
１．は じ め に

世界の化石燃料起源二酸化炭素（CO2）排出量は依

然として増加傾向にあり，特に近年経済成長の著しい

途上国からの排出量が加速度的に増加している

（Boden et al., 2010; Gregg et al., 2008）。二酸化炭

素情報分析センター（Carbon Dioxide Information

Analysis Center（CDIAC）; http://cdiac.esd.ornl.gov/

cdiac/）の推定によると，世界の化石燃料起源 CO2の

年間排出量は1989年におよそ6 PgC（ぺタグラム炭

素，1 PgCは炭素換算で1015g）であったものが，2003

年に7 PgCを超え，そのわずか3年後の2006年には8

PgCを超えるという急激な増加を示している。この

ような排出量の急増を反映し最近の大気中 CO2濃度

の増加速度も上昇しており，2000年代に入ると約2

ppm yr－1に達しようとしていることが観測から明ら

かになっている（e.g. Patra et al., 2005; Le Quéré et

al., 2009）。

ところで，年間8 PgCの CO2は大気中濃度に換算す

ると約3.8 ppmに相当するので，化石燃料の消費に

よって排出される CO2の約半分は海洋および陸上生

物圏によって吸収されていることになる。かつては森

林破壊や土地利用変化に伴う CO2の排出があるため

陸上生物圏は CO2の発生源となっているはずだとの

主張が森林の研究者によってなされ，一方で海洋の

CO2吸収量にも限度があると考えられることから，大

気中の CO2収支を見積もると CO2吸収源が足りな

い，いわゆる「ミッシングシンク」，という状況が生

じていた。この問題に有効な回答を与えたのが大気の

酸素（O2）濃度の観測に基づく炭素収支の推定であ

る。現在では，大気中の CO2濃度増加が植物の光合

成による一次生産量の増加をもたらす効果（施肥効

果）や中高緯度帯における温度上昇や熱帯域における

日射量の増加等によって CO2吸収量が増加する効果

（e.g. Nemani et al., 2003），さらに，主に熱帯域の

森林破壊によるグローバルな森林面積の減少が植林等

による温帯林の拡大で緩和される効果によって，陸上

生物圏が正味で CO2の吸収源となっていると考えら

れている。

化石燃料の燃焼や陸上生物圏における光合成・呼吸

の過程では必ず O2と CO2が交換することから，大気

中の O2濃度の変動は CO2の変動と密接な関係にあ

る。一方，大気―海洋間で CO2が交換する際には O2

の交換を必ずしも伴わない。したがって，両者の変動

を解析することで地球表層での炭素循環に関する情報

を得ることができる。例えば，第一近似として大気中

の O2濃度は化石燃料の燃焼による消費と陸上生物圏

からの供給によって決まると考え，大気中 O2濃度の

精密観測から経年変化率を求めて陸上生物圏の炭素吸

収量を推定する研究がなされた（Keeling and Shertz,

1992; Bender et al., 1996; Keeling et al., 1996; Battle

et al., 2000）。これらの研究では海洋に対する O2の溶

解度は CO2と比べて非常に小さいことから，海洋は

大気中の O2収支にほとんど影響しないと仮定してい

た。しかし，地球温暖化にともなう海水温上昇による

溶解度の減少や海洋循環の変化によって，海洋は O2

の発生源となっている可能性が指摘されるようになり

（Bopp et al., 2002; Keeling and Garcia, 2002;

Plattner et al., 2002），炭素収支を計算する場合にこ

の海洋からの O2脱ガスの効果を補正することが大き

な課題となっている（Bender et al., 2005; Manning

and Keeling, 2006; Tohjima et al., 2008）。このよう

に，O2の観測に基づく炭素収支計算にもいくつかの
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問題があることが分かってきたが，大気中 O2の観測

が炭素循環の解明に与える貢献は依然として大きく，

O2観測を実施する研究機関の数は増え続けている

（e.g. Sturm et al., 2005; Ishidoya et al., 2006;

Kozlova et al., 2008; Sirignano et al., 2010）。

本総説では大気 O2の観測に基づくグローバルな炭

素収支推定方法の詳細について，現状と課題をまとめ

る。2章で大気中 O2濃度の変動の表示方法を，3章で

測定方法についてそれぞれ簡潔にまとめる。4章では

大気中の O2濃度の観測結果から実際に海洋および陸

上生物圏の炭素吸収量を求めるための計算式を導出す

る。5章では地球表層における炭素と酸素の循環につ

いて，特に，CO2と O2の交換プロセスや海洋の酸素

循環における役割について詳しく説明する。6章では

これまでに報告されている O2濃度観測結果と最新の

化石燃料消費統計を用いて炭素収支の再計算結果を検

討し，7章でまとめを行う。

２．大気酸素濃度の表示法

大気主成分の濃度変化をモル分率で表わすと，モル

分率を計算する際の分母の変化による影響（いわゆる

稀釈効果）が無視できず，濃度変化を論じる際に混乱

が生じる（具体的な説明は遠嶋（2000）を参照）。そ

こで，Keeling and Shertz（1992）は大気中の N2の

量が O2に比べてほとんど変化しないことに着目し，

次式で表わされるように O2/N2比のある基準からの偏

差の割合としてδ（O2/N2）を定義し，100万倍したも

のを per megという単位で表わすことにした。

δ（O2/N2）＝
�
�
�
（O2/N2）sample

（O2/N2）ref.
－1
�
�
�
×106 （1）

ここで，下付き文字「sample」は測定対象となるサ

ンプル空気を，「ref.」は基準となる空気をそれぞれ

表わす。式（1）は N2濃度で規格化した時のサンプル空

気と基準空気の O2濃度の違いを O2濃度に対する割合

として表したものになっている。したがって，大気中

の1 ppm分の O2は（1 ppm／大気中 O2濃度）×106＝

（10－6/0.2094）×106＝4.8 per megに相当する。（大気

中 O2濃度については3章参照）

また，今後の議論のために大気中の O2と CO2の濃

度の和（APO＝O2＋�B×CO2）として定義されるト

レーサー，APO（Atmospheric Potential Oxygen（大

気ポテンシャル酸素），Stephens et al., 1998），を説

明する。�Bは陸上生物圏における光合成・呼吸の際

の－O2: C交換比率（�B＝1.1。詳細は5.1を参照）を

表わしており，APOは陸上生物圏の光合成・呼吸に

よって変化しない保存量になるように定義されてい

る。実際には，δ（O2/N2）を使って次式から計算され

るδAPOを用いる。

δAPO＝δ（O2/N2）＋�BXCO2/SO2－δAPO0 （2）

ここで，XCO2は CO2濃度（モル分率，単位: ppm），SO2

は大気中の O2濃度（SO2＝0.2094）をそれぞれ表す。

なお，ppmで表示されたモル分率を SO2で割ることで

単位が per megに変換される。また，式（2）の最後に

あるδAPO0は APOの計算結果を扱い易い値にするた

めの定数である。（ただし，この定数は研究機関に

よって異なる値が用いられ，環境研の場合は1850

per megが用いられている。）

３．大気中の酸素濃度変動の分析方法

バックグラウンド大気の O2濃度の季節変動や化石

燃料の消費による減少量は高々 ppmレベルと大気中

の O2濃度21％と比較して非常に小さく，その変化を

捕えるためには高精度の分析手法が必要となる。その

ため，大気中の O2濃度の変化を検出することは長い

間不可能と考えられていたが，Keeling（1988）は O2

濃度の微少な変化によって生じる空気の屈折率の変化

を干渉計で測定するという方法を開発し，最初に大気

中 O2濃度の変動の検出に成功した。一方，Bender et

al.（1994）は質量分析計によって質量数29（15N14N）

と32（16O2）のビームを同時に計測して直接 O2/N2比を

測定する方法を開発した。なお，質量分析計で検出す

るビームは後に28（14N2）と32（16O2）に変更されてい

る（Bender et al., 2005）。（遠嶋（2000）は干渉計と

質量分析計を用いる2つの分析方法を解説している。）

大気中の O2濃度の観測が地球表層での炭素循環研

究に非常に有効であることが認識されるようになり，

上記2つの方法以外にも磁気式酸素計（Manning et

al., 1999）や燃料電池酸素計（Stephens et al.,

2007），紫外線吸収分析計（Stephens et al., 2003）

を高精度化した手法が開発され，大気観測に応用され

ている。また，筆者も熱伝導度検出器（TCD）とガ

スクロマトグラフ（GC）を組み合わせた O2/N2比の

測定法（GC/TCD法）を開発し，1 ppm程度の精度

での分析を実現した（Tohjima, 2000;遠嶋，2004）。

Table 1に大気中 O2/N2比の測定方法についてまとめ

た。
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大気中の O2/N2比の変化を精密に測定するためには

高精度の分析装置があるだけでは不十分で，大気試料

の採取から保存，分析時の大気試料の取り扱いまで，

酸化反応や分別等の影響によって O2/N2比が変化しな

いように細心の注意が必要とされる。大気試料の採取

に用いる容器には，空気試料を通気できるように2個

のバルブが取り付けられたパイレックスガラス製のフ

ラスコが用いられる。バルブの形状や気密を保つため

に用いる O―リングの材質が保存性に与える影響につ

いては Sturm et al.（2004）を参照されたい。また，

大気試料を分析装置へ導入する際に生じる圧力勾配や

温度勾配，水蒸気勾配が引き起こす O2/N2比の分別の

影響については Keeling et al.（1998）に詳しい。大

気試料をポンプで吸引しながら連続測定する場合，空

気取り入れ口の温度変化による分別の影響とその対処

方法については Blaine et al.（2006）を，また，ポン

プから分析装置に大気試料を送る途中でラインを分岐

させる方法については Stephens et al.（2007）や

Yamagishi et al.（2008）を参照されたい。

大気中の O2/N2比の長期的な変動を正確に観測する

ためには，基準となる O2/N2比スケールを長期間安定

に維持する必要がある。例えば，O2/N2比スケールの

不確かさ±1 per meg yr－1は炭素吸収量の不確かさ0.4

PgC yr－1に相当する。しかし，O2濃度または O2/N2比

の絶対値がサブ ppmレベルで既知の標準ガスを作る

ことは現時点ではまだ成功しておらず，また，O2濃

度または O2/N2比の絶対値をサブ ppmレベルで決定

する方法も開発されていない。したがって，それぞれ

の研究機関は高圧容器に充填された実大気の O2/N2比

を独自の基準として大気の観測を行っているのが現状

である。また，スケールの安定性については，大気試

料を充填した高圧容器を複数用意し，相互の O2/N2比

の関係が維持されているかどうかで判断している

（e.g. Keeling et al., 2007; Tohjima et al., 2008）。通

常，高圧容器にはアルミ製のものが使われるが，容器

内面の酸化反応による O2の減少の可能性は否定でき

ず，絶対基準となる標準ガスの調製法の開発は今後の

重要な課題となっている。このような試みの一つとし

て，Tohjima et al.（2005 a）は精密天秤で重量を測定

しながら高圧容器に大気組成とほぼ同じになるように

CO2，Ar，O2，N2ガスを充填し，標準ガスの調製を

試みた。その結果，O2/N2比の不確かさは15.5 per meg

（O2濃度で約3 ppm）であった。これは，現時点で世

界最高精度の混合ガスであるが，大気中 O2/N2比の測

定のための基準としてはまだ不十分であり，さらなる

改良が待たれる。なお，Tohjima et al.（2005 a）では

調製された混合ガスを用いて，2000年に波照間島で

採取された大気試料中の N2，O2および Arの濃度分

析を行い，それぞれの濃度をこれまでにない精度で決

定した（Table 2）。

４．グローバル炭素収支計算方法

観測される大気中 CO2濃度（モル分率で表示され

る）と O2/N2比の変化から大気中のグローバルな炭素

収支を算出する方法について説明する。なお，ここで

の表記法は Tohjima et al.（2008）に準じている。陸

上生物圏および海洋の年平均炭素吸収量を Bと O，

化石燃料の消費による炭素放出量を F（単位:

PgC yr－1）とし，観測に基づく O2/N2比と CO2濃度の

年間変化率をそれぞれΔ［δ（O2/N2）］（単位: per meg

yr－1），ΔXCO2（単位: ppm yr－1）とする。大気中の

CO2濃度の年間変化率は，化石燃料起源 CO2の大気へ

Table 1 Summary of analytical methods for the atmospheric O2/N2 ratio.
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の供給量と海洋・陸上生物圏による大気からの除去量

のバランスで決まる（Fig. 1参照）。これを式で表す

と次式のようになる。

ΔXCO2＝�×（F－O－B） （3）

ここで，�は PgCで表示される正味炭素放出量を

ppmで表示される大気中の CO2濃度に変換する係数

で，炭素の原子量（mc＝12.01 g mole－1）と地球に存

在 す る 乾 燥 空 気 の 総 モ ル 数（nair＝1.773×1020

（Tohjima et al., 2008））を使って次式で表される。

�＝1021×（mc×nair）－1 （4）

mcおよび nairの値を代入して計算すると�＝0.470

（単位: ppm（PgC）－1）となる。一方，大気中の O2

濃度は化石燃料の燃焼による消費や陸上生物圏の呼

吸・光合成による生成・消費，さらに，大気―海洋間

のガス交換の影響を受けて変動する。これを式で表す

と次のようになる。

Δ［δ（O2/N2）］＝（�/SO2）×（－�FF＋�BB＋Zeff）

（5）

ただし，�Fは化石燃料燃焼時の－O2: C交換比のグ

ローバル平均値（現在の値はおよそ1.4。詳細は5.2を

参照）を，また，Zeffは大気―海洋間の正味の O2交換

量を表す（単位：PgC yr－1）。（大気中 O2濃度の SO2で

割ることで単位が ppmから per megに変換されるこ

Table 2 Atmospheric composition in tropospherea (Tohjima et al., 2005 a).

Fig. 1 Schematic of global carbon (black arrows) and oxygen (white
arrows) cycles.
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とに注意。）当初は Zeffの影響は少ないと考えられて

いたが，現在では温暖化の影響により海洋が正味で

O2を放出していると考えられている（5.3参照）。Zeff

は正確には海洋からの O2正味の放出量（ZO2;単位mol

yr－1）だけでなく，N2の正味の放出量（ZN2;単位mol

yr－1）を用いて次式にしたがって計算される

（Mannning and Keeling, 2006）。

Zeff＝
�
�
�

ZO2－ZN2
SO2

SN2

�
�
�
×mc×10－15 （6）

ここで，SN2は大気中の N2濃度（SN2＝0.7809）を表す。

陸上生物圏および海洋の年平均炭素吸収量は次のよ

うに計算される。まず，式（5）から陸上生物圏の吸収

量 Bが次式のように求められる。

B＝ �FF＋
�
�
�

SO2

�
�
�
�
×Δ［δ（O2/N2）］－Zeff ×

1
�B

（7）

海洋の吸収量は式（3）に式（7）を代入することで計算

される。

O＝F－B－ΔXCO2/� （8）

このように，式（7）と（8）によって海洋および陸上

生物圏の吸収量が計算されるのであるが，Manning

and Keeling（2006）は O2/N2比の代わりに APOを

用いることでもう一つ別の解法を示した。まず，式

（3）×�B/SO2＋式（5）を計算すると，左辺はちょうど式

（2）で定義されるδAPOの変化Δ（δAPO）になる。す

なわち，

Δ（δAPO）＝（�/SO2）×［－（�F－�B）F－�BO＋Zeff］

（9）

となる。式（9）で注目すべきは，右辺から陸上生物圏

による吸収の項が消えていることで，APOの変化が

主に海洋からの CO2フラックスと O2フラックスを反

映していることが分かる。また，化石燃料の燃焼は

APOを減少させるが，（�F－�B）はおよそ0.3なので

その効果は O2/N2比への影響と比べて小さい（式（5）

参照）。このように APOは主に大気―海洋間のガス

交換を反映するトレーサーとなっており，APOの空

間分布や時間変化は海洋炭素循環モデルや海洋循環モ

デルの検証に応用されている。しかし，これらの研究

の紹介は本稿の範囲を超えるので，ここでは炭素収支

計算への応用のみ紹介する。式（9）から海洋の吸収量

が次のように求められる。

O＝ －（�F－�B）F－
�
�
�

SO2

�
�
�
�
×Δ（δAPO）＋Zeff

×
1
�B

（10）

陸上生物圏の吸収量は式（3）に式（10）を代入して，

B＝F－O－ΔXCO2/� （11）

となる。

同じデータセットを使えば式（7）と（8）の組み合わ

せと式（10）と（11）の組み合わせで得られる炭素収支

の計算結果は同じものになる。これは，2組の式が互

いに変形しただけの関係であることから明らかであ

る。しかし，APOに基づく収支計算の場合，式（11）

に APOとは独立の，例えば NOAA/ESRLが実施す

る CO2のグローバルな観測結果を用いることで，よ

り信頼性の高い炭素収支計算を行うことができる。こ

のことは，次のように考えると理解できる。式（7）と

（8）の組み合わせの場合には，O2/N2比と同時に観測さ

れる CO2またはグローバルな CO2のいずれかを式（8）

に用いることになる（しかし，両方を用いることはで

きない）。一方，式（10）と（11）の場合には，APOを

計算するために O2/N2比と同時に観測される CO2を用

い，さらに式（11）にグローバルな CO2を用いること

でより多くの情報を利用することになり，より信頼度

の高い推定結果が得られることになる。また，APO

の変動は陸上生物圏の影響を受けない分 O2/N2比より

も変動が小さいため，APOの経年変化の方が O2/N2

比の経年変化よりもより正確に求めることができるこ

とも，APOを用いる利点とされる。

５．地球表層における酸素と二酸化炭素の循環

地球表層における CO2と O2の循環を考える際に化

石燃料の燃焼と陸上生物圏での呼吸・光合成が重要と

なる。これらのプロセスでは反応に関与する有機物の

元素組成に関連した－O2: CO2交換比で O2と CO2が交

換し，その関係は大気―陸面間のガスフラックスに反

映される。一方，海洋における生物過程や海洋循環も

大気中の CO2と O2の循環を理解する上で重要なプロ

セスである。しかし，大気―海洋間のガス交換の場

合，海洋への溶解過程が間にあるため，O2と CO2の

関係が失われることになる。以下では，それぞれのプ

ロセスについて説明する。
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５．１ 陸上生物圏

呼吸・光合成は共に数多くの酵素が関連した複雑な

反応回路群として成り立っているが，最終的な収支式は

C6H12O6＋6O2 →← 6CO2＋6H2O （12）

と表わされる。式（12）の右向きの反応が呼吸，左向

きの反応が光合成である。この式から陸上植物の呼

吸・光合成における O2と CO2の交換比（－O2: CO2

比）は化学量論的に1となる。しかし，実際の植物体

を構成する有機物はグルコースやセルロースのように

化学式 C6H12O6で表わされるものだけでできているわ

けではなく，元素組成比の異なる有機物（例えば，リ

グニンや脂質）や，CHO以外に Nや Sを含む有機物

（例えば，アミノ酸）も含まれている。例えば，植物

の場合の Nの含有量の平均値は約3％とされている

（Keeling, 1988）。これらの有機物は二次的な代謝に

より合成され，それぞれの代謝プロセスにおける

－O2: CO2交換比は様々な値をとると考えられる。し

かし，ある有機物が最終的に合成されるまでのトータ

ルの交換比はそれぞれの有機物の酸化比，すなわちあ

る物質を酸化させた場合に消費する O2と生成する

CO2の比として表わせるはずである。

例えば，木化した植物体の主成分の一つであるリグ

ニン（C6H12O2）を完全酸化させた場合の反応式は

C6H12O2＋8O2 →← 6CO2＋6H2O （13）

となることから－O2: CO2交換比は1.33となる。ま

た，植物油に多く含まれるリノール酸（C18H32O2）の

場合は

C18H32O2＋25O2 →← 18CO2＋16H2O （14）

となるから－O2: CO2交換比は1.39となる。Nを含む

有機物の場合には植物が利用する Nの化学形態が硝

酸イオン（NO3
－）であるかアンモニウムイオン

（NH4
＋）であるかによって－O2: CO2比は違った値に

なる。例えば，アミノ酸のグリシン（C2H5NO2）の場

合は，NO3
－と NH4

＋を Nの最終形態として酸化反応

を書くと

C2H5NO2＋15/4O2 → 2CO2＋5/2H2O＋NO3
－

（15）

C2H5NO2＋5/4O2 → 2CO2＋1/2H2O＋NH4
＋

（16）

となり，－O2: CO2交換比は前者で1.88，後者で0.63

となる。

このように，植物が作り出す有機物によって－O2:

CO2比には大きな違いがあることから，短時間かつ局

所的なスケールでは植物の－O2: CO2比は非常に大き

な変動が見られると予想される。実際に，チャンバー

の中に植物の枝葉だけを入れて光があたった状態で

チャンバー内の CO2と O2濃度の変化を測定し，その

濃度の変動比から－O2: CO2比を調べた研究では0.7か

ら1.6に及ぶ大きな変動が観測された（Seibt et al.,

2004）。大気中の O2濃度の変化からグローバルな炭

素収支を計算するためには陸上生物圏全体での正味の

－O2: CO2交換比が必要であり，それを求めるために

は上記のような短時間・局所的な交換比を長期間・全

体にわたって積算する必要がある。しかし，そうする

ことは実際には不可能である。

そこで，Keeling（1988）は植物体を構成する平均

的な有機物の元素組成から酸化比1.05±0.05を求め，

その値が陸上生物圏全体の－O2: CO2比を代表すると

考えた。その後，Severinghaus（1995）は土壌呼吸

の際の－O2: CO2比を実験的に求め，平均値として

1.15という高めの値を得た。そこで，陸上植物圏全体

としての－O2: CO2交換比は上記の1.05との中間的な

値であろうと考え，1.10±0.05と推定した。なお，

Severinghaus（1995）の最終的な－O2: CO2交換比の

算出方法については，若干議論の余地が残ると思われ

るが，今のところ O2の研究では陸上生物圏全体での

平均値として，�B＝1.10±0.05が一般に使われてい

る。

ところで，森林全体としての－O2: CO2比を調べる

方法として，森林上空や森林キャノピー内における

O2と CO2濃度の変化を観測する方法がすぐに思いつ

く。例えば，Stephens et al.（2007）はウィスコンシ

ン州北部の森林地帯に設置された電波中継塔を利用し

て森林上空（30～496 m）の CO2と O2濃度を観測し

た。その結果，夏季に観測される CO2と O2濃度の日

変動を相関プロットした時の傾きから求められる

－O2: CO2比は1.01～1.10であった（Fig. 2参照。な

お，高度30 mからの大気採取ラインについては途中

の分岐の有無が測定結果に与える影響を調べるために

分岐のない場合（no tee）の結果についてもプロット

されている）。また，Lueker et al.（2001）はカリフォ

ルニア州の太平洋に面したトリニダード・ヘッドで観

測された O2と CO2濃度の日変動から陸上植物の呼吸
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および土壌呼吸による－O2: CO2比として1.13±0.03

を得た。なお，Lueker et al.（2001）では森林火災の

際に観測される－O2: CO2比は1.1～1.4と1.1よりも有

意に高く，その理由として不完全燃焼によって有機物

の一部が COや CH4として放出されたためとしてい

る。一方，Seibt et al.（2004）は森林キャノピー内で

の－ΔO2/ΔCO2濃度変動比からでは生態系の正味の

－O2: CO2交換比を求めることは難しいと指摘してい

る。これは，光合成や土壌呼吸，さらに，キャノピー

内部とその上空の空気との交換の際の－O2: CO2交換

比がそれぞれ異なり，それぞれのフラックス強度の日

変動パターンが一致しないことが原因としている。

現状としては，�Bの値を厳密に決定することは難

しいが，陸上植物の呼吸・光合成の影響を受けた変動

に見られる－O2: CO2比がいずれも1.0～1.1付近の値

であることは，正味の交換比が1.1から大きく外れて

いないことを示唆しているように思われる。一方，

Masiello et al.（2008）はさまざまなバイオマスの元

素組成を計測して－O2: CO2比を計算したところ，

0.99～1.06であったとことから，1.1は大きいのでは

ないかと主張している。また，Ciais et al.（2007）は

人工的な窒素肥料の製造や化石燃料燃焼による窒素酸

Fig. 2 (a) Seven-day time series and (b) correlation plots for atmospheric
O2 and CO2 variations measured at the WLEF tall-tower site in
June 2001 for 496 (upward-pointing triangles）, 122 (squares), 30
(diamonds), and 30 m no tee (downward-pointing triangles) gases.
Midnight (UTC) occurs at 1900 local time. The y axis in (a) and
both axes in (b) have been scaled to be equivalent on a mole O2 to
mole CO2 basis. The slopes in (b) were determined from orthogonal
distance regression with uncertainties on O2 and CO2 values set
equal on a molar basis (from Stephens et al., 2007).
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化物の発生等に伴う O2の消費により，見かけの－O2:

CO2比は1.1よりも小さくなる主張している。�Bの値

が0.1違うと炭素収支として0.1 PgC yr－1の誤差となる

が，まだ詳しい研究がなされていないのが現状であ

り，今後の研究の進展が待たれる。

５．２ 化石燃料

化石燃料の元素組成は CxHyOzSvNwと表わすことが

できるが，実際には CやHに比べてその他の元素の

割合は小さい。そこで，化石燃料の元素組成を近似的

に CxHyと表わすと，その燃焼反応は次のようにな

る。

CxHy＋（x＋y/4）O2 → xCO2＋（y/2）H2O

（17）

したがって，この場合の－O2: CO2交換比＝1＋y/

（4 x）と表わせる。－O2: CO2比は例えばグラファイ

トのような炭素のみからなる物質の場合に最小値の1

となり，メタン（天然ガスの主成分）の場合で最大の

2になる。それ以外の炭化水素では中間の値を取り，

例えば，石油製品の一つであるガソリンの主成分であ

る 炭 素 数7の n-heptane（C7H16）や 炭 素 数8の n-

octane（C8H18）の場合の交換比はそれぞれ1.57およ

び1.56となる。

Keeling（1988）は石炭，石油，天然ガス，天然ガ

スフレアリングの4種類それぞれの酸化比（－O2: CO2

比）を推定した（Table 3）。なお，この4種類の化石

燃料は CDIACが提供する化石燃料起源の CO2排出量

統計での分類に準拠している。したがって，CDIAC

の CO2排出量統計から容易に全世界の化石燃料消費

に伴う O2の消費量を計算することができる。なお，

CDIACの統計にはセメント製造に伴う CO2の排出量

の推定値も提供されている。セメント製造では原料で

ある石灰石（CaCO3）を熱分解して生石灰（酸化カ

ルシウム，CaO）を作る過程で CO2が発生する

（CaCO3→CaO＋CO2）。したがって，セメント製造

過程では O2の出入りはない。なお，化石燃料の種類

別消費量の割合は徐々に変化しているため，炭素収支

計算で用いる－O2: CO2交換比（�F）は当該期間にお

ける CO2排出量統計から計算する必要がある。また，

化石燃料起源 CO2排出量にセメント製造で排出され

る CO2を含むかどうかで�Fの推定値が変わることに

注意が必要である。本稿ではセメント製造で排出され

る CO2を含むものとして計算している。

なお，Keeling（1988）における化石燃料の種類別

酸化比は主に米国での燃料統計に基づいており，

Keeling（1988）自身も指摘している通り，これを世

界平均と見なすことに問題がある可能性がある。ま

た，国によって化石燃料の組成に大きな違いがあるた

め，国別に�Fを計算するとかなりの違いが生じる。

このことは，例えば地域的な汚染の影響を受けた空気

を観測した際の－O2: CO2比を議論するような場合に

注意が必要なことを意味している。

５．３ 海洋

大気―海洋間のガス交換は①温度や塩分の変化によ

る溶解度の変化，②海水中の生物活動による溶存ガス

濃度の変化，③海水の鉛直混合による溶存ガス濃度の

変化，④人為起源 CO2排出による大気中濃度増加に

伴う大気―海洋間の分圧差変化，の4つのプロセスに

よって主に駆動されている。海水に対する気体の溶解

度は低温で塩分が低いほど高くなる。また，海水中で

も微生物の呼吸・光合成によって CO2と O2の交換が

行われ，それぞれの溶存濃度が変化する。光合成は光

が届く表層（有光層）で行われ，リンや窒素などの栄

養塩がどれだけ存在するかが光合成の規模を決定する

重要な要因になっている。表層で生産された有機物は

深層へと沈降して徐々に分解されるため，一般に海洋

深部では高 CO2・低 O2濃度となる。

５．３．１ 海洋酸素フラックスの季節変動 大気―海

洋間のガス交換を駆動する①から③のプロセスを理解

することで，海洋からの O2フラックスのおおよその

季節変動を理解することができる。中高緯度の海域で

は冬季に表面海水温が低下することで O2の溶解度が

増加する。また，表面海水温の低下は鉛直混合を強化

し，下層から低 O2濃度海水が表層に運ばれる。この

両者の効果によって大気から海洋へ O2が吸収され

る。一方，夏季は表面海水温の上昇による O2溶解度

の低下と海洋の成層化の強化，さらに，植物プランク

トンによる一次生産の増大によって海洋から大気へ

O2が放出される。このように，中高緯度の海域は春

―夏季に O2を放出し，秋―冬季に吸収する季節変動

を見せる。したがって，南北両半球で海洋 O2フラッ

Table 3 －O2: C molar combustion ratios for indi-
vidual fuel types (from Keeling 1988).
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クスは逆位相になっており，また，赤道付近の海域か

らの O2フラックスには明瞭な季節変化がない。Fig. 3

に西部太平洋上における緯度別の CO2濃度と O2/N2

比，APOの観測結果を示す（Tohjima et al., 2005 b）。

O2/N2と APOの季節変動に注目すると，海洋からの

O2フラックスの季節変動を反映し，春から夏の増加

と秋から冬の減少を示し，振幅は赤道域で小さく南北

両半球で緯度とともに大きくなることが分かる。な

お，APOは O2/N2比の変動から陸上生物圏起源の O2/

N2比の変動が取り除かれているため，APOの季節変

動の方がより海洋からの O2フラックスを反映したも

のとなっている。海洋 O2フラックスの推定としては

月別の全球分布がいくつか報告されている（Najjar

and Keeling, 2000; Garcia and Keeling, 2001）。

海洋プランクトンによる光合成・呼吸における

－O2: C比は1.45であるが（Anderson and Sarmiento,

1994），この比率は大気―海洋間でのガス交換には反

映されない。これは，海水中で CO2は重炭酸イオン

（HCO3
－）や炭酸イオン（CO3

2－）と化学平衡の状態

にあり全炭酸のほとんど（99％）はイオンとして存

在するため，光合成や呼吸で溶存 CO2の変化があっ

ても化学平衡による緩衝効果のため溶存 CO2濃度の

変化量が減衰し，フラックスに反映されないからであ

る。O2の場合はこのような化学平衡がないので，海

水中の O2濃度の変化は大気―海洋間の分圧差として

直接反映される。例えば，Fig. 3にも示されているよ

うに，南半球で CO2が季節変化をほとんどしない理

由は，北半球に比べて陸域面積が少ないことと，海洋

からの CO2フラックスが抑制されていることによ

る。一方，O2はガス交換し易いので季節変化が現れ

る。O2がガス交換し易いことは，春季ブルーム（植

物プランクトンが大増殖する現象）に起因する O2の

放出や（Yamagishi et al., 2008），沿岸湧昇によって

深部から表層に運ばれた貧酸素海水の影響による O2

の吸収（Lueker et al., 2003）などが観測されている

ことからも分かる。

５．３．２ 大気―海洋間の正味のO2フラックス 海水

に対する CO2の溶解度は O2の溶解度にくらべて非常

に大きい。大気―海洋系で見ると，およそ98％の C

は海洋に存在しているのに対し，海洋に溶存している

O2はおよそ1％でしかない（Bender and Battle,

1999）。したがって，人為起源 CO2の排出に伴う大気

中 CO2濃度の増加は大気と表面海水での CO2分圧差

を生じさせることで，海洋が CO2の吸収源となって

いる。一方，大気中の O2濃度は毎年約4 ppmずつ減

少しているが，濃度20.94％に対する減少量が非常に

小さく，海洋に溶存する量も相対的に小さいため，大

気中の O2分圧の減少が大気―海洋間のガス交換に与

える影響は無視できる。

しかし，次の2つの理由から大気―海洋間の正味の

O2交換量（Zeff）は必ずしもゼロではないと考えられ

ている。一つ目は，春季―夏季の一次生産量や秋季―

冬季の鉛直混合の強さは毎年同じではないため，海洋

O2フラックスの季節変化を1年間積算したものが必ず

Fig. 3 Time series of observed (a) CO2 mole fraction, (b) O2/N2 ratio, and
(c) APO. All data are binned into 10-degree latitude bands (50～
40°N, 40～30°N, ..., 30～40°S). The horizontal lines correspond to
375 ppm for CO2,－100 per meg for O2/N2, and 0 per meg for APO.
Solid lines indicate smooth-curve fits (from Tohjima et al., 2005 b).
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しもゼロにならず正味の O2交換量は年変動している

というものである。もう一つは，海洋温暖化の影響

で，長期的にみると海洋から大気に O2が脱ガスして

いるという考えである。大気 O2に基づく炭素収支計

算において，前者は年々の炭素収支を計算することを

困難にしており，また，後者は陸上生物圏・海洋の吸

収をそれぞれ過大評価・過小評価することになる。

Bender et al.（2005）や Tohjima et al.（2008）は

大気中の O2/N2比の観測結果から年々の炭素収支を計

算すると海洋・陸上生物圏の吸収量に非現実的な大き

さの変動が現れることを指摘し，海洋の正味の O2交

換量の年々変動が見かけの炭素吸収量の変動を生み出

していると考えた。また，McKinley et al.（2003）や

Nevison et al.（2008）は生物地球化学プロセスを組

み込んだ海洋大循環モデルを使って海洋 O2フラック

スを計算し，全球の海洋 O2フラックスの年々変動幅

をそれぞれ－70～＋100 Tmol yr－1および－50～＋80

Tmol yr－1と推定した。これらの変動量によって炭素

収支には約1 PgC yr－1の誤差が生じることになる。な

お，モデルによる O2フラックスの年々変動量は実際

に観測される O2/N2比（または，APO）の変動を説明

するにはまだ小さく，現在の海洋モデルは実際の O2

フラックス変動を過小評価していると考えられる。

一方，地球温暖化に伴う表面海水温の上昇は，①海

水に対する気体の溶解度を低下させ，②海洋の成層化

を強化し鉛直混合を弱めることで，大気―海洋間の長

期的な O2フラックスに影響を与えると考えられるよ

うになった（Plattner et al., 2002; Bopp et al., 2002;

Keeling and Garcia, 2002）。海水温上昇は O2だけで

はなく N2の溶解度も減少させ，海水から O2と同時に

N2も放出される（N2の放出は大気中の O2/N2比を下げ

ることになる）。しかし，海水に対する O2の溶解度は

N2の溶解度の2倍ほどあり，温度変化に対する溶解度

の変化も O2の方が大きい。したがって，海水温上昇

に伴う溶解度変化は大気中の O2/N2比を上昇させるこ

とになる。一方，鉛直混合の弱化が海洋 O2フラック

スに与える影響を評価するには相反する2つの効果を

考える必要がある。一つは，下層から貧酸素状態の海

水が表面に輸送される量が減少することで大気から海

洋に吸収される O2量が減少し，正味で海洋が O2の放

出源となる効果である。もう一つは，下層から表層へ

輸送される栄養塩の量が減少することで，春季―夏季

の一次生産量が減少し海洋からの O2放出量が減少す

る効果である。

実際に全球での大気―海洋間の正味の O2交換量を

観測的に求めることは現時点では不可能である。そこ

で，海洋の O2フラックスと熱フラックスの関係を何

らかの方法で求め，その両者の比と海洋の貯熱率の積

として O2フラックスを推定する方法が用いられてい

る。O2フラックス／熱フラックス比は海洋大循環モ

デル（OGCM）を使って調べる方法（Plattner et al.,

2002; Bopp et al., 2002）と，観測に基づく海洋溶存

酸素濃度（実際には O2と175倍（レッドフィールド

比）したリン酸の和（O2
＊＝O2＋175 PO4）を用いる。

O2
＊は大気との接触が断たれた水塊中で保存量とな

る。）と温位との関係から推定する方法（Keeling and

Garcia, 2002）がある。これまでに報告されている O2

フラックス／熱フラックス比の推定値は4.9～6.7

nmol J－1の範囲にあり，平均値は5.9±0.7 nmol J－1で

あった（Table 4）。

一方，海洋貯熱量の推定は CTD（Conductivity

Temperature Depth Profiler）や XBT（Expandable

Bathythermograph）による温度測定結果を集計して

求めたもの（Levitus et al., 2009）や衛星による海洋

面高度の測定に基づくもの（Lombard et al., 2007）

がある。海水温測定に基づく最新の報告（Lyman et

al., 2010）では1993年から2008年までの平均的な海

洋 貯 熱 率 は（1.03±0.18）×1022J yr－1（0.64±0.11

W m－2）と報告されている。この値を使って，式（6）

から Zeffを計算してみる。O2フラックス／熱フラック

ス比については上記の平均値を，N2フラックス／熱

フラックス比は Keeling and Garcia（2002）の2.2

nmol J－1を使うと，Zeff＝0.66±0.13 PgC yr－1となる。

ここでの誤差は O2／熱フラックス比と海洋貯熱率の

Table 4 Summary of estimated oceanic O2 flux/Heat flux ratios.
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それぞれの誤差から単純に計算されたものであり，求

められる O2放出量はあくまでも一つの推定値でしか

なく，実際の不確かさはもっと大きいと考えられる。

なお，Bopp et al.（2002）では Zeffの誤差を±0.4

PgC yr－1, Manning and Keeling（2006）では±0.5

PgC yr－1と見積もっている。最近は酸素センサーが取

り付けられたアルゴフロートによる溶存 O2濃度の自

動測定も実施されるようになり（e.g. Kortzinger et

al., 2005），将来的には海洋中の O2濃度分布の測定か

ら溶存酸素量の変化を直接求められるようになること

が期待されている。

６．大気O2観測に基づく炭素収支

大気中の O2/N2比の変化から炭素収支を計算する場

合，Zeffの年々変化による見かけの吸収量変化を小さ

く抑えるためにできるだけ長い期間のデータを用いる

ことが望ましい（e.g. Nevison et al., 2008）。現時点

ではスクリップス海洋研究所の Keelingらが最も長

い観測記録を持っており，カリフォルニアの La Jolla

（LJO; 32°52′N，117°15′W）およびカナダの Alert

（ALT; 82°27′N，62°31′W）では1989年から，さら

にオーストラリアのタスマニア島の Cape Grim

（CGO; 40°41′S，144°41′E）では1991年から観測が

継続されている（Manning and Keeling, 2006）。ま

た，プリンストン大の Benderらも CGOにおいて

1991年から観測を継続している（Bender et al.,

2005）。日本では，国立環境研究所が1997年7月より

波照間島（HAT; 24°03′N，123°48′E）で，1998年12

月より落石岬（COI; 43°10′N，145°30′E）において

O2/N2比の観測を継続している（Tohjima et al.,

2008）（Fig. 4参照）。東北大学・中澤研究室ではクラ

イオジェニックサンプリング装置を搭載した気球によ

る成層圏大気試料の O2/N2比を測定し，長期的なトレ

ンドを推定している（Ishidoya et al., 2006）。また，

定期的な観測ではないが，Langenfelds et al.（1999）

は CGOで1978年に高圧容器に採取・保存されていた

大気試料の O2/N2比を分析し，19年間（1978～1997）

の変化を推定している。

これまでに発表された大気 O2/N2比（または APO）

の観測値を用いて海洋と陸上生物圏の炭素吸収量を再

計算した結果を Table 5にまとめた。O2/N2比または

APOの変化率については報告値をそのまま使い，O2/

N2比の場合は式（7）と（8）を，APOの場合は式（10）と

（11）を使って計算した。また，化石燃料起源 CO2排

出量（F）と化石燃料燃焼時の－O2: C交換比率（�F）

については CDIACによる最新の推定値に基づく値を

用いた（Boden et al., 2010）。さらに，APOを使って

計算する場合には NOAA/ESRLの観測ネットワーク

による大気 CO2濃度の全球平均値を利用した。炭素

収支計算に必要なこれらの数値も Table 5に示した。

海洋からの O2フラックス補正（Zeff）は，1978～

1997年の CGOの観測結果については Zeff＝0.26

PgC yr－1を，それ以外については Zeff＝0.66 PgC yr－1

を用いた。前者は Levitus et al.（2009）による1969

～2008年の平均海洋貯熱率（0.40±0.05）×1022J yr－1

に，後者は Lyman et al.（2010）による1993～2008

年の平均海洋貯熱率（1.0±0.2）×1022J yr－1に基づい

て計算されたもので，1980年代に比べて1990年代以

降の貯熱率の方が大きいように見えることを Zeff補正

値に反映させるために行った。

海洋および陸上生物圏のそれぞれの炭素吸収量を

Fig. 5にプロットした（ここでは正の値が吸収を表し

ている）。海洋の吸収量（2.2～2.6 PgC yr－1）は陸上

生物圏の吸収量（0.1～1.0 PgC yr－1）の2倍以上を常

に維持していたことが分かる。一方，陸上生物圏も平

均すれば正味の吸収源であったと思われ，森林破壊等

に伴う CO2の発生を上回る吸収が存在していたこと

を示唆している。また，海洋に比べて陸上生物圏の方

が吸収量の変動が大きいように見える。このことは，

大気中 CO2の増加率の年々変動の原因が主に陸上生

物圏の炭素吸収量の年々変化であるとする大気輸送モ

デルと CO2の全球観測値を使った逆計算研究の結果

と整合的である（e.g. Patra et al., 2005; Gurney et al.,

2008）。

炭素収支計算に用いられている各パラメータに付随

する誤差について Tohjima et al.（2008）が評価した

結果を Table 6に示す。ここでは APOに基づく収支

計算の場合の誤差がまとめられているが，O2/N2比の

場合も基本的に同じである。ΔAPOの誤差は①デー

タのばらつきによる誤差（synoptic variability），②

O2/N2比スケールの長期変動に伴う誤差（drift of the

scale），③限られた観測点から全球平均を推定するこ

とに起因する誤差（site difference），に分けられてい

る。海洋からのガス放出による補正量（Zeff）の不確

かさを見積もることは非常に難しいが，ここでは

Manning and Keeling（2006）による値を用いた。

海洋・陸上生物圏の吸収量推定に対する主要な誤差

要因は海洋からの O2脱ガスによる補正（Zeff）および
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O2/N2比スケールの不確かさであることが分かる。ま

た，陸上生物圏の吸収に関しては化石燃料起源 CO2

放出量の不確かさが最も大きい。これらの不確かさの

二乗和の平方根として海洋および陸域生物圏の吸収量

の不確かさを求めると，それぞれ0.7 PgC yr－1と0.9

PgC yr－1となった。これらの不確かさは Bender et al.

（2005）やManning and Keeling（2006）と比べて

大きいが（Table 5参照），これは主にそれぞれの研究

機関の O2/N2スケールの安定性に関する評価の違いに

起因する。O2観測に基づく炭素収支の不確かを減ら

すためには，O2/N2スケールの長期安定性の維持が重

要である。また，海洋モデル研究の更なる進展や海洋

観測の強化により，海洋からのガス放出による補正量

に伴う不確かさを低減することも重要である。さら

に，化石燃料起源 CO2放出量の統計についても精度

を高める必要があることが分かる。

７．ま と め

これまで，O2/N2比の観測結果に基づく炭素収支推

定法を説明するために，大気中の O2/N2比の測定方法

や，陸上生物圏における呼吸・光合成および化石燃料

の燃焼における O2: CO2交換プロセス，大気―海洋間

の O2と CO2のガス交換プロセスの違い，実際の観測

例と観測結果に基づく炭素収支計算の実際について概

観してきた。最近では，大気中の CO2濃度観測結果

と大気輸送モデルの逆計算により地表面フラックスを

推定する研究も進展し，海洋・陸上生物圏それぞれの

フラックスの時間・空間変動の推定も試みられるよう

になってきた。これらの研究では，吸収量の変動につ

いては比較的信頼度の高い推定を行うことができる

が，絶対値についての信頼性は依然として低いのが現

状である。したがって，大気中の O2濃度の変化に基

Fig. 4 Time series of observed (top) CO2 mole fraction, (middle) O2/
N2 ratio, and (bottom) APO at HAT (left-hand panel) and
COI (right-hand panel). The y axes have been scaled so that
theδ(O2/N2) andδAPO variations shown are two times
larger than the CO2 variations shown on a molar basis. Solid
lines indicated the smooth-curve fits (from Tohjima et al.,
2008).
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づくグローバルな炭素収支推定は，これからも地球表

層における炭素収支の推定のための有効な観測項目で

あり続けると考えられる。

現在，化石燃料の消費によって排出された CO2の

約40％を海洋および陸上生物圏が吸収することで大

気中 CO2濃度の増加率は抑制されている。しかし，

地球温暖化によって陸上生物圏および海洋の CO2吸

収量が減少する可能性も指摘されており，それぞれの

吸収量の推移は将来の大気中 CO2濃度を決定する上

で非常に重要である。大気中の O2濃度の観測により

海洋・陸上生物圏それぞれの吸収量を長期的にモニタ

リングすることは今後もますます重要である。同時

Table 5 Summary of fossil carbon sequestration rates based on the O2/N2 observations.

Fig. 5 Individual estimates of the ocean and land carbon sinks based
on the O2/ N2 and CO2 observations summarized in Table 5.
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に，炭素収支の推定の誤差要因を減らす必要がある。

特に，海洋からの O2脱ガス効果についての推定精度

を高めることが最大の課題といえる。
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Estimation of global carbon budgets based on precise
measurements of atmospheric oxygen concentration

Yasunori TOHJIMA＊

＊ National Institute for Environmental Studies,
16-2 Onogawa, Tsukuba 305-8506, Japan

Observation of the change in atmospheric O2 concentration, combined with atmospheric
CO2 observation, provides complementary information about the global carbon cycle. This is
based on the fact that O2 and CO2 fluxes are tightly coupled during terrestrial photosynthesis,
respiration, and fossil fuel and biomass burning, but are less or decoupled during the sea-air gas
exchanges. Especially, the long-term O2 changes can be used to partition the sequestration of
fossil fuel CO2 release between ocean and terrestrial biosphere. In this review, we examine the
parameters used for the partitioning calculation, including －O2: C exchange ratios for the ter-
restrial photosynthesis/respiration and fossil fuel burning. In early atmospheric O2 studies, the
net oceanic O2 flux was assumed to be zero because of the low solubility of O2 in seawater in com-
parison with that of CO2. However, recent studies have suggested that the upper-ocean warm-
ing, reducing the solubility of O2 and the oceanic ventilation, causes net oceanic O2 outgassing.
We also review approaches to estimate the net oceanic O2 fluxes. Finally, using the updated fos-
sil CO2 emission estimates and recently reported warming rates of the global upper ocean, we
recalculate the ocean and terrestrial carbon sinks based on the previously reported atmospheric
O2 observations.

Key words: atmospheric oxygen, global carbon cycle, atmospheric carbon dioxide, carbon
sinks, oxygen/nitrogen ratio, ocean, terrestrial biosphere
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