
海洋堆積物系の化学

増澤敏行＊

［要旨］堆積物固相と問隙水とからなる海洋堆積物系は、海水への物質の出入を支配する
主要な界面であるとともに、海洋での諸過程の産物を連続的に記録している。これまで
日本海を対象として、全域から採集したピストンコア試料とその間隙水、沈降粒子、動
物プランクトン試料等の地球化学的研究を行ってきた。これらの結果をもとに、間隙水
の研究から初期続成過程を化学反応系としてとらえ、また堆積物の形成過程を材料物質
である沈降粒子およびプランクトンの元素組成との関係でとらえることにより、海洋堆
積物系の体系的な理解を試みた。さらに、初期続成過程での変化を評価し、コア堆積物
の化学組成の変化から、最終氷期を通しての日本海底層水の酸化還元条件の変遷の復元
を行った。

1. はじめに が得られたのは、英国軍艦チャレン
地球表面の 7 I％を覆う海水の下に ジャー号による世界一周航海 (1872-76

は、様々な起源を持つ粒子の混合物で 年）での、測深とドレッジによる採泥
ある固相と、その固相の間隙に取り込 を通してである。チャレンジャー報告
まれた海水に由来する液相である間隙 の第 3巻の “Deep-Sea Deposits" 
水とから成る、“海洋堆積物＂が堆積し (Murray and Renard, 1891) はこの結
ている。狭義には固相のみを堆積物と 果をまとめたものである。その後多く
するが、本稿では堆積物（固相）と間 の調査航海が実施され、また 1950年代
隙水（液相）を合わせて堆積物とする。 以降は各国の海洋観測船が就航し、堆
海洋堆積物は、海洋における諸産物を 積物試料が広範に採取されるように
連続的に堆積していて、海洋中で進行 なった。しかし堆積物中の主成分およ
している諸過程の時間的経過を記録し び微量成分組成の研究は、 Revelle
ている。 (I 944) 、Goldberg and Arrhenius 
一方、海水一堆積物境界面は、河川 (1958) 、Wedepoh I  (1960) 、El Wakeel 
ー海洋、大気ー海洋境界面とならんで、 and Riley (1961) らの研究を鳴矢と
海洋との間の物質の出入りを支配する する。
主要な境界面のひとつである。 日本における深海堆積物の化学的研
海洋の主要堆積物の種類と化学組成 究は、昭和初年、旧海軍水路部の調査

ならびにその分布に関する基本的認識 船が西部北太平洋深海堆積物を採取し
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たときに始まっている。これらの試料 (1968年）で深海掘削計画 (DSDP) が本
938) は赤粘 格化し、新深海掘削船ジョイデス・レ

土とグロビゲリナ軟泥の主成分組成の、 ゾリューション号の就航 (I985 年）に
また、浜口 (1938) はRaおよび主成分 より国際深海掘削計画 (ODP) へと発展
組成に関する研究を行った。これ以後 している。
1964年にかけて浜口とその共同研究者 第三は、 1960 年代後半から活発に
は西太平洋、駿河湾ならびに日本海の なった間隙水の化学的研究の発展によ
表層堆積物の主要および微量元素組成 り、埋没後の堆積物中での化学的変化
に関する研究を、また石橋らは、 1941 と間隙水を通しての堆積物一海水間の
年以来朝鮮沿岸浅海底土をはじめ日本 物質輸送の存在が広範に見いだされ、
を取り巻く汀土の主成分と微量成分を “海洋堆積物系”を“化学反応系”と
調べ「汀土の化学的研究」として一連 してとらえるようになってきたことで
の報告をした。これらは世界的にみて ある。
もかなり早い時期に着手された研究で 第四は、 1970年代後半から開始され
ある。 た外洋でのセデイメントトラップ実験
チャレンジャー号の航海以来現在ま である。これによって主に、沈降粒子

で、海洋堆積物に関する研究は次の 4 が海洋表層から海底への物質輸送を
段階を経て発展してきた。 担っていることが明らかになり、海水
第ーは、ピストンコアラーを用いて と堆積物を通した鉛直の柱のなかでの
15 mを超える柱状試料の採取が可能と 物質輸送に関する質的かつ定量的議論
なり、これによって数百万年にまで遡 への道が新たに開かれた。
る海洋の変遷の解明が可能となったこ 海洋堆積物の化学的研究は、堆積学、
とである。このコアラーはスウェーデ 古生物学、地球物理学のみならず生物
ンの Ku! lenberg により発明されたが、 学や微生物学とも密接に関係する。そ
実用に供されたのは 1947-48 年のアル の主な目標は、化学反応系としてみた
バトロス号による Swedish Deep-Sea 海洋（大気ー海水一堆積物系）におけ
Expedition以後である。 る、海水と堆積物との間の沈澱生成・
第二は、全海洋で海洋堆積物全層な 溶解などの化学的反応とそれにともな
らびにその下の基盤岩石までくり抜き、 う化学成分の輸送機構の解明、併せて
現海洋中最古の約一億六千万年前頃ま 海洋の地球史的変遷過程の解明である。
での連続した堆積物試料の採取が可能 本稿は、この視点に立って、堆積物
となり、海洋堆積物の全体像の解明が （固相） ー間隙水（液相）系での化学
可能となったことである。深海掘削船 反応過程の体系的理解を試みたもので
グローマー・チャレンジャー号の就航 ある。
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2. 海洋堆積物の採取 また内海や内湾では数千年の堆積過程
海洋堆積物試料の採取には、様々な を遡ることになる。

方法が用いられている（小林、 1977) 。 堆積物の年代測定法には、石灰質や
表層試料の採取には、ドレッジ採泥器 珪質微化石の層序による方法、堆積残
やグラブ採泥器（エックマン・バージ 留磁気を測定する方法（小林， 1977) 、
型、スミス・マッキンタイヤー型、オ 天然もしくは宇宙線起源の放射性核種
ケアン型など）が用いられる。柱状試 を測定する方法（阪上， 1972) がある。
料を採取するには、ピストンコアラー また日本周辺や地中海では、いくつか
（パイプ長 4,....__,30 m) が広く用いられ、 の広域火山灰が同時代面を与える有力
グラビテイコアラー（パイプ長 0. 5 ~ 6  な方法となっている（町田・新井、
m) も用いられている。乱れの少ない表 1988、1992) 。年代測定では、堆積物試
層試料を採取する目的で、ボックスコ 料がカバーする年代や堆積速度に応じ
アラー（深さ 30,....__,50 cm) が、また、最 た適切な方法を選択する必要がある。
近ではマルテイプルコアラーが用いら
れる。他方、ジョイデス・レゾリュー
ション号の深海掘削では、船上の櫓で
パイプをつなぎながら海底までおろし、
全海洋底の未凝固堆積層、凝固堆積層

放射性核種を用いる年代測定法では、
遠洋堆積物やマンガンノジュールに対
しては呵｀h （半減期 75, 200 年）や231Pa
（半減期 34, 300 年）、宇宙線起源の l°Be
（半減期 I. 510, 000 年）など長半減期の

および基盤岩石が直径 66 mm の柱状試 核種を用い、また内湾や近海の堆積物
料として、海底面下 2, 000 m近くの深 に対しては宇宙線起源の 14c （半減期
さまで採取されている。 5, 730 年）や210Pb （半減期 22. 3年）を

用いる。
3. 海洋堆積物の年代測定 堆積速度を求めるには、柱状試料の
堆積物の堆積過程や初期続成過程の それぞれの深さの試料を分取し、その

研究あるいは海洋環境の変動の研究に 中に含まれる核種の放射能 (23o Th 、
は、柱状試料を採取して堆積年代を知 231Pa、21opb では親核種から支持されて
ることが不可欠である。通例堆積速度 いる放射能を補正した過剰放射能）を
は、太平洋遠洋域で l~5、亜遠洋域で 測定する。その放射能強度を深さに対
I  0,,___,50、日本海で 70'"'-'250mm/1000yr 程 して片対数図にプロットし、その直線
度であり、内海や内湾ではく l ~  10 部分の傾きからその間の平均堆積速度
mm/yr に達することもある。この速度 (cm/yr) を求める。間隙率の変化が大
を長さ IO m の柱状試料に当てはめる きい内湾などの堆積物では、その深さ
と、太平洋遠洋域では数百万年、亜遠 までの積算重量に対してプロットし、
洋域では数十万年、日本海では数万年、 平均質量堆積速度 (g/cm2/yr) を求め
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る。
230Th と231p3 はa 線計測（大村，1988)
により、 'o B  e は低レベル B 線計測

4. 海洋堆積物の主要構成成分
海洋堆積物をその起源によって分け
ると、陸源物質、生物源物質、海水源

(Tanaka et a  I., I  977) により、 2l°Pb は 物質となり、これに宇宙塵、テクタイ
化学処理により単離して40日以上放置 卜といった地球外物質の少量が加わっ
後、娘核種である 210B iのf3線計測（松 ている。世界の海洋底における主要堆
本， 1986) により測定される。また冗 積物の分布はいくつかの成書に示され
は、炭素を CO2、C』2、CH4, C2凡などの
気体に変え、その B 線強度を低バック
グランド気体比例計数管で計測するか、
もしくは炭素からベンゼンやエタノー
ルを合成し、低バックグランド液体シ
ンチレーションカウンターで計測する
（木越， 1976) 。
近年、ァ線測定用半導体検出器の発

ている（例えばDavies and Go「sI  ine, 
1976 ;  Kennet,  1982 ;  Chester, 1990 ;  
Libes,  1992) 。
陸源物質は、陸上での風化過程で生
じた様々の粒径の珪酸塩鉱物の粒子が、
河川あるいは大気を通して、また極域
では氷河による風化と輸送により海洋
に運ばれ堆積したもので、石英、長石、

達により検出効率が増大し、また低工 粘土鉱物などが主要な鉱物である
ネルギーァ線 (X線領域）の測定が可 (Windom, 1976) 。粒径の大きいものは
能となった。その結果、堆積物試料を 陸近くで堆積し、細粒のものが遠洋域
化学処理することなく、直接ァ線スペ まで運ばれる。遠洋堆積物では、粒径
クトルを測定する。この事例として、 2  μ, m以下の粘土が50,..._.,70％を占め、モ
内湾堆積物では210Pb (46. 5  keV) の測 ンモリロナイト、イライト、カオリナ
定が十分可能となった。また、 23  o  T  h  イト、緑泥石などの粘士鉱物がその主
(67.  7  keV) の直接測定および227Th 要鉱物となる。モンモリロナイトは、
(256.  2  keV など）などの娘核種の r線 Al が Fe で置換したノントロナイトや
を測定して23IPa を測定する。これによ Mgで置換したサポナイトを含め、スメ
り赤粘土やマンガンノジュールの堆積 クタイトと呼ばれている。 1980 年代に
速度や成長速度が測定されている なって、黄砂のような大陸の乾燥地域
(Yokoyama and Hguyen, 1980 ;  ,J 木ヽ寸，
198 I) 。

から大気を通しての陸源粒子の輸送が、
遠洋性堆積物中の陸源物質の主要な起

19 7  8 年になって加速器質量分析計 源であることが明らかにされてきた
(AMS) が実用化され、 14c、ioBe、26AIな （植松， 1987 : Prospero et al., 1989) 。
どの高感度測定が可能となった（中 大陸縁辺である日本周辺海域の堆積物
村・中井， 1988) 。 においても、黄砂の寄与の重要性が示

唆された（増澤， 1991) 。また、陸上の
T  ransaction of The Research Institute of (10 7) 
Oceanochemistry Vol. 10, N o.  2, Nov. 1997 



火山から放出され、大気を通して運ば の間が堆積物中の炭酸カルシウム含有
れる火山灰や火山ガラスも、活動帯の 量が急減する遷移帯であり両者の間に
周辺の海底では重要な陸源物質である。 は 600 m程度の水深差がある。アラレ
生物源物質としては、動物あるいは 石の方が方解石より溶解度積が大きい

植物プランクトンの殻を形成する、方 ため溶解し易く、アラレ石溶解躍層は
解石やアラレ石である炭酸カルシウム、 方解石溶解躍層より l~2 km程度浅い。
非晶質含水珪酸であるオパール、プラ 方解石溶解躍層の水深は、北大西洋で
ンクトンの軟体部に由来する有機物、 約 5 km、南大西洋では約4 km、北太平
が主なものである。この他に大型動物 洋では約 3 km にまで上昇する。これ
の歯や骨に由来するリン灰石がある は、深層水の大循環の過程で溶存酸素
(Berger, 1976) 。生物源物質を 30％以 の消費による有機物の分解の結果生じ
上含む堆積物を軟泥と呼び、その生物 たCO2が海水中に蓄積し、酸性度が徐々
源物質が炭酸カルシウムあるいは非晶 に増加していることに対応している
質珪酸である場合には、それぞれを石 (Broecker and Takahashi, 1978) 。
灰質軟泥あるいは珪質軟泥と呼ぶ。 非晶質珪酸を形成する生物としては、
炭酸カルシウム殻は、植物プランク 植物プランクトンの珪藻と動物プラン
トンであるココリス（円石藻；主に方 クトンの放散虫が主要なものである。
解石）、グロビゲリナ属に代表される動 海洋堆積物における生物性非晶質珪酸
物プランクトンの浮遊性有孔虫（方解 の分布は緯度に依存し、石灰質軟泥の
石）、ならびに浮遊性軟体動物の翼足類 水深依存とは異なる。これは、海水中
（アラレ石）などによって作られる。炭 の溶存珪酸の濃度 (0,___,200 fl mol/kg) 
酸カルシウムは一定の水深を越えると が全海洋で非晶質珪酸に関して著じる
急速に溶解しはじめる (Berger, 1976) しく未飽和であり、その溶解速度は水
ため、堆積物中の炭酸カルシウム含有 温の高い表層水中で最も大きく、水温
量は明瞭な水深分布を示す。堆積物中 の低い中・深層では小さい。そのため
の有孔虫殻の保存状態が悪くなり始め 珪質軟泥の分布は海洋表層での非晶質
る水深を方解石溶解躍層 (lysocl ine) 珪酸の生産性を反映し、南北の高緯度
と呼び、有孔虫殻が堆積物からほぼ消 海域では珪藻軟泥、赤道域では放散虫
滅する水深を炭酸カルシウム補償深度 軟泥として分布する。ちなみに、生物
(CCD) と呼ぶ。これは、海水が浅海で 性非晶質珪酸の海水中での溶解度は、
は炭酸カルシウムに対して過飽和であ 3° Cで 800"- 1. 000 、25°Cで I, 400"-
るが、その溶解度が、水深の増加に伴 l, 800 fl mo I  /kg (Hu rd and Th eyer, 
なう水圧の増加と水温の低下により増 1975) である。
加し、未飽和となる。溶解躍層と CCDと 海水源物質は自生物質とも呼ばれ、
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主に海洋中の非生物過程で生成したも 鉱物がある。(iii) 中央海嶺の熱水噴出
のである。海水から沈澱した沈積物と、 口周辺では黄鉄鉱、白鉄鉱、黄銅鉱、閃
海洋にもたらされた固相と海水との反 亜鉛鉱など塊状硫化物と硬石帝、石膏、
応（深海風化）により生成した変質物 重晶石など硫酸塩が沈積し、噴出口か
とに分けられる (E!derf ield, 1976) 。 ら少し離れて鉄酸化物、さらにマンガ
変質物を形成する陸源物質や海底火 ン酸化物がクラスト状で沈積する。 (iv)
山物質の海水との反応には次のような 東太平洋海嶺全体に亘っては、重晶石
ものがある。（i) 陸源のスメクタイトが 含有量の高い富金属堆積物が広範に分
海水中でイオン交換によりアルカリや 布している。 (v) 現在の死海のように、
アルカリ土類金属を取り込み緑泥石に 閉ざされた海盆で活発な海水の蒸発濃
変質したもの、 (i i) 陸源の火山ガラス 縮が起こると、海水の主要塩類がアラ
がスメクタイト、弗石、斜プチロル弗 レ石、石膏、岩塩などとして析出し、こ
石などに変質したもの、 (iii) 海底玄武 れらは蒸発残留岩を形成する。
岩がパラゴナイト、スメクタイト、灰 図 lは、海洋環境で見いだされた酸
十字弗石などに変質したもの、 (iV) 還 化的沈積物における鉄とマンガンとの
元的続成過程でノントロナイトがサポ
ナイトヘ変質したもの、などである
(Kastner, 1981) 。
沈積物には次のようなものがある。
(i) 団塊状のマンガンノジュール、板状
のマンガンクラスト、酸化的条件下の
海水から直接沈澱したと考えられる赤
粘土。これら酸化的沈積物中のマンガ
ン酸化物としてはトドロキ石 (10 A  
m a n g a n i  te) 、バーネス鉱 (7 A  
mangan i  te) 、ベルナダイト (o -Mn02) 
が、また鉄酸化物としては針鉄鉱 ( a -

海緑石やシャモサイトなどの含鉄粘土
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FeOOH) 、赤鉄鉱 (a -Fe"O) が主要であ 。・011 ,  1  ,  l  ,  l  2  3  0  10 20 30 

る (Cronan, 1976) 。（ii) 還元的環境下 Fe  

図 1. 海成マンガンクラスト、太平洋のマ
で沈積する鉱物としては、リン酸塩団 ンガンノジュール、東太平洋海嶺富金属堆
塊やリン灰士をなすリン灰石、富マン 積物、太平洋遠洋性赤粘土と日本海の青
ガン炭酸塩やプロトドロマイトなど炭 泥、褐色泥およびコア中の高マンガン層に
酸塩、黄鉄鉱に代表される鉄硫化物、 おける鉄とマンガンの関係（ G : 花商岩、

B : 玄武岩、 C : 平均地殻、 S : 平均頁岩；
増澤、 1986).
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濃度の関係である（増澤，1986b) 。マン 素続成過程起源と類別できるの 3つの
ガンの濃度は、還元的堆積物で 0. 03"-' 端成分を認めた。これは、マンガンノ
0. I%、酸化的遠洋堆積物で 0. 15"-'2% ジュールの形成に対しても続成過程が
であるが、東太平洋海嶺近傍の富金属 大きく関わっていることを示している。
堆積物で 2 ~ 1 2 % 、マンガンノジュー
ルで IO"'30% 、マンガンクラストでは 5. 海洋堆積物における初期続成過程
50"-'60％であって、堆積物中のマンガ 5.1 初期続成過程と間隙水
ン濃度はこのように 1000 倍を超える 海底に堆積した堆積物は、堆積後も
濃度変化をする。富金属堆積物につい 与えられた温度、圧力条件下での安定
て見ると、マンガンの増加は鉄の増加 状態に向けて、圧密、溶解、転移、沈
を伴い、両者の間にはほぼ Mn/Fe =  澱生成など物理的、化学的変化を続け
0. 35 の関係が認められる。 一方マンガ る。この堆積後の全変化過程を続成過
ンノジュールでは、ほぼMn + F e =  程（diagenesis) と呼び、このうち堆
31. 7 % （もしくは Mn02 +  FeOOH =  50. 3  積層上部で微生物に媒介された有機物
％）とする規則性が認められ、鉄酸化 の酸化分解過程が主である変化過程を
物とマンガン酸化物は相互に希釈し合
う関係にある。マンガンクラストは、
鉄を排除してマンガンのみが濃縮する
ので、クラスト中のマンガン濃度は
Mn02に換算して 95％の含量に達する。
そして、このマンガンの分離濃縮過程
に初期続成過程が深く関わることにな
る（後述）。
これら酸化的沈積物の組成は、

初期続成過程 (early diagenesis) と
呼ぶ。
堆積物中で、固相粒子の間の間隙水

が占める容積分率を間隙率と呼びので
表す。間隙水は堆積物固相の間隙に取
り込んだ底層海水に由来する液体であ
るので、もし続成過程で何ら化学的変
化が起こらなければ底層海水の組成が
保持され、逆に化学的変化が起ればそ

[Fe] - [Mn] - [  (Cu+Ni+Co) x!O] の三 れが間隙水の組成に反映されることに
角座標を用いて表現する。この座標で なる。単位体積の堆積物を取ったとき、
は [Co] の代わりに [Zn] が用いられ 海水の主成分である Nat、 Mg2+、CI―、
ることもある。従来、熱水性酸化物は SO42ーなどを除けば、間隙水中の溶存量
この座標の Fe-Mn 線近くに位置し、海 は固相中の存在量に比べ圧倒的に小さ
水起源のマンガンノジュールは座標の い。それにも拘わらず、続成過程にお
中央部に位置すると考えられていたが、 ける化学的変化の結果として、各元素
Dymond et al. (1984) は東太平洋の は間隙水中の鉛直方向に特徴的な濃度
マンガンノジュールの組成を研究して、 分布を示すことになる。底層海水の組
海水起源、有酸素続成過程起源、亜酸 成を比較の基準と して間隙水中の元素
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濃度の増減を見ると、そこで進行する より研究された (Bruevich et al., 
化学的反応を推定することができる。 1966; Shishkina, 1972 ;  Rozanov, 
併せて底層海水との間の濃度勾配を数 1980) 。欧米での研究は 1960 年代に
学的に解析すると、その化学的反応に 入って始まり、 1968 年から開始された
関与する成分の輸送量とその反応の速 深海掘削計画で間隙水の研究が地球化
度を見積ることが可能となる (Presley 学的調査項目の一つになったことを契
and Trefry, 1980) 。このように、間隙 機に一般化した。 1970 年頃、間隙水を
水は続成過程における化学的変化の反 抽出する時の温度が溶存珪酸などのい
応媒体であると同時に、反応物や生成 くつかの化学種に大きく影響すること
物の貯蔵媒体であって、さらに輸送媒 が明らかになった。研究を主導したの
体でもある。この意味で“間隙水の化 は、ウッズホール海洋研究所の
学的研究”は“初期続成過程という活
発な化学反応系としての海洋堆積物系
の研究’' と言い替えることができる。
しかし、この認識の歴史はまだ浅い。
1892年にMurrayはスコットランドの

沿岸で青泥を採取し、帆布で包んで船
のリギンに吊り下げ、滴下する間隙水
を集めた。これを分析し、海水の組成

Manheim、Bishoff、Sayles らのグルー
プと UCLA のKaplan, Presley らのグ
ループであり、後に深海掘削計画では
スクリップス海洋研究所の Gieskes の
グループがこれを引き継いだ (Manheim
and Say I  e  s, 1  9  7  4  ;  Man he i  m, 1  9  7  6  ;  
Gieskes, 1983) 。
一方日本での研究は、東京大学海洋

に比べ SO」2ーの減少、アルカリ度及びア 研究所白鳳丸による 1974-75年のKH74-
ンモニア態窒素の増加、およびマンガ 4及びKH75-3 次航海以後、白鳳丸や東
ンの存在を見い出した (Murray and 海大学望星丸などの航海を通じ、北西
Irvine, 1895) 。 太平洋海盆、ベーリング海、四国海盆、
一方、深海堆積物の間隙水の研究は 沖縄トラフ、オホーツク海、日本海で
ソ連の研究者により着手され、 1930 年 主にピストンコア試料を用いて行われ
代にいくつかの先駆的研究が現れた。
Kriukov は 1947 年に油圧式間隙水抽出
器を開発した。 1949 年の科学アカデ
ミー海洋研究所の貨客船改装研究船初
代ヴィチャジ号の就航により、ピスト
ンコア試料からの間隙水の採取が開始
された。黒海、ベーリング海、太平洋、
インド洋など世界各海域の深海堆積物
の間隙水がBruevichや Shishkina らに

た (Oda et al., 1980; 加藤， 1981 ;  
Tsunogai and Kusakabe, 1982; 
Masuzawa and Ki tano, 1983a; 
Masuzawa, 1987 ;  Kato et al., 1995) 。
深海堆積物間隙水とならんで、噴火湾
(Montani et al., 1980; Watanabe and 
Tsunogai ,  1984) 、東京湾 (Sakata et 
al., 1981) 、三河湾 (Matsunaga and 
Handa, 1983) など内湾堆積物間隙水の

Transaction of The Research Institute of (111) 
Oceanochemistry Vol. 10, No. 2, Nov. 1997 



研究が進められた。
間隙水の研究には、堆積物試料から

間隙水を分離する手法を発展させる必
要がある（増澤， 1986) 。還元的堆積物
に対しては、空気酸化に対する注意が
必要であって、窒素バッグ中での速や
かな処理などが行われる。間隙水の組
成に対する抽出圧力の影響は大きくな
いが、抽出温度は重要であって海底温
度より高くなると、溶存珪酸、ホウ素、
K＋、アルカリ度は顕著に増加、 Mg2十と
Ca2＋は減少する (Sayles et al., 1973 ;  
Masuzawa et al., 1980) 。しかし、こ
の影響は現場と等しい温度下で抽出す
ることにより可逆的に補償されること
が確かめられた (Masuzawa et al., 
1980) 。
間隙水は堆積物の採取後速やかに抽

出する必要があり、常温保存はもとよ
り、凍結保存も意味をなさない。通例、

間隙水試料は少量しか得られない (5~
15 ml 程度）ため、目的成分に応じて試
料を配分する必要がある。容量法より
重量法による分析用容器への直接配分
が、試料の無駄がなく精度と効率が高
し) 0
堆積物から間隙水を分離する方法は、

遠心分離、不活性ガスによる置換、吸
引ろ過、ガス圧、油圧もしくはボルト
方式による加圧ろ過などである
(Manheim, 1974; Kriukov and Manheim, 
1982) 。加圧抽出は、高圧の油圧抽出セ
ル (Manheim, I  966) 、温度制御した水
浴中での低圧ポリ製シリンジ多連抽出
器 (Masuzawa et al.. 1980) 、あるい
は冷蔵庫中での低圧ポリ製シリンジ抽
出器 (Manheim. 1968) を用いて行われ
る。間隙率の大きい沿岸域堆積物など
では、温度制御した冷却遠心器による
遠心分離がよい。砂質堆積物では、遠

表 1. 海洋堆積物間隙水の主・少量成分の定量法と使用試料量の例（増澤， 1986a)。
成分

p H  
E h  
E比S
E N比
1:PO、
SiO, 
E B 0 .  
S O、2-
アルカリ度
塩素量
Na• 
k• 
M g "  
C a "  

分析法

微Iトガ9 ス電極
白金電極
メチ V ンプルー吸光光度法
インドフェノー Iレ吸光光度法
モリプデン青吸光光度法
モリプデン育吸光光度法
ロゾシアニン吸光光度法
硫化水素還元ヨード滴定／．
メチレンプ Iレー吸光光度法

電位差滴定法
モール滴定法
原子吸光法
原子吸光法
原子吸光法
原子吸光法

試料置 定量誤差

}5ml 
0.4ml●l  
l.Og 
l.Og 
1. Og 
0.5g 
1. Og•• 

参照文献

土0. 04pH 
土0.03V
土5%
土5%
土2 %
土2%
土2%

Cline, 1969 
Gravitz and Gleye, 1976 
Strickland and Parsons, 1972 
Fanning and Pilson, 1973 
Uppstrtim, 1968 

o
g
o
g
 

．

．
 

1
1
 
｀
・
ー
、

士0. 6mmol kg-• Gustafsson, 1960 
土3%
土0. 02meq kg-• 
土0.06知
土Smmol kg-• 
土0. 3mmol kg-• 
土0.Smmol kg-• 

原子吸光法
原子吸光法（フ v ；区’ムレス）｝2g“ 

事1 20ml の脱数稟水中で発色 ”抽出後直ちに 1 N 塩酸政性とした試料

Sr'• 
Mn,. 

土O,3mmol kg-1 
土5%
土3%
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心ろ過法により間隙水が得られる。 図2Aは、北西太平洋域でこれまでピ
堆積物表面付近の詳細な鉛直分布を ストンコア試料を用いて為されてきた

知る目的で、堆積物コア全体を抽出す 間隙水の研究地点である（増澤、
る方法 (Bender et al., 1987) や抽 1987) 。ここに示すように、北西太平洋
出ポートを設けたコアパイプを抽出す 域では日本海が最もよく調べられた海
る方法 (Jahnke, 1988) が開発された。 域である。
採泥、抽出操作に伴う変質を原理的に
避けるために、現場の海底で間隙水を 5.2 有機物の段階的酸化分解
直接抽出する装置が作られている 海洋における主要な物質循環過程は、
(Sayles et al., 1976; Masuzawa et 海洋表層での光合成による有機物と酸
al., 1991 ; 増澤ほか， 1991) 。表］は、 素の生産と、海洋表層から堆積物まで
海洋堆積物間隙水中の主および少量成 の全深度を通してこの有機物が再びニ
分を分析する場合の分析法、必要試料 酸化炭素と水にもどる酸化分解過程で
量、精度の実例をまとめたものである ある。平均海洋プランクトン組成を C
(Masuzawa and Ki tano, 1983a ; 増澤， ：N  :  P  == 106 :  I  6  :  1とすると、光
1986a) 。 合成による有機物の生産は、次式で表

図2. (A) 北西太平洋海域におけるピストンコア試料を用いた間隙水の研究地点（●0 :
日本、 ■口：ロシア、▲△ ：中国の結果；増澤、 1987)。肩の添数字は表 4 の型を、曲線
は表面酸化層の厚さ (cm ;  Bezurukov, 1960) を示す。
Transaction of The Research Institute of (113) 
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図 2 . (B) 東京大学白鳳丸の K H 7 7 - 3 ,
K H 8 2 - 4 および KH 8 4 - 3 次航海で日本海か
ら採集されたピストンコア試料の地点（表
3  ;  Masuzawa, 1987)。

現される (Richards, 1965)  :  
I06C02  +  16HN03  +  H/04  +  l22H20  

→ (CH20)  IOb  (N113)16  (H3po4) +  13802  
この平均海洋プランクトンの原子比

をRedfield 比と呼ぶ (Redfield et 
al. ,  1963) 。この有機物の生産に伴っ
て炭酸カルシウム殻とオパール殻が生

ヽ
生物に媒介される酸化的分解過程であ
るが、その際使われる酸化剤は、溶存
酸素、 N03、マンガン（lり酸化物鉄 (![I)
酸化物、 SO42ーであって、これらの酸化
剤はこの順に段階的に消費され、全て
が消費された後に分子内酸化還元であ
るメタン発酵が起こる。
表 2はRedfi eld 比を想定した有機物

が、これらの酸化剤で分解される場合
の化学量論式である。表の上方から下
方に向かう序列は 1モルの有機態炭素
（グルコース態の炭素で酸化数が零のも
の） を酸化した時の標準自由エネル
ギー変化であって、それぞれの酸化剤
とその還元形化学種との間の平衡酸化
還元電位（あるいは pE値）はこの順で
低くなっている。この一連の反応は、
上位の酸化剤がほとんど消費されて、
系の酸化還元電位が低下すると次の還
元反応が始まるという形になっている。
海洋堆積物中では、溶存酸素の輸送は
間隙水中の分子拡散で律速されるので、
溶存酸素は容易に涸渇し次の還元段階
に進むことになる。黒海、カリアコ海
盆、フィヨルドなど海水中で密度成層
が発達し海水の上下混合が妨げられる
海域においても、このような還元段階
が出現する。この一連の酸化分解の順
序は、有機物の微生物的酸化分解とい
う日本の水田土壌学的研究によって実
験的に示されている＼高井ほか，
1955: Takai and Kamura,  1966 :高井，

産される。
近年のセデイメントトラップ実験に

よれば、生物源物質の海洋表層から海
底への輸送は、 トラップに捕捉される
ような沈降粒子により担われていると
考えられる。海洋表層で生産された有
機物は、まず海洋表層内で分解され、
続いて沈降過程の中 ・深層、到達した
海底上、そして埋没後の堆積物中で分 I  978) 。
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表2 ．海洋環境における有機物の段階的酸化分解

△Alk／△ C  △Go 
(eq/mol) (kJ/molC) 

1. 酸素還元
(CH20)1es(NHs)1s(HsPOA) +  13802 
→106C02 +  l6HNQ3 +  H3PQ4 +  122恥 0 -17/106 -480 

2. 硝酸還元
(CH20)1es(NH3)1s(H3PQ4) +  94.4HN03 
→l06C02 +  55.2N2 +  H3PQ4 +  177. 2伽0 93.4/106 -450 

3 . マンガン (IV)還元
(CH20)10s(NH3)1s(H3PQ4) +  212Mn02 

• 212Mn~• +  106(032- +2120H — +l6NH3+ H3PQ4 439/106 ・241 
4. 鉄（ 111)還元

(CH20)10s(NH3)1s(H3PQ4) +  212Fe203 
• 424Fe2• +  I06CQ32 ← + 6 360H ― + l  6NH3 +  H3 PO, 863/106 -150 

5. 硫酸還元
(CH20)10s(NH3)1s(H3PQ4) +  53S042-
→53恥 S +  106HCQ3 — +l6NH3+ H3PQ4 121/106 -77 

6. メタン発酵
(CH20)10s(NH3)1s(H,P04) 
→53C02 +  53CHA +  l  6NHs +  Hs  POA 15/106 -62 

△G゜値はStumm and Morgan(l980) と Li ndsay(l979) 

上述の酸化還元系列は海洋堆積物中に
おいては表層から下方に向かって鉛直方
向の帯状分布として現れる。 Froelich
ct al. 0979) は、赤道域大西洋の亜
遠洋域堆積物中で酸素還元から鉄還元に
いたる鉛直帯状分布を見いだし、また西
北アフリカ大陸斜面 (Hartmann et 
al. ,  1973,  1976) 、日本海溝 (Rozanov et 
al., 1971) や日本海 (Masuzawa and 
Kitano,  1983a; Masuzawa, 1987) では
硫酸還元までの、また塩沢、沿岸堆積
物、あるいは無酸素海盆堆積物中ではメ
タン生成までの (Reeburgh, 1982) 鉛直
帯状分布が見いだされている。このよう
な酸化還元段階の異なる続成過程の呼称
には、酸素還元だけが起こっている場合

は“有酸素続成過程＂、マンガン還元や
鉄還元までが起こっている場合ぱ‘亜酸
素続成過程＂、硫酸還元が起こっている
場合は“無酸素続成過程＂がそれぞれ用
いられる。

5.3日本海堆積物における初期続成過程
(a) 日本海：この海は日本列島の後に

位置する縁海であり、その北半は水深
約 3, 500 m の平坦な日本海盆、中央に
大和堆、その南に大和海盆、西に対馬
海盆がある。この海と外洋をつなぐ四
海峡は、最深の対馬海峡でも 135 m で
あり、この浅い海峡によって実質的に
日本海の中・深層水は外海から孤立し
ていることになる（図2B) 。日本海の水
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表 3 ．東京大学白鳳丸の KH77-3, KH82-4およびKH84-3次航海で日本海から採集された
ピストンコア試料の地点、水深、表面酸化層の厚さ、堆積速度、質量堆積速度および広
域火山灰とその深度 (Masuzawa, 1987)。

水深 Iコア 緯度 経度 コア長
(m) (cm) 

表面酸化阻堆積速度
0)厚さ
(cm) (cm団）

質量
堆積速度
(g／cm'/ky) 

火山灰暦 2

（depth, cm) 

C
D
E
F
G
H
 
1
J
K
L
M
N
 

対馬海盆
A  ICH82-4-23 
B  ICH77-3-M 3  
大和海盆
ICH82-4-15 
ICH82-4-16 
ICH82-4-17 
kH77-3-L4 
ICH82-4-19 
ICH84-3-16P 
日本海盆
ICH77-3-L4' 
ICH77-3-M5 
ICH84-3-ll 
ICH84-3-9 
ICH84-3-10 
kH84-3-34• 

36.48.4'N  
37°34.6'N  

36 4゚4.3'N
37°00.2'N 
ザ 15.S'N
37• 44_4'N 
38.29.!'N 
33• 18.s'N 

43・00.J'N
41•00.J'N 
41 • 2s.4' N 
41• 50.0'N 
41• 2s .6'N 
40• 55.S'N 

131'24.9'£ 
131'58.9'E 

133'33.6'E 
133 5゚4.2'E
134'16.2'E 
135 1゚1.8'E  
134. 34.6'E 
135'27.  7'E 

138'28.J'E 
137'01.l'E 
138'!5.6'E  
139°09.8'E 
139°02.S'E 
139°42.0'E 

2,070 
2,360 

1,090 
1, 74 5  
2,450 
2,970 
3,010 
2,980 

3,540 
3,300 
3,690 
2,300 
1,200 
1,930 

848 
1,068 

1,022 (I,054) 
993 
854(871) 
495 
875 
1,033 

528 
612(974) 
1,025 
735 (937) 
750(1,167) 
522(1,024) 

17.1  
23.0 

7.5  
11.3 

A T  (368-372) 
A T  (495-507) 

0
0
3
3
 
10 

20.9 
9. 4  
13.0 
23.0 

17.3  

10.0  
4.1 
6.1  
11.2 

6.4 

AT(450-464) 
A T  (202-203) 
A  1(280-290) 
A T ( H S )  
a  gap at 98 c m  
AT(373-380) 

51 
31 
36 
12 

゜

11.8 
21.8 
11.3 
26 
7.8  

5.5 
12.8  
5.1 
10.7 
5.6 

" C 平 9'
AT(468) 
T m  (9.6-17) 
T m  (22-25.8) 
Aso-4 (541-550) 
no lcnown 

1括弧内はフローインを含む採集された全コアの長さ。
L 白頭山苫小牧火山灰 (Tm) 、姶良火山灰 (AT)、阿蘇 4火山灰 (Aso-4) の年代として、それぞれ 0.8-0. 9、21-
22、約 70kyr BP (Machida  and Ara i.  1983) を使用。
む有機態炭素の叱年代 (Masuzawa and  Ki tano. 1984) 。

深約 400 m以深には日本海固有水と呼
ばれる水塊が分布する。この水塊は、
水温、塩分、溶存酸素が鉛直方向にほ
ぼ一様であって、特に溶存酸素は中層

の極少層がほとんど発達せず、
ml/Iと極めて高い濃度を持ち、現在の
日本海海水は酸化的条件下にある。
図 3は日本海表層堆積物中の炭酸カ

5  ~ 6  
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ルシウム含有量と表面酸化層の厚さの
水深に対する関係（増澤，1983) であ
る。図から判るように水深 I. 600 m を
越えると炭酸カルシウムが無くなり、
日本海の現在の炭酸カルシウム補償深
度はこのあたりにある。日本海深海底
の表面は、厚さ数cmから数十cmの酸化
的褐色泥で覆われ、水深 2. 000 m以浅
ではこれが消滅して還元的青泥が分布
する。日本海は緯度・経度ともにほぼ
I  0 以゚内の比較的均ーな海盆でありな
がら、酸化的堆積物から還元的堆積物
までが一斉に分布する。また海盆が深
（約 3, 500 m) のに対し海峡が浅いし)

(135 m以下）ため、氷期を通しての海
水準変動に伴う大きな海況の変動が考
えられ、この変動の記録が海洋堆積物
に留められているため、古海洋学的研
究にとってかけがえのない研究対象と
なっている。
(b) 日本海堆積物における4つの初期

続成過程：白鳳丸 (KH77-3, KH82-4,  
KH84-3) の航海を通して、日本海全域
の水深 I. 000,..,_,3, 700 m に亘る 14 地点
でピストンコア試料を採取し、その間
隙水と堆積物の化学組成を調べた（表
3, 図 2B; Masuzawa and Ki tano, 1983a,  
1983b.  1984 ;  Masuzawa,  1987 ；増澤，

a」
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図4 ．間隙水の組成からみる初期続成過程の 5 つの型（表 4a) における、 Mn2+ （上段）
と硫酸イオンおよびアルカリ度（下段）の鉛直分布の典型例（増澤、 1987)。コア左側の
黒帯は表面酸化層を、破線は M n 0 2還元境界と硫酸還元境界を示す。
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表 4. (a) 日本海堆積物間隙水における 4 つの続成過程の型と赤粘土型（増澤、 1987)。
(b) 日本海堆積物における 4 型の続成過程および全域における間隙水を通しての鉛直フ
ラックスの推定値 ( m m o l c m-2  yrりと河川流入フラックスとの比較 (Masuzawa, 1987)。

(a) 間隙水の型 ゜ I  II III IV 

(b) 

（赤粘土型） （亜遠洋型） （大陸斜面型）
分布水深 (m) >3500 2000-3500 2000-3000 <2000 
表面酸化層 (cm) (>100) >50 5-56 1-5 ゜酸素還元 ＋ ＋＋ 士 ± ± 
M n ( N )還元 ＋ ++ ＋ 士
硫酸還元 ＋ ＋＋ ＋＋ 
硫化水素 ＋ ＋ 

全平均 河川流入2続成即 II III IV (A) (B) A / B  

コア L4' 16P, MS, 23, M3, 15, 16, 
11, 9  17, L4 (10) 

面積 (%)1 2  26 14 58 100 36.7 

s0.2- 0.0  - 2.4 ー3.4 -2.5 - 2.5  2.31 - l.  1  
アルカリ度 0.8 3.6 4.8 4.1  4.0  10.7 0.38 
:E N H 4  0.03 0.24 0.52 0.61 0.48 0.46' 1.0 
ェP04 0.0 0.0 0.017 0.011 0.009 0.0044 2.0 
SiO 2  5.6 2.9 5.7 2.9 3.4 6.7  0.50 
Ca” 0.0  -0.47 - 0.25 -0.23 - 0.29 4.6 ー0.063
Mgl• -0.22 - 0.54 -0.21 - 0.08 - 0.22 1.64 ー0.13

1 日本海の全面積 (I. 013x106km") に対する百分率
2日本海全域に対して 29. 1cm  (295kmツl.0 13xl 06kmりの年河川流入量と日本河川水に対する平均化学組成
(Kobayashi.  1960) を仮定
J硝酸態窒素とアンモニア態窒素の和

1985; 1987) 。その結果を要的すること
次ぎのようになる。
まず、マンガン還元の始まる深さと

硫酸還元の始まる深さを基にすると、
堆積物中の還元段階の相違に対応して、
初期続成過程を I ~ I Vに区別すること
ができた［日本海の 14地点のコアの中
で、大和海盆の 19 コアは深さ 98 cm で
堆積不連続が、また半閉鎖海盆である
西津軽海盆の34コアは異常に高い堆積
速度が認められたため、本稿では議論

しない］。
l~IV 型及び外洋遠洋域の赤粘土型
(0 型）の間隙水の組成の鉛直分布の例
を図 4に、それらの化学的特性の比較
を表 4a にそれぞれまとめた。
I型は、表面酸化層が厚く (50"-'100

cm) 、その下部でマンガン還元のみが
起こり、硫酸還元が起こっていない堆
積物（柱状コア）で、亜遠洋型と呼ぶ。
表4bの日本海盆北部L4' コアはこの例
である。

(118) 海洋化学研究第 10巻第 2号平成 9 年 11 月



I  I型は、中程度の厚さの表面酸化層 され、溶出が始まる。 M詔は拡散によ
(5,..__,50 cm) の下部に厚いマンガン還元 り移動し、溶存酸素を含む水塊に接す
層があって高い M前のピークを示しさ ると再び酸化されマンガン (IV) 酸化物
らに、その下方で硫酸還元が起こる堆 として沈積する。日本海堆積物の表面
積物であって、日本海盆中部M5 コアは 酸化層が呈する茶褐色ないし赤褐色は、
この例である。 マンガン (IV) 酸化物と鉄 (I11) 酸化物の
I  I  I型は、薄い表面酸化層( < 5cm) の 沈積と濃縮によっている。表面酸化層

下部に薄いマンガン還元層があり、そ とその下の還元層との境界域では、活
の下層ですぐ硫酸還元が始まる。この 発なマンガンの循環が起こる。 IV型コ
型の特徴は、間隙水中の Mn2+濃度が表
面酸化層で最も高く深さと共に急減し、
S04汀農度は堆積物表面から指数関数的
に減少する（対馬海盆 M3 コア参照）。
IV型は、表面酸化層に覆われない青

泥で、マンガン還元段階を伴うことな
＜硫酸還元層が現れるものであって、
大陸斜面型と呼ぶことができる。

アのコアトップに現われる小さなピー
クを除けば、全コアの表面酸化層下部
にはマンガン還元による M記の溶出が
認められる。 I型の L4' コアでは、マ
ンガン還元が主要な反応（表 2 の第 3
式）であり、 Mn?＋の増加に併ってアルカ
リ度、 NH4-N、P04-P が増加する。
［硫酸還元と栄養塩の再生］日本海での

(c)初期続成過程で起こっている化学 間隙水中の SO2ーとアルカリ度の鉛直分
的反応： 布を見ると、 一地点 (L4' コア： I型）
［塩素量］日本海堆積物の間隙水中の塩 を除き、前者は顕著に減少し後者は顕
素量と N釘濃度は、鉛直方向に一様で 著に増加する。これに並行してNH4-Nと
あって底層海水の値にほぼ等しい。特 P04-P も増加し、 H岱が検出される。こ
殊な事例として、メキシコ湾や地中海 れらは、初期続成過程での硫酸還元
では深部に岩塩層が存在し塩素量の著 （表 2の第 5式）の進行を示している。
しい増加 (Manheim and Bishoff. 1969) 図 5は、底層海水に対する S04汀農度
がある。逆に、黒海 (Manheim and の減少量（△ S04) とアルカリ度、 NH4-
Chan. 1974) や三方五湖の水月湖 N、P04-P とH2S濃度の関係を 3地点のコ
(Masuzawa and Ki tano, 1982) ではかっ アについて示したものである
ての淡水期の影響を示す塩素量の低下 (Masuzawa and Ki tano. 1983a) 。アル
が知られている。 カリ度、 NH.-N、PO.-P はいずれも△ so4  
［マンガン還元］マンガンは、溶存酸素 に対して直線的に増加しており、この
の存在下ではマンガン (IV) 酸化物が安 傾きから間隙水中での濃度変化の原子
定である。この酸化物は難溶性である 比を求めることができる。 Red fie Id 比
が、溶存酸素が無くなると M詔に還元 を持つ平均海洋プランクトンを分解し
Transaction of The Research Institute of (11 9) 
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10 20 

表 5 . 日本海堆積物の間隙水における硫酸イオン、アンモニア態窒素、
アルカリ度 (Alk) の濃度変化の原子比（増澤、 1985)。

リン酸態リンと

コ ァ 水深(m) .:JSO.'- :  J区P O、:.:JAlk
虹 IJmJ盆
St.  15 
St. 16 
St. 17 
L4 

対．！！海盆
St. 23  
M 3  
H 本油盆
M 5  
1こ均血洋プランク I・-,, "

1095 
1745 
2450 
2970 

53 
53 
53  
53 

5. 3  
4.8 
3.  7  
3. 6  

0.  27 
0. 25 
0. 22 
0.  27 

69 
65 
63 
67 

2080 
2360 

3300 

53 
53 

0
5
 

4
5
 

0. 38 
0.  51  

74 
83 

53 
53  

2.  0  
16 

54 
121 

II  C  N  :  P=  I  06 16 :  I  (Redf ie  Id et  al..  1963) 

た場合に比べると、間隙水中では NH4-
N、P04-P、アルカリ度のいずれもがかな
り不足している（表 5) 。この現象は、
沿岸堆積物 (Ma r  t  ens e  t  a  I., 
や南カリフォルニア沖 (Sholkovi tz, 

1978) 

1973) と北西アフリカ (Ha「tmann et 

al. ,  1973 ;  1976) の大陸斜面堆積物で
も同様に知られている。不足が起こる
理由として、（i) 続成過程で分解された
有機物の原子比が Redfield 比とは異
なっていた、 (i i) これら溶存化学種間
の分子拡散係数が相互に異なっていて、

(120) 海洋化学研究 第 1 0巻第 2 号 平成 9 年 11 月



分解されたものの組成が間隙水中で保 していることが次式のように推定され
存されていない、 (iii) 堆積物固相との た。
反応による生成化学種の除去、等が考 Ca2+ +  Mg2+ +  4HC03ー→
えられる (Berner, 1977) 。このなかで CaMg (C03) 2  +  2C02 +  2止°
も (i i  i) が主要であって、実際 NH4-N は 潰鉄鉱の形成］間隙水中の硫化水素濃
堆積物中の粘土鉱物のイオン交換部位 度はSO42請濃度低下量の高々 12％程度で
へ、 P04-Pは堆積物微粒子表面へ吸着し あり、 sotの還元で生成したH岱が間隙
取り込まれる (Krom and Berner, 1980) 。 水から速やかに除去されていることに
［アルカリ度のバランスと炭酸塩の沈 なる。この除去機構として、堆積物固
積］ 硫酸還元の化学量論式（表 2の第 相の水和酸化鉄等との反応による硫化
5式）では、 NH4-N や P04-P の場合とは 鉄の形成と少量の硫黄の形成が考えら
異なり、電気的中性則に基づいてアル れる。
カリ度の均衡が得られなければならな 堆積物中に見いだされる硫化鉄には、
い。 C「と Na十の変化は無視しうるので、
硫酸還元に伴うアルカリ度の増加、△
AlkSRは
△A  I  k5R  (me q/kg) =  
2  △sot + △ NH4 -N (mmo I  /kg) 
となる。硫酸還元の起こっているコア
では、 Ca2+とM炒が減少するが、間隙水
中の△ A I  k の予想値と実測値との差
（不足量）が、底層海水に対する Ca2+  
(+Mgりの減少量の和に等量となる。つ
まりアルカリ度の不足はCa (Mg) C03 の
沈積によることを示している。特に M5
コアではこの現象が顕著である。各深

無定形硫化鉄 (FeS) 、マッキナワイト
(FeS。, ；正方晶系）、グレイジャイト
(Feふ；立方晶系）、磁硫鉄鉱 (FeS ;六
方晶系）、黄鉄鉱 (FeS2 ；立方晶系）、白
鉄鉱 (FeS2 ；斜方晶系）があるが、磁硫
鉄鉱と白鉄鉱の報告例は極めて少い
(Go I  dhabe r  and Kap I  an, 197 4) 。二硫
化鉄が熱塩酸に対して安定であるのに
対し、一硫化鉄は反応してH岱を発生す
るので、これを酸可溶性硫化物 (AVS)
と言う。堆積物中で最も多量に見いだ
される硫化鉄は熱力学的に最も安定な
黄鉄鉱であり、特に微細な単結晶が集

度の間隙水中で Ca2＋と M炒の濃度の低 合して数ミクロンから数十ミクロンの
下量がほぼ等しく、また段階的化学分 球形をなす野イチゴ状黄鉄鉱として見
離法による堆積物中の炭酸塩態のCaと いだされる。
Mgの量がモル比でほぼ等しかった（有 堆積物中での黄鉄鉱の形成経路は、
孔虫または高濃度の炭酸塩態マンガン H岱が堆積物中の鉄水和酸化物と反応し
が見いだされた層を除く）。このことか て一硫化物を作り、これと元素状硫黄
ら、初期続成過程で Ca :  Mg =  l  :  l  が反応して黄鉄鉱となると考えられて
のプロトドロマイト様の炭酸塩が沈積 いる (Berner, 1984) 。しかし、その化
Transaction of The Reseuch Institute of (121) 
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学量論はまだ不明な点が多い。最近、
塩沢や沿岸堆積物中で35S0/ーを用いた
硫酸還元活性を求める実験の過程で、
極めて速やかな黄鉄鉱の形成が観測さ
れている (Howarth, 1979) 。
［メタン生成とメタンによる硫酸還元］
間隙水中の SO42ーが無くなるとメタン生
成帯に入る（表 2の第 6式）。活発なメ
タン生成は、塩沢堆積物、沿岸堆積物
あるいは無酸素海盆の堆積物中で起こ

HCQ3-とが放出される（表 2の第 5式）。
25° C の海水中における両者の pK' 値
は、それぞれ 6. 7と9. Iである。硫酸還
元の進行に伴う pHの変化を海水につい
て計算 (Ben Yaakov, 1973) すると、 pH
は硫酸還元の進行度には余り依存せず、
むしろ生成した H2S の除去率に依存す
る。初期の pHが 8. Iとき、 H2S の除去
率が零の場合は pH =  6. 9に、除去率
0. 8では 7. 9に低下し、除去率が I. 0に

る。還元的海洋堆積物中でのメタンの なると逆に pHは8. 3まで上昇する。硫
鉛直分布 (Reebu「gh, 1982) を見ると、
so42は深さと共に急減し、 S町が無く
なる少し手前からメタン濃度が増加す
る。仮にメタンの酸化が起こらないと
するとメタンの鉛直分布は堆積物表面
まで延びても良いはずである。実際に
は、両者の分布が途中の深度で交差す
るので、次式で示されるように SO42ーに
よるメタンの酸化が起こっていると

酸還元の進行によりアルカリ度が炭酸
塩アルカリ度として多量に増加するが、
H岱が残存すると系の pH が低くなり炭
酸カルシウムが沈積しにくく、逆にH岱
が除去されてしまうと pHが高くなって
炭酸カルシウムが沈積し易くなる。
マンガン還元の場合は、 CO32ーと0廿の

形でアルカリ度が増加し（表 2 の第 3
式）、系の pH はかなり上昇する。一方

言ってよい。 酸素還元の場合は、無機炭素はCO とし
CH4 +  SO/ —• HS— +HC03— +H20 て放出されるため（表‘2 の第 1式）、系
有機物による硫酸還元（表 2の第 5 の pH は低下する。

式）と比べると、 SO/―lモル当りのアル このように、 5つの初期続成過程の
カリ度の増加は等しいが、生成する無 型（表 4a参照）の違いは、生成する溶
機炭素はその半量の 1モルである。こ 存化学種の違い、酸化還元電位の違い、
れは、有機物の炭素の形式電荷が零で pH の変化、あるいは主要成分の増加、
あるのに対しメタンの炭素ではー4であ を引き起こすにとどまらず、微量成分
るからである。 の挙動に対して大きな影響を与えるこ
［溶存珪酸］溶存珪酸の鉛直分布は堆積 とになる。
物表層 10"-'20 cm で底層海水の濃度か
ら急激に上昇し、それ以深ではほぼー 5.4 初期続成過程の型を支配する因子
定となる。 図 6に日本海で採取されたコアの水
[pH] 硫酸還元により間隙水中に H岱と 深に対する表面酸化層の厚さ（図 6A) 、

(122) 海洋化学研究第 10巻第 2号平成 9 年 11 月
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図6. 日本海の 12地点のコアにおける表面酸化層の厚さ (A)、堆積物表面 (z=Ocm) に
おける硫酸イオン濃度勾配（B)、堆積速度 (C)、表層の有機態炭素 (D)、C / N 比 (E) と
有機態炭素の埋没速度 (F) の水深に対する関係 (Masuzawa, 1987)。A における 1、II、Ill、
IV は4 つの続成過程の型の分布域を示す。

間隙水中の S04汀農度勾配（図 6B) 、堆
積速度（図 6C) の関係を示す。日本海

so42一の濃度勾配と堆積速度は水
深に対してあまり明瞭な関係を示さな

表面酸化層は水深 2, 000 m 以深
で出現する。 4つの初期続成過程の型
は、図 6A上で水深と表面酸化層の厚さ
との関係を通して区分できる。初期続
成過程の違い（表 4a) は、還元段階の
違いとそこに至る深さの違いであり、
原理的にはその段階より上位の酸化剤

では、

しヽが、

の供給を還元剤（有機物）の供給が上
回ることである。堆積物にもたらされ
る有機物は、海洋表層での光合成に由
来する。これに陸上からの風化・輸送
過程を通して、比較的安定で生物に利
用されにくい有機物の一部が加わる。
堆積物中にもたらされる代謝可能有機
物量を支配する因子としては、（i) 海洋
表層での生物生産量、 (i i) 海水中の沈
降過程での分解に対する残存率、 (iii)
到達した堆積物表面での埋没までの間

Transaction of The Research Institute of 
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の分解に対する残存率、である。
Suess (1980) は、それまでのセディ
メントトラップの結果を整理し、上述
の (i) と(ii) の関係として、海洋表層で
の一次生産量に対する有光層以深での 及

- Berner(19?8) 

10 ゜
E  有機態炭素の沈降フラックスの比が、 3 面

水深に対して指数関数的に減少するこ 3  

とを見いだした。その関係式によれば、
この比は水深が倍になると半分になり、
水深 l, 000 mでは 4%、2,000 mでは 2%、
4,000 mでは l％程度である。日本海 12
地点のコアトップの有機態炭素含有量

の増加に伴う減少を示し、有機態炭素
の海底への到達フラックスが多いほど
埋没フラックスが高いことを示唆して
いる。
Berner (1978) は、沿岸堆積物から
深海掘削コアに至る間隙水の結果を整

図7は全海洋の結果 (Bemer, I  978 ;  
Reimers and Suess, 1983) と日本海の
結果を比較したものである (Masuzawa,
1987) が、この一般性が広範に成立し
ていることが認められる。堆積物表面
での SO42ーの濃度勾配は堆積物単位面積
当りの硫酸還元速度に比例するため、

16 2  
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（図 6D) と埋没フラックス（有機態炭素 図 7. 様々な海域における堆積物表面
含有量 x 質量堆積速度；図 6F) は水深 (z=Ocm) での硫酸イオン濃度勾配と堆積

速度との関係 (Masuzawa, 1987)。直線は
Berne『 (1978) の関係。

は一般的傾向より硫酸還元速度の方が
やや大きく、また日本海のコア相互間
では明瞭な関係を示していない。
図8に、日本海 l2地点のコアにおけ

理し、堆積物表面の so42-の鉛直濃度勾 2-
配の対数と堆積速度の対数との間に傾 濃度勾配との関係を示す (Masuzawa,
き 1の直線関係を認めた。 1987) 。破線は、既に述べた硫酸還元の

化学量論（表 2の第 5式）から導かれる
硫酸還元による SO42ーの下方拡散フラッ
クスと有機態炭素の埋没フラックスと
の等量関係の傾きを持ち、硫酸還元が
起こっていなかった L4' コア (I 型）
の点を通る直線である。図 8のように
多くの点がこの破線のまわりに分布し

この一般性は単位面積あたりの硫酸還 ている。このことは、硫酸還元速度を
元速度が 4桁もの広範囲にわたって堆 規定するものが確かに有機態炭素の埋
積速度にほぼ比例してことを示してい 没フラックスであること、さらに、日
る。詳細に見れば、日本海の堆積物で 本海における初期続成過程での硫酸還
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5.5 海洋堆積物系における物質輸送
堆積物（固相） ー間隙水（液相）から

なる堆積物系での物質輸送は多孔媒体
(porous media) での物質輸送として考
えるのがよい。すなわち、間隙水中で
の主要な物質輸送過程を多孔媒体内で
の拡散として取扱い、水溶液中の分子

0  3  
拡散現象と定量的に関係付けるのであ

図8. 日本海の 12地点のコアにおける有機
態炭素埋没速度と硫酸イオン濃度勾配との
関係 (Masuzawa, 1987)。破線は両者の化
学量論的関係の傾きをもちL4' の点を通る
直線。

る。ここではまず堆積物系における分
子拡散を鉛直一次元系として考える。
図 9に示すように、拡散フラックス

◇ F I C K ' S  F I R S T  L A W  

＾ J  =  - D  ~c 
s  =  - D s  *  =—¢ D sせ

◇ F I C K ' S  S E C O N D  L A W  

bさ＝ a t  -..L（ J _ )  =  -..L （-13 D_...μ_ ぢ鵬讐 az saz) 
s
 
D
 ‘ 

ĉ 

J s  -:-g---C - D。
◇ F O R M A T I O N  R E S I S T I V I T Y  F A C T O R  (Archie, 1942) 

R  

F  =-R。
D  l  

―=― D りF゜
(Klinkenberg, 1951) 
(McDuff a n d  E l l i s ,  1979) 

◇¢ - F  R e l a t i o n s h i p s  
1) +=炉
1  2 ) ー＝F  a  ¢ m  

1  3) ー＝ e x p [  (i (1 - ¢) l  F  

(Archie,1942) 

(Atkins a n d  S m i t h、1961)
(Turk、1976)

4) T h i r d - d e g r e e  p o l y n o m i c a l  (Kermebon e t  al.、1968)
図9．海洋堆積物系 (porous media) に対する見かけの分子拡散係数 (D) の純水中で
の分子拡散係数 (D。) に対する関係．
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は濃度勾配の関数としてFickの第一法
則で、また濃度の時間変化は Fickの第
二法則で与えられる。ここでの課題は
堆積物系の濃度Cと分子拡散係数D を、
間隙水中の濃度 C (= C/ <fl) と純水中
の分子拡散係数D。との関係として定式
化することである (Berner,1980) 。D。
は多くのイオン種について温度の関数
として知られている ( L i  
Gregory, 1974) 。堆積物・堆積岩中にお
ける拡散現象を定量的に評価する目的
で、多孔媒体中でのイオン拡散現象を
電流現象に等価的に置き換えて、堆積
物系の比電気抵抗 (R) の間隙水中の
比電気抵抗 (R。）に対する比として地
層抵抗係数 F (= R/ R。〉1) が導入さ
れた (Archie, 1942) 。この関係は D/
D。= l／<fl Fとして定式化され、実験的

a  n  d  

にも証明された (McDuff and El I  is, 
1978; Ohsumi and Horibe,  1984) 。多
孔媒体を表現する変数として、 2点間
の曲がり＜ねった経路と直線距離との
比として “tortuosi ty" という概念が
導入された。しかしこれを測定する方
法はなく、実際上は tortuosi tyの 2乗
の逆数がD/ D0に等しいとして表現され

(Berner,  1980) 。図 9 は、
Archie 則と呼ばれる 1/F
(Archie, 1942) をはじめとする、地層
抵抗係数の逆数と間隙率との関係を示
すいくつかの経験式をまもとめたもの
である。
図 10 は日本海堆積物に対する中と 4

端子セル法 (Manheim and Waterman, 
1974) によって測定した 1/F との関係
を示す（増澤 1985) 。17 コアの場合で

ている
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図 10. 大和海盆 KH82-4-17 コア（水深 245 0 m ) における間隙率（ cp) とformation
resistivity factorの逆数 (1/F) の鉛直分布 (A) と両対数グラフでの関係（B ; 増澤， 1985)。
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はArchie 則に近似でき、 n =  2 ~ 3 で ことにより、海水中の、さらに間隙水
あり、とくに AT火山灰層では n =  2 と 中の分子拡散係数に対して適用できる
する線上に点がある。他のコアの場合 ことを意味している。ただし、塩分の
でも n =  2 ~ 4 であって、日本海全体で 著しい濃度勾配がある場合にはイオン
はn =  3のあたりにある。ベーリング ーイオン相互作用が無視できなくなる。
海の多くのコアでの F の測定値 以上のことから、 0°C の海洋堆積物系
(Boyce, 1968) を同様にプロ ットする
とn =  2. 5とすることができる。沿岸
の極表層堆積物では、砂質堆積物で n
=  2. 08、泥質堆積物で n =  2.  8 となる

における分子拡散フラックス］，は次式
で求められる。
J. =  - 0. 95 ・<I> n .  D （△ c  ／△z) 
堆積物固相と相互作用のある化学種

(Andrews and Bennett. 1981) 。これら に対して、 Fick の第一法則はそのまま
のことから、ピストンコア試料程度の 成立するが、拡散過程の時間変化を扱
間隙率の表層堆積物に対しては、 1/F う場合 (Fick の第二法則）には、堆積
は間隙率の関数としてArchie則で表現 物粒子との相互作用を含んだ拡散係数、
でき、砂質堆積物ではn = 2泥質堆積物 D ' =  D/  (l+K) 、を用いる必要がある
に対してはn 与 3となるる。しかし、 n (Bemer. I  980) 。ここでK は無次元の
値と堆積物の性状との関係はまだ充分 吸着係数で、単位体積の堆積物中の吸
明らかではない。 着量と溶存量との比である。これは間
分子拡散係数Dは、絶対温度Tと粘性 隙率に依存する。例えばトレーサーを

率n との間に Stokes-Einstein 式、 DTJ 用いて拡散係数を求めている場合には、
I  T  = 一定、が成り立つ (Li and D' を見ていることになる。
Gregory,  1974) 。従ってある温度での海
水中の分子拡散係数と純水中の分子拡 5.6 日本海における海水一堆積物間の

、その血度の 物質輸送量の推定散係数との比 (Ds/ D ) は 、‘B
海水と純水の n の逆数に等しく、塩分 日本海における初期続成過程の各々
35 o/ooの海水に対するこの比は、 25°Cで の型 (5. 3節参照）について、海水一堆
0.  9  2、0°C で 0.9  5 である (Li and 積物境界面 (z =  0  cm) における種々
Gregory, I  97 4) 。 トレーサーを用いた の化学種の鉛直拡散輸送量の平均値を
海水中での Cl ―, S Ot, Nat. Ca21 の分 表4b にまとめた (Masuzawa, 1987) 。平

均値を求めるに当っては、 n =  3 を仮
Einstein式からの計算値にほぼ一致す 定し、堆積物表面付近の間隙水中の濃
る (Li and Gregory, 1974; Poisson and 度分布から z =  0  cm における濃度勾
Papaud, 1983) 。このことは、無限希釈 配を求めた。表4b中で正値であるアル
における D にTおよび n の補正をする カリ度、 NH4-N、P04-P、Si02は堆積物か
Transaction of The Research Institute of (12 7) 
Oceanochemistry Vol. 10, No. 2, Nov. 1997 



ら海水へ向かう輸送を示し、逆に負値 セデイメントトラップに捕集される沈
である s042-、Ca2+、Mg?＋は海水から堆積 降粒子とに分けられる。沈降粒子の存
物へ向かう輸送である。日本海全域に 在とその重要性は、 1976 年以降外洋で
おける I ~IV型の分布域の割合を図6A のセデイメントトラップ実験によって
から、それぞれ 2、26、14、58% と推定 明らかにされてきた（角皆・乗木、
した。 これを用いて全日本海における
鉛直輸送量の平均値 (A) を見積った。
一方、日本海に流入する流域面積と地
表流量から全流入河川水量をもとめ、

1983; Tsunogai and Noriki. 1987) 。
たとえば、大型動物の糞粒など、 一日
に数十 mから I, 000 m を越える速さで
海中を落下する大粒子の存在が発見さ

日本の河川水の平均組成 (Kobayashi, れ、また海洋表層から深海底への生物
1960) を用いて、日本海の単位面積当 源物質のみならず陸源物質の輸送に
りの各化学種の河川による流入量 (B) とっても、沈降粒子が大きな役割を
を推定し、両者の比 (A/B) を求めた。 担っていることが明らかにされてきた。
この比をもとにして、日本海の初期続 次節では、日本海を例として、 トラッ
成過程に起因する海水一堆積物境界面 プ実験で採集された沈降粒子の主要構
での物質輸送量と、河川から溶存形で 成成分および元素組成の水深による変
日本海に流入する量とを比べると、 (j) 化、表層堆積物およびプランクトンの
P04-P は前者の方が多い、 (ii) SO/ーと 元素組成との比較から、堆積物形成の
NH4-N はほぼ等しい、 (iii) Si02とアルカ 前駆過程における化学元素の振舞いに
リ度はほぼ同オーダーであることがわ ついて述べる (Masuzawa et al. ,  
かる。海洋の物質循環において、内湾 1988; Masuzawa et al., 1989; 
や沿岸域のみならず、日本海のような Masuzawa and Koyama, 1989 ; 増澤ほ
亜遠洋域の深海底においても、初期続 か， 1994b) 。
成過程に起因する海水一堆積物間の物
質輸送量が河川流入量と同オーダーで 6.2 沈降粒子の化学組成の水深による
あることが見い出されたことになる。 変化

日本海の日本海盆東部 (KH84-3,
6. 沈降粒子の元素組成 一堆積物形成 Stn. 30; 40° 49. 4' N, 138° 40. 7'E; 
の前駆過程ー 水深 3, 350 m) で、 1984 年 9月に北海

6.1 沈降粒子 道大学水産学部の NH 型トラップを
海洋堆積物形成の主な原料物質は、 890""3, 240 m の 5つの水深に 2週間設

陸源、生物源、海水源の粒子状物質で 置して沈降粒子が採集された。これと
ある (3 節参照）。この粒子状物質は、 並んで同地点で、ボックスコアラーを
海水をろ過して捕集される懸濁粒子と、 用い表層堆積物を採集した。原子吸光

(128) 海洋化学研究第 10 巻第 2 号平成 9 年 11 月
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図11. 日本海盆東部における沈降粒子およ
び表層堆積物の主要構成成分（左）と Al濃
度（右）の水深に対する変化 (Masuzawa
et al., 1989). 

法、中性子放射化分析法により、沈降
粒子と堆積物試料中の希土類元素を含
む31 元素の組成を求めた。堆積物の堆
積速度は、表面下 4.5,.__,7_  3  cm 層見い
出されたに白頭一苫小牧火山灰（約
900 年前）に基づいて推定した。
図11は沈降粒子と表層堆積物の主要

構成成分である有機物 (OM) 、炭酸カル
シウム (CaCO) 、オパール (opal) 、粘
土 (c I  ay ; ここでは生物源物質以外の
アルミノ珪酸塩分を示す）の組成と Al
濃度の水深による変化を示す。全沈降

1  o5 

粒子束（トラップに捕集された量を開
口面積および係留期間で除した量）は、
水深と共に急激に減少し、 1, 870 m以深
では一定となった。その中で生物源物
質（炭酸カルシウム＋オパール＋有
機物）の粒子束は水深と共に急減し、
逆に粘土部分の粒子束は増加した。こ
の水深による変化は組成の変化で見る
とより明瞭であり、生物源物質の濃度
は最浅の 890 mの沈降粒子中で 84％で
あったが、最深の 3,240 m では 43％に
減少し、さらに表層堆積物では 14％に
減少していて、粒子の沈降過程および
堆積物表面で、これら生物源物質の活
発な分解と再生が起こっていることが
わかった。粘土部分について見ると、
最深のトラップでの粒子束 (34. 3  mg/ 
m2/day) は、表層堆積物の質量堆積速度
(40.  3  mg/m2/day) に近い値であった。
図 12 は890 mで捕集された沈降粒子

の元素組成と平均地殻組成 (Taylor,
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1964) を比較した両対数図である。実
線は Al を通る傾き 1の直線である。 Al
濃度を基準にすると、この直線の近く
に分布し地殻組成に近い組成を持つ元
素群と、直線より上方に大きくずれて
Ba、Sr、Zn、Br、1のように沈降粒子に
濃縮している元素群とが認められる。
同様に、 3. 240 mの沈降粒子と表層堆

積物（水深 3,350 m) の元素組成を Al
を基準として両対数図で比較すると、
難反応性元素以外の元素は沈降粒子の
A 」a p a n  S e a <  S•pt. 1ム- 27,  19以）
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方が濃度が高く、これは沈降後埋没す
るまでの間に堆積物の表面での分解等
により多くの元素が回帰することを示
している。
図 13A は、沈降粒子と表層堆積物の

各々の元素濃度の、水深に対する依存
性を示す。これによると、水深と共に
増加する元素 (Mn, Fe,  K. Rb, Cs, Sc,  
Th など）、あまり変わらない元素

Br など）、滅少
Baなど）、が認
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められる。 上から運ばれた土壌粒子に伴っている
図 I3  B は沈降粒子と表層堆積物の 元素で、沈降過程ではほとんど変化す

各々の元素 (Me) のAl に対する濃度比 ることなく、海水柱をそのまま通過す
(Me/Al 比）の水深に対する依存性を示 るものであって、堆積物の主要構成成
す。 Me/Al 比の水深に対する依存性か 分となる。 K、Rb、Cs はアルカリ金属で
ら、 Me/A l比が水深と共に増加する元 これらの塩類は極めて可溶性であるに
素 (Mn) 、ほとんど変わらない元素 （K, もかかわらず難反応性元素に分類され
Rb,  Cs. Sc,  La,  Th など）、 急減する ることは注目される。
元素 (Ca. Sr. I. Ba.  As. Sb. Se. 
Ag, Zn.  Br など）、が認められる。 こ
れらの元素の濃度およびAl に対する濃
度比の水深依存性を基に、次に述べる
ように、 沈降過程での挙動の違いとし
て元素の分類が可能である。

(ii) 生物性元素 (biogenic element s)  :  
水深の増加と共に元素濃度と Me/A l比
がともに減少する元素群で、これには、
C0rg• I. opa 1-S i、Ba、Cinorg' C a, Sr 
が含まれる。これらは、海洋表層での
生物生産による有機物 (Corg' I) 、珪質
殻 (opal-Si, Ba) および石灰質殻

6.3 沈降過程の挙動に基づく元素の分 (C inorg' Ca, Sr) という生物源物質の形
類 成に伴って海水から取り込まれ、沈降
Brewer  et al. (1980) は、北大西 過程および堆積物上でのこれらの分解

洋の沈降粒子を調べ、 Me/A l比の水深 （図 11) に伴って海水に回帰する元素
による変化に着目して各元素を陸源性、 である。
生物性、除去性の3群に分類した。日本 (ii i) 除去性元素 (scavenged e  I  emcn  ts) :  
海の沈降粒子では、元素濃度および 水深の増加に伴って元素濃度と Me/Al
Me/A l比の水深による挙動の違い基づ 比がともに増加する元素群で、これに
き、これらの元素を次の 4群に分類で はMn と次節に述べる Ce が含まれる。
きる（表 6) 。 Me/Al 比の増加は、 Al あるいは粘土部
(i) 難反応性元素 (r e f r a c t o r y 分の粒子束や組成の増加（図 11) 以上
elements) ：水深の増加と共に元素濃度 に濃度増加が起こっていることを示し、
は増加するが、 Me/Al 比が地殻のMe/Al 沈降過程での海水からの除去と沈降粒
比に近くほぼ一定の元素群で、これに 子への濃縮を示している。 FeとCoは難
はAl、Sc、La、Th、Hf、V、Ta、K、Rb、 反応性元素に近い挙動を示すが、中層
Cs が含まれる。これらは、海水中では でピークを示す点で特異であってこの
難溶性で、主にアルミノ珪酸塩中に取 群に分類した。
り込まれている元素である。これらの (i  V) 生物性一除去性元素 (biogenic-
元素は、河川あるいは大気を通して陸 scavenged  e  I  emen  t  c;;) ：元素濃度は水深
Transaction of The Research Institute of (131) 
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に対しあまり変わらないかやや増加す 6.4 沈降粒子による海水からの C eの
るが、 Me/Al 比は減少する元素群で 除去
あって、ここにはAs、Sb、Se、Ag、Zn、 希土類元素は普通は＋3価であるが、
Brが分類される。 Me/AI 比の減少は、分 Ceは溶存酸素の存在下ではより難溶な
解と回帰に因っていて生物性元素の性
質を示しているが、濃度が水深の増加
に対してあまり変わらないのは海水か
らの取り込みが共存して起こることを

+4価の水酸化物が安定であり、酸化還
元条件に応じて他の希土類元素と異
なった挙動をとる。海洋で見いだされ
る物質の希土類元素濃度を平均頁岩

示している。 （風化した母岩である地殻の平均組成を
大西洋の沈降粒子における 3群の元 代表する）の希士類元素濃度で規格化

素は、それぞれ本分類の前三者に対応
し（表 6) 、本分類の第 4番目の生物性
除去性元素群が、日本海の沈降粒子に
おいて初めて識別されたものである。
Znは大西洋の沈降粒子ではデータがあ
りながら何処にも分類されていなかっ
たが、本分類の基準よれば、日本海と
同じく生物性除去性元素に分類される。

したパター・ンで示すと、元素相互の特
異的挙動を比較することができる。規
格化パターンで、ある元素の点が両側
の元素の点を結んだ線より上あるいは
下にずれるとき、前者を正異常、後者
を負異常と言う。頁岩規格化パターン
は、溶存河川水および河川懸濁粒子で
は水平であるのに対し、海水ではCeが

表 6. 日本海で採集された沈降粒子中の沈降に伴う挙動の差に基づく微量元素の分類
(Masuzawa et al., 1989)。

群 日本海 大西洋 b

(41 °N) (13°N, 31 °N) 

(1) 陸源非反応性 Al, Sc, La Al, La, Co 
L1 Me/L1z> 0  Th.Hf 232Th, Ti 
L1(Me/Al)/L1z：：：：：〇 V,Ta V  

K, Rb, Cs K  

(2) 生物性 O M : l  I, U  
L1 Me/.dz< 0  Opal:Ba Si, Ba, 226Ra 
L1 (Me/Al)/.dz<O CaC03: Ca, Sr Ca, Mg, Sr 

(3) 除去性 M n  M n , C u  
L1 Mel.dz> 0  Ce• 23吋'h, 23•Th 
L1 (Me/Al)/L1z>O Fe,Co Fe, Sc 

(4) 生物一除去性 As, Sb, Se 
4  Me/4z忍0 Ag,Zn (Zn) 
L1 (Me/Al)/.dz<O Br 

a  :  Masuzawa and Koyama  (I 989) b  :  B「ewer et al. (1980) 
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図14. 日本海盆東部の沈降粒子と表層堆積
物における希土類元素頁岩規格化パターン
(Masuzawa and Koyama, 1989)。
著しい負異常を示す。しかし多くのマ
ンガンノジュールや赤粘土の酸化物部
分ではCe は顕著な正異常を示して、正
と負の異常が互いに鏡像関係を示す
(E I  de r  f  i  e  l  d  e  t  a  I., 19 8  I) 。このこと
から、 Ce がこれらの酸化物、とりわけ
マンガン酸化物に他の希土類元素に比
f  ?  1 1 0 1 1 5  T("C）1  
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べて選択的に取り込まれた結果、海水
のCe濃度が相対的に著しく低下し、著
しい負異常を示すと考えられている
(Goldberg et al.. 1963) 。しかしそ
のCeの他の希土類元素からの分離の起
こる場所としては、海底と海水中が考
えられるが、海水中での分離を示す
データは報告されていなかった。
図14は日本海の沈降粒子と表層堆積

物の頁岩規格化パターンである。水深
と共に希土類元素はいずれも濃度が増
加するが、沈降粒子において Ce の正異
常が示され、特に I. 870 m で著しい。
これは、沈降粒子による海水からの Ce
の選択的除去がおこっていることを示
している。
図 I5は、沈降粒子と表層堆積物の

Al 、Mn、La、Ce の濃度の水深による変
化を示す。 Mn とCe における黒帯は、平
均頁岩の Mn/Al 比あるいは Ce/La 比か
ら計算した、沈降粒子と表層堆積物に
おける平均頁岩組成に対する過剰Mn量

珈（囚/g) La (_μgig) C e  (_μgig) 
20 40 0  

図 15. 日本海盆東部の沈降粒子と表層堆積物における Al, Mn, La, C e濃度の水深に対す
る変化 (Masuzawa and Koyama, 1989)。M n とC e における黒帯は平均頁岩の Mn/Al ま
たは Ce/La 比を超える過剰の M n とC e を示す。
Transaction of The Research Institute of (13 3) 
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(Mne¥) と過剰 Ce量 (Cee¥）である。沈
降粒子の沈降に伴いMn濃度が増加して
いるが、その大部分がMnex としての増 れていることを示し、そのとき Mn (IV) 
加であり 、この割合は 890 m で既に 8I  水和酸化物がCe (IV) 酸化物を伴うもの
％であり、 3,150 m までに 89％まで増 であることを示唆している。
加する。Mne入と Cee、＼との関係を見ると、
I, 870 mまでは両者ともに直線的に増加 6.5 プランクトン一沈降粒子一堆積物
し、それ以深ではおよそ一定であり、 日本海で沈降粒子と表層堆積物を採
表層堆積物で僅に減少する。これは、 集したときに、同じ海域で採集した動
日本海の沈降粒子における海水からの 物プランクト ン試料の主要 4種に注目
Ce の選択的除去が、沈降粒子に対する し、これに含有される 23元素を中性子
Mnの濃縮と共に起こ っていることを示 放射化分析により定量した (Masuzawa
唆する。この沈降粒子に著 しく濃縮さ et  al., 1988) 。
れる Mn は、初期続成過程で還元された ある元素の平均海水に対するプラン
伽が、再び海水に回帰し、酸化されて クト ンヘの濃縮係数 (CFSW) は、その元
Mn (IV) 水和酸化物の粒子となって沈降 素のプランクトン中の濃度 (CPL) の平
粒子に取り込まれたものと考えられる。 均海水中の濃度 (C 汀） に対する比
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図 16. 日本海東部で採集された動物プランクトン端脚類 (Parathemistojaponica) 中の
20 元素に対する平均滞留時間と平均海水に対する濃度比との関係 (Yamamoto プロッ
卜；左）と平均海水組成に対する濃度比と平均河川水組成に対する濃度比との関係 ( M K T
プロット；右） （Masuzawa et al., 1988)。
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(CF sw  =  Cp/ Csw) として定義されるが、
ここではCPLを単位乾燥重量当りの濃度
(g/g) で、またらを単位溶液重量当り
の濃度 (g/g) で定義する。その結果
C恥は無次元量となる。
図 16の左に、端脚類に対する平均溶

存河川水 (Mart in and Meybech, 1979) 
流入に対する平均滞留時間 (r R) と平
均海水組成 (Quinby-Hund and 
Turekian, 1983) に対する C恥との関
係を対数で示す。Yamamoto (1972) に

であるという関係が認められる
(Yamamoto フロ ット）。 r R  • C恥の積を
取ったところ、 C恥が7桁変動するのに
対し、 Br とSb を除き土 1桁以内でほ
ぼ一定であることが見いだされ、これ mの16％から水深の増加と共に増加し、
はプランクトンの平均溶存河川水 3,  240 m では 57％に、また堆積物では
(CR~') に対する濃度比が 土1桁以内で 86% にまで増加する。それぞれの水深
ほぼ一定であることを意味している の沈降粒子について同様にプロ ットす
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（図 I6右）。この関係は、
l  og (CPLICRW) ＝ p  +  q  log(CPLIC J  
で近似され、 Cp/CRWが一定の時には q ~
0となる。
図 17 は 890 m の沈降粒子 (a) と表

層堆積物 (b) の組成に関する Cr/ Csw―
CPL/％プロット (MKT プロット）であ
る。実線は、最小自乗法により上式に
近似したものである。近似した直線か
ら、切片 pの値として 3.26 と3.11 が認
められ、これらは動物プランクトンの
値に近い。動物プランクトンでは q ~ 0
であったが、 890 mの沈降粒子では q =  
0.  236 であり、堆積物では q =  0. 338 ま
で増加する。
沈降粒子の粘土部分の含有量は、 890
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図17. 日本海盆東部の水深8 9 0 m の沈降粒子 (a) と表層堆積物 (b) における平均海水組
成に対する濃度比と平均河川水組成に対する濃度比との関係 ( M K T プロット；
Masuzawa et al.、1989)。
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ると、 q 値は粘士部分の含有量の増加 アコ海盆など安定な成層により鉛直混
にともなって増加するが、 P 値はほぼ 合が妨げられている海盆では、 H岱を含
同じである。 む深・底層水が出現している。化学元
以上のことから、生物源物質の元素 素の多くは複数の原子価を取り得るた

組成をこの動物プランクトン組成で代 め、系の酸化還元電位の変化に応じて
表できるとすれば、沈降粒子は生物源 原子価を変え、その存在形態を変える。
物質と堆積物との混合物であり、堆積 pH 8. 2の海水中における酸化還元対の
物の混合割合の増加により、 P 値はほ 平衡 pE値 (Turner eta!., 1981) を
ぼ一定であるが、 q 値は生物源物質だ みると、元素の酸化還元反応性に依存
けの零から、全部堆積物の 0. 34 まで増 する酸化還元序列が認められる。どち
加する。 Mn や Ce などの除去性元素は、 らかの原子価をもつ元素が難溶性化学
沈降粒子への濃縮の程度により、この 種であれば沈積が起こり堆積物への濃
一般性からのずれとして現れる。これ 縮現象が、逆に可溶性化学種であれば
は零次近似によるモデルであるが、プ 溶脱現象が起こる。このように、堆積
ランクトン、沈降粒子、堆積物を統一 物中の化学元素の化学形態と含有量の
的にとらえるという利点があり、とり 鉛直変化から、堆積環境の化学的条件
わけ p とq 値は海洋の粒子状物質を特 の変動、特に酸化還元条件の変動を、
徴づけるうえで有用な指標である。 他の地質学的古生物学的手法とは独立

に知ることが可能となる。しかし、あ
7. 海洋堆積物の化学組成からみる海 る深さの堆積物の化学組成は、海底表
洋環境の変遷 面での初生的沈積による当初の化学組

7.1 海洋環境変遷の記録としての海洋 成に、堆積後その深さまで埋没する間
堆積物 の続成過程での化学的変化が上乗せさ
海洋堆積物は、海洋で起こった諸過 れる。堆積物の化学組成から堆積環境

程の産物が連続的に堆積したものであ の化学的条件を知るためには、この続
り、海洋環境の変動の連続的記録でも 成過程での変化を何りかの形で評価す
ある。海洋環境の最も顕著な変化は、 ることが必要である。
海水の酸化還元条件の変化である。現
在の海洋環境では、多くの外洋水中に
は溶存酸素が存在するが、海洋中層の
溶存酸素極小層では溶存酸素濃度の低
下が認められ、生物生産の高い海域の
海洋中層ではほとんど溶存酸素が無く
なるところもある。さらに黒海カリ

日本海のピストンコア試料（表 3、図
2B) を用い、間隙水の化学組成を基に
初期続成過程を評価すること、ならび
に堆積物の段階的化学分離法による主
要成分の存在形態の分析と中性子放射
化分析による微量元素の含有量の鉛直
変化の解析から、氷期の海水準変動に

(136) 海洋化学研究第 10 巻第 2 号平成 9 年 11 月



伴う大きな海況の変動が議論されてい
る日本海（氏家，1982 ; 新井ら， 1980;
大場， 1989; Oba et al.. 1991) の変
遷を、過去数万年まで遡って以下に復
元することにする (Masuzawa
Kitano,  1983b ;  1984; 増澤ほか，1994a ;

I  995) 。

and 

Masuzawa, 

7.2 硫化物態硫黄一硫化水素の指標一
海洋堆積物中における硫化物態硫黄

の存在は、堆積過程にH2Sが介在した証
である。海底熱水活動の影響の無い場
所でのH2Sの生成は、微生物的硫酸還元
によるものであるが、 H2Sの生成と硫化
物態硫黄の沈積の仕方には、黒海のよ
うな含H2S底層水下での初生的沈積と、
初期続成過程での硫酸還元による沈積
とが考えられ、この二者を区別するこ

とが必要である。
対罵海盆の M3 コア（表 4a の II  I型）
における間隙率、 SO42―、H2S、全硫黄
(Stat ；残留間隙水の SO42一量は補正され
ている）、有機態炭素 (Corg) の鉛直分
布を図 18 に示す。このコアでは現在硫
酸還元が進行中であるが、 stotはいくつ
かのピークを示しながら深さと共に増
加する。これらのコアで過酸化水素可
溶硫黄 (SH202) はs,ot とほぼ等しい。 SH202
は酸に不溶で過酸化水素に可溶な黄鉄
鉱態硫黄であるので、これらのコア中
で硫黄は大部分黄鉄鉱態で存在してい
ることを示している。また、間隙水の
so42ーは深さと共に指数関数的に減少し
ており、続成過程での硫酸還元が定常
状態で進行中であると見なすことがで
きる。
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7.3 続成過程での硫化物態硫黄の沈積
量の推定
初期続成過程での硫酸還元による反

応と鉛直方向の物質輸送は、鉛直一次
元での拡散方程式を解くことにより、
定量的に評価することができる
(Bemer. 1980) 。その概要を図 19 にま
とめた (Masuzawa and Ki tano,  1983b) 。
堆積物固相と相互作用を持たない化学
種である so42-の鉛直一次元での拡散方

程式は、図 19 の (I) 式で与えられる。
間隙率（図 18A) および S04汀農度（図
18B) の鉛直変化は破線で示されるよう
に、それぞれ (4) 式と (5) 式で近似
される。（I) 式の硫酸還元速度 Rは、
仮定（ I) 間隙率の鉛直分布が定常

状態にある (6 式）、
仮定 (2) so：一の濃度分布が定常状態
にある (7 式）、
仮定 (3) 地層抵抗係数の逆数が間

E S T I M A T I O N  O P  S U L P入T E 皿 D U C T I O N R A T E  L!Ll 

茫 ---h- (-¢ (1) 
D  

(2) 

r  - 9-n (3) 

C  - C  o x p ( a  z) ゜ (4) 

(5) 

AB"swnptions: 

l) a9/ b  t  - 0 ( ¢びー canst.) (6) 

21 oc/ o  t  - o  (71 
3) n  • 3  (8) 

+  2 p  -号｝ fJ.C (9) 
-6 2  -l D  (o•c) - 5.oo x  lo c m  aec ( L i a a G r e g o c y、1974)゜E S T I M A T I O N  O F  D I A G四 E T I C A L L Y - D E P O S I T E D

S U L F I D E - S U L F U R  (~S l  
Ass匹 ptions1

4) Hydrogen sulfide generated through diagenetic 
sulfate reduction has reacted ・instantaneously"
v i t h  the sediments. 

5) R  h a s  b e e n 匹 intained throu吐 o u t the deposition 
o f  the core. 
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図19. 初期続成過程における硫酸還元速度と硫酸還元による還元態硫黄の沈積量の推定
(Masuzawa and Kitano、1983b)。
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隙率の 3乗で近似できる
の仮定を置くことにより、
えられる。
平均質量堆積速度 gsは、堆積物固相

の密度を rsとするとき、年代の分かっ
た層準まで rs (I ー中）を積分し、そ巳
の年代で除することにより求められる。を

゜r は泥質堆積物に対しては 2.67 g/cm3  u  20 

である (Manheim and Waterman, 
A T」,

ェ：
また鉛直移流速度 11 は g /r (I  ＿中）0.

q, 

で与えられる。 AT 火山灰 (21, 000"-'0 
22, OOOyr B. P.) が、 L4 コアではコアの
最下端 (495 cm) に想定され、 M3 コア
では 495"-'507 cm 層に見いだされ、平
均質量堆積速度としてそれぞれ0. 0  I  12 
と0.0113 g/cm2/yr である。 0°C、希薄
溶液における SO/一の見値 (Li
Gregory, 1974) を用いることにより、
(9) 式から硫酸還元速度 R の鉛直分布
を求めることができる。硫酸還元速度
R は、もし間隙率の鉛直変化を考慮せ
ずコアを通しての平均間隙率と平均移
流速度を用いた場合には、考慮した場
合に比べ、 L4 コアではコアトップでは
67%、コア下端では 89% となり、かなり
大きなずれとなる。
初期続成過程での硫酸還元による硫

化物態硫黄沈積量 ( L S ) の鉛直分布
は、定常状態と見なせる現在の外挿と
して、
仮定 (4) 続成過程の硫酸還元によ
り生成した恥は、堆積物と‘‘ただちに' ’
反応し硫化物態硫黄として固定される、
仮定 (5) 推定された硫酸還元速度

(8式）、の 3つ
(9) 式で与 ．
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図20. 日本海対馬海盆のM 3 コア (a) およ
び大和海盆の L4 コア (b) における全硫黄
（実線）と続成過程での硫酸還元による硫
化物態硫黄沈積量の推定値（破線）との比
較 (Masuzawa and Kitano, 1983b)．斜線
部は含硫化水素底層水存在下での硫化物態
硫黄の初生的沈積を示す．
の鉛直分布がコアの堆積期間を通して
保たれる、
という 2 つの仮定を置くことにより、
(12) 式で求められる（図 19) 。
M3 とL4 コアにおける S101 とI S との
比較を図 20に示す。両方のコアにおい
て、 I SはS101の変動の谷を結ぶよう曲
線となっている。このことから、 M3 と
L4 コアにおける S は、 I Sで示されIOI 

る初期続成過程の硫酸還元によって沈
積したものと、 I Sを超えてピークを
なす初期続成過程以外の過程による沈
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積とからなると考えられる。
このこ

7.4 硫化物態硫黄の初生的沈積
日本海盆北部の L4' コアと日本海盆

中央部の M5 コアにおける、 slot とcorg の
鉛直分布を図21 に示す。 L4' コアでは、
I  20"-'232 cm 層 (An- I  a, I  b, I  c) と
47 4,_,_,505 cm 層 (An-I  I) に 5% にも達
する突然かつ高濃度の sto［の沈積が見
いだされ、また M5 コアでも 321 cm 以
深に、最高4. 2％にも達する高濃度の沈
積 (An-la, lb, le) が見いだされた。
この ¥01 はM3 コアや L4 コアと同様、大
部分野イチゴ状黄鉄鉱として存在して
いる。 L4' コアは、間隙水の S04汀農度
が低下しないことから、初期続成過程
での硫酸還元が起こっていないこと
（図 4 の I型）、 M5 コアでは間隙水の
S04汀農度が直線的に減少し、コア中層
まで厚いマンガン還元層があるので、
硫酸還元はコア下部で起こっているこ
と、が考えられる（図 4の II型）。 L4‘コ

アと M5 コアの slot のプロファイルは、
相互に極めてよく対比できる。
とから、 L4' コアと M5 コアにおける突
然かつ高濃度の硫化物態硫黄の沈積は、
初期続成過程によらない初生的沈積に
よるものである。
図22 に現海洋における、溶存酸素極

少層に関係する堆積物と、含H2S底層水
のある海盆（黒海、カリアコ海盆）
堆積物中の slot 量と直上底層水中の溶
存酸素 (DO) もしくはH2S濃度との関係
を両対数図で示す。記号は表層堆積物
の値であり、上向きのバーはコア中の
濃度範囲を示す。 DO極少層堆積物の表
層では、 DO の低下と共に slot が 0.03% 
から 1% あたりまで増加しているが 1%
を超えていない。多くのコア中では 1
％近くまで増加しているが I. 5％を超え
る例は少ない。 一方含恥海盆では、多
くのコアが I. 5""'2. 5% と高い S101 を示
し、コア中ではさらに増加している。
このように、有酸素底層水と含H2S底層

の
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図21. 日本海盆北部の L4' コア (I型；左）と中央部の M S コア (II 型 ；右）における岩
相、全硫黄と有機態炭素の鉛直分布 (Masuzawa and Kitano, 1984)。
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図22. 無酸素海盆堆積物 (a) および溶存酸素極少相周辺堆積物 (b) における全硫黄含有
量と直上底層水中の硫化水素あるいは溶存酸素濃度との関係（増澤、 1 9 8 4 )。記号はコア
最上部における濃度をまた鉛直の棒がコアを通しての濃度領域を示す。
水とでは、 SIOIの濃度レベルとその鉛直 底層水の下での初生的沈積、 F はそれ
分布が明瞭に異なる。このことからも、 に初期続成過程の沈積が加算された場
L4' コアと M5 コアで見いだされた突然
かつ高濃度の S IOIの沈積は、含 H芦底層
水からの初生的沈積によるものである。
M5 コアの 468 cm 層に AT 火山灰が見い
だされ、 An-I は最終氷期に相当する。
一方、大和海盆の L4 コアと対嗚海盆の

sを超える sI  olの
ピークの時代も、 AT火山灰層の対比か
ら最終氷期に相当する。このことから、
現在は高濃度の DOを含む日本海で、最
終氷期に含 H 2S 底層水が出現したと結
論される。
これまで述べてきた硫化物態硫黄の

合 (C +  D) 、Bは含 H貪底層水の一時的
出現による場合 (L4' コア、 M5 コア）、

FIXATION OF SULFIDE-SULFUR 
Oxic or 
suboxic 

H,5-:,earing Diagenetic 
sulfate 
reduction 

ロロロロ
Euxi:-lic Basin 

ロ吋口ロ
沈積を図‘23 に模式的に示す AはS の° IOI 図23．異なる酸化還元条件下での海洋堆積
沈積が起こらない場合、 D は初期続成 物への硫化物態硫黄の沈積の模式図（増
過程の硫酸還元による場合、 Cは含 H 2S 澤、 1 9 8 4 ) .
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Eは初期続成過程の沈積に含H芦底層水 けるマンガンの状態別存在量の鉛直分
の一時的出現が加算された場合（D +  布を示す。全マンガン含有量は 0. 06,..._., 
B; L4 コア、 M3 コア）である。また、堆
積物中の黄鉄鉱の存在は直ちに含 H2S
底層水の出現を意味するものではない
(D) 。図 23 に示すように、間隙水の化
学組成からの初期続成過程の評価およ

2. 42％で著しく変動しているが、存在
形態別に見ると、アルミノ珪酸塩態マ
ンガン（斜線部）は 0. 037------0. 093% と
低くまた鉛直にほぼ一様であるのに対
し、表面酸化層 (0 ------ 57 cm) での主

び堆積物 S tot の濃度と鉛直分布から、 としてMn (IV) 酸化物である易還元性マ
恥の存在の指標である硫化物態硫黄の ンガン（黒色部）での I. 3％にも達する濃
沈積に対し、初生的沈積と続成過程で 縮と、最高 2. 4％にも達する厚さ l~2cm
の沈積とを区別することが可能である。 の薄層をなす主として炭酸塩態Mn (11) 

である酢酸可溶性マンガン（白色部）
7.5 マンガン酸化物一溶存酸素の としての濃縮が数層みとめられ、ここ
指標ー では Ca とMg を含むMn 炭酸塩として濃
マンガンはDOの存在下ではMn (lV] 酸 縮している。これらの炭酸塩態 Mn の

化物が安定でこれが難溶性のため沈積 ピークは、ちょうど s tot とc orgの谷に相
し、 DO が無くなるとMn (11) に還元され 当し、酸化的条件下での沈積を示して
て可溶化されることから、 Mn (IV) 酸化物 いる（図 21) 。
の存在は堆積過程におけるDOの介在の 日本海の L4'、M5、L4 コアの表面酸
証となる。 化層およびL4' コア中の高炭酸塩態Mn
図24 に日本海盆北部のL4' コアにお 薄層における頁岩規格化希土類元素パ

o.5  
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図24. 日本海盆北部のL4' コアにおけるマンガンの形態別存在量の鉛直分布（増澤ほか、
1994a)。
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図25. 日本海盆北部のL4' コアにおける全硫黄、 A s、S bとUの鉛直分布（増澤ほか、 1994a)。
ターンを見ると、 1地点の表面酸化層
で明瞭な Ceの正異常がみとめられ、 4
層の高炭酸塩態Mn薄層中 2 層でも明瞭
なCeの正異常を示して、溶存酸素存在
下での沈積を示す。これらのことは、
最高2. 4％にも達し現在炭酸塩態である
高Mn 薄層への Mn の濃縮が、最初 DO存
在化の堆積物表層でMn (IV) 酸化物とし
て沈積したものが、その後の続成過程
でMn (I!) に還元され、 一部は溶脱され
たが大部分は現在見いだされているよ
うに炭酸塩としてその場所に固定され
たものと考えられる。
以上のことから Mnの濃縮層は、 Mn (IV) 

酸化物としての沈積のみならず corgゃ
S 101 濃度が低 <Ce の正異常を伴うよう
な炭酸塩態Mn (II) としての沈積層もま
た、初生的Mn (IV) 酸化物としての沈積
を示し、 DO の存在の指標となる。

7.6 アンチモン、
アンチモン、ウラン、

ウラン、ヒ素
ヒ素は、酸化

還元対の還元形化学種が難溶性化合物
を形成する元素であるが、その平衡 pE
値がMn (IV)/Mn (I I) とS (VI) /S (-II) のpE
値の間にあり、この順で低下している
(Turner et al.. 1981)。図 25 に L4'
コアにおける slot とAs、Sb、U の鉛直
分布を示す。
As含有量は、頁岩中の平均値 13 ppm 
(Turekian and Wedepohl, 1961) Iご文寸
し最高 268 ppm に達しその鉛直分布は
slot に極めてよく似ている。これは As
が難溶性硫化物を形成することから、
Asの著しい濃縮が黄鉄鉱の沈積に伴っ
て起こり、この著しい Asの沈積は野イ
チゴ状黄鉄鉱の初生的沈積に伴って海
水から沈積したものと考えられる。
Sb とU は、高硫黄層 (An-I. I  I) で
も高い濃度を示すが、低硫黄層でも高
い濃度を示す場合がある。平衡PE値は
M n >  S b >  U  > A s >  Sの順であり、還元
形化学種である Sb (II I) と[I (lV) は難溶
性水酸化物を形成して沈積することか
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ら、硫酸還元が起こるよりはpE値が高 高くなり、それぞれ、硫化水素存在下、
い弱還元的条件下においても、 Sb とU 下位弱還元段階、上位弱還元段階に相
の沈積と濃縮が起こりうることを意味 当する。
する。言い替えれば、 Sbそして Uの沈 以上の結果を模式的にまとめた過去
積はMn (I＼り還元段階と硫酸還元段階と 35, 000年にわたる日本海底層水の酸化
の中間の還元段階に相当し、そのよう 還元条件の変遷を図 27 に示す。 L4' コ
な弱還元的条件の指標とすることがで アの年代は、有機態炭素の AMS14C年代
きよう。 (Masuzawa, 1995) によった。図 27 に

示されているように、次の 4 段階の酸
7.7 日本海の酸化還元環境の変遷 化還元段階とその変遷を認めることが
日本海盆北部の L4' コアにおける△ できる：

Sb+ △U＋△ As の鉛直分布を図 26 に （j) 現在のように底層水に溶存酸素が
示す。△は観測値からこのコアにおけ 存在する酸化的環境 (oxic) 、
る濃度の最低値 (Sb =  I. 8  ppm ;  U  =  (i i) 溶存酸素が少ないかあまり無く、
2. 2  ppm ;  As =  3. 7  ppm) をアルミノ S  b の沈積がおこる弱還元的環境
珪酸塩に由来するものとして差し引い (suboxic-1) 、
たものである。図 26から、△Asが卓越 (iiil SbおよびUの沈積がおこる (ii) よ
する層準△ Sb～△u＞△As である層 り還元的な弱還元的環境 (suboxic-2) 、
準、および△ S b >△Uである層準を識 (iv) 底層水に硫化水素が出現する強
別でき、系の酸化還元段階はこの順で

KH-77-3-L4' 
A S b  +  A U  +  A  A s  ( p p m )  
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図2 6. 日本海盆北部の L4' コアにおける
△Sb+ △ U ＋△ A s の鉛直分布（増澤ほか、
1994a)。

還元的環境 (euxinic) 。
図27から、過去 35, 000年にわたる日

本海の底層水の酸化還元条件の変遷は、
次のように推定される：
時代 4 (35, 000 年前頃） ：底層水に

硫化水素が出現した (An-I  I) 。
時代 3 (34, 000"--'27,  000年前頃） ：続

成過程での硫酸還元も起こらない程度
には酸化的であったが、酸化的環境と
弱還元的環境を何度か繰り返していた。
時代 2 (27, 000"--'13, 000 年前頃） ：底

層水に硫化水素が出現した (An-I) 。
時代 I (I 3. 000年前頃から現在） ：前

半は時代 3の還元条件よりは還元的な
弱還元的環境にあり、後半は現在の酸

(144) 海洋化学研究第 10 巻第 2号平成 9 年 11 月



KH-77-3-L4'(Japan Basin; 35t..Om) 

Depth(m） 0  

Age 0  
{kyrB.P.) 

1.0x,c 

2.Suboxicー1

2
 

3
 、3 5

 
10 15 20 25 30 35 

3.Suboxic-2 

4.Eux1nic 

I  I  

［コロに］

i  :  ;  i’ ： ： ： 
こ］： ！ 
疇目昌

Mn02 (cit C e >  1) 

S  <0-1'/,; ASb > A U  

s  ：> A A S  

S > Oが!. ;  6As >  25ppm 

図27. 日本海盆北部のL4' コアでの元素の化学形態別存在量に基づく過去35000年間の
日本海底層水における酸化還元環境の変遷（増澤ほか，1994a; M a s u z a w a、1995).

化的環境となった。
堆積物コアの複数の

原子価を持つ主要成分および微量成
分の化学組成から、その堆積した環
境の酸化還元条件の変遷の推定が可
能となった。

このように、

8. おわりに
6. 3節で述べた粒子の沈降過程での

挙動に基づく元素の振舞いからは、海
洋環境における元素の循環は大きく 2
つのグループに分けられよう。第一は
難反応性元素に示される沈降粒子一堆
積物を通してほぼ地殻のMe/Al 比を保
持している、陸源のアルミノ珪酸塩粒
子に取り込まれていると考えられる部
分で、海洋に持ち込まれても部分的に
は変質を起こしても大部分は海水とほ
とんど反応することなく堆積物に持ち
込まれ埋没する。これを不活性循環と
呼ぶことができる。もうひとつは、生
物性あるいは除去性元素に示される部
分で海洋の生物生産と分解に、
は海水中もしくは海底での沈積物の形

あるい

成と分解に乗って活発に反応し循環す
これを活性循環と呼ぶこと

ができよう。これまで述べてきたよう
生物性活性循環が海洋における物

質循環の大動脈であり、栄養塩類のみ
ならず微量元素にわたるこの循環の定
量的解明が必要である。その中でも特

難反応性元素の活性循環への関与
の解明が、一つの重要な研究課題とな

るもので、

に、

に、

ろう。
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