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            초록
          
        

        
          The sensitivity of the extratropical jet to the stratospheric mean state is investigated by conducting a series of idealized numerical experiments using a dynamic-core general circulation model. When the polar stratosphere is forced to be cold, the extratropical jet, defined by the 850-hPa zonal wind, tends to shift poleward without much change in its intensity. The opposite is also true when the polar stratosphere becomes warm. This jet response, however, is not exactly linear. A poleward jet shift under a cold vortex is much weaker than an equatorward jet shift under a warm vortex. The jet intensity change is also larger under a warm vortex. This result indicates that the stratosphere-troposphere downward coupling is more efficient for the warm and weak polar vortex. This finding is consistent with a stronger downward coupling during stratospheric sudden warming than vortex intensification events in the Northern Hemisphere winter, possibly providing a clue to better understand the observed stratosphere-troposphere downward coupling.
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      1. 서 론
      겨울철 성층권 극 소용돌이는 계절내-계절 시간 규모에서 큰 변동성을 보인다. 극 소용돌이의 변동은 주로 대류권에서 전파한 행성파에 의해 발생하며, 성층권뿐만 아니라 대류권 및 지표 순환장에 큰 영향을 끼치는 것으로 알려져 있다(e.g., Baldwin and Dunkerton, 2001). 일례로 극 소용돌이가 붕괴되는 성층권 돌연승온(sudden stratospheric warming)이 발생하면, 약 2달에 걸쳐 유라시아 북부와 미국 동부 지상 기온 감소가 나타나고 캐나다 동부 지역은 기온 증가가 발생한다(e.g., Song et al., 2015). 돌연승온과 반대인 극 소용돌이 강화 현상은 대류권 블로킹(blocking)의 발생빈도에 영향을 미치는 것으로 알려져 있다(Davini et al., 2014; Huang et al., 2017). 이와 같은 결과를 토대로 Tripathi et al. (2015)에서는 중장기 예보 능력을 향상시키기 위해 성층권 돌연승온 및 극 소용돌이 강화 사례가 활용될 수 있음을 보이기도 하였다.

      극 소용돌이와 연관된 성층권-대류권 접합(stratosphere-troposphere coupling) 과정은 주로 재분석자료와 기후모형을 활용해 연구되었다. 특히 기작 연구에 있어서 단순한 역학코어모형(dynamic-core GCM)부터 보다 복잡한 화학기후모형까지 다양한 기후 모형이 활용되었다. 정량적인 기후변화 연구에 사용된 화학기후모형과 달리, 역학코어모형은 그 용이성 때문에 기초 연구에 주로 활용되었다(Polvani and Kushner, 2002; Gerber and Polvani, 2009; Kim and Son, 2015). 일례로 Polvani and Kushner (2002)는 역학코어모형을 이용해 극 성층권의 기온 감률이 성층권-대류권 접합 과정에 어떠한 영향을 미치는지 확인하였으며, Gerber and Polvani (2009)는 지형 효과를 추가하여 접합 과정에 행성 규모 파동이 미치는 영향을 살펴보았다. 또한 최근에는 습윤 역학코어모형을 활용하여 짧은 기간동안 여러 크기의 열적 강제력을 주고 이후 나타나는 연직 접합을 확인한 연구도 진행되었다(White et al., 2020)

      기존의 성층권-대류권 연직접합 관련된 분석들의 경우 대부분 성층권 돌연승온과 같이 극 성층권이 따뜻해지는 경우에 집중하였으며, 모형 실험 또한 성층권이 따뜻한 시기를 중심으로 연구가 진행되어져 왔다(e.g., Haigh et al., 2005). 반면 성층권 기온이 급격히 하강하는 극 소용돌이 강화에 대한 연구는 제한적이었다. 2019/20 겨울-봄 사례와 같이 극 소용돌이 강화가 대류권에 강한 영향을 미치기도 하지만(Lawrance et al., 2020), 이에 대한 모형 실험은 많지 않은 실정이다. 일부 연구에서는 극 소용돌이 강화사례가 대류권 순환장의 세기, 지속시간, 그리고 공간 분포 등에서 성층권 돌연승온과는 비대칭적인 반응을 보인다고 보고한 바 있다(Limpasuvan et al., 2004, 2005). 하지만, 해당 연구에서 두 현상 간의 비대칭성을 확인하기에는 정량화된 실험이 부족했다. 이러한 한계로 Kuroda (2008)에서는 위에서 언급한 비대칭성이 유의미한 차이가 아닐 수 있음을 언급하기도 하였다.

      본 연구에서는 보다 정량화된 실험을 바탕으로 극성층권 평균장에 따른 대류권 순환 반응을 살펴보았으며, 기존 연구들과 달리 극 성층권이 평소보다 따뜻한 경우와 차가운 경우를 모두 고려하였다. 특히, 역학코어모형을 활용해 극 성층권 평균장을 한랭 상태에서 온난 상태로 체계적으로 조절함에 따라 대류권 제트의 반응을 역학적인 관점에서 살펴보았다.

      역학코어모형은 기온을 복사 평형 기온(Teq)으로 뉴턴식 완화(Newtonian relaxation) 시키면서 적분되는데, 지표 마찰력 및 정적 불안정 발생시 적용되는 건조기온 감률을 제외하면 그 어떤 물리 과정도 고려되지 않는다(Polvani and Kushner, 2002; Son and Lee, 2005; Kim and Son, 2015). 역학코어모형의 Teq는 대류권의 경우 Held and Suarez (1994)와 Becker et al. (1997) 등 다양한 Teq가 제시되었으나, 최근까지 이어져온 연구들은 대부분 사용하기 수월한 Held and Suarez (1994)에서 제시한 식을 사용하였다. 이와 달리 성층권 Teq는 정형화된 식이 없으며, 연구 목적에 따라 다양하게 변형된 식이 사용되고 있다(Williamson et al., 1998; Polvani and Kushner, 2002; Jucker et al., 2014; Martineau et al., 2018). 본 연구는 겨울철 성층권 순환장을 재분석자료와 가깝게 모의하기 위해 Martineau et al. (2018)에서 사용한 성층권 Teq를 일부 변형하여 사용하였다. 그리고 성층권 상태를 체계적으로 조절하기 위해 극 하부 성층권 Teq를 독립 인자로 설정해, 기준 실험보다 기온이 낮은 경우와 높은 경우를 광범위하게 고려하였다.

      본 논문은 다음과 같이 구성되었다. 연구에 사용된 모형 및 복사 평형 기온식은 2.1절에서 자세히 기술되었다. 민감도 실험을 위해 극 하부 성층권에 냉각 및 가열로 기온을 조절해주면서 민감도를 정량적으로 평가했다. 구체적인 실험 설계는 2.2절에서 다루었으며, 실험 결과는 3장에 자세하게 다루었다. 마지막으로 4장에 실험 결과를 요약하고 그 함의를 논의했다.

    

    

  
    
      2. 자료 및 정의
      
        2.1 역학코어모형
        본 연구에서는 성층권의 변화에 대한 대류권 제트의 반응을 정량적으로 분석하기 위해 전구 규모 역학코어모형을 사용하였다. 모형은 수평 해상도 R30(Rhomboidal 30), 연직 해상도는 시그마(sigma) 좌표계의 40개 층을 사용하여 적분하였다. 각 층의 시그마 값은 Chen and Zurita-Gotor (2008)에 나온 식을 기반으로, 21번째 층을 100-hPa으로 하고, 가장 높은 첫 번째층을 0.01-hPa으로 하였다. 이 중 최상부 6개층(0.01, 0.02, 0.04, 0.07, 그리고 0.1-hPa)은 스펀지 층(sponge layer)에 해당한다. 총 5,500일 동안 모형 적분을 수행하였으며 분석에는 평형상태에 도달한 마지막 4,000일간의 자료를 사용하였다.

        본 모형은 초기장이 별도로 존재하지 않으며, 뉴턴식 완화(Newtonian relaxation)를 통해 복사 평형 기온에 도달하도록 하는 적분이 수행된다. 이때, 모형에 사용되는 복사 평형 기온의 경우 대류권에는 Held and Suarez (1994)에서 제시된 식과 상수들을 대부분 그대로 이용하였다. 다만 겨울철 제트에 집중하기 위하여 Walker and S chneider (2005)의 식을 활용해서 열적도(thermal equator)를 6°S으로 옮기는 비대칭 항을 추가하였다. 본 연구에 사용된 대류권의 복사 평형 기온(Teq, trop)은 다음과 같다.
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        위 식에서 ϕ는 위도, ϕ0는 열적도로 위에서 언급한대로-6°를 사용하였고 k는 RCp=27이다. 또한 p0는 기준기압(1000-hPa), p는 연직층에 해당하는 기압을 의미한다.

        대류권과 달리 300-hPa 이상 상층에서는 성층권 복사 평형 기온(Teq, strat)을 사용하였다. Teq, strat은 Martineau et al. (2018)에서 제시한 복사 평형 기온을 일부 변형한 기온Teq,strat**에 하부 성층권 복사 평형 기온Teq,strat*을 새롭게 정의하였다.
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        음의 위도는 남반구를 양의 위도는 북반구를 의미한다. 여기서 TWPlowstrat, TWPhighstrat 는 각각 하부 성층권, 상부 성층권의 복사 평형 기온, WW와 WS는 각각 겨울 반구와 여름 반구의 남북 가중치 함수를 의미한다. ∆Tlow, ∆Thight(=30K), 그리고 Tref (= 200 K)는 각각 하부 성층권, 상부 성층권의 복사 평형 기온의 크기를 조절하는 변수, 그리고 기준 기온이다. 식(1)과 (2)를 이용해 나타낸 본 연구에서 사용된 Teq은 Fig. 1a와 같다.

        
          
          

          Fig. 1. 
				
          

          
            (a) Profile of the radiative equilibrium temperature, Teq, for the control experiment (solid contours; contour interval of 10 K) and the added cooling for ‘C4’ experiment (dashed contours; contour interval of 5 K). (b) Time-mean zonally-averaged zonal wind (contours; contour interval of 10 m s-1) and temperature (shaded) in the control experiment. (c) Same as (b) but for JRA-55 over Atlantic (85°W-0°) averaged from 1958 to 2019 in January.
          
          

          

        

        모형의 제트와 재분석자료의 제트를 비교하기 위해, 본 연구에서는 일본기상청에서 제공하는 Japanese 55-year Reanalysis (JRA-55) 월평균 기온 및 동서바람 자료를 사용하였다(Kobayashi et al., 2015). 1958년부터 2019년까지 총 62년의 1월 자료를 활용하여 북대서양 지역 아열대 및 중위도 제트의 기후값을 비교 분석하였다.

      

      
        2.2 민감도 실험
        본 연구에서는 성층권 극 소용돌이의 강도(intensity) 변화를 주기 위해 하부 성층권의 기온TWPlowstrat을 조절해주었다. 여기에 ∆Tlow를 이용하여 재분석장에서 기온의 극소치가 나타나는 극 성층권 30-hPa 부근 기온을 조절하였다. 이를 통해 겨울철 성층권의 기본적인 순환장 구조를 유지하면서, 극 소용돌이의 강도를 조절할 수 있다. ∆Tlow은 0K를 기준 실험(control experiment, CTL)으로 하여 -25K부터 25 K까지 5 K간격으로 바꿔주었다. -25K부터 -5 K까지의 실험을 냉각 실험, 5K부터 25 K까지의 실험을 가열 실험이라 칭하였으며, -25K 실험을 ‘ C5 ’ 실험이라 정의한 뒤 순차적으로 ‘C4’, ‘C3’, ‘C2’, ‘C1’, ‘CTL’, ‘W1’, ‘W2’, ‘W3’, ‘W4’와 ‘W5 ’라고 명명하였다.

      

      
        2.3 제트 및 극 소용돌이의 정의
        본 연구에서는 동서평균 관점에서 성층권 극 소용돌이와 대류권 제트를 중심으로 분석을 수행하였다. 대류권 제트의 경우 중위도 제트와 아열대 제트를 구분하여 각각의 위치와 강도를 정량적으로 정의하였다. 성층권 극 소용돌이의 강도는 10-hPa에서 중위도(40~70°N) 영역 평균된 동서바람을 사용하였다. 중위도 제트는 하층 850-hPa 동서평균 동서바람으로 정의하였다. 하층 바람의 최대 지점을 중위도 제트의 위치, 그 위치에서 동서방향 평균 풍속을 중위도 제트의 강도라 정의하였다. 정확한 위치와 강도를 추정하기 위해 3차 스플라인 보간법(cubic spline interpolation)을 적용하였다(e.g., Kim and Son, 2020).

        아열대 제트의 위치는 100-hPa부터 400-hPa까지 기압 가중 평균된 동서평균 동서바람에서 850-hPa의 동서평균 동서바람을 뺀 값이 10°N와 중위도 제트 사이에서 최대가 되는 위도로 정의하였다(Adam et al., 2018). 아열대 제트의 강도의 경우 200-hPa부터 300-hPa까지 기압 가중 평균된 동서평균 동서바람의 최댓값으로 정의하였다.

      

    

    

  
    
      3. 결 과
      
        3.1 기준 실험
        Figure 1b는 CTL에서 모의된 동서평균 기온과 바람장을 보여준다. 먼저 기온을 살펴보면, 적도 부근대류권계면과 북반구 극 하부 성층권의 낮은 기온이 특징적이다. 성층권에서는 남극부터 북극까지 이어지는 기온 감소를 보이며, 특히 양반구의 중위도에서 기온경도가 크게 나타난다(Fig. 1b의 음영). 남반구 중위도의 강한 남북방향 기온경도는 남반구 상부 성층권에 동풍을 야기한다. 반면 북반구 중위도의 강한 남북방향 기온경도는 북반구 성층권에 강한 서풍을 야기하며, 이는 상부 성층권에서부터 대류권계면까지 뚜렷하게 확인된다(Fig. 1b의 등고선). 약 250-hPa에서 최댓값을 보이는 대류권 제트는 크게 아열대 제트와 중위도 제트로 나뉘어 확인이 된다. 아열대 제트는 북위 약 30° 부근에서 최댓값을 보이며, 급격한 바람 시어(shear)에 따라 고도가 낮아질수록 세기가 감소한다. 중위 제트 역시 250-hPa 부근 북위 약 55° 근방에서 최댓값을 보이며, 아열대 제트와 달리 지표 근처까지 동서바람이 존재하는 순압(barotropic) 구조를 보인다. 이러한 기준 실험 결과는 재분석자료에서 나타나는 최근 62년(1958~2019) 북대서양의 1월 평균장과 매우 유사하다(Fig. 1c). 북대서양 지역은 성층권-대류권 연직 접합이 가장 두드러진 지역으로, 계절내-계절 예보에 있어서 성층권이 매우 중요한 지역으로 알려져 있다(e.g., Scaife et al., 2005). 그렇기 때문에 이 지역의 평균장을 유사하게 모의하는 것이 연직접합 모형실험에서 필수적이라 할 수 있다.

        본 연구의 모형 실험에서는 대륙분포 및 산악지형과 같은 지형 효과 등 동서비대칭성(zonally asymmetry)을 반영된 인자가 고려되지 않았기 때문에, 관측 자료에서 확인되는 연직 접합의 동서비대칭성을 고려하기 어렵다는 실험적 한계를 가진다. 이를 고려하여 연직 접합에서 우선적으로 중요한 북대서양 지역 순환장을 복사 평형 기온식에 최대한 반영하고자 하였다. 모형 실험 결과(Fig. 1b)는 북대서양 1월 평균장(Fig. 1c)을 유사하게 모의하고 있음을 보여준다.

      

      
        3.2 민감도 실험
        C1부터 C5까지, W1부터 W5까지 총 열 개의 실험에서 나타난 동서평균 기온은 Fig. 2에 나타나 있다. 이는 하부 성층권의 냉각 및 가열에 의한 성층권과 대류권의 기온 반응에 해당한다. C1(5K 냉각 실험)에서 C5(25 K 냉각 실험)로 바뀜에 따라, 극 하부 성층권 냉각 또한 최대 25K까지 기온 감소가 확인된다(Figs. 2a, c, e, g, i). 50°N 부근의 상부 성층권(1~10-hPa)에서는 기온이 3K 이상 증가하는 것이 확인되는데(Figs. 2c, e, g, i), 이는 브루어-돕슨(Brewer-Dobson)순환과 같은 2차 순환으로부터 기인한 단열 기온 상승 효과로 추정된다(Butler et al., 2010; Kim and Son, 2015). 이를 통해 간접적으로 10~100-hPa 사이의 기온 하강에는 복사 평형 기온의 조절에 의한 직접적인 기온 하강뿐만 아니라, 2차 순환으로부터 기인한 간접적인 기온 하강 효과가 부가적으로 존재한다는 것을 알 수 있다. 이러한 하부 성층권 기온의 반응은 상대적으로 50°N 이상의 고위도에 집중되어 있으며, 성층권에 한정되어 확인된다.

        
          
          

          Fig. 2. 
				
          

          
            Time-mean zonally-averaged temperature (contours) for each experiment and its difference from control experiment (shaded). Contour intervals are 10 K.
          
          

          

        

        냉각 실험과 마찬가지로 가열 실험에서도 기온 변화는 복사 평형 기온을 조절한 북반구를 중심으로 나타나며, ∆Tlow가 증가함에 따라 극 성층권 기온 증가 및 상부 성층권의 약한 기온 감소가 나타난다(Figs. 2b, d, f, h, j). 냉각 실험과 비교하였을 때, 가열 실험에서 같은 크기의 ∆Tlow 변화에 대해 기온의 변화가 상대적으로 더 넓고 크게 나타났다. 예를 들면, C5에서는 기온 반응이 성층권에 한정되어 나타난 것과는 달리, W5에서는 기온의 상승이 약 250-hPa 상부 대류권까지도 나타나는 것을 확인할 수 있다(Figs. 2i, j). 또한, 적도 근처에서 약한 기온 상승이 나타나며, 상부 성층권의 기온 변화도 상대적으로 저위도에서 나타나는 등 냉각 실험과 차이를 보인다. 이는 같은 크기의 ∆Tlow 변화에도 불구하고, 냉각과 가열에 따라 나타나는 기온 반응이 비대칭일 수 있음을 보여준다.

        ∆Tlow 변화에 따른 동서평균 동서바람의 반응은 Fig. 3에 나타나 있다. 먼저 냉각 실험을 살펴보면, 기온반응과 마찬가지로 순환장의 반응은 성층권 북위 40°이상에서 두드러지게 나타났다(Figs. 3a, c, e, g, i). 일부 적도 성층권 지역에서 약한 양의 편차가 확인되지만, 북극 지역과 비교하였을 때 그 크기가 미미하다. 또한, 전반적으로 대류권보다 성층권에서 순환장의 반응이 두드러지게 나타나며, ∆Tlow가 감소함에 따라 극소용돌이가 강화되는 것을 확인할 수 있다(빨간색). 구체적으로 살펴보면, CTL의 60°N 부근 10-hPa 동서바람은 약 60m s-1의 속력을 보였다면(Fig. 1b), 가장 강한 냉각 실험인 C5에서는 약 100 m s-1까지 증가한 것이 확인되었다(Fig. 3i). 이러한 극 소용돌이 강도 증가는 극 하부 성층권의 기온이 하강함에 따라 강해진 남북 기온 경도가 동서바람 연직 시어를 유도한 것 때문으로 생각된다(Fig. 2i). 이와 같이 냉각 정도에 따라 극 소용돌이 강도가 뚜렷하게 변하는 것이 확인되었으나, 상부 성층권 최대 풍속의 위치는 크게 변하지 않았다.

        
          
          

          Fig. 3. 
				
          

          
            Same as Fig. 2 but for time-mean zonally-averaged zonal wind. Contour intervals are 10 m s-1.
          
          

          

        

        가열 실험에서의 순환장 반응 또한 냉각 실험과 마찬가지로 주로 북위 40° 이상에서 나타난다(Figs. 3b, d, f, h, j). 냉각 실험에서 극 소용돌이가 강화된 것과는 반대로, 가열 실험에서는 전반적으로 극 소용돌이의 약화가 확인된다(파란색). 극 소용돌이의 강도만 변했던 냉각 실험과는 달리, 가열 실험에서는 상부 성층권 최대 풍속의 위치 변화 또한 확인된다. 특히, CTL에서는 60°N 부근에 위치하던 10-hPa 최대 풍속의 위치가 W5에서는 40°N 부근까지 내려오는 모습을 보였다(Figs. 1b, 3j). 바람장은 전반적으로 앞선 온 도장의 변화와 일관되게 온도풍 균형으로 설명된다. Figures 2와 3에서 북반구 극 성층권 기온 변화에 따른 남반구의 반응은 미미한 것을 확인하였기에, 이후 분석은 북반구에 집중하였다.

        냉각 및 가열 실험에 대한 성층권 및 대류권의 반응을 보다 자세하게 확인하기 위해, 위도에 따른 10-hPa 및 850-hPa 동서평균 동서바람을 30-hPa 동서평균 기온과 함께 Fig. 4에 나타냈다. 실험에 따른 반응을 보다 구체적으로 확인하기 위해 C5, C3, W3 그리고 W5의 네 개의 실험만을 CTL과 비교하였다. 30-hPa 기온 변화는 극지방에서 가장 두드러지며, 하부성층권 가열이 심화됨에 따라 약 175 .5 K에서 229.5K까지 상승한다(Fig. 4a). 이러한 기온 상승으로 인해 W3와 W5에서 남북방향 기온 경도가 역전되는 것을 확인할 수 있다(빨간색 선). 특히, 냉각 및 가열 실험에서의 성층권 기온변화를 CTL과의 차이로 보면 앞서 Fig. 2에서 나타났던 비대칭적 기온 반응이 보다 뚜렷하게 확인된다. 냉각 실험에서는 조절된 ∆Tlow와 유사한 정도의 기온 감소가 확인된 반면, 가열 실험에서는 조절된 ∆Tlow보다 큰 기온 증가가 확인되었다(Fig. 4b). 예를 들면, ∆Tlow가 약 -25K인 C5에서는 극 성층권 기온 변화 또한 약 -26.1 K으로 나타나나,∆Tlow가 25K인 W5 실험에서의 극 성층권 기온 변화는 약 28.9K 가량으로 보다 크게 나타난다. 이는 앞서 Fig. 2에서 나타난 2차 순환에 의한 단열 기온 상승 효과로 추정된다.

        
          
          

          Fig. 4. 
				
          

          
            (a) Zonally-averaged temperature at 30-hPa for C5, C3, CTL, W3, and W5 and (b) its difference from CTL. Same for (c) zonally-averaged zonal wind at 10-hPa and (d) its difference from CTL, and (e) zonally-averaged zonal wind at 850-hPa and (f) its difference from CTL. (c, e) Only wind over 0 m s-1 is shown. (d, f) Dashed lines denote the latitude of maximum zonal wind at (d) 10-hPa and (f) 850-hPa from CTL.
          
          

          

        

        성층권 기온 변화가 고위도에서 두드러진 것과 달리, 성층권 바람장의 변화는 상대적으로 낮은 위도(60°N 부근)에서 뚜렷한 차이를 보였다(Figs. 4c, d). C5에서 W5로 하부 성층권이 가열됨에 따라, 60°N 부근 성층권 바람의 풍속은 약 105.3 m s-1에서 12.2 ms-1까지 감소함을 확인할 수 있다(Fig. 4c). 보다 구체적으로 살펴보면, 냉각 실험에서는 ∆Tlow이 감소함에 따라 전반적인 풍속의 증가만 확인될 뿐, 최대 풍속이 나타나는 위도는 CTL과 비교하여 큰 차이가 없었다(파란색 선, Fig. 4c). 반면, 가열 실험에서는 ∆Tlow가 증가함에 따라 60°N 부근의 풍속이 감소할 뿐만 아니라, 해당 풍속이 상대적으로 저위도(40°N 부근)보다 약해진 이후 최대 풍속의 위치가 60°N에서 40°N 부근으로 급격하게 바뀌게 되는 것을 확인할 수 있다(Fig. 4c의 빨간색 선). 특히, 앞선 결과들과 일관되게 냉각 실험 보다 가열 실험에서 성층권 풍속이 더 크게 변하는 비대칭 반응을 확인할 수 있다(Fig. 4d). C3와 W3는 최대 풍속 변화 정도사이에 약 5.1 m s-1의 차이를 보이고 C5와 W5는 약 1.7m s-1로 차이가 줄었지만 여전히 비대칭적인 반응이 나타남을 알 수 있다. 이렇듯 하부 성층권의 기온 조절 방향에 따라 성층권 기온과 풍속은 비대칭적으로 반응하고 있음을 알 수 있다.

        하부 성층권 기온 변화 실험에 따른 대류권 중위도 제트의 반응 또한 성층권 극 소용돌이 반응처럼 가열 실험의 반응이 상대적으로 냉각 실험보다 더 크게 나타났다(Figs. 4e, f). 냉각 실험에서는 ∆Tlow가 감소함에 따라 중위도 제트가 CTL의 제트보다 고위도에서 나타난다(Fig. 4e의 파란색 선). 반면, 가열 실험의 중위도 제트는 ∆Tlow가 증가하면서 CTL보다 그 강도가 증가하며, 보다 저위도에 위치한다(Fig. 4e의 빨간색 선). 냉각 실험은 중위도 제트의 고위도 측면(polar flank)에서의 풍속 강화 및 저위도 측면(tropical flank)에서의 풍속 약화가 나타났으며(Fig. 4f의 파란색 선), 반대로 가열 실험에서는 고위도 측면에서의 풍속 약화 및 저위도 측면에서의 풍속 강화가 확인되었다(Fig. 4f의 빨간색 선). 이때, 대류권 제트의 고위도 측면에서의 풍속 변화가 저위도 측면에서의 풍속 변화보다 크게 나타난 것을 확인할 수 있었다. 이러한 풍속 변화는 냉각 실험보다 가열 실험에서 더 두드러졌다. 예를 들어, W5에서는 제트의 고위도 측면에서 약 5 .8m s-1 풍속이 감소했으며, 저위도 측면에서는 약 2.1m s-1 풍속이 증가한 것으로 확인되었다. 상대적으로 C5에서는 반응의 강도가 약하게 확인되었으며, 제트의 고위도 측면 및 저위도 측면에서 풍속이 각각 약 1.7 m s-1 증가 및 0.9 m s-1 감소함을 확인할 수 있었다. 특히, C3와 C5간의 차이도 상대적으로 약하게 나타나 ∆Tlow 변화에 대한 반응 또한 가열 실험이 더 크다는 것을 알 수 있다.

        대류권 제트의 반응은 성층권에 비해 고위도에서 나타난다(Figs. 4d, f). 성층권 극 소용돌이의 중심과 대류권 제트의 중심은 각각 약 62°N과 58°N로 유사하다(수직 파선). 그러나 성층권 풍속의 변화는 CTL의 성층권 극 소용돌이 중심 부근에서 가장 뚜렷하게 나타나는 반면(Fig. 4d), 대류권 동서바람은 CTL의 대류권 제트의 극 측면에서 크게 변하였다(Fig. 4f). 풍속의 변화를 비교해보면, 성층권 동서바람은 CTL에서 약 60m s-1의 최대 풍속을 가지며 48m s-1의 감소 및 46m s-1의 증가가 나타난다. 반면, 대류권 동서바람은 CTL에서 약 27m s-1의 최대 풍속을 보이며, -5.8 m s-1에서 2.1 m s-1 범위의 풍속 변화가 나타났다.

        이렇게 극 하부 성층권에 기온을 조절해 주었을 때, 단순 역학 모형임에도 성층권의 반응 및 이와 연관된 대류권 순환장 변화가 정성적으로 확인됨을 알 수 있었다. 특히, 넓은 범위의 온도 변화를 통해 냉각 및 가열 실험에서 비대칭적인 순환장 변화를 확인할 수 있었고, 이는 선행연구에서 확인된 연직접합 비대칭성을 보다 정량적으로 분석해야 함을 시사한다.

      

      
        3.3 극 성층권 상태와 중위도 제트 반응 관계
        극 성층권 상태에 따른 대류권의 비대칭적인 반응을 보다 정량적으로 살펴보기 위하여, 극 하부 성층권의 냉각 및 가열에 따른 성층권 극 소용돌이의 강도 변화와 대류권 중위도 제트의 변화를 Fig. 5에서 확인하였다. Figure 5a를 살펴보면, 냉각에서부터 가열 실험에 이르기까지 극 소용돌이의 강도 변화를 살펴볼 수 있다. 전반적으로 실험 강도 변화에 따라 극소용돌이 강도 반응은 선형적으로 확인되고 있으나, Figs. 4c, d에서와 같이 냉각 실험보다 가열 실험에서 상대적으로 극 소용돌이 강도 변화가 더 큰 것을 확인할 수 있다. 구체적으로, 냉각 실험에서는 ∆Tlow가 1 K 증가할 때 극 소용돌이의 세기가 1.15m s-1 감소하는 반면, 가열 실험에서는 1K 증가 시 1.21m s-1감소하였다.

        
          
          

          Fig. 5. 
				
          

          
            The responses of (a) polar vortex intensity, (b) extratropical jet intensity, and (c) extratropical jet latitude from C5 to W5. Dashed lines denote the linear regression line for variable from (blue) CTL and cooling (C1-C5) and from (red) CTL and warming (W1-W5) experiments.
          
          

          

        

        냉각 및 가열 실험에 대한 대류권 중위도 제트의 강도 및 위치의 변화는 그 비대칭성이 뚜렷하게 확인된다(Figs. 5b, c). 냉각 실험을 먼저 살펴보면, 중위도 제트의 강도는 약 28.6 ± 0.07 m s-1로 냉각 크기와 관계없이 대부분 일정하게 유지되었다(Fig. 5b의 파란색 점). 이는 앞서 Fig. 4에서 확인한 바와 같이 극 하부 성층권 냉각은 대류권 중위도 제트의 강도에는 큰 영향을 주지 못하는 것을 의미한다. 반면, 가열 실험에서는 ∆Tlow가 증가함에 따라 중위도 제트의 강도 또한 선형적으로 증가한다(Fig. 5b의 빨간색 점). 특히, W2와 W3 사이에는 비교적 큰 변화가 나타나는데, 이는 성층권 최대 풍속 위치 변화와 연관이 있는 것으로 추정된다. 대류권 중위도 제트 위치의 경우, 냉각실험에서는 ∆Tlow가 증가함에 따라 적도 방향의 변화가 확인되나, C5에서 CTL 사이의 평균 이동은 10 K당 -0.54°로 상대적으로 작게 나타났다. 반면, 가열 실험에서는 CTL에서 W 5 사이의 평균 제트의 위치 이동은 10K 당 -1.3°로 ∆Tlow 변화에 대해 제트의 위치가 크게 변하였다.

        Figure 5에서는 민감도 실험 결과를 정량화 하여 분석함으로써 대류권 중위도 제트의 반응이 냉각 실험과 가열 실험 사이에 비대칭성이 존재함을 확인할 수 있었다. 이러한 비대칭성은 선행연구의 재분석자료 결과에서도 일관성 있게 나타난 부분이기 때문에(e.g., Limpasuvan et al., 2005), 본 실험 결과 역시 비대칭성의 원인이 성층권-대류권 연직접합과 연관되어 있을 것이라 추정하였다. 때문에, 대류권 제트 반응의 비대칭성이 성층권-대류권 연직 접합 과정과 연결되어 있음을 확인하기위해, Fig. 6에서 극 소용돌이 강도와 대류권 제트의 강도 및 위치 간의 상대적인 관계를 확인하였다.

        
          
          

          Fig. 6. 
				
          

          
            (a) Intensities and (b) latitudes of the extratropical jet in response to the polar vortex intensity from C5 to W5. (c) The relationship between the intensity of the extratropical jet and its latitudes for all experiments. (d) Same as (c) but for the subtropical jet. Dashed lines denote the linear regression line for variable from (blue) CTL and cooling (C1-C5) and from (red) CTL and warming (W1-W5) experiments.
          
          

          

        

        앞서 냉각 및 가열 실험에서 대류권 반응의 비대칭이 두드러진 것과 같이 성층권 극 소용돌이의 강도에 따라서도 대류권 반응의 비대칭성이 나타났다. 대류권 중위도 제트의 강도 반응은 극 소용돌이 강도가 CTL (약 47.1m s-1)보다 약한 실험(W1-W5)과 강한 실험(C1-C5)으로 크게 두 집단으로 나뉘는 것을 확인할 수 있다(Fig. 6a). 극 소용돌이가 약한 실험에서는 극 소용돌이 강도와 대류권 중위도 제트 강도 사이에서 뚜렷한 음의 상관성이 확인된다. 구체적으로, 극소용돌이 강도가 10m s-1 약화됨에 따라 대류권 중위도 제트는 약 0.27m s-1 강해지는 것을 확인할 수 있다. 반면, 극 소용돌이가 강한 경우 대류권 중위도 제트의 강도는 28.6m s-1 부근에서 큰 변화를 확인하기 어렵고, 상관계수도 약 -0.18으로 선형성이 거의 나타나지 않는다.

        대류권 중위도 제트의 위치는 성층권 극 소용돌이가 강해짐에 따라 최대 4°만큼 고위도로 이동하는 것을 확인할 수 있었다(Fig. 6b). 특히, 극 소용돌이 강도가 CTL보다 약한 실험에서는 극 소용돌이 강도가 10 m s-1 변할 때마다 약 1.1° 가량의 뚜렷한 위치 변화를 보인 반면, 극 소용돌이 강도가 CTL보다 강한 실험에서는 강도가 10m s-1 변할 때 약 0.47° 바뀌는 등 제트의 위치 변화율이 크게 감소하는 경향을 보였다. 이러한 극 소용돌이 세기에 따른 비대칭적 대류권 제트의 반응은 기존 역학코어모형의 결과(e.g., Polvani and Kushner, 2002)와 반대로 나타났으며 실제 대류권의 비대칭적 반응을 잘 보여준다. Polvani and Kushner (2002)에서는 극 소용돌이의 강도가 약할 때 지표 최대 풍속의 위치와 강도 변화가 극 소용돌이의 강도 변화에 무관하게 거의 일정하고, 극 소용돌이의 강도가 강할 때는 강도가 증가함에 따라 지표 최대 풍속이 증가하면서 고위도로 이동하는 것을 보였다. 이와는 달리, 본 연구 결과에서는 반대로 극소용돌이의 강도가 약할 때 강도 변화에 따른 대류권 중위도 제트의 위치와 강도 변화가 상대적으로 크게 나타나고, 극 소용돌이의 강도가 강할 때는 대류권 중위도 제트의 위치 변화만 약하게 나타난다. 이와 같은 차이는 성층권 Teq의 차이에서 비롯된 것으로 추정된다.

        Figure 6c에서는 성층권 변화 실험에 따른 대류권 중위도 제트의 강도와 위치의 상관관계를 보여주었다. 둘의 관계는 앞선 결과와 일관되게, 상대적으로 중위도 제트가 저위도에 위치하는 가열 실험에서는 음의 상관관계가 뚜렷하게 확인되는 반면, 중위도 제트가고위도에 위치할 때는 상대적으로 그 둘의 관계가 거의 확인되지 않았다. 구체적으로, 중위도 제트의 위치가 CTL (약 56.9°)에서보다 저위도에 있을 경우 1° 만큼 적도 방향으로 이동할 때 강도는 약 0.26m s-1 증가한다. 반면, CTL보다 고위도에 있을 때는 상관계수도 약 -0.18으로 선형성이 거의 나타나지 않는다. 다시 말해, 극 소용돌이가 뚜렷하게 약해진 경우에서는 대류권 중위도 제트의 위치가 적도 방향으로 움직이면서, 그 강도는 강해진다. 대류권 중위도 제트 강도 및 위치의 변화는 극 소용돌이가 약했던 가열 실험에서 두드러지게 확인할 수 있었다. 대류권 중위도 제트 위치의 변화는 최대 4.4°까지 무시할 수 없는 수준으로 변한 것을 확인할 수 있었다. 다만, 제트 강도의 변화는 최대 0.95m s-1로 크지 않은 변화를 보였으며, 유의미한 수준의 변화라고 보기는 어렵다. 이는 성층권 변화에 따른 대류권 중위도 제트 반응은 강도보다 위치에서 두드러진다고 볼 수 있다.

        마지막으로, 성층권 변화 실험에 따른 대류권 아열대 제트의 변화를 살펴본 결과, 중위도 제트와 유사하게 저위도에 위치한 아열대 제트의 강도가 고위도에 위치한 아열대 제트보다 더 크게 나타났다(Fig. 6d). 단, 중위도 제트에서는 강도 차이 보다는 위치 차이가 두드러진 것과 달리, 아열대 제트는 강도 차이가 더 두드러졌다. 구체적으로, 아열대 제트는 C 5 -W5에서 약 1.0°의 위치 변화를 보인 반면, 강도 변화는 2.5m s-1 가량 확인되었다. 또한, 중위도 제트와 마찬가지로 아열대 제트에서도 극 소용돌이가 두드러지게 약할 때 상대적으로 저위도에 위치하고 강도가 크며, 위치와 강도의 변화 폭이 크게 확인되었다.

        본 연구에서 수행한 성층권 냉각 및 가열에 따른 대류권의 반응은 성층권-대류권 연직접합 역학 과정을 설명하는 이론 중 ‘downward control’과 연결점을 찾을 수 있다(Haynes et al., 1991). 연직접합 과정을 설명하는 이론의 대부분들은 연직 접합과정에서의 시간 변화를 고려하나, ‘downward control’의 경우 본 연구의 실험과 같이 정상상태(steady state)를 가정하므로 해당 이론으로 연직 접합과정을 설명할 수 있다. 해당 이론에 따르면, 성층권에 냉각 혹은 가열과 같은 동서방향 외력이 존재하게 되면 이와 균형을 맞추고자 대류권에는 2차 순환이 발달한다. 결과적으로 단순히 정상상태의 외력을 성층권에 처방해주는 것만으로도 대류권 순환은 변하게 된다. 다만 해당 이론만으로는 본 연구에서 강조하고 있는 냉각 및 가열에 따른 비대칭성을 설명하기 어렵다는 한계가 존재한다. 그렇기 때문에 본 연구에서 나타난 대류권의 비대칭적인 반응은 성층권 기온 변화에 따른 대류권의 종관규모 파동 활동 차이와 관련 있을 것으로 생각된다. 최근 습윤 역학코어모형에서 연직 접합 실험을 살펴본 선행연구에서도 돌연승온 발생 후 연직 접합과정에서 대류권 종관규모 파동 활동이 중요한 역할을 하였음을 보인 바 있다(White et al., 2020).

      

    

    

  
    
      4. 요약 및 토의
      본 연구는 역학코어모형에서 극 하부 성층권 기온을 조절했을 때 성층권과 대류권 순환장의 반응을 분석했다. 극 성층권 기온 증가에 따라 극 소용돌이의 강도는 선형적으로 감소함을 확인하였으며, 대류권 중위도 제트와 아열대 제트의 반응은 냉각 및 가열 실험에 따라 비대칭적임을 확인하였다. 극 성층권이 가열됨에 따라 대류권 중위도 제트와 아열대 제트는 저위도로 이동하며 강도가 증가하였으나, 냉각에 대해서는 위치와 강도 모두 크게 변하지 않았다. 극 성층권 가열에 따라 중위도 제트는 위치 변화가 강도 변화보다 더 뚜렷한 반면, 아열대 제트는 속력 변화가 더 뚜렷하게 나타났다. 냉각 및 가열에 따라 극 소용돌이는 일관되게 강화 및 약화되었으나, 대류권의 반응은 극 소용돌이가 약화되는 가열 실험에서만 유의미하게 확인되었다. 이는 역학코어모형에서 극 소용돌이가 강화되거나 약화됨에 따라 대류권 제트의 반응이 비대칭적으로 나타날 수 있음을 의미한다.

      극 소용돌이 강화 및 약화에 따른 비대칭적인 성층권-대류권 접합 반응은 이미 관측에서도 확인된 바 있으며(e.g., Limpasuvan et al., 2005), 그 둘의 역학 과정에 대한 차이 또한 논의된 바 있다(Perlwitz and Harnik, 2003, 2004; Song and Robinson, 2004; Dunn-Sigouin and Shaw, 2015). 본 연구는 기존 연구에서 직접 비교하기 어려웠던 극 소용돌이 상태에 따른 비대칭적인 연직 접합과정을 동등한 조건하에 비교하였으며, 관측에서만 분석되던 극 소용돌이 강화 사례에 대한 연직 접합 과정을 모형 실험을 통해 재검증 할 수 있었다. 또한, 이러한 비대칭적인 연직 접합이 물리과정을 제외한 건조 역학만으로 어느 정도 설명될 수 있다는 점에서 본 연구는 연직 접합에서 파동활동의 내부 역학과정이 중요하다는 것을 다시 한번 강조한다.

      추가적으로 본 연구를 통해 성층권-대류권 연직 접합이 하부 성층권의 변화만으로도 구현될 수 있음을 확인할 수 있다. 이는 성층권이 대류권 순환장을 바꾸기 위해서 성층권 돌연승온과 같은 10-hPa 부근의 극 소용돌이 변동성이 필수조건이 아님을 시사한다(Karpechko et al., 2017; Martineau et al., 2018). 다만, 보다 정량화된 결과를 얻기 위해서는 고도에 따른 기온 조절이 연직접합에 어떠한 영향을 미치는지 추가분석이 필요할 것으로 판단된다.

      본 연구에서 사용된 역학코어모형은 성층권-대류권 접합을 모의하였으나, 해당 모형은 지형 효과 및 수증기와 관련된 물리 과정들이 고려되지 않았다는 한계를 가진다. 특히, 지형 효과의 부재는 대류권에서 기인하는 행성파(planetary-scale wave)를 과소모의 한다는 점에서 본 연구의 한계점이라 할 수 있다. 행성파의 경우 성층권 변동 및 이와 연관된 연직 접합에 중요한 역할을 할 수 있기 때문에(Charney and Drazin, 1961; Gerber and Polvani, 2009; Sheshadri et al., 2015), 추후 연구에서 고려해야할 것으로 판단된다. 또한, 수증기 자체는 대류권에 비해 극 성층권에서 중요한 역할을 하는 것은 아니지만, 대류권과의 연직 접합 과정을 고려하였을 때 이 또한 중요한 지표가 될 수 있다. 따라서, 추가 연구에서는 수증기에 의한 물리 과정들이 고려된 습윤 역학 모형을 같이 사용한다면 성층권-대류권 연직 접합과정에 대한 이해를 높일 수 있을 것이다.
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