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1.は じめ に

粘土鉱物 は地殻表層付近での岩石 と水 との化学

反応で生成 します.地 殻表層には,地 表水や地下

浅部の地下水の ような常温の水以外 に,地 下の火

成活動や高温岩体 によって温められた温泉や熱水,

地下深部に埋没 した堆積物孔隙中の高温の水な ど,

さまざまな水が存在します.粘 土 はこのような水

が岩石 と反応す る過程で生成されます.一 般に,

粘土の生成は生成環境の物理化学的因子の違いに

より,風 化作用,熱 水作用,続 成作用に大別され

ます.風 化作用 は大気圧の もとでの地表水や地下

水 による常温の反応で,地 殻の最表層部で常 に進

行 している反応です.火 山灰堆積物からのアロフェ

ン,ハ ロイサイ ト,ス メクタイ トの生成は風化作

用による粘土鉱物生成の代表例ですが,地 表 に存

在している岩石や造岩鉱物は程度の差 こそあれ,

すべて何 らかの粘土鉱物を伴 っています.熱 水作

用は比較的高温の水による反応で,地 下の熱源に

より温められた地下水が周囲の岩石 と反応する作

用です.現 在進行 している熱水変質作用は日本各

地の温泉地帯で見ることができます.な お,地 表

で進行 している反応は温度の制限(100℃ 以下)を

受けるため,カ オリナイ トやスメクタイ トが主体

となりますが,地 下深部の高温 ・高圧部ではパイ

ロフィライ ト,イ ライ ト,種 々の混合層粘土鉱物

が生成 します.ま た,温 度や水の性質の違いによ

り,粘 土鉱物以外の様々のシリカ鉱物や硫酸塩鉱

物 も生成 します.続 成作用は堆積物が地下深部

に埋没することで温度 ・圧力が増加し,堆 積物孔

隙中の水 と岩石が反応する作用です.日 本各地に

分布するベ ントナイ ト鉱床は,凝 灰質堆積物か ら

スメクタイ トが生成した続成作用の一例です.な

お,続 成作用では地下深 くなるほど温度が上昇す

るため,粘 土鉱物の種類や化学組成 も連続的に変

化します.ア メリカGulf Coast地 域のボー一リン

グコアによる研究では,ス メクタイ トからイライ

トへの一連の混合層鉱物の変化が よく知 られてい

ます.ま た,秋 田県大湯地域ではスメクタイ トか

ら緑泥石への混合層構造の断続的な変化が知 られ

ています.

このような粘土鉱物の生成環境では,比 較的浅

い ところで も温泉や熱水が存在するため,風 化作

用 と熱水作用の区別が困難な場合 もあ ります.ま
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た,地 下深部 では一定の割合(1℃/35m)で 温度

が上昇するため,風 化作用 は連続的に続成作用へ

移行し,そ の境界 も明確ではありません.さ らに,

同一の生成作用で も生成環境の温度,水 のpHや 化

学組成,岩 石の鉱物組成や化学組成の違いにより,

生成する粘土鉱物はきわめて多様性に富みます.

粘土鉱物の生成反応は基本的に溶液からの析出

ですから,溶 液中のイオンの種類 とその濃度が粘

土鉱物の生成に最も大 きな影響 を与 えます.ま た,

溶液中のイオンは出発物質の溶解によって供給さ

れるため,出 発物質の化学組成 と溶解速度 も把握

してお くことが大切 にな ります.熱 水作用や続成

作用では比較的反応速度の速い条件下で化学反応

が進行す るため,出 発物質のバルクとしての化学

組成が重要にな りますが,風 化作用では反応速度

がきわめて遅いため,出 発物質の溶解速度が溶液

中のイオン濃度に大 きく影響 します.

この解説では,ま ず風化環境での造岩鉱物の溶

解 と溶液からの粘土鉱物の析出について解説 し,

最後に粘土鉱物の生成 に対する温度の影響につい

て述べたい と思います.

2.地 殻 を構成す る造岩鉱物

地球の表層を構成する地殻 は,海 洋 と大陸でそ

の構造や構成鉱物が大 き く異な ります.こ れはそ

の成因や形成年代の違 いに起因してい ます.海 洋

地殻は中央海嶺での火成活動で形成され,プ レー

トの動 きに乗って移動 し,最 終的に海溝において

マ ン トル内部 に沈み込 みます.プ レー トは年間

数cmの 速度で常に移動するため,海 洋地殻 は6～

7kmの ほぼ均一な厚 さをもっています.海 洋地殻

を形成する火成活動 は,上 部マントルの断熱上昇

による部分溶融によって引き起 され,こ こで生じ

たマグマが冷却 して固まった岩石が海洋地殻 を形

成 します.こ れまでの海底掘削の結果によると,

ここで生成する岩石 はほぼ均一な玄武岩質の岩石

であることが知 られています.
一方
,大 陸地殻は,地 震波速度の変化な どか ら,

上部地殻 は花崗岩質の岩石,下 部地殻は玄武岩質

の岩石か ら構成されていると考えられています.

厚さは30～60kmの 範囲で変化し,水 平方向の構造

や岩石の種類 も変化 に富むことが知 られています.

このような大陸上部地殻 を構成する花崗岩質の岩

石は,沈 み込み帯における海洋プレー トの部分溶

融や大陸地殻下部の部分溶融によってマグマの分

化が進行することで生成されると考 えられていま

す.大 陸地殻の表層はさらに複雑 に変化 し,構 成

する岩石 も極めて多様です.こ こで言 う 「表層」

とは通常の地質図に描かれる領域 を意味 します.

したがって,地 質図に書かれているすべての火成

岩,堆 積岩,変 成岩,火 山噴出物が粘土鉱物生成

の出発物質になります.

これらの地殻構成物質はさまざまな鉱物(造 岩

鉱物)の 集合体 として存在 しています.表1に 上

部大陸地殻 と地表に露出している部分の鉱物組成

を示しました.地 表露出部では火山岩の占める割

合が大 きくなるため,火 山ガラスの存在量が著し

く大き くなる特徴があ ります.粘 土鉱物はこれら

の鉱物 と水 との反応で生成 しますが,石 英は水へ

の溶解速度がきわめて小 さいため,粘 土鉱物の生

成 にはあまり関与しない と考えられています.こ

れに対 して,斜 長石,カ リ長石,火 山ガラスは地

殻全体の6割 近 くを占め,溶 解速度 も比較的速い

ことから,粘 土鉱物生成の出発物質 として重要な

鉱物です.

表1上 部大陸地殻の鉱物組成

Nesbit and Young (1984)

図1に 地殻を構成する主要元素の存在割合を示

しました.地 殻を構成する鉱物の大部分は酸素 と

他のイオンが結合 した酸化物であるため,地 殻全

体で も酸素の存在割合が最 も高 くな ります.酸 素

を除 くと,Siの 存在量が最 も高 く,次 いでAl,

そしてFe,Ca, Na, K, Mgの 順に存在量が減

少 していきます.こ れら地殻を構成するすべての

元素が粘土鉱物の生成 に関与するうえ,鉱 物の溶
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解速度の違い,個 々の元素の鉱物か らの溶脱速度

や溶液中での挙動の違いが粘土鉱物の生成反応を

きわめて複雑なものにしています.

図1地 殻を構成する主要元素の存在量

3.風 化 作 用 に よ る粘 土 鉱 物 の生 成

風 化作用 による粘 土鉱物 の生成 は,岩 石 と地表

水 との接触 を出発点 として,岩 石 を構成 す る種 々

の鉱物の水へ の溶解,溶 脱 イオ ンの再結合 と析出

の一連の化学反応 によ り進行 します.例 えば,代

表的な造岩鉱物 の一種 のア ノーサ イ トか らの カオ

リナイ トの生成反 応 は,

CaAl2Si2O8+2H++H2O→

Al2Si2O5(OH)4+Ca2+ (1)

と な ります.こ の反応式 はア ノー サイ トが水 に溶

解 して カオ リナイ トを生 成す る反応 の出発点 と終

点 を表現 した もので,も っ と分か りやす く書 き直

す と,

CaAl2Si2O8+8H+→

Ca2++2Al3++2H4SiO4 (2)

2A13++2H4SiO4+H20→

Al2Si205(OH)4+6H+ (3)

の2つ の反応 で示 す ことが で き ます.(2)の 反 応

は ア ノー サ イ トが水 に溶 解 してCa2+,Al3+,

H4SiO4に 分 解 す る反 応 を表 し,(3)の 反 応 は溶

液 中 のAl3+,H4SiO4,H2Oが 反 応 して カオ リ

ナイ トを生 じる反応 を表 してい ます.

で は,ア ノーサイ トと水 との反応 では常 にカオ

リナオ トが生成 す るか とい うと,こ れ は誤 りです.

粘 土鉱物の生成 には,各 粘土鉱物 ご とに ある一定

の イオ ン濃度 が必要 で,溶 液中 のイオ ン濃度が そ

のレベル(飽和濃度)に 達した時点で生成反応が進

行 します.ア ノーサイ トが純水に溶解す る場合,

溶解の出発点ではイオン濃度はゼロですが,溶 解

の進行に伴いイオ ン濃度は次第に上昇 していきま

す.イ オン濃度がカオ リナイ トの飽和点以下の領

域で はギブサイ ト(Al(OH)3)が 生成し,飽 和点に

達 した時点で一旦生成したギブサイ トの溶解 とカ

オ リナイ トの生成 に移行 します.溶 液中のイオン

濃度がさらに上昇すると,ス メクタイ トの飽和点

に達 して,カ オリナイ トの溶解 とスメクタイ トの

生成反応が進行 します.こ のように,粘 土鉱物の

生成過程では,溶 液中のイオンの種類やその濃度

により生成する粘土鉱物は大きく変化 します.

天然の風化環境では,さ まざまな化学組成 をも

つ造岩鉱物が粘土鉱物生成の出発物質になります.

これ らの造岩鉱物 は化学組成の多様性 に加 えて,

溶液への溶解挙動にも大きな違いがあ ります.さ

らに,風 化環境 に存在する水は,常 に移動する場

所 もあれば,滞 留する場所もあります.ま た,蒸

発 による濃縮や雨水による希釈なども生 じます.

そのため,風 化環境での溶液中のイオンの種類や

濃度はきわめて変化に富み,そ こで生成する粘土

鉱物 の種類や組成 も多様 なもの とな ります.こ の

ような風化環境での粘土鉱物の生成過程 を把握す

るには,イ オン供給源である地殻 を構成する鉱物

の種類 と存在量,そ れらの鉱物の溶解挙動,溶 液

中でのイオンの溶解度 とイオン間反応,溶 液中の

イオンの種類及びそられの濃度 と粘土鉱物の安定

関係などを理解することが大切です.

4.造 岩鉱物の溶解挙動

風化環境で生成す る粘土鉱物 はSiやAlを 主

要構成元素 とするため,こ れらの元素が生成環境

の溶液中にイオンとして存在することが粘土鉱物

生成の必要条件になります.通 常,こ れ らのイオ

ンは地殻を構成する種々の造岩鉱物が水 に溶ける

ことにより供給され,そ の供給量や供給 されるイ

オンの割合は各々の造岩鉱物の溶解挙動 によって

規制されます.こ こで言う溶解挙動 とは,鉱 物全

体 としての溶解速度 と鉱物を構成する個々のイオ

ンの溶脱速度の2つ の意味を含んでいます.ま ず,

鉱物の溶解速度 については,溶 液の温度やpH,

溶液中に存在す る無機及び有機イオン,さ らにそ
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図2異 なるpH条 件 でのアルバイ トの溶解速度

(Rimstidt and Barnes (1980)を 一 部改変)

の鉱物の結晶構造や化学組成によって大きな違い

が現れます.図2に25℃ での異なるpH条 件下で

のアルバ イ トの溶解速度の変化 を示 しました.

この図 による と,ア ルバ イ トの溶解速度logK

(mol/cm2/sec)は,中 性付近 で最 も小さ く,酸

性領域で はpHの 減少に伴いlogK=0.5/pHの 割

合で溶解速度が増加します.同 様に,ア ルカリ性

領域で もpHの 上昇によりlogK=0.3/pHの 割合

で溶解速度が増加することが分か ります.ま た図

3に は化学組成の異なる斜長石の溶解速度の変化

を示 しています.こ の図から,斜 長石の溶解速度

はAn成 分が増すに従い増加 し,ア ノーサイ ト

の溶解速度はアルバイ トの約10,000倍 に達するこ

とが分か ります.

その他 の鉱物 につい て は,表2に25℃ で の

pH4～5の 溶液に対す る代表的な造岩鉱物の溶

解速度 を示 しました.お おまかな傾向として,造

凶3組 成の異なる斜長石のpH5で の溶解速度

(Blum and Stillings (1995)を 一部改変)

表2実 験から求められた鉱物の溶解速度

岩鉱物 の溶解速度の変化 はマグマから結晶化順序

とほぼ一致 し,カ ンラン石はアルカリ長石 と比べ

て約1,000倍 速 く溶解することが分か ります.こ

のように,鉱 物の溶解速度 は溶液の温度や化学組

成などの外的因子 と鉱物 自体 の化学組成や構造 な

どの内的因子 によって大 きく変化 します.

また,各 鉱物 を構成 している個々のイオンの溶

脱速度の違いも粘土鉱物の生成に大 きな影響 を与

えます.通 常,造 岩鉱物を構成する個々のイオン

の溶脱速度 は一定ではありません.造 岩鉱物が溶

液に接すると,ア ルカリイオンやアルカリ土類イ

オンの溶脱が急速 に進行 し,SiやAlの 溶脱 はそ

の後にゆっくりと進行 します.ま た,SiとAlの

溶脱速度 も溶液のpHに より変化 し,酸 性条件で

はAlの 溶脱が著しく速 くなることが知 られてい

ます.そ の結果,風 化環境のような比較的緩慢な

反応条件下では溶液の組成は出発物質の組成 と大

きく異なる場合が一般的です.

5.単 成 分系での固相液相反応

5.1.シ リコン単成分系

造岩鉱物 を構成す る主要元素 には,Si,Al,

Fe,Mg,Ca,Na,Kな どがあ ります.こ れ ら

の元素が溶液中に放出されて粘土鉱物を生成す る

ため,溶 液中でのこれらイオンの溶解度を把握 し

てお くことが大切 にな ります.一 般にイオンの溶

解度はイオ ンの種類,溶 液のpH,温 度,共 存イ

オンの濃度など様々な因子により変化 します.そ

こで,ま ず25℃ の常温 でのSi単 成分 系の溶解

度 について考 えてみ ます.溶 液 中でのSiイ オ

ンの形 態 に はH4SiO4, H3SiO4-, H2SiO42-,
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HSiO43-,SiO44-が 知 られて い ます.こ れ らの

5つ のイオ ンは それぞれ溶液 中で の溶解度が異 な

ります.一 方,Si単 成 分系の固相 にはアモル フ ァ

スシ リカ,石 英,ク リス トバ ライ ト,ト リデ ィマ

イ トな どが あ ります.し たが って,Siの 溶 解 度

とは5つ の各Siイ オ ンと各Si固 相 間 の平衡 関係

を明 らか にす る こ とを意味 します.こ こで は固相

としてアモ ル フ ァスシ リカ を選 び,各Siイ オ ン

との平衡関係 を検討 します.ま ず,ア モル フ ァス

シ リカの溶解 反応 を化学式 に表 す と,次 のよ うに

表現 で きます.

1)SiO2+2H20→H4SO4(4)

2)SiO2+2H20→H3SO4-+H+(5)

3)SiO2+2H20→H2SO42-+2H+(6)

4)SiO2+2H20→HSiO43-+3H+(7)

5)SiO2十2H20→SiO44-+4H+(8)

これ らの化学 反応 の向 きが→の ときは溶解で,←

の場合 は析 出で す.平 衡 とは→ と←が釣 り合 って

いる状態 の こ とで,見 か け上反応 が停止 してい る

ように見 え ます が,決 して停止 している状態 で は

あ りません.反 応が進行 して平衡 に達 した場 合,

各 反応の平衡定 数Kは 次の式 で与 え られ ます.

K=[H4SiO4]/[SiO2][H2O]2

=[H4SiO4](9)

K=[H3SOべ][H+]/[SiO2][H2O]2

=[H3SO4-][H+] (10)

K=[H2SO42-][H+]2/[SiO2][H2O]2

=[H2SO42-][H+]2 (11)

K=[HSiO43-][H+]3/[SiO2][H2O]2

=[HSio43-][H+]3 (12)

K=[SiO44-][H+]4/[SiO2][H2O]2

=[SiO44-][H+]4 (13)

な お,こ こに示 された[]は 活 動度 を表 し,固

相 とH2Oは1と して取 り扱 い ます.一 方,イ オ

ンの活動度 は実際 に化学反 応 に関与 す る有効 濃度

を意 味 し,化 学 分析 か ら得 られ るモル濃 度 よ り

や や低 い値 にな ります.あ る化 学種iの 活動 度

[M]と モ ル濃 度(M)の 関 係 は,活 動度係 数 を γi

とすれ ば,

[M]=γi(M) (14)

とな ります.活 動度係数 は完全 な水和 イオ ン状 態

か らのずれ を示 す補正係数で,無 限希薄溶液 で は

γi=1と な ります.通 常 の粘土 鉱物生成 環境 を

解析 す る場合 も γi=1,す な わち活動 度=モ ル

濃 度 として計算 して も大 きな誤 差 は生 じませんが,

よ り正確 な解析 を行 う場合 に は各化 学種 の活 動度

を求 め る必 要 が あ ります.活 動 度 の計 算 方法 は

「9.イ オ ンの活動 度」の項 目で説明 してい ます

ので,ご 参照 くだ さい.以 降 の この解説 で は,活

動度=モ ル濃 度 として取 り扱 い ます.

また,平 衡 定 数Kは 標準 自由 エ ネル ギ ー変化

ΔGOか ら,次 の式 によ り計算 で き ます.

ΔG゜=-R T In K (15)

R… ガ ス定数(1.986cal deg-1 mol-1)

T… 絶 対温度

K… 平衡定数

25℃ の平衡 定数Kを,常 用対数 で書 き換 える と,

ΔG゜=-1.36410gK (16)

よ って,

logK=-ΔGo/1.364 (17)

と な り ます.一 方,標 準 自 由 エ ネ ル ギ ー 変 化

ΔG゜ は,次 の式か ら簡単 に求め ることがで きます.

ΔGO=Σ ΔGf゜(生 成 系)-Σ ΔGf゜(反 応

系) (18)

こ こで,ΔGf゜(生 成 系)は 生 成 系化学種 の標 準生

成 自由 エ ネ ル ギ ー(化 学 反 応 式 の 右 辺),ΔGf゜

(反応系)は 反応系化学種の標準生成 自由エネルギー

(化学反応式 の左辺)を 表 し ます.各 化 学種 の標準

生成 自由エ ネルギー の値 は,多 くの地球化学 関連

の教 科書 に ま とめ られ てい ます の で,そ れ ら を

ご参 照 下 さ い.代 表 的 な 文 献 に,Garrels and

Christ (1965), Berner (1971), Lindsay (1979),

Krauskopf and Bird (1995), Stumm and Morgan

(1996)な どが あ りますが,同 じ化学 種で も文献 に

よ り値 が若 干 異 な ります ので,値 の採 用 には注

意 が必 要 で す.ア モ ル フ ァ ス シ リカ とH4SiO4

イ オ ンの平衡 状 態 で の標 準 自由 エ ネル ギー 変化

△GOは,

SiO2+2H2O→H4SiO4

ΔG゜=ΔGf゜(H4SiO4)-(ΔGf゜(SiO2)+

2× ΔGf゜(H2O))

=(-312 .8)-((-203.1)+2×(-56.69))

=3 .68(kcal/mol)

よ っ て,平 衡 定数Kは,次 の値 とな ります.

logK=-3.68/1.364

=-2 .70
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また,式(9)でK=[H4SiO4]が 得 られ て い るの

で,H4SiO4の 濃 度 は,

10g[H4SiO4]=-2.70(19)

と な ります.こ こで得 られ た値 は,ア モル ファス

シ リカ とH4SiO4イ オ ンの平 衡 はH4SiO4の 濃 度

が10-2.70モ ル で成立 して いる ことを意味 し,溶 液

のpHに 依 存 しない ことも同時 に表 して い ます.

一 方
,ア モル フ ァス シ リカ とH3SiO4-イ オ ン

の平衡 状態 での標準 自由エ ネル ギー変化 ΔGOは,

SiO2+2H20→H3SiO4.+H+

ΔG゜=(ΔGf゜(H3SiO4-)+ΔGf゜(H+))

-(ΔGf゜(SiO2)+2× ΔGf゜(H2O))

=((-299.42)+(0))-((-203.1)

+2x(-56.69))

=17 .06(kcal/mol)

よ っ て,平 衡定数Kは,次 の値 とな ります.

10gK=-17.06/1.364

=-12 .51

また,K=[H3SiO4-][H+]が 得 られ てい るので,

H3SiO4-の 濃 度 は,

log[H3SiO4-][H+]=-12.51

-log[H+]をpHで 表 す と
,

10g[H3SiO4-]=-12.51+pH (20)

に変 換 され ます.こ の式 は,ア モル フ ァスシ リカ

と平衡 関係 にあ るH3SiO4-イ オ ンの濃 度 はpH

の 一 次 関数 であ るこ と意味 し,pHが 高 くなるに

したが ってH3SiO4-イ オ ン濃 度が 高 くな る こと

を表 して い ます.同 様 に,H2SiO42-,HSiO43-,

Sio44-イ オ ンの濃度 は,

log[H2SiO42-]=-25.78+2pH (21)

log[HSiO43-]=-35.65+3pH (22)

log[SiO44-]=-48.75+4pH (23)

と な ります.以 上 の5つ のSiイ オ ンの濃 度 をグ

ラ フに描 くと図4が 得 られ ます.こ の図 で太線 で

囲 まれ た(図 の左上)領 域 は,ア モル ファス シリカ

に対 してSiの 過飽 和領 域,こ れ よ り下 の領域 は

不飽 和領域 にな ります.

5.2.ア ル ミニウムの溶解度

Alは 地殻構 成元 素の うちSiに 次 いで存在量 の

多い元 素で,粘 土鉱物 の主要構成元 素で もあ りま

す.Alイ オ ンの形 態 に は種 々 の化 学 種 が知 られ

て い ます が,通 常Al3+とAl(OH)4-でAlイ ォ

図4ア モルファスシリカの溶解度

ンの溶 解 度 は表現 で き ます.Al単 成 分系 の 固相

に はアモル フ ァスAl水 酸化物,ギ ブサ イ ト,ノ ー

ドス トラ ンダ イ ト,バ ヤ ライ トな どが 知 られ て

い ます が,こ こで は ア モ ル フ ァスAl水 酸 化 物

(Al(OH)3)とA13+及 びAl(OH)4-の 平 衡 関係 を

考 え ます.ま ず,ア モル フ ァスAl水 酸 化物 の溶

解反応 を化学式 で表 す と,次 の ように表現 で きま

す.

1)Al(OH)3+3H+→A13++3H2O (24)

2)Al(OH)3+OH-→Al(OH)4- (25)

式(24)の 平 衡定数Kは,

K=[Al3+][H2O]3/[Al(OH)3][H+]3 (26)

[H2O]=1,[Al(OH)3]=1よ り,

K=[Al3+]/[H+]3 (27)

が 得 られ ます.こ こで,標 準 自由エ ネルギー変化

ΔGOは,

ΔG゜=(ΔGf゜(Al3+)十3× ΔGf゜(H2O))

-(ΔGf゜(Al(OH)3)十3× ΔGf゜(H+))

=((-115 .0)+3×(-56.69))-((-271.9)

+3×(0))

=-13 .17(kcal/mo1)

よ って,平 衡 定数Kは,次 の値 とな ります.

logK=-(-13.17)/1.364

=9 .66

また,式(27)でK=[Al3+]/[H+]3が 得 られてい
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るので,Al3+の 濃 度 は,

1og[Al3+]/[H+]3=9.66

-log[H+]をpHで 表 す と
,

log[Al3+]=9.66-3pH (28)

と な り ます.こ の式 は,Al3+濃 度 はpHの 一 次

関数で,酸 性領域 でAl3+濃 度 が著 し く上 昇 す る

こ とを意味 します.

一 方
,式(25)の ギ ブサイ トとAl(OH)4-イ オ ン

の平衡関係 は,

K=[Al(OH)4-]/[Al(OH)3][OH-]

=[Al(OH)4-]/[OH-] (29)

こ こで,水 の溶 解度積Kwは,

Kw=[H+][OH-]=10-14 (30)

よ り,

[OH-]=10-14/[H+]

式(29)に 式(30)を に代入 して書 き換 える と,

K=[Al(OH)4-][H+]/10-14 (31)

と な ります.

この平衡状態での標準 自由エネルギー変化 ΔGoは,

ΔGo=ΔGfo(Al(OH)4-)-(ΔGfo(Al(OH)3)

+ΔGfo(OH-))

=(-311 .3)-((-271.9)+(-37.6))

=-1 .8(kca1/mol)

よ って,平 衡定 数Kは,次 の値 とな ります.

logK=-(-1.8)/1.364

=1 .32

また,式(31)でK=[Al(OH)4-][H+]/10-14が 得

られて いるので,Al(OH)4}の 濃 度 は,

log[Al(OH)4}][H+]/10-14=1.32

-log[H+]をpHで 表 して書 き換 える と
,

log[Al(OH)4-]=pH-12.68 (32)

が 導 か れ ます.こ の式 はAl3+濃 度 の変 化 とは逆

に,ア ル カ リ性 領域でAl(OH)4-濃 度 が 著 し く上

昇 す る ことを意 味 します.以 上のギ ブサイ トと平

衡 関係 にあ るAl3+とAl(OH)4-の 濃 度 をpHに

対 して描 くと図5の グラフが得 られ ます.

5.3.鉄 の 溶解度

FeはSi,Alに 次 いで地 殻中 に多 い元 素 で,粘

土 鉱物 の 主要構 成元素 の 一 つです.Feイ オ ンの

主な形態 には酸 化形のFe3+及 びFe(OH)4-と 還

元 形 のFe2+及 びFe(OH)42}が あ ります.こ れ ら

のFeイ オ ンは溶 液 中での溶解 度が著 し く異 な る

図5ア モルファスAl水 酸化物の溶解度

特徴 を示 します.粘 土鉱物 の生成 は地殻 最表層 の

大気 と接 す る酸化環境 以外 に,大 気 か ら遮断 され

た還元環境 で も進行 します.し たが って,酸 化還

元条 件下 でのFeイ オ ンの挙動 を把握 してお くこ

とが大切 にな ります.ま ず,酸 化環 境 で のFe3+

及 びFe(OH)4一 イ オ ンの溶 解 度 に つ い て考 え ま

す.こ れ ら2つ のイ オ ン とFe単 成分 系 固相 の ア

モ ル フ ァスFe水 酸 化 物Fe(OH)3と の 平 衡 関係

は,次 の反応式で表 現で きます.

1)Fe(OH)3+3H+→Fe3++3H2O (33)

2)Fe(OH)3+H2O→

Fe(OH)4-+H+ (34)

式(33)の 平 衡定 数Kは,Al3+の 場 合 と同様 に,

K=[Fe3+]/[H+]3 (35)

で 与 え られ ます.こ こで,標 準 自由エネル ギー変

化 ΔGoは,

ΔGo=((-2.52)+3×(-56.69))-((-166.0)

+3×(0))

=-6 .59(kcal/mol)

よ っ て,平 衡定数Kは,次 の値 とな ります.

1ogK=-(-6.59)/1.364

=4.83

ま た,式(35)でK=[Fe3+]/[H+]3が 得 られ てい

るので,

log[Fe3+]/[H+]3=4.83
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-10g[H+]をpHで 表 す と
,

log[Fe3+]=4.83-3pH (36)

とな ります.

ま た,式(34)のFe(OH)4-イ オ ン とFe(OH)3

との 平衡関係 は,

K=[Fe(OH)4-][H+] (37)

この 反応 の標準 自由エ ネルギー変 化 ΔGoは,

ΔGo=((-201.32)+(0))-((-166.0)+

(-56.69))

=21 .37(kcal/mol)

よ っ て,平 衡定 数Kは,

logK=-21.37/1.364

=-15 .67

また,式(37)の 平 衡 関係か ら,

log[Fe(OH)4-][H+]=-15.67

-10g[H+]をpHで 表 す と
,

log[Fe(OH)4-]=pH-15.67 (38)

とな ります.

次 に,還 元環 境 でのFe2+及 びFe(OH)42-と ア

モ ル フ ァスFe水 酸 化 物Fe(OH)2と の 平衡 関 係

は,次 の式 によって与 えられ ます.

1)Fe(OH)2+2H+→Fe2++2H2O

(39)

2)Fe(OH)2+2H20→Fe(OH)42-+2H+

(40)

この 反応式 か ら,酸 化環境 の場合 と同様 の方法で

平衡定数Kと 溶解度 を求 める と,式(39)の 反 応 は,

logK=13.28

log[Fe2+]=13.28-2pH (41)

式(40)の 反 応 は,

logK=-32.02

log[Fe(OH)42-]=-32.02+2pH (42)

が 得 られ ます.図6は これ らの結果 か ら,ア モ ル

フ ァスFe水 酸 化物 と平衡 関係 にあ るFeイ オ ン

のpHに 対 す る濃度変化 を示 した ものです.こ の

図 か ら,仮 にpH4の 酸 性溶 液 中 に飽和状 態 で存

在す るFe2+が 完 全 にFe3+に 酸 化 された場合,溶

液中 のFeイ オ ンの変化 は,104・9モ ルか ら10-10.45

モ ル に減 少 し,Feイ オ ンの大部 分がFe(OH)3と

し て析 出す る こ とが 分か ります.な お,Fe(OH)3

で 表 す ことので きる鉱物 は存 在 しませ ん,本 来 で

あれ ばフェ リハ イ ドライ トに相 当す る鉱物 が析 出

す るこ とにな りますが,フ ェ リハ イ ドライ トの正

図6ア モルファスFe水 酸化物の溶解度

確 な標準生 成 自由エネル ギーの値が得 られて いな

いので,Fe(OH)3で 代 用 して いるだ けです .

6.Si-Al2成 分 系 で の 固相 液 相 反 応

Si-Al2成 分 系粘 土鉱物 の代 表例 にはカオ リ ン

グル ー プの カ オ リナイ ト(Al2Si2O5(OH)4)と ハ ロ

イ サイ ト(Al2Si2O5(OH)4)が あ り,両 者 は同 じ化

学組 成 を もってい ます.同 一 グルー プのデ ィッカ

イ トやナ ク ライ ト,そ の他 にパ イ ロフィライ トな

ど もSi-Al2成 分 系 に属 し ますが,こ れ らの 粘

土鉱物 は高温 の熱水環 境で生 成 され るた め,"熱

水環境"の 項 目で取 り扱 い ます.カ オ リナ イ トと

ハ ロイサイ トは長石 や火 山ガ ラスの風 化過程 で よ

く生成 す る ことが知 られてい ます.こ れ らの粘 土

鉱物 の溶液 中での平衡反応 は次 の式 で表 す こ とが

で き ます.

Al2Si2O5(OH)4+6H+

→2Al3++2H4SiO4+H2O (43)

この 反応 の平衡定 数Kは,

K=[Al3+]2[H4SiO4]2[H2O]/

[Al2Si205(OH)4][H+]6

[H2O]=1,[Al2Si2O5(OH)4]=1よ り,

K=[Al3+]2[H4SiO4]2/[H+]6 (44)

で与 えられ ます.こ こで,カ オ リナ イ トの平衡 反

応 にお ける標 準 自由エネルギー変 化 ΔGoは,
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ΔG゜=(2× ΔGf゜(A13+)+2× ΔGf゜(H4SiO4)

+ΔGf゜(H20))-(ΔGf゜(A12Si2O5

(OH)4)+6× ΔGf゜(H+))

=(2×(-115.0)+2×(-312.8)+(-56.69))

-((-902 .9)+6×(0))

=-9 .39(kcal/mol)

よ っ て'平 衡 定 数Kは'次 の 値 と な り ま す.

10gK=-(-9.39)/1.364

=6 .88

こ の 値 を 式(44)に 代 入 す る と,

log[A13+]2[H4SiO4]2/[H+]6=6.88

-10g[H+]をpHで 表 し て 書 き 換 え る と,

pH+1/310g[Al3+]=1.15-1/310g[H4SiO4]

(45)

が得 られ ます.同 様 にハ ロ イサ イ トの平 衡 定 数

Kは'

10gK=-(-13.89)/1.364

=10 .18

この値 を式(44)に 代 入 して整理 す る と,

pH+1/310g[Al3+]=1.70-1/3log[H4SiO4]

(46)

となります.図7は これ らの結果 をグラフに描い

た もので,カ オ リナイ トに比べてハロイサイ トの

生成にはよ り高いイオン濃度が必要であることが

理解されます.

Si-Al2成 分系では,Si単 成分系のアモルファ

図7カ オ リナイトとハロイサイ トの溶解度

ス シ リカ(SiO2)とA1単 成 分 系 の アモ ル フ ァス

A1水 酸 化 物(A1(OH)3)も 生 成 され ます.こ れ ら

の固相 をSi-Al2成 分 系 の 図 に描 くと,ア モ ル

ファス シ リカ につ いては式(19)か ら,

log[H4SiO4]=-2.70 (47)

また,カ オ リナイ トとの平衡 反 応 は,

A12Si2O5(OH)4+6H+→2A13++2SiO2

+5H2O

この反応 の平衡定 数Kは,

K=[A13+]2[SiO2]2[H20]5/[A12Si2O5

(OH)4][H+]6

=[Al3+]2/[H+]6 (48)

と な り ま す.ま た'標 準 自 由 エ ネ ル ギ ー 変 化

ΔGOは,

ΔGo=(2×(-115.0)+2×(-203.1)+

5×(-56.69))-((-902.9)+6×(0))

=-16 .75(kcal/mol)

よ っ て,平 衡 定 数Kは,次 の よ う に な り ま す.

logK=-(-16.75)/1.364

=12 .28

こ こ で,式(48)か ら'

log[Al3+]2/[H+]6=12.28

こ の 式 を 整 理 す る と,

pH+1/3[Al3+]=2.05 (49)

とな り,こ の式が カオ リナ イ トとアモ リフ ァス シ

リカの平衡 関係 を表 す こ とにな ります.

一 方
,ア モ ル ファスAl水 酸化 物 につ いて は,

式(28)を 書 き換 えて'

pH+1/3log[Al3+]=3.22 (50)

また'カ オ リナイ トとの平衡 反応 は,

Al2Si2O5(OH)4+5H2O→

2Al(OH)3+2H4SiO4

この 反応 の平衡定数Kは'

K=[Al(OH)3]2[H4SiO4]2/[Al2Si205(OH)4]

[H2O]5
=[H4SiO4]2 (51)

ま た,標 準 自 由 エ ネ ル ギ ー 変 化 ΔG゜ は'

ΔGo=(2×(-271.9)+2×(-312.8))-

((-902.9)+5×(-56.69))

=16 .95(kcal/mol)

よ っ て,平 衡 定 数Kは'次 の 値 と な り ま す.

logK=-16.95/1.364

=-12 .43
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こ こ で,式(51)か ら,

log[H4SiO4]2=-12.43

よ っ て,

log[H4SiO4]=-6.21 (52)

が得 られ,カ オ リナイ トとアモルファスA1水 酸

化物の平衡関係 はSi濃 度が10-6.21モルで成 り立

つ ことが分か ります.図8は これ らSi-A1系 の

計算結果 をすべて図に描 いたもので,固 相名の表

示された領域が各々の固相の安定領域を示 してい

ます.

図8 Al-Si系 相安定度図

7.Si-Al-Na3成 分 系 で の 相平 衡

あ る系 内で の固相 の生成 と溶解 は'そ の系 内 に

存在 す る各 イオ ンの濃度 に よって規定 され ます.

Si,Al,Naの3成 分 を考 え る と'こ の 系 内 で

生 成 さ れ る 固 相(安 定 相)に は,ギ ブ サ イ ト

(Al(OH)3),カ オ リナ イ ト(A12Si2O5(OH)4),ス

メ ク タ イ ト(Na0.33Al2(Si3.67Al0.33)O10(OH)2),ア

ル バ イ ト(NaAISi3O8)な ど が あ ります.こ れ ら

の固相 が 系内 で安定 に存在 す るために は各 固相 ご

とに特定 の イオン濃度 を必 要 とし,そ の濃度 は各

固相 間 の平 衡関係 に よって決定 され ます.こ れ ら

の固相 の平 衡関係 は次の5つ の反応 式で表 す こ と

がで き ます.

1)カ オ リナイ ト → ギ ブサ イ ト

Al2Si2O5(oH)4+5H2O→

2A1(OH)3+2H4SiO4 (53)

2)ス メ ク タ イ ト→ カ オ リ ナ イ ト

Nao . 33Al2 (Si3.67Al0.33)O10(OH)2+2H++

23H2O→

A12Si2O5(OH)4+2Na++8H4SiO4 (54)

3)ア ル バ イ ト→ ス メ ク タ イ ト

7NaAISi3O8+6H++20H2O→

Nao . 33Al2 (Si3. 67Al0.33)O10(OH)2+6Na++

10H4SiO4 (55)

4)ア ル バ イ ト→ カオ リナイ ト

2NaAISi3O8+2H++9H2O→

Al2Si2O5(OH)4+2Na++4H4SiO4 (56)

5)ア ル バ イ ト→ ギ ブサイ ト

NaAlSi3O8+H++7H2O0→

A1(OH)3+Na++3H4SiO4 (57)

ここで,各 反応の平衡状態 におけるイオン濃度を

求めると,式(53)の カオ リナイ トとギブサイ トの

平衡定数Kは,

K=[Al(OH)3]2[H4SiO4]2/[A12Si2O5(OH)4]

[H2O]5
=[H4SiO4]2 (58)

この反応 における標準 自由エネルギー変化 △Goは,

ΔG゜=(2×(-273.5)+2×(-312.8))-((-902.9)

+5×(-56.69))

=13 .75(kcal/mol)

よ っ て,平 衡定 数Kは,

10gK=-13.75/1.364

=-10 .08

また,式(58)か ら,

log[H4SiO4]2=-10.08

両 辺 を2で 割 る と,

log[H4SiO4]=-5.04

が 得 られ ます.こ の値 はカオ リナイ トとギ ブサ イ

トの平衡 関係が'溶 液 中のH4SiO4濃 度 に依存 し,

1r5.04モ ル よ り小 さい場合 にギブサイ ト,大 きい

場合 にカオ リナイ トが安定 で ある ことを示 してい

ます.同 様 に,式(54)か ら(57)の 平 衡 関係 を計算

する と,次 の式 が得 られ ます.

log[Na+]/[H+]=-8.27-41og[H4SiO4]

(59)

log[Na+]/[H+]=1.835-5/3log[H4SiO4]

(60)

log[Na+]/[H+]=0.392-2log[H4SiO4]

(61)

log[Na+]/[H+]=-4.65-310g[H4SiO4]

(62)
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図9 は以上の5つ の計算結果を図に描いたもので,

Si-A1-Na系 相安定度図 と呼ばれています.図 中

の固相名を表示 した領域は各々の固相の安定領域

を表 し,そ の境界が固相間の平衡を意味します.

なお,こ の図に使用 したアルバ イ トは溶液中の反

応では生成せず,実 際にはアナルシム(NaAISi2

O6・H2O)が 生成 します.し たが って'ア ルバ

イ トの代わ りにアナルシムを用いて相安定度図を

作成 した方が より実際の反応 に近いと言えます.

図9 Si-Al-Na系 相安定度図

8.熱 水環境 での粘土鉱物 の生成

粘土鉱物の生成 は熱水変質作用や続成作用のよ

うな高温の水 との反応でも進行 します.こ のよう

な生成環境では,鉱 物資源 として採掘の対象 とな

るような大規模な粘土鉱床を形成する例 も多数知

られています.高 温条件での反応 は,風 化反応の

ような常温の反応 といくつか異なる点があります.

まず,生 成反応 に関わるすべての反応速度が著 し

く増大すること,溶 液の組成に対する粘土鉱物の

安定性が変化す ること,そ して温度そのものに対

する粘土鉱物 の安定性が変化することが高温での

反応の大きな特徴です.

反応速度については,出 発物質の溶解速度 と溶

液か らの粘土鉱物 の析出速度があ りますが'こ れ

らの反応速度はともに次のアレニウス式に従 って

増大 します.

k=Aexp(-E/RT) (63)

ここで,kは 速度定数,Aは 頻度因子 とよばれる

定数,Eは 活性化エネルギー,Rは 気体定数,T

は反応温度(絶 対温度)で す.

図10に石英の溶解速度定数のアレニウスプロッ

ト例を示 しました.こ のグラフの傾は溶解の活性

化エネルギーを表 していますが,活 性化エネルギー

は反応機構 に変化がない場合 には一定の値 をもつ

ため,溶 解の速度定数は反応温度 とともに増大す

ることにな ります.溶 液からの粘土鉱物の析出速

度 も同様 に反応温度に対 してアレニウス式に従っ

て増大 します.

図10 石 英 の溶解速度定数のアレニウスプ ロッ ト

(Tester et al., 1994)

溶液の組成 に対する粘土鉱物の安定性の変化に

ついては,温 度により粘土鉱物の平衡定数が変化

することを意味 します.例 えば,石 英の溶液中で

の溶解反応は'

SiO2+2H2O→H4SiO4 (64)

この反応の平衡定数 は,次 の式で示され,
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K=[H4SiO4]/[SiO2][H2O]2
=[H4SiO4] (65)

25℃ で の値 を計 算 す る と,logK=-3.82に な り

ます.同 様 にギブサ イ トの溶解 反応 は'

Al(OH)3+3H+→A13++3H2O (66)

平衡定 数 は,

K=[A13+]/[H+]3 (67)

とな り,25℃ で の値 はlogK=8.49に な ります.

これ らの反応 の高温 溶液 中で の平衡 定数 は,

ΔG゜=ΔHO-TΔS゜ (68)

の関係 を用 いて求 め るこ とがで きます.こ こで,

ΔH゜ は標 準 エ ンタ ル ピー,ΔS° は標 準 エ ン ト

ロピー変化,Tは 絶対温度 です .ΔH° とΔS° は'

ΔHO=Σ ΔHf゜(生 成 系)-Σ ΔHfO(反 応

系) (69)
ΔS°=ΣS°(生 成 系)-ΣS゜(反 応系) (70)

の式で与 えられ ます.ΔHf゜ は標 準生成 エ ンタル

ピー,S゜ は標 準 エ ン トロ ピーで す.な お'平 衡

定数Kと 標準 自由エ ネル ギー変化 ΔG゜ の関係 は,

ΔG°=-RTInK (71)
これより平衡定数Kは,

logK=-ΔGo/4.576×T×10-3 (72)
で近似 で き ます.以 上 の 方法 で100℃ 溶 液 中で の

石英の平衡定数 を求め ると,ま ず標準エ ンタル ピー

ΔH° は式(69)よ り,

ΔH°=ΔHf゜(H4SiO4)-(ΔHf゜(SiO2)+

2× ΔHf゜(H2O))

=(-349 .1)-((-217.7)+

2×(-68.32))

=5 .24(kcal/mol)

また,標 準エ ン トロピー変 化 ΔS゜ は式(70)よ り'

ΔS゜=S゜(H4SiO4)-(S゜(SiO2)+2×S゜(H2O))

=(43 .4)-((9.88)+2×(16.72))

=0 .08(cal/mol)

よ って,100℃ で の 自由エネル ギー変化 ΔG° は,

ΔG゜=5.24-373.15×0.08/1000

=5 .210(kcal/mol)

これ よ り'式(72)を 用 いて平衡定数Kを 求 めると,

logK=-5.210/4.576×373.15×10-3

=-3 .051

が得 られ ます.同 様 の方法 で計 算 した石 英 とギ ブ

サイ トの300℃ ま での平衡 定 数 を図11に 示 しま し

た.石 英 の平衡定数 は温 度が 高 くるに したがい大

きくなりますが'ギ ブサイ トは逆に小さ くなりま

す.こ のことは'高 温ほど石英の溶解度は高 くな

り,ギ ブサイ トの溶解度が小 さくなることを意味

してい ます.

図11 石英 とギブサイ トの平衡定数の温度変化

一方,多 成分系のカオ リナイ ト,ス メクタイ ト'

イライ トの溶解反応 とそれらの平衡定数は,

(1)カ オ リナイ トの溶解

Al2Si2O5(OH)4+6H+→

2Al3++2H4SiO4+H2O

logK=[Al3+]2[H4SiO4]2/[H+]6 (73)

(2)ス メ ク タ イ トの 溶 解

3Nao . 33A12(Si3.67Al0.33)O10(OH)2+22H+

+8H20→Na++7A13++11H4SiO4

logK=[Na+][Al3+]7[H4SiO4]11/[H+]22

(74)

(3)イ ラ イ トの 溶 解

KA12(Si3Al)O10(OH)2+10H+→

K++3Al3++3H4SiO4

logK=[K+][Al3+]3[H4SiO4]3/[H+]10

(75)
で表す ことができます.式(73)か ら(75)の 平衡定

数の温度変化 を計算した結果が図12で す.そ れぞ

れの粘土鉱物で変化の大きさは異なりますが,温

度の上昇 により平衡定数が小 さくな ります.こ の
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図12 カオ リナイ ト,ス メクタイ ト,イ ライ トの平

衡定数の温度変化

ことは,熱 水環境ではより低いイオン濃度で粘土

鉱物の生成が進行することを意味 します.

温度に対す る粘土鉱物の安定性 については,粘

土鉱物の種類 によって安定に存在できる温度領域

が異なることを理解してお くことが重要です.最

もよく知 られた例の一つにギブサイ トの転移があ

ります.ギ ブサイ トは花南岩の風化地帯などにし

ばしば産出しますが,熱 水変質作用ではほとんど

生成しません.こ れは高温条件ではべ一マイ トが

より安定で,ギ ブサイ トからベーマイ トへの転移

が進行することに起因しています.水 熱反応実験

により求められたギブサイ ト-ベ ーマイト転移温

度は約130℃ で,さ らに高温では約275℃ でベーマ

イ トからダイアスポアへの転移,約400℃ でダイ

アスポアからコランダムへの転移が知 られていま

す(図13).た だ し実験条件の違いによりそれぞれ

の転移温度には大 きなばらつきがあり,ア モルファ

スAl水 酸化物 をpH7～8の 溶液中で水熱反応

を行った場合,約60℃ 付近でベーマイ トが生成す

ることも知 られています.

天然の熱水変質地帯 を調査す ると,し ばしば変

質の中心部から外側 に向って粘土鉱物の帯状分布

を観察することができます.こ のような帯状分布

も粘土鉱物の熱安定性に起因したものの一つです.

図13 ギブサイ トの熱安定性

鹿児島県枕崎地域 には,新 第三紀の安山岩中に酸

性熱水の作用により形成された変質地帯が分布 し

ています.こ の熱水変質地帯では変質の中心部に

SiO2=90～95%の 珪化岩が形成 され,そ の外側

にパイロフィライ ト→カオリナイ ト→レク トライ

ト→スメクタイ トの帯状分布が認められ ます.パ

イロフィライ トとカオ リナイ トは共 にSi―Al2

成分系の粘土鉱物で,パ イロフィライ トはカオ リ

ナイ トよりも高温で安定であると考えられていま

す.実 験室でカオ リナイ トの水熱反応 を行 うと

300℃ 付近でパイロフィライ トに転移することが

知 られています.こ れも実験条件の違いによりそ

の温度には大 きなばらつきがあ りますが,変 質の

中心に近い高温部ではパイロフィライトが生成し'

その外側の温度の低い部分でカオ リナイ トが生成

した ものと考 えられます.ま た,レ ク トライ トも

スメクタイ トより高温で安定であることが知 られ

ています.レ ク トライ トはイライ ト/ス メクタイ

ト(I/S)混 合層鉱物の一種で,イ ライ ト層 とスメ

クタイ ト層が1:1の 割合で交互に積層した粘土

鉱物です.各 地の続成作用によるスメクタイ トか

らイライ トへの変化過程では,60～80℃ でスメク

タイ トか らI/Sへ の変化がはじまり,100～160℃

でレク トライ ト型構造,200℃ 付近でほぼイライ

トに近い構造 に変化することが知 られています.

このようなスメクタイ トからイライ トへ変化する
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機構 を固相転移メカニズムとよび,比 較的ゆっ く

りと反応が進行する場合に見 られる反応です.一

方,熱 水変質作用の場合は急激な温度勾配のもと

で短時間に反応が進行するため,ス メクタイ トの

溶解 とレク トライ トの再結晶作用により反応が進

行するネオ フォーメーションを支持す る考えもあ

ります.い ずれにして も'レ クトライ トの生成 に

はスメクタイ トよりも高い温度 を必要 とします.

9.イ オンの活動度

溶液中での粘土鉱物の平衡 を取 り扱 う場合,溶

液中の各イオンのモル濃度 と実際に反応 に関与す

る有効濃度 とは異なる値 を取 ることに注意する必

要があ ります.無 限希釈溶液ではモル濃度=活 動

度 とな りますが,そ れ以外ではイオン間の相互作

用のためモル濃度>活 動度 となります.イ オンi

の活動度[M]と モル濃度(M)の 関係 は,活 動度

係数 を γiとすれば,[M]=γi(M)と な ります.

活動度係数 は完全な水和イオン状態からのずれを

示す補正係数で'溶 液のイオン強度の関数 として

定義 されます.な お,イ オン強度1は 次の式で計

算することができます.

I=1/2・ Σmizi2 (76)

ここで,miとziは イ オ ンiの モ ル濃度 と電荷 を

表 して い ます.イ オ ン強度 が得 られ る と'こ の値

を用 いて イオ ンiの 活動 度係 数 γiは 理論 的 に求

め る こ とが で き ます.通 常用 い られ る方 法 に'

Debye-Huckelの 式 又 はDaviesの 式 を用 い た計

算手 法が あ ります.Debye-Huckelの 式 は'

-logγi=Azi2I1/2/(1十aiBI1/2) (77)

で 与 え られ,ziは イ オ ンの電 荷,AとBは 温 度

と溶 媒 の性 質 に よって定 ま る定数 で,25℃ の 水

溶 液 の 場 合 はA=0.5085,B=0.3281x10-8に な

ります.aiは イ オ ンの大 き さに関 す るパ ラ メー

タで'水 和 イオ ンの大 きさとほぼ一致 した値 を取

ります.一 方,Daviesの 式 はイオ ンの大 きさ に

関 す るパ ラ メー タを含 まず'次 の式 でイオ ンの活

動度 係数 を求 めるこ とがで きます.

-logγi=Azi2(I1/2/(1+I1/2)-0
.31) (78)

ただし,天 然の水には様々なイオンが共存 してい

るうえ,そ れらの個々のイオンは遊離イオンの形

で存在 しているだけではな く,さ らに複雑なイオ

ン対の形で も存在しています.例 えば,海 水中の

Naは 遊離 イオ ンのNa+以 外 に,NaSO4-,

NaHCO30,NaCO3-,NaoHOな どの形 で存在

し,Caに つ い て も,Ca2+以 外 に,CaSO40,

CaHCO3+,CaCO3,CaOH+,CaHSO4+な どが存

在しています.通 常の化学分析で得 られ る値はこ

れらの溶存状態を無視 した全モル濃度であって'

これ らの化学種を状態別に定量分析することはき

わめて困難です.そ のため,溶 液中のイオンの活

動度を求 めるには'イ オン対の会合定数のデータ

を用いて,個 々のイオン対の濃度を一つ一つ計算

で求める以外に方法はあ りません.こ のように,

溶液中のイオ ンの活動度 を求めるには膨大な量の

計算が必要 となります.な お'最 近はこれ らの計

算を実行 して くれるい くつかのコンピュータプロ

グラムが公開されてい ますので,そ れ らを用いる

ことで比較的簡単にイオンの活動度や様々な鉱物

に対する溶液の飽和状態を求めることができます.

代表的なプログラム としては,「WATEQ4F」'

「EQ3/6」,「MINTEQ」,「PHREEQ」 な どが よ

く知 られています.こ れ らのプログラムは 「高度

情報科学技術研究機構原子力コー ドセンターデー

タベース」に登録 されていますので'コ ー ドセン

ターか ら入手することができます.ま た'イ ンター

ネットで もい くつかのプログラムが公開されてい

ますので,無 料でダウンロー ドすることもできま

す.
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