
１．は じ め に

海底下環境には，地球表層生態系を凌駕するほどの

バイオマスを持つとされる地殻内微生物生態系

（Parkes et al., 1994; Lipp et al., 2008）や，膨大な

燃料資源（Kvenvolden, 1988），さらにはわれわれの

生活を脅かす地震が発生する断層活動（Kanamori,

1977）が存在している。これらはいずれも科学的・

社会的に重大な関心を集めているが，海底下地殻内環

境は直接観測することが困難であるため，いまだその

詳細が十分に理解されたとは言い難い。

海底から湧出する流体は，アクセスが困難な海底下

地殻内環境を調べるための窓として，多くの研究で利

用されている。海底からの流体湧出現象として最も有

名なものは，1977年に発見された海底熱水系（hydro-

thermal system）であろう（Corliss et al., 1979）。

海底面近くまで上昇したマグマによって地殻内の水が

温められ循環する熱水活動は，高い流体温度（～400

°C）によって特徴付けられる。熱水の高温下では，

水―岩石反応や有機物分解反応の進行が促進されると

同時に，生物活動は完全に停止する。熱水とは異な
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り，マグマ活動の関与しない流体湧出は，冷湧水

（cold seep）と呼ばれる。冷湧水は，陸上に由来す

る地下水（Manheim, 1967; Tsunogai et al., 1996），

粘土鉱物の脱水（Powers, 1967; Perry and Hower,

1972），あるいはハイドレートの崩壊（Hesse and

Harrison, 1981; Harrison et al., 1982）などを起源と

すると考えられている。これら湧出流体の化学組成を

詳細に調べることにより，海底下地殻内環境につい

て，少なくとも流体が流れる海底下地殻内流体系

（subseafloor geofluid system）については，理解を

深めることができる。

海底下地殻内環境を特徴付ける物質の一つが，メタ

ンである。メタンは海底下地殻内環境において，水―

岩石反応や独立栄養化学合成代謝による有機合成生成

物であり，化学反応や発酵代謝による有機物の最終分

解炭素化合物の一つであるため，一般に単調に蓄積す

る。この特徴から，湧出するメタンの起源を推定する

ことで，海底下地殻内流体系で起こる生物地球化学的

プロセスを把握することが可能となる。さらに，推定

した生物地球化学的プロセスが起こりうる環境を想定

することで，海底下地殻内流体系の水循環を知る上で

の重大な制約情報も得ることができる。

メタンの起源を推定することを目的として，安定同

位体比などの地球化学指標が用いられている（たとえ

ばWhiticar, 1999）。ここで重要なことは，各メタン

生成過程でそれぞれの地球化学指標が特異的な値を示

すのは，それぞれの過程に特異性があるからである。

これを勘案せず，単に指標の示す数値のみから起源に

ついて議論することは，メタンの起源推定を誤るのみ

ならず，海底下地殻内環境に対する理解を誤った方向

へ導く危険性をはらむ。実際，すでにそういった指標

の利用法は少なくない論文で散見され，そして残念な

ことに邦人によるいくつかの著作もそこに含まれてい

る。

そこで本稿では，メタンの起源推定指標について，

これまでに得られた知見を整理・検討し，海底から湧

出するメタンの起源についてより確からしく推定する

ことで，海底下地殻内環境についての理解を深めるこ

とを試みる。まず2章では，地殻内環境で想定される

メタン生成過程について，炭素源（無機物か有機物

か）と反応主体（化学反応か微生物代謝か）から4種

類に分類し，それぞれの特徴を述べる（Fig. 1）。3章

では，今では当たり前のように利用されている指標に

ついて，その値を決定する機構に注意しながら有用性

を検討する。これを踏まえ，つづく4章では海底熱水

系，5章では冷湧水系について，メタンの起源と地殻

内流体系の様子について議論する。

２．地殻内環境におけるメタンの起源

２．１ 非生物化学反応

無機炭素化合物から化学反応によって生成するメタ

ンを，一般に非生物メタン（abiotic methane）と呼

ぶ。非生物メタン生成過程には，触媒表面における炭

素の還元と連続的に起こる炭素―炭素結合の生成を伴

うフィッシャートロプシュ型反応（Fischer-Tropsch-

Type reaction）と，単に触媒によって二酸化炭素をメ

タンへと還元するサバティエ反応（Sabatier reac-

tion）とがある（McCollom and Seewald, 2007）。非

生物メタン生成は，堆積物の関与しない熱水系におけ

る主要なメタンの起源と考えられている。

非生物メタンの生成は下記の反応で代表的に表され

る。

CO2＋4H2 ←→ CH4＋2H2O （1）

上記平衡反応の平衡定数（K）について，活量係数が

すべて1であると仮定し，ソフトウェア SUPCRT92

（Johnson et al., 1992。http://geopig.asu.edu/で利用

可能）に温度，圧力，およびH2濃度を入力し算出し

た結果を Fig. 2に示す。平衡定数の温度依存性から，

Fig. 1 A schematic drawing illustrating the metha-
nogenic pathways in subseafloor geofluid
systems with the processes effecting metha-
nogenesis. Terms of “Ac” and “C2＋” respec-
tively mean acetate and hydrocarbons with
carbon numbers more than 2.
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式（1）の反応は高温になるほど平衡が左辺に偏るた

め，マグマ温度（＞800°C）においては CH4がほとん

ど存在しないと推定される。一方，高温熱水以下の温

度（＜～400°C）では，二酸化炭素よりもメタンが多

く存在する状態で熱力学的に安定となりやすい。非生

物メタンの生成において，水素ガス濃度はメタン濃度

に大きな影響を与える（Fig. 2）。実際，堆積物の関

与しない熱水系では，水素ガス濃度とメタンガス濃度

には正の相関関係が見られる（Fig. 3）。

２．２ 有機物熱分解

有機物が熱され分解することで生成するメタンを，

熱分解メタン（thermogenic methane）という。海底

堆積物には有機物が含まれており，これが埋没するこ

とで地下の熱源に近づき温められ，熱分解が起こる。

熱分解メタン生成は，100°C程度の温度から盛ん

に起こると考えられている（たとえば Quigley and

Mackenzie, 1988）。熱分解反応ではメタン以外の高

次の炭化水素などが同時に生成するため，熱分解メタ

ンはこれら随伴する不純物の存在で特徴付けられる。

近年の科学技術，特に極限微生物学の劇的な進歩に

よって，これまで熱分解に由来すると考えられた現象

の一部が微生物活動によるものである可能性が示唆さ

れている。メタンを生成する微生物の増殖可能温度

が，オートクレーブ温度（121°C）を超える122°Cま

で更新されたこと（Takai et al., 2008a）は，従来は

熱分解が卓越すると思われた温度帯において微生物活

動が無視できないことを喚起している。実際，海底堆

積物を90°Cで培養した実験（Parkes et al., 2007）で

は，滅菌対照と比べて，非滅菌試料で有意に高い濃度

のメタンや水素ガスが観測されており，熱分解メタン

生成に比べ微生物活動によるメタン生成が反応速度的

に有意である場合があることを示している。

２．３ 水素酸化型メタン生成代謝

無機物である二酸化炭素と水素ガスを用いてメタ

ンを生成する微生物代謝を，水素酸化（炭酸還元）型

Fig. 2 Thermodynamic relationships between dis-
solved CO2 and CH4. Log K for the reaction
(1) is presented by a thin curve with a left y-
axis. Calculated equilibrium (CO2/CH4) ra-
tios at three values of H2 concentration are
presented by bold curves with a right y-axis.
Activity coefficients are assumed to be equal
to 1 for the calculation. The software and
thermodynamic data (SUPCRT 92: Johnson
et al., 1992) provided on the website at [http:
//geopig.asu.edu/] were used for the calcula-
tion.

Fig. 3 Plots of CH4 and H2 concentrations in loga-
rithm scales. Measured values at sediment-
starved and -related hydrothermal sites are
respectively presented by open and gray
squares with the names of the sites. MV and
GB are respectively Middle Valley and
Guaymas basin hydrothermal fields. Experi-
mentally determined values for thermogenic
CH4 and H2 (Seewald et al., 1994) are de-
scribed by dark gray area. Measured values
for each hydrothermal site are from the lit-
eratures (Ishibashi et al., 1995 (JADE);
Konno et al., 2006 (Yonaguni); Proskurowski
et al., 2006 (Lost city); 2008 (EPR9N); Takai
et al., 2008b (Mariner); Kawagucci et al.,
2010c (Iheya-N); T. Toki, unpublished (S-
Mariana); McCollom, 2008 and therein (the
others)).
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メタン生成代謝（hydrogenotrophic methanogenesis）

という。海底下地殻内環境では，通常無機炭酸が十分

に存在するため，水素ガス量が水素酸化型メタン生成

代謝を制限している。地殻内で微生物が増殖可能な温

度環境（�122°C）では，水素ガスは微生物発酵

（Jackson et al., 2002）あるいは岩石破砕（Wakita et

al., 1980）などによって供給されうる。前者が有機物

の存在する嫌気環境下で広範に起こるのに対し，後者

は特に活発な断層帯の周辺で起こる。

２．４ 発酵型メタン生成代謝

酢酸やエタノール，トリメチルアミンなどの有機物

からメタンを生成する代謝を，発酵型メタン生成代謝

（fermentative methanogenesis）という。発酵型メ

タン生成代謝では，有機物の中でも特定の官能基（た

とえばメチル基）が，メタンの基質となっていると考

えられている。発酵型メタン生成代謝は有機物を必要

とするため，その発現は有機物の存在する環境に限ら

れる。なお，水素酸化型メタン生成代謝および発酵型

メタン生成代謝を行う微生物はメタン菌と総称され，

すべて古細菌（Archaea）に属する。メタン菌は嫌気

的な地殻内環境に広く生息していると考えられている

（Valentine, 2007）。

３．メタンの起源推定に用いられる指標

３．１ 安定炭素同位体比（δ13C）

３．１．１ 各メタン源のδ13C値 炭素の安定同位体比

（δ13C:［｛（13C/12C）sample/（13C/12C）VPDB－1｝×1000］で 定

義）は，メタンの起源推定にもっとも広範に利用され

ている指標である。δ13C値はメタンの中心骨格であ

る炭素の持つ情報を利用するため，メタンの起源推定

において極めて有用な指標である（Fig. 4）。

非生物メタンのδ13C値については，高温熱水と同

等の高温高圧下での非生物メタン生成を扱ったいくつ

かの実験で調べられている。Horita and Berndt

（1999）およびMcCollom and Seewald（2006）の

実験では，基質の炭素化合物と生成したメタンの間

に，それぞれε＝35‰～60‰およびε＝36‰の同位体

分別が見出されている（εは各同位体の反応速度 kを

用い，ε＝［｛1－（k13/k12）｝×1000］で定義）。マグマ

由来の二酸化炭素のδ13Cは－9‰～－4‰と推定され

ている（Blank et al., 1993）から，これを炭素源とし

てメタンが生成すると仮定すると，そのδ13C値は

－40‰以下となることが予想される。しかし，非生

物メタンが支配的であると考えられている堆積物の関

与しない高温熱水域のほとんどで，δ13C値は－20‰

～－5‰の範囲におさまる。この実験値に基づく推定

値と観測値の不一致の原因については，いまだ明らか

でない。

熱分解メタン生成において，炭素源となるのは海底

に堆積した有機物であり，そのδ13C値は－30‰～

－20‰程度である（Craig, 1953）。有機物が熱分解し

てメタンを生成する際のε値については，多くの研究

が行われている。たとえば，オクタデカンを真空中で

400～500°Cに熱した実験（Sackett, 1978）では，ε＝

25‰～28‰という大きな同位体分別が求められてい

Fig. 4 Carbon isotopic composition versus C1/C2 ra-
tios for volatile hydrocarbons in high-
temperature hydrothermal fluids. The y-
axis is in a logarithm scale. Fields in light-
gray are probable ranges of values attrib-
uted to hydrogenotrophic, fermentative, and
thermal methanogenesis. Dark-gray fields
represent most probable values for hy-
drogenotrophic methanogenesis and ther-
mogenic products based on the discussion in
the literature. A mixing curve between the
two dark-gray fields is presented with con-
tribution ratios of themogenic products. A
field “abiotic” represents measured values at
sediment-starved hydrothermal sites, not
experimentally and theoretically estimated
values. Measured values for each hydrother-
mal site are from the literatures (Ishibashi
et al., 1995 (JADE); Kawagucci et al., 2010c
(Iheya North); McCollom, 2008 and therein
(the others)).
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る。またエストニア産クケルサイトおよびキシライト

をヘリウム流中で熱した実験（Berner et al., 1995）

では，それぞれ最大でε＝17‰およびε＝4‰の，い

ずれも温度が上がる（＞440°C）につれて小さくなる

同位体分別が確認されている。さらに，基質となるケ

ロジェンの成熟度が高いほどε値は小さくなると考え

られている（Clayton, 1991）。しかし，熱分解メタン

生成を調べた上記を含むほとんどの実験では，有機物

反応容器に水や鉱物を充填していないことに注意が必

要である。地殻内環境で有機物とともに必ず存在する

水や鉱物は，熱分解過程の素反応やその反応速度に影

響を及ぼすため，同位体分別の大きさについて重要な

ファクターである。Seewald et al.（1994）は，ワイ

マス湾（Guaymas Basin）の表層堆積物を水堆積物

比1.5～2.3に混合し高温高圧下（300～400°C，400～

500気圧）で反応させるという，可能な限り熱水域で

の熱分解を再現した系で実験を行っている。この実験

では，10 mM以上のメタン濃度が検出され，反応時

間（6,000時間）を通じてε＝2‰～4‰の小さな同位

体分別が得られている。先に述べた Sackettの実験で

も，粘土鉱物を共存させて実施した実験では，ε＝3

～5‰まで分別が小さくなっている。同位体分別を引

き起こす素過程については不明なままではあるが，水

や鉱物が共存する条件の方がより天然の環境に近いこ

とから，地殻内環境で起こる熱分解メタン生成では，

小さな同位体分別しか起こらない可能性が高いと考え

られる。

水素酸化型メタン生成代謝では，非常に幅広いε値

が確認されている。Valentine et al.（2004）は，フ

ロー型培養系でメタン菌を培養し，供給する水素ガス

分圧（0.3，80 kPa）とε値（64，31‰）の間に負の相

関を見出した。彼らは，メタン生成代謝全体を単純に

動的な同位体分別で描写する一般的な説明とは異な

り，水素ガス濃度によってメタン生成代謝素過程の活

性化エネルギーが変化し，素過程それぞれの可逆性が

変化することで，速度論的な同位体分別と平衡の同位

体分別が混在し，メタン生成代謝全体の見かけの同位

体分別を支配しているという説明をしている。

Penning et al.（2005）は，有機物発酵により水素ガ

スを生成する微生物とメタン菌との共培養系を構築

し，共培養系内が低い水素ガス分圧（＜0.5 kPa）で

維持され，大きな同位体分別（ε＝50‰～70‰）が起

こることを追認した。またこの培養実験では，反応の

自由エネルギーΔG（水素ガス濃度に強く依存する）

とε値の間に明確な相関が確認された。ここで，一般

的な堆積物環境では，微生物発酵による水素ガス生成

が主たる水素ガス供給過程であり，共培養系

（Penning et al., 2005）と類似した微生物生態系が構

築されていると想定される。このため，海底下地殻内

環境では，水素酸化型メタン生成代謝は“一般に”大

きな同位体分別（ε＝50‰～70‰）を引き起こすと考

えて差し支えないだろう。一方 Takai et al.（2008a）

は，メタン菌を高い水素ガス分圧（30 MPa）で培養

した際に，非常に小さな同位体分別（ε＝9.4‰）し

か起こらないことを確認し，水素酸化型メタン生成代

謝では“常に”大きな同位体分別が起こるという誤解

に警鐘を鳴らしている。ここまでに紹介した同位体分

別の程度に加え，炭素源となる二酸化炭素のδ13C値

（たとえば海水起源では＋0‰）も，水素酸化型代謝

で生成するメタンのδ13C値を支配する要因となる。

発酵型メタン生成代謝に由来するメタンのδ13C値

は，メタンの起源となる炭素のδ13C値と，メタン化

の際の同位体分別によって決まる。しかし，堆積物中

の複雑な有機物組成のうちでメタン生成に関わる炭素

（官能基）を特定することは難しい。さらに，たとえ

ば酢酸の場合，メタン生成基質となるメチル基のδ13C

値は酢酸全体のδ13C値に比べ－5‰～－10‰程度小さ

いこと（たとえば Blair and Carter, 1992; Conrad et

al., 2009）が知られている。このため，メタンの基質

となる炭素のδ13C値を，堆積有機物全体のδ13C値

（－30‰～－20‰）と同一視することには問題があ

るだろう。発酵型メタン生成代謝のうちでもっとも活

発に起こる酢酸分解型メタン生成代謝については，多

くの研究で同位体分別が調べられている。Blair and

Carter（1992）では，酢酸のメチル基からメタンが

生成する際の同位体分別について，沿岸堆積物の観測

からε＝～32‰と推定している。また，Krzycki et al.

（1987）および Valentine et al.（2004）では分離株

の培養から，それぞれε＝21‰およびε＝7‰を推定

している。このように，酢酸からメタンが生成する際

の同位体分別は，一般に水素酸化型メタン生成代謝と

比べ小さい。一方，Krzycki et al.（1987）および

Summons et al.（1998）では分離株の培養によって，

それぞれメタノールおよびトリメチルアミンからメタ

ンが生成する際の同位体分別を推定しており（それぞ

れε＝79‰およびε＝50‰～71‰），これらは水素酸

化型メタン生成代謝で起こりうる分別と同等に大き

い。
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３．１．２ 二次的なδ13C値の変化 たとえ起源ごとに

異なるδ13C値を有していたとしても，メタンが流体

に付加された後にδ13C値が二次的に変化しては，起

源推定指標としての有用性は損なわれる。そこで，地

殻内流体にメタンが溶存した後に，δ13C値が二次的

に変化する可能性を検討する。

先に述べた通り，メタンは二酸化炭素との間で式

（1）の化学平衡反応が起こるが，この反応はメタンと

二酸化炭素の間の炭素同位体交換反応と見ることがで

きる。式（1）におけるメタンと二酸化炭素の平衡の炭

素同位体分別係数は Richet et al.（1977）やHorita

（2001）によって決められている。高温熱水の反応

域（hydrothermal reaction zone）では，この炭素同

位体交換反応が反応速度的に起こりうると考えられて

きた。しかし，海底熱水で観測されるメタンと二酸化

炭素のδ13C値の関係性には非常に大きなバリエー

ションが見られることなどから，高温である熱水反応

域においてさえ，炭素同位体交換反応は無視できると

考えられている（McCollom, 2008）。

微生物によるメタン酸化は同位体分別を伴うため，

δ13C値を二次的に変えうる過程である（たとえばε＝

5±1‰: Tsunogai et al., 2000）。地殻内流体が海洋へ

噴出する直前に酸化的な海水成分と混ざる環境では，

微生物メタン酸化が可能になる。実際，高温熱水と海

水が混ざる噴出口周辺の地殻内環境では，隣接す

る高温熱水に比べメタンのδ13C値が顕著に異な

ることがいくつかの熱水域で明らかにされている

（Proskurowski et al., 2008; Toki et al., 2008）。とは

いえ，微生物メタン酸化は海底下のごく浅部でのみ起

こっており，硫酸などの酸化剤が完全に枯渇している

還元的な領域（深部）から試料を採取することで，そ

の影響を最小限にすることができる。

物理過程による炭素同位体比の変化も考慮する必要

がある。地殻内環境でメタンがフリーガスとして存在

しているならば，気体の拡散に伴う物理的な同位体分

別が起こる可能性がある（Prinzhofer and Pernaton,

1997）。しかし，海底下地殻内の温度圧力条件におけ

るメタンの高い溶解度（たとえば100 barでは48 mM

以上: Duan and Mao, 2006）から，メタンは流体に

溶存し移流していると考えられ，気体拡散による同位

体比の変化は考慮しないでもいいだろう。熱水ではし

ばしば二相分離（沸騰）により，メタンが二相に分配

される現象が起こる。たとえば沖縄トラフ第四与那国

海丘では，二相分離や続いて起こる液体二酸化炭素や

ハイドレートの形成に伴いメタンの濃度も大きく変動

している（Konno et al., 2006）。しかし，それでもメ

タンのδ13C値のバリエーションは高々3‰であり，二

相分離などで起こるδ13Cの変化は，δ13C値を用いた

メタンの起源推定において重大な影響は及ぼさないだ

ろう。

３．２ C1/C2比

メタンとエタンの存在度比を意味する C1/C2比も，

δ13C値と同様に広く用いられている指標である

（Fig. 4）。非生物メタンの生成実験のうち，鉄粉を

触媒として加えた実験系（McCollom and Seewald,

2006; McCollom et al., 2010）では，エタンを含む炭

素数2以上の炭化水素が生成し，C1/C2＝～3という非

常に低い値が確認されている。一方，ニッケル鉄アロ

イを触媒として用いた系（Horita and Berndt, 1999）

では，炭素数2以上の有機物は検出されず，C1/C2＞103

と推定された。非生物メタンが主要なメタンの起源で

あると考えられる玄武岩質の中央海嶺型熱水では，

ニッケル鉄アロイは安定に存在しえないが，観測され

る C1/C2比は一般におよそ103以上である。

有機物の熱分解過程では，メタンとともに炭素数2

以上の炭化水素が生成する。熱水環境を模した熱分解

実験（Seewald et al., 1994）ではエタンが分析されて

おらず，C1/C2比が得られていない。また，オクタデ

カンを基質に用いた Sackett（1978）の実験では C1/C2

＜1であったが，ケロジェンを基質に用いた Berner et

al.（1995）の実験では C1/C2＞2であった。しかし先

に述べた通り，これらの実験は水の無い条件で行われ

ており，海底下環境で起こる反応とは大きく異なると

予想される。さらに，熱分解由来の成分が卓越してい

ると考えられている天然ガスや熱水などでは，C1/C2

比は10～103と高い（Wakita et al., 1990; desMarais

et al., 1981; Cruse and Seewald, 2006）。しかし，こ

れらは微生物由来のメタンを含んでいる可能性が高

く，純粋に熱分解に由来する C1/C2比は，観測値より

も小さいと推定される。たとえば熱分解生成物の低次

炭化水素がより高次の炭化水素の C-C結合がランダ

ムに切れて生成すると仮定すると，純粋に熱分解に由

来するメタンとエタンの比は，エタンとプロパンの比

と同等，もしくは，メタンが熱分解の最終生成物とし

て蓄積することを考慮すると，やや大きいと予想する

ことが出来る。上に挙げた天然環境では，メタン／エ

タン比が10～103と大きなバリエーションを示す一方

で，エタン／プロパン比はほとんどが2～10程度にお
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さまっており，純粋に熱分解に由来する C1/C2比は，

2～100程度であろうと推察される。この C1/C2比は，

顕著な熱分解過程の寄与が知られるミドルバレー熱水

域やワイマス熱水域（4.2.3項で詳述）の観測値と同

等であり，妥当な値である。

微生物によるメタン生成代謝は，二酸化炭素あるい

は有機物の末端炭素を基質とするため，基本的に C2

以上の炭化水素の生成を伴わない。一方，分離培養さ

れているメタン菌Methanosarcina barkeri 227株

は，エタノールを利用してエタンを生成することがで

き，その際に生成する気体の C1/C2比は104程度である

（Belay et al., 1988）。また，海底堆積物におけるエ

タンやプロパンの濃度およびδ13C値の分布から，酢

酸などを用いることでエタンおよびプロパンを生成す

る微生物代謝が海底下で起こっていると主張する報告

もある（Oremland and Desmarais, 1983; Hinrichs et

al., 2006）。Vogel et al.（1982）は，サンフランシス

コ湾の堆積物を熱分解が起こりえない27°Cで培養

し，その生成物から C1/C2＝103～104を得ている。こ

れらの事実は，特に有機物を利用する微生物メタン生

成では，エタン生成を伴う場合があることを意味して

いる。このため，発酵型メタン生成代謝では C1/C2＝

～104程度，水素酸化型メタン生成代謝では C1/C2＞

104と推定される。

メタンとエタンでは物理・化学的な性質が大きく異

なる。このため，微生物による酸化，液体二酸化炭素

およびハイドレートの形成（Konno et al., 2006），あ

るいは岩石や堆積物（Igari, 2001）および炭酸塩（Ijiri

et al., 2008）への吸着や脱離といった地殻内での諸過

程で，C1/C2比が二次的に変化する可能性がある。一

方，Igari（2001）は，粘土鉱物やゼオライトへの吸

着による変化は，これらが水和している通常の地下条

件下では重要でないことを指摘している。その他の過

程が海底下環境で C1/C2比に与える影響についての定

量的な評価はなされていないが，C1/C2比を指標とし

て用いる際には，これらの過程が対象とする系で起こ

りうるかどうかを評価する必要がある。これら物理化

学過程が起こりうる環境では，C1/C2比が必ずしも起

源の情報を保有していない可能性に注意を払うべきで

あろう。

３．３ 安定水素同位体比（δD)

メタンの安定水素同位体比（δD:［｛（D/H）sample/（D/

H）VSMOW－1｝×1000］で定義）は，メタンの起源推定

指標として提案されている（Whiticar, 1999）ものの,

あまり積極的に用いられていない。その理由の1つと

して，従来の分析手法では試料が大量に必要であった

ことが考えられる。しかし近年，連続フロー型質量分

析法が発展し，メタンのδD値についても微少試料量

かつ容易に分析が可能になったことで（Yamada et

al., 2003; Umezawa et al., 2009），地殻内流体

試料についても観測値があらためて出始めている

（Proskurowski et al., 2006; Kawagucci et al.,

2010c）。

各メタンの起源のとりうるδD値について，詳細が

把握できていないことも，指標として積極的に用いら

れない原因の1つである。水素酸化型メタン生成代謝

の場合，生成するメタンの水素原子4つのすべてが水

に由来すると考えられてきた（Daniels et al.,

1980）。これが正しいならば，生成するメタンのδD

値は基質である水のδD値の変動に対応して傾き1の

直線関係で変動するべきである。しかし，土壌の培

養実験からは幾分か小さな傾き（たとえば0.683:

Sugimoto and Wada, 1995）が得られている。また，

メタン生成の際の水素同位体分別の程度が，水素ガス

濃度に依存し，正あるいは負の相関を持つ（それぞれ

Burke, 1993; Yoshioka et al., 2008）という議論も行

われている。Valentine et al.（2004）による分離株の

培養実験では，培地の水素ガスのδD値が培養時間と

ともに変化し，生成するメタンのδD値も変化する様

子が確認されている。これらの事実は，水素酸化型代

謝で生成するメタンの水素源が，水のみでなく水素ガ

スにも由来している可能性を示唆しており，同時に，

水とともに水素ガスのδD値もメタンのδD値を決定

する重要なファクターになることを示している。ここ

で，水素ガスの代謝に関与する酵素ヒドロゲナーゼ

（hydrogenase）が式（2）の同位体交換反応を促進す

る（Vignais, 2005; Campbell et al., 2009）ため，メ

タン菌培地中の水素ガスのδD値は，式（2）の平衡値

に向かって変化する（Valentine et al., 2004）。

HD＋H2O ←→ HH＋HDO （2）

水素酸化型メタン生成代謝が起こる天然環境ではヒド

ロゲナーゼが機能しており，式（2）は平衡に達してい

ると考えられる一方で，培養系では初期条件として導

入する水と水素ガスの間で式（2）が平衡にあるとは限

らない。今後の培養実験では，培地の初期条件として

式（2）が平衡であるか否かを勘案し，あらためて水素

酸化型代謝で生成するメタンのδD値を支配する機構
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について検討すべきであろう。一方，酢酸発酵によっ

て生成するメタンの場合，メタンの水素のうち，4つ

中3つは酢酸のメチル基に由来すると考えられてお

り，生成するメタンのδD値は基質である水のδD値

の変動に対応して傾き0.25の直線関係を持つことが予

想されるが，培養実験では異なる値が得られている

（たとえば0.437: Sugimoto and Wada, 1995; 0.19:

Valentine et al., 2004）。これは，メタン生成反応時

に酢酸のメチル基に由来する水素の幾分かが水と同位

体交換を行っている可能性を示唆している。また，熱

分解メタンがとりうるδD値の範囲についても明らか

ではない（Schoell, 1980）。

生成したメタンの水素が，周辺の水素ガスや水と水

素同位体交換することによって，メタンのδD値が二

次的に変化しうることにも注意が必要である

（Fig. 5）。中心骨格である炭素に比べ末端に水素が

位置することから，メタンの水素同位体交換式（3）は

炭素同位体交換式（1）よりも容易に起こると考えられ

る。

CH4＋HD ←→ CH3D＋HH （3）

式（2）および（3）については，平衡の水素同位体分別

係数が決められている（Horibe and Craig, 1995）。

式（2）については，高温熱水では平衡にあることが確

認されている（Fig. 5; Proskurowski et al., 2006;

Kawagucci et al., 2010a）。また微生物が生息可能な

温度では，酵素ヒドロゲナーゼの働きにより同位体交

換が促進されるため，式（2）は平衡に達している可能

性が高い。ここで，式（2）が平衡にあると仮定する

と，水のδD値と式（2），（3）の同位体分別係数から，

式（3）が平衡に達した際のメタンのδD値を算出する

ことができる（Fig. 5:図はδDH2O＝＋0‰と仮定）。熱

分解が起こるような高温環境，あるいは低温でも長い

滞留時間があれば，水素同位体交換反応がメタンのδ

D値を支配している（書き換えている）可能性は否

定できない。実際，天然環境のメタンで，微生物起源

と考えられているものがとる広い範囲のδD値

（Schoell, 1980）が，微生物培養実験で決められたδ

D値（～－300‰。δDH2O＝＋0‰と 仮 定: Sugimoto

and Wada, 1995; Valentine et al., 2004; Yoshioka et

al., 2008）から，100°C以上での水素同位体平衡値

（＞－170‰: Horibe and Craig, 1995）までをカバー

していることに注目されたい（Fig. 5）。この事実は，

もちろんメタン生成過程に由来するδD値である可能

性は否定できないが，微生物が生成したメタンのδD

値が地殻内環境に滞留する間に水素同位体交換反応に

よって二次的に変化しているとすると，うまく説明で

きる。この説明の通りの過程が起こっているのであれ

ば，地殻内メタンのδD値は起源推定指標として必ず

しも有用でないかもしれない。

３．４ 水素ガス濃度，H2/CH4比

水素ガスは，水素酸化型メタン生成代謝や非生物メ

タン生成において，メタンを作る際に無機炭素を還元

する役割を担う（Fig. 1）。このため，湧出する流体

Fig. 5 Relationship between theδD values of CH4

and the fluid temperature. Open circles indi-
cate measuredδD values from high-
temperature hydrothermal fluids (HTHFs)
with sampled temperatures ( from
Proskurowski et al., 2006 and Kawagucci et
al., in press). TheδD values of CH4 at the
isotope equilibrium between CH4 and H2,
presented by a curve, are calculated from
the temperature-dependent isotope fraction-
ation factors for the reactions 2 and 3
(Horibe and Craig, 1995) assuming the iso-
tope equilibrium between H2 and H2O at
δDH2O＝＋0‰. Black bars represent re-
ported ranges ofδD values in environ-
mental CH4 regarded as thermogenic and
biogenic by Schoell (1988). Gray bars repre-
sent estimated values from cultivations of
methanogens by Sugimoto and Wada (1995),
Valentine et al. (2004), and Yoshioka et al.
(2008) assumingδDH2O＝＋0‰. Black and
gray bars are independent from x-axis (tem-
perature) and only indicateδD values.
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の水素ガス濃度を知ることで，水素ガスの生成場を推

定することができるため，メタン起源推定において重

要な意味を持つ。

非生物メタン生成反応が進行するような高温環境で

は，水素ガス濃度は水―岩石反応によって緩衝されて

いるため，母岩の酸化還元状態によって決まると考え

られている（Butterfield et al., 2003）。実際，超マ

フィック岩を母岩とするレインボー（Rainbow）熱

水域では16 mMという高水素ガス濃度（Charlou et

al., 2002）が観測されている一方，より酸性なデイサ

イトを母岩とするマリナー（Mariner）熱水域では

0.01 mM程度の水素ガス濃度が観測されている

（Fig. 3）（Takai et al., 2008b）。超マフィック岩を用

いた高温高圧下での水―岩石反応実験では，熱水域で

の観測値を説明しうる水素ガスの生成が確認されてい

る（たとえば Allen and Seyfried, 2003; Yoshizaki et

al., 2009）。高温の水―岩石反応で生成した水素ガス

は，噴出するまで高温熱水とともに移流するため，

微生物による消費を受けることはほとんどないと

考えられる。堆積物の関与しない熱水域のほとんどで

H2/CH4比 は1以 上 と な る 特 徴 を 持 つ（Fig. 3）

（Kawagucci et al., 2010b）。

有機物の存在する環境では，熱分解および微生物過

程で，メタンとともに水素ガスが発生する。海底堆積

物を用いた熱水実験（Seewald et al., 1994）では，水

素ガス濃度は最大で6.9 mMまで上昇し，生成物のH2

/CH4比は0.02～0.2であった。一方，堆積物中の微生

物発酵によって生成する水素ガスは，つづいて周囲で

起こる水素酸化型メタン生成代謝によって消費される

ため，高濃度まで蓄積しないと考えられる。Penning

et al.（2005）の共培養系では，水素ガスははじめ増加

するがメタンの増加に伴い減少し，最終的にH2/CH4

比は0.1以下となっている。

岩石破砕（断層活動）は，低温で有機物が無いよう

な環境であっても，水素ガスを生成しうる過程である

（Fig. 1）。山崎断層帯の土壌中で水素ガスの高濃度

が観測された（Wakita et al., 1980）のを皮切りに，

多くの断層帯土壌で高い水素ガス濃度が観測されてい

る（Sugisaki et al., 1983）。また近年の掘削研究によ

り，地下3,000 mのサンアンドレアス断層周辺部でも

高い水素ガス濃度が観測されている（Wiersberg and

Erzinger, 2008）。断層帯で見られる水素ガスの起源

については，岩石破砕面で生じたラジカルと水との反

応によるものだと考えられている（Kita et al., 1982;

Kameda et al., 2003）。断層帯の近くで流出する地殻

内流体のメタンの起源を考察する場合には，岩石破砕

（断層活動）に由来する水素ガスと，それを利用した

水素酸化型メタン生成代謝の可能性についても注意を

払うべきであろう。

３．５ その他の指標

ヘリウム―3（3He）がマントルに由来し生物化学反

応と無関係であることから，CH4/3He比はマントルマ

グマ（非生物反応）由来のメタンとそれ以外からのメ

タン供給を見分ける指標として，広く利用されている

（たとえばWakita et al., 1990; Sakata et al., 1997;

Kawagucci et al., 2008）。実際，堆積物の関与する熱

水では，関与しない熱水に比べて高い CH4/3He比が

観測されており（たとえば Ishibashi et al., 1995），

堆積物有機物の関与するメタンの供給を示唆してい

る。一方 CH4/3He比は，メタンが熱分解由来か，あ

るいは微生物由来かという起源推定には有効ではな

い。

炭素―14（14C）は半減期が5,730年の放射性同位体

であり，時間軸を導入したメタンの起源推定を可能に

する指標である。熱分解が起こるほど深く埋没した有

機物やマントルマグマの炭素化合物については，14C

が枯渇していることが予想されるが，海水由来の無機

炭素や堆積層浅部の有機物などには有意な量の14Cが

含まれている。このため14Cは，浅部でおこる（冷た

い）メタン生成過程と深部で起こる（熱い）メタン生

成過程（Fig. 1）の寄与を見分けるのに有効な指標で

あるといえる（たとえば Pearson et al., 2005）。

ヨウ素―129（129I）は半減期が1,570万年であり，ま

たヨウ素が生体有機物に濃集することから，海底堆積

物と関わる海底下地殻内流体系を理解するのに非常に

有効な指標だと考えられている（たとえば戸丸ほか，

2009）。特にメタンとヨウ素はともに海底堆積物を起

源とすることから，このような地殻内流体系における

ヨウ素の挙動解析は，メタンの起源を推定するのに大

変有効である（たとえば Tomaru et al., 2009）。ただ

し，地殻内流体やコア試料のヨウ素分析例は多くなく

（You et al., 1994; Muramatsu et al., 2007），地殻内

環境におけるヨウ素の挙動についてはいまだ不明な点

が多い。今後の研究により，海底下のヨウ素およびそ

の放射性同位体組成に関する知見が集積されること

が望まれる。近年，129Iの地球科学試料分析ライン

が本邦でも構築されており（Suzuki et al., 2004;

Matsuzaki et al., 2007），加速度的に研究が進展する
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ことが期待される指標である。

環境中の微生物組成はメタン生成過程を考察する上

で重要な指標である。メタン菌がいなければ微生物由

来のメタンは存在しえない。また，水素酸化型メタン

生成代謝が起こりうる環境でも，温度や水素ガス濃度

によっては，同様に水素ガスと二酸化炭素を利用する

水素酸化型酢酸生成代謝（Fig. 1）が卓越する可能性

が培養実験で指摘されている（Kotsyurbenko et al.,

2001）。さらに，湖底堆積物の遺伝子解析（Chan et

al., 2005）によって，深度方向に水素酸化型メタン菌

と酢酸発酵型メタン菌の相対組成に変化があることが

明らかになっている。地球化学指標と並行して微生物

学的な指標も検証することで，より確からしくメタン

の起源を論じることが可能になる。一方で，環境中の

遺伝子の存在と微生物の活性は必ずしも一致しないた

め，湧出する流体に含まれる遺伝子は流体に影響を与

えた微生物生態系を必ずしも代表しえないことにも注

意が必要である。

４．海底熱水系におけるメタンの起源

４．１ 堆積物の関与しない海底熱水系

地質的に見て周辺にほとんど堆積物が存在しない熱

水では，メタンの起源は非生物メタンに限られると考

えられている。この種の熱水域で観測されるメタン濃

度は大きな幅を持つが，母岩の酸化還元状態によって

決まる水素ガス濃度と相関を示し（Fig. 3），超マ

フィック岩を母岩とする熱水では1 mMを超える一方

（Charlou et al., 2002），酸性岩を母岩とする熱水で

は0.01 mM程度である（Takai et al., 2008b; Toki et

al., 2008; T. Toki, unpublished data）。これまでに調

査が行われたこの種の熱水域では，δ13C＝－20‰～

－5‰，C1/C2＞103，δD＝－130‰～－100‰，および

H2/CH4＞1などの特徴が共通して観測されている

（Figs. 3，4，および5: McCollom, 2008）。しかし，

式（1）の平衡定数 K（Fig. 2）を利用し，熱水端成

分の物理・化学条件から算出したメタン濃度は，観測

される熱水端成分のメタン濃度と数桁異なり一致しな

い（McCollom and Seewald, 2007）。また，δ13C値

や C1/C2比の観測値についても，3章で紹介した熱水

実験の結果とは必ずしも一致しない。これらの実験や

理論と観測値の不一致から，堆積物の関与しない熱水

域におけるメタンの起源も今後の研究課題である。本

稿では，多くの熱水でこれらの共通した特徴が見出さ

れるという事実から，堆積物の関与しない熱水域で観

測された特徴を，熱水域における非生物メタンの特徴

として扱い，以下での議論に用いる。

４．２ 堆積物の関与する海底熱水系

堆積物の関与する海底熱水系におけるメタンの起源

について，まず伊平屋北熱水域の観測から新たなモデ

ルを提案した著者らの論文（Kawagucci et al.,

2010c）を紹介し，つづいてそれに基づき他の熱水域

でのメタンの起源について論じる。

4.2.1 伊平屋北熱水域: MMRモデルの構築 伊平

屋北熱水域では，メタン濃度が3 mM，δ13C＝－54‰

～－51‰，δD＝－130‰お よ び C1/C2＝3×103と い

う特徴が観測されている（Figs. 3，4，および5:

Kawagucci et al., 2010c）。沖縄トラフは酸性岩を母

岩とするため，非生物メタンは高々0.1 mM程度と考

えられる（Fig. 3）。このため，熱水端成分（3 mM）

に対する非生物メタンの寄与は無視でき，ほとんどが

堆積有機物に関連すると考えられる。伊平屋北の水素

ガス濃度は0.2 mMと酸性岩に産する熱水としては比

較的高い（Fig. 3）ものの，熱分解の寄与がそれほど

大きくないことを示唆している。ここで，熱分解過程

と微生物過程の C1/C2比をそれぞれ10と104と仮定する

と，熱分解の寄与は高々3％程度であると推定され

る。仮に熱分解メタンの寄与が3％でδ13C＝－25‰

（Seewald et al., 1994）だとすると，微生物が生成し

た CH4のδ13Cは－55‰程度と見積られるが，これは

水素酸化型メタン生成代謝によって実現される値であ

る。これらの事実から，伊平屋北熱水域のメタンの主

たる起源となる過程は，水素酸化型メタン生成代謝で

あると推定される。

つづいて水素酸化型微生物メタンが熱水循環系のど

こで付加されているかを明らかにするため，炭素のマ

スバランス計算でメタン生成の場を考察した

（Kawagucci et al., 2010c）。その結果，伊平屋北熱

水の噴出口が存在する谷部に埋没した有機炭素量で

は，現在のメタン噴出フラックスを数十年程度しか継

続させることができないことが明らかとなった。ま

た，海底地質調査の結果（Tsuji et al. submitted）は，

噴出口が存在するカルデラの外輪山を通じて，谷外部

から谷内へと水が流入している可能性を示している。

これらの事実から，数キロメートル離れた谷外の堆積

層が熱水循環の流入域（hydrothermal recharge

zone）となっていて，そこで水素酸化型メタン生成

代謝が起こりメタンを熱水循環系に付加していること

が，高温熱水に溶存して噴出しているメタンの起源で
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あると考えた。著者らはこれを「MMRモデル（Mi-

crobial Methanogenesis at Recharge area in hydro-

thermal circulation）」と 命 名 し た（Fig. 6 A:

Kawagucci et al., 2010c）。MMRモデルに基づくと，

熱水流入域で流体に付加したメタンは，熱水循環の道

すがら熱水反応域で300°C以上の高温に曝される。こ

のことと，メタンのδD値（－130‰）が培養実験で

決められた微生物起源の範囲（～－300‰）でなく高

温での同位体平衡値（300°Cの時－130‰: Fig. 5）を

示すことは，整合的である。

４．２．２ エンデバー熱水域 ファンデフカ海嶺エン

デバー熱水域（Endeavour, Juan de Fuca Ridge）

は，噴出口の存在する軸谷部に堆積物が存在しないた

め，その地質背景から堆積物の関与しない熱水と分類

されているが，1 mMを超える高いメタン濃度な

ど化学組成は堆積物の関与する熱水に類似し

ている（Figs. 3および4: Lilley et al., 1993; 2003;

Proskurowski et al., 2006）。この地質背景と化学組成

の相違については，海底下に有機物が埋没しており熱

分解しているという説（Lilley et al., 1993）が有力で

あった。しかし，δ13C＝－55‰～－50‰および C1/C2

＞3×102という特徴は伊平屋北熱水域と類似しており

（Figs. 3および4），熱分解メタンよりむしろ水素酸

化型の微生物メタンが卓越していると推定される。そ

こでMMRモデルを適用して地質背景と化学組成の

関係性について考えると，埋没有機物やその熱分解と

いった特殊な環境を想定しなくとも，拡大軸谷外側の

堆積層を熱水流入域の起点とし，そこで水素酸化型メ

タン生成代謝が起こっているとすれば，矛盾なく説明

することができる（Fig. 6A）。軸谷外側の堆積層や軸

谷部の掘削観測によってメタンの起源をより確からし

く推定することが望まれる。

４．２．３ ミドルバレー熱水域およびワイマス熱水域

ミドルバレー熱水域（MiddleValley）およびワイマ

ス熱水域（Guaymas）には，それぞれ1,500 mおよ

び500 mという非常に厚い堆積物が存在することが

知られている（Cruse and Seewald, 2006; Teske et

al., 2002）。熱水の化学組成は，δ13C値（それぞれ

－54.3‰および－43.3‰。以下同）は伊平屋北熱水域

などと同様であるものの，高濃度のメタン（20.3

mM，54 mM），水素ガス（2.6 mM，3 mM），および低

い C1/C2比（87.5，122）を持つ点で異なる（Figs. 3お

よび4: Cruse and Seewald, 2006; McCollom, 2008）。

水素ガスやエタンは，特に熱分解によってメタンとと

もに供給される成分である。Cruse and Seewald

（2006）はミドルバレー熱水域について，微生物代

謝が大部分のメタンを供給しているのに加えて，熱分

解過程が水素ガスや C2以上の炭化水素を供給してい

ると考えている。この熱分解生成物と微生物代謝生成

物との共存についても，MMRモデルで説明できる

（Fig. 6B）。温度の低い熱水流入域で微生物代謝によ

るメタン生成が起こり，その後流体が熱水反応域から

Fig. 6 Schematic drawings illustrating the MMR model. Details of these drawings are pre-
sented in Kawagucci et al., 2010c.
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熱水噴出域（hydrothermal discharge zone）へと流

れ，その高温環境で有機物の熱分解が起こっていると

すれば，両者の共存を矛盾なく説明できる。またこの

説によれば，純粋な熱分解生成物の C1/C2比は87.5よ

り大幅に小さいことになる。

4.2.4 その他の沖縄トラフの熱水域 第四与那国

熱水域は沖縄トラフ熱水の中でもとりわけ高いメタン

濃度（1.2～13.5 mM）を持つ（Fig. 3）。またメタン

のδ13C値は非常に大きな値（－27‰～－24‰）をと

り，水素ガス濃度についても酸化的な母岩から考えら

れる濃度（＜～0.1 mM）と比べ，非常に高い値（0.8

～5.5 mM）を示す（Figs. 3および4）（Konno et al.,

2006）。これらの特徴は，微生物メタンに比べ，熱分

解メタンが卓越していることを示唆している。熱分解

過程の卓越については，熱水循環系が小さく，低温で

ある流入域と高温である反応域および噴出域との体積

比（滞留時間比）が相対的に後者へ傾いたため，流入

域で微生物メタンを供給する時間（空間）が短かった

（少なかった）と考えれば，整合的に説明することが

できる（Fig. 6C）。このような特徴は，比較的新しい

熱水活動あるいはマグマイベント時（Lilley et al.,

2003）など，マグマ活動が活発な際に現出すると考

えられる。

伊是名海穴 JADEサイトでは，1989年に「しんか

い2000」による詳細な地球化学観測が行われており

（Sakai et al., 1990），その際のメタン濃度は7.6 mM

でδ13C＝－41‰～－36‰であった（Ishibashi et al.,

1995）。このδ13C値は，熱分解，発酵型メタン生成代

謝，および水素酸化型メタン生成代謝のいずれでも説

明されうる値である。著者らは2008年の淡青丸航海

（KT-08-04次航海）において JADEサイト直上で熱

水プルームの観測を行い，C1/C2比（103～104）を得

た（Kawagucci et al., 2010b）。この値が熱水端成分

を表しているなら，JADEサイトのメタンのほとん

どは微生物起源と考えられる（Fig. 4）。JADEサイ

トは海穴斜面に位置し，噴出口周辺の堆積層が薄いと

いう地質背景を持ち，熱分解の寄与は小さいことが予

想されることから，化学組成と調和的である。

伊是名海穴の底部に位置するHAKUREIサイトで

は，潜航調査に基づく気体成分組成は得られていない

が，上記の淡青丸航海において，熱水端成分組成の推

定値として，δ13C＝－32‰，C1/C2比（103～104），お

よびH2/CH4＝0.02が得られている（Kawagucci et al.,

2010b）。また CH4/δ3He比は隣接する JADEサイト

に比べ1.5倍高い。H2/CH4比および C1/C2比は熱分解

の寄与がほとんどないことを示唆している一方，

JADEサイトより高いδ13C値や伊是名海穴底部の厚

い堆積層（～150 m）が存在する地質背景は，熱水噴

出域における熱分解由来成分の付加を示唆している。

潜航調査によってHAKUREIサイトと JADEサイト

の気体成分組成を詳細に調べ，両者を比較すること

で，熱水上昇中に起こる堆積物の熱分解過程による化

学組成変化を評価できるだろう。

５．非熱水の地殻内流体への適用

ここまでの章では，海底下地殻内流体系の一つとし

て，海底熱水系のメタンの起源について述べてきた。

堆積物の関与する各熱水循環系で観測される多様なメ

タン組成の成り立ち（メタンの起源および水循環）に

ついて，著者らの提案したMMRモデルを用いるこ

とで一貫して説明できることを示した（Figs. 6A，

6B，および6C）。ここからは，MMRモデルを熱水系

以外の地殻内流体である冷湧水系に適用し，モデルの

普遍性とその展望を示したい。

５．１ 南海トラフ大峰リッジ海底湧水域

南海トラフ熊野沖大峰リッジでは，湧水中のメタン

濃度が667μM，δ13C＜－70‰，および C1/C2比＞103

といった値が報告されている（Toki et al., 2004）。熱

水系と同様に，第3章で示した各指標の特徴から，メ

タンの起源は水素酸化型の微生物由来メタンであると

考えられる。ここでは，このメタンがどこで付加され

たのかについて議論を深める。

Toki et al.（2004）では，湧水中の塩化物イオン濃

度，水の酸素・水素同位体比の負の異常から，西南日

本沿岸の地下水が湧水の起源であると言及している。

この説とMMRモデルを単純に結合すると，冷湧水

域から水平方向に約100 km離れた地点がこの冷湧水

系の流入域となっており，流入域である沿岸域（陸

域）の堆積層（土壌）中での水素酸化型メタン生成代

謝が，湧出するメタンの起源となっていることになる

（Fig. 6D）。しかしこの説では，冷湧水系の水循環が

100 kmと大きく，その駆動力（driving force）をど

のように獲得するかという疑問が残る。

一方，観測された塩化物イオン濃度および水の同位

体比の負の異常は，断層帯での地震発生により瞬間的

に沸騰した流体が二相分離を起こし，気相側が塩化物

イオンに乏しく，水の同位体のいずれも負の値を示す

こと（Hirono et al., 2007）でも説明できる。また，
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断層活動に伴う岩石破砕で生じた水素ガスと，それを

利用した水素酸化型メタン生成代謝が起こっていると

すると，メタンの起源についても同時に説明できる。

さらに，地震時の瞬間沸騰によって密度の極めて軽い

流体が断層に沿って上昇し，それが冷湧水系にとって

の駆動力（driving force）となりうるならば，断層活

動を海底下深部における広義の「Recharge Zone（供

給源）」と捉えたMMRモデルで，これらの事象を矛

盾無く包括的に説明することができる（Fig. 6E）。

5.2 日本海海鷹海丘海底湧水域

日本海佐渡沖海鷹海丘では，堆積物中のメタン濃度

が22 mM，δ13C～

‖

－40‰および C1/C2比（102～105）

といった値が報告されている（角皆ほか，2005;松本

ほか，2009）。これらの値は，海底面および海水中を

浮上するガスハイドレートの値と一致したほか，周辺

に位置する油田およびガス田の値と一致する。これら

の事実から，海鷹海丘のメタンは，海底表層で生成さ

れる微生物起源メタンと長距離移動により分別した熱

分解起源メタンであると考えられている（松本ほか，

2009）。ここでは，微生物起源のメタンがいつ・どこ

で付加されたのかを再検討する。

海鷹海丘の間隙水および新潟周辺の油田かん水中の

ヨウ素年代から，ヨウ素が日本海形成初期の有機物由

来であることが示されている（Tomaru et al., 2007;

Tomaru et al., 2009）。また，新潟周辺に分布してい

る油田のメタンについては，熱分解起源と微生物起源

の混合と言われている（Igari, 1999）。このことから

新潟周辺では，地下深部に日本海形成初期の有機物の

熱分解性メタンが分布し，陸上表層で生成した微生物

起源のメタンと混合して，海洋ではハイドレート，陸

上では油田として観測されていると考えることができ

る。これらのメタンを混合する媒体としては，地下水

が陸上表層から地下深部を介して，海底および陸上そ

れぞれでメタンの豊富な流体として噴出しているとい

うモデル（Fig. 6D）で説明できる。このことは，海

鷹海丘における間隙水の塩化物イオンおよび水の酸

素・水素同位体比に地下水起源の影響が見受けられる

こと（Hiruta et al., 2009）にも矛盾していない。

５．３ 富山湾地下水海底湧出域

富山湾の黒部川および片貝川の扇状地では地下水が

沿岸で湧き出していることが知られている（藤井・那

須，1988）。湧水中のメタンの濃度は，1.0～2.3 nM

であり，炭素同位体比はδ13C＝－66‰～－39‰であ

ると報告されている（亀山ほか，2005）。この場合，

メタン濃度が湧出域周辺の海水よりも低いことから，

湧出機構におけるメタンの吸収過程が示唆されてい

る。実際，地下水を分析した結果，大気平衡に至った

地下水中のメタンが，移動過程において生成付加した

り，酸化分解をして，海底からの湧出に至っているこ

とが明らかとなっている（亀山ほか，2005）。

本研究例では，湧水を採取しただけではなく，地殻

内流体が地下水である利点から経路の途中を手に入れ

られるところに，MMRモデルのさらなる普遍性への

展望を見出すことができる。海底下においても，経路

の途中を採取することが流体環境の条件決めに大きな

情報を与えてくれると考えられる。

６．ま と め

本稿では，海底下地殻内流体系におけるメタンの起

源について述べてきた。しかし本稿の目的は，メタン

の起源を知ることもさることながら，海底下地殻内環

境についての理解を深めることにある。

海底下研究の進展においてもっとも大事なことは，

想定される時空間的な広がりの中で固体地球から生命

活動までを統合・俯瞰したモデルを構築することであ

ろう。あるいは妄想と呼ばれかねないモデルでも，そ

の後の研究により妥当性と適合範囲，あるいはその例

外について検証し，柔軟に改訂を重ねることで，より

確からしく海底下像を描き出すことができる。本邦

は，領海内資源発掘や地震防災といった観点から，海

底下現象に国民的な関心が寄せられている。またこの

関心を背景に，「しんかい6500」や「ちきゅう」を初

めとする世界有数の海底（下）調査ハードが配備され

ており，どのようなモデルが提案されようとも，それ

を検証できるだけの研究環境が備わっている。今後，

革新的な海底下環境に関するモデルが構築され，保有

する調査ハードを十二分に活用する機会が創出される

ことを願うものであり，本稿がその踏み台となれれば

幸甚である。
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