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국문초록

본 연구에서는 CO2 농도 변화에 대한 열대저기압(tropical

cyclone, TC) 발생 빈도의 반응의 비대칭성 및 배경장과의 관계를

살펴보았다. 이를 위해 CO2 농도를 이상적으로 증가시켰다가 감소

시킨 지구 시스템 모델 실험 자료에 대해, 선행연구에서 제시된

알고리즘을 일부 수정한 열대저기압 추적 알고리즘을 적용하였다.

CO2 농도 증가 기간(ramp-up, RU) 동안 열대저기압은 태평양

에서 더 빈번해지고 남인도양에서는 덜 빈번해졌다. 반대로 CO2

농도 감소 시간(ramp-down, RD) 동안 열대저기압의 발생 빈도는

남반구에서 증가하고 북반구에서 감소하였다. 그 결과, RD 말기는

RU 초기와 CO2 농도가 동일함에도 불구하고 남태평양에서 더 높

은 열대저기압 빈도를 보였다. 이는 열대저기압 발생 분포가 CO2

농도 변화에 대해 비대칭적으로 반응할 수 있음을 암시한다.

CO2 농도 변화에 따른 열대저기압 발생 빈도 변화를 이해하기

위해, 열대저기압 발생 잠재 지표(genesis potential index, GPI) 및

이를 구성하는 4개의 항들의 log 값의 변화를 분석하였다. RU,

RD, 그리고 RU와 RD를 합친 기간 동안, 주요 열대저기압 발생

변화가 나타난 지역에서 ln(GPI)는 열대저기압 발생 빈도와 동일

한 방향으로 변하였다. 이러한 ln(GPI)의 변화는 주로 하층 상대와

도 또는 중층 상대습도의 변화에 의한 것으로 나타났다. 이는 CO2

농도 변화에 대한 열대저기압 발생 빈도의 반응 및 이의 비대칭성

을 이해하는데 있어, 하층 상대와도와 중층 상대습도가 중요한 역

할을 할 수 있음을 암시한다.
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제 1 장 서론

따뜻한 열대 또는 아열대 해상에서 발생하며 온난핵 구조를 가지는

열대저기압은, 전체 극한기상현상에 의한 인명 및 재산피해의 약 40%를

일으켰다고 추정될 정도로(WMO, 2021), 가장 파괴적인 극한기상현상 중

하나다. 이러한 열대저기압의 발생과 같은 특성들을 이해하고 예측하는

것은 매우 중요하며, 관련하여 많은 연구들이 진행된 바 있다. 열대저기

압의 발생은 시공간적으로 균질하지 않으며, 높은 해수면 온도와 낮은

연직 바람 시어 등과 같은 열대저기압의 발생에 우호적인 대규모 배경장

조건들의 존재는 다수의 선행연구들에서 확인 또는 활용된 바 있다(e.g.,

Gray, 1979; Emanuel and Nolan, 2004; Emanuel, 2010; Tippett et al.,

2011; Wang and Moon, 2017; Wang and Murakami, 2020; Murakami

and Wang, 2022).

산업혁명 이후 배출된 CO2와 같은 온실기체에 의한 기후변화로 대규

모 배경장이 바뀐다면, 열대저기압 또한 자연스레 달라질 것으로 예상할

수 있다. 기후변화에 따른 열대저기압의 변화는 관측 또는 기후모델을

통해 탐구될 수 있다. 그러나 관측 자료의 경우, 여러 한계들(e.g., 인공

위성 도입 이전과 이후 기간 간의 비균질성)로 인해 기후변화에 의한 열

대저기압 특성의 변화를 명확하게 파악하기 어려운 면이 있다(e.g.,

Knutson et al., 2019; Lanzante, 2019; Moon et al., 2019). 한편 기후모

델의 경우, 직접적인 모델 실험을 통해 이를 보다 명확하게 파악할 수

있으나, 모델의 해상도(e.g., Strachan et al., 2013; Wehner et al., 2015;

Roberts et al., 2020a), 역학 코어(Reed et al., 2015), 모수화 과정(e.g.,

Murakami et al., 2012; Song et al., 2020a), 대기와 해양의 접합 여부

(e.g., Ogata et al., 2016; Zarzycki, 2016; Song et al., 2020a), 열대저기

압 추적 알고리즘(e.g., Horn et al., 2014) 등에 따라 열대저기압을 모의

한 결과가 달라질 수 있다(Camargo et al., 2020). 그럼에도 불구하고, 많

은 기후모델 연구들 사이에는 지구온난화에 의해 전지구 열대저기압 개
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수의 감소 또는 불변, 강한 열대저기압의 개수 또는 비율의 증가, 열대저

기압의 평균 세기와 강수율의 증가, 국지적인 열대저기압 분포의 이동

등이 일어날 것이라는 대체적인 합의가 존재한다(Knutson et al., 2020;

Seneviratne et al., 2021). 이렇듯 CO2 농도 증가 및 지구온난화 시나리

오에 대해서는 많은 열대저기압 관련 연구가 진행되었지만, 반대로 CO2

농도 감소 시나리오 하에서의 열대저기압에 대한 연구는 상대적으로 찾

기 어렵다.

CO2 농도 감소 시나리오는, 파리기후변화협약 등에서 목표로 하는 온

실기체 농도 감축이 지구의 기후를 산업혁명 이전으로 되돌릴지, 또는

전혀 다른 기후변화를 초래할지와 같은 기후가역성 연구들에서 자주 고

려된다. 그리고 그러한 선행연구들은, 지표 기온 및 강수량(e.g., Wu et

al., 2011, 2015; Kug et al., 2022), 대서양 열염순환(e.g., Wu et al.,

2011, 2015; Haskins et al., 2019; An et al., 2021), 인도양 쌍극자(An et

al., 2022), 적도수렴대(Kug et al., 2022) 등 다양한 요소들이 CO2 농도가

증가한 후 원래대로 감소하더라도 초기 상태를 회복하지 않음을 기후모

델을 통해 확인한 바 있다. 이는 기후시스템의 여러 요소들이 CO2 농도

변화에 대해 비대칭적 또는 비가역적으로 반응함을 암시하며, 열대저기

압의 반응의 비대칭성 여부 또한 살펴볼 필요가 있음을 역설한다.

본 연구에서는 결합된(coupled) 기후모형을 이용해 CO2 농도를 증가

시킨 후 초기 농도로 다시 감소시켰을 때 열대저기압의 발생 빈도 변화

에 대해 살펴보았다. 또한 CO2 농도 변화에 따른 열대저기압 발생 변화

및 이의 비대칭성을 이해하기 위해 열대저기압 발생과 관련된 배경장 변

수들을 분석하였다.

본 논문은 다음과 같이 구성되었다. 2장에서는 관측, 재분석 및 모델

자료와 열대저기압 추적 방법, 그리고 배경장 분석 방법에 대해 서술하

였다. 3장에서는 관측, 재분석 및 모델 내 열대저기압의 특성들을 비교하

고, CO2 증감에 대한 모델 열대저기압의 발생 빈도의 반응과 배경장 변

화를 소개하고 분석하였다. 이를 바탕으로 4장에서 결론을 제시하였다.
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제 2 장 자료 및 방법

제 1 절 관측

열대저기압에 대한 관측자료는 International Best Track Archive for

Climate Stewardship (IBTrACS; Knapp et al., 2010) 자료 중 National

Hurricane Center (NHC; Landsea and Franklin, 2013)과 Joint Typhoon

Warning Center (JTWC; Chu et al., 2002)의 1979-2002년 동안의 자료

를 기반으로 하였다. 해당 자료를 바탕으로 2.5°x2.5° 공간해상도의 월별

열대저기압 존재 빈도 자료를 계산하였다.

제 2 절 재분석

열대저기압 추적 알고리즘의 성능 검증을 위해, 1979-2002년 동안 유

럽 중기예보센터(European Centre for Medium-Range Weather

Forecast, ECMWF)의 중간단계 재분석자료(ERA-Interim, ERAI)를 이

용하였다(Dee et al., 2011). 해당 재분석자료 중 6시간 간격으로 제공된

0.75°x0.75° 공간해상도의 200, 850-hPa 바람장과 1.5°x1.5° 공간해상도의

해면기압 자료를 바탕으로 열대저기압을 추적 및 선별하였다.

제 3 절 모델

CO2 농도 증감에 대한 열대저기압의 반응을 살펴보기 위해, 결합된

Community Earth System Model version 1.2 (CESM1.2; Hurrell et al.,

2013)을 이용하였다. CESM1.2는 대기(Community Atmospheric Model

version 5, CAM5), 해양(Parallel Ocean Program version 2, POP2), 지

표(Community Land Model version 4, CLM4), 해빙(Community Ice

Coe version 4, CICE4) 모델이 결합된 기후모델이다. 대기모델은 30개의

연직층과 약 1°x1°의 공간해상도를 가졌다(Neale et al., 2012). 해양모델

은 60개의 연직층을 가졌으며, 경도 방향으로는 약 1° 간격, 위도 방향으
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로는 적도에서 극으로 갈수록 약 0.3°에서 0.5°로 증가하는 간격의 격자

에서 정의되었다(Smith et al., 2010). 지표모델은 탄소-질소 순환을 고려

하였다(Lawrence et al., 2011).

CESM1.2 실험에서 CO2 농도는 일정하게 유지되거나 시간에 따라 변

하는 2가지 종류의 경로를 따랐다. CO2 농도에 따라 실험은 총 4개의 시

기로 구분될 수 있다. 먼저 현생대기(present-day, PD) 시기에 CO2 농도

는 2000년대 기후값인 367 ppm으로 일정하게 900년 동안 유지되었다.

다음으로 CO2 농도 증가(ramp-up, RU) 시기의 CO2 농도는 초기 농도의

4배(1468 ppm)가 될 때까지 매년 1%씩 140년 동안 증가하였다. 이후

CO2 농도 감소(ramp-down, RD) 시기에는 RU 시기와 동일한 속도로

CO2 농도를 140년 동안 감소시켜 초기 농도(367 ppm)를 회복하였다. 마

지막으로 안정화(stabilization, ST) 시기에는 초기 농도인 367 ppm으로

CO2 농도가 일정하게 120년 동안 유지되었다. PD 시기의 서로 다른 태

평양 십년 진동(Pacific Decadal Oscillation, PDO) 및 대서양 십년 단위

진동(Atlantic Multi-decadal Oscillation, AMO)의 위상을 반영하여 초기

해양 및 대기 조건이 다른 총 28개의 앙상블 실험 자료가 존재하였다.

본 연구에서는 10개의 앙상블 자료에 대해 RU+RD+ST 기간(총 399

년) 동안 열대저기압을 추적한 후, RU 초기, CO2 정점, 그리고 RD 말기

40년(각각 P1, P2, P3) 동안의 열대저기압의 특성을 비교하였다(Fig. 1).

열대저기압 추적에는 6시간 간격의 1.5°x1.5° 공간해상도로 내삽된 200,

850-hPa 바람장 및 해면기압 자료가 사용되었다. 배경장 분석에 사용된

변수들은 5절에 서술하였다.

제 4 절 열대저기압 추적 알고리즘

모델 또는 재분석자료에서 열대저기압을 추적하는 다양한 알고리즘들

이 제시된 바 있으며(e.g., Ullrich and Zarzycki (2017)의 Appendix B),

동일한 자료를 사용하더라도 열대저기압 추적 알고리즘에 따라 열대저기

압 특성은 다르게 나타날 수 있다(e.g., Horn et al., 2014; Bourdin et
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al., 2022). 본 연구에서 사용한 열대저기압 추적 방법의 주된 구조는

TRACK 알고리즘(e.g., Strachan et al., 2013; Hodges et al., 2017;

Befort et al., 2022)을 바탕으로 하였다. TRACK 알고리즘은 동일한 해

상도로 내삽된 상대와도 자료를 이용하여 열대저기압을 탐지 및 추적하

기 때문에 자료의 초기 해상도에 비교적 덜 민감하다. 하지만 일부 온대

저기압 또는 온대저기압과 열대저기압의 특성이 혼합된 저기압들도 포함

시킬 수 있다(Hodges et al., 2017; Bourdin et al., 2022). 때문에 본 연구

에서는, Murakami and Sugi (2010), Song et al. (2020a, b) 등을 참고하

여, 온대저기압과 유사한 저기압을 걸러내는 작업을 추가하는 등 약간의

변주를 더한 알고리즘을 이용하였다.

본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘은 다음의 3단계로 진행된다.

1. 열대저기압 후보 탐지(Detection)

매 시점 60°S-60°N 위도 내에서 2.0 CVU 이상의 필터링된 하층

(850-hPa) 상대와도의 극댓값을 열대저기압 후보 지점으로 간주하여 탐

지하였다. 필터링의 경우 (1) 총 파수(total wavenumber)가 6-63 범위의

신호만을 남기는 T6-63 spectral truncation된 상대와도(이하 T6-63 ζ)

자료에 (2) 깁스 현상을 억제하기 위한 Hoskins 필터링을 추가로 적용하

였다(Sardeshmukh and Hoskins, 1984). 남반구의 경우 상대와도 장에

(-1)을 곱해 탐지하였다.

하층 상대와도 극댓값의 탐지 임계값은 TRACK 알고리즘을 사용한

선행연구들(e.g., Bengtsson et al., 2007; Strachan et al., 2013; Bell et

al., 2013; Roberts et al., 2015; Hodges et al., 2017; Befort et al., 2022)

에서는 모두 0.5 CVU로 설정되었다. 본 연구에서는 2.0 CVU의 임계값

을 사용하였는데, 이 경우 열대저기압 추적 시간은 대폭 단축되지만 최

종적인 열대저기압의 분포는 전반적으로 크게 달라지지 않았다(그림 생

략). 한편 하층 상대와도의 필터링 범위는 T0-42 (Bengtsson et al.,



- 6 -

2007; Strachan et al., 2013; Bell et al., 2013; Roberts et al., 2015) 또는

T6-63 (Hodges et al., 2017; Befort et al., 2022) 등이 사용된 바 있다.

실험 결과 T6-63 필터링을 했을 때 조금 더 많은 열대저기압이 최종적

으로 탐지되지만, 그 차이는 크지 않은 것으로 나타났다(그림 생략).

2. 열대저기압 후보 추적(Tracking)

이웃한 시점(6시간 간격)의 탐지된 열대저기압 후보들을 일정 거리

(6°) 내 가장 가까운 것들끼리 연결하여(최근접 이웃 방법;

nearest-neighbor method) 1차적으로 열대저기압 후보 경로를 생성하였

다. 이후 전체 열대저기압 후보 경로들의 부드러움(smoothness)에 관한

손실함수 값을 최소화하는 방향으로 경로를 보정하였다(Hodges, 1994,

1995, 1999). 마지막으로 1일 이상 지속된 열대저기압 후보 경로만을 고

려하였다.

경로 지속시간의 임계값은 선행연구들(e.g., Bengtsson et al., 2007;

Strachan et al., 2013; Hodges et al., 2017; Befort et al., 2022)과 같이 2

일로 설정해도 최종 결과는 거의 달라지지 않았으나, 후술할 열대저기압

판별 과정과의 일관성을 위해 1일로 설정하였다.

3. 열대저기압 판별(TC identification)

열대저기압 구조를 만족하는지 판별하기 위해 각 시점의 열대저기압

후보 주변 기상변수들을 기록하였다. (1) 먼저 850-200 hPa 내 각 등압

면에서 T0-63 ζ 극댓점을 탐색하였다. 850-hPa 등압면에서는 열대저기

압 후보 지점으로부터, 그 외 등압면에서는 바로 아래 등압면에서의

T0-63 ζ 극댓점으로부터 일정 반경(10°) 내에서 단순화된 최대경사상승

법(steepest ascent method)을 통해 T0-63 ζ 극댓점을 탐색하였다. 남반

구의 경우 상대와도에 (-1)을 곱해 동일한 과정을 적용했다. (2) 다음으
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로 각 등압면에서의 T0-63 ζ 극댓점으로부터 일정 반경(6°) 내에서 풍속

(wind speed, WS) 최댓값을 기록하였다. (3) 마지막으로 열대저기압 후

보 지점으로부터 일정 반경(10°) 내에서 단순화된 최대경사하강법

(steepest descent method)을 이용해 해면기압(sea level pressure, SLP)

의 극솟점을 탐색하고 그 값을 기록하였다.

선행연구들(e.g., Strachan et al., 2013; Bell et al., 2013; Roberts et

al., 2015; Hodges et al., 2017; Befort et al., 2022)에서는 최소 3개(e.g.,

850, 500, 200-hPa)의 등압면을 사용하고 T0-63 ζ 극댓점의 탐색 반경을

5°로 설정한 바 있다. 그러나 본 연구에서는 CESM1.2의 가용한 등압면

이 2개(850, 200-hPa)였기 때문에, 열대저기압의 연직으로 기울어진 정

도의 최대 허용치를 비슷하게 하기 위해 T0-63 ζ 극댓점의 탐색 반경을

10°로 늘려 사용했다. 또한 선행연구와 달리 B-spline 내삽을 사용하지

않았고, 최대경사상승법(최대경사하강법)을 단순화하여 이웃한 3x3 격자

점 내에서 최댓값(최솟값)을 찾는 과정을 반복하는 방법을 사용했다.

이후 열대저기압 후보 경로들 중 열대저기압과 관련된 다음의 조건들

을 모두 만족하는 경로만을 골라내 최종적인 열대저기압 경로들을 얻었

다.

조건 1. 아래 조건들을 1일 이상 해상에서 만족한다.

조건 1-1. T0-63 ζ850 극댓점의 세기가 3.5 CVU 이상이다.

조건 1-2. T0-63 ζ850 극댓점과 T0-63 ζ200 극댓점의 세기 차이가

3.5 CVU 이상이다.

조건 1-3. 850-200 hPa 내 모든 등압면에서 T0-63 ζ 극댓점을 찾을

수 있다.

조건 1-4. 850-hPa 풍속(WS850) 최댓값이 200-hPa 풍속(WS200) 최

댓값 이상이다.
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조건 2. 발생 지점(경로의 시작점)은 5-30°S/N 위도대의 해상에 존재

한다.

조건 1-1, 1-2, 1-3은 각각 열대저기압이 강한 하층 저기압성 소용돌

이, 온난핵, 연직으로 크게 기울어지지 않은 구조를 가진다는 점을 반영

한 조건이다. 이는 선행연구들(e.g., Hodges et al., 2017; Befort et al.,

2022)과 동일하나, 극댓점 세기에 대한 임계값은 본 연구의 재분석 및

모델 자료에서 관측과 정성적으로 유사한 열대저기압 분포 및 연주기를

주는 값으로 수정하였다. 해당 임계값을 선행연구와 동일하게 6.0 CVU

로 높일 경우, 열대저기압의 개수는 줄어들지만 전반적인 열대저기압의

분포는 크게 달라지지 않았다(그림 생략). 조건 1-4는 선행연구들(e.g.,

Bell et al. 2013; Roberts et al., 2015; Hodges et al., 2017; Befort et al.,

2022)에서 사용되지 않았지만, TRACK 알고리즘이 온대저기압 특성이

혼재된 저기압을 일부 포함하는 경향이 있어(Hodges et al., 2017;

Bourdin et al., 2022), 온대저기압을 배제하기 위해 추가한 조건이다(e.g.,

Oouchi et al., 2006; Murakami and Sugi, 2010; Song et al., 2020a, b).

마지막으로 조건 2의 경우, 선행연구들은 30°S-30°N (Hodges et al.,

2017) 또는 0-40°N (Befort et al., 2022) 등과 같이 설정하였으나, 본 연

구에서는 적도나 육지 부근에서의 열대저기압 발생 과대평가를 줄이기

위해 열대저기압의 주된 발생 위도대 및 해양으로 범위를 제한하였다.

이러한 방식으로 최종적으로 추적된 열대저기압의 발생(존재) 빈도는

2.5°x2.5° 해상도의 각 격자점 주변 555 km 내에 발생(존재)한 열대저기

압 개수로 계산하였다.

제 5 절 배경장 변수

서로 다른 시기(P1, P2, P3) 간의 열대저기압 발생 빈도 차이를 이해

하기 위해, 열대저기압 발생과 관련된 배경장 변수들의 시기별 기후값을
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비교하였다. 1000-hPa부터 50-hPa까지 50-hPa 간격의 등압면에서 정의

된 약 1°x1°의 공간해상도의 월평균 기온, 바람, 연직 속도(pressure

velocity), 비습 및 해면기압, 해수면온도 자료를 사용하였다. 주요하게

고려한 배경장 변수에는 해수면온도, 500-hPa 상승 속도, 200, 850-hPa

바람장, 그리고 열대저기압 발생 잠재 지표(genesis potential index,

GPI)가 있다. 이 중 열대저기압 발생 분포 및 변동을 잘 재현한다고 알

려진(e.g., Emanuel and Nolan, 2004; Camargo et al., 2007, 2009) GPI를

중점적으로 분석하였다.

Emanuel and Nolan (2004)에서 제시된 GPI는 다음과 같이 4개의 항,

이를테면 순서대로 절대와도 항(AVOterm), 상대습도 항(RHterm), PI 항

(PIterm), 시어 항(shearterm)의 곱으로 정의된다.

   ×


 



  



 ×
 

이 때 는 850-hPa 절대와도(s-1), 는 600-hPa 상대습도(%),

는 200-hPa과 850-hPa 간의 연직 바람 시어(m s-1)를 의미한다.  는

열대저기압이 이론적으로 가질 수 있는 최대 풍속을 의미하는 잠재 세기

(potential intensity, PI; Emanuel, 1995; Bister and Emanuel, 1998)(m

s-1)로, 아래 식과 같이 계산될 수 있다(Bister and Emanuel, 1998).

   





  
  

이 때 는 지표 엔탈피 교환 계수, 는 지표 운동량 교환 계수, 

는 해수면온도, 는 열대저기압 상부의 유출 흐름(outflow)의 온도를 뜻

한다. 
는 해수면에서의 포화 습윤 정적 에너지, 는 자유 대기의 포화

습윤 정적 에너지를 의미한다. 본 연구에서는 tcpyPI 파이썬 모듈
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(Gilford, 2021)을 이용하여 PI를 계산하고 이를 바탕으로 GPI를 계산하

였다.
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제 3 장 결과

제 1 절 모델 및 열대저기압 추적 알고리즘 검증

CO2 농도 변화에 대한 열대저기압의 반응을 살펴보기에 앞서, 열대저

기압 추적 알고리즘이 열대저기압을 잘 탐지 및 추적하는지, 그리고

CESM1.2가 열대저기압을 충분히 잘 모의하는지 확인해보았다.

Figures 2a-c는 관측과 ERAI 재분석자료에서 나타난 여름철(북반구

의 경우 3-10월, 남반구의 경우 10-4월) 열대저기압의 발생 및 존재 빈

도를 나타낸 그림이다. 전반적으로 ERAI 열대저기압의 발생(Fig. 2b) 및

존재 빈도(Fig. 2c)는 관측된 열대저기압의 발생(e.g., Strachan et al.

(2013)의 Fig. 4h; Wang and Murakami (2020)의 Fig. 1) 및 존재 빈도

(Fig. 2a)와 정성적으로 유사한 분포를 보였다.

다만 ERAI 열대저기압의 분포는 관측과 일부 지역에서 몇 가지 차이

점을 보였다. 가령 열대저기압의 발생 및 존재 빈도가 중앙태평양에서는

과대평가되었고, 북동태평양에서는 관측에 비해 북아메리카 해안 부근에

더 집중되어 나타났다(Figs. 2a-c). 또한 대부분의 해양에서 열대저기압

은 관측보다 더 넓은 위도대에 분포했다(cf. Fig. 2a와 Fig. 2c 비교). 한

편 북대서양 열대저기압의 빈도는 관측에 비해 크게 과소평가되었다

(Figs. 2a-c). 이러한 특징들은 열대저기압 추적 알고리즘의 특성 또는

한계에서 기인했을 수 있다. 가령 TRACK 알고리즘은 관측에 비해 열대

저기압을 더 일찍 탐지하기 시작하고 더 늦게까지 추적하는 경향이 있다

(Strachan et al., 2013; Hodges et al., 2017; Bourdin et al., 2022). 때문

에 선행연구에서도 ERAI 열대저기압은 적도 중앙태평양 지역과 고위도

지역 등 관측보다 더 넓은 지역에 분포하였다(cf. Strachan et al. (2013)

의 Fig. 3f와 Fig. 3h 비교). 따라서 TRACK 알고리즘과 비슷한 본 연구

의 열대저기압 추적 알고리즘 역시 태평양 열대저기압의 발생을 관측보

다 더 동쪽 지역에서 일찍 탐지하고, 열대저기압을 더 폭넓은 위도대에

서 추적했을 수 있다. 하지만 선행연구(Strachan et al., 2013)보다 북대
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서양 열대저기압의 빈도를 크게 과소평가한 것은, 열대저기압 판별 과정

(2.4절의 (3))에서 열대저기압의 온난핵이 주로 위치한 대류권 중층~상층

자료를 충분히 사용하지 않았고, 일부 과정들(B-spline 내삽, 최대경사상

승법 또는 최대경사하강법)을 단순화 또는 생략하여 열대저기압 구조 만

족 여부를 정확하게 판별하지 못 했기 때문으로 추측된다.

한편 Fig. 3의 회색 선과 검은색 선은 각각 관측과 ERAI 열대저기압

의 평균적인 연주기를 보여준다. 관측과 비교했을 때, ERAI 재분석자료

내 북반구 여름철 열대저기압은 과소탐지된 반편, 남반구 열대저기압은

대체로 연중 내내 과대탐지되었다. 비슷한 경향성이 TRACK 알고리즘에

서도 나타나지만(e.g., Strachan et al., 2013; Hodges et al., 2017;

Roberts et al., 2020a, b), 선행연구들에 비해 북반구 과소탐지는 더 심

하고 남반구 과대탐지는 덜하다. 북반구에서의 심한 과소탐지는 본 연구

의 열대저기압 추적 알고리즘이 앞서 언급한 한계점들에 의해 열대저기

압을 충분히 탐지하지 못 했기 때문일 수 있다. 반면 남반구에서의 과대

탐지의 완화는 TRACK 알고리즘이 충분히 배제하지 못 한 온대저기압

과 유사한 열대저기압(e.g., Hodges et al., 2017; Bourdin et al., 2022)을

풍속 조건(조건 1-4)을 통해 일부 배제했기 때문으로 추측된다.

이렇듯 여러 한계점들이 있지만, 본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘

은 ERAI 재분석자료에서 주요 열대저기압의 발생, 존재 분포 및 연주기

를 관측과 정성적으로 비슷하게 재현하였다. 이는 알고리즘이 모델 내

열대저기압을 정성적으로 살펴보는 데 사용될 수 있음을 암시한다.

Figures 2d-e는 CESM1.2에서 P1 시기 탐지된 열대저기압의 발생 및

존재 빈도를 나타낸다. 관측이나 ERAI 재분석자료와 비교했을 때,

CESM1.2 열대저기압의 발생 및 존재 빈도는 적도 중앙태평양 부근을

제외하면 전반적으로 과소평가되었다(cf. Figs. 2a-c와 Figs. 2d-e 비교).

이러한 모델 오차는 모델 또는 열대저기압 추적 알고리즘 등 다양한 원

인에 의해 발생했을 수 있다. 가령 모델 해상도가 원인이 될 수 있는데,
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일반적으로 고해상도 모델일수록 열대저기압을 더 많이 모의하며 열대저

기압의 분포, 세기, 구조와 같은 특성을 잘 모의한다고 알려져 있다(e.g.,

Strachan et al., 2013; Roberts et al., 2015; Wehner et al., 2015;

Roberts et al., 2020a). 따라서 현재(약 100 km)보다 더 고해상도의 모델

을 사용했다면 열대저기압 분포의 과소평가가 일부 해소되었을 수도 있

다. 그러나 여러 선행연구들(e.g., Murakami and Sugi, 2010; Strachan

et al., 2013, Roberts et al., 2015)은 본 연구와 비슷한 해상도의 대기모

델로도 관측과 비슷한 열대저기압 분포를 재현한 바 있다. 이는 모델 외

에도 앞서 설명한 본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘의 한계가 오차의

중요한 원인일 수 있음을 암시한다. 한편 중앙태평양에서의 열대저기압

과대평가는, CESM1.2 또는 CAM5를 분석한 선행연구들(e.g.,

Bacmeister et al., 2014; Wehner et al., 2015; Li and Sriver, 2018;

Song et al., 2020a)에서도 보고된 바 있어, 모델 내부 오차 또는 특성에

서 기인했을 것으로 추측된다.

한편 열대저기압의 연주기를 보면, 관측 및 ERAI 재분석자료에 비해

CESM1.2의 P1 시기 동안 북반구와 남반구 모두 여름철 열대저기압은

과소탐지되고 겨울철 열대저기압은 과대탐지되는 경향이 나타났다(Fig.

3의 빨간색 선과 검은색 및 회색 선을 비교). 겨울철 열대저기압의 과대

평가는 CESM1.2 (e.g., Chu et al., 2020) 또는 CAM5 (e.g., Song et al.,

2020a)을 이용한 다른 선행연구들에서도 나타난 바 있어, 모델 자체의

특성 또는 오차의 영향을 받은 것으로 보인다. 하지만 해당 선행연구들

에서는 여름철 열대저기압의 연주기의 과소평가는 본 연구만큼 두드러지

지 않아, 열대저기압 추적 알고리즘 또는 저해상도 모델의 한계 등도 결

과의 오차에 기여한 것으로 추측된다.

이러한 주요 한계점들이 있지만, 본 연구의 CESM1.2는 열대저기압의

주요 발생 지역과 분포 및 연주기를 정성적으로 어느 정도 재현하였다고

볼 수 있다. 이는 본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘 및 모델을 이용

하여, CO2 농도 변화에 대한 열대저기압의 반응을 적어도 정성적으로 살

펴볼 수 있음을 의미한다.
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제 2 절 CO2 농도 변화에 따른 열대저기압 변화

Figures 2f-g는 P2와 P1 시기의 여름철 열대저기압의 발생 및 존재

빈도 차이, 즉 RU 기간 동안의 변화를 나타낸 그림이다. CO2 농도가 증

가할 때 열대저기압은 태평양, 특히 북동태평양에서 더 빈번해진 반면

남인도양에서는 빈도가 감소하였다(Figs. 2f-g). 이로 인해 연주기에서

북반구 여름철 열대저기압의 개수는 증가했지만, 남반구 열대저기압의

개수는 남인도양에서의 감소와 남태평양에서의 증가가 서로 상쇄되어 큰

변화를 보이지 않았다(Fig. 4).

북반구의 경우, 다수의 연구들이 열대저기압의 감소를 예측하고 있지

만(Knutson et al. 2020), 북동태평양 또는 중앙태평양에서의 열대저기압

증가를 예측한 연구들도 일부 있어(e.g., Bell et al. 2013; Roberts et al.

2015, 2020b), 본 연구의 결과가 선행연구와 완전히 배치되지는 않는다.

하지만 남반구에서 열대저기압의 증가를 말한 연구는 그보다 찾기 어려

운 편이다(Knutson et al. 2020). 선행연구와의 이러한 차이, 특히 남태평

양에서의 차이는, 본 연구에서 사용된 모델 및 열대저기압 추적 알고리

즘의 한계점들 때문일 수도 있다. 가령 Wehner et al. (2015)에서는, 동

일한 열대저기압 추적 알고리즘을 사용할 때, 기후강제력에 대한 저해상

도 모델과 고해상도 모델 내 열대저기압의 반응이 서로 다를 수 있음을

보인 바 있다(Wehner et al. 2015). 열대저기압 추적 알고리즘이 본 연구

와 다르긴 하지만, 고해상도(25 km)의 결합된 CESM1.2를 사용한 Chu

et al. (2020)에서는 CO2 농도가 초기의 4배로 증가할 때 본 연구와 달리

대부분의 지역에서 열대저기압이 감소한 것 또한 모델 해상도의 중요성

을 암시한다고 볼 수 있다. 그러나 본 연구와 비슷한 해상도(90~130 km)

의 모델에 TRACK 알고리즘을 적용했을 때, 중앙태평양을 제외한 대부

분의 지역에서 열대저기압의 빈도 및 개수가 모두 감소한 선행연구들도

있다(Bell et al. 2013; Roberts et al. 2015). 이는 어쩌면 모델의 해상도

보다는 열대저기압 추적 알고리즘의 여러 한계점들(e.g., 대류권 중층 자
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료 미사용, 단순화된 열대저기압 판별 과정)에 의해 선행연구와의 차이

가 발생했을 가능성이 높음을 암시한다고 볼 수 있다.

비록 이러한 한계점들이 있지만, 본 연구 결과에서 남인도양이나 중앙

태평양과 같이 대부분 또는 일부 선행연구들과 일맥상통하는 결과를 보

인 지역들도 있다(Figs. 2f-g). 따라서 정성적으로 CO2 농도 변화에 따

른 열대저기압의 변화를 살펴보는 것은 여전히 유의미하다고 판단하여,

CO2 농도 감소 시나리오에서의 결과를 살펴보았다.

Figures 2h-i는 P3와 P2 기간의 열대저기압 발생 및 존재 빈도의 차

이, 즉 CO2 농도가 감소하는 RD 기간 동안의 변화를 나타낸다. RD 기

간 동안 열대저기압은 북동태평양에서는 감소, 남인도양 및 남태평양에

서는 증가했다.

주목할 점은 RU 기간 동안의 열대저기압 변화(Figs. 2f-g)와 RD 기

간 동안의 열대저기압 변화(Figs. 2h-i)를 비교했을 때, 두 기간의 CO2

농도 변화가 대칭적임에도 불구하고, 열대저기압의 변화는 완전히 대칭

적이지 않았다는 점이다. 북동태평양과 남인도양에서는 RU와 RD 기간

동안의 변화가 서로 반대 방향이었으나, 남태평양에서는 RU와 RD 기간

모두 열대저기압이 더 빈번해졌다(Figs. 2f-i). 그 결과, P1에 비해 P3에

서 열대저기압은 남태평양에서 더 높은 발생 및 존재 빈도를 가졌으며

(Figs. 2j-k), 연주기에서도 남반구 여름철 열대저기압의 유의미한 증가

가 나타났다(Fig. 4b). 이러한 결과는 CO2 농도 변화에 대한 열대저기압

의 반응에 비대칭성이 존재할 수 있으며, CO2 농도가 원래대로 돌아오더

라도 열대저기압의 분포는 완전히 회복되지 않는 비가역적인 면모 또한

있을 수 있음을 암시한다.

한 가지 짚고 넘어갈 점은 CO2 농도 변화에 따른 CESM1.2 열대저기

압의 존재 빈도 변화가 대부분 저위도의 열대저기압 발생 지역 부근에

국한되어 나타났다는 점이다(Figs. 2f-k). 이는 모델 또는 열대저기압 추

적 알고리즘의 한계로 인한 것으로 추측된다. 열대저기압 중 중위도로

진입하는 열대저기압의 비율을 계산했을 때, 관측(Bourdin et al. (2022)
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에서 처리한 IBTrACS 자료를 사용)과 ERAI 재분석자료에서의 비율은

각각 약 40%와 33%인 반면, 모델에서의 비율은 어느 기간(P1, P2, P3)

이든 20%를 채 넘지 못 했다. 재분석자료에서의 비율이 관측과 다르다

는 점에서, 본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘이 중위도에서 열대저기

압을 정확히 추적하는 데 한계가 있음을 엿볼 수 있다. 그러나 CESM1.2

에서의 비율이 관측 및 재분석자료에 비해 훨씬 더 낮은 점으로 미루어

보아, CESM1.2 내에서 열대저기압이 열대 지역에 과하게 분포하도록 모

의되는 경향이 있으며, 이로 인해 열대저기압의 변화 또한 열대 지역에

한정되어 나타난 것으로 추측된다. 다른 열대저기압 추적 알고리즘을 사

용한 선행연구들에서도 CAM5 열대저기압이 적도 부근 중앙태평양 또는

북동태평양에서 과하게 빈번하게 나타났다는 점이 이러한 추측에 타당성

을 더해준다(e.g., Wehner et al. 2015; Song et al. 2020a).

제 3 절 열대저기압 발생과 배경장 간의 관계

CO2 농도 변화에 따른 CESM1.2 열대저기압의 분포 변화를 이해하기

위해 열대저기압과 관련된 배경장 변수들의 변화를 살펴보았다. 앞서 언

급했듯 모델 열대저기압의 분포 변화가 대체로 열대저기압 발생 지역 부

근에 두드러졌기 때문에, 열대저기압의 발생과 관련된 GPI 및 GPI의 각

항들의 분포 및 변화에 대해 살펴보았다. 이 때 각 항들의 GPI의 변화에

대한 기여도를 쉽게 평가하기 위해, 모든 GPI 관련 변수들은 log 값을

씌워 분석하였다.

먼저 모델 내에서 GPI가 실제로 열대저기압의 발생 분포를 잘 근사하

는지 보기 위해, P1 시기 여름철 열대저기압의 발생 빈도와 ln(GPI)를

비교하였다(Fig. 5a). 북인도양이나 북대서양과 같이 GPI가 높음에도 열

대저기압 발생 빈도가 낮은 지역들이 존재하지만, 전반적으로 GPI의 분

포는 열대저기압 발생 빈도의 분포와 정성적으로 잘 일치하였다(Fig.

5a). 이는 CESM1.2 모델 내에서 GPI가 열대저기압 발생과 긴밀하게 연

관되어 있음을 말해준다.
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열대저기압 발생과 GPI의 관계는 특정 시기 뿐만 아니라 서로 다른

두 시기의 차이에서도 잘 나타난다. Figures 5b-d는 각각 P2와 P1, P3와

P2, P3와 P1 시기의 ln(GPI)와 열대저기압 발생 빈도 변화를 계산한 결

과로, 각각 RU, RD, 그리고 RU+RD 기간 동안의 변화를 보여준다. 열대

저기압 발생 변화와 ln(GPI) 변화의 분포는 정량적으로는 잘 일치하지

않았다. 예를 들어 RU 기간과 RU+RD 기간 동안의 중위도 북대서양

(Figs. 5b and d), RD 기간과 RU+RD 기간 동안의 남동태평양(Figs. 5c

and d)과 같은 지역에서는 ln(GPI) 변화는 크지만 열대저기압 발생 빈도

변화는 거의 없었다. 하지만 주요한 열대저기압 발생 빈도 변화가 나타

난 지역들(Figs. 5b-d의 상자들)에서는 대체로 열대저기압 발생 빈도의

증감 여부와 ln(GPI)의 증감 여부가 잘 일치하였다(Figs. 5b-d). 이러한

결과는, 적어도 열대저기압의 주된 발생 지역들 부근에서는, 열대저기압

발생 빈도의 증감 여부를 ln(GPI)의 변화를 통해 정성적으로 해석할 수

있음을 암시한다.

ln(GPI) 변화를 일으킨 주요 배경장 변수를 파악하기 위해, Figs.

5b-d에서 상자로 표시한 각 영역 내에서 ln(GPI)를 구성하는 4가지 항들

(AVOterm, RHterm, PIterm, shearterm의 log 값)의 평균적인 변화를 각

각 계산하였다. Figure 6은 각 시기 및 지역에서의 열대저기압 발생 빈

도 변화와 ln(GPI) 및 ln(GPI)의 각 항들의 변화를 나타낸 그림이다. 이

때 열대저기압 발생 변화와의 대략적인 비교를 위해, ln(GPI)와 관련된

모든 변수들은 열대저기압 발생 변화와 ln(GPI) 변화 간의 비율을 곱해

스케일을 조정하였다.

앞서 정성적으로 살펴본 결과와 동일하게, ln(GPI)는 모든 시기와 지

역에서 열대저기압 발생 빈도와 동일한 방향으로 변했다(cf. Fig. 6 내

각 그림의 1번째 막대와 2번째 막대 비교). 또한 ln(GPI)를 구성하는 각

항들의 변화량의 총합은 ln(GPI)의 변화와 거의 일치하여(cf. Fig. 6 내

각 그림의 2번째 막대와 3번째 막대 비교), ln(GPI) 변화가 4개의 항으로

선형적으로 잘 분해되었음을 알 수 있다. 한편 Fig. 6 내 각 그림의 4~7

번째 막대들은 각 지역 및 기간 동안 ln(GPI) 변화에 중요하게 작용한
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변수들을 말해준다. RU 기간 동안 남인도양(Fig. 6a)과 남태평양(Fig.

6b)에서는 RHterm이, 북동태평양(Fig. 6c)에서는 AVOterm이 ln(GPI)

변화에 가장 크게 기여하였다. RD 기간의 경우, 마찬가지로 남인도양

(Fig. 6d)과 남태평양(Fig. 6e)에서는 RHterm이, 북동태평양(Fig. 6f)에서

는 AVOterm이 ln(GPI) 변화를 주도했다. RU+RD 기간 동안의 남태평양

(Fig. 6f)에서의 ln(GPI) 변화에는 RHterm이 가장 큰 비중을 차지했다.

종합해보면, 주요 지역들(Figs. 5b-d의 박스들)에서의 ln(GPI) 변화는

대부분 RHterm과 AVOterm에 의해 설명되는 것으로 나타났다. 이는 대

류권 중층 상대습도와 하층 상대와도가 ln(GPI)를 통해 암시된 열대저기

압 발생의 증감에 중요한 역할을 했을 가능성을 암시하며, 따라서 CO2

농도 변화에 대해 열대저기압 발생이 비대칭적으로 반응한 것 또한 이러

한 배경장 변수들과 관련이 있을 수 있음을 시사한다.
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제 4 장 결론

본 연구에서는 CO2 농도가 증가할 때와 감소할 때 열대저기압의 분포

변화가 대칭적인지 살펴보고, 열대저기압의 발생 분포 변화를 대규모 배

경장의 변화를 통해 이해할 수 있는지 살펴보았다. 이를 위해 CO2 농도

를 초기 농도의 4배까지 증가시켰다가 감소시키는 결합된 CESM1.2 실

험 자료에 대해, 선행연구에서 제시된 알고리즘(TRACK)을 일부 수정한

열대저기압 추적 알고리즘을 적용하여 열대저기압을 추적하였다.

CO2 농도가 증가하는 RU 기간 동안 열대저기압은 남인도양에서 덜

빈번해지고 중앙태평양 및 북동태평양에서 더 빈번해졌다. 반면 CO2 농

도가 감소하는 RD 기간 동안 열대저기압은 북동태평양에서 적어졌고 남

인도양과 남태평양에서 더 많이 발생하였다. 그 결과, RD 말기(P3)에는

CO2 농도가 동일한 RU 초기(P1)에 비해 남태평양에서 열대저기압이 더

욱 빈번해졌다. 이는 열대저기압이 CO2 농도 변화에 대해 비대칭적으로

반응하며, CO2 농도가 회복되더라도 곧바로 이전과 같은 상태를 회복하

지 않을 수 있음을 암시한다.

열대저기압 발생 빈도가 변한 주요 지역들을 살펴본 결과, 열대저기압

발생 빈도의 증감 여부는 ln(GPI)의 증감 여부와 대체로 일치했으며,

ln(GPI)의 변화는 대류권 하층 상대와도 또는 중층 상대습도에 의한 것

으로 나타났다. 이는 CO2 농도 변화에 대한 열대저기압 발생의 반응 및

이의 비대칭성이 대류권 하층 상대와도와 중층 상대습도와 연관되었을

가능성을 시사한다.

본 연구의 결과는 CO2 농도의 증가 뿐만 아니라 감소 시나리오에서의

열대저기압 변화와 그에 대한 가능한 원인을 살펴보았다는 점에서 의미

가 있지만, 본 연구에서 사용한 모델, 열대저기압 추적 방법, 배경장 분

석 방법 등에 있어 많은 한계점들을 지닌다.

먼저 저해상도(약 100 km)의 모델을 사용했기 때문에 고해상도 모델
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에 비해 열대저기압을 모의하는 정확도에 한계가 있을 수 있다(e.g.,

Strachan et al. 2013; Wehner et al. 2015; Roberts et al. 2020a). 또한

단일 모델(CESM1.2)만을 사용했기 때문에, 모델의 물리모수화 과정과

같은 내부 구조에 의한 모델의 열대저기압 모의 오차에 취약할 수 있다.

가령 CESM1.2 또는 CAM5 내 열대저기압은 북반구 중앙태평양 또는

동태평양에서 지나치게 분포하는 경향이 있으며(e.g., Bacmeister et al.

2014; Shaevitz et al. 2014; Small et al. 2014; Wehner et al. 2015;

Bacmeister et al. 2018; Li and Sriver 2018; Chu et al. 2020), 이 중 전

자는 적도수렴대 모의 오차와 관련이 있다고 알려져 있다(Bacmeister et

al. 2014). 실제로 CAM5의 대류 과정(convection scheme)을 개선한

SAM0에서는 이러한 중앙태평양에서의 과대모의가 크게 개선된 바 있으

며(Song et al. 2020a), 이는 모델 내부 구조에서 비롯된 열대저기압 모

의 오차를 간과할 수 없음을 암시한다. 덧붙여 적은 수(10개)의 앙상블

자료만을 사용했기에 앙상블의 초기 조건의 효과가 결과에 일부 잔재했

을 수도 있다. 따라서 다양한 고해상도 기후모델을 이용해 CO2를 증가시

켰다가 감소시키는 실험의 다수의 앙상블 자료에 대해 열대저기압을 추

적한 결과를 종합한다면, 모델 특성 또는 오차에 덜 민감한 신뢰성 있는

결과를 얻을 수 있을 것이다.

한편 본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘에도 여러 중요한 한계점들

이 존재한다. 본 연구의 열대저기압 추적 알고리즘은 선행연구(Strachan

et al. 2013)에 비해 ERAI 재분석자료에서 북대서양 열대저기압을 지나

치게 적게 탐지했다(cf. 본 연구의 Figs. 2b-c와 Strachan et al. (2013)의

Figs. 3f, 4f 비교). 또한 각 지역별 열대저기압의 연주기를 관측과 비슷

하게 재현하지 못 했으며(그림 생략), 특히 북동태평양 및 북대서양에서

탐지된 열대저기압이 저조해(그림 생략) 북반구 여름철 열대저기압의 개

수를 크게 과소평가했다(Fig. 3a). 저해상도(약 100 km) 모델을 사용한

선행연구들(e.g., Bell et al. 2013; Roberts et al. 2015)에서도 본 연구만

큼 심한 오차를 보이지 않은 것으로 보아, 이러한 오차들은 본 연구의

열대저기압 추적 알고리즘이 개선되어야 할 필요가 있음을 암시한다. 이
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러한 문제점들의 정확한 원인을 찾지는 못 했으나, (1) TRACK 알고리

즘을 사용한 선행연구들(e.g., Strachan et al. 2013; Hodges et al. 2017)

과 같이 대류권 중층(e.g., 500-hPa) 자료를 사용하여 열대저기압의 온난

핵 및 연직 구조를 더욱 정확히 판별하거나, (2) B-spline 내삽, 최대경

사상승법(steepest ascent method)과 같이 열대저기압 판별 과정에서 단

순화하거나 생략한 계산 과정들을 정확하게 반영한다면 결과를 일부 개

선할 수 있을 것으로 추측된다. TRACK 알고리즘이나 다른 검증된 열대

저기압 추적 알고리즘 코드를 직접 사용하는 것 또한 좋은 해결책이 될

것이다. 한편 열대저기압 추적 알고리즘에 따라서도 결과가 달라질 수

있기 때문에(e.g., Horn et al. 2014; Zarzycki and Ullrich 2017; Bourdin

et al. 2022), 2개 이상의 충분히 검증된 열대저기압 추적 알고리즘을 사

용한다면 결과의 신뢰성을 더욱 높일 수 있을 것이다.

마지막으로 본 연구의 열대저기압 분포 변화를 설명하는 관점 및 방

법에도 여러 개선할 점들이 존재한다. 먼저 본 연구에서는 ln(GPI) 변화

에 중요하게 작용한 배경장 변수들의 변화 원인을 제시하지 않았다. 한

가지 가능성으로는 적도 지역 순환장의 변화가 이와 관련이 있을 수 있

다. 가령 중층 상대습도의 변화는 중층(500-hPa) 상승기류의 변화와 정

성적으로 비슷한 분포를 보였다(그림 생략). 이는 몇몇 선행연구들(e.g.,

Bell et al. 2013; Chu et al. 2020)의 주장과 비슷하게, 해들리 세포

(Hadley cell) 또는 워커 순환(Walker circulation)과 같은 적도 지역 대

류나 순환장의 변화가 중층 상대습도, 그리고 열대저기압 발생 변화에

연관되었을 가능성을 보여준다. 추후 다양한 변수들 간의 관계를 정성적

또는 정량적으로 분석하고 보다 많은 선행연구를 조사한다면, 열대저기

압 발생과 배경장 간의 관계를 보다 복합적으로 이해할 수 있을 것으로

기대한다. 2번째로, GPI는 현생 기후의 열대저기압 발생을 잘 근사하지

만, 기후변화에 따른 열대저기압 발생 변화는 설명하지 못 할 수도 있다

고 주장한 연구들도 있다(Yokoi and Takayabu 2009; Camargo et al.

2014; Wehner et al. 2015; Wang and Murakami 2020). 따라서 열대저

기압 발생을 근사하는 다른 지표들, 가령 역학적인 변수들만으로 구성된
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역학적인 GPI (dynamic GPI, DGPI)를 통해 기후변화에 따른 열대저기

압 발생 분포 및 변동성을 해석해 볼 필요 또한 있을 수 있다(Wang

and Murakami 2020; Murakami and Wang 2022). 마지막으로, 고정된

특정 지역에서의 대규모 배경장을 분석하는 방법 대신, 열대저기압 또는

이를 선행하는 작은 요란을 따라가면서 주변 배경장을 분석하거나(e.g.,

Song et al. 2020a, b), 열대저기압과 관련된 중규모 또는 종관규모 조건

들(e.g., 적도 동풍 파동)을 분석한다면(Studholme et al. 2022), 열대저기

압의 발생과 같은 특성들의 변화에 대한 보다 정확한 관점을 얻는 데 도

움이 될 수 있을 것이다.
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그 림

Figure 1. Time series of CO2 concentration (ppm) during the period TC is tracked in

CESM1.2. Forty years of early RU (2001-2040), peak (2121-2160), and late RD

(2241-2280) periods are shaded in red, green, and blue, respectively.
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Figure 2. (left) Genesis and (right) frequency of warm-season (March-October for

the Northern Hemisphere, October-April for the Southern Hemisphere) TCs from (a)

IBTrACS during 1979-2002, (b-c) ERAI during 1979-2002, (d-e) CESM1.2 during P1

and their differences between (f-g) P2 and P1, (h-i) P3 and P2, and (j-k) P3 and

P1. All variables have units of # month-1 (106 km2)-1. Only statistically significant

differences at the 95% confidence level based on two-tailed Student’s t-test are

shown in (f-k).
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Figure 3. Annual cycle of the (a) Northern Hemisphere and (b) Southern Hemisphere

TCs from IBTrACS during 1980/81-2010 (gray; Schreck et al., 2014), ERAI during

1979-2002 (black), and CESM1.2 during P1 (red).



- 36 -

Figure 4. Same as Fig. 3 but for CESM1.2 TCs during P1 (red), P2 (green), and P3

(blue). Markers denote the months with statistically significant differences with P1 at

the 99% confidence level based on two-tailed Student’s t-test.
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Figure 5. (a) Warm-season climatology of ln(GPI) (shading) and TC genesis (#

month-1 (106 km2)-1, contour) during P1. (b-d) Same as (a) but for differences

between (b) P2 and P1, (c) P3 and P2, and (d) P3 and P1. Only statistically

significant differences at the 95% confidence level based on two-tailed Student’s

t-test are depicted. Red and blue boxes denote the regions with significant increase

and decrease in TC genesis, respectively.
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Figure 6. Changes in TC genesis (leftmost bar), ln(GPI) (2nd bar), sum of the four

components of ln(GPI) (3rd bar), and each component of ln(GPI) (4-7th bar) at each

region with significant changes in TC genesis (boxes in Figs. 5b-d). For each panel,

all ln(GPI)-related terms are scaled with the ratio between changes in TC genesis

and changes in ln(GPI) to imply their contribution to changes in TC genesis. The

numbers in the parentheses refer to the relative contribution of each term to ln(GPI).
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Abstract

Asymmetric response of tropical

cyclone genesis to CO2 changes

Hyunsuk Yoon

School of Earth and Environmental Sciences

The Graduate School

Seoul National University

This study investigates the existence of asymmetry in the

response of tropical cyclone (TC) genesis to CO2 changes and its

association with the large-scale environment. A TC tracking

algorithm modified from the algorithm of previous studies is applied

to track TCs in the transient CO2 reversibility experiment data of an

Earth system model.

During CO2 ramp-up (RU), TC occurred more frequently in the

Pacific but less frequently in the South Indian Ocean. During CO2

ramp-down (RD), TC became more abundant in the Southern

Hemisphere but less abundant in the Northern Hemisphere. As a

result, TC genesis was enhanced in the Southern Pacific at the end

of RD compared to the start of RU. This indicates that TC genesis

distribution may respond asymmetrically to CO2 changes.
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To understand the changes in TC genesis during each period, the

log of genesis potential index (GPI) and its four components are

analyzed. During RU, RD, and RU and RD combined, changes in the

log of GPI matched well with that of TC genesis in terms of sign in

the regions with significant changes in TC genesis. It was found that

such changes in the log of GPI are dominated by the changes in

low-level absolute vorticity or mid-troposphere relative humidity. This

suggests that relative vorticity and humidity may be the key factors

behind the changes in TC genesis during each period and thus the

asymmetry in the response of TC genesis to CO2 changes.

keywords : tropical cyclone, genesis, asymmetry, genesis

potential index
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