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Резюме. Глобальный цикл углекислого газа  важнейшая составляющая
глобального углеродного цикла (УЦ). В последние десятилетия примерно поло-
вина современных антропогенных эмиссий СО2 в атмосферу поглощалась
океаном и наземными экосистемами. В УЦ можно выделить ветви, связанные с
наземными экосистемами, с океаном (включая неорганическую и органиче-
скую части) и геологическими процессами. Относительная значимость каждой
из этих ветвей зависит от временного масштаба изменений состояния земной
системы. Содержание СО2 в атмосфере существенно менялось в прошлые
эпохи. Его изменения в исторический период обусловлены, в основном, антро-
погенной эмиссией. В связи с внедрением в климатические модели схем угле-
родного цикла (и, соответственно, с превращением этих моделей в модели
земной системы) было введено понятие обратной связи между климатом и угле-
родным циклом. Во всех современных моделях земной системы эта связь поло-
жительна. Если, например, содержание СО2 в атмосфере увеличивается, то
соответствующие климатические изменения приводят к ослаблению поглоще-
ния СО2 из атмосферы (прежде всего за счёт влияния изменений климата на
состояние наземных экосистем). Последнее в XXI веке усиливает на 10-15%
отклик температуры на антропогенные эмиссии СО2. Количественные разли-
чия характеристик УЦ между моделями земной системы могут быть связаны с
большим количеством упрощений, в том числе недостаточным учётом взаимо-
действия углеродного цикла с другими биогеохимическим циклами, а также с
неопределённостью значений входных параметров схем УЦ.
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Summary. The global cycle of carbon dioxide is an important part of the
global carbon cycle (СС). During the last decades, approximately half of the
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contemporary anthropogenic CO2 emissions were taken up by the ocean and
terrestrial ecosystems. CC may be subdivided into branches related to terrestrial
ecosystems, ocean (including the inorganic and organic subbranches) and
geological processes. Relative importance of these branches depends on time
scale of the changes within the Earth system. Atmospheric CO2 content was
changing drastically during past epochs. Its changes in historic period is basically
due to anthropogenic emissions of this gas. Because of the incorporation of
interactive carbon cycle into the climate models, which converts those models
into the Earth’s system models, a concept of the climate-carbon cycle feedback
emerged. This feedback is positive in all present day Earth’s system models. If,
say, CO2 content in the atmosphere increases, respective climate changes
suppress CO2 uptake from the atmosphere (mostly due to climate impacts on land
ecosystems). The latter enhances temperature response to anthropogenic
emissions by 10-15% in the 21st century. Quantitative differences of CC
characteristics in different Earth’s system models may relate to large number of
simplification assumptions embedded in those models, including insufficiently
detailed quantification of interactions between carbon cycle and other
biogeochemical cycles, as well as to uncertainty of the input parameters of the
CC schemes.

Keywords. Carbon dioxide, carbon cycle, interaction with climate, climate
models.

Введение

В земной системе (ЗС), наряду с физическими процессами, значимую роль
играют также и биогеохимические (а также биогеофизические) процессы.
Эти процессы взаимодействуют с физическими компонентами климата
(атмосферой, океаном, деятельным слоем суши, криосферой), оказывая влия-
ние на климатические характеристики на большом спектре пространственных
и временных масштабов.

К биогеохимическим процессам относят процессы, связанные с погло-
щением химических веществ наземными и морскими системами, а также с
последующими преобразованиями этих веществ внутри систем. К настоя-
щему времени среди биогеохимических циклов наиболее изучен углерод-
ный цикл (УЦ), связанный с обменом углеродом между атмосферой и
другими резервуарами ЗС (рис. 1). Важнейшей частью глобального углерод-
ного цикла является совокупность процессов, приводящих к обмену угле-
кислым газом СО2 между атмосферой, океаном и наземными экосистемами.
Наряду с этим, УЦ составляют процессы, связанные с другими углеродосо-
держащими соединениями  метаном, летучими органическими соединени-
ями, угарным газом и т.д.

Целью данного работы является обзор современных взглядов об основных
процессах УЦ, а также взаимодействия климата и углеродного цикла. Для
компактности основная часть обзора будет посвящена процессам обмена СО2
между резервуарами ЗС.
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Рисунок 1.  Схема глобального углеродного цикла 
По данным (Елисеев и др., 2017; Beer et al., 2010; Carr et al., 2006; Climate Change 2013;  

Hugelius et al., 2014; Le Quéré et al.,  2016; Yu Z., et al., 2010) 

 Общие сведения о глобальном углеродном цикле

Наземный углеродный цикл

Наземная часть углеродного цикла определяется преобразованиями угле-
рода в наземных экосистемах. Поток углерода между атмосферой и назем-
ными экосистемами (положительным считается направление вниз, т. е. из
атмосферы) определяется балансом между интенсивностями фотосинтеза Fр,
дыхания растений Fv (автотрофного дыхания), выделения СО2 в атмосферу
при разложения органики почвы, опада и отпада Fs (гетеротрофного дыхания)
и интенсивности выделения СО2 в атмосферу при природных пожарах Ff:

Fl = Fp - Fv - Fs - Ff.

Интенсивность брутто-фотосинтеза (без учёта темнового дыхания) Fр =
123 ± 8 ПгС/год (Beer et al.,  2010; Luyssaert et al., 2007). (ПгС – петаграмм
углерода: 1 Пг = 1015 г). Каждое из слагаемых Fv и Fs равно примерно поло-
вине от Fр. Интенсивность фотосинтеза на единицу площади fp максимальна
(≥ 3 кгС м-2 год-1) в тропических лесах и уменьшается с увеличением широты
(но характеризуется вторичным максимумом со значениями 1-1.2 кгС/м2 в
регионах лесов умеренного пояса) (Anav et al., 2015; Luyssaert  et al.,  2007).
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Интенсивность фотосинтеза наземной растительности зависит от содержа-
ния СО2 в атмосфере qa. Это связано с уменьшением устьичной проницаемо-
сти листьев растений при увеличении qa и, следовательно, более
эффективным использованием ими влаги (так называемый эффект фертилиза-
ции растений углекислым газом атмосферы). Экспериментально это было
подтверждено в рамках проекта FACE (Free-Air Carbon Dioxide Enrichment)
(Ainsworth, Long, 2005; Franks et al.,  2013; Norby, Zak 2011). По результатам
FACE эффект фертилизации сильнее проявляется для растений типа С3
(к которому по оценке Тарко (2005) относится 95% современной раститель-
ной биомассы), чем для растений типов С4 и САМ. Среди растений типа С3
он более значим для дикорастущих деревьев, кустарников и трав по сравне-
нию с сельскохозяйственными культурами (например, бобовыми). Следует
отметить, что эффект может заметно модифицироваться взаимодействием с
другими биогеохимическими циклами (см., напр., раздел 3.5).

Изменения климата способны приводить к изменениям интенсивности
потоков fp, fv и fs (последние два  интенсивности автотрофного и гете-
ротрофного дыхания на единицу площади соответственно). В большинстве
регионов выявляется положительная временная корреляция fp с количе-
ством осадков за вегетационный период (Beer et al.,  2010). При этом вре-
менная корреляция fp с температурой за вегетационный период, как
правило, отрицательна в тропиках и положительна в умеренных и субполяр-
ных широтах. Кроме того, fp зависит от интенсивности приходящей к расти-
тельности фотосинтетически-активной радиации (ФАР; её спектральный
интервал близок к спектральному интервалу видимого солнечного
излучения) (Тарко, 2005) и доли рассеянной радиации в полном потоке ФАР
(рассеянная радиация способна проникать глубже в листву и, в принципе,
интенсифицировать фотосинтез листьев, затенённых от прямой
ФАР) (Roderick et al.,  2001). Последнее согласуется с измерениями в
лиственном лесу (Gu  et al.,  2003) (которые, однако подвергались критике
(Barford  et al.,  2001; Law et al.,  2001). Кроме того, fp также зависит от их
биомассы (на глобальном уровне эта зависимость, однако, не проявляется). 

Для интенсивности автотрофного дыхания fv наиболее значимой является
зависимость от запаса углерода в органах растений, которая обычно считается
пропорциональной этому запасу (так называемая донорная
зависимость (Гинзбург, Завалишин, 2008)). Изменение интенсивности гете-
ротрофного дыхания fs связано с влиянием температуры и влажности почвы
на скорость разложения органики в ней. Например, fs экспоненциально зави-
сит от температуры, примерно удваиваясь при увеличении температуры
на 10оС (хотя при температуре ≥ 25оС эта зависимость значительно ослабе-
вает) (Lloyd, Taylor 1994; Mahecha et al.,  2010). Зависимость fs от влагосодер-
жания почвы w немонотонна. Значение w, при котором fs максимальна, чуть
ниже значения полной влагоёмкости минеральной почвы (≈0.4) (Moyano et
al.,  2012), и для такой почвы эта немонотонность проявляется слабо. Для
богатого органикой торфа, однако, полная влагоёмкость может достигать 0.9,
и немонотонность зависимости fs от w оказывается значимой.
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Запас углерода максимален в лесах: в регионах тропических лесов cv равен
20-30 кгС м-2, в бореальном поясе выявляется вторичный пространственный
максимум cv со значениями 2-5 кгС м-2 (Luyssaert  et al.,  2007). Во всей расти-
тельности в настоящее время находится Сv = 450-650 Пг углерода (рис. 1).

Запас углерода в почве на единицу площади cs минимален в регионах
пустынь. Он также относительно мал в тропиках (≤ 1.5 кгС м-2 (Scharlemann
et al.,  2014)) ввиду быстрого разложения органики в тёплом климате. Макси-
мального значения cs достигает в бореальных регионах (≥ 20 кгС м-2, иногда
≥ 30 кгС м-2 (Scharlemann et al.,  2014)), где, во-первых, относительно велик
приток органики из растительности в почву за счёт опада и отпада, и, во-вто-
рых, подавлено разложение органики почвы при низкой температуре. Запас
углерода почвы оценивается величиной Cs = 1500-2400 ПгC (рис. 1). Не менее
половины этого запаса находится на глубине ≥ 1 м (Jobbágy, Jackson, 2000).

Интенсивность эмиссий СО2 в атмосферу из-за природных (верховых,
низовых и торфяных) пожаров равна Ff = 1.4 ± 0.2 ПгС/год (данные Global
Fire Emissions Database 4 (GFED4), http://www.globalfiredata.org/; указаны
многолетнее среднее и межгодовое стандартное отклонение) (Елисеев и др.
2017). В ряде регионов отмечается увеличение числа пожаров и соответству-
ющей площади выгорания в последние десятилетия (Обязов,  2012). Интен-
сивность Ff может увеличиваться и при климатических изменениях,
ожидаемых в XXI веке (Елисеев и др., 2014; Елисеев и др., 2017; Eliseev et al,
2014; Kloster, Lasslop, 2017).

Суммарный поток углерода Fl из атмосферы в наземные экосистемы (без
учёта эмиссий СО2 в атмосферу при сведении лесов  "residual terrestrial sink"
по терминологии (Climate Change 2013) в 2005-2016 гг. оценен равным
3.1±0.9 ПгС/год  (Le Quéré et al., 2016). При этом во второй половине ХХ века
Fl в целом увеличивался со временем.

На тысячелетних масштабах по времени важную роль также играет нако-
пление углерода в торфяниках. В голоцене торфяники накопили от 500 до 
700 ПгС, в том числе от 473 до 621 ПгС  во внетропической зоне Северного 
полушария, от 44 до 55 ПгС в тропиках (30о ю.ш.-30о с.ш.)  и от 13 до 18 ПгС  
во внетропической зоне Южного полушария (Yu et al., 2010).

Углеродный цикл океана

Океан  один из самых больших резервуаров углерода в земной системе c
современным запасом 39 тыс. ПгС. Однако большая часть этого запаса нахо-
дится в среднем и глубоком слоях океана с временем отклика порядка
нескольких столетий или тысячелетий. Как следствие, на временных масшта-
бах не более нескольких столетий доступны лишь около 1 тыс. ПгС  океани-
ческого углерода (рис. 1). Основную часть (по данным (Falkowski et al., 2000)
 98%) запаса углерода океана составляет растворённый неорганический
углерод (РНУ; в англоязычной терминологии  dissolved inorganic carbon,
DIC). Основная масса РНУ находится в виде бикарбоната НСО3

- (91%) и кар-
боната СО3

2- (9%). Наряду с растворённым неорганическим углеродом, в оке-
13
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ане содержится неорганический углерод в виде твёрдого вещества и углерод в
виде органического вещества.

Неорганическая ветвь УЦ океана (в англоязычной литературе её часто
называют " solubility pump") включает в себя процессы растворения СО2 в
морской воде и перенос океанической циркуляцией. Основные реакции этого
цикла приведены в табл. 1. Поток углекислого газа (на единицу площади) из
атмосферы в океан описывается законом Генри (Siegenthaler, Sarmiento, 1993):

fo = kCO2 α ( pCO2,а - pCO2,о ),       (1)

где kCO2 - коэффициент обмена, который зависит от скорости ветра в призем-
ном слое и характеристик устойчивости этого слоя, α - растворимость СО2 в 
морской воде, pCO2,o и pCO2,a - парциальное давление СО2 в воде и в воздухе 
соответственно. Парциальное давление СО2 в воздухе pCO2,a в соответствии с 
уравнением состояния идеального газа линейно связано с qa. Таким образом, 
накопление СО2 в атмосфере приводит к поглощению его океаном, а уменьше-
ние  qa - к выделению углекислого газа из океана. Растворимость СО2 в мор-
ской воде уменьшается при увеличении температуры (Weiss et al., 1982).

Примечание. Квадратными скобками обозначены концентрации соответствующих веществ. 
K1, K2, Kw и KB - химические константы соответствующих реакций. Символами "g", "aq" и "s" 

обозначены соответственно газовая фазы СО2, растворённая фаза СО2 и твёрдые продукты 
реакции

Несмотря на быстрое (примерно за год) выравнивание значений pCO2,o и
pCO2,a, неорганический УЦ океана приводит к более медленному росту
запаса РНУ в океане CDIC по сравнению с запасом углерода в атмосфере. Это
можно характеризовать буферным фактором ς = ( Δqa / qa ) / ( Δ CDIC / CDIC ).
Типичные значения буферного фактора ς составляют от 10 до 20 (Maier-
Reimer, Hasselmann, 1987). 

Согласно (1) поглощение углекислого газа морской водой происходит в
регионах, где pCO2,o < pCO2,a. Это происходит при переносе морской воды от
поверхности океана вглубь, например, в средних широтах Северного и
Южного полушарий, а также в регионе Атлантики к югу от Гренландии (Levy,

Таблица 1.  Основные реакции неорганической ветви углеродного цикла океана

Процесс Химическое уравнение Балансовое уравнение

Растворение в воде СO2 (g) ↔ CO2 (aq) pCO2,o = [CO2 (aq)] / α

Разложение на водород и ион 
бикарбоната

CO2 (aq) + H2O ↔ H+ + HCO3
- [H+] [HCO3-] = K1 [CO2]

Разложение на водород и ион 
карбоната

HCO3
- ↔ H+ + CO3

2- [H+] [CO3
2-] = K2 [HCO3

-]

Диссоциация воды H2O ↔ H+ + OH- [H+] [OH-] = Kw

Диссоциация боратов H2OB(OH3) ↔ H+ + B(OH)4- [H+] [B(OH)4-] = KB

Образование карбоната кальция 
(кальцитов/арагонитов) Сa2+ + CO3

2- = СaCO3 (s)
14



Фундаментальная и прикладная климатология, 4/2017
2013; Takahashi, 2009). Углекислый газ выделяется из океана в атмосферу в
регионах, где восходящие течения выносят из глубины на поверхность бога-
тую СО2 морскую воду  в тропиках, в Южном океане и на северо-западе
Тихого океана. 

Органическая ветвь углеродного цикла океана (для неё в англоязычной
литературе часто используется термин "biological pump") связана с поглоще-
нием растворенного в воде СО2 экосистемами океана. Первичная продукция
морских экосистем оценивается величиной Fp,oc = 45-50 ПгС/год (Carr  et
al., 2006). Однако общий запас углерода в морской биоте составляет от 1 до
3 ПгС (рис. 1), что соответствует среднему времени нахождения в ней угле-
рода порядка 1-3 нед. Как следствие, на годовых и больших масштабах по
времени Fp,oc с очень хорошей точностью сбалансирован за счёт выделения
углерода в морскую воду при отмирании организмов и за счёт осаждения
твёрдого вещества (скелетов и раковин) на дно. Однако нельзя исключать,
что при значительном изменении климата морская биота будет давать замет-
ный вклад в нетто-поток СО2 между океаном и атмосферой (Siegenthaler,
Sarmiento, 1993).

Донные отложения (формирующиеся при экспорте скелетов и раковин)
способны растворяться в морской воде. Это медленный процесс, дающий
заметный вклад в изменение запаса углерода в океане лишь на масштабах
тысячелетий (Archer, Brovkin, 2008). Его интенсивность, однако, зависит от
степени закисленности океана, которая, в свою очередь, увеличивается при
поглощении СО2 океаном. Закисление океана, с одной стороны, увеличивает
способность океана поглощать СО2 из атмосферы, с другой  приводит к
гибели моллюсков и кораллов.

Интенсивность суммарного потока СО2 из атмосферы океаном Fo в 2005-
2016 гг. оценена равной 2.6±0.5 ПгС/год (Le Quéré et al., 2016). 

 Атмосфера

В атмосфере на высоте вплоть до 80 км на временных масштабах от года и
более для СО2 можно использовать приближение хорошо перемешанного газа
 постоянного по горизонтали и вертикали значения концентрации qa. В
последние несколько тысячелетий перед началом индустриального периода
концентрация углекислого газа в атмосфере была близка к 280 млн-1, что
соответствует примерно 600 ПгС (рис. 1). За индустриальный период концен-
трация увеличилась почти в полтора раза, достигнув 403 млн-1 в 2016 г. (ftp://
aftp.cmdl.noaa.gov/products/trends/co2/co2_annmean_gl.txt) Изменение запаса
СО2 в атмосфере Ca = c0 qa (c0 =2.12 ПгС/млн-1 (Climate Change, 2013) подчи-
няется уравнению

                                                 dCa / dt = E - Fl - Fo,                                             (2)

где E - внешние эмиссии СО2 в атмосферу. В 2005-2016 гг. dCa / dt составило
4.6±0.1 ПгС/год, что соответствует увеличению концентрации 2.1±0.1 млн-1 /
год (Le Quéré et al., 2016).
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Содержание СО2 в атмосфере умеренных и субполярных широт изменяется
между различными сезонами на 10-15 млн-1 (Randerson  et al., 1997; Alexandrov,
2014). Это связано с летним поглощением CO2 из атмосферы растительностью
летом (Randerson et al., 1995). Интенсификация фотосинтеза за счёт фертилиза-
ции атмосферным СО2 привела к увеличению амплитуды годового хода qa в
последние несколько десятилетий (Graven et al.,  2013). Следует отметить, что
как современное значение амплитуды годового хода qa, так и её изменение в
последние десятилетия существенно недооцениваются современными моде-
лями земной системы (Graven et al., 2013; Alexandrov, 2014).

В периоды оледенений плейстоцена содержание углекислого газа в атмос-
фере уменьшалось до примерно 180 млн-1 (напр., Petit  et al., 1999) . Основ-
ную роль в этом изменении играл обмен СО2 между атмосферой и
океаном (Brovkin et al., 2012).

По данным палеореконструкций содержание СО2 в атмосфере суще-
ственно превышало современное в кайнозое (3 тыс. млн-1) и в юрский период
(4-6 тыс. млн-1) (Zeebe, 2012).

Измерения трёхмерного поля qa используются для решения обратной задачи
восстановления потоков СО2 между атмосферой, с одной стороны, и океаном и
наземными экосистемами  с другой (Jacobson et al., 2007; Peylin et al., 2013;
Tans et al., 1989). Этот подход позволяет оценить региональный вклад в Fl и Fo
без использования моделей наземного и океанического УЦ, характеризую-
щихся значительными неопределённостями оценок. В настоящее время прово-
дится международное сравнение методов восстановления потоков СО2 между
атмосферой, океаном и наземными экосистемами RECCAP (Regional Carbon
Cycle Assessment and Processes) (Peylin et al.,  2013).

 Геологические источники

Основными геологическими источниками СО2 в атмосферу являются
выветривание минералов с интенсивностью около 0.3 ПгС/год и вулканиче-
ская дегазация с интенсивностью не более 0.1 ПгС/год (рис. 1). В уравнении
(2) они включаются в слагаемое Е. Несмотря на относительную малость, гео-
логические источники СО2 играют значительную роль на масштабах времени
миллионов лет и более.

Антропогенное возмущение углеродного цикла

Антропогенная деятельность в настоящее время существенно моди-
фицирует УЦ. Это возмущение может выражаться как в прямых антропоген-
ных эмиссиях, включаемых в E (см. (2)), так и в замене естественных экоси-
стем на агроэкосистемы, что приводит к изменению Fl. В 2005-2016 гг.
оценки антропогенных эмиссий за счёт сжигания ископаемого топлива соста-
вили 9.3±0.5 ПгС/год, за счёт структуры землепользования  1.0±0.5 ПгС/год
(Le Quéré et al., 2016). Вклад России в эмиссии СО2 в атмосферу не превы-
шает нескольких процентов как для эмиссий за счёт сжигания ископаемого
топлива (http://data.worldbank.org/indicator/EN.ATM.CO2E.KT), так и для
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эмиссий за счёт структуры землепользования (Романовская и др., 2014).
Интенсивность антропогенных эмиссий СО2 в атмосферу, таким образом, на
2 порядка превышает интенсивность соответствующих эмиссий от геологиче-
ских источников.

Суммарные за период 1870-2016 гг. антропогенные эмиссии СО2 в атмос-
феру составили 565±55 ПгС, в том числе 410±20 ПгС (≈ 3/4) за счёт сжигания
ископаемого топлива и 145±50 ПгС (≈ 1/4)  из-за изменения структуры
землепользования (Le Quéré et al., 2016).  Следует отметить, что к настоящему
времени около 1/3 площади суши, не покрытой ледниками и ледовыми
щитами, занято сельскохозяйственными угодьями (Ramankutty et al., 2008).

Кроме того, выделение других примесей в атмосферу, в том числе из-за
антропогенной активности, приводит к образованию веществ, подавляющих
интенсивность фотосинтеза наземной растительности. К числу таких веществ
относятся озон (Семенов и др., 1998; Sitch et al., 2007; Yue, Unger, 2014) и сер-
нистый газ (Елисеев, 2015; Семенов  и др., 1998; Eliseev, 2015).

Антропогенная деятельность также приводит к эмиссиям аэрозолей в
атмосферу, в том числе рассеивающих. Последние, с одной стороны,
уменьшают приток фотосинтетически активной радиации (ФАР) к расти-
тельности (что уменьшает интенсивность фотосинтеза), с другой  увели-
чивает долю рассеянной радиации в общем потоке ФАР (как отмечалось в
разделе 2.1, это способствует интенсификации фотосинтеза). Последнее
отмечалось как один из положительных косвенных эффектов геоинжене-
рии, направленной на увеличение доли сульфатных (рассеивающих) аэро-
золей в стратосфере. Этот косвенный эффект такой геоинженерии
согласуется с уже упомянутыми измерениями (Gu et al., 2003) и расчётами
с рядом численных моделей ЗС (Mercado et al., 2009; Володин и др., 2011),
(хотя в последнем случае увеличение fp  невелико), но противоречит
результатам анализа глобальной базы данных годовых колец деревьев
(Krakauer, Randerson, 2003) и результатам расчётов с другими моделями ЗС
(Елисеев, 2012; Brovkin et al.,  2010; Foley  et al.,  2014) и моделями угле-
родного цикла (Angert et al., 2004).

Антропогенное возмущение углеродного цикла привело к обсуждению
технологий искусственного изъятия СО2 из атмосферы, обзор которых приве-
дён в (Рябошапко, Ревокатова, 2015).

 Вклад взаимодействия климата и углеродного цикла 
в климатические изменения на разных временных масштабах

Обратная связь между климатом и углеродным циклом

В последние два десятилетия в ряде мировых центров в глобальные чис-
ленные климатические модели активно внедряются интерактивные блоки
углеродного цикла (Cox et al., 2000; Dufresne et al., 2002; Friedlingstein et al.,
2006). Среди климатических моделей с углеродным циклом (моделей земной
системы) есть и две российские: глобальные модели земной системы INMCM
(Володин, 2007) Института вычислительной математики РАН и КМ ИФА РАН
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(Елисеев, 2011; Eliseev, Mokhov, 2011) Института физики атмосферы им. А.М.
Обухова РАН.

Появление моделей ЗС и зависимость характеристик УЦ от состояния кли-
мата послужила основой для появления понятия обратной связи между кли-
матом и углеродном циклом (ОСКУЦ) (Cox et al., 2000; Dufresne et al.,  2002).
При этом процессы взаимодействия между климатом и углеродным циклом
объединяются в две группы:

1) прямое воздействие изменения qa на углеродный цикл (эффект ферти-
лизации растений углекислым газом атмосферы и изменение множителя
(pCO2,o - pCO2,a ) в (1));

2) косвенное воздействие изменения qa на углеродный цикл, связанное с
изменениями климата при развитии соответствующего парникового возмуща-
ющего воздействия.

Суммарный за какой-то период глобальный поток углекислого газа из
атмосферы в океан и наземные экосистемы при этом представляется в виде:

UY = ∫ FY dt = UY( qa, Tg), Y = l, o,

где t  время, Tg  глобально осреднённая приземная температура. В линей-
ном приближении (Friedlingstein et al., 2003)

 UY = βY Δqa + γY ΔTg.   (3)

с коэффициентами βY и γY; Δ обозначает изменение переменной за данный
период. Слагаемое βY Δqa описывает эффекты группы 1), слагаемое γY ΔTg 
эффекты группы 2). В англоязычной литературе они получили названия
"carbon-concentration feedback" и "carbon-climate feedback" соответственно.

Для оценки коэффициентов βY и γY c моделью земной системы проводятся
два численных эксперимента при одном и том же сценарии внешних
эмиссий Е. В одном из них (обозначаемом верхним индексом "(с)") использу-
ется полная модель со взаимодействующими между собой климатом и угле-
родным циклом. При этом UY

(с) = βY Δqa
(с) + γY ΔTg

(с). Во втором
(обозначаемом верхним индексом "(u)") СО2 рассматривается как непарнико-
вый газ, не приводящий к изменениям климата. В этом эксперименте погло-
щение углекислого газа из атмосферы океаном и наземными экосистемами
связано лишь с эффектами группы 1), так что UY

(u) = βY Δqa
(u). В качестве аль-

тернативы второму эксперименту можно поставить численный эксперимент, в
котором на вход блока углеродного цикла модели подаётся начальное состоя-
ние климата. Эти два эксперимента позволяют оценить коэффициенты βY и γY.
В качестве параметра обратной связи между климатом и углеродным циклом
используется отношение

p = Δqa
(с) /Δqa

(u).

В случае p > 1 изменения климата подавляют поглощение СО2 из атмос-
феры океаном и наземными экосистемами, и ОСКУЦ является положитель-
ной, увеличивая вызванные эмиссиями изменения содержания СО2 в
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атмосфере. В случае p < 1 такие изменения климата, наоборот, интенсифици-
руют это поглощение  обратная связь между климатом и углеродным
циклом является отрицательной. С использованием (3) можно получить
(Friedlingstein et al., 2003):

p = 1 / (1 - g ),

где g = - a γ / ( 1 + β / c0 ).
Здесь γ = γl + γо, β = βl + βo, a = ΔTg / Δqa. При γ < 0 ОСКУЦ положительна,

при γ > 0  отрицательна.

 Оценки характеристик обратной связи между климатом 
и углеродным циклом

В проекте C4MIP (Coupled Climate-Carbon Cycle Models Intercomparison
Project) (Friedlingstein et al., 2006) было проведено сравнение характеристик
обратной связи между климатом и УЦ в моделях земной системы. Для моделей-
участников проекта C4MIP βl и βо положительны  эффекты группы 1) интен-
сифицируют поглощение СО2 из атмосферы при увеличении qa. В свою оче-
редь, γl и γо отрицательны, что соответствует положительной ОСКУЦ. При этом
для большинства моделей |γl| >> |γо|, так что обратная связь между климатом и
углеродным циклом определяется, в основном, наземными экосиcтемами. 

Пространственные особенности обратной связи между климатом и угле-
родным циклом были проанализированы в (Climate Change, 2013). При этом
было получено, что ∂UY/∂qa = βY > 0 практически на всей Земле с максиму-
мом в регионах тропических лесов (рис. 2а). В свою очередь, в большинстве
регионов ∂UY/∂Tg = γY < 0 (рис. 2b). Последнее согласуется с результатами
проекта C4MIP. Однако γY > 0 в бореальных регионах и в Тибете (что связано
с суровым климатом в этих регионах и, следовательно, с преобладающим вли-
янием увеличения Fр из-за удлинения вегетационного периода при потепле-
нии), а также в Северном Ледовитом океане (что обусловлено сокращением
площади морского льда при увеличении среднегодовой температуры).

В (Frank et al., 2010)  с использованием палеореконструкций для послед-
него тысячелетия медиана |γ| оценена равной 16 ПгС/К, а доверительный
интервал |γ| - от 3 до 45 ПгС/К. Значения из этого интервала заметно меньше
соответствующих значений, полученных в проекте C4MIP (от 40 до
201 ПгС/К) (Friedlingstein et al.,  2006). Однако интервал значений |γо|, полу-
ченный в проекте C4MIP (от 16 до 67 ПгС/К) уже в целом согласуется с
эмпирическим интервалом (Frank et al., 2010). Одной из причин этого может
быть различие временных масштабов (ВМ) между указанными работами: от
102 до 103 лет в (Frank et al., 2010) и от 101 до 102 лет в расчётах C4MIP.
В частности, интенсивность ОСКУЦ максимальна именно на ВМ от 101 до
102 лет (Willeit et al., 2014). При этом |γо| монотонно увеличивается на вре-
менных масштабах от межгодовых до тысячелетних ВМ и уменьшается при
дальнейшем увеличении ВМ. В свою очередь, |γl| максимален на ВМ, соот-
ветствующим первым сотням лет и первым тысячелетиям и минимален при
масштабах порядка нескольких сотен лет.
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Рисунок 2. Пространственное распределение средних по ансамблю моделей значений 
β = βl + βo (а) и γ = γl + γo (b) в численном эксперименте с увеличением qa на 1%/год вплоть 

до четырёхкратного увеличения относительно доиндустриального значения
В ансамбль включены модели BCC–CSM1, CanESM2, CESM1–BGC, HadGEM2–ES, 

IPSL–CM5A-LR, MPI–ESM–LR и NorESM1-ME. (Climate Change 2013, рис. 6.22)

Влияние обратной связи между климатом и углеродным циклом 
на отклик земной системы при антропогенных эмиссиях СО2

В (Елисеев и др., 2007) было получено, что взаимодействие климата и
углеродного цикла увеличивает прирост qa на 15-20% в зависимости от сцена-
рия антропогенных эмиссий СО2 в атмосферу и соответственно усиливает
потепление в XXI веке на 10-15% (рис. 3).

В сценариях RCP (Representative Concentration Pathways) антропогенного
воздействия на ЗС в XXI веке продолжающиеся эмиссии углекислого газа в
атмосферу приводят к увеличению qa и дальнейшему потеплению климата
(Climate Change, 2013). Эти сценарии охватывают широкий спектр социо-эко-
номического развития в XXI веке: от ускоряющихся эмиссий в течение всего
столетия и соответствующего достижения qa к 2100 г. значения ≥ 900 млн-1
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(RCP 8.5) до снижения этих эмиссий с началом 2020-2050 г. (сценарии
RCP 2.6,  RCP 4.6 и RCP 6.0) и даже до перехода к отрицательным Е в 2080 г.,
так что qa в 2100 г. оказывается меньше современного (сценарий RCP 2.6).

Несмотря на уменьшение растворимости СО2 в морской воде при антропо-
генном потеплении климата, дальнейшее увеличение qa в XXI веке приводит
к дальнейшему увеличению поглощения СО2 океаном (Climate Change, 2013).
Следует отметить, что ослабление интенсивности термохалинной циркуляции
океана при антропогенном воздействии на климат, хотя и несколько подавляет
поглощение СО2 океаном, в XXI веке не сказывается принципиально на
результатах модельных расчётов Fo  (Zickfeld et al., 2008). 

С другой сторон, большие по абсолютной величине γl на временных мас-
штабах порядка первых сотен лет приводят к возможному изменению знака
Fl при сценариях RCP в XXI веке (Climate Change, 2013).  Это связано с доми-
нированием эффекта интенсификации гетеротрофного дыхания при потепле-
нии климата (и, в меньшей степени  с возможным подавлением фотосинтеза
в тропических регионах (Cox et al., 2000)). При этом, в отличие от современ-
ного периода (рис. 1), наземные экосистемы выделяют СО2 в атмосферу, а не
поглощают его (см. также Елисеев и др., 2007)).

Приведённые оценки γ не учитывают возможное включение при потепле-
нии климата в активный углеродный цикл запаса углерода, накопленного в
вечной мерзлоте суши (Schuur et al., 2008)  Значимость этого эффекта в насто-
ящее время значительно различается между различными модельными оцен-
ками (MacDougall et al., 2015; Schneider von Deimling et al., 2012).

Рисунок 3. Концентрация углекислого газа в атмосфере (а) и глобально осреднённой 
приземной температуры (б) в расчётах с КМ ИФА РАН при сценариях антропогенного 

воздействия SRES (Climate Change, 2001) в сравнении с данными наблюдений обсерватории 
Мауна-Лоа (https://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/, а) и HadCRUT3 (http://

www.metoffice.gov.uk/hadobs/hadcrut3/, б) (чёрные линии)
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Влияние обратной связи между климатом и углеродным циклом 
на устойчивость земной системы

Несмотря на положительную обратную связь между климатом и углерод-
ным циклом, противоположные относительно друг друга знаки γ и
β способствуют устойчивости глобальной ЗС при внешних эмиссиях углекис-
лого газа в атмосферу. Для обоснования этого можно использовать предло-
женное в (Boer, Arora, 2009) представление потоков углерода:

             FY = ВY Δqa + ГY ΔTg,Y = l, o                         (4)

(в отличие от (3), в (4) используется не суммарный за много лет поток UY, а
поток за каждый год FY). При этом ВY отличается от βY (отличаются даже их
размерности), но совпадает с ним по знаку (Arora, Boer, 2014). Подобное
справедливо и в отношении ГY и γY соответственно. Если E ≠ 0 в течение
некоторого времени, а затем эти эмиссии становятся равным нулю, то после
достаточно длительного интервала времени земная система, как ожидается,
должна прийти в состояние нового равновесия. Если изменение qa относи-
тельно начального состояния в этом положении равновесия равно Δqa

(0), а Tg -
ΔTg

(0), то для равновесия УЦ (т. е. и всей ЗС) необходимо

F = Fl + Fo = В Δqa
(0) + Г ΔTg

(0) = 0,

где В = Вl + Вo, Г =Гl + Гo. В этом случае Г = - В Δqa
(0) / ΔTg

(0).

т.к. при парниковом изменении климата знаки Δqa
(0) и ΔTg

(0) одинаковы, то
из последнего соотношения и следует необходимость взаимно противополож-
ных знаков Г и В.

С другой стороны, вклад природных пожаров в ОСКУЦ приводит к муль-
тистабильности состояния растительности в ряде лесостепных регионов 
(Lasslop et al., 2016).

Взаимодействие циклов углерода и азота

Приведённые выше оценки характеристик обратной связи между УЦ и 
климатом были получены без учёта взаимодействия углеродного цикла с 

дру-гими биогеохимическими циклами − прежде всего, с циклом азота 
(Falkowski et al., 2000). Количество доступного растительности азота может 
существенно влиять на интенсивность фотосинтеза (Голубятников и 
др., 2013). В частности, при антропогенном воздействии на земную систему 
совместное рассмотрение углеродного и азотного циклов в модели подавляет 
поглощение углерода наземными экосистемами в 2-4 раза по сравнению с 
случаем учёта только углеродного цикла (Sokolov  et al.,  2008;  Thornton
et  al., 2009). Это должно приводить к уменьшению |γ| в (3) (и, 
соответственно, к уменьшению |Г| в (4)).
  Взаимодействие углеродного и азотного цикла существенно и для океани-
ческих экосистем. Например, недостаточное количество азотных нутриентов
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ограничивает рост продуктивности фитопланктона в Северном Ледовитом
океана, когда этот океан освобождается ото льда при потеплении климата
(Vancoppenolle et al., 2013).

Ограничение продуктивности наземных экосистем количеством доступ-
ного азота наиболее значимо вне тропиков, тогда как в тропиках более значи-
мым является взаимодействие циклов углерода и фосфора (Houlton et al.,
2008). Взаимодействие циклов углерода и фосфора (а также цикла железа)
важно и для океанических экосистем (Falkowski et al., 2000; Okin et al., 2011).

Выводы

Глобальный цикл углекислого газа  важнейшая составляющая глобальная
углеродного цикла (УЦ). В последние десятилетия примерно половина совре-
менных антропогенных эмиссий СО2 в атмосферу поглощается океаном и
наземными экосистемами. В УЦ можно выделить ветви, связанные с назем-
ными экосистемами, с океаном (включая неорганическую и органическую
части) и геологическими процессами. Значимость каждой из этих ветвей
зависит от временного масштаба изменений состояния земной системы.

Содержание СО2 в атмосфере qa существенно менялось в прошлые геоло-
гические эпохи. Изменения qa в XX веке обусловлены, в основном, антропо-
генными эмиссиями этого газа. 

В связи с внедрением в климатические модели схем углеродного цикла (и,
соответственно, с превращением этих моделей в модели земной системы)
было введено понятие обратной связи между климатом и углеродным циклом.
Во всех современных моделях земной системы эта связь положительна  кли-
матические изменения, сопровождающие увеличение qa, приводят к ослабле-
нию поглощения СО2 из атмосферы (прежде всего за счёт влияния изменений
климата на состояние наземных экосистем). Это качественно согласуется с
наблюдениями. В частности, положительная обратная связь между климатом
и углеродным циклом усиливает на 10-15% отклик температуры на антропо-
генные эмиссии СО2 в XXI веке в зависимости от сценария таких эмиссий.
Количественные различия характеристик УЦ между моделями ЗС могут быть
связаны с большим количеством упрощений при описании углеродного цикла
в этих моделях, в том числе недостаточным учётом взаимодействия углерод-
ного цикла с другими биогеохимическим циклами, а также с неопределённо-
стью значений входных параметров схем УЦ в моделях земной системы.
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