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安定同位体利用技術

δ１３Cを自然のトレーサとした
グローバル，リジョナル，テンポラルな
大気―植物―土壌間の炭素循環の研究
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１． は じ め に

炭素（C）は地球陸域生態系の大気―植物―土

壌のコンパートメントにおいて無機態（主に

CO２），有機態（―CHO，―CH３，―C≡N，―CH２―SH

など）の化学形態で存在し，代謝を伴う形態変

化をしながら循環している。この形態変化の主

たる担い手は植物など光合成酵素を持つ生物に

よるCO２から糖の生産であり，その糖を利用

した生物代謝を経て，エネルギー産生のための

呼吸によるCO２の放出で循環は完結する。植

物による糖の生産と代謝によりバイオマスC

が生産され，その一部は土壌プールに蓄積され

る。土壌プールCには一次生産の植物含有C

化合物もあるが，土壌での腐植化反応により土

壌特有の不定形で高分子腐植酸が生産される。

土壌の有機Cの一部は，小動物，カビ，そし

て微生物の代謝によって自己の生存のためエネ

ルギーを生産しながらCO２になる。図１に示

すように空間的スケールから三つのタイプ，グ

ローバル，森林，農耕地生態系の大気―植物―土

壌の炭素循環システムが想定できる。

人を含む動物は植物などによる一次生産の一

部を食物として摂取し，有機炭素化合物への変

換とエネルギーの生産をしている。近年の人間

の活動は，その生存のために，燃料エネルギー

源として，森林材木等の利用から化石燃料（石

油，石炭，メタンガス）の利用に至っている。

地球が蓄積した化石燃料の利用によるCO２の

放出は，大気のCO２濃度の上昇に結果し，生

物圏の気温の上昇をもたらした。燃料エネルギ

ー源としての現存植物いわゆるバイオエネルギ

ーの利用は，光エネルギーを用いて大気CO２

を固定するため，大気CO２濃度の上昇に寄与

しない（大気の温度上昇への直接の寄与はどう

だろうか？）。現今大気CO２濃度の上昇をもた

らす化石エネルギーの利用に代わり，ネットと

してあるいはサイクルの結果として大気CO２

濃度に寄与しないエネルギー作物の一次生産と，

それのエタノール化，ディーゼル化，メタン化

などのエネルギー変換技術の実行が図られてい

る。

炭素（C）には二つの安定同位体１２C と１３C が

存在し１），存在（mole）割合は１３C が約１．１％

である。それらの存在比の精密測定法の開発２）
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によって大気CO２の１３C/１２C 割合は変動するこ

とが見えてきた（図２）。Keelling３）による大気

CO２濃度の日周性とそれと関連する δ１３C 値の
変動の発見は植物の光合成と呼吸の寄与を示す

ものであった。Keelling et al.４）は，長期のゆっ

くりした大気CO２濃度の上昇と δ１３C 値の低下
は化石エネルギーの燃焼の結果による絶対的

CO２濃度の上昇であることを示した。CO２濃度

の上昇は地球温暖化の完全な発見ではなかった

が，地球温暖化の可能性の発見となった５）。植

物の δ１３C が計測された時６）－８），それらの δ１３C
データから植物には－１３‰前後と－２８‰前後の

ものに分かれることが示された。C４植物（第

３章参照）の発見により，前者がそれに，後者

がC３植物であることが判明した。いずれも大

気 δ１３C 値より低く，光CO２同化反応は１２CO２
と１３CO２の酵素による固定で同位体分別が生じ

ていることがわかってきた９）。更に土壌有機物

の δ１３C 値の測定から δ１３C 値はその土壌上に生
息する植物群（植生）の δ１３C 値を反映するこ
とがわかってきた１０）。精密で多数の試料の分析

から，自然界の炭素原子，炭素含有化合物，代

謝産物，器官，個体，生態系は特有の δ１３C 値
の変異を持つことがわかってきた９）。そしてい

ま地球生態系で生じている温暖化についても重

要な情報を与えている。

筆者は１９８０年代から植物，土壌，大気の窒

素同位体自然存在比（δ１５N）の測定を開始し
ていたが，１９９０年京都で開催された国際土壌

図２ Keeling（１９５８）によって計測されたカルフォル

ニア海岸沿いの森林大気のCO２濃度（vol％），

δ１３C（‰），δ１８O（‰）の一日の変化３）

図１ グローバル，森林，農耕地生態系における大気―植物―土壌間の炭素循環
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科学会議でブラジルのCerri 博士による発表か

ら土壌 δ１３C 値が土壌の炭素サイクルの指標と
なる可能性を知った１１）。これまでアジアの土壌

研究では農業との関連で，土壌窒素含有量につ

いては多くのデータがあったが，土壌有機炭素

含有量についてはほとんどデータがない状況で

あった。ましては植生との関係における δ１３C
値については皆無であった。平成８年から始ま

った環境庁のプロジェクト「陸域生態系の吸収

源機能評価に関する研究」の中で「安定同位体

存在比による土壌有機炭素の蓄積・分解過程の

定量的評価（平成８年から１０年）」，ついで「土

壌有機炭素の安定同位体存在比の変動からみた

土壌炭素の動態評価（平成１１年から１３年）」を

分担した。日本，フィリピン，タイの現地で植

物，土壌の試料採取を行い，植生との関連に注

目した土壌 δ１３C 値の解析をはじめて実施した。
本稿では世界の大気と植物と関連した土壌の

δ１３C について解説したい。δ１３C 値は自然のト
レーサである。

２． 大気CO２の δ１３C

大気の主要な炭素化合物は無機態の炭酸ガス

（CO２）であり，その濃度は産業革命以前の２８０

ppm（０．２８％）から増加し，現在３８０ppm（０．３８％）

になっており，今後年２ppmの割合で増大す

るとされている。この大気CO２の濃度上昇の

主因は化石燃料である。

大気の炭酸ガスが比較的低濃度に対して，生

元素の窒素は無機態の窒素ガス（N２）として

大気ガスの７８％を占め，地球上窒素の巨大な

リザーバーとなっている。N２は生物的窒素固

定や工業的窒素固定（窒素肥料の製造など）に

よって，生物が代謝に使うことができる。生物

の代謝によって炭素を含む有機態の窒素化合物

が生成される。この有機態窒素化合物は，陸上

生態系では，高分子の土壌腐植となったり，逆

に低分子のアンモニアや硝酸になり，脱窒素反

応で，大気N２に戻る。窒素の安定同位体には１５N

（約０．３７％）と１４Nがあり，上記二つの窒素固

定での同位体分別は小さい。窒素代謝では，同

位体分別が生じる１２）。大気N２は大きなリザー

バーであり，地球上のどこで採ってもN２の同

位体比（δ１５N値）の有意な変異は認められて
いない。

これに対して，大気CO２の炭素同位体比（δ１３C
値）には，地域的に，時間的に変異，変動が観察

されてきた。大気CO２は，生物的CO２固定を

ポンプにして有機態の炭素化合物に同化され，

生物の代謝に関わる。生物代謝による分解反応

（呼吸）の結果，大部分の炭素は，CO２になり大

気に放出されるが，一部の炭素は，土壌中で高

分子腐植となる。この土壌腐植は土壌ミネラル

と結合して，長期に捕捉される。生物的CO２の

固定による有機炭素化合物の生成では，特徴的

な同位体効果が生じ，３章の植物の δ１３C で述べ
るように有機炭素化合物の δ１３C は大気 CO２の
δ１３C 値より低くなる。生物的分解反応（呼吸）
での炭素同位体分別は小さく，放出CO２の δ１３C
値は大気 CO２より低い。大気のCO２濃度は

０．２８％から０．３８％に増加したとはいえ低い濃

度のために，生物的CO２固定の結果大気CO２

の δ１３C を上昇し，呼吸によるCO２の放出は大
気CO２の δ１３C を低下させる。このように生態
系のCO２の δ１３C 値は，地域的に時間的に変動
している。

植物によるCO２固定では，大気のCO２は植

物葉の気孔内に拡散し，気孔内の炭酸ガスの２

～５割が固定される。この時１２CO２は１３CO２に優

先して固定される。この結果，周辺大気の未固

定CO２の δ１３CO２は高くなり，夜間の呼吸によ
る放出CO２の δ１３C は大気のそれより低くなり，
植物群落周辺の大気CO２―δ１３C 値は昼間高く，
夜間低くなる。季節では光合成が盛んな夏には

大気のCO２濃度は下がり，δ１３C は高くなる。
逆に冬の大気 δ１３C は下がる。林など，周辺大
気CO２との混合が少ない生態系では，土壌に

は植物の炭酸ガス固定によって生成した有機物

が蓄積され，その一部は小動物や微生物の呼吸

によってCO２に分解される（土壌呼吸と呼ぶ）。
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土壌呼吸は土壌に接した（林床）大気CO２の

δ１３C 値を下げる。この結果地表面に近い植物の
δ１３C が低くなることがある１３）。
工業化では貯蔵有機炭素の石油石炭（化石燃

料）が主に使われてきた。石油石炭の δ１３C 値
は－２５‰～－２７‰とC３植物の δ１３C 値に近い。
この工業的有機物分解による化石燃料からの

CO２放出により，大気CO２の δ１３C 値は低下し
てきた。産業革命以前の大気CO２の δ１３C 値は
－６．８‰それが現在－８‰であり１４），化石燃料の

利用の激しい北半球では南半球よりも大気CO２

濃度が高く，その δ１３C 値は低い。
大気炭酸ガス濃度上昇には，化石燃料ととも

に，森林伐採による林木と土壌腐植バイオマス

炭素の分解によるCO２放出も寄与していると

される。特に熱帯，亜熱帯での耕地化の拡大と

林木の利用は，この１００年，異常に進み，林木

や土壌から放出されるCO２は，化石燃料と同

じ δ１３C 値を持っている。農作物のサトウキビ
やトウモロコシをバイオ燃料として使用するこ

とは，大気CO２を固定し，エネルギーとして

利用し，生成CO２は大気にもどることになる。

このバイオ燃料の生産（光合成）と燃焼ではδ１３C
値のバランスシートには変動が生じない。しか

しバイオ燃料（サトウキビ）生産地とバイオエ

タノールの利用地が違うとリジョナル δ１３C 値
の変動を生じると予想できる。その影響の大き

さは食糧の生産地と消費地の違いによるものよ

り大きくなるのではないだろうか。

３． 植物の δ１３C

地球バイオマスの４５％（乾燥重当）を占め

る炭素は，植物による炭酸固定に依る。炭酸固

定に必要なエネルギー（ATP）と還元力

（NADPH）は植物葉緑体の光システムで作ら

れる。すなわち葉緑体による光エネルギーのバ

イオエネルギー（有機物生産）への変換である。

炭酸固定の第一ステップは二つの酵素，炭酸ガ

ス（CO２）を基質とするリブロースビスホスフ

ェイトカルボキシラーゼ（RuBPCase）と炭酸

イオン（HCO３－）を基質とするホスホエノー

ルピルビン酸カルボキシラーゼ（PEPCase）

に依っている。図３にタイで採取した植物葉の

δ１３C 値を示す。－２５‰～－３２‰の低い δ１３C を
示す植物群がRuBPCase で炭酸固定するC３植

物であり，－１１‰～－１７‰のより大気CO２の

δ１３C 値（－７‰）に近い植物群が PEPCase で
炭酸固定するC４植物である。地球上の植物種

の８５％はC３植物であり，５％がC４植物であ

る。CAM植物は１０％である。陸上表面の１７％

はC４植物で覆われている。地球光合成の２０

～３０％はC４型光合成である１５）。C４植物はC３

植物から進化したと考えられるが，C４植物の

生産量が地球上で拡大したのは８００万年から

６００万年前，後期中新生の大気CO２濃度が１８０

～２８０ppmに低下した時と対応している。こ

の発見は長期に保存される動物の歯のエナメル

質の δ１３C 値によって当時の動物が食した植生
の推定に基づいている１６）。地球上で生産される

植物有機物の δ１３C は，森林と作物のイネ，ム
ギを含むC３植物の平均－２８‰とサトウキビ，

トウモロコシ，ソルガム，シバなど熱帯草類を

含むC４植物の平均－１３‰となっている。植物

起源の土壌有機物の δ１３C は C３植生下では
－２７‰程度，C４植生下では－１３‰である。植物

バイオマスや土壌有機物Cの δ１３C は C３植物
とC４植物の混合した寄与を示すものであり，

現植生，古植生のバイオマス生産における光合

成タイプを定量的に示す。花粉分析や植物珪酸

体分析と併用することで，定量的な古植生を明

図３ タイで採取した植物の δ１３C 値
（米山，安藤，岡田 未発表）
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らかにすることができる１４）。

C３植物の δ１３C 値は変動の主要因子として，
Farquhar et al.１７）は，気孔内CO２濃度（Ci）と

気孔外CO２濃度（Co）の比を提示し，多くの

実測から確認された１８），１９）。すなわちCi/Co 比

が低くなるとC３植物の δ１３C 値は－２８‰より
高く（less negative）となり，Ci/Co 比が高くな

るとより低く（more negative）になる。Ci が

小さくなるのは気孔が閉じ外からのCO２の拡

散が少なく，また活発な炭酸固定によって生ず

る。気孔開度の低下は，植物が，高照度下や塩

ストレスや乾燥ストレスなどの環境におかれる

と生じる。同一の植物種について，乾燥耐性あ

るいは水利用率の高いもの（少ない水で生存又

は成長する）は気孔開度を低下し（水分の蒸散

を少なくし），炭酸ガス固定活性を維持できる

ものであり，Ci/Co 比が低下する。品種や生態

型のうち δ１３C 値が less negative なものは乾燥
耐性や水利用効率が高いとの指標となりうる。

葉の窒素（N）含有率と δ１３C 値には正の相関
が認められる２０）。これは高いN含有率による

高い光合成活性によるCi の低下と関係すると

いえよう。

植物が炭酸固定で生成した糖を利用して植物

は成長する。葉で生成した糖は篩管で体内を移

動し，根や地上部の成長点で代謝し，呼吸でCO２

を放出する。C３植物では葉における光呼吸に

よるCO２の放出も大きい。全体としては糖の

生成，代謝，呼吸では少し炭素同位体分別が生

じ，葉の δ１３C 値に比べ根，成長器官，子実な
どの δ１３C は１‰程度高くなる２０），２１）。オースト
ラリアのユーカリで調べられたが，気候条件（雨

量など）により篩管液の糖の δ１３C 値が変化し
年輪の δ１３C 値の変異として記録される２２）。
植物の糖からの脂肪酸やリグニンなど二次代

謝で炭素同位体分別が生じこれらの生産に用い

られた炭素の δ１３C 値は低下する。代謝では基
質の δ１３C 値と炭素同位体分別の大きさにより
分子内の個々の炭素の δ１３C 値は違ってくる２３）。
植物の単離ミトコンドリアの暗呼吸では炭素同

位体分別は生じない２４）。しかし植物による呼吸

（暗呼吸）では，C３植物で見掛けCO２の δ１３C
値は基質糖のそれより４～８‰，C４植物では

おおよそ１‰高くなる。その要因として葉で糖

から δ１３C 値の低い脂肪やリグニンが合成され
残った δ１３C 値の高い糖が暗呼吸に使われるた
めとされる２５）。C３植物は光合成をしながらCO２

を放出しており光呼吸と呼ばれる。光呼吸での

CO２の放出はミトコンドリアでの glycine de-

hydrogenase に依っており放出されるCO２の

δ１３C 値は基質グリシンより約１０‰低くな
る２６），２７）。しかし呼吸による植物全体の δ１３C の
変化は１％程度の上昇である。植物にはアル

カリ金属，特にカルシウム（Ca）が高濃度で

含まれることもあり，これと結合した無機炭酸

もある。δ１３C 値からこの無機炭酸は植物呼吸
が起源と推定される（米山 未発表）。

４． 土壌の δ１３C

土壌中炭素の大部分が有機態であり，その起

源は，植生の根であり，リターなど植物残渣

（plant residues）である。これらが土壌中の微

生物による代謝や土壌粘土やミネラル（アルミ

ニウム，鉄，マンガンなど）との結合で高分子

となった腐植であり，土壌有機炭素（SOC, soil

organic carbon）と呼ばれる。土壌 pHが７．０

以上のアルカリ土壌には，Caなどアルカリ金

属と結合した無機炭酸（SIC, soil inorganic car-

bon）が含まれ，その量は pHの上昇と平行し

ている。SIC の起源は，土壌呼吸で生成したCO２

や土中へ拡散した大気CO２がアルカリ金属と

反応したものであり，これらの過程の同位体分

別の結果，重炭酸の δ１３C はもとの CO２の δ１３C
より１４‰～１７‰高い値を示し，C起源の指標

となっている２８）。海水は pHが約８であり，海

水には大量の重炭酸イオンが溶けており，また

貝殻のように炭酸カルシウムが固化したCも

多い。これらの δ１３C 値はほぼ０‰である。本
稿の土壌炭素は，植物起源の SOCについて考

察する。米山１８）が植物―土壌系の生元素安定同
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位体自然存在比について最初にレビューした頃

は，SOCの δ１３C 値のほとんどのデータが北半
球の温帯あるいは亜寒帯のからのもので，δ１３C
は－２５～－３０‰でC３植物のそれに近いもの

であった。１９８０年代半ばから SOCの δ１３C に
は，それよりも高いもの，すなわちC４植物の

δ１３C に近いものが計測され始めた。１９７０年代
から１９８０年代にかけて，アフリカなど熱帯植

物の δ１３C 値が測定され，またそこで生息する
動物，昆虫の δ１３C 値はそこの植物を起源とす
る食物を摂取するために，植生の δ１３C 値を示
すことがわかってきた。すなわち熱帯，亜熱帯

の草地では，高い δ１３C 値を示す C４植物起源
Cが食物連鎖によって，生態系の炭素循環の中

に含まれることが示唆された。サトウキビやト

ウモロコシの農耕地，C４植物の繁茂する乾燥

地のサバンナ土壌には，C４植物（CAM植物

を含む）起源の炭素が SOCとなっていること

が示されるようになった。C４植生を含む生態

系ではC４植物バイオマス比率に応じて，土壌

の δ１３C 値が変化する。SOCは土壌呼吸によっ
て分解し，代謝回転するが代謝回転の極めて遅

い SOCのプールは土壌に長く残存し，土壌層

の δ１３C として古植生の記録を残していること
が明らかになってきた。

このようにして１９８０年代 SOCの δ１３C 値の
計測によって二つの土壌炭素のトレーシング研

究分野が開かれた。その一つは土壌 δ１３C 値か
ら過去１０万年前までの植生や遷移の状況を定

量的に知ることであり，第二は過去５０～１００

年くらいの土壌炭素の代謝回転を知ることであ

った。今日までの２５年の間に世界の各地の土

壌 δ１３C が計測された。それについて以下に紹
介したい。またその地域で測定された植物の

δ１３C の情報も示した。

４・１ アフリカ土壌の δ１３C
アフリカコンゴ（現ザイール）共和国にある

ORSTOM（フランス国立研究所）の Schwartz

et al.２９）は表層A層はサバンナだが，B層に森

林の埋没層（ポドゾル）のある２６０cmまでの

土層 SOCの δ１３C 値の分析を行った。ポドゾル
層の１１２cmより下層の SOC含有量は１００～

５００g/kg，δ１３C は－２７．５‰であり，表層サバ
ンナ土壌の SOC含有量はA１１層で１３０g/kg，

A２層で４g/kg で，δ１３C 値はA１１層で－１３．３‰
その下A２層で－２４．３‰であった。A１１層 SOC

の起源は現植生のイネ科 Monocymbium ceresii-

forme（ δ１３C＝－１３．８‰）と Loudetia simplex

（－１５．２‰）とに対応していた。

フランスのMartin et al.３０）はコートジボアー

ル Lamto の草原サバンナと周辺のガレリア林

（サバンナの川沿いの帯状林）の表土０―１０，１０―

２５，２５―４０，４０―８０，８０―１２０cm の SOC 含

有量と δ１３C を比較した。サバンナの一部は２５
年間火事が出ないようにして（防火サバンナ），

C４植物から，C３植物（灌木）が増えるように

している。表１に結果を示した。サバンナ土壌

の SOC含有量は低く，ガレリア林土壌では高

く，防火によりサバンナより SOC含有量が増

表１ コートジボアール Lamto にみられる草原サバンナ，防火サバンナ（４か所平均），ガレリア林の

土層ごとの SOC含有量（g/kg）と δ１３C 値（‰）３０）
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大した。SOCの δ１３C はサバンナ土壌表層でC４
植物の－１２．８‰，ガレリア林土壌でC３植物の

－２７．５‰であり，防火サバンナでC３植物の灌

木の侵入によって－２２．０‰とC４，C３植物の混

合的存在を示している。サバンナ土壌深層では

C３植物の影響が，ガレリア林ではC４植物の

影響が見られた。

最近アフリカ中部のブルキナファソの林木下

でミレットやソルガムを栽培するアグロフォレ

スト地帯の SOCの含有量と δ１３C 値が計測され
た３１）。林木のないオープン地帯よりもアグロ

フォレストによって SOC含有率は４g/kg から

６g/kg に増大し，その増大したCは δ１３C 値か
ら林木など（C３植物）により供給されたと判

明した。

Diels et al.３２）はナイジェリア Ibadan で採取し

た多数のアフリカC３，C４植物の δ１３C につい
て記載しており，C４植物は－１０．０～－１４．３‰

（平均－１２．２‰），C３植物は－２５．５～－２９．９‰

（平均－２８．３‰）であり，年々の変動は０．４～

０．６‰であった。

４・２ ブラジル土壌の δ１３C
ブラジルでは，IAEA（国際原子力機関）の

支援でサンパウロ大学アイソトープ利用研究施

設CENA（ピラシカバ在）で安定同位体存在

比の測定がなされ，１９７０年代後半からアマゾ

ンなど森林土壌の SOC―δ１３C は－２５～－３０‰，
自然草地（サンパウロ州の１地点）の SOCは

－１４．５‰を示していた。１９８５年CENAの Cerri

はフランスの研究者と共同して森林（C３植物）

を伐採してサトウキビ（C４植物）畑とした場

合，SOCの δ１３C はサトウキビからのCの供給
によって δ１３C 値が高くなること，一方で森林
由来Cの分解の追跡実験が可能なことを示し

た３３）。Volkoff and Cerri３４）はバイヤ（Bahia）州

のアマゾン森林の SOCの δ１３C は表層では－２８
‰付近だが，深土では－２５‰に高くなることを

示した。土壌有機物の腐植化や下層方向への腐

植酸の移行で δ１３C が変動することを示唆して

いる。

Cerri and Andreux１１）は，日本で開催された

第１４回国際土壌科学会議で，ブラジルのサン

パウロ東１８０km（土壌タイプ：赤色ラトソル）

の森林からサトウキビへの変換後１２年と５０年，

サンパウロとアマゾンマナウス北６０km（粘土

質黄色ラトソル土壌）の森林から草地（Brakiaria

humidicola）への変換後２年と８年の SOC含

有量と δ１３C 値を測定した結果に基づき，SOC
のうち森林由来炭素（Cdf）とサトウキビや牧

草由来炭素（Cdc）の計算方法，そしてCdf の

分解と Cdc の蓄積モデルを提案した。

Cdc＝（δ－δ f）/（δ c－δ f）× Ct

δ は耕地 SOCの δ１３C，δ f は森林 SOCの δ１３C，
δ c は作物残渣の δ１３C，Ct は SOC含有量。
Cdf の分解は，分解率（k）で指数関数的に

分解する易分解性 SOCとほとんど分解しない

安定な SOCに分かれるとした。ln２/k から半

減期 t１/２が求まる。t１/２はサンパウロ土壌で約８

年，アマゾン土壌で約１．５年であり，安定な

SOCの割合サンパウロ土壌は２９％，アマゾン

土壌で５６％であった。Cdc の集積は一次関数

で集積するとした。年々の集積はアマゾン土壌

でサンパウロ土壌の８倍と推定した。

Neill et al.３５）は，アマゾン流域のロンドニア州

で森林から草地（Panicum や Brachiaria）への

変換（３，５，９，１３，２０，４１，８１年）に伴う土

層（０―５，５―１０，１０―２０，２０―３０cm）の δ１３C
値の変化を調べた。表層 SOCの δ１３C は森林土
壌の－２７．８‰から８１年牧草土壌の－１５．８‰と

なった。土壌呼吸CO２の δ１３C 値は SOCのそれ
より早く上昇し，森林土壌の－２６．９‰から３～

１３年牧草で－１７‰となった。

ブラジル北コロンビア，カリー（Cali）に所在

するCIATでサバンナ（C４植生）土壌に１２

年間マメ科植物（C３，Pueraria phaseoloides）

を栽培したとき，肥沃度を高めるマメ科植物

由来の炭素が土壌にどれほど供給されるかにつ

いて δ１３C 法で調べたところ，表層０―２cm では

２９％，下層８―１０cmでは７％であった３６）。
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北部アマゾニアRoramia では完新世（Holo-

cene）に森林（C３）からサバンナ（C４）の移行が

あったとされる。現植生が森林の３か所，サバン

ナの３か所の土壌深さ５mまでの SOCの δ１３C
を分析して検証された３７）。表層 SOCの δ１３C は
現植生の δ１３C に近かったが，深層土壌の δ１３C
値は過去に植生タイプが変わったことを示して

いる。現在サバンナであったところに後期完新

世に森林が侵入したことを認めた。

ブラジルCENAのMartinelli et al.３８）はロン

ドニア州のサムエル生態保存地で２０８の木の

葉，３８の幹，１８のリターの δ１３C を分析してい
る。葉の δ１３C 値は－２８～－３６‰（平均－３２．１
‰），幹は平均－２８．４‰，リターは－２８．７‰で

あった。葉の樹高と δ１３C 値は相関し，樹高が
高いと δ１３C 値は less negative になる。これま
で報告のある世界の森林の葉の平均 δ１３C 値は，
カナダの－２６．９‰から本ブラジルロンドニアの

－３２．１‰まであり，熱帯より温帯で less nega-

tive となると予想できた。熱帯樹木の葉の気孔

は開いていると考えられる。

４・３ ヨーロッパ土壌の δ１３C
１９８５年フランスのBalesdent はブラジルの

Cerri とともに熱帯土壌での森林（C３植物）伐

採からC４作物栽培への移行に伴なう δ１３C の
変化から，現場において SOCの代謝回転の追

跡が可能であることを提示した３３）。Balesdent et

al.３９）はフランスの二つの地域でC３植物栽培か

らC４作物のトウモロコシ連続栽培への変換に

伴う SOCの δ１３C の変化から，現場における（in
situ）両光合成タイプ由来土壌炭素のトレーサ

実験の解析について報告した。一つは南西フラ

ンスAuzeville（silt clay 土壌）では長年採草

地（SOCの δ１３C は－２６．２‰）であったところ
を，トウモロコシ（－１２‰）を１３年にわたっ

て連続栽培した圃場である。SOC含有量は

９．５g/kg から１３年後８．５g/kg となり，δ１３C
は －２３‰となっており，最初あった SOCの

２２％が分解していた。もう１か所は南西フラ

ンスのDoazit（sandy loam）で森林（SOCの

δ１３C＝－２６．７‰）であったところをトウモロコ
シ２３年連続栽培した圃場である。トウモロコ

シの葉と茎を鋤き込んだ土壌では SOCが１４．５

g/kg，δ１３C が－２３．７‰，持ち出した土壌では
１２．７g/kg と－２４．６‰，前者では１９％，後者で

は１３％の SOCがトウモロコシ由来と推定さ

れた。土壌画分のうちシルトサイズで代謝回転

が遅いが，５０µmより大きな画分と２µmより
小さな画分では新鮮なトウモロコシ由来有機炭

素が多く含まれていた。

Balesdent et al.４０）はフランスEssone（土壌タ

イプ：レス黄土）でコムギ栽培をトウモロコシ

（１７年間）連続栽培に変換したとき，耕作法を

普通耕，表土耕，不耕起と変えた場合のコムギ

由来 SOCの分解は，不耕起で前二者の半分で

あることを示した。

Arrouays et al.４１）は南西フランスのローム土

壌において，森林３か所とトウモロコシ栽培に

して３から３２年１４か所の SOCの δ１３C を分析
した。トウモロコシ由来 SOC含有量は最初の

１０年間増加し平衡に達した。森林由来の SOC

は半分が速い分解速度（k＝０．３８３）に，半分

が遅い分解速度（k＝０．０２２）の二つのプール

に分かれた。速い分解速度のプールでは最初の

一年で半分が分解された。

Dettien et al.４２）はフランスのC３―C４植生転換

土壌において SOCのうち個々の糖（グルコー

ス，ガラクトース，キシロースなど）の δ１３C
をガスクロマトグラフ/燃焼/アイソトープ比質

量分析計（GC/C/IRMS）で分析し，その結果

から糖は分解されず長い（６０～１００年）寿命を

持っていると推定している。Gleixner et al.４３）は

フランスのコムギとトウモロコシ栽培土壌につ

いてピロリーシス（熱分解）により有機物を生

成し，個々の化合物の δ１３C を pyrolysis―GC/
MS―C―IRMSで分析している。両土壌の個々の

化合物の δ１３C 値には，１２～１‰の違いがある。
更に後（２００２年）の解析から土壌中でのN―含

有化合物や糖由来化合物の寿命は～４９年，
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～５９年と推定され，土壌の遅い代謝回転のC

プールでは，これらの分解が防御されていたり

微生物代謝などでリサイクル（再利用）されて

いると推定している４４）。

Parat et al.４５）は南西フランスの砂質農地（原

土 δ１３C＝－２５．４‰）にトウモロコシ（－１２．５
‰）栽培を行い，そこに下水由来のスラッジ

（－２５．４‰）を２０年間施用し，それぞれの由

来の SOCを追跡した。スラッジ由来Cは表層

土に集積し，これがトウモロコシ由来Cの分

解を抑制していた。スラッジの施用をやめると

SOCの分解，特にスラッジ由来Cの分解が速

まった。

Boll et al.４６）は，イギリスの南西部にある草地

環境研究所（土壌タイプ pelosol－２７．９‰）で，

トウモロコシをえさとする牛フン（－１５．４‰）

とペレニアルライグラスをえさとする牛フン

（－２５．７‰）をライシメーターに施用し，施用

後１５０日まで，牛フン由来Cのゆくえを追跡

した。１５０日後には施用した牛フンの１２．６％

が１―５cmの土層に，４％が土層３０cmで得

られた浸透水にあったのみで，草地では牛フン

由来Cは速やかに消失すると推定された。

ドイツのゲッチンゲンでトウモロコシを

３７年間連続栽培した場合の土壌（SOCの δ１３C
－２５．２‰）へのトウモロコシ由来Cの蓄積が

追跡された４７）。トウモロコシ由来Cの多くは０

―２５cmの表土に蓄積していた。

ヨーロッパにおける野外の植物の δ１３C につ
いては二つの報告がある。イギリス ローザム

ステッド研究所の圃場で栽培されたコムギの

δ１３C は１９８４年から１９８９年の間，－２７．０９‰か
ら２４．１５‰と変動したが，窒素肥料の施用のコ

ムギで非施用よりも，また乾燥年にはより高い

δ１３C となった４８）。ドイツ草地では，ライグラス
の δ１３C は－２８．２５‰，クローバーは－２７．４３‰，
ススキは－１１．８５‰と報告されている４９）。

４・４ 北アメリカの土壌 δ１３C
フランスのBalesdent et al.５０）は，アメリカミ

ズリー大学 Sanborn 農場（土壌タイプ 黒褐

色 silt loam，SOC含有量１３～２１g/kg）で１９５０

年にそれまでC３作物が栽培されていた試験区

に，トウモロコシ（C４作物）を１９８６年まで連

続して栽培した試験区を含めて SOCの δ１３C の
分析を行った。１０年以上のトウモロコシ栽培

下で，SOCの５０％以上がもとのプレリー（C４

植物）由来のCであること，C３作物からトウ

モロコシの栽培を開始すると，C３作物由来の

SOCの易分解性コンパートメントは半減期１０

～１５年でなくなること，トウモロコシ由来

Cが蓄積していくことが明らかとなった（図４）。

Huggins et al.５１）は，ミネソタ大学南西実験地

（土壌タイプ clay loam，もとはプレリー）で

１０年間（１９８１～１９９０）トウモロコシとダイズ

の１４通りの組み合わせで栽培を行った圃場か

らの SOCの δ１３C を分析した。連続トウモロコ
シで－１７．２‰，連続ダイズで－１８．２‰であった。

易分解性と難分解性 SOCプールを用いた２コ

ンパートメントモデルで計算したところ，もと

のプレリーのC４植物及びC３植物由来Cの分

解速度は，０．０１１/年，０．００７/年であり，栽培し

図４ ミズリー大学 Sanborn 農場の土壌有機炭素

（土層０―２０cm）の δ１３C（‰）の経年変化か
ら計算された土壌炭素の起源５０）
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たトウモロコシとダイズ由来Cの土壌 C化は

０．１６/年と０．１１/年であった。現在のトウモロ

コシやダイズの栽培では SOCは７～１８％減

少すると見積もられた。

Layese et al.５２）はミネソタ大学実験センター

で１３年連続トウモロコシ栽培のあと，４年ダ

イズ栽培した場合，耕起法や作物残渣の還元と

持ち出し，トウモロコシへの窒素施肥がもたら

す SOC蓄積への解析を行い，SOCの由来追跡

のため δ１３C を分析している。不耕起で作物残
渣を還元すると表土０―５cmの SOCが増大す

ること，施肥したNは作物残渣の還元によっ

て土壌に維持されること，５年間N施肥のない

ダイズ栽培は SOCの２４％を減少させたこと

が明らかとなった。

Collins et al.５３）は，USAの中部のコーンベル

ト地帯の八つの８～３５年の長期試験地の δ１３C
を分析した。これまでのトウモロコシ栽培下の

SOC含有量は，周辺の非栽培地より平均８％

減少した。しかし，８～３５年のトウモロコシ

由来の SOCの蓄積は２２～４０％と見積もられ

た。持続的農業によって土壌をCのシンクと

することが可能と考えられた。

Bolinder et al.５４）はカナダケベック St―Lam-

bert 実験地で１９７８年から１５年間サイレージ

用トウモロコシの連続栽培を含む四つの作物栽

培体系を実施した圃場の土層 SOCの δ１３C の分
析をした。サイレージトウモロコシの根由来の

Cの１７％が SOCとなっていた。

Boutton et al.５５），５６）は南部テキサスのRio

Grande 平原におけるサバンナ（主にC４作物）

から亜熱帯低木林（マメ科植物 Prosopis glandu-

losa）への植生の遷移における SOCの δ１３C の
解析を行っている。サバンナの植生の δ１３C は
－２０‰，SOCは－１７‰であることから以前よ

りもC３草木が増えていることが示された。低

木林地帯の植生の δ１３C は－２８～－２５‰で，
SOCは－２０～－１５‰であり，現在はC３植物

の灌木が主体であるが，かつてはC４植物が主

体であることを示していた。１４C による年代推

定から過去５０～１００年にこの遷移が生じたこ

とが推定されている。

北アメリカの植物の δ１３C について，サバンナ
南テキサス La Copita 研究地ではC３林木の葉

の δ１３C は平均－２６．９‰，C３広葉草の葉は平均
－２９．４‰，C４草原植物は平均－１４．０‰，CAM植

物は平均－１５．６‰であった５５）。ハワイの主要樹

種 Metrosideros polymorpha（O’hia）について，

海岸から高地２５００mまでの木の葉の δ１３C が
分析されている５７）。低地では－３０‰，高地では

－２４‰であり，高地ほど高い δ１３C 値となった
が，これは現地で測定された葉気孔内CO２濃度

（Ci）と外 CO２濃度（Ca）との比と（逆）相関，

また葉のN含有率と（正）相関していた。

４・５ オーストラリアの土壌 δ１３C
オーストラリア北ニューサウスウェールス州

の土壌（土壌タイプ krasnozem）における植

生と SOCの δ１３C 関係が報告されている５８）。亜
熱帯雨林（リターの δ１３C は－２７．６‰）で土壌
０―７．５cm の δ１３C は－２８．４‰，７．５―１５．０cm

は－２７．９‰であっ た。３５年 間C４植 物 草 地

（－１２．０‰）に変換すると森林由来Cは５１．６％

に低下し，８３年の草地で２５．３％に低下した。

その減少を補うように，牧草由来Cが蓄積し

た。SOCの代謝回転時間（１/分解率）は６０

年と見積もられ，土壌の安定性は３２％を占め

る径が０．２mm以下のミクロアグリゲイトの存

在によるものと考えられた。

オーストラリア国立大学のBird et al.５９）はパ

プアニューギニアの山の高度の違う所にみられ

る林地と草地の δ１３C 値を報告している。δ１３C
値から C４植物が生育するのは高度３８００mま

でであり，林地 SOCの δ１３C 値は高度５００mで
は－２９‰，高度４５００mでは－２５‰となった。

Bird et al.６０）は世界の森林土壌の δ１３C 値を調
査し，低緯度の森林 SOCの δ１３C は高緯度のそ
れより～１‰低く，これは δ１３C の低い化石燃料
からのCO２が加わった近年の大気CO２が代謝

回転率の高い低緯度地帯で固定されたことによ
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ると推定している。

Bird and Pousi６１）は，北オーストラリアの森

地（C３植物），サバンナ（C３と C４植物が混

在），熱帯草地（C４植物が主）について，表土

SOCの含有量と δ１３C 値の関係について調査し，
森地で SOC含有量が高く，δ１３C 値は低く，熱
帯草地では SOC含有量は低く，δ１３C 値は高い。
そしてサバンナ土壌はその中間となる。SOC

含有量と δ１３C に逆相関の関係があることを示
した（図５）。また，サバンナでC３植物由来C

は，土壌の粗いサイズの画分に，C４植物由来

Cは土壌の細かいサイズの画分に移行すること

が示された。

オーストラリア南クイーンスランド９００km

に広がる１２の植物群落３４８種（C３植物のみ対

象）の δ１３C 値が測定された６２）。西クイーンス
ランドのアカシア群落の δ１３C 値は－２５．６‰，
東クイーンスランド亜熱帯林では－３１．２‰であ

り，１２の群落では，年間雨量と δ１３C 値に相関
関係が認められた。

４・６ 日本の土壌の δ１３C
日本の土壌 SOCの δ１３C の最初の計測は，中
村６３）によるものである。鴻巣水田 SOCの δ１３C
は－２４～－２６‰，同畑では－２１．１～－２２．５‰，

会津水田 SOCは－２４．７～２６．１‰，安城水田

SOCは－２３．５～－２５．５‰，長 野 水 田 SOCは

－２４．３～２４．９‰であった。この分析で，鴻巣大

気CO２の δ１３C は－６．１‰と記されている。日本
の森林土壌 SOCの δ１３C 値は，石塚ら６４）が八甲
田山南山麓土壌について，－２０．０‰，Sakata et

al.６５）が茨城県桜川市森林土壌について－２４．３‰

と報告している。Yoneyama et al.６６）は日本各地

の畑作物圃場と森林から採取した土壌 SOCの

δ１３C について報告した。畑土壌表層 SOCの
δ１３C は，北海道北部でC３植物の－２６．７‰，本
州で－２２．０～１７．６‰，沖縄では－１５‰となっ

た。森林土壌をみると，日光今市，静岡富士，

九州種子島では表層は森林由来Cの供給で，

－２６～－２４‰であるが，下層に向かって上昇し，

深度５０cm位で－１８‰であった。日本では火

山が多く，テフラが積もったあと，C４植物の

ススキが SOCの蓄積をもたらし，それがアル

ミニウムなど土壌ミネラルと結合し，長期残留

していると考えられる。非火山性クロボク土壌

と考えられた静岡県の磐田と牧の原の森林土壌，

茶樹土壌の深度５０cmまでのSOC―δ１３Cは－２６
‰付近であり，ここではススキ以外のC３植物

が SOCの主要な起源と推定された。

米山と吉田６７）と井上ら６８）は南九州テフラ深度

４―８mの土壌 SOCの δ１３C と δ１５Nを分析し，
古植生の推定を行っている。特に井上ら６８）では

同一土壌試料について，植物珪酸体からも当時

の植生解析を行い，δ１３C から推定するC３植物
とC４植物の割合と，珪酸体からの推定割合が

一致することを示し，画期的な解析となった

（図６）。

Mo et al.６９）では霧ヶ峰草原におけるC３と C４

植物の分布及び標高に伴う植生と土壌 SOCの

δ１３C の変化を調査している。植生は高度１７００
から１８００mで C４植物優先からC３植物優先

へと移行する。土壌 SOCの δ１３C 値から，かつ
て草地として使われていたときには，ススキな

どC４植物が現在よりも高標高まで分布してい

たことが示唆された。

日本の植物の δ１３C 値についてYoneyama et
al.６６）が報告している。八甲田山のブナの葉の

図５ オーストラリアの森林，サバンナ（T湿地，

G乾地），そして草地の土壌有機炭素の含有率

（％）と δ１３C（‰）の関係６１）
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δ１３Cは－３１．８‰，ササは－２８．５‰，霧ヶ峰草原の
ススキは－１０．２‰，C３植物は－２５．３‰～２７．９

‰，つくばのイネは陸稲で－２５．７‰，水稲で

－２７．５‰，ヒエは－１１．５‰，宮古島のサトウキビ

は－１２．４‰，他のC４植物は－１１．７‰～－１２．４

‰，C３植物は－２６．２‰～－３０．０‰であった。

静岡県休耕水田の植物の δ１３C は－２５．８‰～
－２９．８‰であった（米山，戸田未発表）。Hanba

et al.１３）は，京都の落葉樹種（ハンノキなど）の

年輪の δ１３C を測定したところ，－２６～－２７‰
の間で変動し，それは年ごとの日射量と相関す

るとした。本報告で，森林内の大気CO２の δ１３C
を測定している。林床付近では－１１‰であるが，

その上１３mまでは，－８．５‰付近で変わらなか

った。

４・７ アジア（日本以外）土壌の δ１３C
フランスのMariottiとインドのPeterschmitt７０）

は，インド西Gha^ts の森林―サバンナ移行帯

（ecotone）で現植生がサバンナ（C４植物）か

ら森林（C３植物）の５か所で深さ２００cmま

での SOCの含有量と δ１３C を分析している。表

図６ 累積性黒ボク土の土壌有機炭素含量，δ１３C 値，δ１３C 値から算出したC３及びC４植物起源炭素の比率（a），
及び植物珪酸体から算出したC３及びC４植物の比率（b）の垂直分布６８）

P１・Sz―Ts：桜島大正 P３・Sz―Bm：桜島文明 Kr―Th：霧島高原 Kr―M：霧島御池 Ik：池田湖 K―

Ah：鬼界アカホヤ Kr―Us L：霧島牛のすね下部 P１１・Sz―Sy：桜島末吉 P１４・Sz―S：桜島薩摩 P１７・

Sz―Tk６：桜島高峠６

＊図６bの白抜き部分は植物珪酸体が検出されなかったことを示す
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層の SOCは森林下で４６～５４g/kg，サバンナ

下で２６g/kg であり，下層１００―１５０cmになる

と，４～５g/kg となった。表層土壌 SOCの

δ１３C は，現植生の δ１３C に対応していた。深層
SOCの δ１３C 値から，現在サバンナ―森林の境

界では，かつてサバンナであったところに，最

近森林が侵入したことが判明した。米山と新井

（未発表）は，インドハイデラバード近郊の IC-

RISAT（国際半乾燥熱帯作物研究所）の二つ

の土，Vertisol（黒土）とAlfisol（赤土）の深

さ５０cmまでの SOC含有量と δ１３C，そして抽
出フミン酸の δ１３C を測定した（表２）。両土壌
の SOC含有率は，３～９g/kg でほとんどの

SOCは，C４植物起源と考えられる。両者とも

かつてサバンナであったと考えられる。近接す

る両土層の SOCの δ１３C の変異がなぜ生じたの
か，解析が求められる。

インドの植物の δ１３C はMariotti and Peter-
schmitt７０）が報告している。サバンナの草植生

は－１１．２～－１１．５‰，森林の木の葉は－３１．７～

３１．１‰，リターは－３０．９～－２９．３‰であった。

Watanabe et al.７１）はインドネシア スマトラの

高度７８０m（土壌タイプ，red-acid soil）で１９９５

年，コーヒー樹を移植し，その後４年間雑草処

理を三つの方法で行い，SOC及びフミン酸と

フルボ酸の δ１３C を分析した。表土０―１０cm

の SOC―δ１３C はコーヒー樹移植前が－２４．４
‰，４年間手で除草することで，－２３．２‰，カ

バー植物に Paspalum canjugatum（葉の δ１３C，
－１２．７‰）を使うと－２２．５‰，除草しないでそ

のままにしておくと－２５．０‰となった。P.c.由

来のCが SOCの１６‰取り込まれたと計算され

た。また，除草するとフミン酸とフルボ酸は減

少したが，カバー植物によってそれが抑制され，

δ１３C 解析から，カバー植物からのCが，フミ
ン酸とフルボ酸に取り込まれたと推定できた。

この地の植物の葉の δ１３C は，Coffea arabica が
－２６．８‰，P.c.は－１２．７‰，Clibadia surinamense

は－２８．３‰，Imperata cylindrica は－１２．５‰で

あった。

Yoneyama et al.７２）はタイ全土の森林や耕地の

SOC含有量と δ１３C を報告した。タイ東北部
Khon kaen とタイ西部Kanchanabri の森林で

は深さ１０５cm，１６２cmまでの SOC含有量は，

それぞれ表土６g/kg から深土２g/kg，２２g/

kg から４g/kg であり，δ１３C は表土－２８．０‰
から深土－２７．５‰，－２８．５‰から－２６．８‰であ

った。農耕地の SOC含有量はタイ南部で５～

２５g/kg，中央平原と北部で２～２０g/kg，東

北部で１～１０g/kg であった。農耕地 SOCの

δ１３C は栽培された作物で変わり，C３作物のク
ワ圃場では，－２４‰～－２８‰と低く，C４作物

サトウキビ圃場では，平均－２０‰であった。タ

イでは森林を伐採してサトウキビが連続して栽

培される。東北タイと中央平原で，森林伐採後

サトウキビ栽培３０年までと４０年までの圃場の

SOCの含有量と δ１３C を分析した。サトウキビ
耕地化で SOC含有量は約半分となった。森林

由来Cは半減期０．３５年で急速に分解した。ま

た，サトウキビ由来Cは，東北タイで１０年後

表２ インド，アンドラプラデッシュ州にある（ICRISAT（国際半乾燥熱帯作物研究所）の圃場Alfisol（赤土）と

Vertisol（黒土）の SOC含有量（g/kg）と δ１３C（‰），フミン酸の δ１３C（‰）（米山，新井 未発表）
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に１．５g/kg，中央平原では２０年後に８g/kg

集積していた。タイの植物の葉の δ１３C は，C３
植物（３８種）で－２６‰～－３１．４‰（平均－２９‰），

林木リター（３種）は－２８．６‰～－２９．９‰（平

均－２９．４‰），C４植物サトウキビは－１２．７～

－１４．３‰，他のC４植物（１７種）は－１２‰～－１５．３

‰（平均－１３．８‰），CAM植物のパインアッ

プルは－１４‰であった（米山，未発表）。

フィリピン土壌，特に森林をサトウキビ圃場

に転換に伴う SOC含有量と δ１３C 値の変化が報
告されている７３）。フィリピンの中央ルソンと，

ネグロス島での解析によれば，前者の森林表土

（０―３０cm）SOC含有率は２５g/kg から，サト

ウキビ耕地化で５g/kg に，後者で森林下３５g/

kg から８g/kg に低下する。森林由来 SOCの

分解の半減期は，前者で１．２年，後者で１．８年

であり，難分解性の SOCは前者で１．２g/kg，

後者で０．５g/kg であり，森林 SOCはそのほと

んど分解しつくされた。サトウキビ由来 SOC

の集積は，前者で２０年後に５．５g/kg，後者で

７g/kg であった。森林を耕地化すると，土壌

SOCの含有量は激減することが明らかに示さ

れた。

フィリピンの各地から得た土壌 SOCの含有

率と δ１３C を図７に示した（米山・岡田・Daca-
nay 未発表）。SOC含有量は２～２０g/kg であ

り，δ１３C は Parawan，Samar，Mindanao では，
森林（C３植物）の影響がみられるが，他のと

ころではC４植物の影響が強くみられた。タイ

各地での解析７２）でも同様であった。フィリピン

の植物 δ１３C は，C４植物のサトウキビで－１１．９
～－１５．２‰，他のC４植物（４種）で－１１．８～

－１４．８‰（平均－１２．８‰），C３植物イネは－１７．２‰，

他のC３植物（９種）は－２８．１～３１．１‰（平均

－２９．７‰）であった（米山，未発表）。

最近Wang et al.７４）は中国東北部（年平均気

温１．５℃，SOC２８．５g/kg）で１３年間トウモ

ロコシを連続栽培した土壌の δ１３C を分析した。
最初 SOCの δ１３C が－２３．９‰であったものが年
０．０７‰で増加し，年０．１７g/kg のトウモロコシ

由来 SOCの集積を認めた。一方最初あった

SOCの１３％が分解し，その半減期は６５年と

計算された。これはヨーロッパ，アメリカの２

～３倍，フィリピン，タイの５０～１００倍で分解

が極めて遅い。

４・８ フィンランドとグリーンランド土壌の

δ１３C
米山と小泉（未発表）は，南フィンランド

Jokioinen にあるフィンランド農業研究センタ

ーの Peat soil, Sand soil, Clay soil の深さ６０cm

までの SOCの含有量と δ１３C を分析した。Peat
soil の SOC含有率は表層１７１g/kg から深層１５

g/kg と変化した。δ１３C は，表層－２８．０‰，深
層－２８．１‰であった。Sand soil の SOC含有量

は，表層１９g/kg から深層３g/kg，δ１３C は表層
－２７．６‰，深層－２６．７‰であった。Clay soil の

SOC含有量は，表層で３５g/kg，深層で４g/kg，

δ１３C 値は表層－２６．８‰，深層－２７．９‰であっ
た。

北極域グリーンランドスピッツベルゲン島の

図７ フィリピン各地で採取された土壌有機炭素

（SOC）の含有率（左側の数字，図中○印，

g/kg）と δ１３C（右側の数字，図中●印，‰）
（米山，岡田，Dacanay 未発表）
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四つのサイトで深さ１０cmまでの SOCの含有

率と δ１３C を分析した（米山，小泉 未発表）。

SOC含有量は海岸に近いサイト１で表層２g/

kg から深層１g/kg，サイト２で８から２g/kg，

サイト３で１２６から１９g/kg，サイト４で２６２

から３７g/kg と海岸から内側に向かうに従って

SOCが集積した。SOCの δ１３C 値はサイト１
で－２０．７～－２１．３‰，サ イ ト２で－２１．１～

－２３．４‰，サ イ ト３で－２３．７～－２５．４‰，サ

イト４で－２４．１～－２５．７‰であった。サイト１

では，コケ類，サイト２では藻類とムラサキユ

キノシタ，サイト３，４では，維管束植物が生

息していた。

５． 今後に向けて

植生（植物バイオマス）と土壌はグローバル

な炭素循環の中できわめて重要な位置にありな

がら，そのストック量から変化速度を推定し評

価することには大変困難であった。しかし本稿

で述べたように δ１３C を自然のトレーサとして
用いた大気―植物―土壌の炭素のストック（蓄積

量）とフロー（代謝回転）が全地球規模で明らか

になる可能性が出てきた。特に遅れていたアジ

ア地域の情報も第一次情報は出てきたといえる。

今後は，これまで提案されたストック炭素を基

礎とした炭素循環モデルに，本稿で整理した世

界各地域の大気―植物―土壌のストックとフロー

のダイナミック情報を組み込んでリアリティの

あるモデルを構築していくことに貢献したいと

考える。

また近年，大気CO２濃度の上昇，植生と土

地利用の変化，富栄養化に見られる急激な地球

環境の変化は，大気―植物―土壌の生物的，物理

化学的炭素循環を変えていると予想される。将

来予測を含めてリアリティのある解析に進みた

いと思う。

最後に筆者を，炭素安定同位体存在比（δ１３C）
を用いた自然の炭素トレーサ研究へ導いてくだ

さった，和田英太郎博士，C. Cerri 博士，G. D.

Farquhar 博士に感謝します。
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S., Tcherkez, G., Deléens, E., Cornic, G. and Grif-

fith, H., Phytochemistry Reviews , 2, 145-161（2003）

２７）Igamberdiev, A. U., Mikkelsen, T. N., Ambus, P.,

Bauwe, H., Lea, P. J. and Gardestro..m, P., Photo-

synthesis Research , 81, 139-152（2004）

２８）Wang, Y., Cerling, T. E. and Effland, W. R.,

Oecologia , 95, 365-369（1993）

２９）Schwartz, D., Mariotti, A., Lanfranchi, R. and

Guillet, B., Geoderuma , 39, 97-103（1986）

３０）Martin, A., Mariotti, A., Balesdent, J., Lavelle, P.

and Vuattoux, R., Soil Biol. Biochem ., 22, 517-523

（1990）

３１）Bayala, J., Balesdent, J., Marol, C., Zapata, F.,

Teklehaimanot, Z. and Ouedrago, S. J., Nutrient

Cycling in Agroecosystems , 76, 193-201（2006）

３２）Diels, J., Vanlauwe, B., Sanginga, N., Coolen, E.

and Merckx, R., Soil Biol. Biochem ., 33, 1245-1251

（2001）

３３）Cerri, C., Feller, C., Balesdent, J., Victoria, R. and

Plenecassagne, A., Comptes Rendus de l’Académie

des Science de Paris , T.300, II9, 423-428（1985）

３４）Volkoff, B. and Cerri, C. C., Plant and Soil , 102, 27-

31（1987）

３５）Neill, C., Fry, B., Melillo, J. M., Steudler, P. A.,

Moaes, J. F. L. and Cerri, C. C., Oecologia, 107, 113-

119（1996）

３６）Rao, L. M., Ayarza, M. A. and Thomas, R. J., Plant

and Soil , 162, 177-182（1994）

３７）Desjordins, T., Carneiro, F. A., Mariotti, A.,

Chauvel, A. and Girardin, C., Oecologia , 108, 749-

756（1996）

３８）Martinelli, L. A., Almeida, S., Brown, I. F., Mor-

eira, M. Z., Victoria, R. L., Sternberg, L. S. L., Fer-

reira, C. A. C. and Thomas, W. W., Oecologia , 114,

170-179（1998）

３９）Balesdent, J. and Mariotti, A., Soil Biol. Biochem .,

19, 25-30（1987）

４０）Balesdent, J., Mariotti, A. and Boisgontier, D., J.

Soil Sci ., 41, 587-596（1990）

４１）Arrouays, D., Balesdent, J., Mariotti, A. and Gi-

rardin, C., Plant and Soil , 173, 191-196（1995）

４２）Derrien, D., Marol, C., Balabane, M. and Bales-

dent, J., Eur. J. Soil Sci ., 57, 547-557（2006）

４３）Gleixner, G., Bol, R. and Balesdent. J., Rapid Com-

mun. Mass Spectrom ., 13, 1278-1283（1999）

４４）Gleixner, G., Poirier, N., Bol, R. and Balesdent, J.,

Org. Geochem ., 33, 357-366（2002）

４５）Parat, C., Leveque, J., Chaussod, R. and Andreux,

F., Eur. J. Soil Sci ., 58, 166-173（2007）

４６）Boll, R., Amelung, W., Friedrich, C. and Ostle, N.,

Soil Biol. Biochem ., 32, 1337-1343（2000）

４７）Flessa, H., Ludwig, B., Heil, B. and Merbach, W., J.

Plant Nutr. Soil Sci ., 163, 157-163（2000）

４８）Jenkinson, D. S., Coleman, K. and Harkness, D. D.,

Plant and Soil , 171, 365-367（1995）

４９）Heim, A. and Schmidt, M. W. I., Eur. J. Soil Sci ., 58,

599-608（2007）

５０）Balesdent, J., Wagner, G. H. and Mariotti, A., Soil

Sci. Soc. Am. J ., 52, 118-124（1988）

５１）Huggins, D. R., Clapp, C. E., Allmaras, R. R., Lamb,

J. A. and Layese, M. F., Soil Sci. Soc. Am. J ., 62,

195-203（1998）

５２）Layese, M. F., Clapp, C. E., Allmaras, R. R., Lin-

den, D. R., Copeland, S. M., Molina, J. A. E. and

Dowdy, R. H., Soil Sci ., 167, 315-326（2002）

５３）Collins, H. P., Blevins, R. L., Bundy, L. G., Chris-

tenson, D. R., Dick, W. A., Huggins, D. R. and Paul,

E. A., Soil Sci. Soc. Am. J ., 63, 584-591（1999）

５４）Bolinder, M. A., Angers, D. A., Giroux, M. and
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