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この海洋による CO2吸収は，主に植物プランクトンが光
合成により炭素を固定し，死骸などの有機物として海洋
深層へ輸送される過程により支えられている。植物プラ
ンクトンは炭素を含む生体の構成に必要な元素（生元素）
を海水中から取り込んで増殖するが，不足するものが 1
つでもあるとそれにより増殖が妨げられる。このため，
海洋の CO2吸収量を評価するには炭素に加えて生元素の
循環を理解する必要がある。
海洋の炭素や生元素の循環を 3次元的に計算し，海洋

の CO2吸収量を定量的に推定する数値モデル（海洋物質
循環モデル）は，地球温暖化の予測を主な目的として発
展してきた（Bacastow and Maier-Reimer, 1990；Najjar 
et al. , 1990, 1992；Yamanaka and Tajika, 1996； 山 中，
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要　旨

鉄は高栄養塩－低クロロフィル海域において基礎生産を制限する一方，窒素制限海域に
おいて窒素固定生物の生産を制限しており，海洋の物質循環を理解する上で重要な栄養素
である。海洋の二酸化炭素吸収量の推定のため，3次元の海洋物質循環モデルが 1990年代
に発展した。しかし，鉄がモデルで考慮されるようになったのは，観測データが不足して
いたこともあり，2000年以降になってからであった。時空間的に限られた観測データに基
づいて定式化が行われた初期の海洋鉄循環モデルでは，大気からの降下による供給と有機
配位子との錯形成を考慮したスキャベンジングによる除去により分布が決まるという循環
像が描かれていた。その後の観測データの集積によって，海洋の鉄循環はより複雑なもの
であり，海底堆積物や熱水など多様な供給過程や，有機配位子の循環，コロイド粒子の凝
集などが海盆スケールの溶存鉄濃度分布に影響を与えていることが明らかになった。本稿
では，鉄を含めた海洋物質循環モデルの開発の歴史を振り返ることで，モデルの現状と今
後の課題について述べるとともに，2015年から開始された海洋鉄循環モデルの国際相互比
較に関する動向を紹介する。
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1.　はじめに

大気中に放出された人為起源 CO2の約 1/3は，海洋に
よって吸収されていると考えられている（ IPCC, 2013）。
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1999）。海洋物質循環モデルでは，全ての生元素の循環
を計算するのが理想的である。しかし，そのモデルで長
期の地球温暖化予測をおこなう場合には，膨大な計算機
資源を必要とする。このため，使用する計算機資源量を削
減する方策として，生元素のうちで不足しやすい，すなわ
ち基礎生産を制限しうる主要なものとして窒素，リン，ケ
イ素などがこれまでのモデルでは組み込まれてきた。
鉄は生体に必要であるが，海水中の濃度の低さから微

量元素に区分される元素である。微量元素の定義は厳密
には定まっていない（宗林，2005）が，本稿では海水中の
濃度が µmol L-1のオーダーである他の元素と区別して，
nmol L-1のオーダーである鉄を微量元素とする。鉄は地
殻中では 4番目に豊富に含まれるありふれた元素である
（Clarke and Washington, 1924）が，海水にほとんど溶
けないために濃度が低く（Stumm and Morgan, 1996；
Kuma et al. , 1996），広い海域で基礎生産を制限している
（Martin et al. , 1994；Coale et al. , 1996；Boyd et al. , 
2000；Tsuda et al. , 2003, 2007）。そのため，鉄循環は海
洋の炭素循環を理解する上で欠くことのできない要素と
して，海洋物質循環モデルにも考慮されるようになって
きた（Archer and Johnson, 2000）。
主要な栄養塩である硝酸塩，リン酸塩，ケイ酸塩に関

しては，1990年代から全球を面的にカバーする客観解析
データが整備され（World Ocean Atlas；Conkright et 
al. , 1994），海盆スケールの濃度分布を数値モデルで再現
する手法が確立されてきた。しかし，鉄は測定の難しさ
から観測データ数が限られており，現時点においても面
的な分布を描ける段階にはない。また，海洋外からの供
給過程や内部の循環過程が複雑であるため，様々な研究
グループで開発されているモデルで得られる溶存鉄の濃
度分布は全球スケールで見ても大きく異なっているのが
現状である（Tagliabue et al. , 2016）。本稿では，鉄を含
めた海洋物質循環モデルの開発の歴史を振り返ることで，
鉄循環のモデリングが現在どの段階にあり，今後改良す
るためにどのような知見が必要であるかを述べる。

2.　海洋物質循環モデルの開発

海洋の CO2吸収量は，溶解ポンプと生物ポンプと呼ば
れる 2つの働きにより変化する（Sarmiento and Gruber, 

2006）。溶解ポンプは，水温や塩分の変化により CO2の
溶解度が変化することで，海洋の CO2吸収量を変化させ
る。水温の増加（減少）と塩分の増加（減少）は，どちら
も CO2の溶解度を減少（増加）させる。生物ポンプは，
海洋表層の生物生産により溶存無機炭素が有機物や炭酸
カルシウムの殻として取り込まれ，それが下層へ沈降す
ることで，海洋の CO2吸収量を変化させる。有機物によ
る炭素の輸送（軟組織ポンプ）は，主に全炭酸濃度を低
下させることで表層の CO2分圧（pCO2）を低下させ，海
洋への CO2吸収量を増加させる。一方，炭酸カルシウム
の殻による炭素の輸送（硬組織ポンプ）は，主にアルカリ
度を低下させることで，表層の pCO2を増加させ，海洋
から CO2を放出する働きをする。硬組織ポンプの軟組織
ポンプに対する比は小さい（Yamanaka and Tajika, 
1996）ため，生物ポンプは正味として海洋への CO2吸収
を促進する働きをする。
気候変動に伴う溶解ポンプの強さの変化は，物理過程

のみから推定することができる（Maier-Reimer and Has-
selmann, 1987；Sarmiento et al.  1992；山中 , 1997）。し
かし，海洋表層の全炭酸の濃度勾配の大部分は生物ポン
プにより決まるため，海洋の CO2吸収量を定量的に理解
するには，生物化学過程を組み込んだ海洋物質循環モデ
ルが必要である。
海洋物質循環モデルは，以下の微分方程式を解くこと

で物質の濃度 [C]の時間発展を計算する。

∂[C]
∂t
=A([C])+J([C]) （1）

ここで A([C])は移流・混合など物理過程による濃度の時
間変化，J([C])は生物化学過程による時間変化を表す。
A([C])は物質循環モデルが結合されている海洋モデルに
より計算される流速や混合のパラメタリゼーションから
物質のフラックスを計算し，各グリッドにおける収束・
発散を計算することで求められ，水温や塩分の時間変化
と同様に海洋モデルで計算される。J([C])は物質循環モ
デル固有の要素であり，物質循環モデルの開発とは，物
質により異なる J([C])をどのような式で表すかを考える
ことに他ならない。
生物ポンプは，植物プランクトンの生産により駆動さ
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れ，その強さを決める要因として，水温，栄養塩濃度，
光が挙げられる。水温は海洋モデルの物理過程を解くこ
とで得られ，栄養塩濃度は物質循環過程で得られるのに
対し，光は混合層厚と植物プランクトンによる遮蔽効果
を考慮するため物理・物質循環の両過程から計算される。
植物プランクトンは様々な栄養素を取り込んで増殖する
が，その中で最も不足するものが生産を制限するため，
不足しやすい栄養素の循環を高い精度で計算することが
重要である。不足しやすい栄養素としては，リン，窒素，
ケイ素が挙げられる。これらの栄養素の中で窒素は最も
広い外洋域の基礎生産を制限している（Moore et al. , 
2013）。しかし，窒素固定や脱窒により海水中の窒素の
総量は変化しやすく，モデルにおいては 100年以上の長
い時間スケールにおける取り扱いが複雑になる。このた
め，初期の 3次元の物質循環モデルでは，総量が安定し
ているリンをベースにして生物ポンプを駆動するモデル
が採用されていた（Bacastow and Maier-Reimer, 1990；
Najjar et al. , 1990, 1992；Yamanaka and Tajika, 1996；
山中，1999）。
例えば，Yamanaka and Tajika （1996）（以下，YT96）

では，有光層内で生産によってリン酸塩が消費される影
響を次式で表している。

[PO4]
h+[PO4]

，(有光層内)J([PO4])=-rP[PO4]( )  （2）

ここで，rは生産効率を表す比例定数，Pは光の関数，h
はミカエリス・メンテン式における半飽和定数である。
表層のリン酸塩濃度が半飽和定数より十分に大きけれ
ば，式（2）は単純にリン酸塩濃度に比例する形，
J([PO4])=-rP[PO4]，に近似することができる。

YT96では，式（2）を有光層内で積分した量を輸出生
産に伴うリン酸塩の輸送量（EP）として定義し，EPを
セジメントトラップに基づく粒子の鉛直フラックス（Mar-
tin et al. , 1987）の収束により配分することで有光層下に
おけるリン酸塩の再分配を計算している。これを式で表
すと次式のようになる。

z
100

，(有光層下)J([PO4])=-EP
d
dz ( )

a
 （3）

ここで zは深度（単位：m）であり，aは再無機化の深度
を規定するパラメータである。

YT96では準易分解性溶存有機リンの循環も考慮して
いるが，海盆スケールのリン酸塩の分布は式（2）, （3）の
みで表すことができ，模式的には Fig. 1の（a）のように
まとめられる。このリンの循環に，プランクトンが取り
込む典型的なリンと炭素の比（1：106；レッドフィールド
比）を掛け，炭素の循環に換算することで，軟組織ポン
プによる炭素の輸送量を見積もることができる。さらに，
この軟組織ポンプの強さに方解石と有機炭素の生産の比
を掛けることで，硬組織ポンプの強さが見積もられ，ア
ルカリ度の変化を予報することができる。これら生物ポ
ンプによる全炭酸とアルカリ度の変化を計算した上で，
炭酸系の化学平衡を解いて海洋表層の pCO2を計算し，
生物ポンプを考慮した海洋の CO2吸収量を計算すること
が可能になる。
海洋物質循環モデルはリンをベースとしたモデルから
発展してきたのに対し，プランクトンの動態（増殖や被
食‒捕食の関係）に注目した海洋生態系モデルでは，窒素
をベースとしたモデルが作られてきた（例えば，Fasham 
et al. , 1990）。生態系モデルでベースとする元素が物質循
環モデルと異なるのは，生態系モデルの研究対象が主に
短い時間スケールの現象であり，窒素の総量がそれほど
問題にならないことや，窒素が主たる外洋の生産の制限
要因であるためであろう。近年の地球システムモデルに
よる温暖化予測計算では，物質循環モデルと生態系モデ
ルを統合したモデルによる計算が主流になっており，リ
ン，窒素，ケイ素に加えて，次に述べる鉄を加えた 4つ
の栄養素と炭素の循環，さらに複数の機能別の動物‒植
物プランクトンの動態を陽に計算するモデルが多く使わ
れている（例えば，Cabré et al. , 2015）。

3.　海洋鉄循環モデルの開発

3.1　HNLC海域における鉄制限

1990年代に始まった，リンをベースにした 3次元の海
洋物質循環モデルの開発によって，海洋の CO2吸収量を
空間分布も含めて定量的に推定することが可能になった。
このような初期の物質循環モデルは，栄養塩に比例して
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生産が起こることを基本に定式化していた。しかし，栄
養塩が豊富（High Nutrient）でありながら，クロロフィ
ル濃度が低い（Low Chlorophyll）ことから HNLC海域
と呼ばれている南大洋，北太平洋亜寒帯域，東部赤道太
平洋域では，栄養塩が枯渇することなく表層に残ってい
ることから，栄養塩以外の要因が基礎生産を制限してい
る可能性が推察された。南大洋や北太平洋亜寒帯域は，
高緯度に位置することから，光や水温が基礎生産を制限
している可能性も考えられたが，夏期においても栄養塩
が残ることから，光や水温とは別の制限要因があると考
えられた。 

HNLC海域において，鉄が不足することで基礎生産が
制限される可能性のあることは 1930年代から考えられて

きた（Hart, 1934）。しかし，鉄は観測船や測器，実験室
など至る所に存在し，容易に汚染されてしまうため，鉄
制限を実証することは困難であり，1980年代までは鉄制
限に関して十分に議論されてこなかった（例えば，小畑 , 
2003）。1980年代になると，クリーン技術を用いた測定
が行われ，表層海水中の溶存鉄濃度が極めて低いこと
（Gordon et al. , 1982）がわかり，北太平洋亜寒帯域の海
水に鉄を添加することにより，植物プランクトンが増殖
して栄養塩濃度を低下させることが示された（Martin 
and Fitzwater, 1988）。その後，HNLC海域において実
際に鉄を散布する実験が行われ，HNLC海域において鉄
の不足が基礎生産を制限していることが明らかにされた
（Martin et al. , 1994；Coale et al. , 1996；Boyd et al. , 



Fig. 2.　Time series of number of observed dissolved 
iron data (obtained from Tagliabue (2015) at http://
pcwww.liv.ac.uk/～atagliab/LIV_WEB/Data.html). 
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が低く，水酸化鉄などになって除去される過程（スキャ
ベンジング）を表す。kFeは除去の速さを表す時定数で
([Fe]-[Fe]soly)が負になるときは 0であり，[Fe]solyは，
“見かけ”の鉄の溶解度である。
彼らは“見かけ”の鉄の溶解度として 0.6 nmol L-1を

用い，それを超えると速やかにスキャベンジングされる
ようにすることで，深層の溶存鉄濃度が海盆間で違いな
く，およそ 0.6 nmol L-1になることを説明しようとした。
先に述べたように，海水中の無機態の鉄の溶解度は 0.01 
nmol L-1のオーダーであるのに，“見かけ”の鉄の溶解
度が 0.6 nmol L-1と高い理由は，海水中の溶存有機物の
一部が鉄の有機配位子として働き，有機錯体鉄となって
安定化するためだと理解された（Rue and Bruland, 
1995；Kuma et al. , 1996；Liu and Millero, 1999；2002）。

Archer and Johnson （2000）（以下，AJ00）は，John-
son et al.  （1997）の考えをベースとして，最初の 3次元
の海洋鉄循環モデルを提案した。彼らは大気からの降下
により供給される鉄と，スキャベンジングによる除去を
考慮して計算を行った。AJ00の鉄以外の物質循環部分
は基本的に YT96と同様であり，鉄循環の考え方は
Johnson et al.（1997）と同じである。ただし，彼らは式

2000；Tsuda et al. , 2003, 2007）。
このように 1990年代には，鉄制限の重要性が観測か

ら明らかになっていたが，初期の物質循環モデルでは鉄
循環は考慮されていなかった。その主因は溶存鉄の観測
データが限られており，その循環像が明らかではなかっ
たためであろう（Fig. 2）。溶存鉄の観測データ数は 1980
年代では 500に満たず，1990年代においても 5,000に満
たなかった。これをWorld Ocean Atlas 1998に利用され
たリン酸塩や硝酸塩のデータ数（それぞれ 280,000と
150,000）と比べてみると，いかに鉄の循環像を描くこと
が困難であったかがわかる。

3.2　初期の海洋鉄循環モデル

Johnson et al.  （1997）は 1997年までに出版された太
平洋，南大洋，北大西洋の外洋域の溶存鉄のデータを統
合し，全球の鉄循環の理解を試みた。その結果，溶存鉄
濃度は基本的に栄養塩型の鉛直分布（表層で低く，中深
層で高い）をもち，特異的な地点を除けば，深層の溶存
鉄濃度はおよそ 0.6 nmol L-1で，海盆間に違いがみられ
なかった（Johnson et al. , 1997；Fig. 3の（a））。この観
測事実に基づいて，彼らは最初の海洋鉄循環モデルを提
案した。彼らのモデルは鉛直一次元であったが，これを
YT96のモデルに結合するならば，J([Fe])は次の式（4），
（5）で表すことができる。

J([Fe])= -min(|QJ([PO4])|,|RFe|)

 -kFe([Fe]-[Fe]soly), (有光層内) （4）

z
100

J([Fe])=-EPFe
d
dz ( )

a

 -kFe([Fe]-[Fe]soly), (有光層下) （5）

ここで，Qは溶存鉄とリン酸塩の典型的な取り込み比，
J([PO4])はリン酸塩の生物化学過程による時間変化項で
ある。RFeは式（2）を鉄に置き換えたもので，式（4）の
右辺第 1項は，リン酸塩と鉄の取り込みのうち，小さく
なる方がプランクトンの生産を律速することを表す。
EPFeは有光層から輸出された鉄の量である。式（4），（5） 
の右辺第 2項は鉄に特有のもので，海水中の鉄の溶解度
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（4），（5）の右辺第 2項を鉄と有機配位子の化学平衡を
用いた形に書き直した。すなわち，全溶存鉄を FeT，有
機錯体鉄を FeL，錯形成していない鉄を Fe'とすると，
FeTは

[FeT]=[FeL]+[Fe' ] （6）

で表される。また，有機配位子も同様に，全有機配位子
を LT，錯形成していない有機配位子を L' とすると，LT

は

[LT]=[FeL]+[L' ] （7）

で表される。錯生成における条件付き安定度定数を

K=
[FeL]
[Fe' ][L' ]

 （8）

とすれば（以下で示す Kの単位は L（mol）-1である），与
えられた [FeT]，[LT]，Kに対して 3つの未知変数 [Fe' ]，

[L' ]，[FeL]を解くことができる。彼らは錯形成していな
い鉄のみがスキャベンジングされると仮定し，式（4），
（5）の右辺第 2項に相当するスキャベンジング項（scav）
を

scav=-kFe[Fe' ] （9）

の形で表した。また，除去における時定数，kFe，はモデ
ルで診断される沈降粒子のフラックスから粒子の濃度を
求め，それに比例すると仮定した。
電気化学的な手法で求められた安定度定数の強さは，
結合の強い配位子では log10 K～12-13 度であり（例えば 
Buck et al. , 2015），全有機配位子の濃度以下ではほぼ全
ての溶存鉄が有機錯体鉄として存在することになる。全
有機配位子の濃度はよくわかっていなかったので，彼ら
は全有機配位子の濃度として，“見かけ”の鉄の溶解度
である 0.6 nmol L-1を仮定した。これらの仮定を採用し
たAJ00のモデルでも，有機配位子との錯形成によって，
海洋深層の溶存鉄濃度が均一になることを説明できるこ
とが示された。
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アニューギニア東岸の堆積物起源の鉄が赤道潜流により
東に輸送されていることが確認されている（Mackey et 
al. , 2002；Ryan et al. , 2006；Slemons et al. , 2010）。 ペ
ルー沖深層のプリュームは東太平洋海嶺における熱水起
源の鉄供給によることが，高解像度の観測と熱水起源の
ヘリウムとの相関からわかっている（Resing et al. , 
2015）。
このような観測データの集積は，海洋内部の鉄循環過
程や，海洋外からの鉄の供給過程を再考させ，鉄循環モ
デルの見直しをうながした。Parekh et al.  （2005）（以下，
P05）は有機配位子の濃度をそれまで用いられていた 
0.6 nmol L-1 から，1.0 nmol L-1 に引き上げ，安定度定数
を log10 K=11に引き下げてモデル計算をおこなった。全
有機配位子の濃度と安定度定数を変えた場合の，鉄の除
去率（式（9））の絶対値と全溶存鉄濃度の関係（Fig. 4）
から，AJ00と P05のパラメータの違いがモデル結果に
どのような違いを生むか考えてみる。AJ00の設定（全有
機配位子濃度 [LT]=0.6 nmol L-1，安定度定数 log10 K 
=13；Fig. 4の（a））では，[FeT]が [LT]より小さい濃度
範囲で除去がほとんど起こらず，[FeT]が [LT]を超える
と速やかに除去され，その結果，溶存鉄濃度は全有機配
位子の濃度に近い値になることが推察される。P05の設
定（[LT]=1.0 nmol L-1，安定度定数 log10 K=11；Fig. 4
の（b））では，安定度定数が小さいために，[FeT]が [LT]

より小さいところで [Fe' ]の比率が増えて除去率が増加
し，供給源から離れた海域の溶存鉄濃度は全有機配位子
濃度より低くなりやすい。一方，[LT]自体は増加してい
るため，供給源に近い海域の溶存鉄濃度は AJ00と比べ
高くなりやすく，全体として P05の設定はAR00の設定
よりも計算で得られる溶存鉄濃度の勾配を強めることが
期待される。実際，P05では，この設定を用いることに
より，風成塵の降下が少ない南大洋の溶存鉄濃度が北太
平洋および北大西洋よりも低くなることが再現された。
海洋外からの鉄の供給過程としては，新たに堆積物起

源の鉄が考慮されるようになった。酸化物となって海底
に沈殿した鉄は，堆積層内で二価の鉄に還元されて間隙
水中に溶け出す。堆積物上層の酸化層が十分に厚ければ
鉄は酸化されて再び沈殿するが，有機物の供給が多く，
酸化層の薄い陸棚域では還元された鉄の一部が溶出して
くる。Moore et al.  （2004）は，この効果をモデルで考慮

3.3　観測データの集積と海洋鉄循環モデルの発展

最初の 3次元鉄循環モデルが提案された 2000年以降，
溶存鉄の観測データ数は飛躍的に増加した（Fig. 2）。特
に，2005年に始まった GEOTRACES（海洋の微量元素・
同位体による生物地球化学研究）の活動により，異なる
航海のデータ間で比較可能性が担保されたデータが集め
られ，高密度の観測により海盆スケールの詳細な断面
データが得られるようになった。それまでの個別の航海
による観測データは，特定海域の鉛直一次元的な循環を
理解する意図が強かったが，GEOTRACESの活動により，
鉄循環の 3次元的な循環の解明が本格的に始まったとい
えるだろう。
このような観測データの集積によって，溶存鉄の濃度
分布は，かつて Johnson et al.（1997）が述べたものより
も複雑であることが明らかになった。例えば，2008年時
点までに集積された観測データは，溶存鉄濃度の鉛直分
布には海盆間で濃度に明瞭な違いがあることを示してい
る（Moore and Braucher, 2008；Fig. 3の（b））。北大西
洋では表層の濃度が高く栄養塩型と異なる分布をしてお
り，南大洋と北太平洋は栄養塩型の分布ではあるが，深
層では北太平洋の方が約 2倍の濃度である。Johnson et 
al.（1997）が収集した観測データは東北太平洋で測定さ
れたものが多く，大西洋と南大洋では合わせて 5つの鉛
直プロファイルしかなかったために，このような海盆間
の濃度の違いを見ることが出来なかったのである。
海盆間の濃度の違いに加え，海盆内においても特徴的

な分布をもつことが明らかになった。太平洋を例にとれ
ば，亜寒帯域の中深層では溶存鉄濃度が西高東低の分布
をもつこと（Nishioka et al. , 2003, 2007, 2013；Takata et 
al. , 2006；Kitayama et al. , 2009；Uchida et al. , 2013），赤
道域西部の亜表層に高濃度の溶存鉄が分布していること
（Mackey et al. , 2002；Ryan et al. , 2006；Slemons et al. , 
2010），ペルー沖の深層に高濃度の溶存鉄のプリューム
が存在すること（Resing et al. , 2015）などが知られてい
る。亜寒帯域の西高東低の分布は，オホーツク海（Nish-
ioka et al. , 2007；2013a；2014）やカムチャッカ東岸（Lam 
and Bishop, 2008）の陸棚堆積物起源の鉄が輸送されて
いることを示唆している。また，赤道域においてもパプ
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に入れるために，水深が 1100 mより浅いグリッドの最下
層に一定の溶存鉄のフラックスを与えた。海洋物質循環
モデルの水平解像度は粗い場合が多いため，この方法で
は小さな島の陸棚からの鉄供給を考慮することができな
い。Aumont and Bopp （2006）は，堆積物起源の鉄のフ
ラックスを決める海底地形と，モデルの海底地形を分け
て考え，サブグリッドスケールの島の陸棚堆積物からの
鉄フラックスを考慮した。この改良は，ケルゲレン諸島
のような鉄制限海域にある小さな島の周辺で発生するプ
ランクトンの増殖（Blain et al. , 2001；2007）を再現する
うえで効果的に機能した。さらに，Moore and Braucher 
（2008）は，Elrod et al.  （2004）のデータを参考にして，
海底に到達する沈降有機物のフラックスに基づいて，酸
化層の厚みの違いによる堆積物起源の鉄供給量の変化を
模した。Misumi et al.  （2011）は，P05に類する有機配
位子のパラメータと堆積物起源の鉄を考慮することで，
Nishioka et al.  （2007, 2013a）が報告している北太平洋北
西部中層における高濃度溶存鉄をある程度再現できるこ
とを示した。
熱水起源の鉄は供給される場所が主に深海であり，供
給された鉄もほとんどが噴出口の近傍で沈殿してしまい，

基礎生産へはほとんど影響していないと考えられてきた
（Mottl and McConachy, 1990）。しかし，近年の観測に
よって，熱水起源の鉄が有機錯体鉄を形成する（Bennett 
et al. , 2008）ことや，硫化物とナノ粒子を形成する（Yü-
cel et al. , 2011）ことで安定化し，遠方へ輸送される可能
性が示唆されている。その後の観測で，熱水の起源の溶
存鉄が様々な海域の深層で広範囲に分布していることが
明らかになった（Wu et al. , 2011；Nishioka et al. , 2013b；
Saito et al. , 2013；Conway and John, 2014）。熱水起源の
鉄が海洋の鉄の総量に寄与し，生産にも一定の影響を与
えていることが示唆されたことから，熱水起源の鉄をモ
デルに組み込む方法も考案された。Tagliabue et al.  
（2010）は，海嶺の拡大速度に比例すると仮定して見積も
られた熱水起源の 3Heのフラックス（Farley et al. , 1995；
Dutay et al. , 2004）と，熱水起源の 3Heと鉄の相関
（Boyle et al. , 2005）を組み合わせることで，全球の熱水
起源の鉄のフラックスを見積もった。熱水起源の鉄の影
響を考慮した結果，南大洋で特に大きく変わり，モデル
の再現性が有意に改善したことと，熱水起源の鉄が表層
の基礎生産にも一定の影響を与えている可能性を示し
た。
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4.　海洋鉄循環モデルの現状と課題

現状の最新の海洋鉄循環モデルで考慮されているプロ
セスを模式的に書くと Fig. 1の（b）のように表すことが
できる。海盆スケールの分布を再現するのに必要とされ
るプロセスの数は，リンと比べると多い。しかし，これ
らの過程を考慮しても鉄の再現性はリンよりも低いとい
うのが現状である（Tagliabue et al. , 2016）。以下では，
今後，鉄循環モデルの改良を進める上で検討すべき課題
について述べる。
先に述べたように，鉄循環モデルの結果は有機配位子

をどのように扱うかで結果が大きく変わってしまう。海
水中に溶存する鉄の 99％以上が有機錯体鉄で存在して
いること（Rue and Bruland, 1995）を考えれば，モデル
が有機配位子の扱いに敏感であるのは必然であると考え
られ，その定式化を確立することは鉄循環モデルの改良
のための一つの大きな課題である。AJ00や P05の例で
見たように，有機配位子濃度の観測データが限られてい
たため，モデルでは時空間的に一様に，0.6‒1.2 nmol L-1

の範囲の値が用いられてきた。もし，有機配位子の分布
を推定，またはその循環過程を陽にモデルに組み込むこ
とができれば，溶存鉄の分布について，モデルの再現性
の向上が期待される。
有機配位子の分布の推定や循環過程の導入に関して

は，いくつかの試みがなされている。Tagliabue and 
Völker （2011）は，観測から知られる有機配位子と溶存
有機物の関係（Wagener et al. , 2008）に注目して，有機
配位子濃度の分布を推定した。彼らは，観測から知られ
る安定度定数が強い L1有機配位子と，弱い L2有機配位
子を考慮し，

LT=L1+L2={(DOCTOT×0.09)-3.2}×10-3 （10）

という形（単位は nmol L-1）で有機配位子の分布を決め
た。ここで DOCTOTは準易分解性と難分解性の溶存有機
物の和である。ただし，モデルでは難分解性の溶存有機
物を計算していないため，DOCTOTを全球一様に 40 µmol 
L-1としている。また，3.2 µmol L-1という値は，難分解
性の溶存有機物しかない環境で全有機配位子の濃度が

バックグラウンド濃度として仮定した値（0.4 nmol L-1）
になるように設定された値である。彼らは準易分解性の
溶存有機物から決まる有機配位子の 2/3が L1有機配位子
であるとし，残りの 1/3と難分解性の溶存有機物から決
まる有機配位子が L2有機配位子であると仮定した。この
手法では，表層の有機配位子濃度は準易分解性の溶存有
機物に類する分布を持つが，難分解性の溶存有機物が大
半を占める中深層では一様な分布になる。彼らは，様々
な形態の鉄（二価の鉄，三価の鉄，それぞれの L1, L2有
機錯体鉄など）の分布とともに，生物が利用可能な鉄に
関する仮定の違いにより，モデルの応答がどのように変
化するのかを調べた。この手法により得られた溶存鉄濃
度分布は，有機配位子濃度が全球一様であると仮定した
場合に比べて改善しなかったが，それまでのモデルで検
討してこなかった様々な形態の鉄とその生物利用可能性
を議論したという点で，今後のモデル研究が進むべき一
つの方向を示した。

Misumi et al.（2013）は，深層で支配的と考えられてい
る L2有機配位子の錯形成能がバルクの溶存有機物の 4％
にすぎない腐植物質による錯形成能によって説明できる
こと（Laglera and van den Berg, 2009），太平洋におい
て腐植様蛍光を示す溶存有機物の分布がみかけの酸素消
費量（AOU）の分布と相関があること（Yamashita and 
Tanoue, 2008），北太平洋における溶存鉄の溶解度と腐
植様蛍光溶存有機物の蛍光強度に相関があること（Tani 
et al. , 2003；Takata et al. , 2005；Kitayama et al. , 2009；
Nishimura et al. , 2012）に注目し，L2配位子を AOUの
関数として与える方法を提案した。この手法によるモデ
ル計算の結果では，感度実験を行ったパラメータの全域
で，空間的に一様な有機配位子分布を仮定した場合より
溶存鉄濃度の再現性が向上した。しかし，電気化学的な
手法で測定されている有機配位子濃度とAOUの間に明
確な相関が見つかっているわけではなく，観測された有
機配位子の平均濃度（1.17±0.58 nmol L-1）と比べ，モデ
ルで最適と見積もられた平均濃度（0.6‒0.8 nmol L-1）が
低いことなどを十分に説明できない点が課題として残さ
れている。

Völker and Tagliabue（2015）は，沈降有機物の分解
と，溶存有機物生成に伴う有機配位子の生成，バクテリ
アの分解，光分解，植物プランクトンの取込，コロイド
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の凝集に伴う有機配位子の消滅を考慮して，有機配位子
の循環過程をモデルに組み込んだ。この手法により再現
された有機配位子の濃度分布は，観測から知られる海盆
スケールの有機配位子の分布をある程度再現することが
でき，溶存鉄濃度の分布も栄養塩型の分布が強まること
で再現性が向上することが示された。しかし，彼らがモ
デルの結果との比較に用いた有機配位子の観測データ
セットは，異なる方法（測定時に添加する配位子や，
ディテクションウィンドウの違い）で測られたものが混
在している。このため，海盆スケールの濃度勾配につい
て，この観測データセットとモデル計算結果とを相互に
比較してよいのか議論の余地がある。このように有機配
位子の循環のモデリングは発展途上であり，モデルの定
式化の検討と並行して，比較可能性を有する有機配位子
の観測データセットの作成が必要だと考えられる。
多くの海洋鉄循環モデルは鉄と有機配位子の化学平衡

を計算し，錯形成している鉄は除去されないと仮定して
いる。しかし，この仮定は正しいのだろうか？　Honey-
man and Santschi（1989）は海洋観測データと室内実験
のデータから，溶存態のトリウムが粒径の非常に小さい
コロイド粒子に吸着した後，凝集することで粒子化して
除去されることを示した。このようなコロイド粒子が媒
介する溶存金属の除去過程は一般にコロイダルパンピン
グ（colloidal pumping）と呼ばれており，鉄を含む他の
金属についても存在していることが知られている（Wen 
et al. , 1997）。外洋で測られている溶存鉄にはコロイドサ
イズのものが含まれていることが知られており（Nishio-
ka et al. , 2001, 2003；Cullen et al. , 2006），場所によって
はその比率は数 10％にのぼる。溶存鉄の 99％以上が化
学形態として有機錯体鉄（Rue and Bruland, 1995）であ
り，溶存鉄の数 10％がサイズ分画上のコロイドに分類さ
れるならば，有機錯体鉄の数 10％はコロイドとして存在
することになる。コロイドに分類される高分子の有機錯
体鉄は自己組織化することでより大きなナノゲルに成長
し，それが凝集することで粒子に分類されるマイクロゲ
ルに成長して溶存態から除去されている可能性がある
（Chin et al. , 1998；Verdugo, 2012）。このことは，錯形
成している鉄が除去されないという現在のモデルの仮定
が間違っている可能性を示唆している。このような微少
な粒子の凝集・分裂過程を考慮していくことも，今後の

鉄循環モデル改良のための一つの方向であると考えられ
る。
現状のモデルは，溶存鉄の全体が生物利用可能である

としているが，溶存鉄には様々な化学形態（無機態の二
価鉄，三価鉄，有機錯体鉄）やサイズ（ナノ粒子やコロイ
ド）のものが含まれており，その生物利用可能性は異な
ると考えられている（例えば，宗林，2005）。無機態の鉄
は植物プランクトンの細胞表面の輸送蛋白と錯形成し，
細胞内に取り込まれると考えられている。酸化的な海水
中では二価鉄は速やかに酸化されるため，三価の鉄が主
に植物プランクトンに利用されていると考えられる。有
機錯体鉄は，細胞膜に存在する鉄還元酵素や植物プラン
クトンが細胞外へ放出する O2‒，光化学反応などにより
鉄が二価に還元されると解離し，無機態となって植物プ
ランクトンに取り込まれると考えられている。有機錯体
鉄はこのような過程を踏むため，無機態の鉄と比べると
植物プランクトンに取り込まれ難いと考えられる。コロ
イド状鉄も生物に利用可能であることが知られている
（Chen and Wang, 2001）が，有機錯体鉄よりもさらに生
物の取り込み速度が遅く，またサイズが大きいほど取り
込み難いことが知られている。こういった鉄の形態の違
いによる生物利用可能性を考慮したモデルの開発も進め
られている（Tagliabue and Völker, 2011）が，パラメー
タの不確実性やモデル結果を検証する観測データが少な
いこともあり，手法は確立されていない。表層の鉄循環
や炭素循環への影響を考えていく上で重要な問題である
ので今後取り組んでいく必要があるだろう。
海洋内部の過程だけでなく，海洋外からの様々な供給

過程の不確実性の低減も海洋鉄循環モデルを改良する上
で不可欠である。Tagliabue et al.（2016）は，世界各国
で作られている 13の海洋鉄循環モデルの比較を行った
が，各研究グループが海洋モデルに入力している鉄の量
は大きく異なっており，最も少ないモデルで 1.5×109 

molFe yr-1，最も多いモデルで 195×109 molFe yr-1と 2
オーダーのばらつきがある（Table 1）。このように供給
量がばらつく理由は 2つある。1つは各供給過程の推定
値の違いである。例えば，大気からの降下により供給さ
れる鉄の量だけをみても 1オーダーの違いがある。もう
1つは，複数あると考えられている鉄供給過程のうちの
どれを考慮しているかの違いである。Tagliabue et al.  



Table 1.　Magnitude of the Fe sources, total Fe inventory and residence time of Fe across the models participat-
ed in Fe model inter-comparison project (Tagliabue et al. , 2016).

Model
Fe Source (109 mol yr-1) Fe Inventory

(1011 mol)
Residence Time 

(yr)Atmos. Sediment Hydrothermal Rivers Total

BEC 21.9 84.6 17.7 0.3 124.5 10.1 8

BFM 1.4 0.0 0.0 0.1 1.5 8.8 600

BLING 3.3 9.1 0.0 0.0 12.4 5.3 43

COBALT 32.5 155.0 0.0 0.0 187.5 6.8 4

GENIE 1.8 0.0 0.0 0.0 1.8 10.1 560

MEDUSA1 2.7 0.0 0.0 0.0 2.7 6.3 230

MEDUSA2 3.4 2.9 0.0 0.0 6.3 4.8 76

MITecco 3.5 104.0 0.0 0.0 107.5 8.8 8

MITgsm 1.4 194.0 0.0 0.0 195.4 9.0 5

PISCES1 32.7 26.6 11.3 2.5 73.1 8.1 11

PISCES2 32.7 26.6 11.3 2.5 73.1 11.2 15

REcoM 3.7 0.6 0.0 0.0 4.3 12.5 290

TOPAZ 13.8 74.8 0.0 0.0 88.6 6.8 8

Mean 67.6 8.4 144

Standard deviation 70.5 2.2 207
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（2016）が比較した 13のモデルのうち，Fig. 1の（b）に
示した 4つの鉄の供給過程をすべて考慮しているモデル
は 3つのモデルだけで，供給源としての重要性が最初に
認識された大気からの降下のみしか考慮していないモデ
ルも 3つあった。
大気からの降下により供給される鉄の量の見積もりに

関しては，大気輸送モデルで計算されるエアロゾルの降
下量とその溶解度の推定精度を上げる必要がある。大気
輸送モデルはエアロゾルの降下量の観測データに基づい
て最適化が行われているため，観測が不足する海域では
不確実性が大きく（Wagener et al. , 2008），そういった
海域でのデータの集積が必要である。また，エアロゾル
のうち，鉱物起源粒子に含まれる鉄の溶解度は低く，化
石燃料の燃焼によって発生した粒子に含まれる鉄の溶解
度は高いことが知られている（Sholkovitz et al. , 2012）。
溶解度の推定値はばらつきが大きく（例えば Sholkovitz 
et al. , 2012が集積したデータでは 0‒95％），その原因の 1
つとして，研究グループにより溶解度を決定する溶出手
法が異なることが挙げられる。そのため，統一された手
法で測定された溶解度のデータを蓄積していく必要があ
る。
堆積物起源の鉄の量の見積もりに関しては，カリフォ

ルニア沖の 1地点のフラックスチャンバーで得られた関

係（Elrod et al. , 2004）を全球に適用することで供給量を
決めている。この関係は堆積環境に依存する可能性があ
るため，同様の観測を様々な地点で行って検証する必要
があるだろう。また，現状のモデルで用いられている堆
積物起源の鉄のフラックスは，堆積層内で還元された二
価の鉄の供給量の推定値であり，微細な粒子に吸着した
三価の鉄が再懸濁して輸送される過程は考慮されていな
い。粒子状の鉄が再懸濁して輸送される過程は観測され
ており（Nishioka et al. , 2014），このような粒子状の鉄が
溶存態の供給源になっている可能性がある。このような
過程がどのような規模で溶存鉄濃度の分布に影響を与え
ているかを調べる必要もある。 
熱水起源の鉄の供給量は，熱水起源の 3Heのフラック

スに，鉄と熱水起源の 3Heの比をかけることで推定して
いる（Tagliabue et al. , 2010）。鉄と熱水起源の 3Heの比
は地点毎に異なることが知られている（Tagliabue et al. , 
2010；Saito et al. , 2013）が，十分なデータがないために
現状のモデルでは一定の比を用いて推定されたフラック
スを用いている。しかし，大西洋の海洋底拡大速度の遅
い地点で得られた熱水起源の鉄と 3Heの比は，太平洋の
拡大速度の速い地点のものより 80倍高いという報告もあ
る（Saito et al. , 2013）。この比の違いが何に起因するの
かを特定し，その空間分布を推定することが，熱水起源
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の鉄の供給量の不確実性の低減には必要である。また，
熱水噴出口から放出された鉄が，スキャベンジングされ
ることなく遠方へ輸送されるメカニズムはまだ十分にわ
かっておらず，モデルでは便宜的に有機配位子を鉄と一
緒に放出することで遠方への輸送を推定している（Res-
ing et al. , 2015）。しかし，熱水噴出口から有機配位子が
放出されているという証拠はなく，鉄を安定化させるメ
カニズムを明らかにしてモデルに組み込む必要がある。
河川水中の溶存鉄濃度は海水と比べ高いが，そのほと

んどは負の電荷をもったコロイド粒子として存在してお
り，海水と混合することによって電荷が変化し，そのほ
とんどが河口域で沈殿すると考えられている（Boyle et 
al. , 1977）。そのため，少なくとも海盆スケールの溶存鉄
濃度分布を議論する上では河川起源の鉄はそれほど重要
でないと考えられている。しかし，河口域で一度堆積し
た鉄が再懸濁して遠方へ輸送されている可能性があるた
め，堆積物起源の鉄と合わせて挙動を理解する必要があ
るだろう。
さらに，鉄の供給過程として，より最近議論されるよ

うになってきた，海氷（Lannuzel et al. , 2008；Wang et 
al. , 2014；Kanna et al. , 2014）や氷床の下から溶け出てく
る水による供給（Statham et al. , 2008,；Death et al. , 
2014）などについても，今後，定式化する必要があるだ
ろう。
モデル間相互比較を行った結果，モデルに入力する鉄
の量が 2オーダー異なっているにもかかわらず，再現さ
れる鉄の総量に大きな違いがないことが明らかになった
（Table 1）。これには鉄のスキャベンジングの定式化が
関係している。現状のモデルの定式化では，溶存鉄濃度
が与えた有機配位子の濃度を超えると除去が強まり，下
回ると除去が弱まる（Fig. 4）ため，有機配位子の濃度を
観測で知られる溶存鉄の平均濃度程度に設定しておけ
ば，モデルで再現される溶存鉄濃度は観測から知られる
平均濃度に近づく。供給量がばらついているにも関わら
ず，平均濃度，つまりは鉄の総量がそれほど変わらない
ということは，モデル間で鉄の滞留時間が大きく異なっ
ていることを意味している。実際，Tagliabue et al.
（2016）で比較されたモデル間で鉄の滞留時間のばらつき
は非常に大きく，144±207年という結果になっている。
滞留時間が妥当でなければ，あるソースからのシグナル

が海盆にどのように広がるかということや，何かの擾乱
（温暖化や鉄散布など）に対する応答を議論することはで
きない。そのため，鉄の除去過程をもう一度考え直し，
適切な滞留時間の推定を行っていく必要がある。 

Tagliabue et al.（2016）は，GEOTRACESの大西洋縦
断セクションを例にあげて，各モデルで再現された栄養
塩（リン酸塩と硝酸塩）濃度分布の比較も合わせて行っ
ている。この縦断断面における溶存鉄の濃度分布はモデ
ル毎に大きく異なっていたのに対し，リン酸塩や硝酸塩
の濃度の空間パターンは一致していた。これは，リン酸
塩や硝酸塩の分布を決める主たる過程である，北太平洋
深層水や南大洋南極底層水の沈み込みと生物ポンプがモ
デルに組み込まれているためと考えられる。鉄に関して
は，様々な供給過程のどれをモデルに考慮しているかと
いう違いに加え，滞留時間が大きく異なるために，各供
給源からのシグナルがどれだけの範囲に広がるかに違い
を生み，モデル間の違いが大きくなってしまっていると
考えられる。供給量の不確実性の低減と内部の除去過程
の理解を深めることにより，溶存鉄濃度分布の再現性を
他の栄養塩と同じレベルまで高めることで，モデルで再
現される基礎生産や炭素循環の不確実性は低減すること
ができると考えられる。
海洋鉄循環モデルは，鉄循環そのものを調べるために

開発が行われている側面と，将来や過去の気候における
海洋の CO2吸収量の推定，すなわち気候変動を調べるた
めのパーツとして利用されている側面がある。鉄循環そ
のものに興味があるグループは新たに分かってきた供給
源を積極的にモデルに組み込むが，気候変動を調べるた
めのパーツとして利用しているグループは必ずしも最新
の知見をフォローしていないために，モデル間で考慮す
る鉄の供給過程が異なってしまっていると考えられる。
そのため，気候変動を調べるためのパーツとして海洋鉄
循環モデルを利用するなら，どのように鉄供給を与えれ
ば良いかという情報やデータを，鉄循環そのものを研究
しているコミュニティから気候変動を調べるグループに
提供していくことが重要であろう。このことは海洋内部
の循環過程の定式化に関しても同様で，最低限必要な定
式化がどのようなものであるか，より高度に再現するに
は何が必要かを分けて提示していくことが必要だと考え
られる。
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5.　おわりに

Tagliabue et al.  （2016）が行った海洋鉄循環モデルの
相互比較によって，海洋内部の循環過程，海洋外からの
供給過程の両面で，現状の鉄モデルの抱える問題点が明
らかになった。現在， Tagliabue et al.  （2016）の著者ら
が中心となって，モデル相互比較で明らかになった問題
点を解決する準備を進めている。このプロジェクトの中
で我々は，
1.  海洋内部の鉄循環過程の定式化として必須と考えられ
るものと，オプションとしてのより高度な過程の定式
化を提案する

2.  全球の鉄のデータセットに対してモデルの結果を評価
するための標準手法を提案し，それを実行するための
ツールを様々なプラットフォームで提供する

3.  モデル間相互比較により，外部からの鉄供給量と海洋
の鉄の滞留時間について評価する

4.  鉄循環と生物過程との相互作用に注目し，鍵となる植
物プランクトン種とのつながりや，動物プランクトン，
バクテリアとの関係について検討する
ことを目的として研究を進めていく予定である。海洋鉄
循環モデルを高度化することに加え，海洋鉄循環の専門
家以外の研究者に理解しやすく，利用しやすいモデルを
提案していくことが，微量元素研究のみならず，気候変
動研究に貢献するために必要だと考えられる。
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Current status and issues of marine biogeochemical cycle 
models with a focus on the iron biogeochemical cycle

Kazuhiro Misumi 1＊ and Daisuke Tsumune1

Abstract
　　Iron is an important nutrient in marine biogeochemical cycles because it limits primary 
production in high-nutrient, low-chlorophyll areas and nitrogen fixation rates in nitrogen-limited 
areas. Although three-dimensional biogeochemical cycle models were developed in the 1990s to 
evaluate oceanic carbon dioxide uptake, it was not until 2000 that such models considered iron 
cycling. This was mainly because of limited field data on iron, arising from difficulties in mea-
suring dissolved iron. Early iron cycle models were developed from knowledge based on limit-
ed field data, and such models assumed that global-scale dissolved iron distribution was deter-
mined simply by iron supply from aeolian deposition and removal by scavenging via 
complexation with organic ligands. Subsequent accumulation of field data has revealed that 
various external sources, cycling of organic ligands, and colloidal aggregation can affect global- 
and basin-scale distributions of dissolved iron. In this paper, we review the history of the devel-
opment of marine biogeochemical cycle models with a special focus on iron, and describe their 
current status and issues that must be addressed for further model improvement. Recent ac-
tivity regarding the Iron Model Intercomparison Project is also described.
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