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要　　旨

　　大気中では多くの物質が水とともに循環し､ある一定の大気環境を維持している｡そ

れらの中で硫黄化合物はヽ循環の過程で非海塩硫酸塩(NSS)を生成し太陽光を散乱する.ま

た､NSSは吸湿性であるため大気中の水蒸気過飽和度が1%に満たない低い過飽和度で活

性化して水蒸気を凝結させヽ雲核(CCN)として雲粒の形成にも関与する.

　　西部北太平洋上は､日本､韓国､中国などの産業活動の盛んな束アジア諸国の偏西風

の風下に位置し､気団によって大気組成が大きく異なることが予想される｡このような気

団が入れ替わる条件において､海洋上の硫黄循環への海洋起源の硫黄化合物および人為起

源の硫黄化合物の寄与､およぴ各気団の大気光化学過程が硫黄循環に与える影響を明らか

にすることを目的として､小笠原諸島に観測拠点を設厦し長期にわたる観測を実施した｡

また､観測結果を輸送経路と併せて解析し､西部北太平洋上の硫黄化合物の循猿と､収支

に及ぽす海洋植物プランクトンの生産する硫化ジメチル(DMS)の寄与ヽアジア大陸から輸

送される人為起源､陸起源物質の影饗などを大気光化学過程と輸送過程を中心に調べた結

果､次のことが明らかになった｡

(1)西部北太平洋上においてヽエアロゾル中のNSSヽ気格の二酸化硫黄(S02)ヽおよぴCCN

　　数濃度は冬から春にかけて多《存在し､夏から秋にかけて少ないという季節変化を示

　　す｡これは大陸性気団で濃度が高く､海洋性気団で濃度が低いことに対応し､その差

　　は4､5倍に達する｡しかし､大気中のDMS濃度はこれとは逆に春から夏にかけて濃

　　度が高く､秋から冬にかけて濃度が低い｡

(2)MSAはDMSの酸化が唯一のソースであるため､MSAとDMSのモル比(【MSA]/【DMS]

　　比)をDMSの酸化の指標として用いヽNSSやSO2の季節変化との関係を調べた｡その

　　結果､冬から春にかけて観測される高濃度のSO2やNSSはDMSの酸化では説明でき

　　ずヽ大陸から輸送された人為起源のSO2とNSSによると推測される｡



(3)夏から秋にかけて西部北太平洋域で支配的な海洋性気団ではヽNSSとS02の濃度ヽお

　　よぴCCN数濃度は低く､太平洋の清浄大気で測定された値に近い｡北太平洋中央部

　　から到来する気塊であり､大気は安定成層をなし､海洋上の大気境界層(AMBL:　Atmos,

　　pheric　Marjne　Boundary　Layer)内と自由大気間の物質交換が起こりにくい.この様な条

　　件で[MSA】/[NSS】比からNSS形成におけるDMSの寄与を調4た結果ヽDMS起源のNSS

　　が少なくとも54%を占め､DMSから生成されたNSSのこの海域における大気中の硫

　　黄循環に対する寄与は大きい｡

(4)大陸性気団と海洋性気団のS02とNSSの濃度およびエアロゾルとCCNの数濃度を比

　　較すると､大陸性気団では粒径の小さいエアロゾルほど増加する傾向にある｡この傾

　　向はCCNにも当てはまり､0.5%CCNより1.0%CCNの増加が卓越する｡これは粒径

　　が大きいエアロゾルほど輸送途中に除去され易いためであると推測される｡また､NSS

　　の増加に比べSO2の増加が少ない.これは輸送過程でSO2からNSSへの変化が生じた

　　ためであると考えられる｡NSSは微小粒子に多《存在するため､輸送途中で微小粒子

　　の生成が生じているとすれぱ､エアロゾル数濃度の粒径依存性が説明できる｡

(5)大陸性気団に榎われているとき､S02やNSSが外洋に輸送されエアロゾル数濃度を増

　　加させるとともにヽ窒素酸化物(NOX)や一酸化炭素(CO)などの輸送によるオゾンの光

　　化学生成ヽおよびオゾンとNOXから生成されるナイトレートラジカル(N0.3)による

　　DMSの酸化も予想される｡各気団における大気光化学過程の特性を調べるため､連続

　　的に取得した大気DMSとオゾンの濃度の日変化を気団別､季節別に調べた｡その結

　　果､DMSの酸化は主にOHラジカルによる日中の酸化であり､N03ラジカルによる夜

　　間の酸化は大陸性気団においても小さく､DMSの酸化におけるNOXの効果は小笠原

　　諸島母鳥ではほとんど無視できると考えられる｡



(6)オゾンの日変化においてヽ日中の減少の他に日の出直後の減少が新しく見出された.

　　この原因として､海塩粒子起源のハロゲンが日のiとともにオゾンを破壊する可能性

　　が示唆される｡これまで認識されていなかったが､最近､タスマニア島でもハロゲン

　　による日の出後のオゾン破壊を示唆する結果が報告され､海洋上のオゾン収支の見直

　　しを迫られている｡また､日の出直後のオゾン減少を起こすのに必要なハロゲンの計

　　算による見積もりが現実ならぱ､ハロゲンによるDMSの酸化効果はOHラジカルに

　　よる酸化に匹敵する｡その結果として､硫黄化合物や炭化水素の酸化が促進され､こ

　　れらの循環速度を変えている可能性が大きい｡これは新しく提起されかつ将来に残さ

　　れた重要な研究テーマである｡

　　これらの結果をもとに西部北太平洋上の大気中の硫黄循環､オゾンを中心とした大気

光化学過程について考察を加えた結果を総合すると次のような結論を得ることができる｡

　　まず､DMSの硫黄化合物への寄与は､西部北太平洋上の夏から秋にかけて支配的な海

洋性気団において大きい｡また､DMSから生成されるNSSなどの硫貧化合物がCCNの主

要な構成要素となると考えられる｡

　　次に､大気中の酸化過程は物質循環を駆動する重要なプロセスである｡還元されたか

たちで大気中に放出される生物起源の硫黄化合物や人あ起源の硫貧化合物が大気中の酸化

反応により水溶性の物質に変化し､一部はCCNとして雲の形成に関わるほか､降水によ

って大気から除かれる｡西部北太平洋においては硫黄化合物の酸化反応にオゾンとOHラ

ジカル(およぴHOXサイクル)が重要な役割を果たす.特に大陸性気団においては水蒸気混

合比は小さいがヽオゾン濃度が高いだけではな《､NOX､濃度も高いことが十分に予想され

るため､OHラジカルの再生反応が活性化するものと考えられる｡

　　しかし､西部北太平洋において､酸化反応に関わる物質はオゾンやOHラジカル以外

に海洋起源のハロゲンラジカルも関与する可能性が示された｡特に､大陸から酸性物質を

多く含んだ汚染空気塊が海洋上に輸送されると､海塩粒子内での不均質液相反応により､

ハロゲンガスを放出されやすいことが実験により示されている｡



　　また､物質循環の速度に関わる大陸性気団の影饗として､この気団ではCCNとなる硫

酸塩エアロゾルが多いため､海洋上で形成される雲粒の数濃度を増加させることにより降

水効率を低下させる可能性がある｡降水効率の低下によって硫酸エアロゾルなどの除去が

低下し､その濃度を増加させるほか､滞留時間を延ぱすことにより､先に述べた海塩粒子

との反応によるハロゲン放出反応に関与する機会を増やすことになる｡

　　このように､汚染気塊が海洋上へ輸送されることによりこれまで十分解明されていない

反応が滞留時間の増加と複合的に起こる可能性があり､海洋大気中の物質循環を解明する

うえで重要なテーマになり得ると考えられる｡
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第1章　序　　論

1.1　大気中の水循粟と硫黄番贋

　　大気中では多くの物質が水とともに循環し､ある一定の大気環境を維持している｡そ

れらの中で硫黄化合物は､その循環の過程で硫酸塩エアロゾルを生成し､粒子化して太陽

光を散乱する｡また､硫酸塩エアロゾルは吸湿性であるため､大気中の水蒸気過飽和度が

1%以下の低い過飽和度で活性化して水蒸気を凝結させヽ雲核(CCN:　Cloud　Condensation

Nuclei)として雲粒の形成にも関与する.CCNが存在しなけれぱ水蒸気過飽和が生じても水

蒸気分子の均質核形成により水滴(雲粒)を形成するには1気圧20℃で約300%という不可

能に近い過飽和度が必要で､水の循環が起こらず､大気中に水蒸気が蓄積され暴走温室効

果をもたらす｡

　　海洋上ではCCNとなる吸湿性エアロゾルには海塩粒子や非海塩硫酸塩(NSS:　Non　Sea-

salt　Sulfate)エアロゾルが重要と考えられており【e･g,　Blanchard,　1969;　1971;　Junge,　19721ヽ粗

大粒子領域に海塩粒子が存在し､微小粒子領城にはNSS粒子が多く存在する[Fitzgerald,

1991].また､最近では微小粒子として有機エアロゾルの存在も報告されている[e｡g｡,

Novakov　and　Penner,　1993;　Matsumoto　et　al,,　19971.その結果､CCNとなるエアロゾルが粒径

分布を持ち､これらを核として形成される雲粒はCCNの粒径分布を反映した粒径分布を

もつ｡その結果､雲粒同士の運動の終端速度差が生じ､衝突併合により効串良く降水粒子

の大きさにまで成長できる｡

　　このように硫黄化合物の循環はエアロゾルやCCN生成を通して雲形成､降水過程に

関与するとともに､太陽光の散乱を通して放射過程にも関与している｡

1.　2　気候と硫黄循粟

　　水循環と放射過程はともに地球のエネルギー収支を通して気候形成に寄与する｡特に､

硫黄が生物起源であるとき､気候や大気環境の変化が生物起源の硫黄化合物の放出量に影

響され､生物圏と大気圈の間で物質の相互作用が存在する｡

1



　　生物と気候との相互作用の考え方に最初に言及したのはWatson　and　Lovelock　[1983]に

よる『ひなぎくの世界(daisy　world)｣においてである.生物が最適環境を保つために白と黒

のひなぎくの面積を変えてアルベードを変化させることにより気温を調節する(ある一定

値に安定させる)メカニズムを提唱したものでヽ実際に地球で生物がエアロゾルや雲形成に

関与してアルベードを変化させ､相互作用を通じてdaisy　world　と同じ効果を発揮すると考

えられる｡

　　たとえぱヽNguyen　et　al･[1983]ヽShaw【1983]は大西洋上でエアロゾル数濃度と硫黄化合

物濃度に相関関係があることに基づき､硫黄化合物が太陽光の散乱を通して気候形成に関

与する可能性を示唆した.またヽ海洋植物プランクトンの生産する硫化ジメチル(DMS,

dimethylsulfide)は自然起源の硫黄化合物のなかで放出量がもっとも多《(表L1)ヽCharlson　et

al･[1987】は太陽放射や気温の変化がヽ海洋植物プランクトンの生産の変化を通してDMSの

放出量を変化させ､大気中のエアロゾル､特にCCNの数濃度に影響すると考えた｡その

結果､雲のアルベードが変化し､地上に届く太陽放射を調節するフィードバックループを

構成する仮説を提唱した｡画期的な仮説であったが､各プロセス間の関係を裏付けるデー

タ､特に気候変化に対する海洋のDMS生産過程の応答についての知見が乏しいこと､ま

たヽ人為起源の二酸化硫黄(SO2:　Sulfur　Dioxide)の影響の差が南北両半球間で検出されない

ことにより､フィードバックループを否定する考えも出されている【Schwartz,1988]･

1.3　増加する人為超源硫黄化合物

　　硫黄化合物と気候との関係を明らかにするうえでの新たな問題として､化石燃料の燃

焼によるS02の放出量が自然起源からの放出量を上回り､年々増加傾向にあって､その効

果が正確に把握できていないことがある｡特に､東アジア､北米､欧州からは大量の人為

起源の硫黄化合物が大気中に放出されており､自然起源の硫黄化合物の占める割合は北半

球で約16%程度ヽ南半球で50%程度と見積もられ【Hameed　et　al･,　1991;　Bates　et　al･,　1992]ヽ

北半球でのDMSの寄与が相対的に低下した｡

　　人為起源の硫黄化合物の増加は､太陽放射に対して｢直接効果｣と『間接効果｣をもたら

2
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表1.1　硫黄化合物の全球の放出量(単位はTgS/yr)【Berresheim　et　al･,　1995]･
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している.直接効果として､産業革命以降の人間活動で放出されたS02起源のNS,S粒子に

よる太陽光の散乱の増加でヽ約一〇,5W　m'2の負の放射強制力がかかり[e･g,,IPCC,1995]ヽメ

タン(CH4)や対流圏オゾンの増加による正の放射強制力(約+0,5W　m'2)を相殺する大きさで

ある｡また､間接効果として､CCNの増加を通して雲粒の増加が雲のアルベード増加をも

たらすTwomey効果[Twomey,1991]が考えられている.雲粒数濃度の増加に対するアルベ

ードの増加は次の式で衷される:

M
-=

Ay

j(1,　-　j)
四

　　3y
(1.1)

ここでヽyは雲粒数濃度(個cm゛3)ヽ∠xyは雲粒数濃度の増分ヽjは雲のアルベード､そして

∠し1はアルベードの増分である｡この式から雲粒の増加に対するアルベードの増加は､雲

粒の少ないときに顕著になるため､特に海洋上で雲粒が増加するとアルペード増加の効果

が大き《現れる｡この効果は地球温暖化を抑制する負の放射強制力をもつことが定性的に

知られているがヽIPcq1995]の報告でもその大きさは極めて不確定である.

　　このように人間活動に伴う硫蔵化合物の放出の増加が太陽光の散乱を通して直接的に､

あるいは間接的に地球温暖化を抑制する働きをもつことが定性的に知られているが､その

実態には不明な点が多い｡

1.4　傷在する硫黄化合物

　　人為起源の硫貧化合物の放射過程､およぴ水循環へのインパクトを正しく評価するこ

とが､地球温暖化を含めた気候変動予測に不可欠であるが､その影響の及ぶ空間スケール

は北半球全体ではない.硫貧化合物の大気中での滞留時間はDMSが1~3日{e｡g｡,Bates　et　al｡,

1993]ヽSO2は海面や海塩粒子への吸収ヽ大気中での気相ヽ液相酸化を通じて1日以下{e･g･,

Bonsang　et　al･,　1987]ヽまたヽNSSは数日以下である[Huebert　et　al,,　1993].したがってヽ人為

起源の硫黄化合物が卓越する空間スケールは輸送条件に大きく依存する｡たとえぱ､偏西

風の強い冬から春にかけてヽ束アジア諸国から放出された物質(黄砂など)はいったん上空

に輸送されると､数日以内に北太平洋を通過し北米大陸西岸に到達することが観測されて

いる【e･g･,Bates　et　aL,　1990;　Ja翫et　al･,　1999】.一方ヽ夏から秋に勢力を強める北太平洋上の
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高気圧循環の中では数日の間に大気から除去される[e.g｡,Gregory　et　al｡,1996]｡このように

輸送過程は硫黄化合物が卓越する空間スケールを規定する｡

　　また､大陸から輸送される物質の濃度は､その輸送距離と輸送時間によってしだいに

減少することが小笠原諸島父島や船上観測により示されている[Misaki　and　Takeuti,1970;

Morita,1973;　Tsunogai　et　al,,　1985;　lto　et　al･,　1986],.このように人為起源物質の硫黄化合物の

放出量が自然起源より全体として多いとはいえ､硫黄化合物の濃度は輸送に要する時間な

どに依存する｡

　　硫黄化合物の大気中での寿命の短さはヽ他の気候気体であるC02(約50年)やCH4(約8

年)ヽフレオンガス(約5`20年)などの温室効果気体と比べると大きく異なる点でありヽむ

しろ対流圏下層のオゾンの寿命(対流圈下層で約3`5日【e,g･,Liu　et　a1･,　1987])に近い.CO2

などが全球での分布が比較的一様であるのに比べ､硫貧化合物の分布は放出源周辺に偏在

し､人為起源硫黄化合物の影響が必ずしも北半球全体の硫貧循環を支配しているとはいえ

ずヽSchwartz[1988]が指摘したようにヽ人為起源のS02やNSSの及ぷ範囲は北太畢洋の中

央まで達していない[Savoie　and　Prosper0,　1989]･

1 5　大気中での硫黄化合物の酸化､除去

硫黄化合物は大気中での光化学酸化過程により､最終的には水溶性のNSSに変換され､

さらにrain-out､wash｡outなどによる除去を受けるため大気中の滞留時間は短くなる｡

　　大気中での硫黄化合物の光化学酸化過程にはオゾンが重要な役割を担っている｡地球

の大気中にはオゾンが気柱積分量で約3matm-cm(O℃ヽ1気圧で約3mmの厚さ)存在する.

そのうちの約90%は成層圏にあり､対流圈にはわずか10%程度しか存在しない｡しかし､

成層圈オゾンが紫外線を吸収し､生体に有害な紫外線が地上に到達するのを防いでいるの

に対して､対流圈オゾンは温室効果ガスとして地球温暖化に寄与するほか､以下に示すよ

うにHydroxyl　radical(OHラジカル)やNitrate　radical(NO3ラジカル)を生成しヽ大気微量成分

を酸化する働きをもつ｡
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①紫外線と水蒸気の存在下で

　　03+hv(λ<320nm)→0(1D)+02

　　02+H20→20H

②汚染大気では

　　NO2十〇3→NO3+02

　　自然起源の硫黄化合物(DMSヽH2S)は還元状態(酸化数が-2)で放出されるためヽOHラ

ジカルやN03ラジカルによって酸化されヽS02ヽメタンスルフォン酸(MSA:　Methane　Sulfonic

Acid)ヽジメチルスルフオキシド(DMSO)ヽジメチルスルフォン(DMS02)を生成するととも

にヽ最終的には硫酸(H2S04)を生成する[Hynes　et　al･,　1986;　Atkinson　et　a1･,　1989;　Yin　et　al･,

1990a,1990b]･

　　S02から硫酸が生成される酸化反応は､気相酸化の他に雲粒やエアロゾルの液相中で

二つの酸化過程が存在する｡特に､SO2などのIV価の硫黄化合物が硫酸などのVI価の硫

黄化合物に酸化されるには､気相酸化に比べて液相反応が極めて効率的であることが知ら

れている.たとえぱヽSO2の気相での酸化は数日程度を要するがヽS02が雲粒に取り込まれ

た後に4価の硫黄S(IV)(SO2　'　H20ヽHSO3‘ヽSO32')から6価の硫黄S(VI)(SOムHS04°)への

酸化速度は極めて速く(O.2~O,フ日程度)ヽ硫黄循環の滞留時間を決める上で重要な要因とな

る.この液相でのS(IV)の酸化速度は液滴のpHに強《依存しヽ特にヽ汚染大気中などで雲

水のpHが低《酸性の強い条件ではオゾンやOHラジカルによる酸化速度が極端に小さく

なりヽこれらに代わり酸化速度がpHによらずほぽ一定値をとる過酸化水素(H202)による酸

化が卓越してくる｡このH202もまた､オゾンとHOXの反応(H02+HO2→H202)により生成

される｡

　　気相酸化されるのか､あるいは披相酸化されるのかはSO2の滞留時間を大きく左右す

る｡CCNの主成分が硫黄化合物であるとき､形成された雲粒は逆にSO2を速《酸化するこ

とで硫黄化合物の循環に重要な役割を果たしている｡

　　このように､DMSや硫黄化合物の大気中の循環に要する時間､およぴその影響の及ぶ
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空間スケールは大気中での酸化過程に大きく影響されるが､その酸化過程は気団による大

気組成､特にオゾンとその前駆物質である窒素酸化物(NOX)や―酸化炭素(CO)､非メタン

炭化水素(NMHCs)の濃度に依存する.

　　また､ハロゲンによるDMSの酸化の重要性も指摘されている.海塩粒子内でのS(IV)

からS(VI)への酸化の過程でハロゲン分子(ガス)の生成が起こり[e･g･,Mozufkewicz,i995]ヽ

Br2ヽBrCIなどのハロゲンガスを放出するための重要なソースとなる.放出されたハロゲン

ガスはオゾン､炭化水素､DMISとの反応の後にHBr､HOBrなどの不活性な水溶性物質に

変換される｡その後､海塩粒子などに取りこまれると､海塩粒子内にあるCI･､Br･と反応

してBr2やBrCIなどのハロゲン分子となりヽ自己触媒的サイクルを通して大凱中にハロゲ

ンガスの放出を増加させ続ける｡この自ご触媒的サイクルにDMSの酸化等により生成さ

れたS02の海塩粒子内でのS(IV)からS(VI)への酸化がトリガーとして関与する.

　　このハロゲンガスは大気中の可視光で容易に光解離され､ハロゲンラジカルとしてオ

ゾンを触媒的に破壊する能力を獲得するとともに､炭化水素やDMSから水素原子を引き

抜く酸化反応に加わるなど【DeMore　et　a1･,　1997;　Singh　et　al･,　1996]ヽ硫貧化合物の酸化やオゾ

ン消滅への影響が報告されている[Sander　and　Crutzen,　1996;　vogt　et　al･,　1996;　Nagao　et　al･,

1999a;　Galbally　et　al･,　2000]･

1.6　酉部北太平洋上での観測の必要性

　　硫黄化合物の大気中での滞留時間は高々数日であるため､アジア大陸や日本からの硫

黄化合物が北太平洋上の硫黄循粟に及ぽす効果は輸送過程に大きく依存すると考えられる｡

人為起源の硫黄化合物の放出量が多い北半球においても､人為起源の硫黄化合物が､海洋

上を含めた大気中の硫黄循環をすべて支配しているわけではない｡

　　これまでヽ海洋上でのDMS､SO2､NSSなどの硫黄化合物についての年間を通した観

測は､南半球のタスマニア島やアムステルダム島などの清浄な梅洋大気に限られており

【Ayers　and　Gras,　1991;　Nguyen　et　al,,　1992]ヽ人為起源の硫黄化合物の放出源である束アジアヽ

北米の影響を受ける北太平洋や北大西洋での硫黄化合物の循環についての知見は限られて
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いる[Bates　et　al,,　1990;　Huebert　et　al｡,1993;　Andrea　et　a1.,,1995]｡

　　大陸からの輸送される物質の濃度は陸からの輸送距離と輸送時間によって減少するこ

とが小笠原諸島父島や船上観測により示されている【Misaki　and　Takeuti,1970;　Morita,　1973;

Tsunogai　et　al,,　1985;　lto　et　al･,　19861.またヽ春から初夏にアジア大陸の乾燥域から飛来する

黄砂の観測においても､アルミニウムなどの陸起源物質の濃度が陸からの距離により指数

関数的に減少することが報告されている[Uematsu　et　al,,1983]･

　　このように陸上では人為起源の硫黄化合物の放出量が自然起源のそれより圧倒的に多

いにもかかわらず､外洋におけるその効果は輸送に要する時間が長いため減少し､海洋起

源の硫黄化合物であるDMSなどの寄与が相対的に増加すると考えられる｡

　　硫貧化合物の酸化に関わる大気光化学過程について北太平洋上で航空機を用いた観測

(PEM-West)が1991年9ヽ10月と1993年2ヽ3月の2回行われた.前者は海洋性気団の条

件下で､後者は汚染された大陸性気団の条件下での観測である｡西部北太平洋上の自由大

気中では､大陸からの気塊中ではオゾンが光化学的に生成され､逆に海洋性気団ではオゾ

ンは光化学的に破壊されていること示す結果が報告されている[Kondo　et　a1･,　1996;　Davis　et

a1･,1996;　Crawford　et　al,,　19971.この理由としてヽ大陸性気団のNOX濃度が正味のオゾン生

成をもたらすのに必要なレベルに達していること､一方､海洋性気団ではNOXがそのレベ

ルに達していないことが挙げられる｡このような気団によるNOX濃度の違いはOHラジガ

ル濃度を変え､DMSなどの硫黄化合物の酸化にも関与する｡

　　また､人為起源や胞然起源の硫黄化合物の影饗を放射過程を含めて明らかにするため､

化学過程と輸送過程を計算するための化学輸送モデル(CTM:　Chem､lcal　Transport　Model)を

用いた研究が行われているが【e･g･,Langner　and　Rohde,　1991;　Boucher　and　Lohman,　1995;　van

Dorland　et　ai･,　19971ヽモデルを構築する各過程の知見が完全ではな《ヽ計算結果を検証する

長期観測データが特に海洋上で不足している｡この他､ハロゲンなどの新たな酸化過程の

可能性を示す結果がモデルや室内実験などから報告されるようになり【Sander　and　Crutzen,

1996;　vogt　et　al,,　1996,1999;　HIrokawa　et　al･,　1998]ヽCTMに祖む込むためのデータ整備が観

測と室内実験の両面から望まれている｡
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1.7　本研究の目的

　　これまで南半球の清浄な海洋大気においては､DMSの寄与を示す結果が数多《報告さ

れているが､大きな汚染源を控えた西部北太平洋でのDMSの寄与を含めた硫黄化合物の

循環を調べた例は見られない｡人為起源の硫黄化合物の放出源である束アジアから放出さ

れた硫黄化合物の影響の及ぶ範囲は輸送過程に依存すると考えられ､北太平洋上の硫黄化

合物の循環が常に人為起源の硫黄化合物の影響を受けているとは考え難い｡

　　西部北太平洋はこれらの影響を明らかにする上で重要な位厦にある｡したがって､本

研究では､西部北太平洋上の小笠原諸島(北緯29度､束経141度)に観測拠点を設匿し､長

期的な観測を実施した｡小笠原諸島は日本列島から南に約1,000km離れた西部北太畢洋上

の中央やや北に位置する｡日本､韓国､中国などの産業活動の盛んな束アジア諸国の偏西

風の風下に位置し､気団によって大気組成が大きく異なることが予想される｡

　　本研究の目的はヽこのような気団が入れ替わる条件においてヽ図1.1(a)に示されるよ

うに海洋上の硫黄循環において海洋起源の硫黄化合物(DMS)がどの程度寄与しているかを

明らかにすること､および大陸性気団下で輸送される人為起源あるいは陸起源の硫黄化合

物が西部北太平洋上の大気中の硫黄化合物をどの程度増加させ､硫黄化合物の循環および

雲形成過程にどのような影響を及ぽすかを明らかにすることである｡また､図1.1(b)に示‘

されるように､オゾンを中心とした各気団の大気光化学過程が硫黄循環に与える影響を明

らかにすることである｡したがって､本研究では次の4つの項目を中心に観測を実施した｡

(1)継続的な観測を実施し､硫黄化合物やエアロゾルなどの季節変化を明らかにする｡

(2)輸送過程を解析し､小笠原諸島母島に到達する気塊の経路から大陸経由の気塊と海洋

　　の気塊を識別する｡西部北太平洋上の硫黄化合物の循環を調べるためには輸送過程あ

　　るいは気団に分ける必要がある｡小笠原諸島に到達する気塊が大陸や日本の影響を受

　　けた気塊であるか､あるいは海洋上を経由した気塊であるかを判別するため､等温位
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図1,1(a)海洋上の硫黄化合物の循環の概略図.太枠は本研究の観測項目
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図1.1(b)オゾンを中心とした大気光化学過程｡イタリック表記はプロセスを表す｡

網掛けは汚染大気中で濃度が高い物質や汚染大気中で盛んなプロセスを表す｡
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面上の後方流跡線解析により観測期間の毎日午前9時から最大7日前までその経路を

解析する｡

(3)海洋上の硫黄化合物へのDMSの寄与､および大陸からの影饗を評価する｡輸送経路

　　によりデータを分類し､各気団別に硫黄循粟に対するDMSの寄与､大陸から輸送さ

　　れる硫黄化合物の影饗を明らかにする｡特に硫黄化合物の相互間の関係を調べるため､

　　DMSの酸化以外に生成反応が確認されていないMSAをDMSの酸化の指標として用

　　いヽSO2やNSSへのDMSの寄与を調べる.

(4)DMSやオゾンの日変化を調べることによりヽ硫黄化合物の循環を駆動する光化学過程

　　を明らかにする｡すなわち､硫黄循環を駆動する大気中の光化学過程が気団や季節に

　　よってどのように変化しているかを明らかにする｡気団や季節などが同一条件下では､

　　DMSやオゾンの日変化は主として光化学過程を反映するはずである｡そのため､日変

　　化を検出できる時間間隔で諸物質の連続的な観測を計画した｡オゾンやエアロゾル数

　　濃度(直径0.3μm以上)を1分毎にデータを取得するぱかりでなくヽ大気DMS濃度を3

　　時間毎に自動的に大気濃縮､分析､定量するシステムを構築することにより､遠隔地

　　での無人観測による連続的なデータの取得を可能にする｡その結果､季節変化や季節

　　内変化､あるいは日変化などの時間スケールの現象を調ぺる｡

　　また､この研究をもとに今後期待される研究テーマとして､西部北太平洋上のAMBL

でDMSが硫黄循環､エアロゾルやCCN形成に十分に寄与していることが示されれぱ､大

気一梅洋間の相互作用の解明に貢献できる｡

　　本研究では不充分ではあるが､今後の重要な課題として海水中のDMS生産過程の解

明と気侯変化に対する応答を明らかにするとともに､ハロゲンによるDMSの覆化過程を

明確にする必要がある｡本研究はこれらの課題を提起する意味でも意義がある｡
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第2章　観　測　方　法

2.1　観測場所

　　観測点はアジア大陸や日本列島から約1000km離れた北太平洋西部の北緯26,度37分､

東経142度10分に位置する小笠原諸島母島に設けた(図2.1)｡観測点は､同島南部にある

東京都防災行政無線母島中継局舎(束経142度10分､北緯26度37分､海抜128m)内の

一部を借用したものであり､室内に観測機器を設置した｡この中継局舎は､居住区城から

南束に約3km離れた母島の南郎に位置し居住区域からの汚染の影響は風向データなどで

除《ことが可能である｡

2.2　観測方法

　　本研究では季節変化をとらえるため長期にわたり連続的な観測が継続できるシステム

を必要とする｡特に､無人で連続的な観測を実施するための観測システムを構築すること

に成功した｡このステーションで実施した観測項目を表2.1に示し､以下にその内容を紹

介する｡

2.2.1　大気と海水中のDMS濃度測定

　　大気中のDMS濃度を無人で自動的に連続測定するための自動分析システムを構築し

た(図2.2).観測点の室外､地上約5mに設醒した空気取入れ口からテフロンチュープ(外径

12mmヽ内径10mmヽ長さ6m)で外気を毎分70mlの流量で50分間､計3,5/吸引した｡テフ

ロンフィルターでエアロゾルを除去した後､試料大気から水蒸気を除《ために窒素ガスを

流したパーマピュアドライヤーを通し､さらに工タノールで･45~･50でに冷却した水蒸気

トラップを通過させた｡この水蒸気トラップは巻線ヒータを巻いたU字型ガラス管ででき

ており､エタノールに直接触れないようにアルミ容器に入れてデュワー瓶内のエタノール

に浸したものである｡その後大気中のSO2やオキシダントを除去するために炭酸ナトリウ

ム(Na2C03)を詰めたSO2トラップ[e.g｡,Berresheim　et　al｡,1987]､およぴヨウ化カリウムを詰

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　13
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表2.1　小笠原諸島母島において実施した観測項目

　　　　　　　　　　　　　　　観測方法

大気DMS濃度　　　　　　　　Cryogenic　Sampling

　　　　　　　　　　　　　　　炎光光度計付ガスクロマトグラフ(GC/FPD)(島津

　　　　　　　　　　　　　　　GC-14B)

海水DMS濃度　　　　　　　　窒素ガスによる追い出し後､eryogenic　sampl抽g
　　　　　　　　　　　　　　　GC/FPD

オゾン濃度　　　　　　　　紫外吸光法(Dylec　Co.　Ltd･,　Model･1150)

エアロゾルの化学組成　　　　ハイポリュームアンダーセンサンプラー(d4LIμ

　　　　　　　　　　　　　　　m,1.1-2.0μm,2.0-3.3μm,3.3-7.0μm,d≫7μm)
　　　　　　　　　　　　　　　イオンクロマトグラフ(Dionex　Co.　Ltd,,　Dxl-300)

　　　　　　　　　　　　　　　【Matsu,moto　et　al､,1997]

エアロゾル数濃度(粗大粒于)レーザー光散乱法(Kallomax　Co,　Ltd,　TF400)

　　　　　　　　　　　　　　　d≫0.3μm,d≫Ojμm｡d≫1.0μm,d≫3.0μm,d≫5.0μm

CCN数濃度　　　　　　　熱拡散チャンバー法(Mie　lnc｡　Co｡Ltd｡,Model-130)

SO2濃度 Na2COj含浸濾紙法､イオンクロマトグラフ(Dionex

Co,　Ltd･,　DX-300)[Matsumoto　et　aL,　19971

データ取得間隔

3時間毎連続測定

不定期

観測実施期間

1994年12月~19%年9荊

1996年2､4､6､9月

1分毎連続測定　　　　　　1994年12月~1997年9月

1試料あたり半日~1日間　1994年12月~1997年1月

サンプリング

(約1週間/月)

1分毎連続測定 1995年11月~1996年9月

1分毎連統測定　　　　　　1994年12月~1996年9月

(約1週間/月)

I試料あたり半日~1日間　1994年12月~1996年9月

サンプリング(約1週間/月)
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図2.2　大気中のDMS濃度の自動連続観測システム｡タイマーにバルプ､ヒーター､

電磁弁の切換､ポンプの作動をプログラムし､自動観測を実施した｡



めたオキシダントスクラバー[Davison　and　A11en,　19941を通し､大気中のDMSをエタノール

で-45~-50℃に冷却した濃縮管で濃縮した｡

　　濃縮管は先に述べた水蒸気トラップと同様に､U字型ガラス管に巻線ヒータを巻いて

TenaxGRを詰めたもので､エタノールに直接触れないようにアルミ容器に入れてデュワー

瓶内の工タノールに浸した｡その後､巻線ヒータに竜流を流してU宇管を1分間で+165℃

にまで急速に加熱しヽ窒素ガスを流してDMSを迫い出しヽ炎光光度検出器(Flame

Photometoric　Detector,　FPD)付きガスクロマトフィー(Gas　Chromatography,GC)(島津GC-

14B)により分離ヽ定量した.

　　FPDは水素過剰の炎(還元炎)中での硫黄化合物の発光を検出するものであり､硫黄化

合物の濃度のほぽ二乗に比例した応答が得られる.カラムの充填材は恥β'ODPN(Uniport

HP60/80メッシュ)ヽキャリアガスに99,9999%の純度の窒素ガス(名古崖興酸製)を用いヽ力

ラムオープンを55℃に保った｡DMS濃度の定量は､メンテナンスのために1､2ヶ刈に一

回小笠原諸島母島に向かったときにDMSの標準ガス(名古屋興酸製､目標濃度Ojppmv)を

使って検量曲線を作成して求めた.したがってヽ精度(accuraey)は標準ガスの精度に依存す

る｡また､同量の標準ガスを繰り返し分析したときの出力の変動からシステムの再現性

(precision)を調べた結果､13%以下であった｡したがって､このシステムで求められたDMS

濃度の最大誤差は士13%である｡連続測定のためサンプリングの配管が長くなり､配管内で

の損失が影響していると考えられる｡また､このシステムによるDMSの検出限界は3.5/

の大気試料で11pptvであった.またヽDMSの保持時間は表2.2に示した分析条件で2年間

の観測期間中は約3.6~3.9分であり､変動幅は約O｡3分であった｡GC/FPDの分析結果は

インテグレータ(島津裂作所製クロマトパックCR-6A)で処理しヽ各ピークの保持時間ヽ高

さ､面積のデータはRS232.Cケープルを介してデータ管理用のパーソナルコンピューター

に保存した｡

　　このシステムでは大気の吸引､DMSの濃縮､脱着､流路のエージングや水蒸気の除去

などの一連の動作を自動的に繰り返すために､3方竜磁弁､6方コック､4方コックの切り

換え､ヒーターの電源､外気吸引ポンプの動作はすべて店動的に繰り返し行われるように

タイマー(GLサイエンス社製RT-730)にタイムシーケンスをプログラムした.またヽパー

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　17



表2.2　DMS濃度測定システムの仕様｡

sample　now　rate

column　oven　temperature

carrier　gas　now　rate

Hydrogen　gas

concentration　temperature

desorption　temperatuyre

column

detection　limit

oxidant　scrubber

SO2　scrubber

70　ml　min'

50℃

(50min.)

40　ml　min‘1　(nitrogen)

20　ml　min゛1

-45℃by　Tenax-GR

165℃

p-β'oDPN

11　pptv　of　DMS　for　3･5　1iters　of　air

KI[Z)αWぬθ月α月j　/1//ezl,　1994]

Na2C03[e･g,,召err6知油どΓα/･,i9871
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ソナルコンピューターから採集･分析開始の信号を3時間毎にRT-730jこ送り､3時間でi

サイクルの自動観測を繰り返した｡システムが正常に動作していることを確認するために､

大気の吸引流量､水蒸気トラップの冷却･加熱温度､濃縮管の冷却･加熱温度､冷却用エ

タノール温度ヽ室内の上部に設盾した可燃ガスモニター計(水素ガス漏れの検知)のデータヽ

後で述べるオゾン計の測定データ､エアロゾル数濃度の測定データを1台のパーソナルコ

ンピューターに1分毎に保存し､これを名古屋大学大気水圈科学研究所に設盾したパーソ

ナルコンピューターと公衆電話回線で接続し､データを監視できる体制を構築した｡また､

短時間の停電に対処するため､無停電竜源を使用し､停竜の有無の情報もパーソナルコン

ピューターに記録した｡この分析システムのプロック図を図2.3に示し､これらの温度や

流量をモニターした結果を図2.4に示す｡

　　また､この海域から大気に供給されるDMSのフラックスを計算するため､束京から

小笠原諸島父島に向かう｢おがさわら丸｣の機関室に汲み上げている海面下約4mの海水

を､ハ丈島沖と小笠原諸島父島周辺の数力所で100mlガラス容器(パイレックス製)に採

水し､海水中のDMS濃度の測定に用いた｡採水後はプチルゴム栓を施し､約O℃で冷蔵保

存し､採水後半日から1日以内に分析した｡小笠原諸島母島到着後､大気分析流路に海水

分析用流路を追加し､30mlの海水を毎分50mlの流量の窒素ガスで30分間追い出し､大気

中のDMS分析と同じ手法(水蒸気除去､冷却濃縮､加熱脱着後にGC/FPDで定量)で分

析した｡さらに同サンプルを繰り返し分析しDMSが残っていないことを確認した｡

2.　2.2　地上オゾン濃度測定

　オゾンは254nm付近を中心にシューマンリレンゲ帯､ハートレー帯､ハギンス帯などの

吸収帯を持ち､紫外線を吸収する｡また､この波長帯に干渉する他のガス成分の影響が小

さいため､オゾン濃度の測定はこの波長帯を利用する｡濃度の定量はBeer-Lambertの法則

で示されるように紫外線の透過量がオゾン濃度に応じて減少することを利用した紫外吸光

法を利用したオゾン濃度計により測定した｡この方法を用いたオゾン濃度計は､両端に窓

のある円筒状の吸収セル(試料セル)とヽそれらの窓の外部に光源ランプと検m器が対にな

19



母島観測所設匿パソコン

□
インターフェ

ース･ポード

づサ回

名古屋大学大佩水圏科学

研究所　設匿バソコン

タイマー

DMS分析開始信号

大気サンフ'ラーハ'ルフ≒電磁弁切換

GC/FPD

インテク'レータ

DMS濃度定量

流量計1

熱電対1

熱電対2

熱電対3

熱電対4

水素警報器

オゾン計

CCNカウンタ-

ハ‘-ティクルカウンタ-

□

大気サンフ'ラー外気吸引流盟

室温モニター

水蒸気トラッフ゛温度

DMS濃縮管温度

エタノール温度

GC/FPD用水素力'ス

リークの監視

オゾン濃度

CCN数濃度,過飽和度

　エアDソ'ル数濃度

　(r>Ojμm)

母島観測所ラドン用バソコン

ラドン計(工学部原子核工学科)

図2.3　データ収集システムの構成図｡小笠原諸島母島と名古屋大学大気水圏科学

研究所間を公衆回線で接続し､観測の伏況を監視した｡
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図2.4　大気DMS連続測定システムの温度と流量のモニター結果｡3時間で大気の

採取ヽ分析ヽエージングの1サイクルが繰り返される･(a)温度モニターの結果.W

は水蒸気トラップ温度､Cは濃縮管温度､Eは冷却用工夕ノール温度､Rは室温で

ありヽpは濃縮管からDMSをGCへ送るための加熱､dは水蒸気トラップから凍結

除去した水蒸気を追い出すための加熱､aは次のサンプリングに備えた濃縮管のエ

-ジング･(b)流量のモニターの結果｡Aは大気の採取､Bは水蒸気トラップから水

蒸気の追い出し､Cは濃縮管のエージング｡
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って配漑された構造になっている｡光源には低圧水銀ランプ､検出器には光電管を用いて

いる｡試料セル中のオゾン濃度に応じた紫外線が吸収され､光量が減衰するので､これを

検出することによりオゾン濃炭を次の式によって測定することができる｡

　　　　　/=/o　exp(一屁C)　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(2.1)

ここで､/は試料セル内のオゾン濃度がCのときの検出器側の光電流､ちは試料セルがオ

ゾンフリーの時の光竜流である｡また､αは紫外線のオゾンによる吸収係数､£は吸収セ

ルの長さである｡4と£は一定であるので､/とちを検出器側の光電子増幅管で検出するこ

とによりオゾン濃度Cを決定できる｡観測に使用したオゾン濃度計は日本サーモエレクト

ロン社製Model　49S(1994年12月~19%年3月),日本ダイレック社製Mode1　1150(1996年4

月`1997年9月)である.これらのオゾン濃度計はヽ電磁弁の切り替えによりオゾン分解

器を通したゼロガスと試料ガスが､6秒のインターバルで交互に吸収セル内に導人され､

それぞれに対応した光竜流を計測し､マイクロプロセッサーにより/とんを比較演算して

オゾン濃度を出力する.この方法はシングルセル゛シングルディテクター方式(Mode1　1150)

と呼ぱれ､光源ランプの劣化や吸収セル内の汚れなどから経時変化による測定誤差やドリ

フトを補正する点で優れている｡また､水銀ランプの発光強度の安定化をはかるともに､

比較用の検出器を設けてその補正を行っている｡また､光竜流ちを決定する際にゼロガス

発生用オゾン分解器の性能が極めて重要であり､約1年半毎に交換した｡

　　オゾン計の検定は､1996年3　JEjまで使用したMode149Sについては､観測開姑前に国

立頻境研究所にある絶対検定システムを使って検定を行った｡この検定システムは気相滴

定(gas　phase　tjtration)法を利用したものでヽ検定の総合精度は2ppbvと評価されている.ま

た､1996年4荊にModel　1150へ交換する時に両オゾン計を使った並行測定により器差補

正を行った｡観測終了後は日本ダイレック社においてModel　1150　の検定を行った｡これら

のオゾン計の検出限界は1ppbvである.外気は毎分1/の流量で吸引しヽ直径47mmのテフ

ロンフィルターを用いてオゾン計の光学セル内へのエアロゾルの侵入を防ぎ､1ケ月毎に

交換した｡また､同じ間隔でオゾン計内で使用されているものと同じオゾン分解器をオゾ

ン計のインレット手前に挿入し､これを通したオゾンフリーガスを測定して､オゾン計の
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ゼロレベルを確認した｡データは1分毎に記録し､10分間平均値で議論する｡

2.2.3　エアロゾルの採取と分析

　　エアロゾルの化学組成の分析については松本[1998]に詳細に記述されている.アンダ

ーセンハイボリュームサンプラー(Kanomax　Co.　Ltd･,　Model-3361)を使用しヽ5段階の粒径に

分級して採集した.松本[1998]によると50%分離有効空気力学粒径はそれぞれヽ7.0ヽ3ふ

2.0､1.1μmであり､1.1μm以下はの粒子はバックアップフィルターに捕集される｡吸引

流量は566/　min‘1で半日から1日外気を吸引し､捕集材となる石英繊維フィルター上に捕

集した｡この石英繊維フィルターは使用前に純水で洗浄後､竜気炉により500℃で4時間

加熱処理した｡採集された試料は現地で冷蔵保存し､名古屋大学大気水圈科学研究所にお

いて純水(ミリo水)により抽出した後ヽイオンクロマトグラフ(ダイオネック社製DX,-300)

により化学組成の定量分析を行った｡

　　また､SO2濃度の測定はアルカリ含浸濾紙を用いた｡これはセルロース繊維濾紙を純

水で十分洗浄した後ヽO,5%Na2C03溶液に含浸させヽ窒素ガス流の中で赤外線ランプ照射

により乾燥させたものである.二段式のフィルターホルダーの前段にnuclepore　filter(孔径

o.2μm)を装着してエアロゾルを除去しヽ後段に装着したNa2C03含浸濾紙によりS02を捕

集した｡吸引流量は10~20/　min･1　でアンダーセンハイポリュームサンプラーとほぽ同じ時

間間隔で採集した｡試料採集後は分析まで冷蔵保存した｡

2.2.4　エアロゾルとCCN数濃度の測定

　　O｡3μm以上のエアロゾルの数濃度の測定は､レーザーパーティクルカウンター

(Kanomax社､TF-500)を用いた｡粒子数濃度を5段階(直径o｡3μm以上､0.5μm以上､1.0

μm以上ヽ3.0μm以上ヽ5.0μm以上)のサイズに分けて測定しヽ1分毎にパーソナルコン

ピューターに記録した｡測定期間は1995年11月から1996年9月までであるが､装匿のト

ラプルにより欠測期間がある｡また､空気取入れ口から測定器までの間にチュープを使用

することにより､チュープ内での吸着などの損失が起こる｡この測定器でチュープの有無
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によるエアロゾル数濃度を粒径別に比較したところ､チュープの使用により直径0.3~O｡5

μmでは損失はないが､直径3.0μm以上で50%､5.0μm以上で80%の損失があった｡

　　CCNは､水蒸気が1%程度以下の低い過飽和状態で活性化して凝結成長を続けるエア

ロゾルであり､その数濃度を測定するためにMee　lnc｡社製Mode1-130を使用した｡この装

匿は､チャンバー内で対流が生じないように上端温度が常に下端温度より高い状態で両端

の温度が一定に保たれている｡同時に水で湿らせて飽和状態を保つことによりチャンバー

内の温度分布､水蒸気分布を一定の勾配で分布させる｡このとき､飽和水蒸気圧は両端の

温度により指数関数的に変化するため､チャンバー内中央部に過飽和状態が形成される｡

1/　min4　の割合で吸引した大気中に含まれるエアロゾルのうち､チャンパー内の過飽和状態

の層で凝結成長した粒子からの散乱光を､光電子倍増管を使った検出器でカウントする｡

しかし､この装匿のチャンバーの大きさでは､過飽和度が0.3%以下ではチャンバー内を

通過する開にエアロゾルが十分に成長できず光学的に検出されない｡したがって､本研究

では0.5~1.0%の過飽和度について､各月1週間ほどの滞在時に2.2.3項のエアロゾル採取

と同期させて1分毎にCCN数濃度の測定を行った｡海洋上の層状性の雲内で達成される

過飽和度はO.1`o.3%程度であり[Albrecht　et　al,,　1988]ヽ最大でも約100cm　sec゛1の上昇気流

中でO.6%`1.0%程度[Fletcher,1962]であるためヽ本研究で使用した過飽和度は積霊などの

対流性の雲の場合に達成される過飽和度である｡
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第3章　輸送過程の解析

3.1　小笠原諸島への気塊の経路の解析

　　小笠原諸島母島が大陸性気団に覆われるときは人間活勁による汚染物質がアジア大陸

や日本列島から輸送されてくることが考えられ､一方､海洋性気団に覆われるときは汚染

物質の少ない気塊であると考えられる[Matsumoto　et　al･,　1998;　Nagao　et　al｡,1999b].したがっ

て､大気化学過程もこれらの気団で大きく異なることが予想され､大陸からの影響や大気

中の化学過程を議論する場合に､予め気団によってデータを分類する必要がある｡気団の

分類方法は天気図を利用する方法､観測点での露点温度､風向を使う方法の他､後方流跡

線解析(以下､パックトラジェクトリー解析)を用いる方法がある.天気図を使った識別に

際しては､気圧配匿が変化しない場合は大陸性気団や海洋性気団の識別が可能であるが､

特に､春や秋の移動性高低気圧の変動が激しい場合は1日前､2日前と遡る時間が長くな

るにつれて遡追が困難になる｡また､観測点の風のデータから判断する場合､風は局所デ

ータであるため大きなスケールでの識別ができない｡また､露点温度を用いると､海洋性

気団と大陸性気団を識別する境界値となる露点温度を試行錯誤で決めることは困難である｡

本研究では以上の問題点を解決し､さらに気塊の起源やその経路を推定できるバックトラ

ジェクトリー解析を用いて気団の識別を行なった｡

3.1.1　解析方法

　　気塊の辿った経路を3次元で追跡できる等温位面上でのバックトラジェクトリー解析

を行なうため､格子点上で再解析された気象庁の客観解析データを用いた｡等温位面上で

のバックトラジェクトリー解析は､水蒸気の凝結や蒸発､放射過程などによる非断熱加熱

や摩擦の影響を受けない限り､気塊は等温位面上を移動することを利用した解析である｡

　　使用した客観解析データはヽアジア域の客観解析データ(1994年12月から1996年2

月)ヽ領域解析の客観解析データ(1996年3月から1997年9徊)である｡格子点の間隔は北

緯30度､東経140度において､アジア域解析データが約120km､領域解析データが約40km
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である(図3,1).これらの客観解析データにはヽ日本時間の午前9時と午後9時の1日2回ヽ

鉛直方向には地上､1000hPa､850hPa､700hPa､600hPaなどの指定気圧面の気温､ジオ

ポテンシャル高度､相対湿度､風速(東西､南北成分)データが計算されている｡

　　解析のスタート地点を小笠原諸島上空の850hPa面とし､客観解析データの各気圧高度

の風速データからこの温位面での風速データを線形内挿により求め､12時間毎の客観解析

の風データから内挿して求めた3時間毎の風データを使って3時間毎の気塊の位置を

Pickering　et　aL[1994]の方法に従って潮った.位置の求め方は､今の地点X(t)の風のデータ

V[X(t)]を用いてdt時間遡りヽ仮の位置X*を推定する.

　　　X'(r+jr)=X(z)+V[X(r)]盾　　　　　　　　　　　　　　　　　(3,1)

dt時間遡った仮の位匿X*(t+dt)での風V[X*(t+dt)]と現時点X(t)の風V[X(t)]の平均風で現在

の位匿から遡って3時間前の気塊の確定位匿を求める｡

X(r+ぶ)-X(り+{V[X(r)1+V[X'(r+ぶ)】砂/2 (3.2)

この計算をトラジェクトリーが客観解析データの解析領域の外に出るか､あるいは地上に

衝突する場合はその時点で追跡を打ち切り､そうでない場合は最大7日前まで遡った｡

　　気団の分類は主な4つの主要な型(Type　l`Type　IV)と3つの補助的な型(Type　v~

Type　vII)に分類した(問3.2).主要気団(Type　l　からType　IV)はヽ小笠原諸島を通る緯度線

と子午線で4つに分割しヽType　l　は第1象限にあたる高緯度の太平洋からの海洋性気団ヽ

Type　II　は第2象限の目本列島ヽ中国ヽ朝鮮半島を経由する大陸性気団ヽType　III　は第3象

限の南シナ海やフィリピン方面からの海洋性気団ヽType　IVは第4象限の低緯度太平洋の

海洋性気団と分類した｡しかし､トラジェクトリーの分類の過程で､大陸起源でありなが

ら小笠原諸島より低緯度に南下した後に小笠原諸島に到達するなどの複雑な経路を辿るト

ラジェクトリーも存在するためヽType　lからType　IV　の主要分類の他に補助的な3つの型

(Type　vヽVIヽVII)を設けた.Type　v　は起源が第2象限にあるが､小笠原諸島の南まで南下

した後北に転向して北上し､小笠原に到達するトラジェクトリーであり､小笠原諸島には

南から到来するように見えるが､その気塊の起源を遡ると反対の大陸方向に遡ることがで

きるケースである.一方ヽType　vl　はType　v　の逆のケースでヽ起源は低緯度の太平洋であ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　26
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路によりヽ主要な4つの型(Type　l`Type　IV)に分類.この他に補助的な型としてヽ

大陸に起源を持ちヽ小笠原諸島より南下した後に小笠原諸島に辿りつく経路をType

v､低緯度に起源を持ち､小笠原諸島より北上した後に小笠原諸島に辿りつ《経路

をType　vlヽ台風の影響を受けた経路をType　vII　に分類した.
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るがヽ一炭小笠原諸島より北を経由し(場合によっては日本列島にかかるケースもある)ヽ

小笠原諸島に到達する.またヽType　vII　はトラジェクトリーの計算期間中に台風の影響を

受けたケースで､この場合は明らかに潜熱の解放による非断熱加熱の影響を受けており､

物質が等温位面上を移動するという仮定が成り立たないケースである｡

　　気団の識別は､バックトラジェクトリー解析の精度を考慮し､小笠原諸島を囲む9個

の客観解析データの格子点からそれぞれ独立に9本のトラジェクトリーを計算した｡9本

のトラジェクトリーすべてが同一方向に遡ることができたケースについてのみ気団の識別

を行ない､判別が困難な事例は判別不可(undef｡)と定義した｡

　　また､陸上にソースをもつ人あ起源､あるいは自然起源の陸起源物質は､海洋上を輸

送される過程で化学変化や大気からの除去を受けるため､気塊が陸を離れて小笠原諸島に

到達するまでの輸送時間に依存することが予想される｡本研究では､トラジェクトリーが

海岸線を離れて小笠原諸烏に到達するまでに要した時間(小笠原堵島母島までの輸送時間)

も計算した｡
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第4章　観　測　結　果

　　小笠原諸島母島におけるNSSとCCNの関係については松本[1998]によって解析されヽ

CCN形成にNSSが寄与していることが示された｡また､NSSの少ないときには水溶性有

機炭素(WSOC)の寄与も重要であることが明らかになった.ここでは小笠原諸島母島にお

ける観測から得た結果をもとに､DMSがNSSをはじめとする硫黄化合物生成にどの程度

寄与するか､また､陸起源あるいは人為起源の硫黄化合物の影饗がどの程度小笠原諸島ま

で及んでいるかを明らかにする｡巡続観測を目指したが停電などのトラプルにより取得率

100%は達成されなかった｡また､エアロゾル採取は人手を介して行うこともあり､本研究

で取得したデータ数を月別の日数として表4.1に示した｡

4.1　酉部北太平洋上の硫黄化合物の挙動

4.1.1　硫黄化合物の季節変化

　　硫黄サイクルの中で主要な物質であるS02から最終生成物であるNSSが生成され､そ

の一部はCCNとして活性化し､雲形成を通して水循環に関与する他､放射過程にも影饗

を及ぽす｡小笠原諸島母島に限らずCCN数濃度とNSS濃度の間に統計的に有意な正の相

関関係があることが報告されているが[e,g･,0uinn　et　al･,　1990]ヽNSSはDMSを起源とする

もの以外にヽ大陸から輸送されてきた人為起源のS02が考えられる(図1.1)･

　　図4.1には大気中の硫黄化合物(DMSヽMSAヽSO2ヽNSS)の濃度の季節変化ヽおよぴo.5%

と1.0･%の過飽和度で活性化するCCN(以下ヽそれぞれO,5%CCNヽ1.0%CCN)の数濃度の季

節変化が月別にWhisker-box　diagramで衷されている.縦棒で示された範囲にデータ数の

90%が分布し､箱で示された範囲にデータ数の50%が分布する｡また､箱内の横棒が中位

数を示しヽ箱内の(゛)が算術平均値を示す.

　　全粒径のエアロゾル中のNSS濃度は冬から春に濃度が高く(10`30　nmol　m‘3)ヽ夏から

秋に低濃度である(10　nmol　m゛3　以下).またヽSO2濃度の季節変化はヽNSSjこ比べて変化は小

さいがヽNSSと同様に冬から券に高濃度(`5　nmol　m4)ヽ夏から秋に低濃度(1n-mol　m4以下)
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である｡

　　大気中のDMS濃度は11月から3月に低く(40~50pptv程度)ヽ4月から8荊にかけて

高い(300`400pptv)という明瞭な季節変化を示す.これはNSSやS02の季節変化とはむし

ろ逆である｡　MSA濃度の季節変化は不明瞭であるが春に濃度が高い傾向を示す｡

　　大気DMS濃度が､冬に低く春から夏にかけて高いという季節変化は世界各地の海洋

上の観測で報告されている｡たとえぱ､インド洋南部のアムステルダム島における1984

年から1990年の大気中DMS濃度は夏(12ヽ1月)に最大(150~350pptv)ヽ冬(7ヽ8月)に最小(約

50pptv)という季節変化を示しヽ海水中のDMS濃度もこれと同じ季節変化を示す[Nguyen　et

al･,1992].またヽタスマニア島における約4年間のDMS濃度も夏に高く冬に低い季節変化

を示しヽ特にヽ夏と冬のDMS濃度の比は10倍にも達することが報告されている[GIIlett　et

此,1993].またヽこれまでの南北両半球で行われた海洋上でのMSAやDMSの観測をまと

めた結果においても両半球ともに券から夏に最大となる季節変化を示す[Saltzman　et　al･,

1986;　Watts　et　a1,,　1/987,　1990;　Davison　and　Hewitt,　1992;　Ayers　et　a1,,　1986,　1991;　Leck　and

Rohde,　1991;　Putaud　et　al,,　1993;　Prospero　et　al･,　1991;　Li　et　al,,　1993]･

　　また､O｡5%CCNの数濃度はi2月から2月にかけては平均100個cm-3､4月は変動幅

も大きくなり平均値で160個cm'3､最大で350個cm勺こ達する｡一方､6月から9月にか

けては100個cm･3以下に下がり変動幅も小さい｡また､1.0%CCNの数濃度は12月から4

月の平均が20=O~400個c�3で､4月になると変動が大きくなり､最大で600個cm-3を超

える値が観測された｡5月から9月にかけて濃度は低《､i00個cm'3前後の値を保つ｡CCN

数濃度はNSS濃度と同様に冬から券にかけて高く､夏から秋にかけて低いという季節変化

を示し､CCN数濃度とNSS濃度は正の相関関係にある｡したがって､西部北太平洋上の

エアロゾル生成過程および震形成過程を理解するためにはまずSO2とNSSの濃度の季節変

化を説明する必要がある｡

　　大気中のS02やNSSの濃度は大陸などからの輸送､DMSの酸化による生成､乾燥沈

着あるいは湿性沈着による消失のバランスで決まりヽSO2の場合にはOHラジカルによる

気相酸化および雲粒内での液相酸化､さらに海塩粒子への取り込みによる消失も加わる｡

34



大陸性気団が支配的な冬から券に濃度が高く､海洋性気団の出現頻度が高い夏から秋に濃

度が低い原因として次の3つが考えられる:

①大陸からの人為起源(あるいは陸起源)のS02やNSSの輸送の増加

②季節による消失過程の変化

③大陸性気団における光化学過程によるDMSの酸化の促進

　　まず①について､小笠原諸島母島に到達する気塊を観測期間中の毎目解析し､その経

路にしたがって､回3.2に示される4つの気団に分類した｡各気団の出現頻度をJミi別にま

とめた結果(図4.2)を見るとヽNSSやS02の濃度が高い冬から春にかけて大陸や日本列島を

経由する気塊が70~80%を占めており､低濃度を示す6Jミjから10飼にかけては50%が北

太平洋起源の海洋性気団である｡したがって､これらの気団別にMSA､S02､NSSの濃度､

また､0.5%CCN､1.0%CCNの数濃度､直径o｡3μm以上のエアロゾル数濃度を分類して図

4.3に示した.大陸性気団であるType　IIにおいてNSSとSO2濃度ヽおよびCCN数濃度が

高くヽ海洋性気団のType　lヽType　IVで低いことがわかる.特にヽ北太平洋中央部から輸

送される海洋性気団Type　IV　におけるS02とNSSの濃度は太平洋上の清浄大気のレベルに

近い値をとる｡

　　②については､NSSは主にエアロゾル中に存在し､その大気からの消失はほとんど降

水による湿性沈着である｡小笠原諸島父島における降水量と降水間隔を調ぺた結果(図4.4)

から､冬季の降水量は5､6月の梅雨期､夏季の台風､9月の秋雨前線による降水に比べて

量的には少ないが､月別の降水日数の割合が約50%を占め､他の季節に比べて降水頻度が

高い傾向にある｡これは寒気の移流による不安定性が降水を起こり易くさせるためと考え

られる｡エアロゾルの除去は主に降水開始時に集中するため､降水量の違いよりはむしろ

降水間隔の違いの方が除去効果を左右する[Huebert　et　ai,,　1993].すなわちヽ冬季はエアロ

ゾル中のNSSが他の季節に比べてむしろ降水による除去を受け易いと考えられ､冬から春

に高濃度を示す季節変化は②の除去過程の違いでは説明できない｡
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　　最後に､NSSやS02の濃度がDMS濃度とは逆の季節変化パターンを示したことにつ

いては､NSSやS02の濃度が高い冬から春にかけてDMSの酸化が促進された可能性が考

えられる.オゾンは冬から春に高く(図4.5)ヽこの季節に大気光化学過程を通して硫黄化合

物の酸化が促進すれぱDMS濃度が低く､S02やNSS濃度が高くなることが説明できる｡

　　またヽ冬から春にかけて卓越するType　ll　の経路ではヽ気塊が東シナ海や日本沿岸を経

由し小笠原諸烏母烏に到達する.沿岸域は外洋に比べ海洋生産が高《[Berger　et　a1･,　1987;

Berger,1989;　Hama　et　a1,,　19971ヽ植物プランクトンが多量にDMSを生産することが予想さ

れる.この様な条件下でヽDMSの酸化が促進されれぱS02やNSSの濃度の増加が容易に

起こり得る｡これらについては海洋からのDMS供給や大気中の酸化過程を調べ､以下に

その可能性について議諭する｡

4.1.2　気団別の大気DMS濃度の季節変化

　　小笠原諸島では､図3.2に示したように気団によって輸送経路や気象条件が異なり､

また､気団は季節によって出現する頻度が変わる｡一方､大気中のDMS濃度は海洋から

の供給量の他に大気の混合層の厚さ､大気中の酸化過程などの影響を受ける｡これらは気

団や季節によって変化するため､気団別にDMS濃度の季節変化を調べることは有意義で

あり､その結果が図4.6に示されている｡

　　各気団の出現する季節は限られているが､興味ある結果として北太平洋の中央部から

輸送されてくるType　IV　のDMS濃度の季節変化は6ヽ7月頃に最大を示す.大気の混合層

高度や酸化速度などの条件が同じであると仮定すると､この季節変化は海洋からのDMS

の供給が6ヽフ月頃に最大となる結果である.この傾向はType　l　においても見られるがヽ

Type　III　では少し早まって3Jミ}から6月に多い傾向を示す｡

　　大陸性気団であるType　II　では全体的にDMS濃度は低く100pptv以下である.この気

団の出現する期間は11月から4月の間であるが､とりわけ3､4月に高濃度を示す傾向に

ある｡春季のアジア大陸沿岸城は植物プランクトンのプルームによる海洋生産の増大が報

告されており【e･g,,Hama　et　aL,　19971ヽまたヽ年によって異なるが1.月から5月にかけてア

匍
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図4.5小笠原諸島母島で観測したオゾン濃度の季節変化｡1994年12月~i996年9

月のデータを月毎にWhisker-boxdiagramで表示したものでヽ縦棒の下端は10%値ヽ

箱の下端は25%値ヽ箱の中の横棒は50%値(中位数)ヽ箱の上端は75%値ヽ縦棒の

上端は90%値を示す｡また､点は算術平均値である｡
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ジア大陸から黄砂が北太平洋上に輸送される季節にあたり､海洋への黄砂の供給による海

洋生産およびDMS､生成の増大による大気DMS濃度の増加の可能性が考えられる｡

　　Type　III　の気団は南西セクターからの気塊でヽ海洋性気団であるがアジア大陸の沿岸

域の影響あるいは台湾などの影響を受けた気塊も含まれる.この気団もType　IV　と同じ季

節に出現しヽ大気DMS濃度もType【Vと同様に6月頃に最大を示すがヽ3ヽ4月にも高濃

度を示す.Type　II　と同様にアジア大陸沿岸域の植物プランクトンのプルームヽあるいは黄

砂の供給による海洋生産増大の影響が考えられる｡

4.1.3　大気DMS濃度を決める要因

　　小笠原諸島における大気中のDMS濃度の時間変化は､移流､大気への供給量､およ

び混合層嵩度の発達による希釈効果ヽそして大気中での酸化速度に依存しヽ式(4.1)で表さ

れる:

d【DMSI(F｡-らJ

冶 Z耀!£
-(た回[oH]゛ら),[No3]+らtxD[DMs]　　(4.1)

ここでヽzsjま大気の混合層上端高度､F｡は海面から大気へのDMsフラックス､巧7は

混合層から自由対流圏への流失フラックスヽそしてA:a【OH][DMS】ヽ恥｡J[N03][DMSIヽ

4【XI[DMS]はそれぞれDMSがOHラジカルヽN03ラジカルヽそしてOHラジカル以外に

DMSを酸化するBrやC1などのハロゲンラジカルによる酸化にともなうDMS消失を衷す｡

　　このなかでDMS濃度の季節変化を生じさせるのは､Zミ.､j‰4､そして大気中でのDMS

の酸化であり､次にそれらの季節変化を生じさせる要因を議論する｡

◆海洋上の混合層上端高度

　　大気混合層の厚さの増加は､海面から放出されるDMSを希釈し､その濃度を下げる

働きをする｡自由対流圏と下層の大気境界層間の物質交換速度を求めるのは困難であるた

め､ここでは小笠原諸島父島の高層気象観測データから大気の混合層上端高度を解析した｡

混合層内では仮温位などの熱力学的物理量の鉛直分布が一様であるため､混合層上端は仮

温位の鉛直勾配から推定できる｡本研究では仮温位を50m毎の高さでスプライン補間し､
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その勾配が0.5℃/50mを越えるところを混合層上端高度とした.図4,7(a)に混合層上端高度

の季節変化､小笠原諸島周辺海城の表面海水温(SST)､地上気温の季節変化が示されている｡

SSTは海上保安庁発行の海況速報から小笠原諸島周辺の値を読み取ったものである｡これ

は10~15日間の平均値であるが､10月から3､4月にかけてSSTが地上気温より3~5℃

ほど高くなり､5月から9月にかけて地上気温と海水温の差はない｡混合層上端高度はSST

が気温より高くなる12月から3月にかけて2000m近くにまで発達する｡これは下層大気

の成屑が不安定となり混合が高まったことによるものである｡その結果､水蒸気混合比の

鉛直分布が混合層内でほぽ一定値を示す(図4,7(b)).一方ヽ混合上端高度は6月から9月

にかけてかなり分散するが､1000m以下にまで下がることが多い｡分散の原因としてハド

レー循環の下降流による沈降性逆転層が1000~3000mに形成されるためである｡その下層

では水蒸気混合比が下層から緩やかに減少し､成層が極めて安定していることを示してい

る(図4,7(b))･

◆海洋からのDMS供給

　　海水中のDMS濃度の測定のため､束京から小笠原諸島父島に向かう定期航路の船上

で1996年2ヽ4ヽ6ヽ9月に八丈島沖1ケ所(140°　17'　E,　33°　10'　N)ヽ父島沖2ケ所(141°　37'　E,　28°

39'　N,　142°　01'　E,　27°　27'N)の計3ケ所で採水しヽ小笠原諸島母島の観測ステーションで分

析した｡表4.2にその結果が示されている｡

　　小笠原諸島周辺(141°　37'　E,　28°　39″　N,　142°　01'　E,　27°　27″　N)の海水中のDMS濃度は1996

年2月が1.60~1.93nmol/犬4月が3.38~5.47nmo抒1､6月末は高濃度を示し10.65~12.22

nmo口汽9Jヨ|は2.25~3.28　nmo口4であった｡海水中のDMS濃度は､その生成に関わる植

物プランクトンの分布などによって時間的､空間的な変動が大き《､サンプリング回数が

少ないため､データの代表性の問題は残るが､季節変化の傾向として夏季に濃度が高く､

秋から冬季に濃度が低いことがわかる｡

　　海水中のDMS濃度は､DMSのソースである表層海水中の植物プランクトンの生産活
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図4.7(a)小笠原諸島父島上空の混合層上端高度､小笠原諸島周辺海域の表面海水

温(SST)ヽ地上気温(Tair)の季節変化･(b)冬と夏の典型的な大気の鉛直構造(冬のケー

スとして1996年2月11日午前9時､夏のケースとして1996,年7Jョ14日午前9時

の水蒸気混合比qヽ仮温位9Vヽ相対湿度RHの鉛直分布)･
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表4.2東京から小笠原諸島父島に向かう航路上で測定した表層海水中の

DMS濃度(nmol　/'1).期間は全て1996年.

　　　　　Sampling　period　　Feb･　7゛8　　Aprj3゛14　　Jun　25゛26　　Sep･　5`6

Location

Offshore　of　Hachijojima゛1

North　of　Ogasawara゛2

0ffshore　of　Chichりima'3

1.60

1.93

1.90

5.12

5.47

3.38

10.94

12.22

10.65

2.86

2.25

3.28

*1:(i40°　i7'E,33°　10'哨　*2:(141°　37'E,　28°　39'N)*3:(142°　01'E,　27°　27'N)
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動が春から夏に高くヽ秋から冬に低くなることを反映したためであると考えられる[e･g,,

Gmett　et　al･,　1993].インド洋ヽタスマニア島周辺海域などの海域の観測においても､春か

ら夏に最大となる季節変化を示すことが報告されている[Bates　et　al,,　1987;Tumer　et　al･,

1988;　Gibson　et　al･,　1990;　Ngyuen　et　aL,　19921.またヽMukai　et　al.[1995]はヽ日本海で測定した

大気中のMSAが海水中の植物プランクトンの色素量と同様に5､6月に最大となる季節変

化を報告している｡

　　海水中のDMS濃度が1`10　nmoぽ1でありヽ大気中のDMS濃度が50`400pptvである.

海水中の濃度1　nmol　/'1のDMSと平衡を保つ大気中のDMS濃度はDMSのヘンリー定数

o,56　mo1　/‘1　atm4　(298K)【Seinfeld　and　Pandis,　19971を使って求めると約1,8ppbv必要であるがヽ

大気中にはDMSが鏝大でも数100pptvであるためヽDMSは海洋から大気へ放出される.

　　表4.2に示された小笠原諸島周辺の海水中のDMS濃度を使って海から大気へのDMS

のフラックスを見積もった.DMSフラックスはヽLiss　and　Slater{19741によって提案された

｢薄膜モデル』(stagnant　film　layer　model)を用いて計算される[Andreae　et　a1･,1986;　Bates　et　al･,

1987].これは大気と海水の境界にある薄謨(stagnant　mm　layer)を横切る分子拡散の速さに

よってフラックスを求める方法である｡この層では分子拡散によってのみ物質が移動し､

化学反応の影饗は無視できる[Aneja　and　Overton,　1990]として次の式で表される:

j‰=-,ら(cj抒-ら) (4.2)

ここでヽ瓦｡は交換係数(あるいは速さの次元をもつためピストン速度とも呼ぱれる)ヽらヽ

C｡はそれぞれ大気中､海水中のDMS濃度を表し､/μまヘンリー定数で海水温の関数とし

て万゛=匝μ(12.64-3547/7)]/UR7(ただしヽR=O,082atm　/　�'IK4)を用いる[Dacey　et　al.　1984].ま

たヽ海水中のDMS濃度は大気中のDMS濃炭に比べて遥かに大きいため(C汐｡ら)､海から

大気へのDMSフラックスは瓦T｡とC｡の積(F=瓦ぷ'｡)で近似できる【Liss　and　M�ivat,　1986;

Putaud　and　Nguyen,,　1996].また‥らは海面約10mの風速とシュミット数(刄)の関数で表さ

れる[Liss　and　Slater,　19741.シュミツト数は水の動粘性係数vと分子拡散係数Z)の比で衷さ

れ(Sc=祈))ヽ海水温(SST)の関数である[Saltzman　et　al,,　19931.jらのパラメータリゼーショ

ンは､SSTと海上10mの風速を用い､Smethie　et　a,1.[1985](以下､SMT)とLiss　and
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Merilivat[1986](以下ヽL&M)の2通りの方法が提案されている(Appendix　A)｡SMTはラドン

のjらと風速の関係をもとにパラメータリゼーションしたものであり､L&Mは海洋から大

気へのC02フラックスの観測データと風洞実験データに基づいてパラメータリゼーション

したものである｡SSTは海上保安庁の海況速報データから読み取り､風データは小笠原諸

島父島の気象庁気象観測所で観測された日平均風速データを用いた｡

　　これらのデータをもとに父島付近の海洋から大気へのDMSフラックスを見積もった

結果を衷4,3に示す.6月下旬は2,60(L&M)~3.79(SMT)μmol　m‘2day゛1　であり､測定したデ

ータの中では最大のフラックスが計算された.4月は風は強いが(約3,4m　sec゛1)ヽ海水中の

DMS濃度が6荊に比べて少なかったため2.01(L&M)~3.02(SMT)μmol　m4　day゛I　であった.

また､2羽は海水中のDMS濃度が低いため､これらのデータの中では最低のフラックス

(O.52(L&M)~0,84(SMT)μmol　m‘2day‘1)であった.この結果は一時的なサンプルに基づいて

計算された値であるため季節の代表性に問題が残るが､海洋から大気へのDMSの供給は

冬に小さく､春から夏にかけて大きい季節変化傾向を示すものと考えられる｡また､L&M

のパラメータリゼーションで計算したフラックスの値は､表4.3の△Fに示されているよ

うにSMTのパラメータリゼーションで計算した値に比べて35~47%ほど低い値となる｡

　　小笠原諸島母島においては海水中のDMS濃度の測定は限られていたため､これを補

う意昧で日本近海から四国海盆で実施した船上観測において短期間のほぽ同じ条件で海水

と大気中のDMS濃度を測定した｡図4.8は勢水丸による伊勢湾から四国海盆に至る航路で

測定した海水DMS濃度から計算したDMSフラックスと大気中のDMS濃度の関係を示し

たもので､このとき梅雨前線の北側と南側で測定したため､気団に分けて示してある｡

　　大気DMS濃度は海面からのフラックスと良い相関関孫にあることがわかる｡さらに､

梅雨前線の南側の海洋性気団では北側の気団に比べてDMSフラックスが同じでも大気

DMS濃度は高い傾向にある.オゾン濃度は梅雨前線の北側で60`80ppbvの高濃度を示す

のに対しヽ南側では10`20ppbvに下がる.この様な傾向は小笠原諸島母島における観測結

果でもあてはまる｡図4.｡3に気団別のDMS濃度とオゾン濃度が示されるが､DMS濃度が

低い大陸性気団でオゾン濃度が高く､DMS濃度が高い海洋性気団でオゾン濃度が低いこ
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忿

表4.3小笠原諸島周辺の表面海水温(SST)､DMSのシュミット数ぴc)ヽ地上風速(恥)､

海面と大気間のDMSの交換係数(jら)､及ぴこれらを用いて計算した海面から大気ヘ

のDMSのフラックス.瓦｡のパラメータリゼーションはLiss　and　Merlivat【1986](L&M)､

Smethie　et　al.[1985](SMT)の2つの方法を採用して比較した(∠XFはこれら2つの方法に

より計算したDMSフラックスの差を比で示したもの)･

DMs　nux が゛(%)　　　　　　　　SST

　　　　　　　　℃

1996　Feb｡　7~8　　21.0

1996　Apr.13~14　22･7

1,996　Jun｡25~26　　26.1

1996　Sep.　5~6　　27.8

恥　　　恥

　　　　　　　ln　S4

〃

1084.9　3.0

954.9　　3.4

742.3　　　2.4

640.2　　3.3

　　　　瓦｡

£&M　SM7'

cm　h4　cm　h4
〃

1.20　1.92

1.80　2.70

0.96　1.40

2j0　3.54

　　£&Af

μ,mol　m゛2　d'1
〃

　　Oj2

2.01

2.60

1.68

旅汀

μnol　m゛2　d4
〃

　O｡84

3.02

3.79

2.38

47.1

40.2

37.2

34.5
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図4.8伊勢湾から四国海盆の黒潮を狭んだ海域で測定した海洋から大気へのDMS

フラックスと大気DMS濃度との関係(2000年6月).●は梅雨前線の北側で測定し

た結果であり､□は梅雨前線の南側で測定した結果｡回帰直線はDMSのフラック

スと大気DMS濃度の関係｡
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がわかる｡

◆大気中のDMSの酸化

　　DMSの酸化は日中のOHラジカルと夜間のN03ラジカルより起こされる｡これらのラ

ジカル濃度を直接測定することは困難であるため､これらを生成するオゾン濃度の季節変

化をもとに議論する｡図4.5に示されるようにオゾン濃度は冬から春にかけて濃度が40~

50ppbvにまで増加ヽ夏から秋にかけては10ppbv程度にまで低下する.このような季節変

化はDMSとは逆のパターンを示し､むしろNSSやSO2の濃度に類似している｡

　　オゾン濃度を気団に分類するとNSSと同じ《大陸性気団で高く､海洋性気団で低いこ

とがわかる(図4.3.).またヽオゾン濃度が高い大陸性気団は乾燥しており水蒸気混合比が低

く､オゾン濃度が低い海洋性気団で水蒸気混合比が高くなることが､オゾン濃度と露点温

度の逆相関関係で示される(図4,9).オゾンを光解離する紫外線は6ヽフJI頃が最大となりヽ

12月頃が最小となる｡OHラジカルはオゾンの紫外線による光解離と水蒸気の存在が不可

欠であるため､オゾン濃度だけではなく日射が強く水蒸気の豊富な条件でOHラジカル生

成が増加する｡この様な条件の違いOHラジカルの生成に影饗を与えると考えられる｡ま

たヽOHラジカル濃度はH02とNOの反応によって再生されるためヽOHラジカル濃度は

NOX濃度の影響も受けることが知られている[Poppe　et　al･,　1993].大陸性気団においてNOX

濃度が高くなることが考えられるためOHラジカル濃度を決める要因は複雑である｡ここ

では関連する物質の化学反応を時間積分することなしに短寿命のOHラジカル濃度を計算

するSSEs(Steady　State　Expressions)法[Penkett　et　al･,　1997;　Carslaw　et　al･,　1999]を用いて気団別

の大気組成や季節別の気象条件を取り入れて冬至の大陸性気団と夏至の海洋性気団におけ

るOHラジカル濃度の違いを比較した(Appendix　B).その結果ヽ冬至の大陸性気団を想定し

た条件のOHラジカル濃度は日中の平均値でフ｡6×　105　molec｡cm･3､夏至の海洋性気団の柴件

で計算したOHラジカル濃度は日中の平均値で6.8×105　molec｡c�3であり､想定した誤差を

考慮すれぱ､小笠原諸島付近のOHラジカル濃度は冬と夏では大きな差は生じないと考え

られる｡冬季の大陸性気団では夏季に比べ日射が弱いためオゾンの光解離が弱《､さらに
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水蒸気も少な《､オゾン濃度が夏季の海洋性気団の4､5倍に達する｡また､PEM｡Westの

観測データ[Kondo　et　aL,　1996･]からヽ大陸性気団のNOX濃度を海洋性気団のそれの10倍の

値を用いたため､NOXによるOHラジカルの再生が冬に活発であることが影響したものと

考えられる｡

　　清浄な海洋上ではDMSは日中にOHラジカルによって酸化されるため､日中に減少

する日変化を示す[Andreae　et　al･,　1985;　Bandy　et　aL,　1992;　Suhre　et　aL,　1995].一方ヽNOXが豊

富な汚染大気中ではヽ夜間にオゾンとNO2の反応によりN03ラジカルが生成される.N03

ラジカルは波長が500~600nmに大きな吸収断面積をもつため可視光線で素早く光解離す

る(光解離の時定数は数分[Finlayson-Pitts　and　Pitts,　1986D.したがってヽ日の出後の太陽光

ですぐにNO･+02(N02+○)に分解されるためヽ夜間のみ存在しDMSを酸化する【Wiener　et

a1･,1984;　Andreae　et　aL,　1985;　Chatfield　and　Crutzen,　1990;　Yvon　and　Saltzman,　19961.その結果ヽ

DMSの酸化が日中ぱかりでな《夜間にも起きるため日変化の傾向が不明瞭になると考え

られている.このようにヽDMSの日変化パターンを調べることにより､N03ラジカルによ

る酸化の効果を知ることができる｡

　　DMSの酸化過程に与える大陸性気団の影響､特にN03ラジカルの効果を調べるため

にヽDMSの日変化を主要な4つの気団について調べた(図4.10).なおヽ日平均濃度は同じ

気団においても条件によってその濃度が大きく変化するため､日平均値からの偏差を日平

均濃度に対する割合で示した｡図4.10に示すように小笠原諸島母島におけるDMSの日変

化はNOXが多いと予想される大陸性気団(Type　II)においてもDMSの日変化は日中に減

少するパターンを示しており､日中のOHラジカルによる酸化が車越していることを示唆

している｡

　　陸上での高濃度のNO3ラジカルが小笠原諸島周辺のDMSの夜間の酸化に寄与するた

めには､N03ラジカルが夜間にNOXの放出源から補給されなけれぱならない｡しかし､大

陸性気団の沿岸から小笠原諸島母島までの輸送時間は1.5~3日程度を要するため､一夜の

間に小笠原諸島母島には届かずN03ラジカルによるDMSの酸化は不可能であろう｡また､

NOXの形で輸送され､小笠原諸島周辺で夜間にNO3ラジカルが生成されるとしても､NOX
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の寿命はおおよそ1日未満であり【Chameides　and　Walker,　197｣61ヽ輸送の間にOH+N02の反

応で硝酸HN03に変わり､エアロゾルなどに取り込まれ大気中から除かれ､DMSの酸化に

影饗を与えるほどのNO3ラジカルの生成が期待できないことを示している｡その結果､小

笠原諸島母島周辺ではDMSの･夜間の酸化が日中のOHラジカルなどによる酸化に比べて

かなり弱いと考えられる｡

4.2　DMSと硫黄化合物との関係

　　大気DMS濃度の季節変化は春から初夏にかけて高く､NSSやS02の季節変化とは逆

であることはすでに述べた｡観測されたNSS､S02濃.度とDMS濃度の関係を調べ､SO2お

よびNSS生成へのDMSの寄与を明らかにしたい｡

4.2.1　MSAとDMSの関係

　　冬から春にかけて観測されたS02とNSSの高濃度が､この時期にDMSの酸化が促進

された結果であるとすれぱ､DMSに対するMSA濃度も同時に増加すると予想される｡MSA

の大気中の濃度は0.1~0.3　nmol　m'3　でありS02やNSSに比べて遥かに少ない｡しかし､DMS

の酸化反応以外にはソースが確認されておらず[e･g･,Saltzman　et　al･,　19831ヽDMS以外のソ

ースは存在しないと考えられるため､MSAの挙動はDMSの酸化過程を知るうえで重要で

ある｡図4.11にMSA濃度とDMS濃度の関係を調ぺた結果が示されている｡データ数は

60個で両者は相関係数0.46であり､信頼係数0.98で母集団の相関係数が0.18~O｡68の正

の相関関係にある.MSAとDMSの濃度の関係を示した報告として､Ayers　and　Gras[19911

によるタスマニア島のグリム岬で観測した例があり､本研究の結果と同様に正の相関関係

にあることが示されている｡

　　本研究では､DMSの酸化の指標としてDMSとMSAの関係を用い､NSSやS02の季

節変化との関係を調べる｡MSAはDMSのOHラジカル､N03ラジカルあるいはハロゲン

ラジカルによる酸化で生成される.DMSの酸化速度を110x](sec゛1)で表すとする.ここでヽ

Hまこれらの酸化による平均の反応速度定数でヽ[OX】はOHラジカルヽN03ラジカルヽハロ

ゲンの濃度の一般表示である｡MSAは酸化や沈着などに起因して除去されることを考盧し
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その消失速度をむ(sec4)とするとヽMSA濃度の時間変化は次のように衷すことができる:

碍MSA]
一

　冶
=£[OX]{DMS卜£肖4[MSA】 (4j)

同一気団で濃度分布が一様と仮定できるとき､移流による濃度変化は無視でき､さらに観

測点における濃度が定常状態であると仮定すると､(4.3)式からMSA濃度とDMS濃度の関

係は次のように表すことができる:

【MsAI=琴らd{DMsl
轟孤4

(4,4)

すなわちヽDMSとMSAのモル比([MSA]/[DMS]比)はヽ酸化による生成速度A:【OX】(sec4)と

消失速度£64(sec'1)の比と等しくなる.£64が季節によらず一定であると仮定するとヽNSS

やS02の濃度が高い冬季から春季にDMSの酸化が促進されれぱヽ[MSA]/[DMS]比はNSS

やS02濃度と同様に増加すると考えられる｡

　　図4,12に[MSAI/[DMSI比ヽおよぴNSSとDMSのモル比([NSS]/[DMS】比)の季節変化が

示されている･【MSA]/【DMS]比もNSS濃度と同様に冬から春に高い値を示しヽ夏季の2`

3倍に増加することがわかる｡図4.4に示したように除去過程に影響する降水頻度は冬に

多い傾向があるためヽ[MSAI/[DMS]比がこの季節に高い値を示すことはヽMSAの生成反応

が冬から春に促進されることを示している｡室内実験によりNOXの多い汚染大気でDMS

からMSA生成が庫むことが報告されていやが匯g,,Jensen　et　al,,1990]､これはMSAの生成

反応はDMSの反応経路において､H引き抜き反応による中間生成物のCH3S02からオゾン､

NOXとの反応により生成されるためである[Seinfeld　and　Pandis,　19971･[MSAI/[DMS]比をオ

ゾンと比較すると(図4.13)ヽ両者には相関関孫が認められヽMSAの生成は大陸性気団で進

むことを示している.しかしヽ[NSSI/[DMS]比は冬から春にかけて夏の数倍に達しヽ

【MsA】/[DMsl比に比べてはるかに大きい.

　　この結果から､SO12やNSSの濃度が冬から春に高いのはDMSの酸化が進んだのでは

な《､この季節に卓越する大陸や日本から陸起源あるいは人為起源の硫黄化合物が大量に

輸送されてきた結果であると考えられる｡
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4,　2.　2　海洋性気団におけるDMSとSO2､NSSの関係

　　大陸性気団では大陸からの輸送の影響を受けて､S02､NSS濃度が増加すると考えら

れる.したがってヽバックトラジェクトリー解析により輸送経路によってデータをType　l

からType　vII　に選別しヽこのうちType　IV　の海洋性気団のケースについてSO2ヽNSSの生

成へのDMSの寄与を調べた｡

　　X(S02あるいはNSS)がDMSとOHラジカルの反応によって酸化速度A:[OH](sec'l)で酸

化されて生成される他､ある割合で他のソースother　sources(molec｡c�3　sec4)から供給を受

け､またヽある速さ£沿ec'1)で除去されるときヽχの濃度の時間変化を表す式は次のとおり

である:

　　　　　　　言｣=£[OH][DMS]-£x[XI+a禎ergrca　　　(45)
同一気団で濃度分布が一様と仮定できるとき､移流による濃度変化は無視でき､さらに観

測点における濃度も定常状態を仮定すると､Xの濃度とDMS濃度の関係は次のように表

すことができる:

[判一坪尹J[DMIS゛]+
　　£x

ひ漬erぶθ£4rc6

　　　£x
(4.6)

　　両者の濃度の間に有意な相関関係があるとき､その勾配は定常状態を仮定したときの

DMSの酸化によるXの生成速度とXの消失速度の比ヽすなわち£[OH]/£xである.Xが

MSAのようにDMS起源であれぱヽ他のソースの寄与を表す右辺第2項(other　sources)はゼ

ロであるため､XとDMSの濃度はゼロ点を通る相関関係を示し､その勾配は灸[OH]/£xで

ある｡しかし､DMS以外のソースが付加されている場合には右辺第2項がゼロではないた

めヽDMSとXの相関関係におけるy切片の値から他のソースの大きさが推定できる.

◆S02とDMSの関係

　　S02のソースはヽ図1.1に示されるようにDMSの酸化反応(H引き抜き反応)の後ヽ中

間体CH3S02を通して熱分解により生成される他[e･g･,Hynes　et　al･,　1986]ヽ火山の噴煙や人

間活動による化石燃料の燃焼による大気への放出がある｡一方､SO2のシンクはOHラジ

カルによる気相酸化反応とヽ雲粒やエアロゾル内での液柑酸化反応によるS(VI)への酸化
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がある｡気相酸化反応はOHラジカル濃度が106　molec,cm-3程度では数日を要するのに対

しヽ液相酸化反応はpHに依存するとはいえほぽ数時間程度で達成されるため､液相酸化

反応が主なシンクである｡特に､海洋上では海水への溶けこみの他､海塩粒子への取り込

み(その後の酸化)がS02の消失に重要であることが明らかになっている[Sievering　et　al,,

1992;　Chameides　and　Stelson,　1992;　Pandis　et　a1.,1994;　Yvon　and　Saltzman,　19961.したがってヽ

DMSとS02の関係は､MSAと違ってDMS以外のソースを考慮し､海塩粒子の効果も含め

て調ぺる必要がある｡

　　S02濃度とDMS濃度との相関関係を調べるためヽ人為起源あるいは陸起源のS02が輸

送されにくい海洋性気団であるType　l　とType　IV　について調べた(図4.14).またヽS02の降

水粒子や雲粒への取りこみを考慮するため降水があるデータには×印を示した｡しかし､

両者の関係にはばらつきがあり､有意な相関関係が得られない｡これはS02の消失過程の

複雑さに由来すると考えられる｡　AMBL内での降水以外のS02のシンクとして重要な海塩

粒子への取り込みによる消失を考慮するため､図4.14にS02の採取と同じタイミングで採

取し分析されたNaイオン濃度を示した｡しかし､海塩粒子の影饗を明確に示すことはで

きず､海塩粒子への取りこみを含めた多くの消失過程がDMS濃度とS02濃度の関係に影

響しヽS02の濃度分布の決定は容易ではない.

◆[S02]/[DMS]比

　　DMSとS02のモル比([S02]/[DMS]比)はヽこれらの相関の勾配として求められるが､海

洋性気団であるType　IV　における[S02]/[DMS]比は平均値でO.15ヽまたヽWhisker-box　diagram

で示される中位数の前後50%のデータが分布する範囲はo,08~O.2(80%のデータが分布す

る幅はo.08`0,6)である(図4.15).赤道太平洋におけるSAGA3において観測された

[S02]/[DMS]比は平均が0.03(O,01~O,25)であった[Huebert　et　al･,　1993].小笠原諸島母島にお

けるこの比はやや高い値を示している｡
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◆NSSとDMSの関係

　　NSSはS02のOHラジカルによる気相酸化ヽあるいはS02が海塩粒子などのエアロゾ

ルや雲粒に取りこまれてOHラジカル､オゾン､H202による液相酸化により生成され､微

小粒子に最も多く存在する[松本､i9981.また､アンモニアが存在すれば硫酸アンモニウ

ム塩となる｡

　　NSSは硫貧化合物の酸化の最終生成物であり､エアロゾル中に安定に存在するため

NSSとCCNの相関関係が各地の観測で報告されており[e,g･,Matsumoto　etal｡,1997]､NSS

はCCNとして雲形成に寄与することがわかる｡しかし､NSSはDM､S起源の他に火山の噴

煙や土壌粒子などの自然起源あるいは人為起源(主にS02の酸化)が存在する.したがってヽ

西部北太平洋上においてDMSのNSSへの寄与について明らかにする必要がある｡

　　NSS濃度とDMS濃度の関係を微小粒子(d<1,0μm)に関するすべての気団のデータと

海洋性気団(Type　IV)のデータに分けて調べた(図4.16(a)).Type　IV　のデータに限れぱDMS

濃度とNSS濃度の相関係数がo｡748である｡これはデータ数14個の場合､信頼係数O｡98

で母集団の相関係数が0.26~0.92にあり､正の相関関係にあることを示している｡しかし

データ数がわずか14個でありヽy軸の切片は+2.0　nmo1　�3を示し他のソースの影響を示唆

する他､相関係数の計算においてDMS濃度が約27nmol�3のデータが影響している可能

性もある｡

　　図4.16(b)には採取されたエアロゾルの全粒径中のNSS濃度とDMS濃度の関係が示さ

れている.S02からNSSへの酸化過程は､気相酸化以外に海塩粒子などの既存のエアロゾ

ル内に取りこまれた後にNSSに酸化される反応も考えられる｡特に､AMBL内では海塩粒

子などの粗大粒子のエアロゾル中にもNSSが存在する可能があるため､全ての粒径のNSS

濃度とDMS濃度の関係を調べた｡微小粒子中のNSS濃度とDMS濃度の関係と異なるの

はヽy切片が負の値を示すことヽ相関係数が改善されたことである.しかし､図4,16(a)の

結果と同様にデータ数が少ないため､明確な結論を得るためにはデータのいっそうの蓄積

が必要であり､本研究においてはDMSのNSSへの寄与について他の方法で調べる｡
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図4,16　降水が無い日のDMS濃度とエアロゾル中のNSS濃度の関係･(a)DM､S濃

度と微小領域のエアロゾル中のNSS濃度の関係｡信頼係数O｡98で母集団の相関係

数はo,26~O,92にある.(b)DMS濃度と全粒径のエアロゾル中のNSS濃度の関係.

信頼係数O｡98で母集団の相関係数は0.58~0.95にある｡
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◆[NSS]/【DMS]比

　　エアロゾルの全粒径中の[NSSI/[DMS]比が図4.15(b)に示される.小笠原諸島母島では

気団によって異なるが最も清浄な海洋大気と考えられるType　IVでは平均で1.2(50%のデ

ータが分布する範囲はO,7`1.2ヽ最小o.6`最大4,0)であった.赤道周辺で測定された

SAGA3で得られた比は0,3`O,9で分布し平均がO,5であった[Huebert　et　aL,　1993].これら

の結果と比較するとやや高い値となっているが､考えられる要因として､①赤道周辺と比

べて西部北太平洋では夏季は下層大気の成層が安定しているため降水が少ないため除去さ

れ難いこと､②西部北太平洋では赤道に比べれぱDMS起源以外のNSSの生成､の2点が

考えられる｡NSSの除去過程は湿性沈着が全消失のうち73~89%を占め､この湿性沈着に

より滞留時間が決まると考えられている[Wameck,1999]｡Huebert　et　aL[1993]は赤道太平洋

での観測で降水間隔からNSSの滞留時間を約1日とした｡小笠原諸島における降水間隔を

父島の気象観測所における降水間隔から調べた結果､季節によってその間隔は異なるが冬

では3~5日､夏では5~i2日となる｡つまり､降水などの除去プロセスの頻度により粒子

の滞留時間は大き《影響される可能性がある｡

◆[MSA】/【NSS]比

　　NSSはDMSの酸化によって生成される他に人為起源のS02の酸化により生成される｡

MSAとNSSはともにS(VI)で化学的に安定でありヽそのほとんどがエアロゾル中に存在す

る｡また､既に述べたようにMSAはDMSの酸化によって生成され､現在ではそれ以外の

ソースは見つかっていないためヽ[MSA]と[NSS]のモル比([MSA]/[NSS]比)が一定の値を示

す場合に限り､この比はDMJSの酸化により生成されたNSSが全体のNSSに占める寄与を

知る指標となる｡

　　小笠原諸島母島で観測された[MSA]/[NSS]比を気団に分類した結果ヽType　IV　の海洋性

気団では中位数の前後90%がO.02`0,09ヽ50%がO.03`0.04であった(図4.17).DMS以外

の硫黄化合物の影響が小さいTasmania島(が1)ヽ赤道太平洋のAmerican　Sam6a島(#2)ヽ赤道

太平洋上の船上観測(拶3)､Faninng島(禅4)あるいはMidway島(#5)で観測された値はo.022`
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図4.17　バックトラジェクトリー解析により分類した気団別のiMsA]/[Nss]比.こ
れまで報告されている清浄な海洋上､およぴ汚染の影響を受けた海域での観測と比

較するため､他の研究者の報告(井1~井9)を併せて示した｡

(#1,　Ayers　et　al.[1986]at　Cape　Grim;　が2,　Savoie　et　al.[1994]at　AJnerican　Samoa;　#3,

Hubert　et　al.【1993]at　Equatorial　Pacific;　#4,　Saltzman　et　al.　[1983]at　Fanning　lsland;　#5･

Saltzman　et　al.[19831at　Midway;　#6,Gao　et　al,[19961at　Qingdao;　#フ,Gao　et　aLμ996]at

xiamen;#8,Afimoto　et　al･[19961　at　Hongkong;#9,Afimoto　et　al,【1996]at　Taiwan.)
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O,10である[Saltzman　et　aL,　1983;　Ayers　et　a1,,　1986;　Hubert　et　al･,　1993;　Savoje　et　al,,　19941.こ

れらの値と小笠原諸島母島で得られた値と比較した結果､小笠原諸島母島において得られ

た値は#1から#5の値の分布する範囲に含まれ､NSSの生成においてDMSの寄与が高いこ

とを示している.DMSの寄与を定量的に求めるためヽ小笠原諸島母島における[MSA]/[NSSj

比の平均値(O,03)を#1から#5の平均値(O,055)と比較すると､小笠原諸島母島における

NSSの少なくとも54%はDMS起源であると推定される｡

　　一方ヽ大陸性気団(TypeH)における[MSA]/[NSS]比の値は中位数の前後50%の値がO.01

を下回りヽ清浄な海洋で観測された値に比べ10分のiにまで低下する･[MSA]/[NSS]比は

負の温度依存性を示すことがBates　et　al｡[1990]によって報告されており､清浄大気では低温

でこの比が高くなる｡しかし､低温である大陸性気団でこの比が小さくなることはDMS

の酸化によって生成される以外に､人為起源のSO2やNSSが輸送され付加された結果であ

る｡小笠原諸島よりもさらにソースに近《人為起源の硫黄化合物の影響を強《受けている

中国の東シナ海沿岸では[MSAI/[NSS]比はO,01を遥かに下回る値が報告されている

[Arimoto　et　al,,1996;　Gao　et　a1.,1996]｡

　　小笠原諸島母鳥における北太平洋の中央部からの気団(Type　IV)におけるNSSは主に

DMSから生成されたものであると考えられる.この結果はType　IV　においては陸や人為起

源のNSSの彩響が十分除かれたことを示してりヽ特にType　IV　のトラジェクトリーは北太

平洋の中央からの気塊として分類されたものであり､最低7日は陸との接触がない｡また､

この気団のm現頻度が高い6月から10月の偏西風帯は北緯40度付近にまで北上しており､

小笠原諸島のある亜熱帯城はハドレーセルの下降域となる｡したがって､大陸から直接､

偏西風により小笠原諸島母島に輸送される可能性は小さいものと考えられる｡さらに､S02

やNSSの滞留時間は数目程度以下であるため【e,g,,　Bonsang　ヽet　a1,,　19871ヽ陸からの輸送途中

で十分に除去されていると考えられ､DMSがNSS生成においても卓越したソースである

と考えられる｡

68



4.2.3　硫黄番粟の事例解析

　　S02とNSSの各濃度についてDMSとの関係を気団別に調べた結果ヽType　ll　では他の

ソースの影響が大き《ヽType　IV　ではDMSの寄与が大きい可能性を示した.しかしヽType

IVについてDMSとの関係を調べるにはデータ数が十分ではないため､DMS､SO,2､NSS

間の硫黄の循環を海水中のDMS濃度を測定した期間について解析した｡また､滞留時間

は硫黄の循環の速さを示すため､これまで清浄な海洋大気で報告されている値と比較する

ことによりその妥当性を調べた.対象となるのは気団がType　IV　でありヽ海水中のDMS

濃度を測定した1996年9月6日の後に小笠原諸島母島で測定した9　J1　8　日の大気中のDMS､

S02ヽNSS濃度である(図4.18)･

◆DMSからS02ヽNSSへの分配

　　海水中のDMS濃度の測定と大気DMS濃度の測定の時期が少しずれているが､この期

間の大気の条件が安定していることからその時間差は間題とはならない｡海面からのフラ

ックスは表4.3の値から1,7`2,4μmolm`2　day4　の範囲にある.大気混合層の厚さは1500m

であり､大気中のDMS濃度が混合層内で一様であると仮定した場合､カラム量は5.8μmol

m'2となる｡このカラム量が海からのDMSのフラックスで入れ替わる時間を大気DMSの

滞留時間とすると2.4~3.4日となる｡

　　DMSの酸化のパスは､OH付加反応によるDMSO生成パスとOHラジカルによるH

　4　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　●　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　7

引き抜き反応によりCH3S02を経由するSO2とMSAの生成パスがある[e･g,,Seinfeld　and

Pandis,1997].0H付加反応の速度定数は温度依存性が強くヽ低温ほど反応が進む

(ねg｡｡4.2=4.4×10‘12exp(-234(1/1r`1/298)),4g｡｡-.aa,=1,7×10‘12exp(7810(1/7゛1/298)))[Hynes

el　al･,　1986;　Atkinson　et　al･,　19921.9月8日の気温29℃ではヽOHラジカルによるDMSの酸

化の約75%がH引き抜き反応であり､残りの約25%がDMSO生成反応である｡上空への

DMSの散逸が無視できるような安定成層を仮定すると､海面からのDMSフラックスのう

ち1,3`1,8μmol　m'2　day4　がSO2の生成に使われる.SO2濃度は約o,4　nmol　�3でありヽDMS

と同様に混合層内で鉛直方向に一様な鉛直分布を仮定するとSO2のカラム量はO｡5μm91
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図4.18　大気中の硫黄循環の事例解析.1996年9月8日の海洋性気団の事例.DMS､S02ヽNSSヽMSAの箱

内は上から濃度､カラム量､滞留時間を示す｡



m゛2である｡SOっの･生成フラックスで割った値を滞留時間とすると約6~9時間となる｡こ

の値はこれまで報告されている値である7`15時間[Bonsang　et　aL,　19871に近い.

　　またヽ海面への乾燥沈着速度をO,5`0.8　cm　sec゛I　[Yvon　et　aIJ996iとするとヽ乾燥沈着

によるS02の除去フラックスは0,2`0,3μmol　m`2　day゛Iである.SO2の海面への乾燥沈着以

外が海塩粒子や雲粒､既存粒子あるいは気相酸化によって硫酸塩になるとすると､その生

成フラックスは1.0~L6μmol　m‘2　day4　となる.

　　NSSはTypeIVでは6,4　nmol　�3でありヽカラム量を計算すると7jμmol�2となる.

同様に滞留時間を計算すると約4.7~7.5　days　となる｡この様な解析の結果､妥当な滞留時

間が計算され､19%,年9月の海洋性気団の事例についてはS02やNSSがDMS由来である

と言える｡

4.2.4　気団間の硫黄化合物､エアロゾル濃度の比較

　　図4よに気団別のDMS､MSA､SO2､NSSなどの硫貧化合物濃度､CCNやエアロゾル

数濃度が示されている｡この結果をもとに気団間の比較を行うため､表4.4に気団別の硫

黄化合物濃度および粒径別のエアロゾルとCCNの数濃度の算術平均値を示した｡さらに

大陸性気団のType　ll　と北太平洋の中央からの海洋性気団Type　IV　の濃度比[川/[iv]を示し

た.この結果から､大陸性気団でNSSとS02の濃度が高く､海洋性気団で濃度が低いこと

がわかる.季節の違いはあるがヽこのTypeIVの濃度と大陸から輸送されるType　II　の濃度

と比較するとその比はSO2で3j倍ヽNSSで4.7倍に達し､大陸性気団で濃度が増加する｡

　　しかしながら､NSSの増加に比べSO2の増加は少なく､これも輸送過程でS02からNSS

への化学変化が生じたためであると考えられる｡NSSは微小粒子に多く含まれるため､輸

送途中で微小粒子の生成が生じている可能性がある｡

　　直径0.3μm以上のエアロゾル数濃度(個cm゛3)を気団別に分類した結果ヽ直径がo.3`

0.5μmではType　lが17ふType　IIが39.6ヽType　mが31.8ヽType　IV　が11,3でありヽo.5

~1.0μmではそれぞれ4.5､4ふ4ふ2.6､また､1.0.~3.0μ､mでは2.5､1.8､L7､1.5で

ある･(図4,3)･[il]/[IV]比は粒径の小さいエアロゾルで大きくヽ粒径が大きくなるほど小さ
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表4.4　本研究で測定された各物質の濃度の各気団における算術平均値の比較｡

括弧内はデータ数.またヽ[II】/[IV]は大陸性気団(Type　II)における濃度と海洋性気団Type　IV)に

おける濃度の比｡

　　　　　　Air　mass　Type　l

type　Substances

DMS(Pptv)　　　　　　　　122.8(27)

03(Ppbv)　　　　　　　　　　26,7(33)

0,5%CCN(cm‘3)　　　　　　no　data

l｡O%CCN(cm‘3)　　　　　　no　data

Aeroso1　0.3-Oj　p,m　(cm‘3)　17.1(5)

Aeroso10j-1.0μ,m(cm‘3)　　4,5(5)

Aerosol　LO~3.0μn(cm'3)　2.5(5)

MSA(ng　m゛3)　　　　　　　14.0(10)

S02(ng　m゛3)　　　　　　　　　　　　41.3(8)

NSS(μg　m‘3)　　　　　　　　O.75(10)

TyPe　II

72,7(93)

45,9(222)

165,4(10)

326.3(18)

39.6(106)

　4.3(106)

　1,8(106)

　19.0(24)

138.2(26)

2.69(25)

Type　III

184,0(フフ)

　27,3(110)

　82.9(16)

145.5(24)

31.8(71)

　4,1(71)

　1,7(71)

　15.0(13)

149.8(17)

1.28(13)

Type　rv

159,9(122)

16,7(167)

47.3(　9)

70.2(15)

1L3(50)

　2,6(50)

　1.5(50)

10,9(17)

35.7(18)

O.49(19)

　ratio

[III　/　[IV]

O｡5

2.8

3.5

4.7

3.5

1.6

1.2

1.7

3.9

5.5



くなることがわかる｡大陸性気団で数濃度が増加するのは直径が0.5μm以下であり､

れ以上の大きさでは海洋性気団との差は小さい｡

`ys

心

　　この傾向はCCN数濃度(個c�3)にも当てはまり､o,5%CCNより1.0%CCNで増加が

大きい.0.5%CCNがType　ll　で165ヽType　IV　で47ヽ1.0%CCNがType　II　で326ヽType　IV

で70でありヽ【II]/[IV]比はO.5%CCNの3j倍からI.0%CCNの4,7倍に増加する｡これは

粒径による輸送過程の影響を受けた結果ヽおよび途中でS02からNSSへの変換が生じた結

果である｡

　　また､海洋性気団のCCN数濃度と他の研究において太平洋などの海洋上で測定され

たCCN数濃度と比較した結果ヽType　IVにおけるCCN数濃度は清浄な海域で測定された

CCN数濃度と同程度であり､この値は太平洋上の清浄な海洋大気中の代表的なCCN数濃

度であるといえる｡このように情浄な海洋大気では豊富な水蒸気と少ないCCNにより降

水が効率良《起こり､海面から蒸発した水蒸気を早《海洋に戻すうえで都合のよい条件で

ある｡

　　また､図4,1に示したS02の季節変化がNSSに比べて不明瞭であるのは､S02とNSS

の寿命の違いによるものであろう｡陸から小笠原諸鳥までの輸送に要する時間はバックト

ラジェクトリー解析から求めると最速でもL5日~2日を要し､S02が雲粒やエアロゾルに

取りこまれて液相酸化される場合には寿命が1日以下となる｡一方､NSSは降水間隔に依

存するが数日程度であること､また､輸送途中にS02からNSSに変化する結果であると考

えられる｡

4.3　CCNの過飽和度スペクトルおよぴDMSとの関係

　　大気中に放出された硫黄化合物は最終的にエアロゾルとなり大気から除去されるため､

エアロゾル形成過程は大気中の硫黄循環のいわぱ最終段階である｡また､雲粒の数を決め

るのはCCNの数濃度であるため{Hegg　et　a1･,　19911ヽその数濃度は雲粒数濃度を通して降水

形成過程を変質させる｡ここではレ西部北太平洋上のエアロゾル､CCN数濃度の気団別の

特微を形成される雲粒の粒径分布に変化を与える過飽和度スペクトルについて述ぺる｡
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4.3.1　各気団の過飽和度スペクトル

　　気団によってCCNの過飽和度スペクトルが異なることが示されており[Twomey,1959;

Jiusto,　1967;　Twomey　and　Wojciechowski,　1969;　Dnger　et　al･,　1970;　Hoppel　et　al･,　1973;　Hudson

and　Frisbie,　199　1;　Hegg　et　a1･,　19911ヽ海洋上や陸上でのCCNの観測からヽ過飽和度スペクト

ルy=G゛とそのパラメーターCとA:の値が報告されている(表4,5).Cは過飽和度1%での

CCNの個数､£はスロープを衷すパラメーターである｡これはCCNの数を過飽和度でパ

ラメータリゼーションした分布であるため､正確性に問題は残るが､この形を使うと

Twomey[1959]などの解析にある霊粒数濃度の推定に便利である.観測期間中に過飽和度

0.5%､1.0%の他に0,7%とI.3%で測定したCCN数濃度を用いて､この方法の妥当性を調

べた(図4,19)･

　　この表の結果と本観測の結果を比較するとType　IV　の過飽和度スペクトルのパラメー

ターCと肩まHawaiiにおける値に近いことヽそれに対しType　IIにおける値はこれらの太

平洋上での値に比ぺ特にCの値が大きく陸の影響を受けていることがわかる｡

4.3.2　CCNとDMSの関係

　　Type　IV　の気団ではDMSがNSSに寄与している可能性が[MSA]/[NSS]比などから示さ

れヽまたヽ松本{1998]によってNSSとCCNの相関関係からヽNSS質量濃度がCCN数濃度

に寄与することを示した.これらの結果はヽType　IV　に限れぱDMSがCCNの形成に圧倒

的に寄与することを示している｡本観測で得られた大気中のDMS濃度と0.5%､1.0%の

CCN数濃度との対応関係をType　IV　について調べた結果を図4.20に示す.DMS濃度とCCN

数濃度には相関関係が認められるが､データ数が十分でな《､､また､1995年と1996年で

は両考の勾配が異なる様子が認められる｡

　　Hegg　et　a1.[1991]やAyers　and　Gras　[1991]は1.0%CCNとDMS濃度の相関関係を得てヽ

DMSIがCCNの形成に寄与していると結論した｡しかし､DMSからCCNが形成される過

程は複雑である｡大気中のDMSの酸化により生成される硫酸蒸気と水分子から均質核形

成によりエンプリオが形成され､このエンプリオの数が硫酸エアロゾルの数を決める｡し
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表4.5　北太平洋上で観測された過飽和度スペクトルのパラメーターCとんの比較｡

ル認α�裁)油亘1992]の表に本研究の結果を追加.
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かしヽ海洋大気中のDMS濃度は数百pptv以下であり､これにより形成されるエンプリオ

は大きさがO.00iμm程度である[MCMury　and　Friedlander,　1979].一方ヽエンプリオが成長

して硫酸エアロゾルとなり､たとえぱ過飽和度1.0%程度で活性化してCCNとして働くに

は20℃でO｡07μm程度の大きさが必要である｡すなわちエンプリオがその数10倍の大き

さに成長する必要があり､そのためには硫黄化合物ぱかりでなく､硝酸蒸気などの凝結に

よる成長や既存のエアロゾルとの凝渠､あるいは雲粒に取り込まれて雲粒内で成長後､蒸

発により成長したエアロゾルが放出されるなどの過程が必要である｡

　　またヽDMSからCCNに至る過程でSO2が海塩粒子に吸収され､非海塩性硫酸粒子の

生成が抑制されることが報告されている.たとえぱヽPandis　et　a1･[1994]ヽRussell　et　al.[1994]

は､DMSの供給量と形成されるCCN数濃度の関係をボックスモデルにより計算し､DMS

の海洋からのフラックス､DMSの酸化､S02の海塩粒子のへの取り込み､硫酸蒸気から核

形成過程､エアロゾルの成長を見積もった｡CCNは硫酸エアロゾルや海塩粒子のうち蓄積

(accumuiation　mode)にまで成長したものと定義した.

　　その結果ヽCCN数濃度はDMSフラックスが2,5　1tmol　�2day4以上になってからDMS

フラックスに比例して増加することを示し､DMSフラックスがこれより小さい時はCCN

数濃度が海塩粒子の数濃度で決まり､このケースでは20個c�3程度で一定値を示すとい

う興味深い結果を示している｡これはDMSフラックスが小さい時は､DMSの酸化で生成

されたS02が海塩粒子に取り込まれ､新たなNSSのエアロゾルが形成されないためである

[Pandjs　et　al,,　1994;　Russell　et　al,,　1994].一方ヽDMSフラックスがこの値を越えるとヽ海塩

粒子に捉えられる割合が小さくなり､海塩粒子に取り込まれなかった残りのS02が硫酸の

生成を経て新たなエアロゾルを形成し､CCNの増加させる｡海塩粒子へのSO2の取り込み

過程とS02から硫酸を経てエアロゾルを形成する過程が競合し､DMSの供給量に閥値をも

つことは海洋大気中のCCN数濃度を決める要因として示唆的である｡

　　本研究で観測した海水中のDMS濃度から計算したDMSフラックスはこの閥値に近い

値であり､DMS濃度あるいは海面からのDMSフラックスとCCNの関係を明らかにする

には､エアロゾル形成過程と海塩粒子の影響を考慮したモデルによる研究が必要である｡
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4.4　オゾンの日変化と大気光化学過程

　　オゾン濃度の日変化は光化学過程ヽ鉛直混合ヽ水平移流ヽ海洋からの供給(あるいは海

面でのオゾンなどの破壊)ヽ上空との交換の日変化の総合として生じる｡特に､気団が安定

しているケースでは水平移流が日変化に与える影響は小さいと考えられる｡また､海洋上

では混合層の発達の日変化も小さいと考えられ､鉛直混合の日変化による影響も小さい｡

このような状況のもと､オゾン濃度の日変化からOHラジカルやハロゲンラジカルによる

日中の酸化､N03ラジカルによる夜間の酸化を調べることができる｡また､図4.10で気団

毎にDMS濃度の日変化とあわせてオゾン濃度の日変化を示したが､光化学過程は太陽放

射の季節変化とも密接に関係しているため､季節別にオゾンの日変化を調べることは有意

義である｡

4.4.1　オゾン濃度の季節別の日変化

　　月別のオゾン濃度の日変化を図4,21に示す｡この結果から､オゾン濃度はどの月にお

いても日中に減少し夜間に回復する目変化を示す｡日中に減少する日変化は清浄な海洋上

で観測される日変化であり､オゾンの光化学的な前駆物質であるNOXの濃度が低いため目

中のオゾン光化学生成が弱くヽ日中の紫外光によるオゾンの光解離(03+hv→O(ID)+02)とそ

の後のOHラジカル生成反応(O(1D)+H20→OH)ヽさらにオゾンとOHとH02ラジカルの触

媒反応によるオゾン破壊(O汁OH→H02士02,03士H02→OHf　202)が光化学生成や自由大気か

らの供給を上回った結果と考えられる｡一方､夜間は光解離が起こらず､海面でのオゾン

のロスも小さいためオゾンの減少は止まり､自由大気からのオゾン補給がオゾン濃度を回

復させる[01tmans,1981;　Piotrowicz　et　al｡,1989;　Johnson　et　a1.,1990,1993;　Ayers　et　al.,1997]｡

この様な日変化を光化学モデルで再現するとオゾン濃度の最大値はオゾンの光解離による

濃度減少が上空からのオゾンの補給を上回る日の出から1､2時間後に最大値を示し､逆に

上空からの補給がオゾンの光化学破壊を上回る午後に最低値が現れる[Donahue　and　Prinn,

1990,Ayers　et　al･,　1997]･
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4.4.2　オゾンの日の出後の減少

　　しかし､本研究で観測したオゾンの日変化を詳しく調べると､オゾン濃炭の日変化は､

目中に減少する以外に日の出後にも減少することが発見された｡この日の出後の減少をよ

り明確に示すため､10分平均オゾン濃度データからオゾン濃度の時間変化率の日変化を月

別に計算しヽ50分の移動平均操作を施して平滑化した(図4.22).この図において､陰影部

で示した負の時間変化率を示す時間帯でオゾンが減少しており､破線で示した小笠原諸島

における日の出時刻と比べるとオゾン濃度が日の出とともに減少し､2､3時間持続する｡

図4.22の▲印は日の出直後にオゾン減少率が最大となる時間帯である｡このときの減少率

は季節によって異なりヽ11月から4月にかけて-O.4ppbv　h゛1`-O,8ppbv　h4　と大きな減少率を

示すのに対しヽ6月から9月は-o.2ppbv　h4以下の小さな減少率である.

　　また､日中を中心としたオゾン濃度の減少も見られる｡この目の出直後のオゾン濃度

の減少(Sunrise　Ozone　DepletionヽSOD)とヽ日中を中心に見られるオゾン濃度の減少(Daytime

Ozone　DepletionヽDOD)の区別は必ずしも明確ではないがヽオゾン濃度の時間変化率の微分

値(すなわちオゾン濃度の2階の時間変化率)の符号が逆転する時刻で区別するとDODによ

るオゾンの損失量は紫外線強度の季節変化に対応し､冬に小さく夏に大きいの対し､SOD

によるオゾンの損失量は冬から春にかけて大きくヽ夏に小さい(図4,23).DODは目中に生

じるオゾン濃度の減少であり､紫外線強度との関係を考慮すれぱ紫外光による光解離と

HOXサイクルとの反応によるオゾンの破壊であると考えられる.

　　一方､SODについては､これまで研究報告には日の出後のオゾン減少がほとんど言及

されていない｡わずかに､Stallard　and　Edmond【197坏Piotrowicz　et　aL[19891は大西洋のオゾ

ン濃度の日変化で日の出後のオゾンの減少についてアフリカ大陸上の地衷面で夜間に壊れ

たオゾンの少ない空気が日の出と典に海洋上に輸送されてきた影響と説明している｡しか

し､海陸の熱容量の相違による大気の循環は日の出以降は海から陸に向かう循環となり､

陸からの低濃度オゾンの輸送による減少とは考え難い｡この他､大西洋のオゾン濃度の日

変化に日の出後の減少が見えるが十分認識されていない{Djckerson　et　al｡,19991･

　　本研究において見出されたSODは紫外線が弱く従来の紫外線によるオゾン破壊ある
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いはHOXとの反応では説明できないため､日の出が引き金となる別の光化学反応が存在す

るか､あるいは輸送過程の影響について検討しなけれぱならない｡小笠原諸島母島は北北

西から南南東に長さ約10km､幅が約1kmであり､最高点が460mであり､同規模の小笠

原諸島父島の地上風の日変化を調べた結果､夏季を除き風向･風速に大きな日変化は見られ

ない｡

　　日の出後にオゾン濃度が減少する現象はこれまで北極や南極の極夜明けに起こるオゾ

ン破壊現象がある｡これは極夜に海塩粒子などから放出されたハロゲンが蓄積し､春の日

の出によって光解離しラジカルとしてオゾンを触媒的に破壊した結果である[e,g･,Barrie

and　Platt,　1997].小笠原諸島母島においても海塩粒子と考えられるサイズのエアロゾルとの

関係(図4.24)が示されヽオゾンの減少が日の出後に起こることからヽ一つの仮説として日

の出が引き金となって起こる海塩粒子起源のハロゲンによるオゾン破壊現象が考えられる｡

　　これまで中緯度の海洋大気中でのハロゲンによるオゾン破壊現象は報告されていなか

ったがヽSander　and　Crutzen　[19961,vogt　et　al･[1996;　1999]は海洋大気の条件のモデル計算に

より海塩粒子からハロゲンの放出によるオゾン破壊の可能性を示した｡また､Dickerson　et

al.[19991はインド洋の境界層内でオゾンの日変化を観測した結果ヽ紫外線による光解離と

HO･xサイクルによる破壊では説明できない振幅の日変化を観測した｡海塩粒子起源のハロ

ゲンによるオゾン破壊を加えることで日変化の大きさを説明できることを数値実験で示し

た.またヽGalbaliy　et　aL[2000]はタスマニア島のグリム岬で観測された13年間のオゾン観

測の解析結果から､日の出後にオゾンが減少することを示した｡彼らは輸送過程や地表面

での沈着による破壊は無視できることを示し､臭素とヨウ素によるオゾン破壊の可能性を

示唆している｡
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第5章　考　　察

　　以上の結果を整理すると､西部北太平洋上では季節によって硫黄化合物の輸送経路が

変わり､夏から秋にかけて北太平洋中央からの清浄な海洋性気団に小笠原諸島周辺は覆わ

れる､この様な条件では人為起源物質の影響はかなり減少し､海洋生物起源のDMSの寄

与が増加する｡また､この季節は海洋のDMS濃度も高いため､潜在的にDMSの供給量を

増加させる｡一方､大陸からの輸送は冬から春にかけて卓越し､西部北太平洋上では大陸

から輸送されてきた硫黄化合物が支配的である｡その結果､エアロゾルやCCN数濃度も4

から5倍程度に増加し､DMSの酸化による生成では説明できない｡また､大陸からの輸送

が卓越する冬から券にかけてSODによるオゾンの損失が大きいことが明らかになった｡

　　ここでは､大陸性気団によるエアロゾルやCCNの増加がもたらす西部北太平洋上の

雲形成過程への影響についてまず考察する｡次に連続観測から得られたオゾンの日変化に

見られたSODについて､そのメカニズムを考察する｡

5.1　大陸性気団による酉部北太平洋上の雲形成への影響

　　海洋性気団(特にヽType　IV)においてはDMSが硫黄化合物､およびCCNの形成に大き

《寄与している.Type　IV　の気団を人為起源物質の影饗の小さい条件であると見なし､こ

の気団と比較して大陸性気団(Type　II)におけるエアロゾルやCCNの増加がヽ西部北太平洋

城で形成される雲の雲粒数濃度をどの程度増加させるかについて､水循環に重要な対流性

の雲､および広域に分布しかつ寿命が長いことにより放射収支に影響する層状性の雲につ

いて考察する｡

　　雲粒の粒径分布を決める要因は凝結成長､雲粒同士の衝突併合成長､さらに乾燥空気

の混合による蒸発など複雑であるため､ここでの議論は雲底付近の雲粒形成にかぎる｡雲

底付近の雲粒の粒径分布はCCNの化学組成とその粒径分布(過飽和度スペクトル)ヽおよぴ

上昇速度によって一纏的に決まることが観測[Twomey　and　Squires,　1967;　Twomey　and

Warner,1967]や数値実験[Lee　et　al,,　1980;　Chuang　et　al,,　19921により示されている.これは雲
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底付近で過飽和度が最大値を示し､ここでは主にCCNから形成された雲粒の凝結成長に

よって雲粒の粒径分布が決まるからである｡

　　大陸性気団のType　II　におけるエアロゾルやCCNの数濃度を清浄な海洋大気とみなす

ことができるType　IV　における値と比較した結果(表4.4)ヽ大陸からのエアロゾルの数濃度

の増加には粒径依存性があり､粒径の小さいエアロゾル､すなわちCCNとして活性化す

る過飽和度の高いエアロゾルほど大陸の痕跡を残している｡これは0.5%CCNの数濃度よ

りも1.0%CCNの数濃度で比が大きいことからも支持される｡このような大陸の痕跡の粒

径依存性が､最大到達過飽和度が大きい対流性の雲と最大到達過飽和度が低い層状性の震

の雲粒数濃度に与える影響を考察する｡

5.1.1　対流性の雲への影響

　　対流性の雲では強い上昇気流のため､最大到達過飽和度がかなり高くなり得る｡海洋

性エアロゾルの条件で上昇速度lm　sec‘1の場合､最大到達過飽和度は約O｡3~O｡8%程炭であ

る[Fletcher,1962;　Pruppacher　and　Klett,　1980].また､強い上昇気流の禎乱雲内では1%を越

える場合もある｡

　　表4.4に示されるように0.5%CCNの数濃度は大陸性気団では梅洋性気団に比ぺて約

3.5倍に増加するため､対流性の雲においては3.5倍程度の雲粒の数濃度が増加し､さらに

最大到達過飽和度が大きくなる条件では形成される雲粒数濃度は増加する(たとえぱヽ過飽

和度1.0%では約4.7倍に増加する)･

　　その結果､一つの震粒の凝結成長に消費される水蒸気が少なくなり､凝結成長が抑制

され､同じ気象条件であれぱ海洋性気団における雲粒に比べて平均粒径が減少する｡平均

粒径の減少は雲粒から降水粒子に効率よ《成長する衡突併合過程を変え､降水粒子を形ヽ成

する効串が低下する可能性がある.Hocking【1959]の計算によると併合成長するためには

18μmの大きさの雲粒が少数ながら存在することが必要であり､この大きさに達するまで

雲粒は水蒸気の凝結により成長しなけれぱならない｡凝結成長速度は粒径に反比例し､過

飽和度に強《依存する｡したがって､対流性の霊の寿命の間(数時間程度)に降水粒子が形
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成されるためには､雲粒の成長による成長速度の減少を上回る大きな過飽和度が維持され

る必要がある｡しかし､大陸からの輸送によるCCN数濃度の増加は水蒸気の消費により

過飽和度を下げる効果を及ぽし､雲粒の成長を抑制する｡その結果､降水効率を低下させ､

対流性の雲の寿命を延ぱすことにより大気中の水のターンオーバーに要する時間を延ぱす

可能性がある｡

　　対流性の雲は､その空間スケールも数十キロ以内であるため放射収支への影響は大き

くはないが､降水を集中化させることにより水循環にとって重要であると同時に､大気中

の物質を降水とともに除去し､物質循環にも関与している｡しかし､大陸から人為起源物

質などの輸送によるエアロゾルの増加はCCN数濃度の増加をとおして､西部北太平洋上

に形成される雲の降水効率を低下させ､エアロゾルの大気からの除去効率も低下させる可

能性がある｡

5.1.2　層状性の雲への影響

　　層状性の雲では上昇気流が弱く､層状性の雲内での最大到達過飽和度はO｡05%

[Pruppacher　and　Klett,　1980]からO.1%[Albrechet　et　al･,　1988]程度である.この様な雲からの

降水量は小さいため水循環への寄与は小さいと考えられる｡しかし､空間スケールが数百

キロから数千キロにおよび､寿命が数日程度にも達する雲の場合には放射収支への影饗は

無視できない｡人為起源の硫黄化合物の増加による日射の｢間接効果｣を明らかにするため

には､層状性の雲の微物理構造が人為起源物質によりどのように変質するかを調べる必要

がある｡

　　大陸からの輸送によるエアロゾル数濃度の増加率には粒径依存性があり､粒径が大き

くなるほど大陸からの輸送の影響は減少する｡本研究では過飽和度0.5%以下のCCN数濃

度の測定を行っていないため､最大到達過飽和度がO｡1%の場合に雲粒にまで成長できる最

小のエアロゾルの粒径を求め､大陸から輸送されたエアロゾルが雲粒数濃度に及ぽす影響

を調べる｡まず､エアロゾルの組成を硫酸エアロゾルと仮定すると､気温20℃で過飽和度

O.1%で活性化する最小のエアロゾルは半径(臨界半径)が約0.7μm(乾燥半径は約0.065μm
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である(図5,1).またヽこのエアロソリレは海洋大気中の平均的な相対湿度80%では気温20℃

で約Ojμmの大きさであり､これより大きい硫酸エアロゾルなどが震粒にまで成長でき

る｡これは硫酸エアロゾルが他の物質､特に不水溶性エアロゾルとの混合していない純粋

な液滴である場合である｡大陸性気団におけるこの大きさのエアロゾルの増加率は､表4.4

に示されるように､半径o｡15μmからo｡2jμmのエアロゾル数濃度は大陸性気団では海洋

性気団に比ぺて約3j倍であり､o｡5%CCNとほぽ同じ増加串である｡しかし､実際の大気

中では他の物質と混合した状態にあると考えられ､硫酸エアロゾルがo｡1μm.であっても

混合したエアロゾルの大きさはO｡1μmより大きなエアロゾルとして観測される｡

　　次に､不水溶性成分が混合した状態を考慮し､水溶性成分の割合がEの場合にCCN

となる硫酸塩エアロゾルの乾燥半径を求める方法がFitzgerald【1973]により示されている:

　　　　ら=1.53×10当ドo‘31sj2/3　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(5.1)

ここでヽ心は過飽和度(%)ヽりは活性化するエアロゾルのなかで最も小さいエアロゾルの

乾燥半径(em)ヽεはエアロゾル中の水溶性物質の割合である.とをO.1ヽ層状性の雲の過飽

和度としてO｡1%を代入すると､りはo｡145μmである｡小笠原諸島の春の平均的な相対湿

度80%で平衡を保つ硫酸塩エアロゾル((NH4)2S04の場合)の直径は約0.4μmである.しか

し､この粒径では表4.4の結果から1.6~3倍近《数濃炭が増加することになる｡

　　この結果は､ソースから1,000kmも離れた海洋上で大陸から輸送されるエアロゾルが､

低い過飽和度で形成される層状雲の雲粒数濃度を増加させる可能性を示したものである｡

これまで､船の煙突から放出されたエアロゾルやSO2などによりその航跡上のアルペード

が増加するなどソース近傍の海洋上でソースの影響が明確に現れることが知られている

[Coakley　et　al･,　i987].しかしヽ

　　ここでは水溶性成分の割合を10%としたが､定量的な議論めためにはエアロゾル中の

水溶性成分と不水溶性成分の存在割合や､混合状態を観測から明らかにする必要がある｡

5.2　SODのメカニズムと硫黄讐粟への影響

　　SODの原因として気象条件や輸送の影饗は考えにくいことを先に示した｡むしろ'海塩
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状性の雲でよ《観測される0.1%の場合､臨界半径が0.7μmであり､最大到達過飽

和度が対流性の雲でよ《観測されるO｡5%の場合､臨界半径はO｡13μmである｡
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粒子起源のハロゲンによるオゾン破壊現象が中緯度の海洋大気で起こる可能性が高いと考

えられている[Sander　and　Crutzen,　1996;　vogt　et　alヽ,1996,　1999;　Dickerson　et　aL,　1999;　Galbally

et　al｡,2000]｡

5.2.1　ハロゲンの放出メカニズム

　　これまでの室内実験で得られた海塩粒子からハロゲンの生成反応が表5.1に示される｡

海塩粒子からのハロゲンの放出にオゾンヽNOXヽS02などが重要な役割を果たすことがわ

かる.RIからR3はNOXと海塩粒子の反応ヽR5からR7はオゾンと海塩粒子の反応､そし

てR8は海塩粒子に取り込まれたS02の酸化の過程で生成されるカロ酸(HS05‘)が関係した

ハロゲンガスの生成である｡これは低温で進み易い反応であり､北極の極夜明けの地上オ

ゾン破壊現象を引き起こす臭素を海塩粒子から放出する反応として重要な反応であると考

えられている[Mozurkewicz,1995]｡

　　このようにハロゲン分子の海塩粒子からの放出は汚染気塊中で起こり易いと考えられ

る.たとえぱヽS02とNSSの濃度は大陸性気団で高くヽ清浄な海洋性気団に比べ4~5倍

に達し(表4.4)ヽ海塩粒子内でハロゲンガスの生成反応が促進される傾向にあると考えられ

る.またヽオゾン濃度もType　llの気団では4〔卜60ppbvと高濃度でありヽType　IVの気団

のオゾン濃度(10~20ppbv)に比べ2`3倍高《ヽNOX濃度もPEM-West　AヽBにおいて測定

された気団別のNOX濃度を参考にすると､大陸性気団では海洋性気団に比べて1桁以上高

い｡これらの条件は大陸性気団において海塩粒子からハロゲンガスを生成する上で好都合

な条件を提供していると考えられる｡

　　また､これらの反応は乾燥した状態では反応確率が数オーダー低下しハロゲンガスの

放出が抑制されるため､ハロゲンガスが有効に放出されるには相対湿度が高《海塩粒子が

潮解していることが不可欠である[e｡g.,Hirokawa　et　al｡,1998].海塩粒子の潮解湿度

(DeliquescenceRelative　Humidity,以下DRH)は海塩粒子の化学組成によって異なるがヽ海塩

粒子の主な組成であるNaCIの潮解湿度は75.3%(298K)である【e･　g,,　Tang,　1980;　Tang　and

Munkelwitz,1993].小笠原諸島付近の相対湿度の日変化を月別に調べた結果ヽ6月から10
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表5.1室内実験で報告されている海塩粒子からのハロゲン放出反応｡

Reaction　path

R1　2N02(g)+NaBr(s)→BrNO(g)+NaNO3(s)

　　2NO2(g)+NaCI(s)→CINO(g)+NaN03(s)

R2　N03(g)+NaCI(s)→C1(g)+NaNO3(s)

　　N03(g)+KBr(s)→Br(g)+KN03(s)

　　2N03(g)+2KBr(s)→Br2(g)+2KN03(s)

R3　N205(g)+NaCI(s)→CIN02(g)+NaNO3(s)

R4　0H(g)+sea-salt→OH+CI‘→CIOH‘

　　　CIOH゛4･●CI+OH≒,CI+CI‘→C12゛

　　　C12‘+CI2“→C12(g)+2CI'

R5　03(g)+NaBr(s)→B｢2(g)

　　2(NaBr+H20)→2NaOH+2HBr

　　O3+2HBr→‘Br2+H20+02

R6　03(g)+synthetic　sea-salt(s)→Br2(g)

R7　03(g)+MgBr2(s),CaBr2(s)→Br2(g)

R8　　HS05'+Br→S042゛+HOBr

　　　　HOBr+Br'+H゛→Br2+H20

R9　　Br2゛+HO2　‘゛　Br2　+HO2゛

Experiment　Ref,　Required　Atmospheric

conditions

Polluted　marine

Polluted　marine

Nighttime

KnudsenCe11　S&U

Reactor

Knudsen

Cell　reactor

Knudsen

Ce11　reactor

Knudsen　ceII

reactor

Se

Be　　　Polluted　marine

　　　　　Nighttime

OU,

Ke

Polluted　or　clean　marine

Daytime

Hi　　　Polluted　or　clean　marine

　　　　　Daytime　or　nighttime

Hi,

Mc

POIluted　or　clean　marine

Daytime　or　nighttime

Knudsen　ce11　MC　　Polluted　or　clean　marine

r･eactor　　　　　　　　　Daytime　or　nighttime

　　　　　　　　Mz　　Lower　temp･,　and　SO2　rich

　　　　　　　　　　　　(PollutJed　marlLne　air)

　　　　　　　　Mz　　Moderate　pH

　　　　　　　　　　　　marine　air

Be;　Behnke　et　al,[1994],Hi　;　Hirokawa　et　aL,[19981,Ke;　Keene　et　ai,,　[19901,Mc;　Mochida　et　al｡,

119981,Mz;　Mozurkewicz　l19951,0u;　Oum　et　al,,　[19981,Se;　Seisel　et　al.　【19971,S&U;　Schroeder

and〉Urone[19741
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月の相対湿度は夜間が85~90%､日中は75~80%以上を示し､海塩粒子のDRHを上回る

が(図5,2)ヽ汚染物質が多い11月から5月の相対湿度はヽ相対湿度の高い夜間においても

75%以下であり､海塩粒子の主たる組成であるNaC1のDRHを下回る｡しかし､海面から

波滴として大気に供給された海塩粒子は､相対湿度の低下による結晶化の場合は履歴現象

を示すためヽ結晶化する相対湿度はDRHより低くヽNaCIの場合42~45%[Wells　et　aL,　1977;

Hansson　et　al･,　1998]ヽNaBrは58%(293~298K)(実験では44,5~45j%)である[Weast,

1975].以上の結果から海塩粒子は一年を通して潮解した状態にあると考えられる.

5.2.2　SODに必要なハロゲンの見穣もり

　　観測されたSODのオゾン減少率は月によって異なり､月平均値で11月~4月は｡0.4

ppbv　h4`-0.8　ppbv　h'1　と大きなオゾン減少率を示しヽ夏は-O.2　ppbv　h4以下の小さな値を示

す｡このオゾン減少率をハロゲンによるオゾン破壊反応に帰する場合に必要なBr､CIを見

積もり､その妥当性を検討する必要がある｡冬から春にかけて大きな減少串を示すのは大

陸性気団で海塩粒子からのハロゲン放出反応が促進される可能性がある｡ここでは観測さ

れたオゾン減少率を説明するのに必要なBr濃度を気団別(TypeliとTypeIV)に推定する

ため､北極域の地上オゾン破壊についてハロゲンラジカルの見積もりを行ったLe　Bras　and

Platt【19951の方法に従いヽ必要なハロゲンの量をオゾン減少率とCIラジカル濃度から計算

した(Appendix　D)･

　　CI濃度の観測は限られているがその範囲は､熱帯太平洋で炭化水素の減少率から推定

した105　molec,　cm‘3【Singh　et　al･,　1996]から北米の大西洋岸では20`200pptvの

C1*(=CI+HOCI)[Pszenny　et　al,,　1993;　Spicer　et　al･,　1998]に及ぶと考えられる.またヽNO濃度

はPEM-Westのデータ[Kondo　et　al･,　1996】からTypeIVの清浄気団では10pptv(`2,5×108個

cm'3)としヽ大陸性気団(TypeII)では50pptvとした.またヽ本研究のオゾン濃度の時間変

化率は0`-!　ppbv　h4　の範囲で観測されているためヽこの範囲のオゾン減少串を説明するB｢

を計算した(図5.3)･
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　　TypeIIのケースについてCIをO,1pptvとするとオゾン減少率-O.5　ppbv　h利こ必要なB｢

はO.2`O.3pptvヽこのときのBrOは約10pptvである.またヽType　IV　でオゾン減少率が-

-O.2　ppbv　h`1のときはC1がO,01pptvでBrが1pptvヽBrOが10`20pptv必'要である.Hawaii

でMoyers　and　Duce　[1972]によって報告されているガス態Br濃度の約15pptv(=3.8×108

molec.　cm'3)に近い濃度であり存在し得る濃度であると考えられる.この他にガス態ハロ

ゲンの観測は､それが反応性の高いガスであるため観測例は多くないが､臭素以外のハロ

ゲンについてこれまでの観測結果を示す｡

◆塩素

　　光に述べた北米束海岸の大西洋岸での夜間で50`250pptvのガス態のCI2*(可視光線

で容易に光解離する光活性なCI2とHOCI)が観測されている[Pszenny　et　al･,　1993;　Spicer　et

al･,1998].またヽ低緯度北太平洋(熱帯太平洋)においてヽCIが105　molec.　c�3程度存在

すると見積もられているが[Singh　et　a1･,1996]ヽ104　molec.　c�3程度という報告[Rudolph　et

al･,19971もある.これは清浄な海洋大気においてはハロゲンガスの生成反応(R1`R9)が

汚染大気に比べて制限されていることが関係していると考えられる｡

　　成層圈のオゾン破壊の触媒反応ではCIが重要であるが､対流圈の下層では炭化水素が

多《､CIはオゾンとの反応以外に炭化水素やDMSと反応し不活性なHCIに変わる｡した

がって､Brが触媒反応により再生されるためにはCIの他にヨウ素との再生反応も重要で

あると考えられている[e･g･,vogt　et　al,,　1999].ヨウ素が海洋上でどの程度存在するかについ

てこれまでの観測例を示す｡

◆ヨウ素

　　海洋上の大気境界層内での臭素や塩素は海塩粒子起源であるが､ヨウ素は主に幾つか

の海洋生物圏起源の有機ヨウ素化合物から光化学的に生成されて大気中に供給される｡た

とえぱヽヨウ化メチル(CH31)は海洋上の大気境界層内では最も量の多い有機ヨウ素化合物

と考えられており[Cicerone,198月ヽ西部太平洋でO,1~5pptv【Yokouchi　et　al,,　1997],富栄養
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な沿岸域では10~20pptvヽあるいは43pptvの値が報告されている[Oram　and　Penkett,　1994]･

しかしヽCH31は対流圏下層では光解離しにくいため海洋上の境界層内での化学過程には

CH212ヽCH2C11ヽqH51ヽC3H,Iなどが重要であると考えられている{Roehl　et　al,,　1997;　vogt　et

aL,199り1.これらは藻類や植物プランクトンによって生成され[Fenical,1981]ヽ揮発性(低溶

解度)であるため海洋から大気へ放出される【Sin油et　aL,　1983].CH31以外ではヽ1ヽ2月の

南シナ海でC2H51がo,1pptvと報告されているが{Yokouchi　et　aL,　1997】ヽその濃度の測定は

限られており､海洋の生物生産に依存し季節により変化することが考えられる｡

　　以上の報告はオーダーとしてはSODを起こすためのハロゲンガスの濃度が十分に存

在可能であると考えられる｡しかし､どのような条件でハロゲンが放出されるかについて､

海塩粒子起源と海洋生物起源のハロゲンの寄与についての研究が必要である(図5.4)･

5.2.3　ハロゲンによる硫黄循環への影饗

　　本研究において､早朝に現れたSODをハロゲンによる光化学反応によるオゾン破壊と

仮定するとヽSODを起こすために必要なハロゲンガスが10`100pptvのレベルである.こ

の程度のハロゲンガスが実際に西部北太平洋上の大気中で確認されたわけではな《､ハロ

ゲンガスの観測は今後の課題であるが､室内実験によるとハロゲンラジカルとDMSや炭

化水素の反応速度定数はOHラジカルやN03ラジカルのそれに比べて数十倍大きいことが

示されている【Barnes　et　a1･,1991;　DeMore　et　a1･,　1992].DM,SとCIやBrあるいはIのラジ力

ルとの反応はDMSからHを引き抜《反応であり､ハロゲンはHCI､HBrなどの不活性で

水溶性のガスに変化し､DMSからS02を生成する反応に入る｡

　　DMSぱかりでなく炭化水素の酸化反応においてもハロゲンラジカルは無視できず､表

5.2に示されるようにヽC1ラジカル(105　molec.　cm‘3　あるとした場合)と炭化水素類(たとえぱヽ

C2H6ヽC3H8ヽC2H2など)およびDMSの反応速度をOHラジカル濃度が106　molec.　c�3の場

合と炭化水素やDMSとの反応速度と比較すると､298KではCIラジカルによる酸化速度

が炭化水素類で60~加o倍､DMSで約67倍速い[Stickel　et　al.,1992;　Wine　et　aL,　1993;　Singh

et　al,,　1996].これはCI濃度が104`105　molec,　cm‘3存在すれぱOHラジカルによる酸化と対
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このなかで網掛けをしたDMS､およぴオゾンは本研究の中心テーマである｡



表5､2　DMSおよび炭化水素とOHラジカルあるいはハロゲンの反応速度定数｡

反応速度定数が定数のものは298Kにおける値｡

Reaction

DMS十〇H→S02

DMS十〇H→DMSO

DMS十N03→S02

DMS十C1→S02

DMS+Br-→S02

DMS+IO→'S02

CH4+CI

CH4+OH

Alkanes十Ci

Aikanes+OH

Alkanes+N03

Alkenes+CI

Alkenes十〇H

Alkenes十Br

HCHO十CI

Reaction　rate　constant

4.4×10‘12　exp(-234(1/T-1/298))

1.7×10'12　exp(7810(1/T-1/298))

1.0×10‘12　exp(500(I/T-1/298))

3.3×10J

9,3×1041　exP(1300(1/T-1/298))

L2×10‘14

1.0×10'13　exp(-1400(1/T-1/298))

6.5×10‘15　exp(-1820(1/T-1/298))

1.0×10‘lo

1.0×10゛12

2.0×10゛17

LOX10‘lo

LOX10'n

5.0×10‘14

7.3×10゛11　exp(-30(1/T-1/298))

Reference

Atkinson　et　aL[1989]

Atkinson　et則〕19891

Atkinson　et　aL[19891

Singh　and　Zimmerman　[1992]

wine　et　al41993i

DeMofe　et　alj1992]

DeMore　et　a申992】

Singh　and　Zimmerman　[19921

Singh　and　Zimmerman　[1992]

Manard　et　al,　[1993]

Mallard　et　aL　【1993】

Singh　and　Zimmerman　[i992]

Manard　et　a1･　[19931

DeMore　et　al,　[1992]
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等になり､これまでOHラジカルが大気中の微量成分の酸化を通して物質循環に関与して

きたという考え方に修正が必要となる｡

　　DMSとOHラジカルの反応にはOHラジカルが付加しDMSOヽDMS02を生成する反

応とヽHを引き抜きヽMSAやSO2を経てH2SO4を生成する反応が競合する｡DMSから生

成される硫黄化合物はこの競合する反応の分岐率に依存する｡OHラジカルが付加する反

応は低温で進む傾向が強《､高緯度地域や､あるいはDMSが対流圈上部に輸送されてそ

こで酸化される場合に重要となる｡しかし､小笠原諸島母島のような亜熱帯域の海洋上で

は気温は級低でも15℃以下に下がらず､反応速度定数の温度依存性を考慮してこれらの競

合する反応の分岐を調ぺた結果ヽ夏季ではDMSの水素引き抜きによる酸化(H引き抜き反

応)がDMSの酸化の80%近《を占めヽまたヽ低温時の12月から2月でもH引き抜き反応

が60%から70%を占める(図5.5)･

　　ハロゲンラジカルによるDMSの酸化はH引き抜き反応であり､CIラジカルはDMS

からHを引き抜いてHCHこ変わる｡したがって､ハロゲンラジカルによるDMSの酸化が

加わると､この競合反応においてますますH引き抜き反応が卓越し､OH付加反応の重要

性が低下する｡この効果を調べるため､OH濃度を106molec.c�3と仮定し､C1濃炭を変え

てDMSの酸化反応の分岐率を調べた｡CI濃度が105　molec.　c�3存在するときはDMSの約

95%はH引き抜き反応によりSO2およびMSAの生成反応になり､DMSOおよびDMS02

の生成反応は5%程度に低下することになる｡今のところ西部北太平洋上でのハロゲンラ

ジカルの測定は存在しないが､Singh　et　a1.[19961が赤,道太平洋で炭化水素の日変化から推定

したCI濃度は約105　molec｡c�3である｡この濃度が存在するとDMSの酸化の約95%はH

引き抜き反応になりヽRudolph　et　aL[1997]の指摘するようにCI濃度が104　molec.cm゛3のレベ

ルであっても､低温の冬季でも75%以上､夏には85%近くがH引き抜き反応となる｡

　　特に早朝に限れぱ､OHラジカルは紫外光が弱いため殆ど存在しないのに対し､CIラ

ジカルは早朝の可視光で容易にC12などから生成されるため､日中にOHラジカルによっ

て酸化されるのとは別に日の出直後にCIラジカルによって炭化水素類が酸化される可能

性が極めて濃厚である｡
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第6章　結　　論

　　硫黄化合物は､循環の過程でNSS粒子を生成し太陽光を散乱する｡また､NSSは吸湿

性であるため大気中の水蒸気過飽和度が1%程度以下の低い過飽和度で活性化して水蒸気

を凝結させ､CCNとして雲粒の形成にも関与する｡

　　西部北太平洋上は､日本､韓国､中国などの産業活動の盛んな束アジア諸国の偏西風

の風下に位匿し､気団によって大気組成が大きく異なることが予想される｡本研究は､季

節により気団が入れ替わる西部北太平洋上において､硫黄循環とその収支に及ぽす海洋植

物プランクトンの生産するDMSの寄与､およぴアジア大陸から輸送される人為起源､陸

起源物質の影響､さらに各気団の大気光化学過程が硫黄循環に与える影饗を明らかにする

ことを目的とした｡小笠原諸島に観測拠点を設置し､1994年12月から1996年10月まで

DMSヽS02ヽオゾンなどの微量ガス成分ヽエアロゾルの化学組成ヽおよびCCN数濃度につ

いて長期にわたる観測を実施した｡また､この観測で得られた結果を輸送経路と併せて解

析し､大気光化学過程と輸送過程を中心に調べた結果､次のことが明らかになった｡

(1)西部北太平洋上においてヽエアロゾル中のNSSヽ気相のS02ヽおよびCCN数濃度は

　　冬から春にかけて多く存在し､夏から秋にかけて少ないという季節変化を示す｡これ

　　は大陸性気団で濃度が高く､海洋性気団で濃度が低いことに対応し､その差は4､5

　　倍に達する｡しかし､大気中のDMS濃度はこれとは逆に春から夏にかけて濃度が高

　　く､秋から冬にかけて濃度が低い｡

(2)MSAはDMS･の酸化が唯一のソースであるためヽ[MSA]/[DMS]比をDMSの酸化の指

　　標として用い､NSSやSO2の季節変化との関係を調べた｡その結果､冬から春にかけ

　　て観測される高濃度のSO2やNSSはDMSの酸化では説明できず､大陸から輸送され

　　た人為起源のS02とNSSによると推測される｡
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(3)夏から秋にかけて西部北太平洋域で支配的な海洋性気団ではヽNSSとS02の濃度ヽお

　　よぴCCN数濃度は低く､太平洋の清浄大気で測定された値に近い｡北太平洋中央部

　　から到来する気塊であり､大気は安定成層をなし､海洋上のAMBL内とa由大気間の

　　物質交換が起こりにくい.この様な条件で{MSA]/[NSSI比からNS.S形成におけるDMS

　　の寄与を調べた結果､DMS起源のNSSが少なくとも54%を占め､DMSから生成され

　　たNSSのこの海域における大気中の硫黄循環に対する寄与は大きい｡

(4)大陸性気団と海洋性気団のS02とNSSの濃度およびエアロゾルとCCNの数濃度を比

　　較すると､大陸性気団では粒径の小さいエアロゾルほど増加する傾向にある｡この傾

　　向はCCNにも当てはまり､0.5%CCNよりLO%CCNの増加が車越する｡これは粒径

　　が大きいエアロゾルほど輸送途中に除去され易いためであると推測される｡また､NSS

　　の増加に比べSO2の増加が少ない｡これは､輸送過程でS02からNSSへの変化が生じ

　　たためであると考えられる｡NSSは微小粒子に多く存在するため､輸送途中で微小粒

　　子の生成が生じているとすれぱ､エアロゾル数濃度の粒径依存性が説明できる｡

(5)大陸性気団に覆われているときヽSO2やNSSが外洋に輸送されエアロゾル数濃度を増

　　加させるとともに､NOXやCOなどの輸送によるオゾンの光化学生成､およぴオゾン

　　とNOXから生成されるN03ラジカルによるDMSの酸化も予想される｡各気団におけ

　　る大気光化学過程の特性を調べるため､連続的に取得した大気DMSとオゾンの濃炭

　　の日変化を気団別､季節別に調べた｡その結果､DMSの酸化は主にOHラジカルによ

　　る日中の酸化であり､N03ラジカルによる夜間の酸化は大陸性気団においても小さく､

　　DMSの酸化におけるNO,xの効果は小笠原諸島母島ではほとんど無視できると考えら

　　れる｡

(6)オゾンの日変化においてヽ日中の減少の他に日の出直後の減少が新しく見出された.

　　この原因として､梅塩粒子起源のハロゲンが日の出とともにオゾンを破壊する可能性
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が示唆される｡これまで認識されていなかったが､最近､タスマニア島でもハロゲン

による日の出後のオゾン破壊を示唆する結果が報告され､海洋上のオゾン収支の見直

しを迫られている｡また､日の出直後のオゾン減少を起こすのに必要なハロゲンの計

算による見積もりが現実ならぱ､ハロゲンによるDMSの酸化効果はOHラジカルに

よる酸化に匹敵する｡その結果として､硫黄化合物や炭化水素の酸化が促進され､こ

れらの循環速度を変えている可能性が大きい｡これは新しく提起されかつ将来に残さ

れた重要な研究テーマである｡

　　これらの結果をもとに西部北太平洋上の大気中の硫黄循環､オゾンを中心とした大気

光化学過程について考察を加えた結果を総合すると次のような結論を得ることができる｡

　　まず､DMSの硫貧化合物への寄与は､西部北太平洋上の夏から秋にかけて支配的な海

洋性気団において大きい｡また､DMSから生成されるNSSなどの硫黄化合物がCCNの主

要な構成要素となると考えられる｡したがってこの気団においては､Watson　and　Lovelock

[19831によって論じられたdaisy　world　やヽCharlson　et　al.【1987]の考えたDMSと海洋植物プ

ランクトン間のリンクが西部北太平洋においても成り立つ可能性がある｡地球表層の生物

圏と大気圈との物質循環解明の一つの大きな手掛かりとなることが期待できる｡

　　次に､大気中の酸化過程は物質循環を駆動する重要なプロセスである｡還元されたか

たちで大気中に放出される生物起源の硫黄化合物や人為起源の硫黄化合物が大気中の酸化

反応により水溶性の物質に変化し､一部はCCNとして震の形成に関わるほか､降水によ

って大気から除かれる｡西郎北太平洋においては硫黄化合物の酸化反応にオゾンとOHラ

ジカル(およびHOXサイクル)が重要な役割を果たす.特に大陸性気団においては水蒸気混

合比は小さいが､オゾン濃度が高いだけではな《､NOX濃度も高いことが十分に予想され

るため､OHラジカルの再生反応が活性化するものと考えられる｡

　　しかし､西部北太平洋において､酸化反応に関わる物質はオゾンやOHラジカル以外

に海洋起源のハロゲンラジカルも関与する可能性が示された｡特に､大陸から酸性物質を

多く含んだ汚染空気塊が海洋上に輸送されると､海塩粒子内での不均質液相反応により､
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ハロゲンガスを放出されやすいことが実験により示されている｡また海塩粒子のほか､海

洋生物起源のヨウ化メチルなどのアルキルハライドもハロゲンラジカルのソースになり得

る｡塩素ラジカルは主にDMSや炭化水素の酸化反応に関わるが､このほかに臭素やヨウ

素が放出される場合にはオゾンを触媒的に破壊するため､海洋生物起源物質はDMS以外

にも海洋大気中の化学過程､物質循聚過程に重要な役割を果たす｡

　　また､物質循環の速度に関わる大陸性気団の影響として､この気団ではCCNとなる硫

酸塩エアロゾルが多いため､海洋上で形成される雲粒の数濃度を増加させることにより降

水効率を低下させる可能性がある｡降水効率の低下によって硫酸エアロゾルなどの除去が

低下し､その濃度を増加させるほか､滞留時間を延ぱすことにより､先に述べた海塩粒子

との反応によるハロゲン放出反応にも関与する機会を増やすことになる｡

　　このように､汚染気塊が海洋上へ輸送されることによりこれまで十分解明されていない

反応が滞留時間の増加と複合的に起こる可能性があり､海洋大気中の物質循渠を解明する

うえで重要なテーマになり得ると考えられる｡
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　　　　　　　　　　　　　　　　　Appendix　A

海洋から大気へのDMSのフラックスの交換係数

　　海洋から大気へのDMSのフラックスを計算する際､交換係数について2つのパラメ

ータリゼーションが提案されている｡本研究ではこの2つのパラメータリゼーションによ

り交換係数X｡を求めた｡

◆Liss　and　Merilivat　[19861の方法(以下､L&M)

　　L&MによるDMSの海洋から大気へのフラックスの4のパラメータリゼーションは､

海洋から大気へのC02のフラックスの野外観測データ[Wannikhof　et　al｡19851と風洞実験デ

ータ[Broecker　and　Siems,　19841に基づいたものでヽ瓦｡をDMSとC02のシュミット数SczJ4

と&;c｡2の比丿印を使って風速の関数で衷したものである.シュミット数は絶対温度を7μQ

とすると次のように表せる:

4　-o.17,4の゛ら

£｡-O.17肩7戸‰+2.68席r戸‰-3.6)

Os£zs3.6　ms‘1

3.6sz4　s13ms‘1

4=a17･4の゛万‰+2.6刮の‾v‰-3,6)+3.014の゛v‰-13)μa13ms'|

(A,1)

(A.2)

(Aj)

ここでj印はヽ/1(r)'屁sl(7')/&cら(293)と表される.ここでヽ･∫ca)2(293)゜595.0でヽ

DMSのシュミット数&zsはSaltzman　et　aL[1993]の式けは摂氏で衷した海水温)を使って

計算した○　　　　　　　　'　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　‘　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　‘

&Z,A,i°2674.0-147.12Z+3.72&2　-　0･038Z3 (A,4)

◆Smethie　et　al.【1985]の方法(以下､SMT)
　　　　　　　j　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ゝ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　4　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　･

　　Smethieのjらのパラメータリゼーションの方法は､ラドンのピストン速度と風速の関係

を調べたSmethie　et　aL[1985]の観測結果に基づいたものでヽ風速3　m　sec‘1以上について以下

の式で計算する｡

　　　　X｡-2.75(zj-3)(5らw)々2/(1,12×10`2　/1,14　×10　“5　)“1/2　　　　　　　　　　　　(A.5)

また､風速3　m　sec'1　以下では0とする｡
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Appendix　B

OHラジカル濃度の計算

　　OHラジカル等の寿命の極めて短い物質の濃度の計算には2つの方法があり､一つは

関連する物質の濃炭を時間積分する方法ヽもう一つは簡便で正破な方法としてSteady　State

Expressions(SSEs)法が用いられる[Logan,1981;　Sillman,　1995;　Penkett　et　al,,　1997;Carslaw　et

a1･,19991.このSSEs法を用いて計算されたOH濃度はヽ光化学過程を詳細に計算して求め

たOH濃度と比較した結果ヽ清浄大気においてよい一致を得ている[Carslaw　et　al･,　1999]･

◆清浄大気のOH濃度

　　清浄大気でのOH濃度は光化学平衡にあると仮定することができヽ生成項(分子)と消

失項(分母)から次の式で表される:

[OH]-
生成項
-

消失項
(B,1)

　　　生成項s恥仙[03]゛【HOJち屹,g[NOD4ら,匹[03])

　　　消失項s友a)t回[CO]+£1/2･回[H21十£w疵･･(琲[HCHO]+£a4･回【CH41

　　　　　　　十友x)24回[N02]+£o34)j7[03]

ここでヽaはオゾンが光解離して生成された○(1D)のうちヽ水蒸気と反応しOHを生成す

る分子の割合でありヽ(B,2)式で表される:

a

£
∂(IZ))●/Zaり

仙(lz))f豺

｡″゛θ(iβ)争μ2θIJ゛　2゛´｣

　　　A:oゆ)4[財]

-2.2×10“lo　at　298j(

-2.9×10゛ll　at　298瓦

またヽCH302濃度も光化学平衡の仮定から次のように衷される:

[CH302]=

(B,2)

(B.3)
　　　　£(万4,･辨【CH4　1[OH]

走c″3ら･心jHo2]+λc仔3ら･心[No]

(B.1)式ヽ(B.2)式ヽ(B,3)式からOHとCH302を消去すれぱHOjこついての3次方程式が得ら

れる:

108



　　　β[H0213+y[H0212+司H021+ε=0

ここで､則　T､6は

　　　β゜2ち2(糾3召十らlj)

　　　y°2与3鱈2jl+2ち3ら5【NO]j+2友r2ら4【CH4担

+£ r[NO2沁2j+Mんrlら5[N01

(B｡4)

　　　　‘5°2£r3りμ1[NO]十2与2ら4JI[CH4]+糾JI[N02衿72

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　+£β[N02捧｡5[NO]-(/l+J2)jんr2

　　　　ε=JI≒[N02]ん｡5[NO]-(jl+j2)jら5[NO]

と書ける.またヽ各項の詳細は以下の通りでありヽ反応速度定数はDeMore　et　al.[1997]を使

用した:

JI'2八“【031

J2=2んcお[HCHO】

/1'£a)･回{CO]+A://2･むw【H2]+A:μc回･回[HCHO]+£(w,･む附[CH4]

　+£g2･凹[N02]‾孔)3･回[03]

ja°£g2･g[NO]十んj凹2吟[031

A:7=£cw+胡!}2

£71=ん/fo2+jyθ2

λ:r2　°£ffo2キcjちり2

£T3'£○//争/jり2

£戸4　s　A:c7f4+∂jFf

　　　ら5°£G/β2+M)

この3次方程式(B.4)から得られたH02濃度を(B｡1)式に代入すれぱOH濃度が計算できる｡

この計算においてヽ一酸化炭素(CyO)ヽCH4ヽ一酸化窒素(NO)ヽホルムアルデヒド(HCHO)ヽ

オゾン､水蒸気混合比の濃度が必要であるが､オゾンは小笠原諸鳥母島で観測された値を

用い､水蒸気混合比は小笠原諸島父島の気象観測所の値を用いて計算する｡また､CO､

CH4ヽNO濃度は気団別にPEM-WestA[Kondo　et　al･,　19961で測定された値を使って計算する.

しかしヽHCHOについての気団別の濃度の情報が無いためヽここでは一定値lppbvとした.

　　このSSEs法を用いて､12月の大陸性気団時と6月の海洋性気団時のOH濃炭を比較

し､気団による大気組成や気象条件の違いがDMSなどの硫黄化合物の酸化に与える影響

を調ぺた｡気団や季節の違いは表B.1に示す柴件を与えて考盧した｡この表においてオゾ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　109



ンの光解離定数ちJはヽAppendix　Cに記述したSBDARTを使って計算した03光解離定数

である.目中の平均値は冬至で1.1×10゛5(sec4)ヽ夏至で4,2×10゛5(sec‘1)である.またヽ

HCHO→2H02の光解離定数ん｡｡も同様にSBDARTを使って計算した結果､日中の平均値

は冬至で2,3×10'j(sec4)ヽ夏至で5,5×10'5(sec″1)であった.

衷B｡1　0H濃度の計算に使用した気団別の大気微量成分の濃度､水蒸気混合比､気温｡

　　　　　　Type　II　(12月)　Type　IV　(6月)　　Reference

CH4

CO

N02

NO

1･81　ppmv

130　ppbv

200　pptv

　40　pptv

　1･O　ppbv

　7･5　g　kg4

　45　ppbv

　288　K

1.75　ppmv

　90　Ppbv

　10　pptv

　5　pptv

　1.0　ppbv

　20.0　g/kg

　15　ppbv

298　K

Kondo　et　al･[1996]PEM-WestA

Kondo　et　aL[1996]PEM-WestA

(注1)

Kondo　et　al.[19196]PEM-WestA

(注2)

父島気象データ(気象庁)

This　work

父島気象データ(気象庁)

(注1)NO2濃度はKondo　et　aL[1996]のNOXの計算値からNOの観測値を引いたものをN02

とした｡

(注2)HCHO濃度は気団によらず一定とした｡
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Appendix　C

大気微量成分の光解離定数の計算

　　Appendix　B　でOHラジカル濃度を季節別に計算するためヽオゾンとHCHOの光解離定

数を求める必要がある.またヽAppendix　DではBr2ヽBrCIなどのハロゲン分子の光解離定

数が必要である｡光解離定数jは次の式により求められる:

J(5‾I)=∫匝(λのφ(λ,7)/(λ)ljλ (C.1)

ここで坏勾は太陽放射のスペクトルヽ叫λ,ηは吸収断面禎､吋λ,7ひは量子収率である｡

　　太陽放射スペクトルを計算するツールとしてSBDART(Santa　Barbara　DISORT

Atmospheric　Radiative　Transfer)program{Ricchiazzi　et　al･,　1998】を使用した.SBDARTは

LOWTRAN､MODTRANなどの放射伝達計算プログラムを改良し､Webページ上で計算可

能にしたツールである.計算に用いる大気の鉛直構造はヽ6つの大気モデル(熱帯ヽ中緯炭

夏ヽ中緯度冬､亜寒帯夏､亜寒帯冬とUS62)を選択し､地衷面は5つのタイプ(海水､潮

水､草地､雪氷面､そして砂地)が選べる｡また､これらの条件のもとで霊とエアロゾル

の散乱の効果､空気分子によるレイリー散乱等を計算し､上向き､下向きのスペクトルを

計算する｡本研究では､アルベードに海洋の値､エアロゾルは海洋性エアロゾルを選択し

雲の無い晴天のケースについてヽ12月21日(冬至)ヽ3月21日(春分)ヽ6月21目(夏至)の北
　　　■　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　u　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　4　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　d

緯26度の地上100mにおける太陽放射の日変化を1nm毎､1分毎に計算した｡

　　また､この計算結果を検証するため､SBDARTで計算した太陽放射スペクトルを波長

で積分し全天日射量を計算した｡これを気象庁の父島気象観測所で測定している冬至､春

分ヽ夏至の前後計20日分の全天日射量(1994年~1997年)と比較しヽSBDARTで計算した

晴天時の全天日射量の妥当性を確認した｡

　　オゾンヽNOXヽハロゲンなどのガスの吸収断面積(可λ,刀(cm2　molee√1)ヽおよぴ量子収率

ダλ,77はFinlayson-Pitts　and　Pitts,　[1986]ヽDeMore　et　al,　[1997Jを用いヽ表C.1に挙げた21個

の大気微量成分の光解離定数を式(C｡1)に基づいて計算した(表C｡i)｡
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表C｡1　SBDA〕RTを使って計算した小笠原諸島の海抜100mにおける日平均の光解離定数｡

単位はsec'1である｡

J01

J02

J03

J04

J05

J06

JOフ

J08

J09

J10

Ji1

J12

J13

J14

J15

J16

J17

J18

J19

J20

J21

Photolysis

O3→･○(1D)+02

03→○+02

H202→20H

CH300H　4　HCyHO+H02十〇H

N02→NO十〇

N205→N03+N02

HNO3　-゛　NO2十〇H

C12→2CI

BrCI→Br十CI

HOCI→CI+OH

C1202→CI+OCIO-゛CI+CIO+○

HOBr→Br十〇H

HCHO→H+HCO

HCHO→H2+CO

N03→NO十〇2

N03→N02十〇

CINO3→CI+NO3

CINO3→C10十N02

町N03→BrO+N02

BrN03→Br+N03

Br2→2B｢

Winter　solstice

l｡1×10‘5

1.9×10‘4

1.8×10‘6

1.9×10‘6

2.1×10“3

1.3×10'5

1.8×10‘7

6.1×10゛4

2.3×10'3

6.ix10゛5

3.6×10゛4

4.6×10゛4

2.3×10'5

1.9×10“6

2.5×10'3

2.7×10'2

1.0×10‘5

2.1×10‘6

2.1×10“4

8.8×10‘5

5.9×10゛3
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Spnng　equlnox

2.5×10‘5

4.0×10'4

3.5×10゛6

3.6×10゛6

3.8×10'3

2.3×10‘5

3.8×10゛7

1.1×10‘3

3.8×10‘3

1.1×10‘4

6.3×10‘4

7.8×10“4

4.2×10゛5

3.8×10″6

4.2×10″3

4.4×10'2

1.8×10″5

4.4×10‘6

3.8×10‘4

1.5×10゛4

9.5×10'3

Summer　solstice

4.2×10゛5

6.1×10゛4

4.7×10゛6

4.8×10゛6

4.6×10'3

3.2×10'5

5.7×10゛7

1.3×10‘3

4.6×10‘3

1.4×10“4

8.4×10'4

9.7×10‘4

5.5×10'5

5.6×10‘6

5.3×10'3

5.4×10゛2

2.3×10゛5

6.1×10‘6

4.8×､10‘4

1.9×10‘4

1.2×10'2



Appendix　l》

SODを説明するハロゲンの量の見積もり

　　Br､CHこよるオゾン破壊の触媒反応は､まずハロゲン分子の光解離によるハロゲン原

子の生成に始まる｡

　　Br2十hv→2Br　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R,1)

　　CI2+hv→2CI　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R,2)

SBDARTにより計算したBr2,　C12の光解離の時定数(Appendix　C)は冬至の北緯26度で目の

出1時間後はBr2が6分ヽ2時間後は2,4分である.また､C12は2時間後で18分ヽBrCI

は5分であり､夏至はもっと速く数分以内である｡つまり日の出後の日射で十分にBrや

C1原子に光解離することが可能である｡

(1)オゾン破壊反応

次に光解離でできたBr､CI原子はオゾンと反応しオゾンを壊す反応が始まる｡

　　Br+03→BrO十〇2

　　CI+03→CIO+02

オゾンは(R,3)ヽ(R.4)で壊れるため減少率は(D.1)式で表される:

d[031
-

冶
=一叱【Br]+リclmo3j

(R,3)

(R.4)

(D.1)

次にヽLe　Bras　and　Platt[1995]に従いBrOX(=Br+BrO)ヽCIOX(=C1+CIO)とd[031/dtの関係を求

める｡

(2)BrとCIの再生反応

オゾン破壊の触媒反応を構成するためには(R.3)ヽ(R.4)のBrOヽCIOから再ぴハロゲン原子

BrヽCHこ戻る反応が必要である｡HO2が少ない日の出後であるためHOBrは重要性が低く､

j,｡､｡も小さいためヽ次の3つが考えられている.
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(2-1)NOが存在する場合のBr､CI原子再生反応

　　BrO十NO゛→Br+NO2

　　CIO+NO→'CI+NO2

(R.5)

(R,6)

しかし､この反応はNO2からオゾンが再生されるので実質的なオゾン破壊反応ではない.

(2.2)Self　readion　of　Bro

BrO同士の反応によりBrが再生される反応が北極の地上オゾン破壊で起きていると考え

られている[Barrie　et　a1.,1988;　Bottenheim　et　aL,　1990]｡

　BrO+BrO→2Br十〇2

2×(Br+03→BrO十〇2)

　　　203→302(Net)

(R

(R

7)

3)

(2･3)Crossreaction　of　BrO-CIO

Molina[i9931が提案しているようにBrO-CIOの反応も効果的にBrやCIを再生し触媒サイ

クルを構成する:

　　CIO+BrO→Br+CI+02　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R.8a)

　　CIO+BrO→BrC1+02　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R,8b)

　　CIO+BrO→OCIO+Br　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R,8c)

このなかで(R,8b)ヽ(R.8c)のBrC1やOCIOはすぐに光解離しヽBrヽC1ヽCIOを生成する.

　　　BrCI+hv→Br+CI　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R.9)

　　　OCIO+hv→O+C10　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(R,10)

同時に(R.8c)のOC10･は光解離してO原子を生成しヽこれがすぐに酸素原子と反応しオゾ

ンを汚生するためヽ(R,8c)の反応はオゾンの正味の破壊にはならない.結局ヽ(R,8a)ヽ(R.8b)

は203→302の破壊反応となる.したがってヽオゾン破壊反応をもたらすのは(R,3)ヽ(R.4)ヽ

(R.7)ヽ(R,8a)ヽ(R.8b)である.

　　以上の反応からオゾンとBrや･C1の反応によるBrO､CIOの濃度を求める式は次のよ
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うになる:

　　慰ご91=リBr][OJ-(Ay8.+松)[CI01[BrC卜2恥[BrO12

　　屯回俵=柘[CIHO3]‐恬8.+ら)【C10][BrO]
光化学平衡を仮定すると次のように表すことができる:

　　りBr]【031=(£8.+4,)[CIO]IBのド2£7[BrO]2

　　£,[CII[03]=(£8.+ら)【CI01[BrO】

結局ヽオゾンの破壊率(オゾンの減少率)は(D.1)式に(D,2)'ヽ(D,3)'を代入して

`ヂ`

t-

=2(£8.+ら)[BrO][CIO]+2糾[Br012

　　　　　14【03]

(仙+£8ゎ)[BrO]+ん6[NO]
[C11

(D,2)

(D,3)

(D.2)

(D､3)

(D,4)

(D.4)

(D.5)

j[031
-

冶

となる.この式を変形してヽオゾン減少率j[03]油やC1濃度[C1]から【BrOJを求める式(D.4)

が得られる:

R7[Bro12+2A;8'[clo】tBro]+d[o31冲=0

こでヽ[CIO]を式(Dj)で置きかえるとχ=【BrO】についての3次方程式(D.6)が得られる:

[CIO]=

　　　αX3+わj¥″2+dr+d=O　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(D.6)

またヽ係数a､6､c､dと反応速度定数ね'は以下の式で求められる:

　　　a　s　2j17jG

　　　I･=2A:占[NO]

　　　c=2ね袷o,][c1]+べ(j【oj冲)

　　　jJ6[NO](d[0,]/匍

　　　A:;　s£h十ん.

これらの反応における反応速度定数はDeMore　et　al,[19971を用いヽこの3次方程式の解を気

温ヽj[031碑ヽCI∧濃度ヽNO濃度をパラメーターとしてNewton法により求める.その結果ヽ

得られた[BrO]を(D｡5)式に代入してCIOを求め､さらに(D｡7)式からBr濃度を求めること

ができる:
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【Brl=
(ん5【NO]+2ん7[BrO]+A:8【CIO])【BrO]

　　　　　£3[03｣
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