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1　緒　　　言

海洋での主要な一次生産者（基礎生産者）である植物プ
ランクトンは，陸上の植物と同様，光合成により無機物を
有機物に変換するため，海洋食物連鎖の起点である．海洋
性植物プランクトンの増殖には，主要栄養塩類と呼ばれる
硝酸（NO3），リン酸（PO4）及びケイ酸［Si(OH)4，珪

けい

藻
の殻成分に必要］の他に，鉄，マンガン，コバルト，ニッ
ケル，銅，亜鉛などの必須微量金属類が必要である．その
中でも鉄は，海洋性植物プランクトンの生長において光合
成・呼吸電子伝達，硝酸還元酵素やクロロフィル合成など
に重要な役割を果たしている1）．
鉄はクラーク数で 4番目に位置し，地球上の表面付近で
大量に存在する元素である．しかし，一般的な海洋におけ
る酸素豊富な海水（pH 8付近）中の鉄は，3価鉄として存
在しており，その溶解容量は極めて低い2）～4）．そのため，
そのほとんどは 3価鉄の加水分解生成物である粒子状 3価
水酸化鉄として存在し，最終的には海洋底へ沈降除去（ス
キャベンジング）されると推測される．それゆえ，海洋表

層への鉄供給が少ないと，栄養塩濃度に比べ植物プランク
トンが利用可能な溶存鉄濃度が極端に低くなる．実際に，
栄養塩が余っているにもかかわらず，鉄が欠乏しているた
めクロロフィル -a 濃度（植物プランクトン量の指標）が高
くならない海域［HNLC（高栄養塩低クロロフィル）海域 : 

アラスカ湾，西部北太平洋，ベーリング海，東部赤道海域，
南極海など］の存在が明らかになり，鉄は栄養塩と同様，
海洋の基礎生産の制限因子として重要な元素であることが
明らかになった5）～7）．
海洋表層への鉄供給源として，大気，河川及び鉛直混
合・湧昇流などについて盛んに研究がなされてきたが，近
年では大陸棚堆積物由来の鉄が海洋表層の基礎生産を支え
ている海域が多くあると考えられ，新たな鉄供給源として
注目されている8）～10）．本論文では，はじめに海水中での 3

価鉄の溶解容量について解説し，海水中の鉄微量分析結
果，その他の化学及び生物成分分析結果及び海洋物理デー
タ（塩分，水温，密度）から北太平洋，ベーリング海並び
に北極海における鉄の挙動とその起源についての研究成果
をまとめる．

2　海水中における 3価鉄の溶解容量及び鉄濃度測定

1980年代後半に初めて信頼できる海水中の溶存鉄濃度
と，海洋におけるその鉛直分布が報告されるようになっ
た11）12）．また，鉄は栄養塩と同様，海洋表層の基礎生産の
制限因子となりうる重要な元素であることが明らかにされ
た12）13）．これは，汚染なしに海水を採取する技術と，鉄の
微量分析方法が確立したことによる．海水を採水するため
のテフロンコーティングした採水器及び採取した海水を入
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れる低密度ポリ容器等を，アルカリ洗剤洗浄後，酸洗浄と
超純水洗浄する必要がある．また，沪過するためのテフロ
ン及びシリコンチューブやフィルター類についてもすべて
酸洗浄後，超純水で洗浄する必要がある．鉄の微量分析に
おいても，試薬に含まれる鉄を除去するため非沸騰蒸留法
や再結晶法を行う必要がある．試薬によっては，超高純度
級のものを使用しなければならない．上記のこのような作
業は，クリーンベンチやクリーンルーム内で行わなければ
ならない．一般的に，現在の海水中の微量金属濃度につい
ては，0.2～0.22 μmフィルターで沪過した海水中のものを溶
存，未沪過海水中のものを全可溶性と定義している．溶存鉄
（D-Fe，＜0.22 μm size）には，無機鉄イオン種［Fe(II)及
び Fe(III)］，溶存有機鉄錯体並びに微細粒子状鉄（＜0.22 

μm size）が含まれるが，酸化環境下での外洋域では，ほと
んどの鉄は Fe(III)で存在しており，Fe(II)は極端に少ない
と言われている．近年大陸棚域底層付近で高い Fe(II)濃度
が検出されるようになったが，海水中での Fe(II)の酸化速
度が速いこと，また，その酸化速度は水温及び海水中に含
まれる有機物により著しく影響を受けること等のため，い
まだ不明のところが多い．採取後すぐに船内のクリーンベ
ンチやクリーンルーム内にて，沪過（溶存鉄 : D-Fe）及び
未沪過［全可溶性鉄 : total dissolvable Fe (T-Fe)］海水に約
pH 1.7になるように超高純度塩酸を添加し，室温にて長期
間（3か月以上）保存した10）．未沪過の鉄を全鉄ではなく
全可溶性鉄としたのは，pH 1.7では海水中（特に沿岸域の
海水）に含まれる粒子状鉄をすべて溶解することができな
いためである．その後，石英製非沸騰蒸留器にて精製した
ギ酸と超高純度アンモニア水で作成した緩衝液を添加し，
pH 3.2に調整（pH 3.2でFe(III)をほぼ100％，下記キレー
ト樹脂に捕集することができる）した．その後，8-ヒドロ
キシキノリンを化学修飾した含フッ素シリカゲル（キレー
ト樹脂）カラムで鉄を濃縮後，超高純度塩酸で溶離し，ル
ミノール化学発光法を利用した自動鉄分析装置（紀本電子
製）で測定した14）．この分析精度を鉄分析標準海水［sam-

pling and analysis of Fe (SAFe) reference materials (pH 

1.7～1.8)］を使用し求めた．今までに世界の研究機関で分
析された SAFe標準表層水（S）と深層水（D1）の相互検定
した鉄濃度は，それぞれ0.090±0.007 nMと0.67±0.07 nM

であった15）．著者らの分析方法による Sと D1の鉄濃度は，
それぞれ 0.10±0.01 nM（n＝6）と 0.70±0.03 nM（n＝5）
となりほぼ一致した．
イオン強度（I）が 0に近い希薄溶液では，活量係数が 1

とみなせ，水酸化鉄（III）の沈殿平衡における溶解度積
（K sp）は熱力学的溶解度積（K sp

o）に等しく，次式のように
表される16）．

K sp＝[Fe3＋][OH－]3

次に，水のイオン積（Kw）と *K sp＝K sp/Kw
3から次式が得

られる16）．

*K sp＝[Fe3＋][H＋]－3 （ 1）

この粒子状 3価水酸化鉄には様々な固体形態［amorphous-

Fe(OH)3，amorphous-FeOOH，α-FeOOH，β-FeOOH，
γ-FeOOH，Fe2O3・xH2O等］があり，それらの水中におけ
る *K spは個々に大きく異なる．例えば，水溶液（I＝0）
25℃ における *K sp 

16）は，

amorphous-Fe(OH)3＋3H＋＝Fe3＋＋3H2O

　　　　　　　　　　　　　　log *K sp＝3.96 （i）
amorphous-FeOOH＋3H＋＝Fe3＋＋2H2O

　　　　　　　　　　　　　　log *K sp＝2.5 （ii）
α-FeOOH＋3H＋＝Fe3＋＋2H2O

　　　　　　　　　　　　　　log *K sp＝0.5 （iii）

である．このように，*K spは不安定形とされる amorphou-

Fe(OH)3が最も高く，安定形とされるα-FeOOHはそれに比
べ 3～4ケタも低いため，それらの粒子状 3価水酸化鉄の溶
解度も大きく異なる．この異なる粒子状 3価水酸化鉄の溶解
度及び溶解速度の違いは，植物プランクトンよる鉄摂取速
度と増殖速度をもコントロールすることが分かっている17）18）．
Fig. 1には，例として水溶液（I＝0）中のamorphous-FeOOH

の溶解度及び各無機ヒドロキシ鉄錯体濃度と pHの関係を
示しており，その溶解度（[Fe(III)d]）は，

[Fe(III)d]＝[Fe3＋]＋[Fe(OH)2＋]＋[Fe(OH)2
＋]＋

[Fe(OH)3
0]＋[Fe(OH)4

－]

となり，pH 8付近でのその溶解度は著しく低いと推定さ
れる．
しかし，海水の場合はイオン強度や含まれる主要イオン
により 3価鉄の溶解容量（solubility: 溶解平衡に達したと
きの溶存鉄濃度）に影響を与える4）19）20）．25℃ 及び pH 8

付近において，イオン強度を同じにした0.7 M NaCl溶液及
び主要イオンを含む人工海水での 3価鉄の溶解容量は，ほ
とんど同じであることが報告された4）．また，天然海水で
の 3価鉄の溶解容量は，0.7 M NaCl溶液及び人工海水に比
べ高く，Fe(III)と溶存有機鉄錯体を形成する溶存有機配位
子の存在を指摘している4）．著者らは放射性同位体
59Fe(III)（超高純度 HCl及び超純水を添加し，約 pH 2に
希釈調整したもの : 溶存 59Fe(III)）をトレーサーとして，海
洋表層から深層において，各層でクリーン採水した沪過海
水（pH 8付近，20℃）に溶存 59Fe(III)を約 100 nMにな
るように過剰量加えた．加えられた溶存Fe(III)は海水中で
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急速に加水分解し，粒子状 3価水酸化鉄を形成する．その
海水溶液を 20℃ で 2～3週間暗所で保ち溶解平衡に達し
た後，酸洗浄した 0.025 μmフィルターで沪過，その後，沪
過海水中の γ-線量を測定し，溶解平衡に達したときの溶存
鉄濃度を求めた．この溶存鉄濃度を天然海水（pH 8付近）
の溶解容量（[Fe(III)sol]，＜0.025 μm size）とした．また，
沪過海水に紫外線を照射し，有機物を除去した無機海水
（pH 8付近）の 3価鉄の溶解容量（[Fe(III)inorg]，＜0.025 

μm size）は 0.1 nM以下であったが，溶存有機物を含む天
然海水の溶解容量は，無機海水に比べ高い2）．すなわちこ
れは，海水中にはFe(III)と溶存有機鉄錯体を形成する溶存
有機配位子が存在していることを意味している．海洋表層
以深の溶存 Fe(III)のほとんどは弱い有機配位子と溶存有
機鉄錯体を形成していると推定されるため，溶存 59Fe(III)

を過剰量添加し溶解平衡に達するまで長期間保存すること
により，溶存 Fe(III)は 59Fe(III)に交換されると考えられ
る．溶存有機物を含む天然海水での 3価鉄の溶解容量
（[Fe(III)sol]）は，無機海水における 3価鉄の溶解容量
（[Fe(III)inorg]）に加え，天然海水に存在する溶存有機配
位子（L）と Fe(III)が溶存有機鉄錯体を形成する濃度
（[Fe(III)L]）を考慮しなければならない．それゆえ，天然
海水における溶解容量（[Fe(III)sol]）は，

[Fe(III)sol]＝[Fe(III)inorg]＋[Fe(III)L] （ 2）

となる．海水における溶存有機配位子（L）と Fe3＋が 1 : 1

で錯形成した場合，条件安定度定数 (K ’FeL,Fe3＋)は次式に
よって表される2）21）．

K ’FeL,Fe3＋＝[Fe(III)L]/[Fe3＋][L’] （ 3）
αFe’＝[Fe(III)’]/[Fe3＋] （ 4）

ここで，[L’]は Fe(III)と錯体を形成していない溶存有機
配位子濃度，[Fe(III)’]は全溶存無機 Fe(III)濃度である．
αFe’は無機副反応係数（例えば Fe3＋の加水分解副反応）で
あり，海水の pH 8では約 1010～1011になる．粒子状 3価水
酸化鉄と溶解平衡にある場合は，[Fe(III)’]は無機海水にお
ける粒子状 3価水酸化鉄の溶解容量（[Fe(III)inorg]）と一
致する．天然海水における 3価鉄の溶解容量（[Fe(III)sol]）
は，0.1 nM（＝[Fe(III)inorg]）よりも常に高く，Fe(III)と
溶存有機鉄錯体を形成する溶存有機配位子の存在は明らか
である．
これ以降で議論する 3価鉄の溶解容量は，Fe(III)と溶存

有機鉄錯体を形成する溶存有機配位子が存在していると考
えられる天然海水での溶解容量（[Fe(III)sol]）である．例
えば，北太平洋観測地点（a-1，a-3，b-4，Fig. 2）での 3価
鉄の溶解容量の鉛直分布（Fig. 3）に見られるように，外洋
表層におけるその溶解容量は一般的に高く，その値は海域
により大きくばらつく．このばらつきの原因として，表層
での植物プランクトンやバクテリアによる Fe(III)と溶存
有機鉄錯体を形成する強い溶存有機配位子の生成量等が大
きく，また時間変化することが考えられる21）～24）．表層混合
層（水深約 0～20～50 m）以深の約 50～200 mの深度に
おいて，その溶解容量は極小値（約 0.2～0.3 nM）を示す．
この極小値はバクテリア等による溶存有機配位子の分解が
考えられるが，現在のところ不明である．一般に，中層（水
深約 200～1000 m）の溶解容量の鉛直分布は，この極小値
層付近から中層まで増加し，それ以深では底層までほぼ一
定か，または徐々に減少する傾向にある（Fig. 3）24）～28）．海
洋表層以深における 3価鉄の溶解容量を決定づけるFe(III)

と溶存有機鉄錯体を形成する溶存有機配位子は，海洋性溶
存フミン物質と考えられる25）～30）．海水中の溶存有機炭素
（DOC）はおおまかに，（1）海洋表層に多く分解しやすい
生物由来微量有機化合物と，（2）海洋の DOCのほとんど
を占める分解し難く安定で大きな分子量（500～10000）を
持つフミン物質的な有機化合物の二つのグループに分けら
れる31）．フミン物質（特にフルボ酸）は Fe(III)と溶存有機
鉄錯体を形成し，海水の pH 8付近で 3価鉄の溶解容量を
高めることが報告されている32）～34）．海洋性溶存フミン物
質は Fe(III)に関して弱い溶存有機配位子であると考えら
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Fig. 2    Locations of sampling stations (a-1, a-2, a-3, and a-4 in the western region, b-1, b-2, b-3, and b-4 in 
the central region, and NP1 ̶ NP4 along 47°N latitude) of the North Pacific Ocean, (c-1, c-2, and c-3) of 
the Japan Sea, and (BS1 ̶ BS3) of the Bering Sea Basin28)38)39)41)
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れるが，高濃度で存在しており，海洋における溶存鉄濃度
を決定している可能性が指摘されている35）～37）．

3　海洋における鉄の挙動とその起源

3・1　北太平洋における鉄
北太平洋の西部と中央部における採水地点（a-1，a-3，

a-4，b-2，b-3，b-4，Fig. 2）での表層及び中深層の 3価鉄
の溶解容量（[Fe(III)sol]，＜0.025 μm size），溶存鉄濃度
（[D-Fe]，＜0.22 μm size），全可溶性鉄濃度（[T-Fe]，未沪
過）の鉛直分布を Fig. 3に示す．全可溶性鉄濃度と溶存鉄
濃度の差が粒子状鉄濃度（[P-Fe]，＞0.22 μm size）である．
一般的に，表層における溶存鉄及び全可溶性鉄濃度は，植
物プランクトン等による摂取のため低い．しかし，西部は
中央部に比べ高い28）38）．また，日本海及び西部北太平洋中
緯度域表層（水深 5～200 m）における全可溶性鉄濃度の単
位面積あたりの水カラム中の総量は，中央部北太平洋に比
べ 5～10倍程度高い（今回初めて提示する Fig. 4）28）38）～41）．
これは，アジア大陸に近い西部中緯度域は中央部域に比
べ，大気及び水塊の移流による表層への鉄供給が多く8）42），
表層の基礎生産が高いことが第一の原因と考える．
表層以深では，深度とともにバクテリアによる生物粒子
分解により溶存鉄が再生産されるため，その濃度は中層
（水深 1000～1500 m）まで増加し，それ以深では底層まで
徐々に減少する傾向にあると解釈される（Fig. 3）．その鉛
直分布は，生物粒子分解で再生産される栄養塩（NO3，
PO4）や分解に使われた見かけの酸素消費量［水温と塩分
から見積もられた酸素飽和量から，実際に海水中の溶存し

ている酸素量を差し引いた値 : apparent oxygen utilization

（AOU）］の鉛直分布に似ているが，溶存鉄濃度と栄養塩濃
度及び AOUの関係は海域及び深度によって大きく異な
る．これは，栄養塩は中深層で生物有機物粒子（POM）か
ら溶存形として再生される．一方，POMから再生産される
溶存鉄の大部分は溶存鉄から粒子状鉄となり除去されるた
めと考える．この粒子状鉄へのスキャベンジングは，表層
以深における Fe(III)と溶存有機鉄錯体を形成するフミン
物質（溶存有機配位子）の濃度と，その溶存有機鉄錯体の
海水における条件安定度定数によって決まる 3価鉄の溶解
容量の鉛直分布（Fig. 3）に，コントロールされると考えら
れる25）26）28）38）41）．海洋表層以深におけるフミン物質蛍光強
度［フミン物質を蛍光分光光度法（励起波長 320 nm，蛍
光波長 420 nm）により，1 ppb硫酸キニーネを含む 0.05 M

硫酸溶液を 1 QSUとし，試料の相対蛍光強度を測定 : 

humic F-intensity］，栄養塩，AOUと 3価鉄の溶解容量の
鉛直分布はよく似ている．しかし，栄養塩及び AOUと 3

価鉄の溶解容量及びフミン物質蛍光強度の関係は海域によ
り異なり，北太平洋では亜表層から中層（水深 1000～
1500 m）までの直線関係の傾きと中層から底層（水深
5000 m）にかけての直線関係の傾きが異なる（Fig. 5a，b）．
そして，海域に関係なく 3価鉄の溶解容量と高い相関があ
るのはフミン物質蛍光強度であり，Fe(III)と溶存有機鉄錯
体を形成すると考えられる有機配位子は海洋性溶存フミン
物質である．この関係は海域には依存しないと考えられ
る25）27）28）．鉄供給の少ない中央部北太平洋の中深層におけ
る溶存鉄濃度は，フミン物質蛍光強度と高い相関があり
（Fig. 5c，d），3価鉄の溶解容量によってコントロールされ
ていると解釈できる（Fig. 5d，e）．
北太平洋の表層以深におけるフミン物質蛍光強度及び 3

価鉄の溶解容量のレベルとそれらの鉛直分布は，西部と中
央部では差はなくほぼ同じである（Fig. 3）28）．ところが，
西部中層以深の溶存鉄濃度は，3価鉄の溶解容量の 2倍程
度高い（Fig. 3a，b）8）24）27）28）38）．また，粒子状鉄濃度は溶存鉄
濃度とほぼ同じか，2倍程度高い（Fig. 3a，b，c）．しかし，
中央部中層以深の溶存鉄濃度は，3価鉄の溶解容量とほぼ
同じである（Fig. 3f）．そして，中層域の粒子状鉄濃度は極
端に低く，それ以深では深度とともに増加する（Fig. 3d，
e，f）．海洋中深層域の溶存鉄は，沈降する POMのバクテリ
ア分解によって生成され，その一部はスキャベンジグによっ
て粒子状鉄として除去されるため，中深層域の溶存鉄濃度
は，POM分解での溶存鉄生成速度とスキャベンジングによ
る粒子状鉄除去速度のバランスよって決まる26）28）38）43）44）．
西部北太平洋では，中央部北太平洋に比べ表層への鉄供給
が多いため，植物プランクトンによってより多くの鉄が摂
取される．そのため，西部北太平洋では鉄を多く含む生物
起源粒子が沈降する．中深層域では，鉄量の多い POMの
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バクテリア分解により溶存鉄生成量が多くなるため，溶存
鉄濃度が 3価鉄の溶解容量以上に存在すると考えられる
（Fig. 3a，b）．また，スキャベンジングによる溶存鉄から粒
子状鉄への除去が進むため，粒子状鉄濃度も高くなる．外
洋中深層域での POM分解による多量の溶存鉄生成は，そ
の層での溶存鉄濃度の極大値を示すことになる27）39）～41）．
しかし，中央部北太平洋では表層での鉄供給が少ないた
め，中層域での POM分解からの溶存鉄生成量が少なくな
る．そのため，中層以深の溶存鉄濃度は 3価鉄の溶解容量
とほぼ同じになり，3価鉄の溶解容量によって制限された
と推察される（Fig. 3f）．また，北部北太平洋北緯 47°東西
ライン（NP1～NP4，Fig. 2）中深層での溶存鉄，全可溶性

鉄及び粒子状鉄濃度についても，西部から中央部にいくに
つれ減少し，溶存鉄濃度が 3価鉄の溶解容量に近づく傾向
にあることを示唆している41）．西部における 3価鉄の溶解
容量以上の溶存鉄（＜0.22 μm size）のほとんどは，0.22 

μm以下の微細粒子状鉄と推定され45）46），中央部では，その
微細粒子状鉄濃度は極端に低いと考えられるが，今のとこ
ろ不明である．

3・2　ベーリング海における鉄
ベーリング海の西部は深度 3000～4000 mの海盆域と東

部には深度 50～100 mと非常に浅く広大な大陸棚であり，
ベーリング海表面積の約半分を占めている（Fig. 2）．特に
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南東部ベーリング海大陸棚域は，世界でも有数な生物生産
の高い海域である．その大陸棚表層は，春季に海氷融解後
表層水温上昇による成層化に伴い，全域にわたり植物プラ
ンクトンの増殖が観測されるが，夏季になるとその増殖
は，表層混合層の栄養塩の一つのNO3が枯渇するとともに
終焉

えん

を迎える．しかし，夏季ベーリング海海盆表層域は，
北部北太平洋亜寒帯域と同様，栄養塩が豊富に余っている
が，鉄が欠乏（＜0.2 nM）しているため，低いクロロフィ

ル -a 濃度に抑えられている典型的な鉄欠乏型 HNLC海域
の一つであることが明らかになった27）41）47）．また，その海
盆域と陸棚域の境は急峻な大陸斜面域で構成されており，
その東部ベーリング海陸棚斜面表層では，夏季植物プラン
クトン増殖（“green belt”）が長期間維持されている（Fig. 2）．
これは，栄養塩豊富な陸棚斜面表層への東部大陸棚堆積物
由来の鉄供給によると考えられている10）47）．
ベーリング海海盆域（BS1～BS3，Fig. 2）中深層での溶

存鉄濃度は，3価鉄の溶解容量（約 0.6 nMでほぼ一定）の
2～3倍程度高く，1500～2250 mで極大値（1.6～1.7 nM），
その後深度とともに減少し 3700 mの底層では 1.3～1.4 

nM程度となり，北太平洋に比べ高く，またより深い深度
で極大値を示した（Fig. 6）41）．溶存鉄濃度と同様，全可溶
性鉄濃度及び粒子状鉄濃度についても高く，海盆域観測点
の違いにかかわらず同様な鉛直分布を示した（Fig. 6）．こ
れは，ベーリング海盆域表層における冬季の冷却による鉛
直混合及び東部大陸棚堆積物からの移流による鉄供給が多
く，表層での基礎生物生産が高いこと，東部大陸棚斜面域
から海盆中深層への POM供給の可能性，またベーリング
海海盆域の表層から中層に比べ，深層の循環が著しく遅い
ことなどによると考えられる．

3・3　西部北極海における鉄
西部北極海［チュクチ海大陸棚・陸棚斜面域及びカナダ
海盆域（Fig. 7）］の表層混合層（25 m以浅）のポテンシャ
ル水温［現場水温（T）から水圧での断熱圧縮による水温上
昇分を補正した水温 : potential temperature（θ），Fig. 8a］
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region) of the western Arctic Ocean during 1 ̶ 27 
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は亜表層に比べ高く，塩分［海水 1 kgに溶けているイオン
の総質量（g）であり，測定には電気伝導度を利用する塩分
計を使用し，塩分に換算 : salinity（S），Fig. 8b］は低い
（S＝23～28）．また，栄養塩濃度は低いが（特に NO3濃
度は脱窒のためほぼ 0，脱窒については後で述べる．）（Fig. 

8c），溶存フミン物質蛍光強度（3 QSU）と溶存鉄濃度
（1～1.5 nM）は高く（Fig. 8d，e），夏季表層が河川からの
流入48）及び海氷融氷水の影響を強く受けていると考えられ
る49）．表層混合層以深の亜表層（大陸棚域で 25～150 m; 

陸棚斜面・海盆域で 25～225 m）では，低温高塩分の高密
度陸棚水（DSW: θ＝－1.0～－1.7℃，S＝32～34）の塩
分躍層［上部塩分躍層（upper halocline layer: upper HL）
と下部塩分躍層（lower halocline layer: lower HL）］が存在
し，ベーリング海峡を通過した北太平洋水を起源としてい
る（Fig. 8a，b）．その DSWの upper HLにおいて，栄養塩
濃度，フミン物質蛍光強度及び溶存鉄濃度の極大（NO3 : 

15～18 μM; PO4 : 1.8～2.2 μM; Si(OH)4 : 32～54 μM; 

humic F-intensity: 4.2～4.5 QSU; D-Fe: 1～2.5 nM）が観
測され，そのフミン物質蛍光強度は北太平洋の約 2倍程で
ある．それ以深の lower HLでは高塩分（S＝34.2～34.6）
の大西洋起源水が流入するため，それらの値は深度ととも
に減少する（Fig. 8c，d，e）．その後は，陸棚斜面及び海盆
域の深層から底層までほぼ一定値（NO3 : 13～15 μM; PO4 : 

0.9～1.1 μM; Si(OH)4 : 8～15 μM; humic F-intensity: 2.0

～2.2 QSU）を示す大西洋起源水である（Fig. 9a，b）．溶
存鉄濃度は，栄養塩及びフミン物質蛍光強度と同様，
upper HLで極大を示し，lower HLでは深度とともに減少
し，その後は深層から底層にかけほぼ一定値を示した
（Fig. 9c，d）．しかし全可溶性鉄濃度は，栄養塩，フミン物

質蛍光強度及び溶存鉄とは異なり，大陸棚底層で最大値
（～250～500 nM），また陸棚斜面及び海盆域の lower HL

で極大（20～50 nM，Fig. 9c，d）を示し，陸棚堆積物の
再懸濁と亜表層溶存鉄のスキャベンジングによると考えら
れる49）．
今回初めて提示するFig. 10aはNO3とPO4との関係を示
しており，upper HLはベーリング海峡を北上通過した
ベーリング海陸棚及びチュクチ海陸棚域で脱窒が起こった
高栄養塩濃度を持つ太平洋起源水である．表層では脱窒及
び藻類による摂取により，PO4とSi(OH)4は余っているが，
NO3がほぼ枯渇状態にある．一般に脱窒は堆積物の低酸素
間隙水中において，バクテリアによる有機物分解時に NO3

の酸素を消費することにより，最終的に N2として放出さ
れ NO3/PO4比が低くなる．lower HLは，その太平洋起源
水と低栄養塩濃度を持つ大西洋水との混合によって形成さ
れたものである．lower HL以深の深層［カナダ海盆深層水
（CBDW）］は，太平洋起源水よりも高い NO3/PO4比をも
つ大西洋起源水である50）．また脱窒の指標として，N*＝
([NO3

－]＋[NO2
－]＋[NH4

＋]－16[PO4
3－]＋2.9)×0.87 51) 

が使用されるが，水中の N*値が低い程，堆積物中での脱
窒が起こり堆積物から NO3/PO4比が低い栄養塩が供給さ
れた水塊であることを意味している．その N*値の鉛直分
布は upper HLにおいて極小値域を示し（今回初めて提示
する Fig. 10b），その極小値域と upper HLにおける栄養塩
濃度，フミン物質蛍光強度及び溶存鉄濃度の極大値域
（Fig. 8，9）が一致し，それらの化学成分が大陸棚堆積物由
来であることが明らかになった．また，近年 upper HLで
高濃度のマンガン，コバルト，ニッケル，銅，亜鉛などが
検出され52），それらの必須微量金属においても大陸棚堆積
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物から DSWへ供給されていると考えられる．upper HLで
のフミン物質蛍光強度と溶存鉄濃度の極大域と，それらの
鉛直分布の類似性，及びFe(III)とフミン物質との錯体形成
能から，フミン物質が溶存鉄濃度とその鉛直分布をコント
ロールしていると考えられる28）29）．
等密度面における AOU，栄養塩濃度，フミン物質蛍光強
度及び溶存鉄濃度は，ポテンシャル密度［θ，S 及び水圧か
ら見積もられた密度 : σθ＝density (kg m－3)－100］が σθ＝
26.5で極大値を示す（Fig. 11）49）．AOU及び栄養塩濃度と
密度との関係は，観測点によらずほぼ同じ分布を示した
（Fig. 11a，b）．しかし，upper HL以浅（σθ＜24）におい
てフミン物質蛍光強度は観測点の違いにより大きく異な
り，表層でのフミン物質の光分解及び河川からの供給によ
ると考えられる（Fig. 11c）．溶存鉄濃度についても，σθ＝
26.5の密度付近で極大値を示すが，lower HL以浅で観測点
の違いにより大きく異なる．これは，フミン物質と溶存有
機鉄錯体を形成した初期の溶存鉄（たぶん，微細粒子を多
く含む）は不安定のため，スキャベンジング効果により粒
子状 3価水酸化鉄の溶解平衡になるまで粒子化して除かれ
ると推察される（Fig. 11d）2）28）49）．

Fig. 12は西部北極海全観測点のフミン物質蛍光強度と
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溶存鉄濃度の関係を示す49）．北太平洋での溶存フミン物質
蛍光強度値 (QSU)と 3価鉄の溶解容量（nM）の直線関係
式（[Fe(III)sol](nM)＝0.226×humic F-intensity (QSU)－
0.045 (R＝0.78，n＝14)28））から見積もられた 3価鉄の溶
解容量のレベルに比べ，大陸棚域溶存鉄濃度は非常に高
い．しかし，陸棚斜面域及び海盆域の溶存鉄濃度は大陸棚
域のものより低く，3価鉄の溶解容量ラインに近づく傾向
にある．このことは，大陸棚域で溶存鉄が形成され，その
後，等密度面に沿って陸棚斜面・海盆域に運ばれる間に，
スキャベンジングにより 3価鉄の溶解容量に近づいたため
と考えられる．
一般に，生物生産の高い大陸棚の堆積物中では，バクテ
リアによる有機物分解により還元状態となり，溶解度の高
い 2価鉄（Fe2＋）が生成され，堆積物直上水へと流出する
と考えられる．その 2価鉄は海水中の酸素によって急激に
酸化され，粒子状 3価水酸化鉄になり除去される傾向にあ
るが，堆積物から生成供給されるフミン物質により 3価鉄
と溶存有機鉄錯体を形成し，溶存 3価鉄として比較的安定
に存在し外洋へと運ばれると考えられる53）．本研究から，
今回初めて提示するFig. 13に示すように，広大な大陸棚を
有する極域及び極域付近（オホーツク海，ベーリング海，
北極海）では，（1）冬季海氷生成時に低温高塩分ブライン
水が生成，（2）その高密度陸棚水（DSW）と浅い大陸棚堆
積物との長期にわたる相互作用，（3）堆積物から DSWへ
の栄養塩，溶存フミン物質，鉄及び生物に重要な他の微量
金属の供給，（4）その後の基礎生産に重要な化学成分の外
洋への輸送，に関して DSWが重要な役割を果たしている．

4　結　　　言

海洋表層への鉄の供給源として，大気以外に河川や大陸
棚堆積物を考慮する必要があり，鉄の外洋域への輸送及び
海洋表層の基礎生産を考える上で，溶存フミン物質の挙動
を把握しておくことは重要と考える．特に外洋域への溶存
鉄及び粒子状鉄の輸送は，3価鉄と溶存有機鉄錯体を形成
する海洋性溶存フミン物質に支配される 3価鉄の溶解容量
によって，コントロールされている．しかし，海水中の鉄
及びその他の微量金属と錯体を形成すると考えられる海洋
性フミン物質の実態が明らかではない．そこで，海洋性フ
ミン物質の分離後の定性定量及び官能基について，また海
水中での微量金属との錯形成安定度定数について明らかに
されなければならない．本研究では，大陸棚堆積物は海洋
表層への鉄の供給源として重要であることが明らかになっ
たが，陸棚堆積物からどのようなメカニズムで鉄，栄養塩
及びDOCがDSWに供給されているか不明である．そのた
め，それらの化学成分の堆積物中での挙動と，DSW中での
堆積物由来の指標になる化学成分を調べる必要があると考
える．
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Fig. 13    Schematic view for the main processes of brine rejection during sea ice formation and interactions with 
sediments on the shelves, the subsurface maxima of nutrients, trace metals and other chemical components, and the 
lateral transport of their components from the shelves to the Arctic Basin
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Iron is an important biogeochemical trace element in the ocean.    However, the stable 
oxidation state of iron in oxic seawater is Fe(III) with an extremely low solubility in seawater.    
Recent studies of the Fe(III) hydroxide solubility in seawater suggest that Fe(III) solubility is 
controlled by organic complexation, which plays an important role in regulating dissolved Fe 
concentrations in seawater.    In this study, we attempted to confirm that the vertical 
distributions of dissolved Fe in deep water are controlled primarily by the Fe(III) solubility, 
which is regulated by Fe(III) complexation with natural organic ligands, comparing the 
characteristic vertical distributions of iron, nutrients, apparent oxygen utilization, and humic-
type fluorescence intensity in deep water of the North Pacific Ocean, Bering Sea and western 
Arctic Ocean.    Dissolved Fe distributions in deep water column are mainly controlled by the 
production of dissolved Fe from particulate organic matter during carbon remineralization, the 
particle scavenging removal of dissolved Fe, and Fe(III) complexation with natural humic 
substances.    Iron is generally supplied to surface water by upwelling, vertical water mixing, 
atmospheric and riverine inputs.    In the western Arctic Ocean, the subsurface maxima of 
iron, nutrients, and humic substances were found in the halocline layer of slope and basin 
regions.    The new finding results from the supply of chemical components from the 
continental-shelf sediments and lateral transport from the shelves to the Arctic basin.

Keywords: Fe(III) solubility; humic substances; North Pacific Ocean; Bering Sea; Western Arctic 
Ocean.
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