
〔解説〕 03：305（物質循環；モデリング；人為起源二酸化炭素）

海洋の生物地球化学的サイクルのモデリング
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　1．はじめに
　海洋中の栄養塩や二酸化炭素などの物質分布は，海

洋循環と生物生産とのバランスによって決まっている

（詳しい解説は，山中（1996）を参照）．このようなこ

とを扱う海洋物質循環の分野は，1990年代に入り急速

に発展してきている．これは，IPCCレポートにみられ

るように人為起源二酸化炭素の海洋による吸収が注目

されたこと，SugimuraandSuzuki（1988）から始ま

る海洋炭素循環における溶存有機物の役割に関する論

争が行われたこと，BacastowandMaier－Reimer
（1990）やNajjar6！α1．（1992）から始まる海洋大循環

モデルに簡単な生物化学過程を組み込んだモデルによ

る研究が行われたこと，World　Ocean　Circulation

Experiment（WOCE），JGOFS（JointGlobalOcean

Flux　Study）などのプロジェクト観測が行われたこと

などによる．

　まず，やや専門的になるが，この解説に必要となる

海洋物質循環の用語について述べておく，海洋中の有

機物は，粒子状有機物（Particulate　Organic　Matter，

POM）と溶存有機物（Dissolved　Organic　Matter，

DOM）に分けられる．DOMは1μmの穴を持っグラス

ファイバーフィルターを通過したもの，POMはそう

でないもの，と慣例的に定義されている（例えば，

Kirchman6！α1．，1993）．POMのうち，大きい粒子は

沈降粒子（マリンスノー）の一・部として重力落下する

が，小さいものはDOMと同様に水とともに移動する．

本論で解説するモデルでは，重力落下するものを

POMとして扱い，水とともに移動するものをDOM
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として扱っている．従って，モデルで扱うPOMや

DOMは，厳密な意味では慣例的な定義とは異なるが，

POMの小さい粒子の濃度はDOMの濃度に比べてか

なり低いので，慣例的な定義とほぼ同じと考えて良い．

POMの大きい粒子の濃度もDOMの濃度に比べてか

なり低いが，その沈降速度が大きいために，あとで議

論するように，POMによる鉛直下方への炭素輸送量

はDOMより大きくなる．POM（DOM）中の炭素，リ

ン素，窒素をPOC（DOC），POP（DOP），PON（DON）

と表す．なお，POMとDOMを合わせた量をTOM
（Tota10rganic　Matter）と表す場合がある．

　海洋中の無機炭素は，二酸化炭素（CO2），重炭酸イ

オン（HCOゴ），炭酸イオン（CO32一）の形で海水に溶

存している．これらの無機炭素の総量を全炭酸という．

DOCとともに議論する場合には，全炭酸は溶存無機炭

素（DissolvedInorganicCarbon，DIC）と表記される

ことも多い．海洋中の生物起源の沈降粒子は，プラン

クトンなどの軟組織と殻とに分けられ，軟組織は

POMであり，殻は炭酸カルシウム（CaCO3）やシリカ

（SiO2）に分けられる．従って，沈降粒子中の炭素は，

粒子状有機炭素のPOCと無機炭素のCaCO3に分け

られることになる．

　海洋炭素循環に対するDOMの役割の議論や研究

は，IPCCレポートなどのいくつかの炭素循環のレ

ビュー（IPCC，1990，1995；Samiento　and　Siegenth－

aler，1992；Siegenthaler　and　Sarmiento，1993）から

様子を知ることができる．これらのレビューで使われ

た図を第1図に示す．第1図では，生物活動に伴う海

洋表層から深層への炭素輸送は，POMとDOMによ

るものに大まかに分けられている．1990年には後で述

べるDOMの論争は既に始まっていたが，DOMによ

る表層から深層への炭素輸送は，POMによるものに

比べて小さいと考えられていたため，IPCC（1990）の
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海洋の生物地球化学的サイクルのモデリング 837

第2図 海洋大循環モデルに組み込まれた簡単な生物化学過程．pCO，は二酸化炭素

分圧，POMは粒子状有機物，02は溶存酸素，PO、はリン酸を表す．海洋中
の二酸化炭素分圧は，全炭酸（Total　CO2）・アルカリ度・温度・塩分より化

学平衡のもとで得られ，新生産は有光層（50m）内でリン酸濃度と光強度の

関数として求め，大気一海洋間のガス交換は二酸化炭素分圧差より与えられ

る．河川流入・堆積過程は考慮していない．

図には示されていない．Sarmiento　andSiegenthaler

（1992）のレビューでは，DOMによる輸送およびDOM

の総量は，Bacastow　and　Mair－Reimer（1991）と

Najjar6！α1．（1992）のモデルによる結果より，それ

ぞれ8GtC／年と1600GtCとされた．しかしそれらのモ

デルが利用したSugimura　andSuzuki（1988）による

Doc濃度の観測値はsuzuki（1993）によって取り下げ

られ，最近の観測値は大幅に低下した．それを考慮し

て，Siegenthaler　and　Samiento（1993）のレビュー

では，全く同じ論文を根拠としているにもかかわらず，

6GtC／年と700GtCとされ，IPCC（1995）では，さら

に6GtC／年と700Gt未満とされている．最近の
Yamanaka　and　Tajika（1997，以後YT97と略する）

では3GtC／年と650GtC（準難溶性DOMのみは20Gt）

と見積もられている．

　また，モデルによる人為起源二酸化炭素の海洋によ

る吸収量の見積もりは，鉛直1次元の簡略化されたモ

デルによるものから3次元モデルによるものへ移りつ

つある．3次元モデルによる研究は，Bacastow　and

Maier－Reimer（1990）やSarmiento6！α1．（1992）に

よって始められ，発表されている論文はまだ少ないも

のの，IGBPのもとで行われているOCMIP（Ocean

CarbonModel　IntercomparisonProject）に参加を予

定しているグループ数は，ヨーロッパでGOSAC

（GlobalOceanStorageofAnthropogenicCO2）の8

グループ，アメリカでOCMIP　USAの6グループ，

オーストラリアと日本のそれぞれ1グループの合計16

グループになっている．このOCMIPは，モデルの結

果間の比較とWOCEなどで得られた観測との比較を

行うプロジェクトである．

　2．モデルについて

　2．1解く手続き

　海洋生物化学大循環モデルは，一言で言えば，海洋

大循環モデルに簡単な生物化学過程によって生成・消

滅するトレーサを新たに加えたものである．これは，

大気大循環モデルにおいて，物理過程を温度や水蒸気

の力学過程における生成・消滅項として扱っているこ

とに似ている．Yamanaka　and　Tajika（1996，以後

YT96と略する）およびYT97では，Bacastow　and

Maier－Reimer（1990）やNajjar6！α1．（1992）など

と同じように，海洋大循環モデルで流速場や水温・塩

分分布を求め，その結果を利用して海洋生物化学大循

環モデルで栄養塩などのトレーサー分布を得ている

（オフライン法）．流速場や水温・塩分分布とトレーサー

分布を同時に解くことも最近では行われている（オン

ライン法）（Sarmiento　and　Qu6r6，1996）．季節変動

や総観規模の風応力変動などの外力のもとで解を得る

場合には，オンライン法の方がより適切に計算するこ

とが出来るものの，流速場に合わせた時間ステップを

とる必要があるなど，オフライン法に比べて計算時間

がかかってしまう．年平均などの定常外力のもとで定

常解を得る場合には，オフライン法とオンライン法の

結果は，原理的には同じとなる（但し，間欠的に起こ

1997年12月 5



838 海洋の生物地球化学的サイクルのモデリング

る対流調節の取り扱いなどの問題は残る）．従って，オ

ンライン法とオフライン法には一長一短があり，扱う

問題によって選ぶ必要がある．

　2．2　扱う予報変数と生物化学過程

　海洋生物化学大循環モデルで扱う生物化学過程は，

第2図に示すように数多くあるが，注目するトレー

サーによって扱うべき過程が決まる．海洋生物化学大

循環モデルを大まかに次の3つのタイプに分けること

が出来る．

　1．栄養塩循環を主に扱ったもの（Najjar6！α1．，

　　　1992；Anderson　and　Samiento，1995）．予報

　　　変数は，リン酸や溶存酸素であり，DOMを計算

　　　する場合もある．生物生産，沈降粒子の溶存，

　　　大気一海洋間のガス変換などの過程を取り扱う．

　2．炭素循環を主にあつかったもの（Basactowand

　　　Maier－Reimer，1990，1991；YT96；YT97）．

　　　予報変数は，リン酸や溶存酸素に加えて，全炭

　　　酸，アルカリ度や炭素同位体であり，DOMを計

　　　算する場合もある．生物生産，沈降粒子の溶存，

　　　大気一海洋間のガス交換に加えて，無機化学平

　　　衡同位体分別効果などの過程も扱う．

　3．人為起源物質のみを扱ったもの（Samiento6！

　　　α1．，1992；England，1995）．予報変数は，人為

　　　起源全炭酸やフロンなどである．大気一海洋間の

　　　ガス交換過程のみを扱う．

　個々のトレーサーについて必要な過程を次に述べ

る．リン酸の濃度分布を計算するためには，その濃度

が海洋表層の生物生産量を大まかに決めているため，

生物生産および沈降有機物の溶解の過程を計算する際

には，リン酸のみを取り扱えばよい．厳密に言えば，

実際の海洋では，リン酸濃度よりもむしろ硝酸濃度に

よって海洋表層の生物生産量が決まっていることがよ

く知られている．硝酸濃度を計算するためには，海洋

表層で生物活動により硝酸がアンモニアや亜硝酸にも

変化すること，窒素固定や脱窒などの過程があること，

などを考慮する必要がある．よって，硝酸濃度の計算

はリン酸に比べて複雑となる．幸いなことに，海洋中

と海洋生物中のリン酸と硝酸との濃度比は，ほぼ同じ

であり，リン酸濃度で硝酸濃度を近似できるため，現

在のモデルではリン酸を取り扱っている．従って，モ

デルのリン酸は，いくつかの過程を省略化した硝酸と

見なすことも出来る．

　生物活動に関わりのある他のトレーサーの濃度分布

を計算するためには，生物生産を計算する必要からリ

ン酸も一緒に取り扱う必要がある．例えば，溶存酸素

は，大気一海洋間のガス交換に加えて，有機物の生産・

溶解に伴って生成・消費されるため，生物生産を決め

ているリン酸も取り扱う必要がある．モデルでは，海

水中の無機の炭素を，全炭酸と全アルカリ度（HCO3『・

CO32｝に加えホウ酸や水などの電荷バランス）という

量を定義して取り扱う．このような取り扱いは，無機

的な化学反応が移流拡散などの過程に比べて十分に速

いこと，および炭酸系が緩衝溶液として海水のpHを

ほぽ8に保っていることから可能であり，海洋化学の

分野において広く行われている．また，炭素の同位体13

Cと14Cも有益な情報を持つので，計算されることが

多い．但し，同位体分別効果を補正した△14C（≡0．9752

（1＋δ14C）／（1＋δ13C）2－1，Keeling，1981）に関して

は，生物過程を無視して計算されることが多い（a8、，

Toggweiler6厩1．，1989）．これは，表層で生成された

沈降粒子が深層で溶けることによって△14C値が大き

くなる（若くなる）効果が，北太平洋深層でも高々10％。

程度と小さいため（山中，未公開），通常の海洋大循環

モデルで扱う移流拡散のみを考えることでほぼ説明で

きることによる．

　海洋中の炭素の滞留時間は，海洋中の貯留量および

陸上からの河川流入速度や海底での堆積速度から求め

るとおおよそ30万年程度であり，海洋循環による深層

水の滞留時間（1000～2000年程度）に比べて十分に長
い
．
従 って，海洋中のトレーサー分布を求める問題に

おいては，河川流入や堆積過程を取り扱わなくてもよ

い
．

　また，人為起源二酸化炭素を扱う際には，海洋循環

や栄養塩循環が変化しないとするならば，生物生産は

変化しないので，人為起源全炭酸濃度を，産業革命時

の全炭酸濃度からのずれとして扱うことができる．す

なわち，大気一海洋間の二酸化炭素交換をどう扱うかの

問題は残るものの，人為起源二酸化全炭酸のみの移流

拡散過程を考慮すれば良い．（Sarmientoθ砲1．，1992）．

しかし，海洋循環や栄養塩循環が変化する場合には，

リン酸や全炭酸を取り扱う必要がある（Sarmiento

and　Qu6r6，1996）．

　3．溶存有機物と沈降粒子

　3．1　沈降粒子による生物ポンプ

　沈降粒子は，海洋表層における生物生産の結果，表

層から深層へ沈降してゆき，深層で溶解する．これに

伴い，海洋表層の炭素が深層に運ばれることから，こ

6 “天気”44．12．
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Na嚇ar　et　aL（GBC，1992） Yamanaka＆Tajika（GBC，1996）
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全海洋平均した水温とリン酸濃度の鉛直分布．左がNajjar6！α1．（1992）によるもの．右

側がYT96によるもの．太実線は観測値．太破線はモデルから得られた水温．細破線は
POMのみを考慮した場合のリン酸濃度．細点線はPOMとDOMを考慮した場合のリン
酸濃度．

れは“生物ポンプ”と呼ばれている．沈降粒子の多く

は有光層直下ですぐに溶解するため，炭素の鉛直輸送

量は深さとともに大きく変化する．深さ100mにおけ

る鉛直輸送は，輸出生産として定義されているが，お

よそ深さ400mの海洋物理学的な表層と深層の境であ

る温度躍層における鉛直輸送は，輸出生産の約4割に減

る．従って，沈降粒子の役割を考える際には，その溶

解深度も輸出生産とともに考える必要がある．YT96

は，簡単なボックスモデルを用いて，リン酸や全炭酸

などの表層一深層間の濃度差は，輸出生産と溶解深度の

積に比例することを示し，これを“生物ポンプ”の強

さと呼んだ．さらに，この考え方で，溶解深度を変え

た海洋生物化学大循環モデルによるケーススタディの

結果を説明できることを示した．直感的なたとえで言

えば，同じ能力のポンプを2台用意して，並列に置い

た場合でも（生物生産が2倍になる）直列に置いた場

合でも（輸送距離が2倍になる），同じだけの量が運ば

れるということに他ならない．

　CaCO3のPOCに対する輸出生産比（深さ100mに

おけるCaCO3フラックスをPOCフラックスで割っ

た比，rainratioと呼ばれる）は，観測から分かってい

ないため，BroeckerandPeng（1982）の2ボックス

モデルによる議論から得られた値0．25が広く用いられ

ている．しかし，このモデルでは，表層と深層という

2つのボックスを用いて議論しているために，溶解深

度を考慮していないか，深さ400mを通過する両者の

フラックスの比で議論していないかという欠点が残

る．CaCO3の溶解深度がPOMに比べ深いことを考慮

すると，CaCO、のPOMに対する生産比は彼らの値よ

り小さくなるはずであり，YT96では0．08～0．10と見

積もっている．

　Bacastow　and　Mair－Reimer（1991）とNajjar6渉

畝（1992）は，海洋生物化学大循環モデルを用いて，

POMとともにDOMを考慮することによって，観測

された全海洋規模のリン酸濃度分布が再現できること

を示した．観測によると，リン酸濃度の極大は北太平

洋深層の北部に位置するが，彼らのモデルでPOMの

みを考慮した場合には，赤道太平洋深層に極大が生じ

る．これは，生物生産が高い赤道域では，POMが深層

で多く溶けるために深層水のリン酸濃度が高くなり，

その水が赤道湧昇によって有光層に供給され，生物生

産をさらに高める，という栄養塩トラップが生じたた

めである．（Najjar6！認，1992）．一方，モデルにDOM

を考慮すると，DOMが水平移流によって赤道域から

外に運び出されるために，栄養塩トラップを防ぎ，モ

デルで計算されたリン酸の鉛直分布は，見かけ上，観

測分布に非常に近くなる（第3図）．しかしながら，彼

らのモデルで計算された温度躍層が観測に比べて非常
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に深くなっていることから分かるように，モデルで再

現された流れ場は鉛直拡散が強いものになっている

（第3図）．そのために，POMのみを考慮した場合に観

測分布が再現しなかったと考えられる．

　Matear　and　Holloway（1995）は，Bacastow　and

Mair－Reimer（1991，1992）などで用いられた流れ場

を少し修正することによってPOMのみを考慮した場

合でも栄養塩分布が観測された分布により近くなるこ

とを示した．また，YT96でも（依然観測より深いもの

の）温度躍層が観測に近づいたために，栄養塩トラッ

プが弱くなり，リン酸の鉛直分布は観測に近づき（第

3図），リン酸濃度の極大が北太平洋深層の北部に位置

するようになった．ちなみに，鉛直拡散を大きくした

場合には，われわれのモデルでも赤道直下に極大が位

置するようになる．

　3．2　溶存有機物の分布と時間スケール

　ー般に，DOMは，物質循環における役割に応じて，

3つの典型的な時間スケールに分けて議論されている

（Kirchman6！α1．，1993）．海洋生態系の振舞いに伴う

DOMは，その生産分解が速く，易分解性溶存有機物

（1abile　DOM，以後L－DOMと表す）と呼ばれる．現

在見積もられているL－DOM生産量と分解時間を考

慮すると，L－DOC濃度は他の2つのDOCに比べて低

いことが分かる．一方，深層のDOMは，その濃度が

一定であり，難分解性溶存有機物（refractoryDOM，

以後R－DOMと表す）と呼ばれる．これら2つの中間

的なものが，準難分解性溶存有機物（semi－1abile

DOM，以後S－DOMと表すことにする）であり，S－

DOM濃度は海洋表層で高いものと思われる．しかし

ながら，どのような有機的組成を持つものがDOMと

なっているか，さらにその生成分解過程がどのような

ものか，ということは現状ではよく分かっていないた

め，これら3つのDOMがどのように分布しているか

を観測より明らかにすることは困難である．

　Sugimura　and　Suzuki（1988）が高温触媒酸化法

（HTC法）を用いて示したDOCの鉛直分布を説明す

るためには，温度躍層を超えて表層から深層へある程

度の量のDOMの輸送が必要となる．Bacastow　and

Maier－Reimer（1991）やNajjar6渉磁（1992）は，

50年から数100年程度の分解時間スケールをもつS－

DOMによって，DOCの鉛直分布を説明した．しかし，

Sugimura　and　Suzuki（1988）による当初の測定結果

には問題があり，Suzuki（1993）によって取り下げら

れた．その後，HTC法は，ブランクの問題などを考慮

することにより（Sharp，1993；Sharp6渉α1．，1995），

技術的に確立した方法として世界中で広く用いられる

ようになった．HTC．法を用いた最近の観測によると，

DOC濃度はSugimura　and　Suzuki（1988）に比べて

大幅に低くなり，次のような濃度分布を示している．

S－DOCはおおよそ200m以浅にのみ存在し，海洋表層

のDOC濃度は地域ごとに差があり（Tanoue，1992，

1993；Ogawa　and　Koike，1997），赤道を挟んで南北

10度程度に極大を持つ分布をしている（Tanoue，

1993）．また，Carlson6渉α1．（1994）によって，海洋

有光層におけるDOC濃度は季節変化し，バミューダ

沖の定点観測によって，冬季の対流によって深さ200m

程度の亜表層へDOCが運ばれていることが示され

た．YT97は，観測されたDOC濃度の水平および鉛直

分布に注目し，POMに対するS－DOMのとの生産比

およびS－DOMの分解時間の2つを変えたケースス

タディーを行い，それぞれをおよそ2および半年程度

とすることによって，観測されたDOC濃度分布を矛

盾なく説明できることを示した．また，YT97は，赤道

直下の生物生産によって生成されたS－DOMが，エク

マン輸送によって高緯度方向に運ばれ，DOC濃度極大

（doubleDOCmaximum　zone，DDMZ）を形成してい

るを示し，このS－DOMによる栄養塩の輸送は，亜熱

帯外洋の生物生産にとって重要なものとなっているこ

とを指摘した．

　一方，深層におけるDOMはほとんどR－DOMであ

り，その濃度は大西洋から太平洋まで観測誤差の範囲

内で一定であると考えられてきたが（MartinandFit－

zwater，1992），最近ではHTC法の測定方法が確立さ

れ，大西洋のほうが太平洋に比べて有意に濃度がわず

かながら高いと言われている（Peltzer，私信）．また観

測された大西洋一太平洋間のDOCの△14C値の差は，

△14C年齢で比較するとDICの△14C値の差と等しく

なっている（Dulffelθ1α1．，1992）．この大西洋一太平

洋間のDOC濃度および△14C値の差を考慮すると，も．

し深層におけるDOC濃度が一定ならば，深層におけ

るR－DOMは分解せず保存されていることを意味し，

逆に，大西洋一太平洋間に濃度差があるならば，R－

DOMは深層で分解されることを意味する．後者の場

合は，表層で作られたR－DOMが深層で分解している

ので，R－DOMが炭素を鉛直輸送していることになる．

YT97では，大西洋一太平洋間の濃度差が6μmo1C／kg

のときには，0．06GtC／年と見積もっている．これは，

8Gt／年のPOMの輸出生産に比べると，一見小さな量

8 “天気”44．12．
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太平洋表層における人為起源の全炭酸（等値線間隔5μmo1／kg），核実験起源の△14C（等値線間隔

10％・），フロン11（CFC－11）（等値線間隔0．5pmol／kg）の濃度分布および水平流速．図中の点線

は，モデルで得られたエクマン流が収束する位置．人為起源の全炭酸および核実験起源の△14C
は，1990年時点の値から産業革命以前の値をひいたもの．

に思われるが，1000m以深に運ばれるPOMの量約1

Gt／年と比べると必ずしも無視できる大きさではな
い
．
従 って，深層における高精度のDOC濃度の観測が

必要である．

　3．3輸出生産

　輸出生産は，前に述べたように，通常深さ100mにお

ける鉛直フラックスで定義されるが，その値は，観測

方法によって4Gt／年（EpPley，1989）から20Gt／年

（Packard6∫α1．，1988）と大きくばらついている．ま

た，モデルでは約10Gt／年程度に見積もられている

（Najjar61磁，1992；YT96）．IPCC（1990）では古

典的な観測値である4Gt／年が用いられているが，

IPCC（1995）ではモデルの結果が用いられている．YT

97でも，POMおよびDOMによる輸出生産がそれぞ

れ8Gt／年・3Gt／年と見積もられている．しかし，YT

97モデルから得られた亜熱帯外洋域における沈降粒子

量はセジメントトラツプ（海洋深層に一定期間係留し

沈降粒子を捕らえる機器）で測られている量に比べて，

2倍弱程度多くなっている．これは，モデルの鉛直方向

の疑似拡散が大きいこと，R－DOMによる鉛直輸送を

考慮していないことによるモデルの見積もりの過大評

価，および，セジメントトラップの沈降粒子の捕捉率

が低いことによる観測の見積もりの過小評価によるも

のと思われる．従って，輸出生産の量をより正確に決

めるためには，さらなるモデルおよび観測による研究

が必要である．

　4．古海洋への応用について

　過去の地球表層環境（古気候・古海洋）の状態を復

元することは，気候システムのより広い範囲での振舞

いを知るために重要である．いわゆる地質学的記録を

用いて，復元を行う際に，どのような環境でどのよう

な記録が残るのかという知識が予め必要となる．この

地質学的記録は，気象学・海洋物理学で主に扱う風速，

流速，温度，降水，塩分などの直接的な物理量ではな

く，氷床，湖底，海底コアなどに含まれる花粉，有孔
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虫，同位体，有機物などといった間接的なものである．

こ
． れらの物理量と問接的な証拠を結び付けるために

は，単に現在の環境のもとでの経験的な関係を用いる

のではなく，物理学的立場に基づいた広い環境に適応

できる理論による関係を用いる必要がある．すなわち，

物質循環は気候システムの一部として重要であるが，

その研究は気候力学と古気候学・古海洋学との橋渡し

を行なう点でも不可欠である．海洋物質循環モデルを

古海洋に適応した例は，山中（1996）に詳しく述べて

あるので，ここでは省略することにする．

　5．人為起源物質の海洋による吸収について

　人為起源二酸化炭素，核実験起源放射性同位体炭素，

フロンなどの人為起源物質が海洋に吸収されどのよう

に分布するかという問題は，地球環境問題のみならず，

海洋物質循環の観点からも極めて興味深い．すなわち，

物質による大気一海洋問のガス交換時間やその温度依

存性などの特性の違いおよび百年から数十年の時間ス

ケールの大気中濃度の時間変化の違いが海洋中の濃度

分布にどう反映されるかといったこと，また，フロン

の観測分布との比較によってモデルの振舞いを確かめ

られること，などがあげられる．例えば，北太平洋の

中層は，上層で卓越する北太平洋規模の風成循環や，

深層で卓越する全海洋規模の熱塩循環，北太平洋規模

で中層に存在すると考えられる熱塩循環が入り交じっ

た複雑な流れの場であるが，人為起源物質がちょうど

中層付近に拡がりつつあるため，このような濃度分布

がどのようにして決まっているかという問題は海洋物

理学にとっても興味深いものである．

　人為起源二酸化炭素や核実験起源放射性同位体炭

素，フロンについての特性の違いをまとめると，次の

ようになる．人為起源二酸化炭素や核実験起源放射性

10 “天気”44．12．
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同位体炭素の海洋表層一大気間の交換時間は，二酸化炭

素の海洋表層一大気間で分圧平衡に達する時問（およそ

8か月），炭素同位体が海洋表層一大気間で平衝になる

時間（およそ6年）によって決まっているため，フロ

ン11／12（およそ2か月）と比べても長くなっている．

二酸化炭素の産業革命時点からの増加量を議論する際

には，高緯度一低緯度間の二酸化炭素濃度の増加量に関

する溶解度は，数十％程度の違いしかない．それに対

し，フロン11／12は高緯度・低緯度で約4倍程度の違い

がある．また，各々の大気中の濃度については，人為

起源二酸化炭素濃度は産業革命から徐々に増加したの

に対し，フロン11／12濃度は1970年代以降急速に増加

し，核実験起源放射性同位体炭素濃度は1960年代に増

加しそれ以後減少するパルス的時間変動をしている．

　山中・阿部（1996）は，これらの大気中の濃度変化

を与え，産業革命時点から1990年までの海洋における

分布を計算した．1990年時点の太平洋表層における分

布を第4図に示す．人為起源の全炭酸の分布パターン

は，核実験起源の△14Cのものと比較的似ており，フロ

ン11のものとは大きく異なる．フロン11の濃度は高緯

度で高くなっている．フロンの海洋表層一大気間のガス

交換がその他の過程に比べて速いため，その場の海面

水温・塩分から決まる平衡分圧に近いこと，その平衡

分圧の温度依存性が強いことによっている．従って，

フロン11の濃度分布は，海面水温の分布パターンと似

ている．但し，南大洋では，同じ水温でも他に比べて

低い濃度を示す海域がある．この領域では，鉛直対流

が起こっているために大気一海洋間のガス交換による

平衡が遅れているためである．一方，人為起源の全炭

酸濃度と核実験起源の△14C値は亜熱帯域で最も高く

なっている．これは，赤道域で湧昇した産業革命以前

の水を含む水が，エクマン流で高緯度に運ばれるうち

に，徐々に大気中の人為起源二酸化炭素と核実験起源

放射性同位体を吸収するためである．最も高い値のと

ころは，エクマン収束する緯度に対応する．赤道域か

ら伸びる核実験起源の△14の低い値の領域が全炭酸と

比べて拡がっているのは，放射性同位体炭素のガス交

換平衡時間が二酸化炭素に比べて長いことによる．

　人為起源物質の分布の計算が，流れ場を改善するた

めに有益な情報をもたらすという例として，England

（1995）よるケーススタディが興味深い（第5図）．等

密度面拡散（Isopycnaldiffusion）が用いた場合には，

温度や塩分の分布が良くなることが知られていたが，

フロンの分布は逆に水平・鉛直拡散を用いた場合より

も拡散が大きい結果となっている．Gent61磁（1995）

の等密度面間の層厚を拡散させるパラメタリゼーショ

ン（GM－mixing）を用いた場合には，かなり観測に近

い分布になる．しかし，低緯度では，モデルの方が観

測に比べてフロンが深いところまで貫入している．こ

れは鉛直移流を中央差分スキームで表現したことによ

るために生じたものである可能性がある（Yamanaka

and　Suginohara，投稿中）．我々も同様な計算を行っ

たところ，水平・鉛直拡散を用いた場合でも出来る限

りその係数を小さくとり，鉛直の層の数を増やすこと

によって，GM－mixingと比較できるくらいの結果が

得られることが分かった（第5図）．

　6．おわりに
　ここでは，私が行ってきた研究をまじえて1990年代

に発展した主にモデルを用いた海洋物質循環に関する

研究を紹介した．

　YT96やYT97で示したことの1つは，物理場であ

る海洋循環がうまく得られていれば，ごく簡単な生物

化学過程を組み込むことによって，大まかな全海洋規

模の栄養塩や生物生産の分布を再現出来るということ

である．例えば，YT96やYT97のモデルでは，輸出

生産は，栄養塩の表層濃度に比例しているものとして，

全海洋にわたって同一の比例係数を用い，POMの沈

降粒子の鉛直分布も海域によらず同じものを用いてい

る．一方，実際の海洋では，生物生産が高い海域と低

い海域ではプラントンの種の構成も異なり，明らかに

上のようなパラメタは海域ごとに異なることが容易に

推測される．これらのことは，Fasham6！α1．（1990）

やKawamiya6！α1．（1994）などの生態系モデルとは

異なるアプローチとして，ここで示した海洋生物化学

大循環モデルに生態系の振舞いをパラメタライズする

必要性を示唆している．それによって，物質循環にお

ける生態系の役割が明らかになり，地球温暖化や氷期

の海洋循環の変動に伴ってどう海洋生物生産や海洋物

質循環が変動するのかを知ることにつながる．

　最後に，学生の人の何かの参考になればと思い，私

事について書かせていただく．1990年の修士課程2年

のときのBroeckerandPeng（1982）の“Tracersin

the　Sea”の読書会で，初めて海洋物質循環に接した．

全炭酸やアルカリ度，生物過程の概念は分かりにくく，

努力したものの，その後2年間は理解出来ずにいた．

そして，（私はすでに助手になっていたが）博士課程2

年相当のとき，当時ポスドクだった田近英一博士とも
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う一度読書会を行い，「要するにこうなんだ」と秋のあ

る日に霧が晴れたように理解できた．そういう目で過

去の研究を見直すとBacastow　and　Maier－Reimer

（1990）が見つかった．概念が分かってしまうと，モデ

ルを組み立てるのはそう難しいものではなく，1992年

の年末には最初の矩形の海のバージョンが出来上がっ

た．計算を始めて2週間後にはCaCO3のPOCに対す

る輸出生産比の値の問題点に気がっいたが，世の中の

人に説得力を持つようにするため，矩形の海から，理

想化した全海洋モデルを経て，現実地形の全海洋モデ

ルヘ改良し数百ケースの実験を行い，論文が雑誌に載

るまでには，1996年までかかってしまった．

　私の指導教官の杉ノ原伸夫教授（東京大学気候シス

テム研究センター）は，何もないところからの研究に

対して長い目で見て下さり，数多くの助言や激励を下

さいました．論文の共著者の田近英一博士（東京大学

理学部），また，住明正教授（東京大学気候システム研

究センター），松野太郎教授（北海道大学大学院地球環

境科学研究科），熊沢峰夫教授（名古屋大学理学部）は，

議論や激励を行って下さいました．私の海洋物質循環

に関する研究には，日本気象学会，日本海洋学会，日

本地球化学会の数多くの人との議論や助言が不可欠

だったように思います．この場を借りてお礼申し上げ

ます．
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