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完新世の変動性と人新世における変化のスピード 
 
地球システムは地圏と生物圏が高度に絡み合った複雑系である．人新世を理解するためには地

球システムをダイナミクスの文脈で分析する必要がある(1)． ここで我々は現生人類が進化して発

展した期間を含む第四期後期の過去 120 万年に焦点を当てる(1)．その中でも特に完新世に焦

点を当てる．この完新世は最も最近の間氷期であり，人間社会の発展を可能にしたことが示され

ている． 
 
第四期後期の気候は二つのある程度良く定義された境界状態，発達した氷期と間氷期の間の準

周期的な鋸歯状の振動で特徴づけられる．発達した氷期と間氷期は地球平均気温や海水準，大

陸氷床量，大気組成の数千年に渡る極値によって定義される．最も新しい間氷期である完新世は

今から約 11,700 年前に始まった．この完新世の時代はその前の最終氷期最盛期からの遷移期

と比べると相対的に安定であった．この遷移は温度の急激な上昇と約 130ｍの海水準上昇を伴っ

ていた．完新世の間に，ホモサピエンスはかつて無いほどの規模で環境を改変して利用するよう

になり，狩猟採集や農業を行うコミュニティから高度に技術的な 21 世紀の都市社会へと変わっ

た． 
 
しかしながら，取り分け地域レベルでは完新世を通じてかなりの変動があり，しばしば人間社会に

非常に重大な挑戦をしてきた(本文の「そこにある危機とは?」のセクション)．完新世の変動性は特

に北半球において顕著であり，主に軌道要素の変化，太陽の出力エネルギーの変化，アルベド

(特に氷床による太陽放射の反射)に駆動されて来た．軌道要素の変化による日射量変化は約

11,000 年前にピークに達したが，この日射量の多くが巨大な北半球氷床の残りの部分を解かす

ことになった．完新世の気候最適期はグリーンランド以外の氷床が解ける約 7,000 年前まで起こ

らず，その頃には日射量は現在のレベルまで下がっていた．海水準は低かったが上昇しており，

約 7,000 年前に現在の水準達している(2)．氷床の南側(例えば中東のような場所)における暖か

い気候条件は，広がった熱帯収束帯(ITCZ)から来る雨も伴い，そこでの農耕や狩猟や，今ではサ

ハラ砂漠と呼ばれる場所での牧畜を支えた．軌道要素の変化による日射量の減少はゆっくりとし

た寒冷化を引き起こし，ITCZ を縮小後退させ，4,500 年前までにはサハラから降雨を取り除き，

モンスーンを弱化させた． 
 
4,000 年前までに，軌道要素の変化は北半球の日射量を減少させ，山岳氷河の進展で特徴づけ

られる新氷期(neoglacial)と言われる状態に導いている．約 6,000 年前に始まった農耕の拡大

が，森林伐採を通じて十分な二酸化炭素を排出することで，完新世の新氷期がより一層寒冷化す

るのを妨げたのかもしれないとラディマンらは考えている(3)． 
 
軌道要素の変化による日射量の降下は次第に平坦になり，今ではその変化にほとんど気づかな

い程である．そして今後 1000 年間ほとんど変わらないと予測されている(4)．この軌道要素起源

の日射量の降下に重なり，太陽出力の小さい変化があった(5)．これらはローマ温暖期と中世温暖



期へとつながった．軌道要素の変化により日射量のベースラインは下降していたので，ローマ温

暖期はその後の中世温暖期よりもいくらか温かった．その間にある太陽出力の弱化した期間(5)に
は寒冷化が起き，一般に西ヨーロッパに渡って多雨となった(6，7)．近い時代の最大の寒冷期は

小氷期(西暦 1250-1850 年)である．小氷期は４つの主要な寒冷期からなり，その間には中世温

暖期と近い暖かさの期間があった．偶発的な火山の噴火の内で，成層圏に火山灰を排出するほ

ど大きなものは短期間の寒冷期を引き起こした．1815 年のタンボラ山の噴火は 1816 年に夏の

無い年につながった．水文気候の地域変化は完新世に高頻度で見られる特徴である．それらの多く

は地球の平均的条件の変化より顕著であり(例えば 6，7)，しばしば当時の人類社会の生活に深刻な

結果を与えた(本文の「そこにある危機とは?」のセクション)． 

 
人新世は人類により駆動された非常に変化の速い道筋の始まりに当たる．この道筋は完新世の

全球的に安定した状態から，新しくより暑い気候条件と，大いに異なる生物圏へと向かっている

(8,9,10)．400 ppm を超えた現在の大気二酸化炭素濃度は，完新世の最大値や間氷期の上限を

既に十分上回っている(11)．30 年平均に基づく地球平均気温は産業革命から約 0.9℃上昇して

いる（12 より導出）．そして 2015-2017 年の間の地球平均気温の偏差は産業革命のベースライン

を 1℃上回る(13)．これは過去の間氷期の変動幅の上限に近い． 
 
人新世における変化率は，必然的に，長期のベースラインの変化率を計算するのに使われる期

間よりもずっと短い期間で評価されている．従って，直接的な比較は挑戦的な試みであるが，それ

でも注目に値する．2000 年以降の平均二酸化炭素濃度の上昇は 10 年当たり約 20 ppm であ

る．この値は過去 80 万年のどんな二酸化炭素の持続的な上昇よりも 10 倍以上大きい(14)．過

去 7000 年の間に 100 年で 0.01℃の割合で温度が下降しているのに対し，1970 年以降では，

世界平均気温は 100 年当たり 1.7℃の割合で上昇している(12,15)． 
 
これらの人類駆動の変化の現在の変化率は，過去に地球システムの道筋を変えてきた地球物理

学的強制力や生物圏の強制力に駆動される変化率を大きく上回っている(例えば 16,17); 突然の

地球物理学的イベントでさえ人類駆動の変化の変化率には及ばない．例えば，5600 万年前の暁

新世・始新世境界温暖化極大期(PETM)の温暖化は５℃から６℃に至り，約 10 万年続いた．この

温暖期は海水準の上昇や海洋酸性化を伴い，35％から 50％の深海有孔虫を絶滅に追い込み，

陸生の植物や動物の分布の大陸規模の変化のを引き起こした(18-21)．その温暖化はおよそ年

1.1 Gt C の炭素放出に駆動されていた(14)．初期の推定では暁新世・始新世境界温暖化極大期

に 2,500 から 4,500 Gt C の累積炭素放出があったと示唆されたが(22)，より最近の分析では炭

素放出量は 10,000 Gt C に近づき，そのほとんどは北大西洋の火成岩岩石区から放出されたと

示唆されている(23)．これと比較して現在の人類の大気への炭素放出率は約一桁大きく年間約

10Gt C である(24)．1870 年から 2017 年の人類による累積二酸化炭素放出量は約 610 Gt C
に上っている(24)． 
 
過去の生物圏の変化で最も速かったものは破壊的レアイベントによって引き起こされたもので，例

えば， 6600 万年前の中生代の終わりの巨大隕石の衝突などである．恐竜の絶滅と哺乳類の時

代の始まりを引き起こしたそのイベントは，散発的に起きた一連の溶岩流出の一つであるデカント

ラップの噴火と時を同じくした．それは広い巨大火成岩岩石区においておそらく 10 万年ほどの短

い期間に広大な台地玄武岩を形成した．巨大火成岩岩石区の火山活動は一般に主要な生物絶

滅期を伴っている(25)．例えば，約 2 億 5200 万年前のペルム紀末期におけるシベリアトラップの

溶岩の噴火は，96%に上る海洋生物種と 70%の陸生生物種の絶滅を伴っている．そしてその回

復には数百万年を要した(26). 



 
これと比較して人類の活動は，海洋，淡水，陸域の生態系内において，生物組織の異なるレベル

の複数のプロセスに関わる多くの変化を駆動し(28)することで，100 年にも満たない間で気候を大

幅に変えてきた(27)．気候変化に応答した種の移動率は，既に更新世の始まりや終わりの時期の

変化率に匹敵するか上回っており，将来一桁増加するかもしれない(29)．炭素循環や気候への影

響においては，人新生の人類駆動の変化は，過去に比較的突然の大量絶滅イベント(30)を引き

起こした本質的に非可逆な変化(31)の変化率に匹敵するかそれを超えようとしている． 
 
人新世の生物圏への人類駆動の直接的な変化は，気候システム内で自然に起きる変化より恐ら

くもっと重大なものになるだろう(例えば 32)．人類は主に 1700 年頃から(34)，地球の陸地の 51%
を森林や草原から人為的に改良した穀物畑や都市，そして放牧地に変えてきた(33)．現在の種の

絶滅率は，以前の平均的な絶滅率に比べて少なくとも恐らく数十から数百倍大きい(35)．そしてそ

の絶滅には海陸両方の生態系を脅かすような，分布や生物季節学的変化を伴っている．生物相

の均質化率(地球における種の移動)は 20 世紀半ばから急激に上昇している(32,36)． 
 
まとめると，人新世は激しい変遷期であり，生物圏と気候システムは全て非常に速いペースで変

化している． 
 
 
地球の過去の期間からの洞察 
 
生物・地球物理学的フィードバックとティッピングカスケード(本文の「生物・地球物理学的フィード

バックとティッピング・カスケード」のセクション)に関する考察は，地球システムが，より温かい状態

へと不可逆的に向かう道筋に入る閾値を越えてしまう可能性を示している．その状態がどのような

ものになり得るか，またなり得ないかに関する方向性を知るために，次の数千年の経路(Figure 1, 
Table S1)において，それと似た状態に出くわす可能性のある過去の地球の 4 つの期間を考察し

よう．軌道要素や海陸地形，海洋や大気の循環，生物相の特徴の違いのため，これらの過去の

状態は将来の地球の直接的な類似物とはならないが，将来の地球の経路上の様々な時点で起こ

りうる地球システムの一般的な特徴についての洞察を与えてくれるだろう．第四期後期の間氷期

(Table S1 の最初の二つの期間)における全球的な温度の違いは，二酸化炭素の小さな違いと地

球の公転軌道と地軸傾斜の変化に起因する季節的な日射強制力によりある程度説明できる．正

確には，数十年から数千年の時間スケールで起こる強制または非強制の自然変動のモードも産

業革命以前のベースラインに寄与している．それでもやはり，いくつかロバストな洞察がこの比較

から現れる． 
 
第一に，完新世中期とエーミアン間氷期の条件は既にアクセス不可能である．なぜなら，現在の

二酸化炭素濃度は約 400ppm で上昇中であり，さらに温度はこれらの期間の上限に急速に近づ

くかそれを超えるように上昇しているからである．すなわち，地球システムは第四紀後期の氷期・

間氷期のリミットサイクルから離れようとしているのである(42,43)．この洞察は地球システム科学

と層序学の両観点からの人新世の分析と一致している(例えば 31,44)． 
 
第二に，地球は既にエーミアン間氷期と同じくらい温かく，現在の二酸化炭素濃度は既に鮮新世

中期の下限に近付こうとしている(Table S1)，二酸化炭素の放出を急速に減らし，既に出てしまっ

た二酸化炭素が回収されないと，海水準は最終的には 10 m かそれ以上上昇するだろう． 



Table S1:  Figure１に記載した４つの期間の温暖化レベルと長期的に見た海水準

上昇のレベル 
気候状態/条件 現在

からの

時間 

大気二酸

化炭素

濃度 

平均地

表面気

温 

(°C)1 

古気候

記録に

おける

海水準

上昇 
 (m)2 

人新世をこ

れらの気候

条件の近く

の状態にに

安定化でき

るかどうか

の可能性 

参考文献 

現在 (2017) 0 400 >1.0 適用

されない 
現在の条件

で安定化す

ることは不

可能; さらな

る温度，二

酸化炭素，

海水準の上

昇は避けら

れない 

13,37 

A. Mid-Holocene 
完新世中期 

~6000-
7000年
前 

260 0.6-0.9 適用

されない 
アクセスで

きない状態; 
現在の状態

はこの状態

からはなれ

つつある 

15 

B. Eemian 
エーミアン期 

~125千
年前 

280-300 1.0-1.5 6-9 アクセスでき

ない状態:  

現在のCO2 は
既にもっと高

く上昇してい

る; 温度はエ

ーミアンのレ

ベルより上昇

したのち安定

するだろう．

海水準もこの

高さに到達す

るか，もっと

高くなるだろ

う  

38 

C. Mid-Pliocene 
鮮新世中期 

~300-
400万
年前 

 

400-450
まで 

2-3 10-22 パリ協定の

目標である

２℃上昇以

内(最も良い

場合のシナ

リオ)が達成

されればア

クセス可能

かもしれな

い 

39 

D. Mid-Miocene 
中新世中期 

~1500-
1700 

万年前 

300-500 
まで 

4-5 10-60 高排出シナ

リオで起こる

確率が高い; 

現在の道筋 

40,41 
 



 
1 約 200 年前の産業革命以前のベースラインとの比較であり，完新世の長期間のベースラインとの比較ではない．さ

らに第四期において，地球平均気温のシグナルの多くは，地球公転軌道と軌道傾斜角の変化に起因する日射強制力

の季節変化で部分的には説明できる(47)．現在の温度は 2015 年/2016 年からの偏差である．現在の温度は 30 年

平均値に基づいており，産業革命時点より約 0.9℃高い．完新世中期の推定温度は 100 年平均値である．一方，そ

の他の期間の推定温度は千年平均である．  
2 過去の海水準上昇の推定は千年またはそれ以上の期間の平均である．完新世に比べてより過去の海水準の推定

には非常に大きな不確定性がある．それらは主に年代決定や，局所的な地殻上昇やアイソスタシー(地殻の均衡)な
どの非ユースタティックな過程の不確定性に起因する． 
 

最後に，Table S1 が強調していることは，Figure １の閾値を超えた所に位置する鮮新世のような

気候条件が実現してしまう状況に速やかに近づいているということである．もし地球システムがホ

ットハウス・アースの経路を取り，中新世中期に似た条件に向かうなら，数世紀の内には温室効果

ガスが最大となる条件に到達するだろう(2)．温暖化がピークを迎えた後，約 1 万年の時間スケー

ルでの深海の炭酸塩が溶解し，さらに約 10 万年のスケールでのケイ酸塩の風化が起きるだろ

う．これらに続くアルカリ度のバランスの過渡的変化は，その期間での他の強制力に重大な変化

がなければ，最終的には地球平均気温を産業革命のレベルまで減らすだろう．しかしながら，暁

新世・始新世境界温暖化極大期の後の道筋に基づくなら，人類が変化を加える前のレベルに戻る

には 10 万年のオーダーの年月がかかるだろう(45, 46; Figure 1 の赤い破線)． 
 
 

生物・地球物理学的フィードバックの強度の推定(本文の「生物・地球物理学的フィー
ドバック」のセクション) 
 
Table S2: 地球システムをホットハウス・アース経路へ向けて加速する生物・地球物理

学的フィードバック．TableはFigure 1の軸である温度と海水準の両方へのフィードバ

ックを含む． 
フィードバック フィードバック強

度の推定に用いら

れた強制力のレベ

ル 

フィードバック強度
1 

地球システ
ムの応答の
スピード 

注意事項と参考文

献; フィードバッ

クの推定について

より詳しくはS1を
見よ 

永久凍土層の融解とそれ

に伴う二酸化炭素の排出

(有酸素条件下)且つ/ま

たはメタン(無酸素条件

下)の排出 

~2.0C 45(20-80) Gt C 
0.09(0.04-0.16)C; 
融解は既に

~1.0Cで起こって

いる 

2100年まで
に推定され
るフィード
バック 

48-50に基づく推定; 
文献51の観測 

海洋メタンハイドレー

トからのメタンの放出2 
~2.0-6.5C 

(1000 - 5000 Gt 
C の累積排出) 

2100年まででは無

視できるほど 
漸次的でゆ

っくりとし

た千年ステ

ールでの炭

素の放出． 

+0.4から

+0.5℃のフ

ィードバッ

ク 

52 

大気から二酸化炭素を

取り除く陸域及び海洋

の生理学的炭素吸収源

の弱化3 

~2.0C 吸収源の相対的弱
化 

0.25(0.13-0.37) C 

2100年まで

に推定され

るフィード

バック 

RCP4.5に整合的な

排出シナリオに基

づく結果のリスケ

―リング(53) 



二酸化炭素の大気への
放出を増加させる海洋
におけるバクテリアの
呼吸の増加 

 

~2.0C 12 Gt C 
0.02C 

2100年まで

に推定され

るフィード

バック 

RCP8.5の結果のリ

スケ―リング 
(54,55) 

二酸化炭素を大気へ放

出するアマゾンの立ち

枯れ(しばしば森林火災

により起こる) 

2.0C; 3.0-
5.0Cの範囲に

ティッピング

ポイントがあ

り得る 

25(15-55) Gt C 
0.05 (0.03-0.11) C 

2100年まで

に推定され

るフィード

バック 

観測されている変

化からの外挿とモ

デル予測に基づく

(56) 

二酸化炭素を大気へ放

出する北方林の立ち枯

れ(しばしば森林火災に

より起こる) 

2.0C; 3.0-
5.0Cの範囲に

ティッピング

ポイントがあ

り得る 

30(10-40) Gt C 
0.06(0.02-0.10) C 

2100年まで

に推定され

るフィード

バック 

観測されている変

化からの外挿とモ

デル予測に基づく

(57-61) 

北半球の春の積雪の減

少．アルベドを低下さ

せ，その結果，地域的

な温度を上げる 

温度上昇と

ともににスケ

ールする 

およそ２倍のファ

クターを持つ極域

気温増幅に寄与す

る 

速い．既に

いくらかの

積雪の減少

は観測され

ている(63) 

62のBox 5.1を見よ 

北極の夏の海氷の減

少．アルベドを低下さ

せ，その結果，地域的

な温度を上げる 

現在レベル

からRCP4.5; 
1.0-3.0Cの範

囲にティッピ

ングポイント

があり得るだ

ろう 

およそ２倍のファ

クターを持つ極域

気温増幅に寄与す

る 

速い．

2040/50年ま

でには北極

海の夏の海

氷はなくな

るかもしれ

ない 

直接的な影響は主

に地域的である

が，大気循環と海

洋循環に対して全

球的な影響を持

つ．62のBox 5.1を
見よ 

南極の夏の海氷の減

少．アルベドを低下さ

せ，その結果，地域的

な温度を上げる 

現在レベル

の温暖化で海

氷の減少が観

測されている 

北極域のフィード

バックよりはずっ

と小さいと予測さ

れている(66) 

2100年まで

に30％減少

すると推定

されている 

64,65 18,19 

極域氷床の減少4 1.0-3.0C 西南極氷床の消失

で3-5mの海面上昇; 

グリーンランド氷

床の消失で最大7m; 

東南極氷床の海に

接した部分の損失

で最大12m 

数百年から

数千年 

67-71 

 
1 ここではフィードバックにより 2100 年までに生じる温度上昇と大気に放出される炭素量(Gt C 単位)を記載している．

そこでは先ずフィードバックの強さを大気に放出される炭素量(Gt C)として推定し，そのフィードバック強度を，大気へ

の炭素放出 1000 Gt C 当たり気温が 2℃上昇すると仮定して温度(℃)に変換している． 
221 世紀中にはメタンハイドレートによる炭素の大幅な放出は起こらないだろうと思われるが，ここでは海洋メタンハイ

ドレートフィードバックも含まれている．なぜなら，より長期には２℃上昇によりそれが活性化され，大量の炭素放出が

不可逆的に起こると予想されるからである． 
3 生理学的な炭素循環フィードバックは 2℃上昇に整合的な累積炭素収支の計算に既に含まれている(53)． 
4 ここでの焦点は，西南極およびグリーンランドや東南極の一部など，沿岸氷床に特有の不安定化メカニズムにさらさ

れている極域氷床の脆弱な部分である．極域氷床の大幅な損失は海水準に影響するだけでなく，北大西洋や南大洋

の子午面循環の変化を駆動し長期的な温度上昇を増幅する可能性がある(67)． 

 



永久凍土の融解 
 
IPCC は，温暖化による永久凍土量の減少は凍結した有機物としての炭素の融解を引き起こすこ

とに関して確信度が高いと述べている．しかしながら，永久凍土層から二酸化炭素とメタンが大気

に放出されることで，どの程度の炭素量が失われるかに関しては確信度が低い．Ciais らは IPCC
第５次報告書において，RCP8.5 の高炭素排出シナリオの下では 2000 年から 2100 年の間に

50 から 250 Gt C の炭素が二酸化炭素やメタンとして失われる危険性に晒されていると推定して

いる(53)． 
 
IPCC 第５次報告書の出版以来，永久凍土の融解に関していくつかの核心に迫る研究が報告さ

れている(48-50)．これらの研究を総合すると，異なる RCP シナリオに対する累積二酸化炭素排

出量・累積メタン排出量を示すことができる．例えば Schaefer らは，RCP4.5 シナリオの下で 27 
Gt C から 100 Gt C の炭素放出量を与えている(48)．Schneider von Deimling らは RCP2.6 シ

ナリオの下で 20 から 58 Gt C の炭素放出量を与えている(49)．Koven らは 2100 年までに１℃

の昇温当たり 14 Gt C から 19 Gt C のおよそ線形な損失が起こると見ている(50)．すなわち，2℃

上昇では 28 Gt C から 38 Gt C の炭素の損失になる (メタンを考慮するためには 1.1 から 1.18
を乗じれば良い)．後者の 2100 年で２℃の温度上昇を取ると，これは二酸化炭素では 28 Gt C か

ら 38Gt C に相当し，メタンも含めると 31 Gt C から 45 Gt C に相当する．これより 45 Gt C を

我々の中心的な推定値とする．RCP2.6 の研究(49)から下限を 20 Gt C とする．RCP2.6 シナリ

オは典型的には温暖化を 2℃以下に抑える．また，Schaefer ら(48)の RCP4.5 に対する推定値

の高い方をスケールダウンして約 80 Gt C (=100*2/2.5 Gt C)を上限とする． 
 
 
海洋細菌による呼吸 
 
海洋のカーボンポンプの弱化は表層水中の二酸化炭素の減少を弱める異なるプロセスを含む.  
Ciais ら(53)で使われたモデルは非生物的なプロセス(すなわち海水への二酸化炭素の溶解度へ

の温度効果)と生物的なプロセスの両方を考察している．このモデルは，後者に関して，海面水温

の温暖化によってもたらされると予測される水柱の成層状態の変化がどのように生態系の機能に

影響を与えるかを検討している．従って，モデルは，熱的な原因による成層の強化が海洋表層へ

の栄養塩のインプットを減少させ，その結果，第一次生産を減少させると仮定している(中程度の

信頼度)．それは炭素を生体物質として海洋表層から深海へ移送して隔離する生物ポンプを弱め

ることにつながるだろう． 
 
暖かな海洋表層中で炭素生産量に影響を与えるもう一つのプロセスで， Ciais ら(53)のモデルで

明確に扱われていないものは，温度上昇に応じて増加する細菌性呼吸である(55)．細菌活動の

増加による表層水中の有機物の再石灰化の増加は(全てではないが一部の植物プランクトンの生

産を刺激して)栄養塩の再生産につながる．そして，二酸化炭素分圧の増加につながる(大気から

海への二酸化炭素の流速を減らす)． 

 
Segschneider と Bendtsen (54)は，植物プランクトンの集団組成の予測される変化を考慮して，

温暖化した海洋において再石灰化の温度依存性の影響を検討した (しかし石灰化生物に対する

海洋酸性化の影響は考慮していない)．彼らの解析に基づき，我々はここで海洋表層の細菌活動

の変化を考慮にいれる．彼らは RCP8.5 の温暖化シナリオのもとで累積で約 18 Gt C の海洋か

ら大気への炭素流入を見積もった．なのでこの推定は２℃の温暖化のシナリオに調整しなければ



ならない．海表面温度は地球平均気温よりは増加しない．IPCC の推定では，2060 年に，

RCP4.5 が現在より 1°C 暖かい海表面温度につながり，RCP8.5 が 1.5°C 暖かい海表面温度に

につながる．従って，我々の解析においては，推定値は RCP8.5 の 2/3 で約 1.2 Gt C である． 
 

 

アマゾンの立ち枯れ 
 
我々はアマゾンの熱帯雨林で起きうる炭素消失について(i)立ち枯れのモデル予測と(ii)観測

された変化からの外挿によりアプローチする． 
 
Jones ら(56)の研究は 2℃の温暖化でアマゾンの熱帯雨林は 40%立ち枯れることになるだろうと

示唆している.  彼らのモデルでは，立ち枯れが完全に広がるには今世紀の終わりよりも時間がか

かる可能性がある．しかしながら，そのモデルは火災の可能性を含んでいない．一旦好ましくない

気候になると，火災は熱帯雨林においてより急速な炭素損失を引き起こす可能性がある． 我々

は，40％の立ち枯れに伴う炭素放出量を計算するために，立ち枯れとして，熱帯雨林が熱帯のサ

バンナや草原に変わることを仮定している．我々はアマゾン盆地の熱帯雨林においてトータルで

150 Gt C から 200 Gt C の炭素貯蔵があると推定している(Table 3)．これが熱帯性の草原やサ

バンナに置き換わると 97 Gt C から 150 Gt C の貯蔵となり，損失は 53 Gt C から 70 Gt C とな

る．この 40％は 21 Gt C から 28 Gt C または約 25Gt C である． 
 

Table S3: 主要な生物群系の炭素貯蔵 
生物群系 貯蔵炭素, Gt C 生物群系の面積, 

106km2 
Gt C/106km2 

熱帯林/亜熱帯林 547.8 20.33 26.94 

熱帯/亜熱帯の 

草地/サバンナ 

285.3 16.31 17.49 

砂漠/灌木地 178.0 25.22 7.06 
温帯の草地/サバンナ 183.7 14.50 12.67 
温帯林 314.9 20.48 15.38 
北方林 348.2 19.23 18.11 
ツンドラ 155.4 16.52 9.40 

 

出典: 

 

生物群系の炭素貯蔵量: GRID Arendal (http://old.grida.no/publications/rr/natural- fix/page/3725.aspx) 
 

生物群系の面積: gk12glacier.bu.edu/wordpress/pasquarella/data-sets/location-and-area-of- biomes/ 
 
観測が示唆するところでは，アマゾンの炭素吸収源は 1990 年代の 0.54 (0.45-0.63) Gt C/yr か

ら 2000 年代の 0.38 (0.28-0.49) Gt C/yr へと約３０％減少している．これは部分的には気候変動

にリンクした木々の死滅の増加に起因している(72)．さらに，個別的な旱魃が，２００５年に 1.6 Gt 
C と 2010 年に 1.1 Gt C だけ炭素吸収量を減少させている．2010 年のイベントではアマゾンの炭

素吸収量は 0.07GtC/yr となり，実質的にカーボンニュートラルになっている(73)．1990 年台から

2000 年台にかけての炭素吸収源の 0.16 Gt C/yr の弱化を今世紀の残り 83 年に外挿すると，ア

マゾンからの炭素放出の保守的な見積もりの最小値として 13 Gt C が与えられる.  これの数量を

丸めて約 15 Gt C しよう．また別な見積もりとして，今世紀残り 80 年において，2005 年と 2010



年の規模の旱魃イベントが 10 年あたり平均 2 回起こると仮定すると，炭素放出は約 22 Gt C に

なるだろう．これは上で計算した立ち枯れの推定の範囲に入る．従って我々は約 25 Gt C という

量は最もらしい最良の見積もりであると考える．代案としては，もし観測されたアマゾンの吸収源

の減少率(0.016 Gt C/yr/yr) が今世紀の残りの間も続くなら，その時は 2090 年代までにアマゾン

は 1.06 Gt C/yr の炭素排出元になるだろう．そして 21 世紀全体では約 80 Gt C の炭素排出，

2017 年からの 83 年間では約 55 Gt C になるだろう．我々は後者を推定値の見積もりの上限とし

て考える． 
 
 
北方林の立ち枯れ 
 
我々は，北方林の立ち枯れにより起こり得る炭素損失を(i)観測される変化の外挿と(ii)モデ

ルによる将来予測の見地から予測する． 

 

1. 観測された変化からの外挿予測： Kurz and Apps (57)による 1920 年から 1989 年にかけ

てのカナダの森林での炭素収支の解析では，1920 年から 1970 年におけるバイオマスの炭素貯

蔵の増加 (11.0-16.4 Gt C)とそれに続く 1970 年から 1989 年にかけての減少(16.4-14.5 Gt C)
を示している．これらは主に，温暖化した気候に伴うの擾乱(虫害と火災)の増加に駆動されてい

る．DOM(死んだ有機物)は 70 年間で 61.2 Gt C から 71.4 Gt C の増加を示した．1920 年から

1970 年の間のバイオマスと DOM の増加は，部分的にはそれ以前の擾乱頻度の高かった期間

からの回復に起因するだろう． 
 
もし，気候が暖かくなり続け 1970 年から 1989 年のバイオマスの減少率(20 年で 1.9 Gt C また

は年 0.095 Gt C)が 21 世紀末まで保たれると仮定すると，損失は(0.095 Gt C/yr)(110 yrs) = 
10.4 Gt C になると見積もられる．カナダの北方林では 1920 年から 1970 年の 50 年間で 5.4 Gt 
C のバイオマスによる吸収があった．これはそれ以前の高い擾乱期からの回復による．これと比

較したとき，カナダの北方林では一世紀で 10 Gt C の損失が最もらしい(おそらく保守的な)見積も

りである．カナダの北方林が世界の北方林の約 30％を占めると仮定すると，2100 年までの北方

林の立ち枯れによる炭素損失量は荒い見積もりとして約 30 Gt C と与えられる．これらの推定は

バイオマスのみに対するもので，擾乱の変化に伴う DOM からの炭素排出を含んでいない．それ

でもやはり，我々はこれを中心的な見積もりとする． 
 
別な解析では北半球域の炭素吸収強度は 73％減少し，前 10 年の 0.152 Gt C/yr から 1997 年

から 2006 年の間の 0.041 Gt C/yr になると見ている(58)．保守的に見積もって，もしこの 0.111 
Gt C/yr の吸収源強度の弱化が 2100 年までの今後 94 年続くならば炭素損失は 10.4 Gt C にな

る．これは上のカナダのみでの見積もりと一致している．従って我々は約 10 Gt C を推定値の下

限とする．その代わりに，もし吸収源が観測されたスピードと同じ 0.011 Gt  C/yr/yr で 94 年間弱

化し続けたなら，これは 49 Gt C の排出，または 2017 年からの 83 年間で 38 Gt C の排出に相

当する．従って，我々は約 40 Gt C を北方林の立ち枯れによる炭素損失の見積もりの上限とす

る． 
 
2. 北方林からサバンナ/草原への転換のモデルシミュレーション 

モデルシミュレーションにおける北方林の南限のより低炭素のステップ草原帯への変化は，近傍

の生物群系が草原であることとコンシステントである．北方林の現在のツンドラ域への拡大も同様

である．この場合炭素貯蔵量が増加すると見込まれる(59)．ほとんどの IPCC AR5 のモデルがこ



れらの生物群系の遷移の炭素ダイナミクスを捉えるのに失敗しているのは，おそらく，それらが擾

乱因子を適切に捉えていないからである(59)．しかしながら，'気候ベクトル'という概念に基づくと，

2℃上昇(RCP4.5 の 2040 年から 2060 年)の下で予想される 40°-60°N の炭素貯蔵の平衡値の

変化は 27 Gt C から 0.17 Gt C (平均 12.3 Gt C)の減少である．しかし，北方林の遷移に対して

は 3.7 Gt C から 16 Gt C (平均 7.2 Gt C)の炭素貯蔵増となる(59)． 
 

いくつかの初期のモデルも北方林の立ち枯れをシミュレートしている(60, 61)．しかし，これらのモ

デルのいずれも，平衡に達した後に現在の北方林の南限・北限で生態系がシフトしているように

見える．Lucht ら(60)は，比較的高温の温暖化シナリオの元で，シベリアを横切りカナダのハドソン

湾の南西に至る広い範囲において北方林の南限が置き換わるとシミュレートしている．しかし，彼

らは北方林の立ち枯れのエリアや炭素損失を定量的に求めていない．Joo ら(61)は中程度と高程

度の 2 つの炭素排出シナリオをの元で，生物群系分布と炭素ダイナミクスの変化を気候炭素循環

結合モデルを使用してシミュレートしている．2100 年までに 2.8℃の昇温を与える中程度のシナリ

オでは，南シベリアと中央シベリアの広範囲の北方林とカナダのハドソン湾の南西の比較的狭い

範囲がサバンナ森林地帯や草地に変化した．これは両エリアで炭素が大きく失われたことを意味

する(彼らの論文のプレート 2)．Joo ら(61)は生物群系による炭素貯蔵の変化は報告していない

が，北方林の 50%がサバンナや草地へと変わり失われることに基づいてラフな近似値を出すこと

は可能である．Table S2 に基づくと，地球全体の北方林の半分が温帯のサバンナや草地に変わ

ることによる大気への炭素損失は(19.23 106km2)(0.5) x (18.11-12.67 Gt C/106km2) = 52.3 Gt 
C である．推定される損失量は，温度強制力のレベルに対して線形にスケールすると仮定すると，

52.3 Gt C (2.0/2.8) = 37.4 Gt C となる．これは上の Hays ら(58)に基づく推定値の上限 38 Gt C
に比較的近い値である． 
 
Koven (59)，Lucht ら (60)，そして Joos ら (61) は全て，北方林が現在のツンドラに移動すること

でより北で炭素吸収が起きるとシミュレートしている．しかしながら，どのモデル研究も，擾乱に駆

動される立ち枯れによる急速な炭素損失とより遅く起こる北方林の高緯度への移動・成長との間

の 100 年スケールのタイムラグを捉えられていない(例えば 74)．我々が北方林の立ち枯れによ

るフィードバック(Table S1)として推定しているものは，長期のタイムラグの結果としておこる炭素

の大気へのパルス的放出である．この推定はカナダ北方林の擾乱駆動の立ち枯れの炭素循環ダ

イナミクスの観測に基づいている．我々はここで地球システムの非常に過渡的なフェーズの炭素

ダイナミクス(起こり得るホットハウス・アースの経路)について考察しているのであり，平衡状態に

近いフェーズを考察しているのではないことを強調しておく．



人類を支える非常に重要な生物群系(本文の「そこにある危機とは?」のセクション) 
 
Table S4: 人類を支える非常に重要な生物群系または地球システムの特徴 

生物群系と地域的特徴 人類の幸福な生活に対する重

要性 
ホットハウス・アースの経

路のリスク 

生産世の高い農業地帯－ 

北米; 西/中央ヨーロッパ; 中

国北東部; インド・ヒンドゥ

スターン平野 

これらの地帯のそれぞれは10

億人かそれ以上の人々に食料

を提供する 

土壌肥沃度の低下; 

水の利用可能性の変化; 

沿岸陸地の損失 

サンゴ礁 海洋漁業者の10％; 5億人の

食料供給源 
温暖化と海洋酸性化によるほと

んどのサンゴ礁の破壊 

熱帯雨林 気候の安定化に対する寄与; 

陸域の生物多様性の中心 

気候と土地利用からくる危機

にあるアマゾン; 人口増加に

見舞われる東南アジアと中央

アフリカ 

熱帯乾燥地 多くの人口を抱える．特

にアフリカ 
人類にとっては熱くなりすぎ

る危険性; 農業にとっても熱

く乾燥しすぎる可能世 

低地のデルタ地帯や沿岸地

域 
人口, インフラ, 経済活動の

中心地. 世界の巨大都市の3分

の2が海抜10 m以下にある 

沿岸における輸送, インフラ, 
沿岸生態系に対する洪水の非

常に大きな危機. 経済損失は地

域的または世界的な経済破綻

の引き金を引く可能性がある 

各地域のモンスーンシステム 10億人以上が東南アジア

モンスーン(SAM)の安定

性に依存 

SAMは温暖化するインド洋と

隣接する陸域への高いエアロ

ゾル負荷に対して脆弱である 

山岳氷床 アジアや南米の10億人以上へ

淡水を提供 
高スピードでの融解, 量の変

化, 消えるタイミング  

河川や湿地 数十億人への淡水供給; 炭素の

隔離 
いくつかの場所での水の損

失; 他の場所での洪水 

 
 
地球システムにおける人類のフィードバック(本文の「地球システムにおける人類のフィードバッ
ク」のセクション)



Table S5: 地球システムを安定された地球の経路へと導く人類の行動  
行動 地球システムの道筋に対

する効果 
時間スケー

ル 
進行度 

 
炭素吸収源を通じた負のフィードバックの増強または創造 
 
森林と土地の

管理 
森林破壊を停止したり，森

林を増やしたり，炭素を隔

離するような土地利用を増

やすことで陸域の炭素吸収

源を増加させる(75, 76). 

数十年 多くの地域において森林

破壊のスピードは遅くな

って来ている．しかし，

もっと出来るはずであ

る． 

農業地帯におけ

る土壌管理 
耕作地の土壌炭素損失を補

給するようなより良い農業

は非常に重要な地中の炭素

吸収源を生成するだろう

(77). 
 

数十年か

ら数百年 
より良い土壌管理はまだあ

まり普及していないため，

まだ実際の炭素吸収源には

なり得ていない．土壌炭素

吸収源の規模と一旦それを

失った場合の可逆性につい

てはまだ良くわかっていな

い 

陸域, 沿岸，海

洋における生物

多様性保全 

一般により生物多様性の

高いシステムはそうでな

いシステムより多くの炭

素を貯蔵する．従って，

生物多様性を増すことで

生物圏炭素吸収源を維

持・増強できる． 

数百年 影響の規模を決定するのは

難しい．一般に，生物多様

性の損失と生物圏の減少は

多くの地域で続いている． 

海洋の炭素吸収

を増強する 
海洋の鉄肥沃化は海洋プラン

クトンによる炭素吸収を刺激

する． 

数十年か

ら数百年 
これによる炭素隔離の規模

は良く分かっておらず効果

は不明確である．酸欠海域

を形成する富栄養化も起こ

り得るだろう(78)． 

二酸化炭素回

収・貯留 (CCS) 1 
二酸化炭素を大気から回収

し地層中に貯留する．しば

しば，バイオマスエネルギ

ー生産(BECSS)と関連付け

られる(79)． 

数十年から

数百年; 貯

留時間は原

理的には

100万年の

スケールで

ある. 

研究開発段階である．しば

しばエネルギーを大量消費

する．現在は経済的観点か

ら可能ではない(しかし，い

くつかの施設ではこのアイ

デアの試験が始まってい

る．例えば，カナダ・エド

モントンの工場など)．

BECSSや他のバイオマスエ

ネルギー生産システムは，

農業や陸域の生物多様性保

全を完備するだろう(80). 

 
化石燃料やその他の供給源からの温室効果ガスの排出削減 
 

1 この炭素吸収源フィードバックはその他のものとは本質的に異なる．それは原理的に，元々地層中(化石中)にあった

炭素を大気から地層中に戻す．一方，他の吸収源は炭素を，あるプール(大気)から他(陸や海洋)へと活動的な炭素

循環によって移すのである．この炭素は大気へと戻りやすく脆弱であるが，安全に地層中に蓄えられた炭素は安定で

ある(81)． 



化石燃料から

ゼロエミッシ

ョンエネルギ

ー源への転換

(82) 

放射強制力と海洋酸性化

への人類の影響を減らす 
十数年から

数百年の重

大な遅れ．

更なる技術

革新が必要 

熱や電気など定常的に使

われるエネルギーの排出

削減に関してはいくつか

の世界的な進展がある

(79, 83-86)．エネルギー

部門における再生可能エ

ネルギーのシェアは5～6

年毎に倍増している．蓄

電コストは下がって来て

いる．スマートグリッド

が発展しつつある．輸送

における電力化が加速し

ている． 

農業(畜産, 稲

作, 肥料)におけ

る排出削減 

二酸化炭素に加え，メタ

ンと亜酸化窒素の排出を

減らす 

技術転換と行

動様式の変化

が必要．食肉

の量を下げ

る，または止

める(87,88) 

家畜からの排出は増え続

けている．いくらかの研

究開発がある． 

ハイドロフルオ

ロカーボン

(HFCs)などの化

学物質の生産の

削減(89,90) 

高い地球温暖化係数

GWP (Greenhouse 
Warming Potential)を持

つ化学物質の濃度を低

下させる 
 

技術変化 ハイドロフルオロカ

ーボン(HFCs)の除去

については進展して

いる 

セメントの使

用の削減(91) 

二酸化炭素排出の削減 需要の減速が必

要．CCSまたは

代替物質の使用

(例えば木材，

石材，炭素繊

維) 

産業界は二酸化炭素の排

出を減らすを約束した

が，成長の鈍化の兆しは

ない 

人類の全システ

ムにおけるリソ

ースの利用効率

の増加．ゴミを

削減し，ゴミを

リソースとして

利用する(リサイ

クリング) 

(92,93) 

生物圏ならびにその他の

地球システムへの反応性

窒素や反応性リン並びに

新奇の物質の導入の削減; 
またはそれに向けた動き 

変化しうる 
 
技術革新が必要

である．並びに

消費者の態度，

そして商慣習の

変化も必要であ

る 

世界的にはほとんど進ん

でいない．しかし，リサ

イクルに関するいくつか

の例が現れつつある 

地球のエネルギー収支を変化させる 

地表と大気の放

射または反射特

性を変化させる

ことで地球シス

テムに入射する

太陽放射エネル

ギーを減らす 

入射する太陽放射を反射ま

たは減少させるので寒冷化

効果がある 

数十年 予期せぬ結果や，経済的

にも技術的にも未完成な

部分についての検討をそ

ている段階．この方法を

実行しても海洋酸性化は

進行するだろう(94-96) 



 
社会の抜本的変化 
 
人口増加の鈍化

または減少 
自然資源の需要と全体と

しての消費を減らす 

数十年 主に女性の地位改善の結

果，出生率は減少し始め

て人口置換出生率である

女性一人当たり子供2.4

人に近づいている．いく

つかの国における高い出

生率とその減少の遅れ

は，出生率は減少してい

るものの，人口増加は少

なくとも今世紀半ばまで

続くことを意味する． 

消費行動の

変化 
高い温室効果ガス排出量

と資源利用を伴う製品の

消費を減らす―特に消費

が平均よりずっと高い場

所から．例えば，最も豊

かな10億人が60%の温室効

果ガスを排出している一

方，最も貧しい30億人は

5%しか排出していない． 

数十年 いくらかの消費者行動の

変化が観測できる．しか

し，多くの地域において

収入の増加は一人当たり

の消費を増加させてい

る． 

地球システムレ

ベルを含む様々

なスケールにま

たがったガバナ

ンスの改善 

公平なやり方で，気候や地球

システムを管理する政策を構

築できる．政策は政府，企

業，組織の全てのレベルにお

ける財政措置，奨励策，規

制，情報の伝達(一般市民の

教育の義務等)を含む 

政策の強さ，

当事者の数，

実施の仕方に

依存 

地球システム(例えば気

候，生物多様性，有害物

質)を管理して行くために

数百の国際的な(国連の)

会議が存在している．パ

リ協定は進捗度を計る手

段を提供する．多くの非

国家的主体(例えば市や企

業)が排出削減に貢献しよ

うとしている．国連の持

続可能な開発目標(SDGs)

は，地球システムの持続

性を保ちながら野心的に

世界を開発して行くため

の心得を統合した史上初

の人類のロードマップを

提供する．しかしなが

ら，多くの規約は貿易協

定と切り離されており，

航空機と船舶による排出

は国際合意に含まれてい

ない． 



地球システムの

管理者へと変わ

って行くことを

サポートするた

めの価値観の変

化 

地球システムの脆弱性に気

付くこと，そしてそれを教

育することは，行動やガバ

ナンス，イノベーションの

強度を変えることにつなが

る価値観の変更に貢献でき

る． 

数十年 多くの国や政策決定者，

思想的指導者の間で環境

に対する気づきが増加し

ているという調査がある 

技術革新 新しいエネルギー源，食料

や輸送手段，システム，効

率性，炭素吸収源，ジオエ

ンジニアリング，水資源の

再利用を提供する 

数十年 現在いくつかの低炭素技

術やその他の技術はより

急速に普及している(太陽

光, 遺伝子技術)．その一

方，他の技術の普及は反

対にあっている(太陽光, 

遺伝子組み換え)．新技術

の採用はしばしばそのコ

ストの高さにより制限さ

れる．研究開発は不十分

である 

適応，複雑さ，

不確実性を強調

するマネジメン

トとガバナンス

に関する哲学 

不確実性や変化と共に生きる

ことを受け入れ，学ぶことが

できる．そして地球システム

の変化に対する回復力を構築

し，変化していくことが出来

る． 

数十年 鍵となる世界的主体者の

影響はいくらかの進展を

もたらしている．また，

地球システムの回復力に

焦点を当てて積極的に活

動する新しい世界的主体

者(例えば開発局や大企

業)も現れて来ている 
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