
軽元素の同位体と海洋学

堀部純男
堀部純男先生は、平成 4年度第 8 回海洋化学学術賞（石橋賞）を受賞されました。それを記念
致しまして平成 5年 4 月2 8 日に行われました受賞記念講演を基に、この度御寄稿頂きました
ので掲載致します。

1. はじめに
私は 1964 年に、創立されて間もない東京

大学海洋研究所に着任して、始めて海洋の
研究に着手した。それまでは、安定同位体
である重水素(D)の濃縮や重炭素(13C)1)．重
酸素(180)2) を熱拡散法で濃縮するかたわら、
重水素や重炭素をトレーサーとして化学反
応の機作9 の研究に携わった。1950 年代の
後半には、日立製作所製の質量分析計も利
用できるようになっていたので、濃縮され
た同位体の分析や、重水素の天然存在比の
測定は可能となっていた％しかし、 重水素
の天然存在比の測定精度の向上と、 重炭
素・重酸素の天然存在比レベルの濃度の測
定法の開発には問題があった。
しかし、米国ではすでにシカゴ大学のDr.

Ureyのグループによって、同位体比質量分
析計が稼働しており、 180 による古水温の研
究5)や、 13C による地球化学的研究6)が活発
に行われていた。幸いにして 1960 年に重水
素の天然存在比の標準物質（現在のS M O W )
の決定に関して文通のあったスクリップス
海洋研究所の Dr. Craig の研究室に滞在でき
ることになった。Dr. Craig の研究室では、
すでにシカゴ型の同位体比質量分析計が稼
働しており、重水素同位体比質量分析計が
組立中であった。Dr. Craig の研究室での経
験は、帰国後東京大学海洋研究所での重水
素質量分析計・同位体比質量分析計の製作
に役立ち、 1965 年および 1966 年に相次い
でそれらを稼働することが出来るようにな
り、 1950 年代後半の問題は解決した％
1960 年代の前半までに、アメリカを初め
としてフランス・イタリー・ニュージーラ

＊東京大学名誉教授・東海大学教授

ンド・オーストラリアなどの研究者によっ
て、 天然水中の D、180 の挙動の研究や 180
による古水温の研究が活発に行われた見
また、 Craig の提案した SMOW-scale9)もひ
ろく採用されるよ うになって、安定同位体
地球化学の基礎は固ま った。
地球化学の研究では軽い元素の同位体の

天然存在比の絶対値は重要でなく、それら
の変化のみが意味を持っている。そこで、
未知試料の同位体比は標準試料のそれより
の偏差 (o 、単位は千分率％。）で表す。

o  =  (R/Rstd - I) X  1000 
ここで、 R、Rstd はそれぞれ未知試料、標
準試科の同位体比である。現在の水素及び
酸素の同位体比の標準試料は国際原子力機
関(IAEA)から配布される水試料 VIENNA-
S M O W ( V - S M O W )であって、その重水素お
よび重酸素濃度は海水の平均値であるよう
に調整されていて、 o D  =  -0.2士0.2%。、
0  180 =  0.00土0.02%。である。 したがって、
海水の同位体比はほぼ 0 である。

2. 海洋の水の循環の研究
地球上の水は蒸発と凝結を繰り返して循

環している。海水が蒸発すると、水中に重
い分子種が濃縮されIO）、水蒸気の凝結に
よって重い分子種が再び水中に戻る。従っ
て、蒸発と凝縮とが反復された両極地方の
陸水中の同位体比は小さくなる。D 、180 い
ずれの変化も 同じ過程で変化するので、両
者の間には一定の関係があると期待され
る。実際に陸水である河川・湖沼・雨水に
は、図 1に示すように次の関係がある匹

o  D  =  8  X  o  180  +  10 
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海水、特に沿岸水の同位体比はこれらの
陸水の影響を受けて変化するが、海域に
よって異なる同位体比の陸水の影響を受け
るので、塩分ー 8180 の関係は海域によっ
て、異なる変化をするはずである 12)。ま
た、海水が蒸発するときは、水一水蒸気の
間の同位体平衡によって重い同位体は水の
方に濃縮される。また、蒸発の際には動的
効果によってさらに重い同位体が水中に濃
縮される。蒸発の同位体分離係数 a 、及び

蒸発の動的効果の同位体分離係数 a d は表l
に示してある IO)。海水が氷結するときは、
塩分は氷の氷結量に応じて変化するが、氷
結の同位体分離係数 afは蒸発に比べると小
さい 13)。そこで、海水の同位体比は塩分と
は異なる情報を与えるので、同位体比をト
レーサーとして海水の動きを知ることがで
きると考えられる。

表 1 水の蒸発・氷結の同位体分離係数

蒸発（平衡）
蒸発（動的）
氷結

<J =  (Rwater/Rvapor) 
び ct =  (Rwater/Rvapor) 
び r =  (Rice/Rwater) 

び d
 ”-

び f  

水素
酸素

1.074 1.09 
1.009 1.015 1.0027 

。゚2 
rog IO 
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図 1 陸水の同位体比。左下の点は南極の氷
である。右上のS M O Wより大きい点は、閉
鎖系の湖水の水で、激しい蒸発の動的効果を
受けて傾斜がやや小さい。
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まず、外洋の海水の水素同位体の鉛直分
布を図 2 に示してある 14)。図 2 やその後に
測定した外洋の o Dから、海洋の重水素の
値は十 8 %。～-3%。の範囲である事が分かっ
ており、図 1 に示した陸水の広い範囲に比
べると、極めて狭い範囲にある。北西太平
洋深層水とインド洋深層水の o D はよく 一
致している。また、 Redfieldらの南極周極水
の値も IAEAの相互検定の結果からは、これ
らの値とほぼ一致している。
次に 19.4°N の南支那海の 100m 以浅の表
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図 2 北西太平洋・インド洋の重水素の鉛直
分布。大西洋の値はRedfieldsらのFig. 3から
求めた。

層水では、図 3 (a) に示すように、深度とも
に増加する塩分に逆比例して o D が減少し
ている。塩分を 0 まで外挿すると、 o D =
-90%。が得られる。これは 100m までの表面
水が 0.7m の雨水や陸水で希釈されたことを
示すものである。 0.7m の水量はほぼ 1年以

海の表層水は 1年以内に完全に上下混合して
いることが考えられる。
また一方、図 3 (b) の 20°N のフィリ ッピ
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ン海の 100m 以浅の表層水では、深度の増
加とともに塩分の増加し、 o D は減少して
いる。塩分を 0 まで外挿すると、 oD  =  6.6  
％。が得られる。 この海域では、陸水や雨水
の影響よりは蒸発の効果が卓越すると考え
られ、 蒸発によ って高くなった塩分と o D
とを持つ海水が表層水と混合するのであろ
う。
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図 4 ロス海の水型の塩分と 8 180
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20°Nにおける 8 D、塩分、深度の
関係

南支那海 (19.4°N 、117.1°E)
フィリ ッピン海 (20.3°N 、124.2°E)  

潮岬南方の黒潮流軸を横切る断面での
o D を見ると、粒軸付近では 400m の深度
までの oD  =  +4roo で均ーである。塩分は深
度 400m で 34.9 加の最大値を示すが、表層
では 34.6%。となっている。この塩分＝ 34.9
％。、 o D = + 4 %。の海水は黒潮特有の海水と
考えられるが、どのような過程で生成する
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図 5 ロス海の塩分・水温・水型の分布
170° W-175° W 間の氷棚から陸棚とその北方
海域。観測はさらに西方200kmの測線および
ビクトリアランド沿岸でも行われた。

かは輿味のある問題である。
重酸素も重水素と同様に海水のト レー
サーとして用いられた。低緯度 ・中緯度で
は、蒸発や凝結が水循環の主な過程である
が、 高緯度地方では海水の氷結も重要な過
程である。例えば、蒸発に よって塩分が 34
% 。から 35%。へ変化すると、重酸素濃度は
0.26%。（動的蒸発の場合は 0.44%。) 増加す
る。これに反して、氷結に よる同じ塩分変
化に対しては、重酸素濃度の増加は 0.08%。
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であって、蒸発に比べて小さい。また、同
位体濃度がいちじるしく低い南極大陸氷
（氷山）は氷山の融解のトレーサーとして
役立つ。このように水循環の過程によっ
て、同位体比の変化が異なるので、南極周
辺の海洋の水型の決定や、氷結・融解・混
合などの過程がどの ように起こっているか
の解明に役立つ。
Weiss ら15) はウェ ッデル海の陸棚の海水
はフィルヒナー氷棚からの社蜻解氷を含んで
いることやその融解速度から南極底層水の
生成速度を推測した。
同様の研究はロス海の過程についても行

われた 16)。海洋観測は Jacobs が担当し、重
酸素濃度は堀部（東大海洋研）と Fairbanks
(LDGO) とが分担した。図4には、 主な水型
である深層水・表層水・陸棚水・氷棚水・
底層水の S- 8  180 特性が示してある。これら
の特性は降雪による希釈、 夏季の陸棚水の
融解と冬季の陸棚水の凍結などによって変
化するが、海水の降雪 ・融解による希釈量
や氷結による濃縮量は塩分の変化から推測
できる。また、それらの起源や過程は 8 180 
から分かる。例えば湧昇した深層水( C D W )
が氷山の融解の影響を受けて表層水( A A S W )
が生成するのであれば、氷山の 8180 は -35
~  -45%。の範囲にあるから、 A A S Wは長斜
線C - Dの範囲になければならない。しか
し、 A A S Wは長斜線A-Bの範囲にあるので、
8  180 =  -13~ -20%。の凝結水（雪）によっ
て希釈されて表層水(A A S W ) を生じたこと
になる。また、表層水( A A S W ) が冬季氷結
して陸棚縁辺で海氷を生じると、 F→に沿っ
て塩分が増加し、 8 180 は減少し、 T M I N
（温度極小表層水）となる。
このようにしてそれぞれの水型の生成を

考えると、南極周辺の海域の水の挙動が明
らかとなる。ロス海とウェッデル海とは温
度、塩分、 8180 の特性はよく似ている。比
較的高温及び低温の水が深層と大陸氷との
間の大陸棚に進入している。この進入水は
大陸氷を溶かす熱量を供給している事は、

ロス海氷棚直下の水が 0 180 =  -0.71%。と低
いことからも分かる。氷棚から 300k m の大
陸棚先端の斜面での深層水の生成は、低塩
分の陸棚水の影響を強く受けている。ま
た、ロス海西部での凍結によって生成する
高塩分陸棚水(HSSW) は表層下を高温水
( W M C O ) が陸棚に進入するのを防ぐようで
ある。
さらに、次のようなことが結論できる。

水・熱・塩分・ 0 180 の収支から、大陸氷の
海洋への流入速度を 1.3 x  103  km3 yいとすれ
ば、海上に浮かんでいる大陸氷の底部の融
解速度は 0.4m yいとなる。この水最は、底
層水中の陸棚水成分の 2 0 % を占めることに
なる。
核実験で大気中に放出された水素の放射

性同位体である人エトリチウム 3H は 2000
M C i で、 天然の存在量 80 M C i よりはるか
に多量である。核実験の大部分が北半球の
大気中で行われたので、 人工トリチウムは
水の形で地表に降下し、現在でも北半球の
海洋表層の 3H 濃度は高い。世界の海洋全域
にわたって、海洋の化学的研究を行った、
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図 6 北大西洋西部の3Hの鉛直断面図
グリーンランド海からアイスランドの西（デ
ンマーク海峡）を通って大西洋西部を赤道に
至るまでの断面。 3Hi農度は放射壊変による変
化を除くため 1981年1月に換算したT. U. (1H/ 
3H=1018)で表してある。この記号はT U 8 1 Nで
ある。

(109) 
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図 7 北西太平洋の咀の鉛直分布と時間変
化 咀濃度はT U 8 1 N をatom m - 3に換算し
てある。 G 2 1 5 、G 2 2 6、G 2 2 7 、G 2 2 9 は
197 3年のG E O S E C S、C Y 8、C Y 1 1 は198 0
年、 C E 5、C E 8、C E 1 3は1982年の白鳳丸航
海のものである。

G E O S E C S計画においては、マイアミ 大学の
G. Ostlundが引の測定を担当し、得られた
データは Tritium Laboratory Data Report とし
て発表されている。
3H の海洋における分布を見ると、 1000m

以浅ではその等濃度線はほぼ等密度線と平
行である。このことは、海洋表面からの 3H
の深層への移行は等密度線に沿う海水の

移行によることを示している。図 6 は北大
西洋西部の 3H の断面図である")。 これを見
ると、グリーンランド海の高濃度の 3Hを含
む海水がデンマーク海峡の浅瀬を越えて大

西洋の深層に流入しているのがよく分か
る。
同一地点における 3H の鉛虹分布の時間的

変化もまた典味深い。東太平洋のカリフォ
ルニア半島沖 (28.5°N 、121.5 ~ 122.2° W )  
では、 1969, 1974, 1979, 1981 ,  1982 年の 5 回
測定された。その結果によると 200 m 以浅
の表層では、時間とともに次第に T U 8 1 N は
減少するが、 200 m 以深の濃度は高くなって
くる。
北西太平洋においても、 6 測点で鉛直分

布の時間変化が測定されている 18)。図7 には
それらの一部を示してある。
200m 以浅の表層では、北ほど同一濃度を

示す層の厚さが大きい。これは海水の密度
差が小さいために、上下混合が激しいこと
を反映している。25°N 以南では、深度
200 m で濃度の極大がある。この傾向は 12°
N でさらに顕著になる。このような極大を
示す層の密度 (j T は25.0 である。

3. 海洋中での溶存酸素
大気中の酸素ガスの同位体比は、水中の
それよりも大きい。この事はすでに 1935 年
に大阪大学の森田氏とノースウェスタン大
学のドール教授によって独立に報告さ れ19)

一般にはドール効呆と呼ばれている。この
差は後で示すように、約 23%。であって、水
蒸気と酸素ガスとが同位体平衡にあるとき
の差よりもはるかに大きい20)。
酸素ガスの同位体に関する研究は、我々

の研究室では、 1960 年代の後半から 1970 年
代の前半に重原好次氏を中心として行われ
た。酸素ガスの同位体比の測定には、試料
酸素ガスを炭素と反応させて二酸化炭素と
して質量分析計で測定する。また、水試料
の測定には、試料水と同位体平衡になった
二酸化炭素のそれを測定する。そのために
測定する二酸化炭素の濃度は、酸素ガスの
場合は同ーであるが、水試料の場合は分離
係数だけ大ぎくなる。したがって、水と酸
素ガスの同位体比を比較する必要がある場

(110)  海洋化学研究第6巻第2号平成6年1月



合は、水ーニ酸化炭素の分離係数 a (25℃) の
正確な値が必要である。初めにシカゴ大学
で用いられた値 a =  1.0404 が一般に用いら
れてきた。
a のより正確な値を求めるために大気中

の酸素ガスから二種類の二酸化炭素を作っ
た。 1つは酸素ガスを直接炭素と反応させ
て作った (C02(air) ）。他は酸素ガスと水素
から水を作り、その水と同位体平衡にある
二酸化炭素を作った (CO2 (water)）。この二
種類の C O 2の 180 の濃度比が a であって、

a  =  1.04139 土 0.000013 (25℃)  
であった。また、北太平洋上の 4 点及び異
なる季節の東京で採取した大気の酸素ガス
の同位体比は -16.88 士 0.05%。であった。し
たがって、大気中の酸素の同位体比は水に
比べて、 23.82%。大きい21)。なお、 I A E A が
採用している a の値は 1.04143 である 22)。
海水中に溶存している酸素の濃度は、表

層では一般にはやや過飽和である。これ
は、表層水は大気と平衡にあるためである
が、この酸素の中には、光合成によって発
生する水起源の酸素ガスも含まれている。
この事は特に酸素が著しく過飽和な表面海
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2 0 . .  

団15

、-k  ° ゚10 
ざ 5  

゜゜゚

l• l  l  • ,--0 • e.e68 LN(O.JO) I  - - - - - +  - - - -
I  

---.;ラ..-.］―----
—• - - - - - 」 - - - - -
I  I  
I  I  

水中では、光合成で生成する酸素のために
酸素同位体比は大気中のそれよりも小さい
場合がある事からも確かめられている。
表層混合層以深では酸素は消費されるので
減少し、 1000m付近の深層では、酸素濃度
は極小となる。さらに深層では、極地方の
海水が供給されるので、酸素濃度は再び増
加する。このような溶存酸素の同位体比
は、酸素濃度の減少とともに増加するが、
酸素の消費に関わる機構によって異なるよ
うである。
図8には、北太平洋の 36°N 以北の酸素極

小層に近いほぽ同一密度の海水中の酸素同
位体比を示してある。これらの海水はいず
れも同一の起源を持つと推定されるもので
あるので、 単位重量あたりに存在する酸素
そのものは閉鎖系であると考えられる。こ
の酸素は海水中に存在する有機物（主とし
て徴生物による酸化）によって消費される
ので、 Rayleigh の式によって酸素消費の過
程のみかけの同位体分離係数を算出出来
る。
初濃度 0。、その同位体比 8。である酸素
ガスが同位体分離係数 a で消費されて、濃
度 0、同位体比が 8 となったとき、それら
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図 8 北太平洋の 1000m以浅 (<J =26.9~ 図 9 太平洋深層水の酸素同位体比
27.2) の溶存酸素濃度と同位体比
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の関係は良い近似で次式で表される。
0 - 0 0  =  ( a -1)  xln (O J O)  ゜大気の酸素の同位体比を基準とすると、

8 。= 0 である。したがって、図8の傾斜
6.658 が ( a - l ) x l O O O であるので、酸素の
消費反応の同位体分離係数は 1.006658 とな
る。
次に太平洋の深層を北上する海水のなか

では、 溶存酸素は次第に減少する事が知ら
れている。そこで (1 T が 41.0 士 0.1 の海水中
の酸素の同位体比を調べた。この海水は
54° N ~ 6 5° S の範囲に及んでいて、その深
度は 2.0 k m~ 4.5km で北に行くに従って深く
なっているが、その密度はほぼ等しい。海
水はこの等密度面に沿って北上するととも
に、酸素濃度は減少し、酸素同位体比は大
きくなる。図 9 には、 両者の関係を示して
ある。また、この傾斜は図 8 の場合と同様
に、酸素の消費の同位体分離係数 1.0527 を
与える。これらの分離係数は酸素に関して
閉鎖系を仮定しているので、みかけの分離
係数であろう。
Kroopnick らは東太平洋の 3 測点で 1次元

拡散移流モデルを用いて、酸素消費の同位
体分離係数として 1.010 を与えている 23)。ま
た、数百 m より浅い層では、みかけの酸素
分離係数がはるかに大きく、 1.03 以上であ
る事も分かっている。この事は、酸素消費
反応の機構が有機物の種類によって異なる
事を示唆するものであろ う。今後のデータ
の解析が必要である。

4. 海洋中の物質の鉛直拡散
海水中のウラン濃度はほぼ均ーで、 1.34

x  I0・8M である。しかし、ウランの放射壊変
で生成する娘核種のトリウムは海水の条件
下では不溶性で急速に沈降し堆積物とな
る。したがって、 230T h の娘核種の 226R a は
堆積物中に過剰に存在するために、その娘
核種の 222R n もまた堆積中に過剰に存在す

物学的過程に関与せず堆積物表面から底層

水中に放出される。また、 222R n の半減期は
3.825 日と短いので、海底直上の海水の鉛直
混合の良いトレーサーとなる。
堆積物表面 （海底面）から放出された

222R n が K c m2  s・1のうず拡散係数で鉛直方向
に拡散したとすると 、海底面からの距離
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z c m における 222Rn の濃度 R は次式で与え
られる。

R  =  R0exp (-(入 /K）If2z) 
ここで、入は 222Rn の壊変定数 (2.097 X  1  Q-6 
s-1)である。この方法での K の測定は
GEOSECS においてひろく行われた24)。
我々も北西太平洋において、詳細な研究
を行った25)。平坦な海底地形を持つ観測点
CY16 (30.05° N、149.92°E) では、図 10 に示
すように、 222Rn の濃度は指数関数的に減少
し、またポテンシャル水温も緩やかに低下
している。上式から求められるうず拡散係
数 K の値は 69 土 26 cm2s―1である。北西
太平洋の同様の海底の状況の9地点のうず拡
散係数は 180~27 c m知の範囲にある。
また一方、図 11 に示す測点 CY13 (30.0° 
N、160.0°E) では、海底から 8 0 m までの層
では、ポテンシャル温度は一定であり、
222Rn もほぼ均ーである。このことは、鉛直
混合の激しい海底境界層が存在しているこ
とを意味している。海底境界層の上層で
は、式(2)によってうず拡散係数を求める事
ができる。CY13 では、 35士25 cm2s-1であ
る。このような海底境界層の存在する地点
は、北西太平洋で 14 地点あることが分
かっている。海底境界層の上層におけるう
ず拡散係数の平均値は 7cm2炉であって、海
底境界層のない地点のそれらよりは小さ
い。
さらに、海底に近い方が 222Rn 濃度がよ
り小さく、海底から離れた深さに極大値が
あらわれる海域があることが分かった。こ
れは、海底近くに 222Rn 濃度の低い海水が水
平方向に流入していると考えられる。これ
を確かめるために、詳細な海底地形が知ら
れている低レベル放射性廃棄物投棄予定海
域であった B 海域 (30°N 、147°E) におい
て、平坦な海底面にある測点 (CE25) と、
350m の高さの海山上の測点 (CE24) の
222Rn、ポテンシャル水温の鉛直分布を測定
した。CE24 と CE25の距離はわずかに 8
k m である。図12に示してあるように、
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図 1 2  B海域 (30°N 、147°E を中心とす
る100km2) の海底地形と 222Rn の鉛直分布

CE25 の 222Rn の分布は図11の CY16 のそ
れと同じく指数関数的な分布を示している
が、 CE24 の分布は海山上より 45m の高さ
で 222Rn 濃度に極大が認められる。これは
海山頂上の海底面に 222Rn 濃度の小さい水が
供給されたことを示している。
CE24 とCE25 のポテンシャル水温を同一

深度で比較すると、海山上の CE24 の方が
低温である。特に海山の海底面付近はより
低温でかつ不規則に変化している。この事

(113) 



は海山周辺のより深い低温の海水の流入の
影響と考えると、 222Rn 濃度の低いことも説
明できる。
このように 222Rn の分布から、底層にお

けるうず拡散係数は数十 cm2s心程度と大き
いことが分かった。また、海底直上の海底
境界層にはかなりの早さの流れがあること
が推測されたが、この事は実測の測流結果
や写真撮影の映像ともよく 一致する。しか
し、流速の時間的変動から予想されるよう
に、 222Rn の鉛直分布も変動すると考えられ
ている。
トリウムは海水中では不安定で、容易に

粒子状物質となって海底に沈降する。その
ために、いずれのトリウム同位体の海水中
の濃度も極めて小さい。親核種である 232Th
の鉛直分布を見ると、海底に向かってその
濃度が増大している。このことは、海底付
近に供給源があることを示唆している26)。
23吋h も同様に深度とともに濃度が増加して
いる”）。そこで、それぞれの同位体の濃度
が海底付近では溶出と上向きの拡散によっ
て一定に保たれ、海底から 2 k m の深さで
は、粒子状物質との間で平衡が保たれてい
るとして、可逆スキャベンジングモデルを
用いてそれらの濃度分布を求めることがで
きる。うず拡散係数 K =  30~ 50 cm2 s-1と
すると、いずれの場合にも最もよく 実測の
分布と一致する。 トリウムで得られたうず
拡散係数は、ラドンについて得られた値と
も一致している。このようにして得られた
うず拡散係数は、物質の流量の尺度である
が、等密度線に沿う物質の輸送も含まれて
いるであろうから、必ずしも鉛直方向にの
み輸送されたことを意味するものではない
であろう。しかし、海洋全体として物質が
鉛直方向に輸送された尺度として取り扱え
るので、海洋における上下方向の混合はか
なり激しいことが分かる。

5. おわりに
海洋の研究は本質的に学際的であるため
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に、 異なる専門分野の研究者との共同研究
が必要である。海洋の研究を始めてからは
研究室でも研究船上でも、 国内はもちろん
外国の多くの化学研究者や他の分野の研究
者のご協力を受けました。特に、藤永太一
郎先生にはおりにふれてご教示を賜りまし
た。また、船長をはじめ乗紐員のかたがた
には献身的に働いて頂きました。改めて感
謝したいと思います。さらに、船上での作
業で何等の事故もなかった事はこの上もな
い喜びであります。
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