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　＊北海道大学大学院水産科学研究院特任教授
� 第 34 回石橋雅義先生記念講演会（平成 26 年 4 月 26 日）講演

第 29回海洋化学学術賞（石橋賞）受賞記念論文

海洋における鉄の生物地球化学的研究

久　万　健　志＊

1．はじめに
第 29 回海洋化学学術賞（石橋賞）をいただき，

大変名誉なことです．大学院とその後の民間会

社の研究では，海洋化学とは全く縁のない理学

及び工学的な化学の研究をしてきました．学生

の時に読んだ上田誠也先生著「新しい地球観」と，

その後スキューバダイビングを始めたのがきっ

かけで海洋に興味を持ち，海洋化学に進むこと

になってしまいました．30 歳代前半から海洋

地質の勉強をはじめ，30 歳代半ばで北海道大

学水産学部に赴任して，やっと海洋化学の研究

を始める事ができた私が，このような賞をいた

だけるとは思ってもいなかったことです．私に

は東京理科大学理学部の浜田修一先生（東京理

科大学名誉教授），カルフォルニア大学サン

ディエゴ校スクリプス海洋研究所の Arrhenius

先生（カルフォルニア大学名誉教授），北海道

大学水産学部の松永勝彦先生（北海道大学名誉

教授）の 3 人の恩師がいます．その恩師のもと，

東京理科大学では無機化合物の溶解パラメー

ター及び磁性酸化鉄の合成と物性 （Hamada 

and Kuma, 1976, 1977），スクリプス海洋研究

所ではマンガンノジュールを構成するマンガン

鉱物及び 2 価 3 価混合水酸化物の結晶構造

（Kuma et al., 1989, 1994），また民間会社では，

モリブデン，タングステンのヘテロポリ酸（例

えば，リンモリブデン酸）の新合成法，分離技

術の開発等，様々な研究にたずさわってきまし

たが，これまでの私の海洋における鉄研究に大

いに役立ったと思います．もしその時の様々な

他分野の研究経験がなければ，私なりの視点か

ら海洋の鉄を見る事ができなかったと思ってい

ます．

初めに海水中の鉄を考える場合，鉄は Fe(II)

と Fe(III) がある．酸素が十分ある海水では

Fe(III) が安定であるが，ほとんどは固体の 3

価水酸化鉄になり海水には僅かしか溶けないら

しい．しかし，固体の 3 価水酸化鉄の形態及び

その結晶成長度合いは様々であり，海水におけ

るそれらの固体の溶解度及び溶解速度も異なる．

では，実際の海水にはどのような固体形態で存

在するのか，海水におけるその固体の溶解平衡

により溶存鉄濃度は決まるのか，また一般的な

海洋では Fe(II) は存在しないのか，海水中には

溶存無機鉄だけなのか等，様々な疑問がわいて

きます．

私たちの研究は先人達の研究成果の上に成り

立っているため，それらの勉強と今までの他分

野での研究経験を基礎にし，北大水産学部に赴

任してからの 10 年間は，上記の疑問を解くた

めあまり船には乗船せず （実は船酔いするため，

乗船を避けていたのですが？），海水中におけ

る Fe(III) の 光 還 元 反 応， 海 水 中 に お け る

Fe(III) の溶解度測定，海洋植物プランクトン

による鉄摂取と増殖に関する室内実験を繰り返

し行ってきました．その後の 15 年間は，上記
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の実験結果を立証するため，実際の海洋での鉄

を測定することから始めました．特に，海洋に

おける鉄分析には，中山英一郎先生（故），小

畑元准教授（東大大気海洋研）と紀本電子工業

が開発しましたルミノール化学発光法鉄自動分

析計を使用し，測定してきました．海洋におけ

る溶存鉄濃度をコントロールする Fe(III) 溶解

度，その Fe(III) 溶解度を決定する有機配位子，

海洋における鉄の起源とその海域における基礎

生産との関係について，主に北太平洋を重点的

に，また縁辺海 （日本海，ベーリング海，北極

海）についても鉄の起源を考える上で重要と判

断し，調査研究航海に乗船してきました．その

間の様々な実験，分析及び調査研究航海での多

くの学部生，大学院生，技官，共同研究者の

方々の大変な努力と協力があり，現在の成果に

つながったと考えます．皆様に感謝するととも

に，この賞を皆と共有したいと思います．

2．海水中における光還元による 2価鉄の存在
一般的な海洋での鉄は，Fe(II) は存在せずほ

とんどが Fe(III) の固体水酸化鉄として存在し

ていると考えられていましたが，条件の厳しい

pH8 前後の海洋表層においても，太陽光によ

り Fe(III) −溶存有機錯体から光還元により

Fe(II) が生成される可能性が指摘された．しか

し，海水のような高 pH では Fe(III) −クエン

酸の光還元能力は著しく低く，その効果も持続

的ではない（Waite and Morel, 1984）．そこで，

溶存有機配位子の候補として種々のヒドロキシ

カルボン酸類（マロン酸，クエン酸，酒石酸，

グルコン酸，グルカル酸等）を選び，太陽光に

よる海水中の Fe(III) −ヒドロキシカルボン酸

錯体の光還元実験を試みることにした．この着

想は，酒石酸が Fe(III) のマスキング剤として

一般的に使用されることからヒントを得たもの

であった．特に，酒石酸，グルコン酸，グルカ

ル酸が非常に高い 2 価鉄への還元率と持続性を

示し，海洋表層においても Fe(II) が十分存在す

る可能性を指摘した（Kuma et al., 1992, 1995）．

図 1 には，溶存 Fe(III) −グルカル酸錯体につ

いて，光強度の異なる太陽光による異なる水温

での光還元生成 Fe(II) 濃度の経時変化を示した．

明らかに強い光強度において，また水温が低い

程，高い Fe(II) 濃度の定常値が観測された．こ

の溶存 Fe(III) −ヒドロキシカルボン酸錯体

（Fe(III)-HCA complex）の吸収スペクトルから

220nm と 310nm 付近に最大吸収波長を持つた

め，太陽光の 310nm 付近のエネルギーを吸収

することにより，Fe(III) の光還元反応が進む

と理解した．また，Fe(III) に比べ HCA が十分

過剰に存在すれば，下記のように可逆的な光還

元反応が進むと考えられる．

溶存 Fe(III)-HCA complex 
kred >>
←―→
<< kox

� Fe(II) + HCA*（1）

（ここで，kred と kox はそれぞれ一次反応の光

還元速度定数と可逆的な酸化速度定数である．

また，HCA* は光還元によるヒドロオキシカル

ボン酸の分解生成物である .）

この反応における Fe(II) 生成の変化速度は，

–d[Fe(III)-HCA]/dt = d[Fe(II)]/dt = 

� kred[Fe(III)-HCA] – kox[Fe(II)]（2）

この反応の初期（t=0）において [Fe(II)]0 = 0

であるとすると，

[Fe(II)]t = kred[Fe(III)-HCA]0/(kred + kox)

� × [1–exp{–(kred + kox)t}]（3）
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図 1 に示されたように，光還元によって生成さ

れた Fe(II) の定常濃度値（α）は下記の式によっ

て表す事が出来る．

α = [Fe(II)]ss = 

� kred[Fe(III)-HCA]0/(kred + kox)（4）

（ここで，[Fe(III)-HCA]0 は 0 時間における溶存

Fe(III) −ヒドロキシカルボン酸錯体濃度であ

る .）

（4）式に，海水中での Fe(II) の酸化実験から求

めた各水温における酸化速度定数（kox）と光

還元実験によって生成された Fe(II) の定常濃度

値（[Fe(II)]ss）から，各光強度及び水温での光

還元速度定数（kred）を見積もった．酸素を十

分含む海水中における Fe(II) から Fe(III) への

酸化速度定数は，水温に依存する一般的な化学

反応である．しかし，Fe(III) から Fe(II) への光

還元速度定数（kred）は光強度に依存している

が，光強度が同じであれば水温に関係なく一定

である事が解った．このことは，Fe(III) から

Fe(II) への上記還元反応は温度に依存する化学

反応ではなく，光子による物理反応であること

を示し，光還元反応であることの間接的証明と

なった（Kuma et al., 1995）．解ってしまうと

あたりまえのことですが，その当時は理論的に

つじつまの合う結果に感動したものでした．

3．海水中における 3価鉄の溶解容量（溶解度）
海水の pH8 付近において，鉄は熱力学的に

安定な Fe(III) として存在する．その Fe(III) の

存在形態のほとんどは，理論上加水分解生成物

の粒状 3 価水酸化鉄（固体）であり，溶解度は

極めて低い．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，3 価水酸化

鉄の沈殿平衡における溶解度積（Ksp）は熱力

学的溶解度積（Ksp
o） に等しく，次式のように

表される．

Ksp = [Fe3+][OH–]3

次に，水のイオン積（Kw）と *Ksp= Ksp/Kw
3

か ら 次 式 が 得 ら れ る（Stumm and Morgan, 

1982）．

*Ksp = [Fe3+][H+]–3� （1）

この粒子状 3 価水酸化鉄にはさまざまな固体形

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 *Ksp は個々

図 1　�光強度の異なる太陽光による海水（5, 10, 
15℃ , pH8.1）中での溶存 Fe(III) −グルカ
ル酸錯体の光還元生成 Fe(II) 濃度の経時変
化 . 初期の Fe(III) とグルカル酸濃度はそれ
ぞ れ 5µM と 50µM で あ る（Kuma et al., 
1995）．
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に大きく異なる．例えば，水溶液（I=0）25℃

における *Ksp（Stumm and Morgan, 1982），

amorphous-Fe(OH)3 + 3H+ = Fe3+ +3H2O

� log*Ksp = 3.96（i）

amorphous-FeOOH + 3H+ = Fe3+ +2H2O

� log*Ksp = 2.5（ii）

α-FeOOH + 3H+ = Fe3+ +2H2O

� log*Ksp = 0.5（iii）

である．このように，*Ksp 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，植物プランクトンに

よる鉄摂取速度と増殖速度をもコントロールす

ることがわかっている（Kuma and Matsunaga, 

1995; Yoshida et al., 2006）．図 2a 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)30] + [Fe(OH)4–]

となり，pH8 付近でのその溶解度は著しく低

いと推定される（久万ら，2013）．

しかし，海水の場合はイオン強度や含まれる

主要イオン及び 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により，Fe(III)

溶解度（Solubility：溶解平衡に達した時の溶

存鉄濃度）に影響を与えると推測される．

我々は，放射性同位体 59Fe(III) をトレーサー

として，クリーン採水した天然沿岸及び外洋ろ

過海水（pH8 付近，20℃）に溶存 59Fe(III) を約

100nM になるように過剰量加えた．加えられ

た溶存 Fe(III) は，海水中で急速に加水分解し，

粒子状 3 価水酸化鉄を形成する．その後，超高

純度 HCl を添加し各々の pH に調整した．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0.025µmフィルター

でろ過，その後，ろ過海水中の γ-線量を測定し，

各 pH での溶解平衡に達した時の溶存鉄濃度を

求めた（Kuma et al., 1996）．pH8 付近の溶存

鉄濃度を天然海水（pH8 付近）の溶解度（[Fe(III)

sol], <0.025 µm size）とした．その結果，pH8

付近では外洋海水に比べ沿岸海水の溶解度は高

く，沿岸海水中には Fe(III) と溶存有機鉄錯体

を形成する溶存有機配位子が，より高濃度存在

していると考えられる（図 2b）．また，ろ過海

水に紫外線を照射し，有機物を除去した無機海

水についても同様の溶解度実験を行った．無機

海水（pH8 付近）の Fe(III) の溶解度（[Fe(III)

inorg], <0.025 µm size）は 0.1nM 以下であった

が，溶存有機物を含む天然海水の溶解度は，無

機海水に比べ高い．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

(b-1)

(b-2)

図 2　�pH と amorphous FeOOH の 溶 解 度（(a), 
Stumm and Morgan, 1982）及び沿岸，外
洋海水中での 3 価水酸化鉄の溶解度（(b), 
Kuma et al., 1996）．
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機配位子が存在していることを意味している

（ 図 2b）． 溶 存 有 機 物 を 含 む 天 然 海 水 で の

Fe(III) の溶解度（[Fe(III)sol]）は，無機海水に

おける Fe(III) 溶解度（[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度（[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（Kuma 

et al., 1996, 1998）．

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 価水酸化鉄の溶解度

（[Fe(III)inorg]）と一致する．天然海水におけ

る Fe(III) 溶 解 度（[Fe(III)sol]） は，0.1nM

（=[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

が明らかである事を示した (Kuma et al., 1996)．

しかし，海水中の溶存有機鉄錯体存在の初めて

の証明は，私たちの Fe(III) 溶解度測定法によ

る発表の 1 年前に，van den Berg（1995）の

CSV（cathodic stripping voltammetry） 測 定

法により発表されてしまったことを今でも覚え

ています．

4．海洋性植物プランクトンによる鉄摂取増殖
機構

海洋性植物プランクトンの生長において，鉄

は光合成・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

ことが解っている（Weinberg, 1989）．しかし，

先にも述べたように，海水の pH8 付近では鉄

のほとんどは粒状 3 価水酸化鉄（固体）として

存在しており，その溶解度は極端に低く，植物

プランクトンによる鉄摂取にとって極めて不利

であると考えられる．この粒子状 3 価水酸化鉄

にはさまざまな固体形態［amorphous-Fe(OH)3, 

amorphous-FeOOH, α-FeOOH, β-FeOOH, 

γ-FeOOH 等］があり，それらの海水中での溶

解度及び溶解速度は個々に大きく異なるため，

植物プランクトンによる鉄摂取及び増殖に影響

を与えると推察される．また，海水中において

初期に粒子化した 3 価水酸化鉄粒子は結晶形を

持たない amorphous に近く，粒子も細かい．

しかし，水温にもよるが，その粒子は時間とと

もに成長し，大きな粒子や結晶化したりする

（Pankow, 1991）．このことは，生成まもない 3

価水酸化鉄粒子に比べ，熟成された粒子の方が

(a) (b)

図 3　�各種 3 価水酸化鉄及び鉄酸化物存在下にお
ける 3 種植物プランクトン増殖速度（(a), 
Kuma and Matsunaga, 1995）及び生成まも
ない 3 価水酸化鉄粒子と熟成された粒子存
在下における珪藻の増殖速度（(b), Yoshida 
et al., 2006）．
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その溶解度及び溶解速度は小さくなり，植物プ

ランクトンによる鉄摂取速度が遅くなるため，

増殖も低く抑えられると推測される．図 3a に

みられるように，粒子状 3 価水酸化鉄の内，最

も不安定な amorphous-Fe(OH)3（高い溶解度と

溶解速度）は植物プランクトンの高い増殖を示

すが，最も安定形とされる α-FeOOH（非常に

低い溶解度と溶解速度）ではほとんど増殖しな

い（Kuma and Matsunaga, 1995）．また，粒子

も細かく結晶化していない生成まもない 3 価水

酸化鉄粒子では，高い植物プランクトンの増殖

を示すが，粒子の熟成時間が長くなると，その

粒子の溶解度及び溶解速度も低くなり，低い増

殖を示すようになる（図 3b，Yoshida et al.，

2006）．

実際の海水中には，Fe(III) と溶存有機鉄錯

体を形成する溶存有機配位子の存在が明らかに

なった．特に海洋表層では，シデロフォアのよ

うな Fe(III) と強い溶存有機鉄錯体を形成する

溶存有機配位子があるらしいことが明らかにな

り，それらの存在が植物プランクトンによる鉄

摂取増殖に影響を与えていると考えられる．し

かし，強い溶存有機鉄錯体を形成する溶存有機

配 位 子 で あ る hydroxamate siderophore 

desferrioxamine B（DFB）や ferrichrome（DFC）

の存在下では，植物プランクトンによって鉄は

摂取されず，ほとんど増殖できない（図 4，

Kuma et al., 2000; Iwade et al., 2006; Ushizaka 

et al., 2011）．一方，海水中で弱い溶存有機鉄

錯 体 を 形 成 す る Ethylene Di-amine Tetra-

Acetic Acids（EDTA）や Citric Acid（クエン

酸）のような溶存有機配位子では，海水の条件

下において結合していた Fe(III) が溶存有機鉄

錯体から解離するため，植物プランクトンは，

その解離した Fe(III) を摂取し増殖することが

明らかとなった（Kuma et al., 1999; Ushizaka 

et al., 2011）．これらの事から，植物プランク

トンによる海水中に存在すると考えられる各種

鉄形態からの鉄摂取経路を図 5 に示した．しか

し，実際の海洋での粒状鉄（固体）の存在形態，

それらの濃度と溶解速度について明らかではな

い．また，海洋における Fe(III) と溶存有機鉄

DFB-Fe(III) (10:1)

(a)

(b)

図 4　�海水中における 3 価鉄の加水分解（粒子化）
と 溶 存 有 機 鉄 錯 体（Fe(III)-DFB, Fe(III)-
EDTA）からの Fe(III) の解離（(a), Kuma 
et al., 1999; Iwade et al., 2006; Ushizaka et 
al., 2011）とそれら存在下における珪藻の増
殖速度（(b), Yoshida et al., 2006）．

L(ox)

固体 Fe(OH)3

Fe-X

cell

Cyt, Fe/S

Chloroplast

Fe(III)-L

Fe(III)’

(1) 解離

Fe(III)’

Fe(II)’
O2, H2O2

Fe(III)’

(2) 溶解

hv

(4) 例外: 疎水性有機鉄錯体,
有機金属

?
(3) 光化学還元反応

図 5　�植物プランクトンによる鉄摂取機構．（1）
溶存Fe(III)-有機錯体からのFe(III)解離，（2）
固体 3 価水酸化鉄からの溶解，（3）溶存
Fe(III)- 有機錯体の光化学還元反応で生成さ
れた溶存 Fe(II)，（4）疎水性有機鉄錯体か
ら？
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錯体を形成する有機配位子についても明らかで

はない．

5．海洋における鉄の挙動とその起源
今まで，海水中での Fe(II) 及び Fe(III) の挙

動を理論的に解明してきたわけですが，それら

と実際の海洋での鉄の挙動とが結びつくはずで

あることから，2000 年頃から北大水産学部練

習船“おしょろ丸”や調査研究船“うしお丸”

に頻繁に乗船するようになりました．また ,“お

しょろ丸”で本格的なクリーン採水（クリーン

ルームやケプラーウインチ設置等）が可能にな

り，船に弱い私でも毎年のように長期航海（北

太平洋・ベーリング海・北極海・日本海）に乗

船するようになりました．さらに，JAMSTEC

の“白鳳丸”や“みらい”によるベーリング海・

北極海・日本海の研究航海にも参加できるよう

になり，船長，乗組員，乗船者，共同研究者の

皆様の協力に感謝するばかりです．

特に，海洋湧昇域の南極海，東部赤道海域，

北部北太平洋，アラスカ湾，ベーリング海海盆

域表層では，栄養塩は残っているにもかかわら

ず，クロロフィ –a 濃度が低く抑えられている

海域（High nutrient low chlorophyll（HNLC）

海域）として知られている．これは，海洋表層

への鉄供給が少ないため栄養塩濃度と比べ，植

物プランクトンが利用可能な溶存鉄濃度が極端

に低くなるためである．この理由として，栄養

塩は中深層でバクテリアによる粒状有機物分解

から溶存形へ再生される．一方，粒状有機物分

解から再生産される溶存鉄の大部分は粒状鉄と

なり除去（スキャベンジング）されるため，大

気，河川及び大陸棚等からの鉄供給が少ない海

洋湧昇域では，湧昇による深層から表層への栄

養塩供給に比べ，溶存鉄供給が極端に少なくな

る事になる（図 6）．

5.1　北太平洋における鉄の分布
海水中における Fe(III) の溶解度測定から，

海洋には 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明らかにしたが，

Fe(III) 溶解度を鉛直的に測定すれば，溶存有

機配位子の鉛直分布の特徴をつかむ事ができる

と考え，特に北太平洋の様々な海域で実施した

（Kuma et al., 1996, 1998, 2003; Nakabayashi et 

al., 2001, 2002; Tani et al., 2003; Takata et al., 

2004, 2005; Kitayama et al., 2009）．北太平洋表

層混合層での Fe(III) 溶解度は一般的に高く（約

0.3–3nM），海域によりその値は大きくばらつ

く．そして，ほとんどの海域表層における溶解

度は溶存鉄濃度よりも著しく高い．これは，海

洋表層混合層における植物プランクトンによる

溶存鉄摂取と，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（例えば，シデロフォア）の

高濃度放出によると考えられる．しかし，表層

混合層以深の溶解度は約 50–200m の深度にお

いて極小値（約 0.2–0.3nM）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

解が原因と考えられる．一般的に，中深層の溶

解度の鉛直分布は，この極小値層付近から中深

層まで増加し，それ以深では底層までほぼ一定，

または徐々に減少する傾向にある．表層混合層

以 深 に お け る Fe(III) 溶 解 度 を 決 定 づ け る

深海での生物起源有機粒子の分解（再生産）

Fe

NO3

PO4

Si(OH)4

植物プランクトン
鞭毛層
珪藻

動物プランクトン

バクテリア

深海への沈降
と堆積湧昇流による供給

NH4

表層における鉄と栄養塩循環
システム

大気、河川及び堆積物からの海洋への供給

粒子形成
により除去

図 6　�海洋における鉄及び栄養塩循環．
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Fe(III) と溶存有機錯体鉄を形成する溶存有機

配位子は，溶存フミン物質と考えられる．海洋

性フミン物質は弱い溶存有機配位子であると考

えら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（Parekh et al., 2004）．海水中の溶存有

機炭素（DOC）は大まかに（1）非常に分解し

易い生物由来微量有機化合物，（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（500~10,000）を持つフミン物質的

な有機化合物の 2 つのグループに分けられる．

西部及び中央部北太平洋における採水地点

（図 7，a-1, a-3, a-4, b-2, b-3, b-4）での表層から

中深層にかけての Fe(III) 溶解度（[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], 未ろ過）

の鉛直分布を図 8 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（Takata et al., 2006; Kitayama 

et al., 2009）．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

1,000~1,500m）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

（図 8）．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（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（particulate 

organic matter: 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 Fe(III) 溶

解度の鉛直分布（図 8）に，コントロールされ

ると考えられる（Kuma et al., 2003; Tani et al., 

2003; Takata et al., 2006; Kitayama et al., 2009; 

Uchida et al., 2013）．海洋表層以深におけるフ

ミン物質蛍光強度（溶存フミン物質蛍光有機物

Western 
Subarctic 

Gyre

Alaskan Gyre

Bering
SeaOkhotsk

Sea

North Pacific Ocean

a-1

a-3

a-4

b-2

b-3
b-4

NP1

NP2 NP3 NP4

BS1

BS3

BS2
Continental

Shelf

“Green Belt”

a-2 b-1c-1
c-2
c-3

図 7　�北太平洋（西部：a-1–a-4，中央部：b-1–b-4，
北緯 47°ライン：NP1–NP4）日本海（c-1–
c-3），ベーリング海（BS1–BS3）における
採水地点．

図 8　�北太平洋西部（a-1, a-3, a-4）及び中央部（b-2, 
b-3, b-4） に お け る 溶 存 鉄（[D-Fe], <0.22 
µm fraction），全可溶性鉄（[T-Fe]）濃度
及び Fe(III) 溶解度（[Fe(III)sol], <0.025 µm 
fraction） の 鉛 直 分 布（Kitayama et al., 
2009）．
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を蛍光分光光度法にて蛍光強度を測定：humic 

F-intensity），栄養塩，AOU と Fe(III) 溶解度

の鉛直分布はよく似ている．そして，海域に関

係なく Fe(III) 溶解度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（Tani et al., 2003; 

Takata et al., 2005; Kitayama et al., 2009）．

北太平洋の表層以深におけるフミン物質蛍光

強度及び Fe(III) 溶解度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（図 8, Kitayama et al., 2009）．ところが，

西部中層以深の溶存鉄濃度は，Fe(III) 溶解度

の 2 倍程度高い（図 8a, b）．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

（図 8a–c）．しかし，中央部中層以深の溶存鉄

濃度は，Fe(III) 溶解度とほぼ同じである（図

8f）．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（図

8d–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（Johnson et al., 1997; Kuma et al., 2003; 

Tani et al., 2003; Takata et al., 2006; Kitayama 

et al., 2009; 久万・磯田，2011）．西部北太平洋

では表層への鉄供給が多く，中深層域での鉄量

の多い POM からの溶存鉄生成量が多くなるた

め，溶存鉄濃度が Fe(III) 溶解度以上に存在す

ると考えられる（図 8a, 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（Takata et al., 2005, 2008; Fujita et al., 2010; 

Uchida et al., 2013）．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 Fe(III) 溶

解度とほぼ同じになり，Fe(III) 溶解度によっ

て制限されたと推察される（図 8f）．また，北

部北太平洋北緯 47°東西ライン（図 7, NP1~ 

NP4）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 Fe(III) 溶解度に近

づく傾向にあることを示唆している（図 9, 

Uchida et al., 2013）．西部における Fe(III) 溶解

度以上の溶存鉄（<0.22µm size）のほとんどは，

0.22µm 以 下 の 微 細 粒 子 状 鉄 と 推 定 さ れ

（Nishioka et al., 2001, 2003），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．

5.2　�縁辺海（日本海及びベーリング海）にお
ける鉄の分布

日本海中央部に位置する日本海盆及び大和海

盆（図 7, c-1~c-3）における溶存鉄濃度の鉛直

分 布 は， 表 層 で は 比 較 的 低 く， 中 深 層 域

500~1,000m で極大値（約 1~3nM）を示し，そ

図 9　�北部北太平洋 47°N ライン（NP1–NP4）に
おける溶存鉄（[D-Fe], <0.22 µm fraction），
全可溶性鉄（[T-Fe]），粒状鉄（[P-Fe]=[T-
Fe]-[D-Fe]）濃度及びフミン物質蛍光強度値
から見積もられた Fe(III) 溶解度（[Fe(III)
sol]）の鉛直分布（Uchida et al., 2013）．
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の後徐々に減少するという西部北太平洋と同じ

ような傾向を示した（図 8a–c，図 10）．これは，

西部北太平洋と同様に，日本海中深層域での

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よると考

えられる．しかし，日本海中深層における全可

溶性鉄濃度は 5~10nM 程度あり，西部北太平

洋 よ り 約 2–2.5 倍 高 い（Takata et al., 2008; 

Fujita et al., 2010）．また，日本海及び西部北

太平洋中緯度域表層（水深 5~200m）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（ 図 11, Takata et al., 2006, 2008; 

Kitayama et al., 2009; 久万ら，2013）．これは，

アジア大陸に近い日本海及び西部北太平洋中緯

度域は中央部北太平洋域に比べ，大気による表

層への鉄供給が多いためであると考える．

日本海盆の全可溶性鉄濃度の鉛直分布は，表

層から中深層までは急激に増加するが（深度

1,250–1,500m で 8–9nM），その後，大和海盆と

は異なり深度とともに急激に減少した（深度

2,500m で 5nM）． そ れ 以 深 の 深 度

2,500m~3,700m の底層では，ほぼ 5nM と一定

値を示す特徴的な鉛直分布を示した（図 10a, b）．

この全可溶性鉄濃度の鉛直分布は，海水透過度

の鉛直分布とよく似ており，懸濁粒子濃度と強

く関連している．大和海盆底層及び日本海盆中

深層に比べ，日本海盆底層での一定で低濃度の

全可溶性鉄分布は，日本海盆底層における一定

で僅かに高い塩分と溶存酸素濃度及び低い栄養

塩濃度の深度と一致する（Gamo and Horibe, 

1983; Senjyu et al., 2002）．これは，厳冬期表層

で著しく冷却された低温高塩分水（低栄養塩濃

度及び高酸素濃度）が底層水に直接流入し，底

層で循環していることと関係していると思われ

る．

日本海とは異なり，ベーリング海の西部は深

度 3,000~4,000m の海盆域と，東部には深度

50~100m 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（図

7）．特に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（<0.2nM）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

図 11　�日本海，西部北太平洋及び中央部北太平
洋における 5 m から 200 m までの全可溶
性鉄濃度 ([T-Fe]) の単位面積あたりの水カ
ラム中の総量 ( 久万ら , 2013).

図 10　�日本海中央部の日本海盆（c-1, JB1; c-2, 
JB2）及び大和海盆（c-3, YB3）における
溶存鉄（[D-Fe], <0.22 µm fraction）及び
全可溶性鉄（[T-Fe]）濃度の鉛直分布（Fujita 
et al., 2010）．
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HNLC 海域の一つである事が明らかになった

（Takata et al., 2005; Aguilar-Islas et al., 2007; 

Uchida et al., 2013）．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（図 7）．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（Aguilar-Islas et 

al., 2007; Tanaka et al., 2012）．

ベーリング海海盆域（図 7, BS1~BS3）中深

層での溶存鉄濃度は，Fe(III) 溶解度（約 0.6nM

でほぼ一定） の 2〜3 倍程度高く，1,500~2,250 

m で極大値（1.6~1.7nM），その後深度ととも

に減少し 3,700m 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（図 12, Uchida et al., 2013）．

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

関わらず同様な鉛直分布を示した．これは，

ベーリング海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．

5.3　西部北極海における鉄の分布
西部北極海（図 13，チュクチ海・カナダ海

盆）陸棚斜面及び海盆域表層混合層（25m 以浅）

の水温は亜表層に比べ高く，塩分は低い（図

14a, b）．また，栄養塩については，PO4 及び

Si(OH)4 濃度は比較的高いが（図 14c），NO3 濃

度は脱窒のためほぼ 0 であり，夏季表層が河川

水を含む太平洋水の流入及び海氷融氷水の影響

を強く受けていると考えられる（Nakayama et 

al., 2011; Nishimura et al., 2012; 久万ら，2012, 

2013）．表層以深の亜表層（陸棚斜面・海盆域

図 12　�ベーリング海海盆域（BS1–BS3）におけ
る溶存鉄（[D-Fe], <0.22 µm fraction），全
可 溶 性 鉄（[T-Fe]）， 粒 状 鉄（[P-Fe]=[T-
Fe]-[D-Fe]）濃度及びフミン物質蛍光強度
値から見積もられた Fe(III) 溶解度（[Fe(III)
sol]）の鉛直分布（Uchida et al., 2013）．

B1
B2

B3

S3
S1

S2

S5

S4

Chukchi Sea

Canada Basin

500 m

500 m

500 m
2000 m

3000 m

3000 m

Bering
Strait

Chukchi Plateau

Mendeleyev Ridge

Siberia Alaska

図 13　�西部北極海（チャクチ海とカナダ海盆）
における海盆域（B1），陸棚斜面域（B2, 
B3, S2, S5）及び大陸棚域（S1, S3, S4）に
おける採水地点（Nakayama et al., 2011）．

図 14　�西部北極海の海盆域（B1）及び陸棚斜面
域（B2, B3, S2）における水温（a），塩分

（b），PO4 濃度（c），humic F-intensity（d），
溶 存 鉄（[D-Fe]） 濃 度（e） の 鉛 直 分 布

（Nakayama et al., 2011）．
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で約 50–250m）では，冬季海氷生成時におけ

る低温高塩分ブライン水生成を起源とする低温

高塩分水（T=–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（図

14a, b）．その 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と脱

窒の指標である N* の極小が観測される．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．脱窒の指標として，

N* = ([NO3
–]+[NO2

–]+[NH4
+]–16[PO4

3–]+2.9)×

0.87 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，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（図

14c, d, e）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は明らかである．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（Cid et 

al., 2012），それらの必須微量金属においても，

大陸棚堆積物から低温高塩分水へ供給されてい

ると考えられる．

等密度面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は σθ=26.5 で極大値，ま

た N* 値は極小値を示し，特に栄養塩濃度と密

度との関係は，観測点によらずほぼ同じ分布を

示 し た（ 図 15）． し か し， 溶 存 鉄 濃 度 は

σθ=26.5 の密度付近で極大値を示すが，陸棚域

及び陸棚斜面域の値はばらつきが大きく観測点

の違いにより大きく異なる．これは，陸棚域で

供給された溶存鉄は不安定のため，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ためであろう．

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．図 16 は西部

図 15　�西部北極海の海盆・陸棚斜面・大陸棚域
における密度に対する AOU（a），NO3（b），
humic F-intensity（c），及び［D-Fe］（<1.8 
nM）（d）（Nakayama et al., 2011）．

図 16　�西部北極海の海盆・陸棚斜面・大陸棚域
における humic F-intensity に対する［D-
Fe］濃度（<3.5 nM）．実線は北太平洋中
央部のフミン物質蛍光強度値と Fe(III) 溶
解 度 か ら 見 積 も ら れ た Fe(III) 溶 解 度

（[Fe(III)sol]） ラ イ ン（Kitayama et al., 
2009; Nakayama et al., 2011）．
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北極海のフミン物質蛍光強度と溶存鉄濃度の関

係を示す．北太平洋での溶存フミン物質蛍光強

度値と Fe(III) 溶解度の直線関係式（Kitayama 

et al.，2009）から見積もられた Fe(III) 溶解度

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，Fe(III) 溶解

度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 Fe(III) 溶解度に近づい

たためと考えられる（Nakayama et al., 2011; 

久万ら，2012）．

一般的に，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 Fe(II)（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 Fe2+ 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 Fe(III) と溶存有機鉄錯体を形

成し，溶存 Fe(III) 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（Lohan and 

Bruland, 2008）．本研究から，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）その低温

高塩分水と浅い大陸棚堆積物との長期にわたる

相互作用 ,（3）堆積物から低温高塩分水への栄

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（図 17），に関し

て低温高塩分水が重要な役割を果たしている

（Nakayama et al., 2011; 久万ら，2012, 2013）．

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，Fe(III) 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 Fe(III) の溶解度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ため，その解明

が望まれる．

6．おわりに
私の 3 人の恩師から，海洋化学と異なる分野

の研究・勉強方法を教わり，それが海洋の鉄研

究に役立ったことをお話しました．夜遅くまで

体力のある限り実験をし，数多くのデータを得

る事が研究であると勘違いしていることに気づ

か さ れ た の は， ス ク リ プ ス 海 洋 研 究 所 の

Arrhenius 先生の言葉でした．一つの専門的な

研究をするには狭い専門知識だけではなく，い

ろいろな知識と広い視野が必要である．そのた

めには，実験を半分にしてよいから，残りの半

分は他分野を含めた勉強に費やしなさい．先生

の言葉を私なりに解釈すると，他の人とは異な

図 17　�西部北極海における（1）halocline layer
形成，（2）upper halocline layer での栄養塩，
鉄，及びフミン物質の極大と N* 極小形成，

（3）halocline layer 中の化学成分の大陸棚
から海盆域への輸送メカニズム（久万ら，
2012, 2013）．
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る視点から研究対象物を見る必要があることと，

人まねをしないオリジナルな研究をすることだ

と思いました．それ以来，私にとって学問は

“なぜ？”が重要であり，歩きながらでも思考

をめぐらす事と，専門書を理解できるまで何度

でも読む事が好きになったように思います．ま

た，海洋の鉄の挙動についても，もちろん海洋

物理も重要ですが，化学の理論をベースにして

解釈することと，その現象を矛盾なく説明する

ことができなければならないことにあります．

私にとっての研究は謎解きと同じで，謎が解け

た時の達成感を味わいたいために続けているの

かもしれません．しかし，謎が解けてしまうと

それは化学的に普通の出来事であり，なんの不

思議でもないことに気づかされてしまいます．

また，期待した研究結果をえるより，期待しな

い結果をえた方がはるかに価値が多く，枝分か

れのように新しい研究の芽が息吹くように思い

ます．私たちの研究は先人達の研究の上に成り

立っており，そのほんの一部に関わっているだ

けで，今後の研究者への橋渡しの役割をしてい

ると思えてなりません．

このように長年にわたり研究が出来たのも，

御指導していただいた恩師，協力並びに御支援

していただいた先生や共同研究者の皆様方，練

習調査船の船長並びに乗組員の方々，卒業生の

皆様の支えによるものであり，深く感謝いたし

ます．
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