해빙간의 충돌에 의해 얼음의 표면으로부터 내부를 통과하면서 생기는 응력을 일컫는다. 

문제는 해빙이 강체(rigid body)가 아니라는 이다. 강체에 작용하는 응력은 탄성계수에 

따라 그 로 해빙의 가속도로 환되기에 우리에게 익숙한 상황이다. 하지만, 해빙의 상
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태에 따라 성체에서 유동체, 그리고 강체로 분류가 되고 이들이 주어진 응력에 의해 상

태가 변화되는 동시에 해빙의 두께와 속력에도 변화가 생기기 때문에 측정하기도, 그리고 

모형에서 모수화하기도 어렵다. 하지만, 우리가 다루고자 하는 역학모형에서 반드시 고려해

야 하는 요소임에는 틀림이 없다. 재 기후모형에 합되어 있는 해빙모형들의 체 인 

틀은 거의 비슷하다. 다만, 내부 응력을 어떻게 모수화하 고, 어디까지 고려가 된 모수화 

기법을 사용하느냐 정도가 다르다. 이러한 모수화 기법이 용된 해빙의 역학모형을 유동

학 모형 (rheological model)이라고 하며, 해빙의 조건  외부에서 받는 응력에 따라 해빙

을 크게 elastic, viscous, 그리고 plastic 매개체로 나 어 고려한다. MOM4에 합된 해빙

모형에서는 에서 열거된 모든 성질이 고려된 해빙을 가정하여 내부 응력을 계산한다.  
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제 4 절 타 기관 해빙모형 모수화 방안 및 모의결과 비교 ․분석

1. AR4에 제시된 기후모형의 해빙모형 비교․분석

IPCC 4차 보고서에 사용된 기후 모형  5가지를 골라 이들에 사용된 해빙 모형의 

반 인 구조  모수화 방안을  보고서에 사용된 MOM4와 비교하 다. 그림 8에 사용

된 월평균 구해빙 도 자료는 IPCC 4차보고서에 사용된 자료들이 장되어 있는 

http://www-pcmdi.llnl.gov로부터 획득하 다. 국 기후모형인 BCC-CM1은 해빙모형에 

한 어떠한 자료도 제공하지 않았기에 추정된 간단한 모형구조 분석만을 표 2에 설명하

으며 모의결과에 한 품  평가는 본 보고서에서 제외하 다. 이들에 한 비교 설명

은 표 1에 자세히 나타나 있다. 표 2에서 알 수 있는 것처럼 이들 모형에 사용된 해빙 모

형의 반 인 구조는 같고, 다만 세부 인 모수화 방안이 다를 뿐이다. 하지만 그림 8에

서 보이듯이, 북극 겨울의 해빙은 ECHO-G를 제외하고 반 으로 비슷하지만, 남극 겨

울의 해빙은 각각 완 히 다른 형태를 보이고 있다. 이는 남극의 해빙이 훨씬 더 넓은 바

다 에 떠 있어서 해양 모형의 모의 품 에 으로 큰 향을 받기 때문이다. 아래

의 4가지 모형  NCAR_CCSM3.0이 가장 실 으로 모의된 해빙을 보여주고 있으며, 

반면에 ECHO-G가 가장 비 실 으로 모의된 해빙을 보여주고 있다. NCAR_CCSM3.0은 

해빙의 성장 역을 비교  실 으로 모의하 지만, 남극의 경우 인도양과 서부태평양 

해역에서 실보다 해빙이 더 북쪽으로 많이 성장하 고, 웨델해와 로스해 심부의 도

가 상 으로 낮으며, 가장 큰 문제 은 해안선 근처에서 보여야 할 coastal polynya가 

 보이지 않는다는 것이다. 이러한 문제 은 남극 층수의 형성을 하시켜 북 서양

심층수의 향을 간 으로 증가시키는 결과를 래한다. ECHO-G는 남극 륙 근처에

서 해빙의 도가 아주 낮은 큰 규모의 지역이 보이는데 이들은 해양열속에 의해 형성된 

비 실 인 coastal polynya이다. 이것 외에도 인도양과 서부태평양 지역의 남극에는 해

빙이  생성되지 않았다. BCCR BCN2.0과 MPI ECHAM5는 반 으로 해빙이 북쪽

으로 성장하지 못한 을 보여주고 있다. 앞의 ECHO-G와 함께 이들의 문제 은 모두 

해양 모형 자체가 한 남극순환류와 남극 륙 주 의 자이어들, 그리고 해양심층 류 

상을 올바르게 모의하지 못했기 때문이다. 

모의된 해빙결과들이 우리에게 시사해 주는 은 기후모형에 사용될 해빙 모형에서는 

해빙 모형 자체의 구조나 자세한 모수화 방안을 개선하여 효과를 보기는 쉽지 않다는 것

이다. 오히려 개선된 해양 모형을 합하거나, 해빙모형에 해양이나 기로부터 직 으

로 열속이나 운동량속이 들어가지 않고 이들이 기경계층이나 기표층, 그리고 해양혼

합층 이론을 바탕으로 계산되어 들어가는 것이 훨씬 효과 인 방법이라 할 수 있다. 는 

ECHO-G에서 보인 과도한 해양열속을 감소시키기 해 비 실 으로 모의되는 해양심층

류 상을 제어하는 인 인 방안들도 효과 이다. 해빙모형 자체에 한 효과 인 개

선 방안으로는 ice-shelf 모수화 방안의 도입이 있다. 재 ice-shelf는 그 어느 모형도 자

연 으로 모의하지 못하고 있다. 따라서 모수화 방안이 유일한 안인데, 지 까지 몇 가

지 모수화 방안들이 제안되었고, 이들을 해빙모형에 용하는 것도 효율 인 방법이다. 
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모형/기 세부 구조 비교

MOM4 / 

Geophysical 

Fluid Dynamics 

Laboratory 

(GFDL), USA

- 열역학 부분 
1. Semtner(1976)와 Bitz & Lipscomb(1999)
을 기반으로 재구성함. Winton(2000)에 의해 
코드화
2. 염수주머니 과정은 Bitz & Lipscomb(1999)
의 모수화를 따름
3. 이 덮이지 않은 해빙지역에서 태양 복사
에 지의 투과 효과 고려

- 역학 부분
1. 해빙에 한 운동방정식  내부응력항은 통

 모수화방식인 Hibler (1979)의 Viscous 
-Plastic model을 기반으로 개선한 Elastic- 
Viscous-Plastic model이 사용되고 있음

- 체 인 구조
1. 한 층의 과 두 층의 해빙으로 구성
2. 해빙의 두께에 따라 5가지 종류로 분류
3. 해양모형에 맞추어 B-grid가 사용

- CCSM3에 합된 
해빙모형과 동일
한 역학  열역
학 구조를 가지
고 있음

CCSM3 / 

National Center 

for 

Atmospheric 

Research, USA

- 열역학 부분 
1. Semtner(1976)와 Bitz & Lipscomb(1999)
을 기반으로 코드화

2. 염수주머니 과정은 Bitz & Lipscomb(1999)
의 모수화를 따름

- 역학 부분
1. 해빙에 한 운동방정식  내부응력항은 통

 모수화방식인 Hibler(1979)의 Viscous- 
Plastic model을 기반으로 개선한 Elastic- 
Viscous-Plastic model이 사용되고 있음

- 체 인 구조
1. 한 층의 과 4 층의 해빙으로 구성
2. 해빙의 두께에 따라 5가지 종류로 분류
3. 해양모형에 맞추어 B-grid가 사용

- IPCC 4차 보고서
에 등재된 기후모
형에 합된 해빙
모형  가장 복
잡하고 정교함. 
따라서 해빙모형 
자체의 계산량도 
아주 많음

- 상 으로 단순
환 구조의 해빙모
형이 합된 기후
모형 결과와 비교
하여 얼마나 개선
될 수 있는지 비
교/확인이 필요

표 7. 세계 기후연구기 의 해빙 모형  모수화 방안 비교/분석

마지막으로 네 가지 모형들  가장 실 으로 해빙을 모의했다는 NCAR CCSM3.0를 

제외하고 나머지 기후모형들은 해양심층순환을  실 으로 모의하지 못하고 있다. 

특히 이들에 의해 모의된 북 서양 역 순환은 나타나는 지역과 그 강도면에서 완 히 

비 실 으로 재 되었다. 말하자면 극지방에서의 경계조건이 비 실 이기 때문에 그에 

따른 구 열염순환도 비 실 인 것이다. 이 경우에 표층 기의 열속, 담수속, 그리고 운

동량속에 의해 제어되는 표층 도태평양 이외의 지역과 수심에서 모의된 해양의 결과는 

신뢰도가 없다고 하는 것이 옳다. 이러한 결과들은 해빙-해양 상호작용의 요성을 보여

과 동시에 지구 모형을 개발하는 작업에 있어서 어떠한 조심스러운 자세로 근해야 

하는지를 시사하고 있다.  
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모형/기 세부 구조 비교

ECHO-G / 

Meteorological 

Institute of the 

University of 

Bonn, KMA, 

Germany/Korea

- 열역학 부분
1. Semtner(1976)와 Parkinson & Washington 
(1979)을 기반으로 코드화.

2. 염수주머니 효과는 Semtner(1976)의 단순
한 모수화를 사용

3. 태양복사 에 지의 투과효과는 고려되지 
않음

- 역학 부분
1. 내부응력항은 Hibler(1979)의 Viscous- 
Plastic model이 기반

- 체 인 구조
1. 한 층의 과 해빙으로 구성
2. 해빙의 두께에 따라 2가지 종류로 분류
3. 해양모형에 맞추어 E-grid가 사용

- MOM4에 결합된 
해빙모형과 비교
하여 염수주머니 
효과의 모수화가 
단순함

- 태양복사에 지의 
투과효과도 고려
되지 않음

- 역학방정식의 내
부응력항 계산에 
탄성 인 해빙의 
성질이 고려되지 
않음

BCCR-BCN2.0 

/ Bjerknes 

Centre for 

Climate 

Research 

(BCCR), 

University of 

Bergen, 

Norway

- 열역학 부분
1. Semtner(1976)와 Parkinson & Washington 
(1979)을 기반으로 코드화

2. 해양열속은 Maykut and McPhee(1995)에 
따라 모수화

3. 염수는 혼합층에 흡수

- 역학 부분
1. Harder(1996)는 Hibler(1979)의 Viscous-
Plastic model을 그 로 용해 해빙의 내부
응력을 구함

- 체 인 구조
1. 한 층의 과 해빙으로 구성
2. 한 가지 타입만의 해빙
3. 해양모형에 맞추어 B-grid가 사용

- 염수주머니 효과
가 포함되지 않
았기에 해빙이 
열역학 인 경계
조건에 실보다 
빠르게반응할 것

- 아주 작은 충격에 
한 해빙의 탄
성  반응은 고
려되지 않음

ECHAM5_MPI

-OM / Max 

PlanckInstitute 

for 

Meteorology, 

Germany

- 열역학 부분
1. Semtner(1976)와 Parkinson & Washington 
(1979)을 기반으로 코드화

2. 염수주머니 효과는 Semtner(1976)의 단순
한 모수화를 사용

3. 태양복사 에 지의 투과효과는 고려되지 
않음

- 역학 부분
1. 내부응력항은 통  모수화방식인 Hible 
(1979)의 Viscous-Plastic model이 기반

- 체 인 구조
1. 한 층의 과 해빙으로 구성
2. 한 가지 타입만의 해빙
3. 해양모형에 맞추어 C-grid가 사용

- 염수주머니 효과
가 포함되지 않
았기에 해빙이 
열역학 인 경계
조건에 실보다 
빠르게반응할 것

- 아주 작은 충격에 
한해빙의 탄성
반응은 고려되

지 않음
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모형/기 세부 구조 비교

BCC-CM1 / 

Beijing Climate 

Center, China

- 간단한 열역학 해빙모형만이 합되었음
- 해빙의 역학과정 없음

- 열역학 모형에 의
한 아주 기본
인 해빙의 성장
과 소멸은 재
되겠으나 역학모
형이 없는 계
로 해빙의 에크
만 수송이나 변
형이무시되어 있
기에 심층해양순
환을 한 실
인경계조건을 제
공하지 못함
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그림 8a. 1월(좌측)과 8월(우측)에 나타난 북극(상단)과 남극의 
해빙 도의 분포 (NCAR CCSM3.0)

       

              

그림 8b. 1월(좌측)과 8월(우측)에 나타난 북극(상단)과 남극의 
해빙 도의 분포(ECHO-G)
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그림 8c. 1월(좌측)과 8월(우측)에 나타난 북극(상단)과 남극
의 해빙 도의 분포(BCCR BCM2.0)

        

              

그림 8d. 1월(좌측)과 8월(우측)에 나타난 북극(상단)과 남극
의 해빙 도의 분포(MPI ECHAM5)
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2. Hamburg Sea-Ice Model (HSIM) 분석

HSIM은 구해양모형인 Hamburg Ocean Primitive Equation (HOPE) 모형과 기후모

형인 ECHO-G에 합되어 있고, 역학 /열역학  과정을 통해 해빙의 성장과 소멸, 그리

고 이동을 모의하는 해빙모형이다. 일반 으로 순수한 해빙모형은 기와 해양의 경계조

건, 말하자면 바람과 해수면 온도에 지나치게 의존하게 된다. 따라서 HSIM은 해양 혼합

층의 단 모형과 기 표층 는 경계층의 진단 모형을 결합하여 확장된 형태를 취함으

로 실제 기와 해양의 힘이 달되는 고도와 깊이를 2차원 모형인 해빙의 표층에서 조

 더 멀리 떨어지게 하며, 동시에 실제로 해빙에 달되는 운동량속과 열속을 부여할 수 

있도록 해빙과 기/해양의 상호작용을 고려하여 계산되게 설정되어 있다. 한  층을 

고려하 다. 

가. 해빙모형의 구조

이번 장에서는 HSIM에 사용된 역학  물리과정을 살펴보겠다. 자세한 수식은 해빙의 

역학  열역학에서 공부하 기에 여기에서 반복하지 않는다. 

(1) 역학 부분

모형의 역학부분은 Hibler(1979)를 기반으로 한다. 해빙은 2차원의 수평 인 움직임만

을 가지며, 이는 향력과 바람응력, 물응력, 해수면의 기울어짐에 의한 움직임, 그리고 

내부 응력에 의해 결정된다. 물응력의 계산에 있어서는 얼음의 움직임과 해류간의 상 속

도를 고려하지만, 바람응력을 계산할 때는 풍속이 해빙의 이동속도보다 훨씬 빠르기에 풍

속만을 고려한다. 일반 으로 물응력은 해빙의 속도를 느리게 하는 것으로 알려져 있다. 

해빙의 내부응력은 단 격자 크기 안의 해빙을 비선형 성 압축성 유체로 생각하고 이

러한 2차원 스트 스 텐서가 각 방향에 해 받는 힘을 해빙의 변형으로 어떻게 환되

는지를 Hibler(1979)에 따라 계산한다. 해빙에 용된 viscous-plastic rheology는 해빙에 

작용한 쉬어의 힘에 한 해빙의 압축 비율을 결정한다. 

(2) 연속 방정식

모형의 역학과정과 열역학과정은 얼음의 두께, 도, 그리고 의 두께에 한 연속

방정식을 통해 연결된다. 말하자면, 열역학과정을 통해 성장하거나 소멸된 얼음과 의 

두께와 역학과정에서 계산된 해빙의 속도를 기반으로 한 이류를 연속방정식을 계산하여 

이들의 시간에 따른 변화를 계산한다. 한 Hibler(1984)를 따라 해빙 도에 한 연

속방정식에 단 변형에 의해 추가 으로 해빙의 도가 감소하는 곳, 말하자면 높은 

도의 해빙에 해서도 뒤틀림에 의해 lead와 같이 해빙이 벌어지는 상을 모사하는 

항을 추가하 다. 이들 연속방정식에 있는 확산 항은 수치 분의 안정을 목 으로 추가되

었다. 
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(3) 열역학 부분

열역학과정은 Semtner(1976)와 Parkinson and Washington(1979)을 기반으로 하며, 한 

격자를 해빙으로 덮여있는 경우와 그 지 않은 경우로 나 어 따로 계산한 후 해빙의 

도를 고려하여 평균한다. 여기에서 요한 은 온도의 경우 각각 따로 계산한 온도를 

해빙의 도에 의한 선형 인 함수로 단순히 결정하지 않는다는 것이다. 를 들어 한

겨울에 98%인 고 도 해빙을 생각하 을 때, 단순히 해빙으로 덮여있는 경우로 계산된 

표층 기의 온도를 98%의 비율로, 그리고 해빙이 없는 경우로 계산된 온도를 2%의 비율

로 평균하여 계산된 온도는 실제의 상황과 많이 다를 수 있다. 왜냐하면 고 도의 해빙

에서 작은 비율로 벌어진 부분이 있을 때, 이 부분으로 노출된 상 으로 아주 따뜻한 

바닷물은 아주 강한 열속으로 표층의 난류를 발생시켜 열속  운동량속을 모두 크게 변

화시키고, 표층 기의 온도도 역시 변화시킨다. 이러한 상은 해빙이 고 도가 아닐 

경우(< 90%)에는 일어나지 않지만, 고 도인 경우에는 두드러진다. 다시 말해, 한 격자

의 표층 기의 온도는 해빙의 도에 하여 비선형 인 계를 갖고 있다. 이러한 문

제 을 해결하기 하여 온도가 아닌 열속을 도에 한 함수로 표 하는 방법을 사

용하고 있다. 이 게 평균된 열속을 이용하여 표층의 온도를 다시 계산하는 것이다. 이를 

flux-average method라 한다. 

해빙의 열역학 방정식에는 알베도가 고려된 태양(단 )복사에 지, 구름이나 기로부

터 나온 장 복사에 지, 해빙으로부터 기로 방출되는 지구복사에 지, 열속과 잠열

속의 기 열속과 해빙을 통과하는 도 열속이 균형을 이룬다. 이러한 기 열속과 해빙

의 도 열속이 불균형을 이룰 때, 해빙은 추가로 얼음이 얼거나 녹는다. Stössel and 

Claussen(1992)은 다년생 얼음 에 이 지나치게 많이 쌓이게 되는 상을 방지하고자 

의 무게가 과 얼음 체에 한 부력을 능가하여 이 수면 아래로 잠길 경우, 은 

얼음으로 환되게 설정하 다. 한 Hibler(1984)는 얼음의 두께와 성장률에 한 높은 

비선형 계를 고려하여 해빙을 두께에 따라 일곱 가지로 구분하여 각각에 해 열역학 

방정식을 계산하 다. 

나. 모의된 해빙 분석

서로 완 히 다른 해양과 해빙의 평형상태를 갖는 세 가지 모형의 결과를 분석에 사용

하 다. 세 가지 실험결과를 사용하는 이유로서 해빙모형을 실 으로 모의하기 한 여

러 가지 방법론을 들 수 있다. 구해양모형에 결합된 해빙모형의 모의에 있어서 가장 다

루기 어려운 문제는 심층 류에 의한 과도한 표층해양열속이다. 이는 해빙모형 자체의 문

제는 아니지만 해수면온도에 큰 향을 주어 해빙의 생성과 소멸에 인 향을 미

친다. 일반 으로 구해양순환모형에서 가장 모의하기 어려운 부분들 의 하나는 남반

구의 심층수 형성과 이에 의한 심층 순환이다. 이들의 합리 인 모의를 해서는 올바른 

기 자료와 실 인 해빙, 남극 주  자이어, 그리고 남극 순환류 등의 재 이 요구된

다. 아무리 실에 가까운 고도로 복잡한 해빙 모형을 해양 모형에 결합한다고 해도 바

람, 기의 온도, 그리고 자이어나 남극순환류에 크게 향 받는 해수면온도가 정확하지 
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않다면 실 인 해빙의 모사는 불가능하다. 다시 말해, 완벽한 해빙모의 로그램을 사

용할지라도 자연 상에 부합하지 않는 값을 입력하여 합리 인 결과값을 기 할 수는 없

다는 것이다. 해빙모형이 합되어 있지 않은 구해양모형의 경우 합리 인 심층수 형성

을 해서 극지방에서 인 인 경계조건을 사용해왔다. 하지만 해빙모형이 합되어 담

수속(fresh water flux)으로서 해빙모형의 계산을 통해 나온 값들이 사용되면서부터 남극

해가 지나치게 성층화 되어 심층 류가  생기지 않는다던지, 는 성층이 지나치게 

약화되어 심층 류가 지나치게 강해서 비교  따뜻한 심층순환수의 용승이 과도하게 모

의되어 해수면 온도를 상승시키고 이것이 해빙을 녹이게 되는 비합리 인 상들이 나타

나기 시작했다. 과도한 심층 류는 과도한 담수를 유발시켜 결국은 심층 류가  생기

지 않는 상태로 이어지기도 한다. 이것이 구열염순환은 물론 해빙의 모의 자체에도 악

향을 미치고 있다. 이 게 과도한 해양심층 류 상을 막기 해 여러 가지 임시방편

들이 해양 는 해빙모형에 도입되고 있다. 여기서는 이러한 임시방편이 사용된 모형 두 

가지와 사용되지 않은 모형 한 가지를 상으로 HSIM의 모의결과를 분석해 보고 이들이 

남극해에 미치는 향도 살펴보도록 하겠다.

첫 번째 기본모형 AREF는 과도한 해양 류 상을 막기 해 남 50도 남쪽에서 연

직난류확산계수를 임의로 10배 증가시켰다. 따라서 해양 상층부에 무거운 물이 형성될 경

우에 이것이 바로 해양 류로 이어지기 에 모사된 연직에디 과정에 의해 해양 하층부

로 달되어 성층의 약화를 막는 방법이다. 임의 이지만 모의된 해빙의 품 를 높이는 

데에 상당한 효과를 보인다. CREF는 성자료로부터 얻은 해빙 도 자료를 바탕으로 

계산된 해수면 온도를 해빙모형에 용하 다. 아래에서 살펴보겠지만, 가장 실에 가까

운 결과를 보인다. 마지막으로 BREF에서는 에서 사용된 임시방편들이 사용되지 않았

다. 그림 9는 남극의 겨울인 7월부터 9월까지 세 달을 평균한 해빙의 도와 두께분포

를 나타낸다. 해빙 도의 경우 90%에서 100% 사이는 조 하게 2%의 간격을, 그리고 

90% 이하에서는 10%의 간격을 사용하여 해빙-해양 상호작용에 가장 결정 으로 작용하

는 lead나 coastal polynya, open-ocean polynya를 자세히 표 하 다. 그림 9a와 9b에서 

보이는 해안선 근처에서 나타나는 큰 규모의 90% 이하의 해빙 도는 해양열속에 의

해 생성된 coastal polynya를 나타낸다. 앞에서 언 한 것처럼 BREF에서는 과도한 해양

류에 제한을 주지 않았기에 해양 류에 의해 표층으로 유입된 상 으로 따뜻한 심층

수가 해빙을 녹여서 이처럼 큰 규모의 coastal polynya를 생성시켰다. AREF에서도 10배 

강화시킨 연직난류확산 작용을 통해 과도한 해양열속이 상당히 어 증가된 고 도 해빙 

역이 증가된 것을 보이지만, 여 히 약간의 향이 남아 있는 모습을 볼 수 있다. 

CREF에서는 모형에서 일어나는 해양 류 상에 계없이 가장 실에 가까운 해수면온

도가 사용되기에 역시 가장 도가 높고 실에 가까운 해빙을 재 하고 있다. Coastal 

polynya도 CREF에서 가장 실 으로 모의되었다. 해빙의 두께 분포 역시 반 으로 

해빙의 도 분포와 유사하게 CREF가 가장 두꺼운 해빙을 재 하 다.  한 가지 주의 

깊게 살펴보아야 할 것은 20%의 도로 잘라낸 해빙의 가장자리이다. CREF에서는 웨델

해와 로스해 지역에서는 넓은 해빙의 역을, 나머지 지역에서는 상 으로 좁은 해빙의 

역을 나타내고 있고, 이것이 실에 가장 가까운 재 이다. 나머지 실험 AREF와 

BREF에서는 체 으로 넓은 역을 나타내고 있다. 원인은 해빙모형이 아닌 해양모형
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에 있다. 앞에서 언 한 것처럼 해빙의 생성과 소멸에 결정 인 역할을 하는 해수면 온도

는 남극순환류와 남극주변의 자이어에 큰 향을 받는다. 이 보고서에 사용된  HSIM이 

결합된 HOPE 모형은 극지방에서 수평으로 약 200km의 격자 크기를 갖는 해상도 

구해양모형이다. 1000년 이상의 장기 분이 가능한 부분의 구해양모형은 이러한 낮

은 해상도를 크게 벗어나지 못한다. 한 해상도가 낮기에 해류에 큰 향을 미치는 모형

의 지형도 실과는 엄연한 차이가 존재한다. 따라서 해양모형에서 모의된 남극순환류와 

자이어의 항을 그 로 받은 해수면 온도가 사용된 AREF와 BREF는 해빙의 가장자리 

재 의 품 가 다른 부분의 기후모형들과 마찬가지로 높지 않다. 하지만 모형에서 부정

확하게 재 된 남극순환류와 자이어에 계없이 실 인 해수면 온도가 사용되는 CREF

는 높은 품 의 해빙의 가장자리를 재 할 수 있는 것이다. 

그림 10은 남  50도 남쪽에서 동서방향으로 평균한 해양 류에 의한 잠재에 지 방출

을 나타낸다. 실험 설정과 동일하게 AREF에서 해양 류는 가장 약하고 CREF에서 해양

류는 가장 강하다. CREF에서 가장 강한 해양 류가 나타나는 이유는 표층에서는 해빙 

형성에 따른 도가 높은 물이 배출되고 이는 남극해의 성층을 약화시켜 해양 류를 강

화시키는데 이에 의해 상승하는 상 으로 따듯한 심층수의 향은 해빙에 향을  

수가 없도록 설정되어 있기 때문이다. 말하자면, 성자료에 의해 유도된 해수면 온도는 

해양 류에 의해 상승한 따뜻한 심층수가 해빙을 녹이지 못하도록 막아주는 역할을 하는 

것이다. 
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그림 9. 겨울의 평균 해빙 도와 두께 분포. 90%와 100% 사이에서의 등치선
은 2% 간격으로 90% 이하에서는 10%의 간격으로 표 함. 해빙의 
도가 20%인 등치선을 해빙의 가장자리로 설정하여 나머지 부분은 배제
함(Cheon and Stössel (2009)).
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그림 10. 동서로 평균한 연평균 잠재에 지 배출(Convective Potential Energy 
Release). (AREF; 빨간색(맨 아랫선), BREF; 연두색(가운데 선), 
CREF; 란색(맨 윗선), Cheon and Stössel, 2009)
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제 5 절 해양-해빙모형 기준실험(Coordinated Ocean-ice 

Reference Experiments; COREs)을 통한 접합모형의 

문제점 고찰

이번 에서는  과제에서 사용 인 해양-해빙 합모형의 개념과 목 , 그리고 가

장 요한 한계 들을 짚어보기로 하겠다. 부분은 Griffies et al.(2009)의 2장과 3장에

서 기술된 내용이다. 여기에 우리의 경험과 의견을 추가하 고, 이들을 특별히 Griffies et 

al.(2009)의 내용과 구분하여 기술하지는 않았다. 

1.  해양-해빙모형의 개념  목

지구의 기후, 그리고 인간 활동에 따른 가능한 기후변화를 연구하기 해서 해양과 해

빙, 지면, 기, 생지화학, 그리고 생태시스템이 상호작용하는  지구 기후모형이 개발되

어 사용되고 있다. 이들 기후 모형은 각각의 시스템들이 따로 개발되어 발 하다가 부분

으로 합되었고, 근래에는 모든 시스템들이 합되어  지구 기후모형의 형태에 이르

게 되었다.

극지방에서 해빙에 덮인 해양은 구해양순환에 있어서 매우 요한 의미를 가진다. 우

선 극지방 겨울에 기표층의 온도는 하 30-40도를 돈다. 이에 비해 해수면 온도는 

염분을 고려하더라도 하 2도 이하로 내려가지 않는다. 따라서 겨울에 기에 노출된 극

지방의 해양은 엄청난 양의 열을 기로 빼앗기게 되고, 반면에 해빙에 덮인 해양은 상

으로 따뜻한 해수면 온도를 유지하게 된다. 한 기본 으로 염분을 포함한 해수가 얼 

때에는 막 한 양의 염분을 해양으로 내보내게 된다. 이 게 극지방의 겨울에는 심층수 

형성의 기반이 되는 무거운 물이 표층냉각과 염분배출에 의해 형성되게 된다. 이런 극지

방의 해빙-해양의 상호작용이 소  해양 컨베이어 벨트의 상층부와 하층부를 연결하는 

가장 요한 과정이다. 따라서 구해양기후의 실  모의를 해서는 해양에 합되어 

실 으로 상호작용하는 해빙모형이 반드시 필요하다. 

해양-해빙 합모형은  지구 기후모형에서 요한 하 시스템이고, 기나 지면과정

이 없기에 해양-해빙 시스템 자체의 과정에만 집 하여 연구할 수 있는 장 을 가진다. 

모형을 사용하는 입장에서 해빙모형이 합되어 있다는 은 앞에서 언 한 바와 같이 

해양만의 모형에 사용되는 비 실 인 경계조건 신에, 물리 으로 상호작용하는 극지방

의 해양-해빙 속, 말하자면 모의된 해빙을 바탕으로 계산된 열속과 담수속이 해양모형의 

표층에 경계조건으로 사용된다는 것을 의미한다. 따라서 해양-해빙 합모형은 해양만의 

모형보다 역학 으로 더 많은 자유도를 가진다. 

이제 다음 장에서 본격 으로 자세히 다루겠지만, 하나의 시스템과 다른 시스템의 합

은 물리 으로 조  더 실 이라는 매력을 가지지만, 동시에 더 큰 불확실성의 세계로 

들어가는 치명 인 단 을 갖는다. 기후모형은 여러 시스템들이 모두 합되어 있고 이들
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은 모두 경험 인 방법, 소  ad hoc 는 pragmatic method를 사용할 수밖에 없다. 

기에 하나의 시스템이 개발될 때에는 해당 시스템이 측으로 확인된 일부 상들을 

실 으로 모의하기 하여 경계조건에 비 실 인 많은 경험 인 수정을 가한다. 이 게 

맞추어 놓은, 소  tuning 된 하나의 시스템이 다른 시스템과 합되어 상호작용을 포함

하게 되면 앞에서 맞추어 놓은 경계조건은 사라지고 계산된 경계조건이 각각의 시스템에 

입력되어 계산되는데, 만약 특별한 tuning을 하지 않을 경우, 부분은 완 히 비 실

인 기후를 모의하게 된다. 한 합하지 않게 모의된 한 시스템은 설사 합된 다른 시

스템이 완벽하다고 할지라도, 그 다른 시스템마 도 문제를 일으키게 한다. 극단 으로 

표 하면, 더 많은 시스템들을 합 할수록 에러가 생길 가능성은 증가한다고 할 수 있

다. 물론  지구 기후모형이 재로서는 미래기후를 연구할 수 있는 유일한 도구이고, 

제한된 테두리 안에서는 유용한 정보를 제공할 수도 있다. 하지만, 연구자로서 실험도구

의 한계 을 정확히 숙지하고 있는 것 이상으로 요한 은 없다. 한계 을 모르는 가운

데 기후모형의 결과를 분석할 경우에는  엉뚱한, 과장된 결론을 내릴 가능성이 크다. 

기후모형보다는 불확실성이 작은 해양-해빙 합모형의 경우에 아래에서 언 할 여러 

가지 한계 들을 잘 알고 사용할 경우에는 과학 인 연구와 기후모형의 발 을 한 훌

륭한 도구가 될 수 있다. 이 게 효율 으로 사용할 수 있는 경우 몇 가지를 아래와 같이 

요약할 수 있다.

-  지구 기후모형보다 분비용이 싸기에 더욱 조 한 격자를 사용할 수 있고, 이에 

따른 지형조건은 물론 물리, 화학, 생물 과정들을 자세히 연구할 수 있다. 한, 여러 

가지 다양한 알고리즘과 모수화 방법들을 용하여 모형의 구조에 따른 모의결과 민

감도의 이해를 발 시킬 수 있다.

- 잠재 으로 올바르지 않게 모의되었을 가능성을 가진 기모형과의 합으로 야기

되는 문제를 피할 수 있고, 아울러 복잡한 기 되먹임 과정이 빠진 해빙과 해양 시

스템만의 상호작용을 연구할 수 있다.

- 서로 다른 기 자료를 사용하여 각각에 한 해양과 해빙의 반응을 살펴볼 수 있

다. 를 들면, 같은 기 자료를 사용하는 다수의 모형들에서 보통 비슷한 문제가 

나타나는 것을 볼 수 있는데, 이는 기 자료 자체에 문제가 있을 가능성을 나타낸

다. 이러한 방법으로 역으로 기 자료를 발 시킬 수도 있다. 

- 와는 반 로, 같은 기 자료를 여러 가지 다른 해양-해빙 합모형에 사용하여 

결과를 비교할 경우, 이들 모형의 문제 을 진단할 수도 있다.

- 주어진 기와 해빙-해양의 상태를 기반으로 해양-해빙시스템으로 들어가는 열속이

나 담수속, 운동량속을 계산하기 해 여러 가지 형태의 간단한 공식들이 활용된다. 

해양-해빙 합모형을 같은 기 자료를 사용하되, 다른 공식들을 사용한다면 이들 

공식에 한 민감도를 검증할 수 있다.

- 실 인 기 자료를 입력하여 모형을 분하면 해양과 해빙의 역사를 재 할 수 

있고, 이는 공간 으로 시간 으로 조 하지 못한 측결과를 해석하는데 유용하게 

사용될 수 있다. 비 실 인 기 자료가 해빙-해양 시스템에 불완 한 공식을 통하

여 입력될 가능성이 큰  지구 기후모형에서는 이와 같은 연구는 불가능하다. 물론 

요한 조건은 기 자료의 품 가 높아야 한다는 이다.
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- 특별한 시간과 공간의 기 자료를 이용하여 해빙-해양 시스템의 반응 메커니즘을 

연구할 수 있다. 

2.  해양-해빙모형의 한계

합된 해양-해빙모형은 기와 운동량, 열  물 교환을 통하여 해양과 해빙을 계산한

다. 이들 교환은 바람응력과 복사  난류열속 그리고 강수, 증발, 강물의 유입 등과 같은 

형태를 취한다. 해양-해빙 합모형을 기모형과 분리시킬 경우에 우리는 의 과정들을 

반드시 표 해야 한다. 아래에 이들 과정과 이들이 야기할 수 있는 문제 을 소개한다.

가. 해수면 온도와 염분 복원방식에 의한 열과 염속 (thermohaline fluxes from 

restoring SST and SSS)

해양 모형의 속(flux)을 계산하는 가장 단순하고 오래된 방법은 바람응력에 하여는 

고정된 값을 용하고, 모형에서 계산되는 해수면 온도와 염분에 해서는 측에서 얻은 

기후값(climatology)에 서서히 근하도록 완화(damping)시키는 ‘복원(restoring)’ 방식을 

사용하는 것이다. 이 경우 열염속(thermohaline flux)은 기에 한 정보가 없는 상태에

서 생성되며 이들 열염속은 계산된 해수면 온도와 염분이 측과 어느 정도 이상 차이가 

날 때 ‘non-zero'값이 되어 표층에 작용한다. 이러한 근 방식에는 잠열과 증발을 동반

하는 열과 물의 강제(thermal and hydrological forcing) 사이에 직 인 계가 존재하

지 않는다. 그 다 할지라도 이러한 복원방식(restoring)으로부터 얻어지는 flux는 계산된 

해양모형의 표층 값들의 에러를 최 한 막아주는 역할을 하기 때문에 수십 년 동안 많은 

해양 모형에서 보편 으로 사용되고 있다. 

그러나 이러한 해수면 온도와 염분에 한 restoring flux 방법은 그다지 실 이지 

못한 방법이다. 한 모의된 연  순환에서는 오차가 발생한다. 특히 담수속(freshwater 

flux)은 오차가 더 크다. 열과 염분에 한 측값과의 편차의 완화(damping)는 주로 짧

은 시간 규모에서 작용시키는데 이것은 규모 에디와 같은 내부모드의 변동 효과를 감

소시키는 역할을 하게 된다. 완화 방식의 문제 은 해양-해빙 합모형에서 더욱 커진다. 

왜냐하면 해양-해빙의 자세한 상호작용에 해 어떠한 메카니즘의 입증이나 측도 존재

하지 않으며, 따라서 해빙이 존재하는 지역에서 어떻게 해수면 온도와 염분을 복원시켜야 

하는지도 불분명하기 때문이다. 따라서 해양-해빙 합모형에서 강한 세기의 열염 복원 

방식을 용하는 것은 그다지 좋은 방법이 못된다. 

나. 복원방식을 취하지 않는 열염속 (Undamped thermohaline fluxes)

복원방식을 사용할 때에는 측이나 자료동화로부터 얻은 해수면 온도와 염분을 사용

한다. 이에 한 상호보완 인 방법으로 역시 측이나 자료동화로부터 얻은 flux를 사용

할 수 있다. 이 방법의 장 은 해양-해빙 합 시스템에 한 열과 물의 총 증감이 없도

록 조 된다는 , 그리고 열과 담수의 수송이 바람직한 평형상태로 유지될 수 있도록 할 



- 55 -

수 있다는 이다. 열염속에 한 세 가지 유형은 다음과 같다. 1) 열과 물, 운동량에 

한 난류속과 2) 복사열속, 3) 강수, 강물유입, 그리고 해빙의 형성과 녹음에 따른 물속이 

있다. 불행히도 측과 자료동화로부터 얻은 flux는 정확하지 않고, 이들을 이용하여 해

빙-해양모형을 10년 이상의 장기간동안 분하게 되면 해수면 온도와 염분에 있어서 허

용할 수 없는 오차를 생성하게 된다. 한 해수면 온도의 변화는 기후 시스템 하에서 음

의 되먹임(negative feedback)을 통해 조 되게 된다. 다시 말하자면, 해수면 온도의 변화

는 기와 해양의 물리  상호작용을 통해서 감소한다는 의미이다. 해수면 온도의 

restoring은 일종의 물리  상호작용을 기반으로 하며, 이러한 상호작용이 없는 경우에는 

강제되지 않는 열염속과 함께 큰 문제를 나타내게 된다. 정리하면, 강제되지 않는 열염속

은 그 자체의 오차와 모형의 오차로 인한 모형의 drift 상(모의된 해양의 상태가 실

인 범 에서 멀어지는 상을 의미)을 발생시키며, 이를 억제시킬 수 있는 음의 되먹임 

과정이 없으므로 문제는 더욱 커지게 된다. 따라서 강제가 없는 열염속을 기반으로 해양

-해빙 합모형을 수년 이상 분하는 것은 합하지 않다. 

다. 벌크 공식으로부터 계산된 난류속 (Turbulent fluxes from bulk formulae)

해양으로부터의 난류 열속은 표층 기와 바다 사이의 온도차에 비례한다. 이 차이가 

커질 수록 해양은 더 많은 열을 잠열속을 통하여 기에 빼앗기게 된다. 따라서 난류열속

으로 표 되는 기-해양 상호작용은 모의된 해수면 온도와 표층 기와의 차이를 감소시

킨다. 이러한 해수면 온도와 기의 되먹임 과정은 시공간에 해 합리 으로 감소된 해

수면 온도를 계산하고 이는 모형의 drift를 감소시키는 역할을 한다. 실제로 합된 기

모형이 없는 상황에서, 말하자면 해양-해빙 합모형의 경우, 이러한 기-해양 상호작용

을 표 하기 해서 일종의 충안을 사용한다. 기 온도나, 습도, 해수면 압력, 바람 등

의 기 자료는 주어진 값을, 그리고 해수면 온도와 표층 해류는 모의된 값을 사용하여 

벌크 공식을 이용하여 열과 운동량, 습도에 한 난류속을 계산한다. 벌크 공식은 주로 

모닌-오 코  근사를 기반으로 한 경계층 이론과 규모와 안정도에 따른 경험상수를 바

탕으로 주어진다. 이러한 근은 기모형이 실제로 합되어 의 기 자료들을 공 할 

때와 같은 방식이다. 따라서 벌크공식이 사용된 해양-해빙 합모형은 에서 소개된 것

들에 비해 좀 더 합리 인 형태이다. 

라. 주어진 기 자료에 의해 강제되는 해양-해빙 합모형의 문제  (Problems 

with ocean-ice models forced by a prescribed atmosphere)

(3)에서 소개한 벌크 공식을 이용한 해양-해빙 합모형에도 여러 가지 문제 이 있다. 

주어진 기 자료를 사용하는 이 방식에는 주어진 표층 기상태의 변화는 해양-해빙의 

표층을 통과하는 열과 습기의 난류속과 아울러 표층 내부의 기수송에 의한 발산과정도 

표 한다는 근본 인 가정이 있다. 따라서 이 방식의 가장 근본 인 문제는 이 가정이 타

당하지 않다는 것이다. 왜냐하면, 해양-해빙 모형 자체에 벌크 공식과 주어진 기 자료 

자체에도 각각 에러가 존재하기 때문이다. 주어진 기 자료는 자연에 근 하게 조 되어 



- 56 -

있을 뿐이지 자료 자체의 불확실성은 아주 크다. 한 기 자료로부터 발생한 에러를 모

형 자체에서 발생된 에러로부터 분리할 수 있는 방법은 없다. 각각의 시스템으로부터 발

생한 에러는 상쇄될 수도, 는 증폭될 수도 있다. 

요 은 해양-해빙 합모형이 설사 완벽한 모형이라고 할지라도 기 자료 자체의 에

러는 물론이고, 상호작용하는 기모형을 떼어냄으로써 생기는 문제 으로부터도 자유롭

지 않다. 를 들면, 주어진 바람장은 ENSO를 생성시키는 기 되먹임 작용을 막게된다. 

한, 실제로는 해양이 거 한 열용량을 가지고 천천히 작용하는 기후요소이며 기는 상

으로 작은 열용량을 가지고 빠르게 작용하는 시스템인데도 주어진 기의 온도를 사

용함으로써 기가 마치 무한 의 열용량을 가진 유체와 같이 용되는 오류가 존재하는 

것이다. 
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제 6 절 MOM4-SIS 해양해빙 접합모형의 모의결과 분석

해양 순환모형은 기후 재  는 기후변화 망에 가장 리 사용되는 기후 모형의 

매우 요한 성분모형이다. 그러나 재  는 망의 신뢰성을 확보하기 해서는 다양한 

검증이 필요하다. 검증에 리 이용되는 방법의 하나는 측자료와 비교하는 것이다. 다

른 방법들로는 모형내에 다양한 계산 방안을 용하여 모사 결과의 일 성을 검하는 

것과 다양한 모형 결과를 앙상블 평균하여 제시하는 방법이 있을 수 있다. 다모형 앙상블 

평균과 다양한 계산방안을 이용하는 경우는 시간과 비용이 매우 많이 든다. 측자료와 

비교하는 방법은 측자료가 포함하는 시공간 불균일성으로 인한 기본 인 문제 에도 

불구하고 모형 개발 기단계에서는 가장 리 사용되는 방법이다. 여기서는 모형 품  

기 검증의 한 방법으로 기후 재   기후변화 망에 매우 요한 해양 특성과 변동 

요소들에 해 모형에서 계산하고 이를 측자료와 비교·검증하는 방법을 택하 다.

1. 지구 표층수온․염분 모의 분석

가. 표층수온

기후값으로 처방된 기 강제력 하에서 MOM4-SIS 합모형이 모의한 표층수온과 표

층염분의 특성을 100년 분  마지막 10년(91-100년)의 월평균값에 하여 분석하 다. 

각 계 을 표하는 달로 2월, 5월, 8월, 11월을 선택하여 모의된 표층수온 분포와 측된 

표층수온 분포, 그리고 모의된 표층수온과 측값의 차이를 각각 그림 11, 그림 12, 그림 

13에 나타내었다.

            

그림 11. 모형에서 모의된 표층수온 분포: a) 2월, b) 5월, 
c) 8월, d) 11월
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남반구의 여름에 해당하는 2월에는 남극 륙 주변의 표층수온이 높게 모의되었다. 측

에서는 0℃ 등온선이 남  65~70도 부근에 치하는 것에 비해 모형이 모의한 분포에서

는 그 치에 1℃ 등온선이 치하며 0° 등온선은 측보다 도 4도 정도 남극 쪽에 

치한다. 부분의 남극 륙 주변부에서 1℃ 이상 높게 모의되는 등 남  60도 이남에서 

측값보다 표층수온이 높게 모의된 반면, 남  40도 부근에서는 오히려 표층수온이 낮게 

모의되었다. 약 북  80도 이북에서는 모형이 모의한 표층수온이 측값보다 낮지만 북  

70~80도 부근에서는 베링해  북쪽의 축치해(Chukchi Sea)와 바 트해(Barent Sea)의 북

부해역 등에서 측값보다 높다.

반면, 북반구의 여름에 해당하는 8월에는 북  75~80도 부근에 치하는 0℃ 등온선이 

더 북극 쪽으로 치우쳐 나타나는 등 북  70도 이북의 표층수온이 측값보다 높게 모의

되었다. 특히 동경 50도 부근의 바 트해 서부해역과 캐나다 북쪽 서경 130도 부근의 보

퍼트해(Beaufort Sea)에서 매우 높게 모의되었다. 남반구의 0℃ 등온선은 남  55~60도에 

치하는 것으로 모사되어 측 도와 크게 차이나지는 않지만 측보다는 조  더 북

쪽에 치함으로 0℃ 등온선이 치하는 도에서 측값보다 표층수온이 낮게 모의되었

다. 드 이크해 에서 측에서는 8월에 등온선의 도가 남극순환류의 상류에서 하류쪽

으로 갈수록 도가 낮아지는데, 즉 드 이크해  서쪽이 동쪽보다 등온선의 도가 높은

데, 모형은 등온선을 도와 평행하게 모의하여 드 이크 서쪽은 측값보다 낮게, 동쪽

은 측값보다 높게 모의하 다.

            

그림 12. 측자료에서 나타나는 표층수온 분포: a) 2월, b) 5월, 
c) 8월, d) 11월
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5월의 표층수온 분포에서는 2월에 측값보다 낮게 모의된 남  40도 부근이 여 히 

낮게 모의된 것이 보이며 높게 모의되었던 남  60도 이남에서도 낮게 모의된 부분이 많

다. 즉, 남반구에서는 남  30도 이남에서 반 으로 측값보다 낮게 모의된 경향이 있

다. 반면에 11월에는 2월에 측값보다 낮게 모의된 남  40도 부근이 오히려 높게 모의

되어 5월의 표층수온 분포에서 보이는 차이와 조 으로 남  30도 이남에서 반 으

로 측값보다 높게 모의된 경향이 있다.

인도양의 경우, 남부역은 계 에 따라 높게 모의되기도 하고 낮게 모의되기도 하지만 

인도양 북부역은 8월에 아라비아반도 부근이 높게 모의된 것을 제외하면 반 으로 계

에 계없이 표층수온이 낮게 모의된 경향이 보인다.

           

그림 13. 모형에서 모의된 표층수온과 측값과의 차이: a) 2월, 
b) 5월, c) 8월, d) 11월

북태평양의 표층수온 분포에서 모형은 쿠로시오 경로의 수온을 측값보다 높게 모의

하는 경향이 있다(그림 14). 즉, 동 국해 륙붕의 동쪽 해역과 일본 동쪽 해역, 쿠로시

오 확장역의 수온을 높게 모의하는 경향이 있다. 5월과 8월에는 아열 순환의 앙부는 

낮게 모의된 반면 아한 순환의 앙부는 높게 모의되었다. 11월과 2월에는 두 순환의 경

계 부근의 수온이 높게 모사된 경향은 5월이나 8월과 유사하지만 아열 순환의 앙부가 

낮게 모의되지 않았다. 한편, 동 국해 륙붕에서는 모형이 모의한 표층수온이 계 에 

계없이 측값보다 낮으며, 오호츠크해에서는 8월에는 표층수온이 낮게 모의된 반면 다

른 계 에는 높게 모의되었다. 

북태평양에서 쿠로시오 경로의 표층수온이 계 에 계없이 높게 모의된 반면, 북 서

양에서 걸 스트림 경로의 표층수온은 모형이 모의한 값과 측값과의 차이가 계 에 따

라 다르게 나타난다(그림 15). 2월에는 걸 스트림이 북아메리카에서 멀리 떨어져 북상하

는 것으로 모의되었으며 북향류가 서경 20-30도 역에서 그린란드 부근까지 연결되는 
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형태가 나타난다. 따라서 북향류가 나타나는 역에서 측값보다 높게 표층수온이 모의

되었으며 북향류의 서쪽과 동쪽은 오히려 낮게 모의되었다. 8월에는 거의 모든 걸 스트

림 역에서 측값보다 낮게 모의되었으며 11월에도 이러한 경향은 유사하게 나타났다. 

 그림 14. 북태평양 표층수온: a) 2월, b) 5월, c) 8월, d) 11월
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그림 15. 북 서양 표층수온: a) 2월, b) 5월, c) 8월, d) 11월
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나. 표층염분

모형의 모의한 표층염분과 측자료에서 나타나는 표층염분을 그림 16, 그림 17, 그림 

18에 비교하 다. 측자료에서는 염분의 남북방향 구배가 완만함에 비해 모형에서 모의

한 염분은 남북방향 구배가 더 크다. 북태평양의 북  20-30도에 나타나는 고염이나 남

태평양 남  20도 부근에 나타나는 고염이 측자료에서는 남북방향으로 퍼져있는 형태

를 취함에 비해 모형에서 모의한 염분은 남북방향으로는 퍼지지 않고 국한되어 나타나며 

신 동서방향으로 더 확장된 형태를 띤다. 다른 해역에서 보이는 표층염분 분포도 이러

한 경향이 공통 으로 나타나 모형이 표층염분을 동서방향으로 길게 분포하는 동서방향 

띠로 모의하는 경향이 크다.

모형이 모의한 표층염분은 고염의 핵 부근에서 측자료보다 높다. 즉, 북태평양의 고

염 역, 북 서양의 고염 역, 남아메리카 동쪽의 고염 역에서 모형이 모의한 표층염

분이 측보다 높다. 그러나 이와 달리 남태평양의 고염 역에서는 모형이 측자료보다 

염분을 높게 모의하는 경향이 약하다. 한편 계 에 계없이 뉴질랜드에서 드 이크해  

북쪽을 연결하는 역에서는 염분이 높게 모의되었으며 호주 서쪽의 인도양도 염분이 높

게 모의되었다.

  

그림 16. 모형에서 모의된 표층염분 분포: a) 2월, b) 5월, 
c) 8월, d) 11월
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그림 17. 측자료에서 나타나는 표층염분 분포: a) 2월, b) 5월, 
c) 8월, d) 11월

  

그림 18. 모형에서 모의된 표층염분과 측값과의 차이: a) 2월, 
b) 5월, c) 8월, d) 11월 
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2. 열  해양 모의 분석

MOM4-SIS 합모형이 계  변동을 가지는 기 기후값을 처방하여 장기 분(100년)

이 시도되었다. 총 100년 분  기 조건의 향을 받지 않고, 기 기후값 강제력에 

응된 기간을 분석하기 하여 마지막 10년(91-100년) 결과를 분석하 다. 기 강제력

이 기후값으로 처방되었기 때문에, 해양의 경년 변동은 매우 약하게 나타났다. 이 결과는 

10년 평균값이 모형의 기후값을 표하는데 충분함을 의미한다. 

가. 열  태평양 해수면 온도

그림 19는 열  태평양의 해수면 온도의 연평균 값을 나타낸 것이다. 모형은 서태평양

의 웜풀(warm pool)과 동태평양의 한랭 (cold tongue)를 잘 모의하고 있다. 웜풀의 강도

도 29℃ 정도로 측과 매우 유사한 값을 가지며, 한랭 의 값도 24℃ 정도로 측과 유

사한 값을 가진다. 북반구 아 도(off-equator) 지역의 온난 해수면 지역이 동태평양까지 

확장되는 패턴과 측과 매우 유사하게 모의하고 있다. 이는 이 해수면 온도 패턴에 

한 향을 미치는 표층 해류 시스템을 잘 모의하고 있는 것을 의미한다. 표층 해류에 

한 모의 결과는 추후 추가 설명할 것이다.  

  

그림 19. 모형에서 모의된 해수면 온도 연평균값 (91-100년 평균) 

그림 20은 열  태평양의 해수면 온도 평균값을 각 계 별로 나타낸 것이다. 철에는 

웜풀지역이 동태평양 지역으로 확장된다. 따라서 동태평양의 해수면 온도는 26도까지 상

승하면서 한랭 가 사라지게 된다. 여름철이 되면서 동태평양의 한랭 가 차 발달하기 

시작한다. 한 강한 태양 복사 강제력에 의하여 웜풀지역이 북반구 지역으로 크게 확장

되고, 남반구는 다소 약화되는 경향을 보인다. 가을철은 한랭 가 최 값으로 발달한다. 
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그 지역의 해수면 온도는 가을철에 20℃ 이하까지 하강한다. 겨울철이 되면 한랭 의 강

도는 다소 약화된다. 한 태양의 치와 연 되어 남반구 지역의 웜풀 지역이 크게 확장

된다. 반면에 북반구의 웜풀지역은 수축된다. 이는 겨울철의 ITCZ의 남화와 큰 련성을 

가진다. 이와 같은 특징은 측과 매우 유사하게 나타난다.  

   

그림 20. 해수면 온도의 계  평균값: a) 북반구 철 b) 여름철 c) 가을철 d) 겨울철 

에 설명된 해수면 온도의 계  변동을 명확히 보기 하여, 도 지역의 해수면 온도

의 계  변동을 그림 21에 나타내었다. 도지역의 계  변동은 서태평양과 동태평양에서 

각각 다른 양상을 보인다. 서태평양에서는 반년주기가 가장 두드러지게 나타난다. 이는 

태양이 도를 1년에 두 번 지나기 때문이다. 2월과 8월에 해수면 온도의 최소값이 나타

난다. 하지만 동태평양에서는 강한 연변동이 나타난다. 동태평양의 해수면온도는 3월에 

최 값을 가지고 9월에 최소값을 가진다. 최 값과 최소값은 27℃와 23℃로 약 4℃ 차이

를 가진다. 이는 가장 강한 엘니뇨의 경우보다 큰 값으로, 동태평양의 연변동이 큼을 알 

수 있다. 동태평양이 서태평양과 달리 태양이 일년에 두 번 지나감에도 불구하고, 연변동

이 큰 이유는 북반구의 ITCZ의 연변동과 한 련성을 갖고 있다고 알려져 있다. 동

태평양의 연변동의  다른 특징은 동태평양에서 시작된 해수면 온도의 시그 이 서쪽으

로 해간다는 것이다. 모형 모의에서 이와 같은 서쪽 상은 매우 잘 모의되고 있

다. 3월에 시작된 양의 해수면 온도 시그 은 차 서쪽으로 이동하고 있다. 이는 해수면 

온도, 바람장, 잠열 속의 커 링이 이와 같은 서쪽 를 유도하는 것으로 알려져 있다.  
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       그림 21. 5°S-5°N 평균한 해수면 온도의 평균값

나. 열  태평양 해류

지 까지 해수면 온도의 모의 능력이 평가되었다. 해수면 온도의 변동 모의는 해류 모

의와 매우 한 연 성을 가진다. 그림 22는 열  태평양의 상층 해양(0-200m 평균)의 

해류를 나타낸 것이다. 도지역과 도 북쪽 지역에서는 동쪽 방향의 해류가 모의 되고 

있다. 반 로 도의 남쪽지역에서는 서쪽방향의 해류가 모의되고 있다. 10°N 지역에서도 

서쪽방향의 해류가 나타나고 있다. 

       

 그림 22. 상층 0-200m까지 평균한 연평균 동서방향 해류
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그림 23은 도 단면을 따라 동서방향 해류를 나타낸 것이다. 표층에서는 무역풍의 

향으로 서쪽 방향의 해류가 모의 되고 있다. 부분의 해양모형에서 이 표층 해류가 과도

하게 모의되는 경향이 나타난다. 이는 부분의 합모형에서 나타나는 한랭오차와 연

된다. 하지만 재 모형에서는 표층해류가 측과 매우 유사하게 나타났다. 이는 재의 

해양모형이 기 모형과 합 했을 경우, 상 으로 정확한 기후값 모의를 상할 수 있

다. 표층을 제외한 상층에서는 매우 강한 도 잠류가 나타난다.  도 잠류는 연직 온도

경도가 강한 수온약층에서 가장 크게 나타난다. 도 잠류의 최 값은 1m/s로 측치와 

매우 유사하게 나타난다. 

그림 24는 도 단면에 따라 해수 온도의 분포를 나타낸 것이다. 이는 도 태평양의 

수온 약층의 구조를 잘 나타내고 있다. 연직 온도 경도가 가장 강하게 잘 나타나는 수온

약층은 상 으로 서태평양에서 깊고 동태평양에서 얕게 나타나고 있다. 서태평양에서 

수온 약층의 깊이는 180m, 동태평양에서는 60m 정도로 측과 매우 유사하게 나타났다. 

측과 비교하여 모형의 해수 온도 연직 분포는 연직 경도가 조  약하게 모의되고 있다. 

이는 연직 혼합이 과도하게 모의되고 있기 때문으로 단된다. 이와 같은 문제는 부분

의 z-좌표계를 쓰는 해양 모형에서 공통 으로 나타나는 문제이다. 하지만, 본 해양 모형

은 기존의 해양 모형에 나타나는 문제 들에 비해 크게 심각하지 않게 나타나고 있다. 이

런 문제가 심각한 모형의 경우 도 잠류가 제 로 모의되지 못하는 문제 을 가지고  

있었다. 하지만, 본 해양모형은 그림 23에 나타난 바와 같이 도 잠류를 실 으로 모

의하고 있다.  

그림 25와 그림 26은 180°E 면을 따라 동서방향 해류와 해수 온도의 연직 구조를 나타

낸 것이다. 그림 23에서 나타나듯이 도 단면에 도 잠류가 매우 잘 나타난다. 도 잠

류의 크기는 50cm/s 정도의 크기를 갖는다. 표층에서는 도에서 서쪽 방향의 해류가 나

타나는데 반하여, 북반구 아 도 지역에서는 동쪽 방향의 해류가 나타난다. 남반구에 아

도 지역에서는 표층에서 상층 300m까지 서쪽방향의 해류가 나타난다. 북반구 아열  

지역에서도 표층에서 상층까지 10cm/s 정도의 서쪽 방향의 해류를 모의하고 있다. 

본 모형은 180°E 면에 따른 수온 분포도 실 으로 모의하고 있다.  표층의 해수면 

온도는 도를 기 으로 남반구에서 더 온난하게 모의하고 있다. 표층 해수면 온도는 남

반구에서 29℃ 이상을 나타내고 있다. 수온약층의 구조는 도 근처에서는 도면에서 가

장 깊고, 아 도 지역에서 상 으로 얕게 모의 되고 있다. 이는 기의 무역풍의 수평

방향 구조와 연 이 있다. 하지만 고 도로 갈수록, 수온약층의 깊이는  더 깊어지는 

경향을 보인다. 이러한 구조는 측에서 나타나는 연직구조와 매우 일치하는 것이다. 
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        그림 23. 도 단면에 한 동서방향 해류의 연평균값

   

        그림 24. 도 단면에 한 해수 온도의 연평균값
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       그림 25. 180°E에 한 동서방향 해류의 연평균 분포

    

       그림 26. 180°E에 한 해수온도의 연평균 분포
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3. 해양혼합층 모의 분석

가. 해양혼합층과 해양혼합층 깊이

해양혼합층은 수온, 염분 등의 물리량이 연직으로 거의 균일한 해양 상층이다. 이러한 

해양혼합층은 기와 직  상호작용하면서 열, 담수, 산소와 이산화탄소 등의 기체를 

기와 서로 교환한다. 따라서 해양혼합층은 해면수온과 더불어 기와의 상호작용  기후

변화에 가장 요한 해양요소이다.

물리량이 연직으로 거의 균일한 혼합층의 두께를 해양혼합층깊이라고 한다. 해면수온은 

직 인 측이 가능한 해양요소이지만 해양혼합층깊이는 간 으로 추정해야한다. 난

류 측자료를 이용하여 해양혼합층깊이를 계산하는 방법이 가장 합하다. 그러나 난류

는 해양에서 측하기가 어렵고 비용이 많이 들므로 이러한 측자료는 매우 드물다. 따

라서 일반 으로 수온, 염분 측자료에서 연직으로 균일한 층을 구하여 이를 해양혼합층

깊이로 사용한다. 이 깊이를 구하는 방법은 크게 차이방법과 구배방법으로 나뉜다. 차이

방법에서는 기 수심 (보통 10 m)의 수온, 도 등의 물리량이 일정기  이내의 차이를 

보이는 층을 혼합층깊이로 정의한다. 반면 구배방법은 혼합층깊이 아래에 존재하는 수온 

는 염분 약층이 보통 연직구배가 매우 크다는 특징을 이용하여 연직구배가 최 인 깊

이까지를 혼합층깊이로 정의한다. 이 외에도 2차 연직 구배를 이용하는 방법, 통계 인 

방법 등 다양한 방법이 연구 목 에 따라 사용된다. 차이방법은 구배방법에 비해 비교  

안정 이라고 알려져 있고 용이 간단하여 리 사용된다. 

나. 분석결과

본 연구에서는 해양혼합층깊이를 구하는데 리 이용되고 안정 인 차이방법을 이용하

다. 즉 수심 10 m 수온과 0.2도 낮은 수온에 해당하는 도와 수심 10m 도와의 차이

에 해당하는 깊이를 해양혼합층깊이로 정의하 다. 이 방법의 장 은 해양혼합층에 미치

는 수온의 향뿐만 아니라 염분의 효과도 고려한다는 이다. 모형 분 91년부터 100년

까지 10년 동안의 매월 해양혼합층깊이를 계산한 후 10년 월평균 해양혼합층깊이를 구하

다. 이 10년 월평균 해양혼합층깊이를 측자료에 근거해서 계산한 값 (Montegut et 

al., 2004)과 비교하 다. 2월, 5월, 8월, 11월을 각각 겨울, , 여름, 가을로 표하는 달

로 선택하 다. 그림 27과 그림 28은 각각 모형에서 계산한 값과 측에 계산한 해양혼합

층깊이 구분포의 계  변화를 나타낸다. 모사 결과는 반 으로 측 특징을 잘 반

하고 있다. 즉, 북 서양의 심층 류와 련된 깊은 혼합층, 쿠로시오  걸 스트림 부근

의 큰 혼합층깊이, 남극순환류 지역의 극으로 약간 기울어진 깊은 혼합층깊이의 동서방향

의 띠 등이 모형에서 잘 모사되었다. 한 모드수(mode water)가 형성되는 해역(그림 

27a와 그림 28a에서 사각형으로 표시)에서 100 m 이상의 깊은 혼합층이 모형 해상도의 

제약 안에서 잘 모사되어 있다. 이러한 모사 능력은 향후 기모형과 합되었을 경우 장

기 기후변동과 한 련이 있는 심층해류  심층해수 특성 결정에 매우 요하다. 특

이한 은 5월과 11월 남극순환류 지역에서 작은 규모의 에디 형태의 패치가 약간의 
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치 차이는 있지만 모사결과에서 측과 매우 잘 일치한다는 것이다. 이러한 패치형태의 

깊은 혼합층이 에디와 련이 있는지 는 국지 인 바람 혹은 냉각과 련이 있는지는 

향후 면 히 검토해볼 필요가 있다. 모형이 측값과 어디에서 얼마나 다른지를 좀 더 명

확히 악하기 하여 그림 29에 차이(모형 - 측)를 각 계 에 해 나타내었다. 체

로 50 m 이내의 차이를 보이지만 극 지역과 쿠로시오 확장역과 걸 스트림 지역 등에서

는 70 m 이상의 상당히 큰 차이를 보인다. 2월에는 쿠로시오 확장역에서 모형이 지나치

게 깊은 혼합층이 발달한다. 이는 모형 해상도가 충분하지 않아 쿠로시오 해류가 측에 

비해 약하게 모사되기 때문으로 추정된다. 즉, 약하게 모사된 쿠로시오 해류가 쿠로시오 

확장역으로 측에 비해 열을 덜 수송하게 되고, 그에 따라 성층이 상 으로 약하게 모

사된다. 따라서 깊은 혼합층이 더 쉽게 발달할 가능성이 있다. 그러나 쿠로시오 확장역에

서는 선역에서 에디들이 활발히 유입되며 한 확장역으로 유입되는 열이 어들면 기

온과 해면수온이 어들게 되어 난류 열속도 어들 가능성이 있으므로  추정에 해

서는 향후 좀 더 자세히 검토할 필요가 있다.

모형과 측 차이의  다른 주요한 특징은 · 도에서는 양의 편차(모형 혼합층깊

이가 측보다 큼을 의미함)가, 고 도에서의 음의 편차가 나타나고 이러한 편차 특성이 

계 에 상 없이 연  존재한다는 이다. 이를 좀 더 명확히 확인하기 하여 모형, 

측, 모형-차이 값을 동서 평균을 취하여 그림 30에 나타내었다. 구체 인 분포와 값은 계

마다 약간 차이가 있으나 체로 의 특징을 잘 나타내고 있다. 쿠로시오 확장역과 걸

스트림에 해당하는 북  20도 - 40도에서는 겨울에 가장 큰 차이를 보여 200 m 에 이

른다. 그 이북에서는 반 로 음의 차이를 보이다가 양의 차이로 바  후 그 이북에서는 

다시 음의 차이를 보인다. 5월에는 남극부근에서 200 m 이상의 큰 양의 차이를 보이는 

데 이는 이 해역에서 일어나는 해빙형성, 류 등의 다양한 상이 잘 모사되지 않아 특

히 염분 분포가 제 로 재 되지 않아 발생한 편차로 추측된다.

한편 수온약층 깊이에서 해수의 특성은 모드수의 형성과 매우 한 연 이 있다. 그

림 31은 북태평양 모드수 형성해역에서 평균한 혼합층깊이의 계 변화를 나타낸다. B 해

역은 앙모드수(Central mode water, CMW) 는 아열 모드수(Subtropical mode 

water, STMW) 형성 해역을, C 해역은 동 아열 모드수(eastern  Subtropical mode 

water, ESTMW) 형성 해역을 나타낸다.  겨울에 모형 혼합층깊이가 A 해역에서는 30 ~ 

40 m 정도 측에 비해 작고 B, C 해역에서는 겨울에 최  100 m 이상 깊다. 이는 A 

해역에서는 모드수가 측에 비해 과소하게 형성되고 B, C해역에서는 과 하게 형성될 

가능성을 제시한다. 모드수는 수온약층 깊이의 해수 특성(수온, 염분, 용존산소 등)에 많

은 향을 다고 알려져 있으므로 에서 제시한 모형 오차가 모사된 해수의 특성에 어

떤 향을 주는 지 향후 악할 필요가 있다. 한편 A 해역에서는 모형이 측에 비해 연

 작게 혼합층깊이를 모사하는 반면  B와 C 해역에서는 겨울 는 에는 깊게, 그 

이외 계 에서는 비슷하거나 오히려 작게 모사하는 특징이 있다. 
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다. 결론

모형 품 를 평가하기 하여 기와의 상호작용을 통해 기후  기후변동에 큰 향

을 주는 해양혼합층깊이의 공간변화  계 변화를 측값과 비교하 다. 비교 결과 체

로 50 m 이내의 차이에서 혼합층깊이를 잘 모사하는 것으로 나타났다. 그러나 쿠로시오 

확장역, 걸 스트림 지역, 남극순환류 지역을 포함한 고 도 해역에서 상당히 큰 오차가 

있음을 발견하 다. 한 · 도에서는 모형이 측보다 깊게, 고 도에서는 얕게 해

양혼합층을 모사하며 이러한 오차는 계 에 상 없이 연  존재함을 발견하 다. 향후 이

러한 오차가 모사에 사용한 기강제력 자료의 문제인지 아니면 연직혼합방안 등 모형에 

사용된 수치방안의 문제인지 살펴볼 필요가 있다.

그림 27. 모형에서 모사된 해양혼합층깊이 수평분포의 계 변화: a) 2월, b) 5월, 
c) 8월, d) 11월. 모형 분 91년에서 100년까지 10년 동안의 해양혼합층
깊이를 구한 후 10년 평균 해양혼합층깊이를 구함. a)에 표시한 사각형은 
그림 31에 표시한 해양혼합층깊이를 평균한 역을 나타냄
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그림 28. 측자료에서 계산한 해양혼합층깊이 (Montegut et al (2004) 자료) 수평분포
의 계 변화: a) 2월, b) 5월, c) 8월, d) 11월. a)에 표시한 사각형은 그림 31에 
표시한 해양혼합층깊이를 평균한 역을 나타냄

그림 29. 해양혼합층깊이 차이 (모형 - 측)의 계 변화: a) 2월, b) 5월, c) 8월, d) 11월
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그림 30. 동서평균한 해양혼합층깊이(빨간색: 모형, 검정색: 측)와 차이( 란색: 모형 - 
측)의 도분포: a) 2월, b) 5월, c) 8월, d) 11월

그림 31. 역 평균한 해양혼합층깊이의 계졀변화: 
a) 역  A, b) 역 B, c) 역 C. 각 역
은 그림 27a와 그림 28a에 표시되어 있음
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4. 해빙  해양 심층순환 분석

해양모형의 기장으로 측으로부터 얻은 수온과 염분의 3차원 자료를 입력하 고, 반

면에 해양의 속도는 ‘0’인 상태에서 출발하 다. 따라서 표층의 열속과 담수속, 운동량속

에 의해 으로 결정되는 도 상층부 해양, 그 에서도 특히 해양심층 류의 

향을 거의 받지 않는 북태평양의 상층부 해양은 본 연구의 실험에서와 같이 100년간의 

모의로도 합한 결과를 생성할 수 있다. 하지만, 이들을 제외한 많은 지역에서는 모형에 

주어진 기조건과 경계조건에 합한 새로운 평형상태에 도달하는 데에 최소 수백 년에

서 수천 년에 이르는 긴 분시간을 필요로 한다. 해빙 역시 생성/녹음, 그리고 이류의 

기본 인 과정은 모형에 의해 모의가 될 것이지만, 극지방의 표층/심층 순환과 해양심층

류 등과 같은 해양 상들이 합한 평형 상태에 이르지 못했기 때문에 이들에 의한 치

우친 해양상태가 해빙에 향을  수 있다. 이번 에서 100년이라는 분시간 내에서 

해빙모형이 도달할 수 있는 기단계의 상태를 살펴보고 이러한 변화들이 합한 지역에

서 일어나고 있는지에 해서 알아보고자 한다.

가. 해빙 분석

그림 32는 북반구와 남반구에서 생성된 1월과 8월의 평균 해빙 도를, 그림 33은 해

빙의 두께 분포를 각각 보여 다. 두드러진 특징은 여름에 남아있는 해빙이 거의 없다는 

이다. 1979년부터 2000년까지의 장기간에 하여 성자료로부터 얻은 해빙의 평균 

도 분포를 나타낸 그림 3을 살펴보면 여름에도 일정량 이상의 해빙이 존재함을 알 수 

있다. 하지만, 겨울에 모의된 해빙은 여름의 경우보다 훨씬 나은 결과를 보이고 있다. 북

반구의 라 라도해와 그린란드해, 그리고 아이슬란드해까지 형성된 해빙은 측과 상당 

부분 일치한다. 남극에서도 서양과 태평양 해역에서는 해빙의 가장자리의 확장이 측

과 거의 일치함을 보인다. 다만, 호주 남쪽과 인도양 해역에서는 모형에서 재 된 해빙의 

가장자리가 훨씬 더 북쪽으로 확장되었음을 알 수 있다. 이는 해빙 모형 자체의 문제라기

보다는 남극 주 의 해양 순환이 여러 가지 원인에 의해 실 으로 모의되고 있지 않기

에 나타나는 상이다. 해빙의 두께도 반 으로 얇다. 일반 으로 남극 웨델해나 로스

해 내부의 넓은 해역에서는 2m 이상의 해빙이 형성되는 것이 정상인데, 재 모형에서는 

아주 좁은 해역에서 최고 1.4m에 불과한 해빙만이 나타날 뿐이다. 요약하면, 사용되는 모

형에서는 겨울동안 생성된 양극지방의 해빙의 가장자리는 비교  정확하게 모의되고 있

지만 해빙의 두께는 측에 비해서 반 으로 얇고, 한 여름에 부분의 해빙이 소멸

되는 약 을 보이고 있다. 이는 1 에서 살펴본 바와 같이 북반구 하계와 남반구 동계에 

북극해와 남극 륙 주  인 해역에서 표층수온이 측보다 1~2℃ 더 높게 모의된 것과 

계가 깊은 듯하다.  
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나. 심층 순환

그림 35는 동서방향으로 평균한 서양(60°W-10°W)의 온도와 염분 분포이다. 앞에서 

언 한 것처럼 온도와 염분은 측값을 기값으로 사용하기에 기 1-10년에서의 분포

가 가장 이상 인 형태를 보인다. 기에 속도장을 ‘0’으로 놓고 시작하 고, 모형 자체가 

실을 완벽하게 표 하지는 못하기에 시간이 지날수록 측값에서 멀어지는 형태를 보

인다. 하지만, 온도장에서 보여지는 순환심층수(Circumpolar Deep Water)의 남극 륙으

로의 침투와 (남반구 고 도에서 0°C 등온선을 참고) 염분장에서 보여지는 남극 층수의 

침투가 (남반구 도에서 34.4 등염선을 참고) 91-100년에서도 아직은 실 인 형태를 

취하고 있다. 그림 36은 각 기간에 하여 평균한 서양과 구에 한 남북방향의 

streamfunction을 보이고 있다. 이들은 동서방향과 남북방향으로 분하여 계산되었고, 양

의 값은 시계방향을, 음의 값은 반시계 방향의 순환을 나타낸다. 기에 온도와 염분을 

측값으로  덕분에 실 인 심층순환을 보이지만, 시간이 지날 수록 실에서 아주 

멀어지는 아주 약한 순환을 나탄낸다. 이는 기의 실 인 도장에 의해 해양순환이 

형성되었지만 속도성분에 의한 운동에 지가 없었던 계로 나타나는 상이다. 표층에서 

바람 응력에 의해 시간이 지날수록 운동에 지는 공 될 것이며, 극지방에서의 해빙의 성

장과 소멸에 의해 부력 에 지도 공 될 것이다. 따라서  연구에 사용되는 모형의 평형

상태에 이르기 해서는 100년보다는 훨씬 더 긴 시간의 분이 필요하며, 어느 시  이

후에는 심츰순환이 다시 강화될 것으로 상된다. 

그림 37은 1000, 2000, 3000, 4000m 깊이에서 나타난 물의 나이(Age of Water)의 구

분포이다. 소  ventilation을 나타내는 변수로 볼 수 있다. 여기서 물의 나이는 기와 

한 시기를 ‘0’살이라 하고, 거기에서부터 분 시간에 따라 물의 나이는 증가하게 된다. 

따라서 어느 수심에서 세 살의 물이 나타난다면 그 물은 3년 에 표층에 있었다는 의미

이고, 이는 해양심층 류 상을 가장 정확히 나타낼 수 있는 변수이다. 심층 류는 북극, 

북 서양, 남반구 도, 그리고 웨델해와 아델리해에서 나타나고 있다. 1000m 수심에서 

측된 어린 물은 Antarctic Intermediate Water(AAIW)을 나타낸다. 이는 남반구 서풍

의 아래에 존재해 에크만 수송에 의해 북쪽으로 이동하고 등압선을 따라 해양의 간 깊

이로 침투하게 된다. 따라서 그 아래 수심에서는 이러한 어린 물이 보이지 않는다. 북

서양에서의 해양심층 류 상도 기존의 모형결과나 측결과와 유사하게 모의되고 있다. 

특히 서양의 서쪽 경계면, 즉 북/남아메리카 륙의 동쪽을 따라 남반구로 내려오는 북

서양 심층수도 잘 모의되었다. 북 서양 심층수는 1000m에서 3000m 사이의 수심에 존

재하기 때문에 4000m 수심에서는 나타나지 않는다. 웨델해와 아델리해의 해안선을 따라 

심층수가 침강하는 것을  층에서 볼 수 있다. 이는 남극 층수(Antarctic Bottom 

Water)의 형성을 보여주는 것으로 이 게 해안선을 따라 형성되어 침강하는 남극 층수

를 경계면근  류(near-boundary convection)라고 한다.  기후상태에서 경계면근  

류는 남극 층수를 형성시키는 근간이 되는 과정으로 알려져 있다. 아델리해에서 형성

된 남극 층수는 4000m 수심까지 도달하고 있다. 그림 38은 서경 30도와 160도, 즉 서

양과 태평양에서 구한 물의 나이 분포이다. 기존의 이론과 마찬가지로 심층 류는 태평양

에서는 거의 일어나지 않고, 서양에서 가장 활발하게 일어난다. 그리고 남극해역에서는 
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서양보다는 태평양에서 훨씬 더 강한 심층 류 상이 일어난다. 

그림 39와 그림 40은 1000, 2000, 3000, 4000m 수심에서 서양과 태평양에서 나타난 

해류를 보여주고 있다. 서양 표층에서는 서양 컨베이어 벨트의 상층부를 표하는 북

쪽으로 올라가는 서안경계류가 나타나고, 1000m와 3000m 사이에서는 남쪽으로 내려오는 

북 서양심층수가 역시 서쪽경계에 몰려있는 것을 볼 수 있다. 하지만 아직 남극 층수의 

향이 4000m 수심에까지 내려오지 않았기 때문에 서쪽에 치우쳐 북쪽으로 흐르는 남극

층수가 뚜렷하게 나타나지 않았다. 그러나 앞에서 논의한 것처럼 남극경계면근  류

상의 결과로 형성된 남극 층수가 시간이 좀 더 지나 4000m에까지 내려오게 되면, 주

로 도에 의해 유도되는 심층 류의 메커니즘에 의해 이 수심에서도 북쪽으로 흐르는 

서안경계류가 나타날 것으로 상된다. 태평양에서는 서양과 달리 심층수가 형성되지 

않기 때문에 표층해류와 크기는 다르지만 방향은 같은 북향 서안경계류를 모든 층에서 

발견할 수 있다. 
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그림 32. 분시간 100년에 1월(좌측)과 8월(우측)의 
북극(상단)과 남극(하단) 평균 해빙 도

그림 33. 분시간 100년에 1월(좌측)과 8월(우측)의 
북극(상단)과 남극(하단) 평균 해빙 두께
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그림 34. 성자료로부터 계산된 3월(좌측)과 9월(우측)의 북극(상단)과 
남극(하단) 평균 해빙 도
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그림 35. 동서 방향으로 평균한 서양(60°W-10°W)의 온도(좌측)와 염분(우측) 
분포. 상층은 1 - 10년, 하층은 91 - 100년을 평균한 값

   

   그림 36. 각 기간에 하여 평균한 서양(좌측)과 구(우측)의 남북역 순환
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     그림 37. 분시간 100년에 수심 1000, 2000, 3000, 4000m에서 
물의 나이의 구 분포

   

     그림 38. 분시간 100년에 30°W와 160°W에서의 물의 나이 분포
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그림 39. 분시간 100년에 서양 표층, 2000, 3000, 4000m 수심에서의 해류 
패턴

 

  

그림 40. 분시간 100년에 태평양 표층, 2000, 3000, 4000m 수심에서의 해류 
패턴
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제 4 장 목표달성도 및 관련분야에의 기여도  

제 1 절 연구목표 달성도

목   표 연차별 달성 내용

연차별 

달성도 

(%)

○ MOM4 
해빙모듈의 
분석과 개선

• 해빙 열역학 과정 개선
-GFDL MOM4에 포함된 SIS 해빙모듈의 알고리즘 
조사  코드 매뉴얼 작성
-MOM4에 포함된 SIS 해빙모듈과 타 선진기  해빙
모델과의 기술 비교
-MOM4 해빙모듈의 개선방안 검토

• MOM4-SIS 합모델의 성능 평가
-MOM4에 포함된 해양물리과정 모의  결과 분석을 
통한 모델 성능 평가
-MOM4-SIS 합모델의 해빙 열역학과정 모의 결과 
분석  해빙 모의수  평가

100

100

100

100

100

제 2 절 관련분야에의 기여도

1. 기술  측면

국내 해빙모델링 기술의 진 을 가져옴. SIS 해빙모형은 MOM4의 해빙 성분모형으로

서 뿐만 아니라 GFDL CM 기후시스템모델의 한 성분모듈로서 AR4의 기후변화시나리

오 실험에 활용된 모형임. 따라서 본 연구를 통하여 CM 기후시스템모델의 주요 성분

모델인 MOM4-SIS의 코드 구조와 역학을 상세히 악한 것은 향후 국내 련 기술의 

국제  수 으로의 도약을 해 필요한 기반을 마련했다는 에서 큰 의의를 가짐.

국내 독자의 기후계모델 수립시 해빙모델의 개선에 필요한 주요 기술 분야를 악할 

수 있게 되었음. 한 해빙모델과 기-해양모델 등과의 합모델 구축시에도 필요한 

기술  문제들에 한 개발․개선 능력이 향상되었음.
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2. 경제․산업  측면

기후변화 련 연구 능력과 인 라 구축으로 향후 국내 연구진간의 효율 인 연구 

력이 가능하게 됨.

 향후 기후계모델의 구축과 이를 이용한 한반도 기후변화 측 연구 등을 통해서 기후

변화의 과학  근거자료와 기후변화 응 국가 장기 정책수립, 한반도 해양 기 변화

에 따른 육상․해양 생태계 변화, 한반도 장기 기후 망에 따른 경제산업분야 응 

근거자료 생산 등에 기여할 수 있음.

3. 산․학․연 동연구

 해양모델과 해빙모델의 개발 과정에서 국내 기후연구기 인 기상연구소, 극지연구소, 

연세  등과 자문  연구 력 등을 통하여 련 분야 연구자들과 연구 교류를 하게됨.
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제 5 장 연구개발결과의 활용계획  

제 1 절 연구개발결과의 활용계획

- 국립기상연구소 주요사업 “선진기상기술개발”을 통해 개발하는 통합 지구시스템모델

의 구축에 활용  

- 해빙모델이 합된 해양- 기모델 활용을 통하여 한반도 주변해역의 SST 모의 정

확도 향상에 기여  계 망 등을 한 기후 측 기술개발에 기여

제 2 절 활용에 따른 기대성과

 기술  측면

- 최신 해빙모형들의 모수화  수치방안의 평가를 통하여 향후 통합지구시스템모델

의 개선에 기여

- 모듈 알고리듬과 구성체계 등에 한 분석을 통해 추후 계속 인 모델 개선과 유지

리에 효율 으로 사용할 수 있음

- 모델구동매뉴얼을 통해 지구시스템모델의 운용시 해양과 해빙 성분모델의 이해와 

구동을 한 교재로 활용할 수 있음

 경제 ․산업  측면

- 범정부 인 기후변화 응책 개발을 하여 정부는 앞으로도 계속하여 한반도 기후

변화 시나리오를 생산하고 활용하여야 함. 본 연구를 통해 기후성분모델에 한 원

천기술을 개발함으로써 통합 지구시스템모델의 수립과 활용에 기여하고, 궁극 으로 

신뢰도 높은 한반도 기후변화 시나리오 작성기술 지원을 통해 국가 응책 개발을 

한 과학정보생산에 기여할 수 있음
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