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第 1 章 序論  

1-1 研究の背景  

1-1-1 太平洋赤道域の大気海洋間相互作用  

太平洋赤道域のような熱帯の暖かい海面では盛んに海水が蒸発し、水蒸気は

やがて積乱雲を形成し、大気を暖める。特に西部太平洋赤道域では大気の対流

活動が活発であり、上昇した大気は赤道を離れて南北に 15°N(S)  から 35°N(S)  

付近の亜熱帯で下降し、下層では赤道に向かう大気の流れを生じてハドレー循

環と呼ばれる大規模な南北の循環を形成している。ハドレー循環による赤道に

向かう大気の流れは、地球の自転の影響を受けて赤道域では貿易風と呼ばれる

東風が卓越する。加えて、西部太平洋赤道域で上昇した大気は赤道上を東にも

向かい、積乱雲の少ない東部で下降して下層では対流活動の活発な西部へと流

れて東風が形成されており、ウォーカー循環と呼ばれる大規模な東西循環も存

在している。  

太平洋赤道域で生じる東風によって、海面近くでは西向きの海流が形成され

てその流れはコリオリ力によって両半球に赤道から遠ざかるが、西太平洋には

暖水塊が蓄積する。一方で、東部の赤道付近では海水の発散が生じるため、そ

れを補うために赤道湧昇を形成し、下から栄養塩に富んだ冷たい海水がもたら

される。太平洋赤道域の表層では、おおよそ 5°N から 20°S の間で西向きに流れ

る南赤道海流（ SEC）はニューギニアの北方で 5°N から 10°N 付近を流れる北赤

道反流（ NECC）へと繋がり、東方へと向かう（図 1）。このような表層海流は太

平洋赤道域の分布域を特徴付けることにもなっており、太平洋赤道域で水温が

28 °C を超える水塊を西太平洋暖水塊（ Western Pacif ic  Warm Pool ;  WPWP）と定

義すると、その分布範囲は 150°W 付近からインド洋と太平洋の間の多島海にま

で及び、 20°N から 20°S の範囲で分布域は変動している (Yan et  al . ,  1992)。  
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冷舌（ equator ial  cold  tongue）と呼ばれる赤道湧昇による冷温で栄養塩に富ん

だ水塊は赤道上を西へと延びて、季節変動や年々変動を示しながら WPWP 内に

割って入るように 180°付近にまで達する。冷舌は 180°から 115°W 付近までは 5°N

から 5°S と狭い範囲を赤道に沿って東部に拡がり、 115°W 付近より東では南へ

と拡がってガラパゴス諸島付近で沿岸湧昇流と合流し、 20°S 付近にまで達する

(Longhurst ,  1998)。さらに赤道直下には赤道潜流が亜表層を東向きに流れており、

西部太平洋赤道域では水深 100−300 m に位置しているが東に向かって水温躍層

が浅くなるのに伴って東部太平洋赤道域では表面から 40−50 m の深度にまで浅

くなる (Longhurst ,  1998)。このように太平洋赤道域では大気の循環を通して、東

部と西部の海洋環境は大きく異なった様相を呈していることから、太平洋赤道

域は冷温で栄養塩が豊富な東部太平洋赤道域と高温で貧栄養な西部太平洋赤道

域とに大別されている (Barber  and Chavez,  1983;  Picaut  e t  al . ,  1996)。  

太平洋赤道域では、エルニーニョ現象によっても水塊構造は大きく変化する。

エルニーニョ現象は太平洋赤道域中部から東部の海面水温が平年より高い状態

が続く現象であり、この海域の水温が平年に比べて低い状態はラニーニャ現象

である。ラニーニャ現象が生じると、太平洋赤道域の中部から東部の海面水温

は下がるためウォーカー循環が強まり、東風を強める。東風は WPWP を西へ蓄

積させ、赤道の海洋内部を西向きに流れるロスビー波によって暖水を深くに押

し下げるため西部では水温躍層が深くなる一方で、東部では海洋内部を東向き

へ流れるケルビン波が水温躍層を引き上げており、水温躍層は東部で浅く、西

部で深くなり、水温躍層の東西差を大きくしている。逆にエルニーニョ現象が

生じると太平洋赤道域の中部から東部の海面水温が平年より高いため、大気の

対流活動が活発な海域は東へと移動し、ウォーカー循環が弱まるため赤道域で

生じる東風が弱まる。東風が弱まると東部太平洋赤道域の湧昇も弱まり、ロス
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ビー波は西部の水温躍層を引き上げ、ケルビン波は東部の水温躍層を押し下げ

ることになり、エルニーニョ期には海面水温や水温躍層の東西差が小さくなる。

このように、赤道上の東風の強弱は海表面だけでなく海洋内部の水塊にも大き

な影響を及ぼしている。また、大気が上昇している西部では低圧となり、大気

が沈降している東部では高圧となるため、エルニーニョ・ラニーニャ現象は太

平洋赤道域の西部と東部における気圧場の変動も引き起こす。ラニーニャ現象

では西部の気圧が下がり、東部の気圧が上がるが、エルニーニョ現象が生じる

と西部の気圧は上がり、東部の気圧は下がる。このような気圧場の変動は南方

振動と呼ばれており、エルニーニョ・ラニーニャ現象は大気･海洋間で生じる大

規模な相互作用であることから、エルニーニョ南方振動 (ENSO) と呼ばれている。 

 

1-1-2 太平洋赤道域の植物プランクトン種組成  

太平洋赤道域の西部と東部における栄養塩環境の違いは、植物プランクトン

群集組成にも影響を及ぼす。西部太平洋赤道域に分布する珪藻は羽状目珪藻が

主であるが、東部太平洋赤道域では中心目珪藻が多く存在することが報告され

ているように (Kobayashi  and Takahashi ,  2002)、東部太平洋赤道域では栄養塩濃度

が高いため西部太平洋赤道域に比べるとより大型の植物プランクトンが増加す

ることが指摘されている (Rodier  and Le Borgne,  1997)。しかし、熱帯海域では珪

藻のような大型植物プランクトンよりも、約 2 µm 以下の細胞サイズで分類され

るピコ植物プランクトン  (Siebur th  e t  a l . ,  1978) が優占することが知られている

(Li  e t  a l . ,  1983)。栄養塩が豊富な東部太平洋赤道域においても、最も卓越する植

物 プ ラ ン ク ト ン 群 集 は ピ コ 植 物 プ ラ ン ク ト ン で あ る こ と が 報 告 さ れ て い る  

(Landry et  al . ,  1996)。  

ピコ植物プランクトンに関する研究は、従来はサイズ分画したクロロフィル a  
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(chl-a)  データに基づくものであった (Herbland  e t  a l . ,  1985; Le Boutei l ler  e t  al . ,  

1992)。1990 年代以降、フローサイトメトリーを用いた研究が主流となり、原核

緑藻類の Prochlorococcus およびらん藻類の Synechococcus といった原核藻類で

あるシアノバクテリアや、ピコ真核植物プランクトンが海洋中に高密度で分布

していることが明らかとなった (Campbell  and Nolla ,  1994; Li ,  1994;  Blanchot and 

Rodier,  1996; Landry  e t  al . ,  1996; Blanchot  e t  al . ,  2001)。 Prochlorococcus は細胞径

が約 0.6 µm (Morel  et  a l . ,  1993)  と最も小さな酸素発生型光合成生物であり、熱

帯域での細胞密度は 105 cel ls  ml– 1 に達することが知られている (Chisholm  e t  al . ,  

1988;  Olson  e t  a l . ,  1990;  Campbel l  and Vaulot ,  1993; Shimada  e t  a l . ,  1996)。

Synechococcus の細胞径は Prochlorococcus より若干大きく平均すると約 0.9  µm

であり (Morel  et  a l . ,  1993)、様々な海域に出現し、貧栄養海域での細胞密度は

103−10 4 cel ls  ml– 1 程度であることが報告されている (Johnson and Siebur th,  1979;  

Waterbury  e t  a l . ,  1979;  Campbell  and Vaulot ,  1993)。ピコ真核植物プランクトンは

細胞サイズが 0.95 µm 以上と Prochlorococcus や Synechococcus よりも大きく

(Raven,  1998)、その細胞密度は 102−10 3 cel ls  ml– 1 程度とやや少ないが (Campbel l  

and Vaulot ,  1993)、熱帯域での植物プランクトン生物量や一次生産に大きく寄与

していることが指摘されている (Li,  1994; Blanchot  e t  a l . ,  2001)。  

 

1-1-3 東部太平洋赤道域における物質循環研究  

東部太平洋赤道域の湧昇している海域では水塊中の二酸化炭素濃度が高く、

湧昇によって二酸化炭素が大気へと放出されるため、東部太平洋赤道域は全球

で最大の海から大気への二酸化炭素放出域となっている (Tans  e t  a l . ,  1990)。また、

東 部 太 平 洋 赤 道 域 は 海 洋 一 次 生 産 が 高 い 海 域 で も あ る こ と か ら (Chavez and  

Barber,  1987)、東部太平洋赤道域は地球的規模の炭素循環研究において極めて重
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要 な 海 域 で あ り 、 U.S.  JGOFS (Joint  Global  Ocean Flux Study)  に よ る EqPac 

(Equator ia l  Pacif ic  Process  Study) 観測等によって 1990 年代前半に物質循環観測

研究が集中的に行われた。  

1990 年および 1992 年のエルニーニョ終息後の比較的湧昇が強まっていた時期

に行われた 5°N−5°S、180°−90°W の東部太平洋赤道域の観測において、水柱積算

一次生産は平均で 900 mg C m– 2  d – 1 と報告されている (Chavez  e t  a l . ,  1996)。ただ

し、エルニーニョ期とラニーニャ期を含む 1983 年から 1998 年の間に 1°N−2°S、

150°E−95°W の範囲において測定されたデータの再解析結果からは、東部太平洋

赤道域の水柱積算一次生産は 644 ± 15 mg C m– 2  d – 1 と見積もられている (Le 

Borgne  e t  a l . ,  2002a)。ラニーニャ期には湧昇が強まり栄養塩濃度も増加すること

から、東部太平洋赤道域の一次生産はラニーニャ期に高くなり、ENSO による変

動は約 2 倍に達することが報告されている (Barber  e t  a l . ,  1996)。このように東部

太平洋赤道域における一次生産は ENSO によって大きく変動することが示され

ている。  

東部太平洋赤道域の表層ではラニーニャ期には栄養塩が増加するため、硝酸

塩を利用する新生産も高まると考えられるが、f-rat io（一次生産に占める新生産

の割合）は 0.06−0.19 と小さいことが報告されている (Le Borgne  e t  a l . ,  2002a)。

これは、硝酸塩が豊富な東部太平洋赤道域においても植物プランクトンは多く

が硝酸塩ではなくアンモニア等の再生された栄養塩を利用していることを示す。

Le Borgne  e t  a l . ,  (2002a)  は東部太平洋赤道域では栄養塩が豊富にあるにもかか

わらず、植物プランクトンはそれを効率よく利用できていないことを示唆して

おり、その要因として鉄律速が指摘されている (Mart in ,  1992; Mart in et  a l . ,  1994;  

Barber  e t  a l . ,  1996)。赤道の下層を東へ流れている赤道潜流には比較的高濃度の

鉄が含まれており (Wells  et  a l . ,  1999)、東部太平洋赤道域では赤道潜流は浅くな
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るため表層への鉄の供給源となっている  (Barber  e t  a l . ,  1996;  Coale  e t  a l . ,  1996;  

Landry  e t  a l . ,  1997)。ところがエルニーニョ期には東部太平洋赤道域では水温躍

層が深くなるのに伴って赤道潜流も弱く、深くなることから、ENSO に伴う赤道

潜流の強さや深度の変動が東部太平洋赤道域の一次生産の変動要因となってい

ることが示唆されている  (Barber  e t  a l . ,  1996; Foley  e t  al . ,  1997; Chavez  e t  al . ,  

1998)。  

東部太平洋赤道域は豊富な栄養塩が存在する割に植物プランクトン現存量は

期待されるほど多くはなく、いわゆる HNLC (High-Nutr ient  Low-Chlorophyll)  海

域である (Minas  e t  a l . ,  1986)。東部太平洋赤道域の chl-a 量は ENSO の変動に呼応

した明瞭な変化は認められず、ENSO による表層への栄養塩供給量の変化は東部

太平洋赤道域では chl-a 量に大きな影響を及ばさないことが指摘されている (Le 

Borgne  e t  a l . ,  2002a)。 ENSO によって一次生産が大きく変動する割に植物プラン

クトン現存量の変動が小さいのは、増殖と摂餌のバランスによって植物プラン

クトン現存量が一定に保たれているためであることが示唆されている (Pr ice et  

al . ,  1991; Price et  a l . ,  1994; Barber  e t  a l . ,  1996)。東部太平洋赤道域でもピコ植物

プランクトンの分布が卓越しており、微小動物プランクトンによる摂餌圧が高

いことが HNLC 状態を保つことに大きく寄与していることが指摘されている

(Landry  e t  a l . ,  2003)。  

 

1-1-4 西部太平洋赤道域の水塊構造  

高水温の水塊である WPWP に覆われて表面水温が高い西部太平洋赤道域では、

活発な対流活動により海水の蒸発が促進され、積乱雲が形成されて激しい降雨

が 生 じ 、 表 層 は 低 塩 分 に な っ て い る (Lukas and Lindstrom, 1991;  Ando and 

McPhaden,  1997)。そのため、 WPWP の東端は表面での顕著な塩分フロントとし
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て定義され、東部太平洋赤道域とは明瞭に区別される (Maes  e t  a l . ,  2004;  Maes  e t  

al . ,  2006)。 WPWP の水塊の上層にこのような低塩分の水塊が形成されると、等

温層の中に塩分による密度躍層が存在することになり、表面混合層は等温層よ

りも浅くなる。この混合層と等温層の間にある密度躍層は上下の水塊の混合を

バリアすることから、バリアレイヤーと提唱されている (Lukas and Lindstrom,  

1991)（図 2）。バリアレイヤーは、西向きの南赤道海流が中央太平洋から移流に

よって塩分の高い水を運び、降雨に伴う低塩分水の下層に沈み込むことで形成

されるか (Lukas and Lindstrom, 1991)  または、降雨によって低塩分となった水塊

が表層を東へ向かって流れることで形成されると考えられている (Roemmich et  

al . ,  1994)。西部太平洋赤道域では、厚さが 100 m 程度にまで及ぶバリアレイヤ

ーの存在が報告されている  (Mackey  e t  a l . ,  1995)。バリアレイヤーが存在する西

部太平洋赤道域の等温層内では栄養塩は少なく、硝酸塩は枯渇しているのに対

して、東部太平洋赤道域では豊富な硝酸塩が表層にもたらされていることから、

太平洋赤道域では西部から東部にかけて表層に顕著な硝酸塩勾配が認められる

(Eldin  e t  a l . ,  1997)。  

 

1-1-5 西部太平洋赤道域における物質循環研究  

西部から東部にかけての表層での顕著な硝酸塩勾配により、東部太平洋赤道

域の表面 chl-a  濃度が高いことは海色衛星による観測で明らかである  (McClain ,  

2009)。しかし、東部太平洋赤道域の水柱積算 chl-a 量が 25−30 mg m– 2 と見積も

られているのに対し (Chavez  e t  a l . ,  1996)、 155°E の西部太平洋赤道域で見積もら

れた水柱積算 chl-a 量は 23−32 mg m– 2 (Mackey  e t  a l . ,  1995) と両海域で大きな違

いはない。西部太平洋赤道域では水温躍層や硝酸塩躍層が深いため表層の硝酸

塩は枯渇しているが、植物プランクトン分布は顕著な亜表層極大を形成してお
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り、水柱全体では東部太平洋赤道域に匹敵する chl-a 量があると指摘されている

(Mackey  e t  a l . ,  1997)。しかし、西部太平洋赤道域は植物プランクトンの分布深

度 が 深 く な っ て い る が 、 実 際 に は 硝 酸 塩 の 枯 渇 し て い る 表 層 に も 多 く の

Prochlorococcus が分布していることが報告されている (Blanchot  e t  a l . ,  2001)。

Synechococcus やピコ真核植物プランクトンは西部太平洋赤道域よりも東部太平

洋赤道域で多く出現するが、 Prochlorococcus の現存量は両海域でほとんど変わ

らないか、むしろ西部太平洋赤道域で多いと報告されている (Blanchot and Rodier,  

1996;  Blanchot  e t  a l . ,  2001;  Landry and Kirchman,  2002)。  

西部太平洋赤道域における水柱積算一次生産は、 1983 年から 1998 年の間に

1°N−2°S、 140°E−175°E の範囲で測定された結果から 316 ± 13 mg C m– 2  d – 1 と見

積もられている (Le Borgne  e t  a l . ,  2002a)。この値は Le Borgne  e t  a l . ,  (2002a)  が同

期間に東部太平洋赤道域で見積もった値（ 644 ± 15 mg C m– 2  d – 1）の約半分であ

り、西部太平洋赤道域と東部太平洋赤道域では水柱積算 chl-a 量に大きな差はな

いにもかかわらず水柱積算一次生産の差は大きく異なることが示されている。

西部太平洋赤道域の一次生産はその 10−75%が水温躍層付近の水深 50−110 m に

形成される chl-a 亜表層極大で行われており、 chl-a 亜表層極大では光が弱いた

め chl-a 量が高い割に一次生産が抑制されると指摘されている (Mackey  e t  al . ,  

1997)。  

Le Borgne  e t  a l . ,  (2002a)  は 、 西 部 太 平 洋 赤 道 域 で 見 積 も っ た 一 次 生 産 は

140°E−175°E の範囲で一定ではなく、東方に向かって減少することも示しており、

それはこの範囲において水温躍層が東方で深くなったためであると指摘してい

る。エルニーニョ期には西部太平洋赤道域で水温躍層は浅くなることから、硝

酸塩躍層が浅くなって chl-a 亜表層極大も浅くなり、西部太平洋赤道域の一次生

産が高まることが示唆されている (Mackey  e t  a l . ,  1997)。前述したように、東部
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太平洋赤道域ではエルニーニョ期に一次生産は大きく低下することが示されて

いるが (Barber  e t  a l . ,  1996)、西部太平洋赤道域ではむしろエルニーニョ期には一

次生産が増加し、ENSO に対する一次生産への影響は東部太平洋赤道域とは異な

ることが示唆されている。  

 

1-2 研究の目的  

西 部 太 平 洋 赤 道 域 で は 表 層 で 硝 酸 塩 が 枯 渇 し て い る た め 、 水 温 躍 層 付 近 に

chl-a 亜表層極大が形成されるが、その深度が ENSO に応答して変動することに

よって西部太平洋赤道域の植物プランクトン現存量と一次生産は大きく変化す

ると考えられている (Mackey et  a l . ,  1997; Le Borgne et  al . ,  2002a)。しかし、東部

太平洋赤道域に比べるとこれまで西部太平洋赤道域で詳細な植物プランクトン

現存量やその種組成、一次生産の鉛直分布について測定された事例は少なく (Le 

Boutei l ler  et  a l . ,  1992; Mackey et  a l . ,  1995;  Blanchot and Rodier,  1996;  Blanchot  et  

al . ,  2001)、特に、西部太平洋赤道域で異なる ENSO ステージに対する比較研究

はほとんどない (Mackey et  a l . ,  1997)。さらに、西部太平洋赤道域と東部太平洋

赤道域では植物プランクトン種組成や一次生産が大きく異なることは明らかと

なっているが、両海域の境界付近における知見は皆無である。そのため、両海

域で大きく異なる植物プランクトン分布や現存量がどのように遷移しているの

か、またのその一次生産への影響といった知見が無く、太平洋赤道域全体を見

通した炭素循環研究はあまり進展していない。衛星観測では亜表層極大を形成

する植物プランクトンの詳細な生態を捉えることは困難であることから、同海

域の調査には船舶による鉛直的な採水観測が必要不可欠であることも研究の進

捗を遅らせる一因となっている。  

以上の背景をふまえて本研究では、 10 年にわたって太平洋西部から中部の赤
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道上で船舶観測を継続的に実施することで、これまで知見が乏しかった西部か

ら東部太平洋赤道域における植物プランクトンや一次生産の鉛直分布とその変

動要因を明らかにし、さらに ENSO に伴う水塊構造の変化が植物プランクトン

分布および一次生産にどのような影響を及ぼすのか、ENSO に対する植物プラン

クトンの応答を評価することを目的とする。  

 

1-3 論文の構成  

本論文は、第 1 章「序論」、第 2 章「植物プランクトン群集動態」、第 3 章「暖

水域表層への栄養塩供給をもたらす乱流混合の影響」、第 4 章「一次生産の変動」、

第 5 章「総合考察」第 6 章「摘要」の全 6 章から成っている。  

第 1 章では、植物プランクトン分布や一次生産等の太平洋赤道域における炭

素循環に関する従来の知見及び解明すべき課題と本研究の目的を記す。  

第 2 章では、西部から中部太平洋赤道域における植物プランクトン群集動態

について述べる。特に太平洋赤道域で優占するピコ植物プランクトン群集につ

いて、真光層内での硝酸塩濃度に応じた分布について考察する。  

第 3 章では、西部太平洋赤道域で優占しているシアノバクテリアの細胞内色

素の鉛直分布から乱流混合層を推定し、風成混合による表層への栄養塩供給過

程について考察する。  

第 4 章では、海域間で異なる一次生産について、 chl-a 鉛直分布との関係につ

いて考察する。さらに、ENSO によるピコ植物プランクトン群集動態の変動が一

次生産に及ぼす影響について考察する。  

第 5 章では、西部太平洋赤道域の水塊構造と ENSO に伴う変動が一次生産に

どのような影響を及ぼすのかについて考察する。  

第 6 章では、本研究で得られた成果についてまとめを述べる。 
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第 2 章 植物プランクトン群集動態  

2-1 序論  

太平洋赤道域の西部と東部では栄養塩濃度が異なることから、両海域で植物

プランクトンは大きく異なった鉛直分布をしている。東部太平洋赤道域は水温

躍層が浅く、湧昇しているため表層にも十分な栄養塩が存在しており、西部太

平洋赤道域に比べて表面の植物プランクトンが多いことが衛星でもはっきり捉

えられる (McClain ,  2009)。一方で、西部太平洋赤道域の表層は硝酸塩が枯渇して

いるため植物プランクトン分布が少ないが、硝酸塩躍層付近に植物プランクト

ンは顕著な亜表層極大を形成しており、太平洋赤道域の東西で水柱全体の chl-a

量に大きな差は無い (Mackey  e t  a l . ,  1997)。  

西部太平洋赤道域では、バリアレイヤーによって水塊の混合が抑制されて、

硝酸塩躍層と chl-a 亜表層極大が維持されることが示唆されている (Mackey et  al . ,  

1995)。太平洋赤道域の西部と東部で異なる水塊構造が硝酸塩濃度および植物プ

ランクトン分布の両海域での違いを生じさせる大きな要因だと考えられるが、

その境界付近における植物プランクトン分布に関する知見はない。また、ENSO

は太平洋赤道域の水塊構造を大きく変化させるが、ENSO が植物プランクトン分

布に及ぼす知見が西部太平洋赤道域では少なく、水塊構造の変化に伴う栄養塩

分布の変動が植物プランクトン群集動態に及ぼす影響を太平洋赤道域全体にお

いて評価することは困難である。  

本章では、栄養塩が枯渇している西部から豊富な栄養塩が存在している中部

太平洋赤道域において、太平洋赤道域で優占するピコ植物プランクトン群集が

東西の硝酸塩濃度の違いに応じて、また ENSO によってどのように分布が変動

するのか考察する。  
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2-2 材料と方法  

2-2-1 船舶観測およびサンプリング  

観測点は 143°E から 160°W の西部から中部太平洋の赤道上に設定した（図 1）。

1994 年から 1997 年までは海洋調査船「かいよう」、 1997 年から 2003 年までは

海洋地球研究船「みらい」によって年に一度もしくは二度の観測を実施した。

通常、西部太平洋赤道域の表面水温は 12 月から 4 月にかけて高く、エルニーニ

ョはこの時期に強まるような季節変動を示す (Wang and Fiedler,  2006)。また長期

観測における季節変動の影響を最小限にとどめるために、船舶観測は北太平洋

の冬期である 11 月から 2 月の間に実施した。航海番号および観測期間は表 1 に

示 し て お り 、 各 航 海 の 観 測 内 容 詳 細 は 次 の ウ ェ ブ サ イ ト で 閲 覧 可 能 で あ る  

(ht tp : / /www.godac. jamstec.go. jp /cruisedata/ j /)。1997−1998 年には、1997 年 12 月お

よび 1998 年 2 月にそれぞれ KY97-14 航海と MR98-01 航海の 2 航海を実施して

いる。 KY97-14 航海では 144.3°E から 180°まで、 MR98-01 航海では 180°から

163.5°W までの観測を実施しており、両航海を併せて西部から中部太平洋赤道域

における観測とした。  

船舶観測に伴う採水は表面から 200m まで行い、ニスキンボトルは重金属の汚

染による一次生産への影響を避けるため 1N 塩酸で洗浄し (Fi tzwater  et  a l . ,  1982)、

植物プランクトンへのゴム毒性を避けるためシリコーンゴムの蓋閉用バンドお

よび O リングを取り付け (Pr ice  e t  a l . ,  1986)、表面海水はプラスチックバケツで

採水した。1994 年から 1998 年までは直接ケブラーロープに SBE 19 CTD profi ler  

(Sea-Bird Electronics)  とニスキンボトルを取り付けて行った。ただし、 1999 年

以降はワイヤーケーブルに SBE 911plus CTD profi ler  (Sea-Bird Electronics)  を取

り付けたニスキンロゼットシステムを用いているため、完全なメタルフリーと

はなっていない。  
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図 1．1994−2003 年に実施した船舶観測点および西部から中部太平洋赤道域を流

れる主な表層流  
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表 1．航海情報、観測期間、ENSO 状態 

 

Cruise 

name 
Ship Longitude Month/Year 

ENSO 

status 
Chl-a analysisa 

K94-06 Kaiyo 147°E−165°W Nov−Dec 1994 El Niño Spectrofluorometry 

K95-11 Kaiyo 147°E−165°W Dec 1995 

−Jan 1996 

La Niña Spectrofluorometry 

K97-01 Kaiyo 175.3°E−167.3°W Jan 1997 La Niña Turner fluorometry 

(A) 

KY97-14 Kaiyo 143.3°E−180°W Dec 1997 El Niño Spectrofluorometry 

MR98-01 Mirai 180°E−163.5°W Feb 1998 El Niño Spectrofluorometry 

MR98-K02 Mirai 145°E−170.2°W Jan 1999 La Niña Spectrofluorometry 

MR99-K07 Mirai 145°E−170.1°W Nov−Dec 1999 La Niña Spectrofluorometry 

MR00-K08 Mirai 145°E−160°W Jan 2001 La Niña Spectrofluorometry 

MR02-K01 Mirai 145°E−160°W Jan−Feb 2002 Normal Spectrofluorometry 

MR02-K06 Mirai 145°E−160°W Dec 2002 

−Jan 2003 

El Niño Turner fluorometry 

(NA) 

 

a Chl-a の分析には、三つの異なる測定法が用いられた：分光蛍光光度計による非酸添加法；タ

ーナー蛍光光度計による酸添加法（A）；ターナー蛍光光度計による非酸添加法（NA）。 
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2-2-2 水塊環境  

混 合 層 の 下 端 と 等 温 層 の 下 端 の 間 の 層 は バ リ ア レ イ ヤ ー と 定 義 さ れ て い る

(Lukas and Lindstrom 1991)（図 2）。混合層および等温層はそれぞれ表面の値よ

り密度が 0.125 σθ 以上異なった深度および水温が 0.5 °C 以上異なった深度と定

義されるが (Monterey and Levi tus ,  1997)、水塊構造をより詳細に表すには混合層

の密度変化として 0.03 σθ の使用が推奨されている (de Boyer Montégut et  al . ,  

2004)。本研究では de Boyer Montégut et  a l . ,  (2004) に従って、極表層の昼夜変動

の影響を除去するため基準深度を 10 m とし、混合層および等温層の深度は、そ

れぞれ 10 m 深度の値より密度が 0.03 σθ 以上異なった深度および水温が 0.5 °C

以上異なった深度とした。また、水温躍層は水深 200 m 内で最も温度勾配の強

い深度とした。海水中の光合成有効放射  (PAR) は正中時刻付近に MER-1010 シ

ステム (Biospher ical  Ins truments)  または SPMR システム  (Sat lant ic)  を海中に投

下して測定し、表面光量の 1%深度を真光層と定義した。栄養塩（硝酸塩、亜硝

酸塩、リン酸塩、溶存ケイ酸、アンモニア）は栄養塩分析装置  (TrAAcs 800;  

Bran+Luebbe) を用いて船上で測定した。  

 

2-2-3 植物プランクトン色素分析  

植物プランクトン色素分析は従来の蛍光法による chl-a 測定と液体クロマトグ

ラフィ  (HPLC) による測定を実施した。蛍光法測定は分光蛍光光度計  (RF-5000;  

島津製作所 )  またはターナー蛍光光度計  (model 10-AU; Turner  Designs)  を用い

て行った。分光蛍光光度計では、非酸添加法 (Welschmeyer,  1994) による測定を

実施したが、ターナー蛍光光度計では非酸添加法または酸添加法 (Holm-Hansen  

e t  a l . ,  1965)  による測定を実施しており、航海によって用いた装置および測定法

が異なる（表 1）。ターナー蛍光光度計による酸添加法で測定した chl-a 値は分光  
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図 2．バリアレイヤーが生じている水塊構造の水温（ T）、塩分（ S）および密度

（ σθ）の鉛直分布  

MLD は混合層深度、 ILD は等温層深度、網掛け部分の BLT はバリアレイヤー

の厚さを表す。  
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蛍光光度計による非酸添加法で測定した値よりも 11%低く（図 3a：p<0.01,  n=508）、

ターナー蛍光光度計による非酸添加法で測定した chl-a 値は分光蛍光光度計によ

る非酸添加法で測定した値よりも 11%高い（図 3b： p<0.01,  n=517）結果となっ

ている。測定手法および装置の違いによって chl-a 値に差異が生じていることか

ら、本研究では、最も分析サンプル数の多い分光蛍光光度計による非酸添加法

で 得 ら れ た chl-a 値 を そ の 後 の 解 析 に 用 い た 。 た だ し 、 K97-01 航 海 お よ び

MR98-K02 航海ではその手法での有効な測定値が得られておらず、 K97-01 航海

はターナー蛍光光度計による酸添加法の値を、MR02-K06 航海ではターナー蛍光

光 度 計 に よ る 非 酸 添 加 法 の 値 を 使 用 し た 。 HPLC (Waters)  は MR00-K08 、

MR02-K01、MR02-K06 航海においてピリジンを含む移動相に C8 カラムを用いた

測定法で実施した (Zapata  e t  a l . ,  2000)。  

蛍光法による chl-a 測定では、0.5  L の海水サンプルを直径 47 mm、孔径 0.4 µm

のポリカーボネートフィルターを用いて 0.02 MPa 以下の圧力で引いてろ過した。

ろ過したフィルターは直ちに N,N-dimethylformamide (DMF) に浸漬し、 –20 °C

の暗所に 24 時間以上保管して chl-a の抽出を行った後 (Suzuki and Ishimaru,  1990)、

船上にて航海中に測定した。サイズ分画 chl-a の測定は分光蛍光光度計による非

酸添加法で実施し、1L の海水サンプルを多段ろ過にて孔径 10 µm、2 µm、0.4  µm

のポリカーボネートフィルターに順に通して行った。蛍光光度計はスタンダー

ド chl-a  (Sigma) を用いて校正した。HPLC 測定では、3−5 L の海水サンプルを直

径 47 mm のワットマン GF/F フィルターでろ過し、真空にして水分を除去した後

(Furuya  e t  a l . ,  1998)、蛍光法と同様に DMF で植物プランクトン色素を抽出した。  

 

2-2-4 フローサイトメトリー  

MR99-K07、MR00-K08、MR02-K01 および MR02-K06 航海では、ピコ植物プラ  
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図 3．（ a）分光蛍光光度計（非酸添加法）とターナー蛍光光度計（酸添加法）と

の関係および、（ b）分光蛍光光度計（非酸添加法）とターナー蛍光光度計（非

酸添加法）との関係  
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ンクトン細胞数をフローサイトメータ  (BRYTE-HS; Bio-Rad Laborator ies)  で計

測した。海水サンプルは 10 µm のフィルターでろ過した後、ろ液をグルタール

アルデヒドで固定した（最終濃度 1%）。計測までは 4 °C で暗所に保管し、固定

後 24 時間以内に船上で計測した。なお、予備解析において固定直後に計数した

サンプルと固定後 24 時間経過した後に計数したサンプルで計測値に差はないこ

とを確認している。  

フローサイトメトリーシステムの仕様を表 2 に示す。計測データは WinBryte

ソフトウェア  (Bio-Rad Laborator ies)  を用いてリストモードで保存し、細胞数お

よび細胞サイズは前方散乱シグナルから求めた。ピコ植物プランクトン群集は

細胞サイズおよび蛍光特性により Prochlorococcus、 Synechococcus、ピコ真核植

物プランクトンの 3 グループに分類した。ピコ植物プランクトン群集の内、原

核緑藻類の Prochlorococcus は最も小さな植物プランクトンであり、フローサイ

トメトリーによる予備解析では大部分の Prochlorococcus は 1 µm 以下の画分で

検出された。らん藻類の Synechococcus は Prochlorococcus よりもやや大きく、

予備解析では 1 µm 以下の画分にも 1−2 µm 画分にも細胞が検出されており、1 µm

前 後 の 大 き さ で あ っ た 。 ピ コ 真 核 植 物 プ ラ ン ク ト ン は P r o c h l o r o c o c c u s や

Synechococcus よりも細胞径が大きく、細胞径がおおよそ 1 µm 以上の群集をピ

コ真核植物プランクトンとした。 Synechococcus はフィコエリスリン蛍光を示す

オレンジの蛍光によって Prochlorococcus とピコ真核植物プランクトンとは区別

した。表層付近の Prochlorococcus 群集については、全体的に蛍光強度が弱く、

サイトグラム上で完全にノイズと Prochlorococcus の蛍光シグナルとを分離する

ことができなかった。そのため、 Blanchot  and Rodier  (1996) が示したように、

表層付近の蛍光強度が弱い Prochlorococcus 群集については、サイトグラムから

得られた蛍光分布のヒストグラムから、ノイズと重なっていないヒストグラム  
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表 2．フローサイトメトリーシステム仕様  

 

Model  BRYTE HS  

(Bio-Rad Laborator ies  Inc)  

Light source 75W Xenon arc lamp 

Exci tat ion wavelength  350−650 nm 

Detector  high-performance PMT 

Analyzed volume 75 μ l  

Flow rate  10 μ l  min – 1  

Sheath f lu id  Mil l i-Q water  

Exci ta t ion f i l ter  

block (B2)  

Exci ta t ion f i l ter  390−490 nm 

Beam-spl i t ter  510 nm 

Emission f i l ter  515−720 nm 

Fluorescence 

separator  b lock 

(OR1)  

Emission f i l ter  1  565−605 nm 

Beam-spl i t ter  600 nm 

Emission f i l ter  2  >615 nm 
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の頂点より右側部分を二倍することで求めた。  

 

2-3 結果  

2-3-1 太平洋赤道域の海域区分  

太平洋赤道域の植物プランクトン分布と栄養塩分布との関係を評価するため

に、太平洋赤道域を表面の硝酸塩濃度の違いに基づいて区分けした。硝酸塩濃

度が 0.1 µM 以下と 4 µM 以上の海域はそれぞれ貧栄養海域および富栄養海域と

定義されていることから (Barber  and Chavez,  1983)、太平洋赤道域を以下の 3 海

域に区分した。  

暖水域：表面における硝酸塩濃度 0.1 µM の等値線の西側海域  

湧昇域：表面における硝酸塩濃度 4 µM の等値線の東側海域  

移行域：暖水域と湧昇域の間の海域  

太平洋赤道域の表層の水塊構造は ENSO の状態によって大きく変動し、WPWP

はエルニーニョ期には東へ拡大し、ラニーニャ期には西へと移動する。観測を

行った 1994 年から 2003 年までの ENSO 状態およびその強さを多変量 ENSO イ

ンデックス  (Mult ivar iate  ENSO Index; MEI)  (Wolter  and Timlin,  1998) で示す（図

4a）。 MEI は米国海洋大気局が提供する以下のウェブサイトで提供されており

(ht tp : / /www.esr l .noaa.gov/psd/people/klaus.wolter /MEI/)、MEI はエルニーニョ時に

は正の値となり、ラニーニャ時には負の値となる。1994−1995 年、1997−1998 年

および 2002−2003 年にかけての冬期の MEI は正の値となっており、エルニーニ

ョの状態にあった。 1995−1996 年、 1996−1997 年、 1998−1999 年、 1999−2000 年

および 2000−2001 年にかけては冬期の MEI は負の値となっており、ラニーニャ

状態にあった。ただし、2001−2002 年にかけての冬期観測時期には、MEI はわず

かに負の値となっているがその前後は正の値となっていることから、この期間
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の ENSO 状態はエルニーニョでもラニーニャでもなく、McPhaden (2004) に示さ

れているノ－マルな状態とした。それぞれの観測航海実施時の ENSO 状態は表 1

に示す。  

ラニーニャ期には塩分 35 を超える表面で比較的高塩分な水塊は 180°よりも西

に拡がっているが、エルニーニョ期には表面が低塩分となった水塊が東に拡が

っている様子が船舶観測で捉えられた（図 4b）。1997−1998 年に発生したエルニ

ーニョの規模は 20 世紀最大と報告されており (McPhaden,  1999)、表面の低塩分

水塊が 180°よりもはるか東方へ移動した（図 4b）。また、表面の硝酸塩濃度が

0.1 µM 以下の水塊もエルニーニョ期には東へ拡がっており、本研究で実施した

160°W 以西の観測範囲内では硝酸塩濃度が 4 µM を超える湧昇域は全航海を通し

てラニーニャ期間にのみ現れた（図 4c）。 1994 年（ K94-06）および 1997−1998

年（ KY97-14、MR98-01）のエルニーニョ期に行った観測では、WPWP の東方へ

の拡大によって硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下の水塊は観測域よりも東へ拡がり、観

測域全域が暖水域となった。ただし、1997−1998 年の大規模エルニーニョ期に行

った観測では、暖水域内において表面で 0.1 µM 以上の硝酸塩が存在する観測点

もあった（図 4c）。2002−2003 年のエルニーニョは 1997−1998 年のエルニーニョ

と比べると規模が小さく、暖水域の東端は 180°付近に確認されが、ラニーニャ

期には暖水域の東端はラニーニャの規模に関係なく 160°E 付近に確認された（図

4c）。  

 

2-3-2 ENSO に伴う暖水域の水塊変動  

1994 年から 2003 年の間に行った各航海の水温、塩分、硝酸塩、リン酸塩、溶

存ケイ酸および chl-a 量の鉛直断面図を図 5 に示す。高水温の水塊である WPWP

がエルニーニョ期に東部太平洋赤道域へ拡大すると、等温層は暖水域の東部で  
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図 4． 1994−2003 年の（ a）多変量 ENSO インデックス（ MEI）、（ b）表面塩分、

（ c）表面硝酸塩濃度の時系列分布  

MEI 値の正と負の値はそれぞれエルニーニョ期とラニーニャ期を表す。図 4b

および 4c は 143°E から 160°W の範囲で示し、観測点の間隔が 10 度以上ある海

域はデータ欠損域として黒塗りで示している。図中の黒点は船舶観測点を示す。 

 

 



- 24 - 
 

El Niño 

K94-06 

Nov. – Dec. 1994 

 

図 5．水温、塩分、硝酸塩、リン酸塩、溶存ケイ酸、および chl-a の鉛直断面図（K94-06）  

図上の矢印は暖水域の範囲を示す。水温および塩分分布図中に挿入した白破線、黒

破線および白実線は、それぞれ暖水域におけるΔ0.03 σθ（混合層）、Δ0.125 σθ およ

びΔ0.5 °C（等温層）の深度を表す。栄養塩および chl-a 分布図中に挿入した白破線

は真光層（1%光量層）の深度を示す。K97-01 および MR02-K06 航海の chl-a データ

はターナー蛍光光度計により、それぞれ酸添加法および非酸添加法で測定し、その他

の航海では分光蛍光光度計による非酸添加法で測定している。
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La Niña 

K95-11 

Dec. 1995 – Jan. 1996  

 

図 5．（ K95-11）  
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La Niña 

K97-01 

Jan. 1997  

 

 

図 5．（ K97-01）  
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El Niño 

KY97-14: Dec. 1997 

MR98-01: Jan. 1998  

 

図 5．（ KY97-14,  MR98-01）  

真光層深度の情報について、 MR98-01 航海のデータは欠損している。  
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La Niña 

MR98-K02 

Jan. 1999  

 

図 5．（ MR98-K02）  
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La Niña 

MR99-K07 

Nov. – Dec. 1999  

 

図 5．（ MR99-K07）  
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La Niña 

MR00-K08 

Jan. 2001  

 

図 5．（ MR00-K08）  
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Normal 

MR02-K01 

Jan. – Feb. 2002  

 

図 5．（ MR02-K01）  
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El Niño 

MR02-K06 

Dec. 2002 – Jan. 2003  

 

図 5．（ MR02-K06）  
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深く、西部で浅くなった。ノーマル期の MR02-K01 およびエルニーニョ期の

K94-06、MR02-K06 航海では暖水域の東部で 100 m 付近に達している等温層が西

方に向かって浅くなっている様子が捉えられた。エルニーニョ期には暖水域西

部の等温層は 50 m 付近まで浅くなっており、大規模エルニーニョの発生した

1997−1998 年の航海では観測域全域で 50 m 付近の浅い等温層が観測された（図

5）。  

最も低塩分な水塊は暖水域の東部に存在しており、そこでは 0.03 σθ の密度変

化で見積もった混合層だけでなく、0.125 σθ 以上の密度変化が生じている層も浅

く、混合層直下の等温層内は密度勾配の強い水塊となっていた。等温層が深く

なった暖水域東部には比較的厚いバリアレイヤーも拡がった。一方で、等温層

の浅い暖水域西部ではバリアレイヤーは比較的薄くなっており、MR02-K06 航海

では暖水域西部のバリアレイヤーはほとんど消失するほど薄くなっていた。し

かし、K94-06 航海の 160°E や KY97-14 航海の 170°E ではバリアレイヤーの厚さ

は 50 m あり、エルニーニョによって拡大した暖水域の西部でも比較的厚いバリ

アレイヤーが確認されることもあった。ただし、暖水域西部ではバリアレイヤ

ーが厚くなっても 0.125 σθ 以上の密度変化が生じている層は深く、暖水域東部に

比べて等温層内の上部は密度変化が小さい（図 5）。  

暖水域の水塊構造が ENSO によってどのように変動するのかを評価するため

に、暖水域の水温躍層、硝酸塩躍層、等温層深度、バリアレイヤーの厚さおよ

び表面における硝酸塩とリン酸塩濃度について MEI との関係を解析した（図 6）。

硝酸塩躍層は 1 µM 濃度の硝酸塩が検出される深度とした。水温躍層はラニーニ

ャ期には 100 m よりも深いが、エルニーニョ傾向が強まることで水温躍層は浅

くなり（ p<0.01）、エルニーニョが最も発達した時にはラニーニャ期と比べると

暖水域の水温躍層は 50 m 以上浅くなっていることが示された（図 6a）。硝酸塩



- 34 - 
 

躍層（図 6b）および等温層（図 6c）も水温躍層と同様にラニーニャからエルニ

ーニョ傾向が強まるに従ってその深度は浅くなった（ p<0.01）。硝酸塩躍層は等

温層と水温躍層の間に生じることが示され、ラニーニャ期には 100 m 付近にあ

るが、エルニーニョの発達期には 60 m 付近まで浅くなっていることが示された

（図 6b）。バリアレイヤーの厚さ（図 6d）は変動が大きく、ラニーニャ期には

100 m 近いバリアレイヤーが生じた観測点もあったが、エルニーニョ傾向が強ま

るとバリアレイヤーは薄くなった（ p<0.01）。 1997−1998 年の大規模エルニーニ

ョ期にはバリアレイヤーの厚さは 50 m 以下であり、発達した厚いバリアレイヤ

ーは確認されなかった（図 6d）。  

暖水域表面の栄養塩濃度も ENSO の状態によって変動した。表面のリン酸塩

はラニーニャ期には枯渇することはなかったが、エルニーニョ期には完全に枯

渇 す る 場合 も 観 測さ れ て おり 、 エ ルニ ー ニ ョ傾 向 が 強ま る に 従っ て 減 少した

（ p<0.01、図 6e）。ただし、1997−1998 年の大規模エルニーニョ期には 0.1 µM 程

度のリン酸塩が検出された（図 6e）。硝酸塩濃度は ENSO の状態に関係なく暖水

域表面では 0.1 µM 以下であったが、 1997−1998 年のエルニーニョ期には 0.3 µM

を越えるような高濃度の硝酸塩が検出され、表面の硝酸塩濃度は MEI と正の相

関を示した（ p<0.01、図 6f）。  

 

2-3-3 暖水域、移行域および湧昇域における海水成分鉛直分布  

暖水域から湧昇域にかけて水温、塩分、栄養塩および chl-a の鉛直分布は大き

く変動しており（図 5）、また暖水域では ENSO によっても水塊構造は大きく変

動する（図 6）。暖水域、移行域および湧昇域の各海域における海水成分の鉛直

分布についての概略的な特徴を捉えるため、1994 年から 2003 年の間に行った各

航海で得られた海水成分を、 200 m 以浅で海域毎に平均して算出した（図 7）。  
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図 6．暖水域における多変量 ENSO インデックス（ MEI）と（ a）水温躍層深度、

（ b）硝酸塩躍層深度、（ c）等温層深度、（ d）バリアレイヤー厚さ、（ e）表面リ

ン酸塩濃度、（ f）表面硝酸塩濃度との関係  

硝酸塩躍層は 1 µM の硝酸塩が検出された深度とした。 1997−1998 年の大規模

エルニーニョ期の観測値を赤で示す。  
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暖水域についてはエルニーニョ期とラニーニャ期に区別して鉛直分布を示すが、

移行域と湧昇域についてはエルニーニョ期に実施した有効な観測データが少な

いため、 ENSO の区別はしていない。  

 

2-3-3-1 物性・化学成分  

水温躍層および等温層はラニーニャ期に深く、エルニーニョ期に浅くなるこ

とが示されたように（図 6a、 6c）、暖水域では 29 °C を超えるような高水温の水

塊はラニーニャ期には水深 70 m にまで達していたのに対し、エルニーニョ期に

は水深 40 m まで浅くなっていた（図 7a）。表面水温は暖水域から湧昇域に向か

って低くなるが、移行域および湧昇域では表面から 100 m 付近まで水温は比較

的均一な鉛直分布を示した（図 7a）。  

暖水域では表面から 20−30 m 付近までは低塩分であるが、それより下層では

100 m 付近まで塩分は上昇した（図 7b）。表面の塩分はラニーニャ期よりもエル

ニーニョ期の方が低いが水深 100 m 付近ではほぼ同じ値をとるため、鉛直的な

塩分変化はエルニーニョ期の方がより大きくなっていた。移行域および湧昇域

では表面から 100 m 付近までは水温と同様に比較的均一な鉛直分布となったが、

移行域では 30 m 以深でわずかに塩分は上昇した（図 7b）。  

密度分布は移行域および湧昇域では水深 100 m より上層で比較的均一で、水

塊がその層内でよく混合していることが示された（図 7c）。暖水域では水深 20 m

付近から下層に向かって塩分の上昇に伴う密度勾配が生じていたが、等温層の

下層でその密度勾配はより強くなっていた（図 7c）。これは水温躍層の上層に塩

分躍層が生じていることを示しており、その塩分躍層がバリアレイヤーであり、

エルニーニョ期には水温躍層が浅くなってバリアレイヤーが薄くなっているこ

とを示している（図 7c）。  
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暖水域の硝酸塩は等温層内ではエルニーニョ期、ラニーニャ期のどちらも完

全に枯渇しており（図 7d）、図 6f で示した表面での硝酸塩濃度上昇は大規模エ

ルニーニョ期に生じる一時的なものであることを示している。暖水域から湧昇

域にかけて表面の硝酸塩濃度は高くなっているが等温層内では比較的均一で、

水温の低下と硝酸塩濃度の上昇はよく一致していた（図 7d）。エルニーニョ期に

暖水域では水温躍層とともに硝酸塩躍層も浅くなって 1 µM の硝酸塩が水深 60 

m に検出され、水深 90 m の硝酸塩濃度は 5 µM を超えた（図 7d）。暖水域で表

面光量の 1%深度に相当する真光層は 92 m であり（表 3）、高濃度の硝酸塩がエ

ルニーニョ期には真光層内に存在していた。一方で、ラニーニャ期には 1 µM の

硝酸塩は水深 100 m に検出されており、真光層内で高濃度硝酸塩は存在してい

なかった（図 7d）。大規模エルニーニョが発生した 1997−1998 年に限っては、水

温躍層はより浅くなって硝酸塩だけでなくリン酸塩や溶存ケイ酸等、高濃度の

栄養塩が真光層内のより浅い層でも観測されている (図 5)。  

リン酸塩も硝酸塩と同様に等温層内で均一で水温躍層に依存した鉛直分布を

示し、暖水域から湧昇域にかけて等温層内の濃度は高くなっている（図 7e）。リ

ン酸塩は暖水域の等温層内でも硝酸塩のように完全に枯渇してはいないが、等

温層内の濃度はエルニーニョ期にラニーニャ期よりも低く（図 7e）、図 6e で示

したエルニーニョ期の表面リン酸塩濃度の低下は、表面だけでなく等温層内全

体で生じていた。  

 

2-3-3-2 クロロフィル a  

表面の chl-a 濃度は暖水域ではおおよそ 0.1 µg L– 1 と低く、移行域及び湧昇域

で高くなったが、湧昇域でも表面の値は約 0.3 µg L– 1 でしかなかった（図 7f）。

暖水域では等温層下部に顕著な chl-a 亜表層極大が認められたが、 chl-a 亜表層
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図 7．1994−2003 年の観測データによる（a）水温、（b）塩分、（c）密度、（d）硝酸塩、

（e）リン酸塩、（ f）chl-a、（g）<2 µm chl-a、（h）2−10 µm chl-a、（ i）>10 µm chl-a

の平均鉛直分布、および 1999 年 11 月−2003 年の観測データによる（ j）Prochlorococcus、

（k）Synechococcus、（ l）ピコ真核植物プランクトンのそれぞれ細胞密度の平均鉛直

分布   
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図 7．（続き） 

暖水域、移行域および湧昇域についてそれぞれ平均値と標準誤差をエラーバーで示す。暖水域

はエルニーニョ期とラニーニャ期に区別している。全ての chl-a データは分光蛍光光度計による

非酸添加法によって測定したデータを使用している。 
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表 3．1994 年から 2003 年に計測された暖水域（WPWP）、移行域（Transition）、湧昇域（Upwelling）

における水柱積算 chl-a、サイズ分画 chl-a、光合成有光放射日射量（PAR）および真光層深度 a 

 

 

WPWP Transition Upwelling Statistical result 

El Niño La Niña 
Total 

mean 
  Statsb Statsc Statsd

Total chl-a (mg m–2) 
30.6 ± 6.3 

(31) 

30.6 ± 5.3 

(11) 

30.5 ± 5.7 

(50) 

35.4 ± 4.5 

(19) 

34.4 ± 5.4 

(7) 

p < 

0.05 
NS 

p < 

0.05 

<50 m 17% 21% 19% 38% 42%    

Size-fractionated 

chl-a (%) 
        

<2 µm 73 73 73 65 65    

2−10 µm 19 20 19 25 26    

>10 µm 8 8 8 10 10    

PAR 

(mol quanta m–2 d–1) 

35 ± 13 

(29) 

46 ± 8 

(12) 

38 ± 13 

(43) 

52 ± 5 

(24) 

54 ± 5 

(13) 

p < 

0.01 

p < 

0.05 

p < 

0.01 

Euphotic depth (m) 
91 ± 12 

(36) 

92 ± 10 

(14) 

92 ± 11 

(58) 

81 ± 5 

(30) 

77 ± 6 

(13) 

p < 

0.01 
NS 

p < 

0.01 

 
a暖水域における Total mean はエルニーニョ期、ラニーニャ期とノーマル期を含む全期間の値

である。データは積算値と標準偏差を示し、chl-a は表面から 200 m までの水柱積算としている。

水柱積算量に対して50 m以浅の割合を示し、サイズ分画 chl-aは総 chl-aに対する割合で示した。

真光層深度は表面の 1%光量層深度とした。括弧内の数字はそれぞれの平均値に使用した観測点

数を示す。水柱積算 chl-a、PAR および真光層深度については統計解析を行った。全海域に対し

て分散分析を行い、暖水域のエルニーニョ期とラニーニャ期および暖水域（全期間）と移行域に

ついて Tukey-Kramer 法による多重比較を行った。湧昇域についてはデータ数が少ないため、多

重比較から除外した。NS は統計的に有意でないことを示す。 
b全海域の分散分析 
c暖水域でのエルニーニョ期とラニーニャ期の比較 
d暖水域（全期間）と移行域との比較 
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極大の濃度は湧昇域表面よりも高く、観測海域における chl-a 量の最大値は暖水

域の chl-a 亜表層極大で検出された（図 5、7f）。移行域および湧昇域では顕著な

chl-a 亜表層極大は形成されず（図 7f）、水柱積算 chl-a 量は暖水域よりも移行域

及び湧昇域で高いが、海域間の差は小さいことも確認された（ p<0.05、表 3）。  

暖水域の chl-a 亜表層極大は 60−100 m の深度で変動した（図 5）。エルニーニ

ョ期とラニーニャ期の期間平均では、 chl-a 亜表層極大はそれぞれ 70 m および

90 m 深度に認められ（図 7f）、chl-a 亜表層極大はエルニーニョ期に浅くなった。

水 柱 積 算 chl-a 量 は ENSO に 伴 う 有 意 な 差 は 認 め ら れ な か っ た が （ 表 3）、

1997−1998 年の大規模エルニーニョ期には観測を通して最大となる 0.7 µg L– 1 を

超える chl-a 濃度が水深 60 m で観測された（図 5）。  

サイズ分画 chl-a では、 2 µm 以下および 2−10 µm 画分は暖水域で顕著な亜表

層極大が認められたが、移行域および湧昇域では表面の濃度が高く亜表層極大

は小さくなった（図 7g、7h）。10 µm 以上画分は暖水域でエルニーニョ期には顕

著な亜表層極大が認められるが、ラニーニャ期には亜表層極大が形成されずに

表面で高くなった（図 7i）。この暖水域表面での 10 µm 以上画分の高い値は、ラ

ニーニャ期に行った MR98-K02 航海において、145°E の表面で 10 µm 以上画分の

chl-a 濃度が 0.2 µg L– 1 に達した結果を反映している。この時、顕微鏡観察によ

ってコロニーを形成する窒素固定生物である Trichodesmium  spp.が多く存在して

いたことを確認している。 10 µm 以上画分の chl-a 量の割合は湧昇域においても

約 10%と少ないが、移行域および湧昇域における割合は暖水域よりも高い（表 3）。

2 µm 以下画分の chl-a 量が占める割合は暖水域では 73%、移行域および湧昇域

では 65%と全ての海域で卓越していたが、暖水域の方がその割合はより大きか

った（表 3）。  
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2-3-3-3 ピコ植物プランクトン  

サイズ分画 chl-a 量は、 2 µm 以下画分のピコ植物プランクトンが全海域で卓

越したが（表 3）、フローサイトメトリーによる測定からピコ植物プランクトン

群集は海域間で一様ではなく、暖水域、移行域および湧昇域の各海域でそれぞ

れが異なる鉛直分布をとることを示した（図 7j、 7k、 7l）。  

Prochlorococcus の細胞数は他のピコ植物プランクトン群集よりも 1−2 桁多く、

細胞数では最も優占しているピコ植物プランクトンであった。表面の細胞密度

は暖水域ではおおよそ 30×10 3 cel ls  ml– 1 と少ないが、移行域では 60×10 3 cel ls  ml– 1、

湧昇域では 87×10 3 cel ls  ml– 1 と暖水域から湧昇域にかけて高くなった。暖水域で

は 70−80 m に顕著な亜表層極大が認められ、その亜表層極大はエルニーニョ期

よりもラニーニャ期に大きくなった。また、移行域および湧昇域でも 30−40 m

付近に 弱 い亜表 層 極大が 認 められ た （図 7j）。 MR99-K07、 MR00-K08 および

MR02-K01 航海における鉛直断面図から、Prochlorococcus は暖水域の亜表層で非

常に卓越した分布をする特徴が示された（図 8a、 9a、 10a）。移行域および湧昇

域の亜表層極大における細胞密度は最大でも 130×10 3 cel ls  ml– 1 程度であったが、

暖水域の亜表層極大では最大で 180×10 3 cel ls  ml– 1 を超えた（図 8a、 9a、 10a）。  

Synechococcus は細胞密度が Prochlorococcus に次いで多いピコ植物プランクト

ン群集であった。暖水域における Synechococcus の細胞密度は移行域および湧昇

域と比べると非常に少なく、暖水域の亜表層極大は 50−60 m 深度に形成された

が小規模であり、移行域および湧昇域でもはっきりとした亜表層極大は認めら

れなかった。移行域および湧昇域では 0−30 m の表層で最も細胞密度が高く、そ

れより深くなると細胞密度は減少に転じたが、細胞密度は湧昇域よりも移行域

で最大となった（図 7k）。鉛直断面図においても Synechococcus は移行域で卓越

する特徴が捉えられており、 MR99-K07、 MR00-K08 および MR02-K01 航海にお  
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図 8． MR99-K07 航海における（ a） Prochlorococcus、（ b） Synechococcus、（ c）

ピコ真核植物プランクトンの細胞密度（ 103  cel ls  ml– 1）鉛直断面図  

図上部に暖水域、移行域および湧昇域の範囲を示す。図中の黒点は採水観測深

度を示す。  
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図 9． MR00-K08 航海における（ a） Prochlorococcus、（ b） Synechococcus、（ c）

ピコ真核植物プランクトンの細胞密度（ 103  cel ls  ml– 1）鉛直断面図  

図上部に暖水域、移行域および湧昇域の範囲を示す。図中の黒点は採水観測

深度を示す。  
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図 10． MR02-K01 航海における（ a） Prochlorococcus、（ b） Synechococcus、（ c）

ピコ真核植物プランクトンの細胞密度（ 103  cel ls  ml– 1）鉛直断面図  

図上部に暖水域、移行域および湧昇域の範囲を示す。図中の黒点は採水観測深

度を示す。  
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いてそれぞれ最大となった 16×10 3、 26×10 3、 21×10 3  cel ls  ml– 1 の細胞密度は全て

移行域に現れた（図 8b、 9b、 10b）。  

ピコ真核植物プランクトンは Prochlorococcus や Synechococcus と比べると、

細胞サイズは大きいが細胞密度は最も少なかった。その細胞密度は暖水域より

も移行域、移行域よりも湧昇域で高くなった（図 7l）。鉛直断面図でも湧昇域で

高い細胞密度を示す特徴が捉えられ、MR99-K07 および MR00-K08 航海ではとも

に最大でおおよそ 10×103 cel ls  ml – 1 の細胞密度が湧昇域で計測された（図 8c、9c）。

エルニーニョ期には暖水域でも亜表層の細胞密度が高まり、表面の約 5%光量で

ある水深 70 m に比較的顕著な亜表層極大が認められた（図 7l）。また、ノーマ

ル期の観測である MR02-K01 航海では、145°E の暖水域西部で表面の約 10%光量

である水深 70 m に細胞密度が 8×10 3 cel ls  ml– 1 に達する顕著な亜表層極大が確認

された（図 10c）。この細胞密度は湧昇域表層の値にも匹敵するが（図 7l）、この

時 145°E の水温躍層および硝酸塩躍層は浅くなっており、水深 70 m には 2.8 µM

と高濃度の硝酸塩が存在していた（図 5）。  

 

2-4 考察  

2-4-1 太平洋赤道域における植物プランクトン現存量  

高温で貧栄養な西部太平洋赤道域では海表面の硝酸塩濃度は 0.1 µM 以下とほ

ぼ枯渇しており、本研究で示した硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下の暖水域と、表面で

の顕著な塩分フロントによって判別される WPWP の東端  (Maes  e t  a l . ,  2006)  に

大きな差はなかった（図 4）。太平洋赤道域は一般的に、湧昇域は栄養塩が豊富

で植物プランクトン現存量が高く、暖水域は栄養塩が枯渇して植物プランクト

ン現存量が低い海域と想定されているが、水柱積算 chl-a 量は暖水域と湧昇域で

ほとんど差はないことが指摘されている (Mackey  e t  a l . ,  1995)。暖水域では亜表
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層に顕著な chl-a 極大が認められ（図 7f）、本研究では表面から 200 m まで chl-a

量を積算すると、移行域および湧昇域と比べると暖水域の値は有意に低いこと

が明らかとなった（ p<0.05、表 3）。しかしその差は小さく、暖水域と湧昇域で

は 植 物 プラ ン ク トン の 鉛 直分 布 は 大き く 異 なる が 、 従来 の 報 告通 り 水 柱積算

chl-a 量に大きな差はないと言える。  

140°W の赤道上において 1992 年の 2 月から 10 月の間で行われた観測では、

水柱積算 chl-a 量は 25−37 mg m– 2 と見積もられており (Murray et  al . ,  1994)、本研

究で示した湧昇域の値である 34.4±5.4 mg m– 2 と比べても差はない。Le Borgne  e t  

al . ,  (2002a)  も 150°E から 95°W の東部太平洋赤道域において、表面 chl-a 量の東

西変化はほとんど無いと示していることから、本研究の湧昇域の値は東部太平

洋赤道域全体の平均値と同一と考えられる。また Le Borgne  e t  a l . ,  (2002a)  は、

東部太平洋赤道域の chl-a 量は ENSO による表層への栄養塩供給量の変化に呼応

した明瞭な変化は認められないことも示している。本研究においても移行域と

湧昇域の水柱積算 chl-a 量はほとんど等しく（表 3）、両海域の硝酸塩濃度の違い

は chl-a 量の増減には大きな影響を及ぼしていなかった。太平洋赤道域は東西で

栄養塩環境が大きく異なることが特徴的な海域であり、硝酸塩がほとんど枯渇

している西部太平洋赤道域では水柱積算 chl-a 量は低いもののその差は小さく、

硝酸塩等の栄養塩濃度の増減は水柱積算 chl-a 量の増減にはあまり繋がってはい

ないことが確認された。  

水柱積算 chl-a 量の海域間の差は小さいが、フローサイトメトリーによるピコ

植物プランクトン群集の分布解析では Prochlorococcus、Synechococcus およびピ

コ真核植物プランクトンのピコ植物プランクトン群集は海域によってそれぞれ

大きく異なる分布を示すことが明らかとなった（図  7 j、7k、7l）。これまでにも

太平洋赤道域ではピコ植物プランクトン群集が優占することが報告されている
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ように (Blanchot and Rodier,  1996)、本研究においても 2 µm 以下画分のピコ植物

プランクトンの chl-a 寄与率は太平洋赤道域全体では約 70%に達しており（表 3）、

ピコ植物プランクトンが太平洋赤道域の優占群集である。表層での異なる硝酸

塩濃度に応じて区分した海域において、ピコ植物プランクトンが異なった群集

分布を示すことは、それぞれのピコ植物プランクトン群集の硝酸塩濃度に対す

る応答が異なることを示唆している。  

 

2-4-2 Prochlorococcus 分布  

植物プランクトンは小型であるほど体積に対する表面積の割合が大きく栄養

塩の取り込み能力は有利である (Raven,  1998)。そのため、貧栄養海域では小型の

植物プランクトンが卓越し、栄養塩の増加はより大型の植物プランクトンの増

加に繋がる事が指摘されている (Irwin  e t  a l . ,  2006)。 Prochlorococcus の現存量は

東部太平洋赤道域よりもむしろ西部太平洋赤道域で多く出現することがこれま

で に 報 告 さ れ て い る よ う に (Blanchot  and Rodier,  1996;  Blanchot  e t  a l . ,  2001;  

Landry and Kirchman,  2002)、硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下と栄養塩が乏しい暖水域

では、最も小型の植物プランクトンである Prochlorococcus が栄養塩獲得に最も

有利だと考えられる。 Prochlorococcus は一部の低照度に適応した亜硝酸塩を利

用できる種 (Moore  e t  al . ,  2002) を除いて硝酸塩や亜硝酸塩の還元酵素が欠如し

ている (Pal inska  e t  a l . ,  2002;  García-Fernández and Diez,  2004)。よって一般的には

Prochlorococcus は硝酸塩や亜硝酸塩を利用することができず、アンモニアや尿

素 の よ う な 還 元 型 の 窒 素 を 利 用 し て い る と 考 え ら れ て い る 。 本 研 究 で も

Prochlorococcus の最大細胞密度は暖水域で計測されたが（図 7j）、Prochlorococcus

は暖水域では亜表層極大が顕著であり、 60 m 以浅の細胞密度は栄養塩が豊富な

移行域や湧昇域と比べて低い（図 7j）。硝酸塩が直接 Prochlorococcus の現存量
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に影響しているとは考えられないが、暖水域表層での栄養塩律速による現存量

低下も示唆される。暖水域の等温層内ではリン酸塩はエルニーニョ期に減少す

るが大規模エルニーニョ期を除いて完全に枯渇はしないことから（図 6e、 7e）、

表層ではリン酸塩ではなく、アンモニアや尿素の硝酸塩以外の窒素源や鉄によ

る律速が生じている可能性がある。  

Blanchot  e t  al .  (2001) は暖水域における Prochlorococcus の細胞密度について、

極大層で 190×10 3 cel ls  ml– 1 と示しており、その値は本研究の観測値とほぼ一致

する。外洋域では、深層タイプ (Ferr is  and Palenik ,  1998) や低照度適応タイプ

(West  e t  a l . ,  2001)  と呼ばれる深層にのみ存在する非常に弱い光量に適応した

Prochlorococcus の存在が指摘されており、暖水域で亜表層極大を形成している

のはこのような低光量環境に適応した Prochlorococcus が主だと考えられる。た

だし、Blanchot  e t  a l .  (2001) は暖水域の表層でも 100×103 cel ls  ml– 1 に及ぶ、本研

究 の 値 より も は るか に 大 きい 細 胞 密度 が あ るこ と を 示し て い る。 表 層 タイプ

(Ferr is  and Palenik,  1998) や高照度適応タイプ (West  e t  al . ,  2001)  と呼ばれる表層

に分布する Prochlorococcus の存在も指摘されており、これらの知見は暖水域表

層にも多くの Prochlorococcus が存在している可能性を示唆している。しかし、

本研究では暖水域の Prochlorococcus は亜表層極大以浅では表面に向かって細胞

数は減少しており（図 7j）、これらの知見と異なる結果となった。  

Prochlorococcus や Synechococcus のようなシアノバクテリアは補助色素として

ゼアキサンチンを有しているが、高照度下では細胞内の chl-a 量は低下するがゼ

アキサンチン量は変化しない  (Kana  e t  a l . ,  1988)。 Prochlorococcus が有している

ディビニル chl-a とゼアキサンチンの鉛直分布を見ると、ディビニル chl-a が亜

表層極大を形成しているのに対し、ゼアキサンチンには顕著な亜表層極大はな

く、表層から高い濃度を示した（図 11）。海中内での照度低下によって細胞内ゼ
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アキサンチン量は変化しないが chl-a 量は増加することから (Moore  e t  a l . ,  1995)、

これは細胞内 chl-a の光順化に対する反応であることが分かる。つまり、太平洋

赤道域で見られるような chl-a の亜表層極大は極大層での植物プランクトン細胞

数の増加というよりも、 Chavez  e t  al .  (1996)  が指摘しているように、極大層以

浅での海中照度の増加に伴う細胞内 ch l-a 量の低下を捉えている可能性がある。 

このような表層での細胞内 chl-a 量の低下は、細胞当たりの chl-a 蛍光を捉え

るフローサイトメトリーによる細胞数計測を困難にさせる。 Prochlorococcus は

現存する最も小さな植物プランクトンであり (Chisholm  e t  a l . ,  1988)、その細胞当

たりの chl-a 蛍光は非常に弱くてノイズとの判別が難しい。そのため、これまで

にも表層の Prochlorococcus 群集の chl-a 蛍光を捉えてフローサイトメトリーで

正 確 に 細 胞 数 を 計 数 す る こ と は 極 め て 困 難 で あ る こ と が 指 摘 さ れ て い る

(Chisholm  e t  a l . ,  1988; Olson  e t  a l . ,  1990)。加えて、本研究で用いているフローサ

イトメトリーシステムは光源にキセノンランプを使用しており（表 2）、レーザ

ーを光源とする装置に比べると微弱な植物プランクトン自家蛍光を捉えにくい

可能性もある。これらを考慮すると、フローサイトメトリーを用いて本研究で

示した表層での Prochlorococcus 細胞密度は、実際よりも過小評価している可能

性を否定できない。  

光量の強い表層では光順化によって低下する chl-a 量よりもゼアキサンチン量

の方がシアノバクテリアの現存量を的確に表しているとも考えられる (Kana  e t  

al . ,  1988)。ただし、ゼアキサンチン量は Prochlorococcus と Synechococcus の両

者の現存量を反映している。表層に分布する Synechococcus も同様に細胞内 chl-a

量の低下が生じているはずであるが、 Synechococcus は強いフィコエリスリン蛍

光によって表層に分布する個体についてもフローサイトメトリーで明確に検出

することができている。すなわち、暖水域表層の Synechococcus 細胞密度は過小  
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図 11． MR00-K08、MR02-K01、MR02-K06 航海におけるディビニル chl-a（左図）

とゼアキサンチン（右図）の平均鉛直分布  

暖水域、移行域および湧昇域についてそれぞれ平均値と標準誤差をエラーバー

で示す。暖水域についてはエルニーニョ期とラニーニャ期に区別している。  
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評価ではなく、実際に低いことを示している（図 7k）。このことは、ゼアキサン

チンは Synechococcus にも含まれているが暖水域表層では Prochlorococcus 由来

の ゼ ア キ サ ン チ ン 濃 度 が 高 い こ と を 意 味 し て お り 、 実 際 は 暖 水 域 表 層 の

Prochlorococcus 細胞数が亜表層極大の細胞数に匹敵するほど多い可能性を示唆

している（図 11）。硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下の水塊中でも Prochlorococcus が高

い現存量を示すことは、 Prochlorococcus が硝酸塩には依存しておらず、貧栄養

海域での硝酸塩以外の栄養塩獲得も他のピコ植物プランクトン群集より有利で

あることを示している。  

 

2-4-3 Synechococcus 分布  

Synechococcus の細胞密度は暖水域では非常に少なく、硝酸塩濃度の高い移行

域や湧昇域では表層の細胞密度が高いことを本研究では示したが、細胞密度が

最大となるのは湧昇域ではなく、硝酸塩濃度がやや低い移行域表層であった（図

7k）。 Synechococcus は Prochlorococcus に比べるとその分布は表層に限られてお

り 、 概 ね 100 m 以 深 に は ほ と ん ど 分 布 し な い (Par tensky et  a l . ,  1999) 。

Synechococcus は光合成色素としてフィコビリンを有している植物プランクトン

であり、クロロフィル色素があまり吸収できない緑色光を比較的効率よく吸収

することができるが、青色光はあまり利用できない。外洋域では緑色光は深く

まで透過せず深層は青色光が卓越しており、外洋域の深層ではフィコビリンに

よる光吸収は減少する (Morel  et  a l . ,  1993)。またフィコビリンは窒素含量が多い

ため Synechococcus の窒素要求量は高く、アンモニアや硝酸塩等の様々な窒素源

を多く利用する必要があり、取り込んだ硝酸塩の還元に十分なエネルギーを得

るためにも表層に多く分布することが指摘されている (Moore  e t  a l . ,  2002)。しか

し、 Synechococcus の窒素要求量が高いことと、細胞密度が湧昇域ではなく移行
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域で最も高くなることは矛盾している。  

移行域および湧昇域の水塊は表面から 100 m 付近まで水温および塩分が比較

的均一であるが、移行域では 30 m 以深でわずかに塩分が上昇しており、塩分勾

配が認められる（図 7b）。これは移行域の 30 m 以深には比較的混合しにくい水

塊が存在していたことを示しており、発達したバリアレイヤーが存在する暖水

域と水塊がよく混合している湧昇域との間にある海域の特徴と考えられる。つ

まり、移行域は表面でも硝酸塩が枯渇しない程度には鉛直混合が生じているは

ずであるが、表層は湧昇域よりも成層しやすく、植物プランクトンにとっては

栄養塩の存在する表層に比較的長く留まることができる利点があると考えられ

る。このような水塊構造は緑色光の届く表層に分布する Synechococcus には適し

ており、Synechococcus の細胞密度が移行域で最大となった要因と考えられる（図

7k）。  

Synechococcus は移行域で細胞密度が最大となる特徴的な分布を示したが、個

体群体積を現存量とすると、移行域においても水柱内の Synechococcus 現存量は

Prochlorococcus や ピ コ 植 物 プ ラ ン ク ト ン の 現 存 量 よ り 小 さ い （ 表 4 ）。

Synechococcus の 細 胞 内 chl-a 含 量 は 比 較 的 少 な い こ と か ら (Furuya 1990) 、

Synechococcus 現存量は chl-a 量には反映されにくいと考えられるが、太平洋赤

道域では Synechococcus による chl-a 量の寄与は 10%以下とも報告されている

(Blanchot  e t  al . ,  2001)。ただし、 Liu  e t  a l . ,  (1998) はアラビア海において、 0.1−3 

µM の硝酸塩濃度下では Synechococcus が最も重要な一次生産者であり、それよ

り低い硝酸塩濃度では Prochlorococcus が、それより高い硝酸塩濃度では真核藻

類が最も重要な一次生産者となることを示している。太平洋赤道域においても、

移行域という限られた海域においては Synechococcus の一次生産者としての役割

が相対的に大きくなっていると考えられる。  
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表 4． Prochlorococcus、 Synechococcus およびピコ真核植物プランクトン個体群

の暖水域、移行域および湧昇域における水柱内の現存量  

 

 

それぞれのピコ植物プランクトンは全て球体とし、 Prochlorococcus の細胞径は

0.6 µm、 Synechococcus の細胞径は 0.9 µm、ピコ真核植物プランクトンの細胞径

は 2 µm として算出した。  

  

 WPWP Transi t ion Upwell ing 

 El  Niño La Niña   

Prochlorococcus 

(×10 6 µm3 m– 2)  
819±428 897±403 822±332 1083±275 

Synechococcus 

(×10 6 µm3 m– 2)  
84±43 152±160 343±167 307±70 

picoeukaryotes  

(×10 6 µm3 m– 2)  
967±531 835±540 1708±494 2499±503 
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2-4-4 ピコ真核植物プランクトン分布  

ピコ真核植物プランクトンは最も硝酸塩が豊富な湧昇域で細胞密度が最大と

なった（図 7l）。 Blanchot and Rodier  (1996) や Blanchot  e t  a l .  (2001) は太平洋赤

道域では湧昇域でピコ真核植物プランクトンが卓越することを報告しており、

本研究の結果もその報告と一致する。また暖水域においても硝酸塩躍層が浅く

なった暖水域西部では高い細胞密度が計測されており（図 10c）、硝酸塩躍層が

浅くなるエルニーニョ期にはピコ真核植物プランクトンの細胞密度は暖水域の

亜表層でラニーニャ期よりも高い（図 7l）。これらの結果は、ピコ真核植物プラ

ンクトンの分布が硝酸塩濃度に大きく依存していることを示している。  

ピコ真核植物プランクトンはピコ植物プランクトンサイズの単細胞真核藻類

群集の総称であり、海洋中には多くの種類が存在する。太平洋赤道域ではカロ

チノイド色素の一つである 19’-hexanoyloxyfucoxanthin が多いことからその多く

はハプト藻類であり、黄金色藻類や緑色藻類は少ないと指摘されている (Bidigare  

and Ondrusek,  1996; Mackey  e t  a l . ,  1998)。しかし、遺伝子解析では太平洋赤道域

におけるハプト藻類の現存量は色素分析から推定される量よりも少ないとの報

告もある (Moon-van der  Staay  e t  al . ,  2000)。 Higgins and Mackey (2000) は 155°E、

5°N−10°S の 海 域 に お い て 、 1990 年 よ り も 湧 昇 が 強 ま っ た 1992 年 に は

Synechococcus やハプト藻類が減少する代わりに緑色藻類の chl-a 量がほぼ倍増

したことを示しており、栄養塩の増加に対して緑色藻類の増殖応答が早いこと

を示唆している (Mackey  e t  a l . ,  2002a)。硝酸塩濃度の上昇に緑色藻類のピコ真核

植物プランクトンが応答し、細胞数が増加した可能性はあるが、太平洋赤道域

におけるピコ真核植物プランクトンの種組成や生理 ･生態はまだよく分かって

いない。  

湧昇域はピコ真核植物プランクトンだけでなく、珪藻のような大型真核藻類
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にとっても分布に適した海域だと考えられる。しかし、湧昇域においても 10 µm

以上画分の大型植物プランクトンの chl-a 量に占める割合は 10%と小さく（表 3）、

Landry et  a l . ,  (1996)  が報告しているように湧昇域でもピコ植物プランクトン群

集が卓越していた。湧昇域では溶存ケイ酸が少ないために珪藻による硝酸塩の

取 り 込 み が 制 限 さ れ て い る 可 能 性 が 指 摘 さ れ て い る (Dugdale  and Wilkerson,  

1998)。成長制限のない環境では珪藻の  Si :N 比は約 1 であることが報告されて

いるが (Brzezinski ,  1985)、湧昇域には 4 µM 以上の高濃度の硝酸塩が存在してい

るのに対して溶存ケイ酸濃度は 4 µM 以下と硝酸塩よりも相対的に低い（図 5）。

溶 存 ケ イ 酸 濃 度 の 増 加 は 珪 藻 に よ る 硝 酸 塩 取 り 込 み 速 度 を 増 加 さ せ る が

(Dugdale  e t  a l . ,  2007)、湧昇域では溶存ケイ酸濃度が低いことによって珪藻の増

殖 抑 制 が生 じ 、 豊富 な 硝 酸塩 を ピ コ真 核 植 物プ ラ ン クト ン が 利用 で き たため 

卓越したと推測される。  

 

2-4-5 窒素源としてのアンモニアの利用  

硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下と低く、窒素源が不足している暖水域の等温層内で

アンモニアが検出されることはほとんどない（図 12）。アンモニアは植物プラン

クトンにとって硝酸塩よりも利用しやすい窒素源であり、生成されると植物プ

ランクトンによって直ちに取り込まれるため (Wheeler  and Kokkinakis ,  1990) 検

出できないと考えられる。植物プランクトンは小型であるほど栄養塩の取り込

みには有利であることから (Raven,  1998)、 Prochlorococcus は硝酸塩を利用する

ことができないがアンモニアの取り込みにおいては他の植物プランクトンより

も有利であると考えられる。暖水域の等温層内でも亜表層極大の細胞密度に匹

敵する Prochlorococcus が存在している可能性が示唆されたことは（図 11）、暖

水域の等温層内にも Prochlorococcus を維持するだけのアンモニアが生成、供給
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されていることを示唆している。  

暖水域では真光層より下層の硝酸塩躍層付近おいて 0.3 µM の高濃度アンモニ

アが検出されることがあったが（図 12a）、移行域および湧昇域では真光層内に

おいても 0.1 µM 以上の比較的高濃度のアンモニアが頻繁に検出された（図 12）。

高濃度のアンモニアは植物プランクトンによる硝酸塩の取り込みを抑制するこ

とが知られている  (Dortch,  1990)。本研究で検出されたような 0.1−0.3 µM 程度

の濃度でも植物プランクトンによる硝酸塩の取り込み抑制が生じることが指摘

されており (Wheeler  and Kokkinakis ,  1990; Pr ice et  a l . ,  1994)、硝酸塩よりもアン

モニアの消費が優先される。太平洋赤道域では湧昇域でも f- ra t io が 0.06−0.19 と

小さいことは (Le Borgne  e t  a l . ,  2002a)、硝酸塩が豊富な湧昇域においても植物プ

ランクトンは多くが硝酸塩ではなくアンモニア等の再生された窒素源を利用し

ていることを示している。  

真光層内でアンモニアが検出された移行域および湧昇域において、アンモニ

ア濃度と植物プランクトンの細胞密度との関係を見積もると、 Prochlorococcus

や Synechococcus にはどちらの海域においてもアンモニア濃度に対する有意な相

関は認められなかったが、ピコ真核植物プランクトンはアンモニア濃度に対し

て移行域で有意な負の相関（ p<0.01）が確認された（図 13）。ピコ真核植物プラ

ンクトンは暖水域でも高濃度の硝酸塩が供給された際には表面の 5%光量層で亜

表層極大を形成しており（図 7l）、表面の 5%以上の光量があれば現存量が増加

するのに十分な光量だと考えられるため、この関係は表面の 5%光量以浅につい

て見積もった。  

湧昇域では硝酸塩濃度が高く、ピコ真核植物プランクトンは高い増殖応答を

示して高密度に分布するためアンモニアとの関係は捉えられなかったと考えら

れるが、移行域ではピコ真核植物プランクトンの細胞密度はアンモニアの増加  
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図 12．（ a）MR99-K07、（ b）MR00-K08、（ c）MR02-K01 航海のアンモニア（ µM）

鉛直断面図  

図中の黒点は採水観測深度を示す。  
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図 13．アンモニア濃度とピコ真核植物プランクトン細胞密度との関係  

（●）移行域、（○）湧昇域の値を表す。回帰直線は移行域のデータに対して示

す。暖水域は真光層内でアンモニアは検出されないため除外した。  
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に伴って減少している（図 13）。これはピコ真核植物プランクトンにとってアン

モニアが Prochlorococcus や Synechococcus と比べるとあまり有用な窒素源とし

て利用されにくいとも考えられるが、ピコ真核植物プランクトンが摂餌によっ

て取り除かれ、アンモニアの生成が高まった可能性もある。東部太平洋赤道域

では微小動物プランクトンによるピコ植物プランクトンの摂餌圧が高いことが

HNLC 状態を保つことに大きく寄与していることが指摘されている (Landry  e t  a l . ,  

2003)。これは微小動物プランクトンによるピコ植物プランクトンの摂餌を介し

た窒素の再生生産が高いことを示唆しており、暖水域においてもアンモニアの

生成に寄与している可能性が示唆される。  

 

2-4-6 鉄の植物プランクトン分布への影響  

太平洋赤道域では硝酸塩やリン酸塩等の主要栄養塩だけでなく、微量栄養塩

である鉄が不足することによって一次生産が抑制されることが指摘されている

(Takeda and Obata,  1995;  Barber  e t  a l . ,  1996; Coale  e t  a l . ,  1996; Cavender-Bares  e t  

al . ,  1999)。鉄の供給源としては風などによる大気経由と下層からの湧昇が考え

られるが、太平洋赤道域では西部および東部のどちらにおいても大気経由によ

る鉄の供給は非常に小さいことが指摘されている (Duce and Tindale ,  1991)。赤道

を東向きに流れている赤道潜流には豊富な鉄が含まれており、太平洋赤道域に

おける鉄の供給は主に赤道潜流によって下層からもたらされていると考えられ

る (Barber  e t  a l . ,  1996; Coale  e t  a l . ,  1996; Landry  e t  a l . ,  1997;  Wells  et  a l . ,  1999)。

東部太平洋赤道域では赤道潜流は真光層直下に位置しており、赤道潜流からの

真光層内への鉄の供給は一次生産に大きな影響を及ぼし、赤道潜流の強さや深

度の変動が一次生産の変動要因になっていることが指摘されている (Barber  e t  

al . ,  1996; Chavez et  a l . ,  1998; Mackey  e t  a l . ,  2002b)。一方で、西部太平洋赤道域
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では赤道潜流が深く、表層での鉄濃度は非常に低いことがこれまでにも報告さ

れているように (Mackey  e t  a l . ,  2002b;  Slemons  e t  a l . ,  2010)、暖水域では硝酸塩に

加えて鉄も不足していることが植物プランクトンの現存量を低く抑える要因と

考えられる。  

ピコ植物プランクトンの捕食者である原生動物による摂餌を介して、植物プ

ランクトンの有機窒素がアンモニアとして排出されるだけでなく鉄も排出され

ており、植物プランクトンに再利用されることが示唆されている (Barbeau et  a l . ,  

1996)。太平洋赤道域では微小動物プランクトンによるピコ植物プランクトンの

摂餌を介した窒素の再生生産が高いことが示唆されたが、暖水域でも等温層内

では少量の窒素および鉄が再生循環していると考えられる。硝酸塩を利用する

場合は取り込んだ硝酸塩を還元する際に鉄を要することから、鉄が不足してい

ることも還元型の窒素源であるアンモニアを利用する Prochlorococcus が暖水域

の等温層内に多く存在することに繋がっていると考えられる。  

暖水域の等温層内では、硝酸塩濃度は 1997−1998 年の大規模エルニーニョ期

には表面でも 0.1 µM を超える比較的高い値が検出されたが、この時期を除くと

ENSO の状態に関係なく 0.1 µM 以下と低い（図 6f、7d）。ところが等温層内のリ

ン酸塩濃度はエルニーニョ期に低くなっており（図 7e）、エルニーニョの発達に

伴ってリン酸塩濃度は減少した（図 6e）。硝酸塩が枯渇している海域では、窒素

固定生物によってリン酸塩が消費されることで硝酸塩だけでなくリン酸塩も制

限された海域となり得る  (Kar l  e t  al . ,  1995)。しかし、窒素固定ではアンモニア

に比べて必要とする鉄の量は 100 倍にも及ぶと指摘されており (Raven 1988)、大

気経由による鉄の供給があった場合を除いて鉄濃度の低い暖水域で恒常的に窒

素固定が行われるとは考えにくい。暖水域表層での Trichodesmium  spp.の発生に

よる大型植物プランクトンの増加が、ラニーニャ期には確認されたがエルニー
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ニョ期には確認されなかったことも（図 7i）、エルニーニョ期のリン酸塩低下が

窒素固定によるリン酸塩の消費増加であることを支持しない。これらのことを

考慮すると、硝酸塩濃度の低い暖水域の等温層内でリン酸塩濃度がエルニーニ

ョ期に減少した要因として、律速要因でもある鉄濃度が上昇して等温層内での

リン酸塩消費が進んだ可能性が示唆される。  

暖水域西部で表面の 5%光量層以浅に高濃度の硝酸塩が存在すると、ピコ真核

植物プランクトンの細胞密度が高くなった（図 10c）。これはピコ真核植物プラ

ンクトンに硝酸塩が利用されたことを意味しており、栄養塩躍層が浅くなると

硝酸塩の還元に必要な鉄も硝酸塩と同時に下層から供給されていることを示唆

している。暖水域ではバリアレイヤーが上下の水塊の混合を妨げるため (Lukas  

and Lindstrom, 1991)、栄養塩躍層から等温層内への栄養塩供給は抑制される。し

かし、エルニーニョ期にはバリアレイヤーも薄くなるため（図 6d）、栄養塩躍層

から等温層内へ主要栄養塩とともに鉄が供給される可能性がある。大規模エル

ニーニョが発生した 1997−1998 年でも、表面から 100 m までの鉄濃度は低かっ

たことが報告されているが (Mackey  e t  a l . ,  2002b)、鉄が不足している水塊では鉄

は速やかに取り込まれて水塊中に長期には残存しないと考えられる。ただし、

下層から等温層内への鉄の供給量が増えると、それが低濃度であっても等温層

内で再生循環される鉄濃度はエルニーニョ期に高まっている可能性がある。そ

の場合、エルニーニョ期には植物プランクトンの一次生産が高まり硝酸塩およ

びリン酸塩の消費が進むと推測される。  

大規模エルニーニョ期には表面の硝酸塩濃度が高く、リン酸塩も回帰直線で

示される濃度よりも高い濃度が検出されたが（図 6e、6f）、エルニーニョが発達

することで栄養塩躍層が浅くなり、下層からの栄養塩供給が増加して植物プラ

ンクトンの消費を上回ったと推測される。このように暖水域では、エルニーニ



- 63 - 
 

ョが発達することで下層から表層への鉄を含む栄養塩の供給量が増加する過程

があることが示唆された。  

 

2-5 結論  

太平洋赤道域の植物プランクトンは、ピコ植物プランクトン群集が卓越して

太平洋赤道域全体を通して総 chl-a 量の 70%以上を占めている。本研究では、表

面の硝酸塩濃度に基づいて硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下の海域を暖水域、4 µM 以上

の硝酸塩が存在している海域を湧昇域、その間の 0.1−4 µM の海域を移行域と定

義した。暖水域から湧昇域にかけて表面の chl-a 量は増加するが、湧昇域はいわ

ゆる HNLC 海域であり、暖水域では硝酸塩躍層付近に顕著な chl-a 亜表層極大が

認められる。水柱積算 chl-a 量は HNLC 海域である移行域と湧昇域の値はそれぞ

れ 35.4±4.5 mg m– 2、 34.4±5.4 mg m– 2 と暖水域の値である 30.5±5.7 mg m– 2 と比

べると高いが、その差は小さいことが確認された。しかし、フローサイトメト

リーによるピコ植物プランクトン群集解析では、 Prochlorococcus は暖水域亜表

層で、 Synechococcus は移行域表層で、ピコ真核植物プランクトンは湧昇域表層

で高い細胞密度を示し、硝酸塩濃度に応じた分布をすることが示された（図 14）。 

フローサイトメトリーでは暖水域表層における Prochlorococcus の細胞密度は

低くなったが、 Prochlorococcus の補助色素であるゼアキサンチンが暖水域表層

にも高濃度に存在しており、暖水域表層にも実際には多くの Prochlorococcus が

存在していることが推測される。細胞サイズが小さく、窒素源として硝酸塩を

利用しない Prochlorococcus は、暖水域のような貧栄養海域においては栄養塩獲

得において他のピコ植物プランクトン群集よりも有利であり、暖水域で最も卓

越する植物プランクトン群集となった。  

Synechococcus は硝酸塩が豊富な湧昇域ではなく、移行域表層で最大となる細  
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図 14．硝酸塩濃度とピコ植物プランクトン細胞密度（上段）Prochlorococcus、（中

段） Synechococcus、（下段）ピコ真核植物プランクトン（ 103 cel ls  ml– 1）の鉛直

分布との関係  
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胞密度を示した。 Synechococcus は窒素含量が高いフィコビリンを有しているこ

とから多くの窒素を必要とするのに加えて、フィコビリンの吸収帯域である緑

色光が十分に利用できる表層に多く分布する。移行域は湧昇域よりも成層しや

すく、湧昇域と比べると光が利用できる表層に比較的長く留まることができる

ことから、 Synechococcus は移行域でその分布が最大となったと考えられる。  

湧昇域のように高濃度の硝酸塩が存在する海域は全ての植物プランクトンに

とって条件のよい環境であるが、Prochlorococcus や Synechococcus の細胞密度は

湧昇域よりもそれぞれ暖水域および移行域で最大となっており、湧昇域はピコ

真核植物プランクトンの現存量が卓越した。ピコ真核植物プランクトン分布は

硝酸塩濃度に大きく依存しており、暖水域でもエルニーニョ期に硝酸塩躍層が

浅くなると亜表層にピコ真核植物プランクトンが高密度に分布した。  

太平洋赤道域ではピコ植物プランクトンの微小動物プランクトンによる摂餌

がアンモニア生成に寄与しており、鉄も再生循環していることが示唆された。

暖水域ではエルニーニョ期に等温層内でリン酸塩の消費が進んでいる。暖水域

では鉄は再生循環していると考えられるが、エルニーニョによって栄養塩躍層

が浅くなり、バリアレイヤーが薄くなることで等温層内への鉄供給が高まり、

暖水域の等温層内では栄養塩消費が高まる可能性が示唆された。  
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第 3 章 暖水域表層への栄養塩供給をもたらす乱流混合の影響  

3-1 序論  

暖水域においては、等温層内の硝酸塩濃度は 0.1 µM 以下とほとんど枯渇して

いるがリン酸塩は余っている（図 7d、7e）。また、暖水域表層の鉄濃度は非常に

低く (Mackey  e t  a l . ,  2002b;  Slemons  e t  a l . ,  2010)、植物プランクトンにとっては暖

水域では硝酸塩と鉄が律速栄養塩であることが示唆される。ところが Ryan  e t  a l .  

(2002) は大規模エルニーニョの発生年である 1998 年 4 月から 6 月にかけて、

170°E 付近の暖水域表層でも衛星から確認できるほどの植物プランクトンブル

ームが生じていたことを確認しており、表層にも大量の栄養塩供給があったこ

とが示唆される。本研究においても、1997−1998 年の大規模エルニーニョ期には

表面でも 0.1 µM 以上の硝酸塩が検出されており、消費量を上回る硝酸塩の供給

があったことが示唆された（図 6f）。また、暖水域の等温層内でエルニーニョ期

にリン酸塩の消費が進んでおり（図 6e）、エルニーニョ期には暖水域表層へ鉄を

含む栄養塩を供給する過程があり、暖水域表層の栄養塩消費を高めていること

が第 2 章で示唆された。  

太平洋赤道域の暖水域では、エルニーニョ期に水温躍層および硝酸塩躍層が

浅くなっており（図 6a、6b）、水塊混合が栄養塩躍層に達することで表層への栄

養塩供給が増加すると推察される。しかし、暖水域はバリアレイヤーによって

上下の水塊の混合が妨げられている (Lukas and Lindstrom, 1991)。暖水域の栄養

塩供給過程を把握することは暖水域の植物プランクトン動態の理解において重

要であるが、水塊の乱流混合を観測から直接評価するのは困難である。本章で

は簡便な手法によって水柱の安定度を評価することで、エルニーニョ期に等温

層内へ栄養塩を供給する過程における乱流混合の影響について考察する。  
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3-2 材料と方法  

3-2-1 水柱の安定度判定へのシアノバクテリア色素の応用  

熱帯の貧栄養海域では、Prochlorococcus や Synechococcus といったシアノバク

テリアが優占群集となることが報告されている (Campbell  and Vaulot ,  1993)。暖水

域では亜表層で顕著な chl-a 極大が認められたが（図 7f）、植物プランクトンの

細胞内 chl-a 量は照度の変化に応じて増減するため、 chl-a の亜表層極大は表層

での海中照度の増加による chl-a 量の低下を捉えただけである可能性が示唆され

ている (Chavez et  al . ,  1996)。  

シアノバクテリアは補助色素としてゼアキサンチンを有しているが、ゼアキ

サンチンの濃度は照度による変化がなく、 chl-a よりも実際のシアノバクテリア

現存量を反映していると考えられる (Kana  e t  al . ,  1988; Moore  e t  a l . ,  1995)。暖水

域表層での亜表層にも匹敵する高いゼアキサンチン濃度は（図 11）、表層にも実

際には多くのシアノバクテリアが存在していることを示唆している。このよう

な植物プランクトンの光順化の反応によって、ゼアキサンチン /chl-a 比は鉛直的

に西部太平洋赤道域では低下することが報告されている (Mackey  e t  a l . ,  1998;  

Higgins and Mackey,  2000)。ただし、ゼアキサンチン /chl-a 比の低下は水塊が混

合せずに安定している場合に生じ、鉛直混合によって水塊がよく混合されると

ゼアキサンチン /chl-a 比は混合層内で均一になるはずである。  

2002−2003 年に実施した MR02-K06 航海のデータを用いて、ゼアキサンチン

/chl-a 比の鉛直分布から暖水域の等温層内における乱流混合を評価することを

試みた。暖水域では Prochlorococcus の現存量が Synechococcus の現存量よりも

高いため（表 4）、ゼアキサンチンの多くは Prochlorococcus 由来のものだと考え

られる。しかし、Synechococcus に由来するゼアキサンチンと区別できないため、

使用した chl-a の値は HPLC によって求めた Prochlorococcus 由来のディビニル
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chl-a と chl-a を加算して使用した。  

 

3-2-2 乱流運動エネルギー  

ゼアキサンチン /chl-a 比から見積もられた水塊の安定度に関する情報を評価

するため、一次元の混合層数値モデル (Noh and Kim,  1999;  Matsuura,  2001) を用

いて水塊の乱流運動エネルギー（ turbulent  k inet ic  energy:  TKE）を推定した。モ

デルシミュレーションは 0.5 m の分解能で 1 分毎の時間ステップとし、 0.5 m か

ら表面混合を推定するのには十分な深度である 120 m まで行った。数値モデル

に は 、 太 平 洋 赤 道 域 の 0°N 、 156°E に 係 留 さ れ て い る TRITON ブ イ

(ht tp : / /www.jamstec.go. jp/ jamstec/TRITON/real_t ime/php/ top.php; 

ht tp : / /www.pmel.noaa.gov/ tao/jsdisplay)  で 計 測さ れた 音響 流向 流速 計（ acoust ic  

Doppler  current  prof i ler :  ADCP）データおよび、 TRITON ブイに係留されている

CTD データを内挿して求めた水温、塩分の鉛直分布値を初期値として使用した。

表面の境界条件は TRITON ブイで計測した 10 分毎の気象データに基づき、熱、

淡水フラックス (Fairal l  e t  a l . ,  1996) およびバルク法によって求めたモーメント

フラックス (Kondo,  1975) から与えた。この数値モデルによるシミュレーション

によって表層の鉛直的な乱流、水温および塩分を求めて混合層深度を推定した。 

 

3-3 結果  

3-3-1 2002−2003 年のエルニーニョ期観測における暖水域の水塊構造  

2002 年 12 月から 2003 年 1 月に実施した MR02-K06 航海はエルニーニョの成

熟期に相当し (McPhaden,  2004)、塩分フロントによって特徴付けられる WPWP

の東端 (Maes  e t  a l . ,  2006) は 176°W と 170°W の間に位置した（図 15a）。暖水域

の等温層深度は 165°E から 176°W までは 82−101 m と深いが、165°E から西方に
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向かって浅くなり、 145°E における等温層深度は 20 m となった（図 15b）。暖水

域において 0.03 σθ の密度変化から求めた混合層深度は表面に最も低塩分な水塊

が存在した 175°E から暖水域東端の 176°W までは 14−19 m と浅いが、 175°E か

ら 160°E までは西方に向かって深くなった（図 15a）。 160°E における混合層深

度は等温層深度の 87 m に近い 82 m となっており、160°E から西方に向かっては

等温層が浅くなるにつれて混合層も浅くなり、145°E における混合層深度は 13 m

となった（図 15a）。混合層下端と等温層下端の間のバリアレイヤーは、混合層

および等温層共に浅くなった 145°E から 160°E において厚さが 5−23 m と薄く、

165°E から 176°W では 43−77 m と厚くなって、最も低塩分な水塊が存在した

175°E が 77 m と最も厚くなっていた（図 15a）。低塩分水塊が存在して混合層が

浅く、等温層が深い暖水域東部ではバリアレイヤーが厚く、等温層が浅くなっ

た暖水域西部ではバリアレイヤーが薄くなっていた（図 15a）。特に低塩分水塊

が存在した 175°E を中心として、 170°E から 176°W では  0 .125 σθ の密度変化も

浅い深度に認められ、バリアレイヤーの上部に強い密度勾配が生じていた（図

15a）。また、 170°W から 160°W の移行域でもバリアレイヤーは確認された（図

15a）。  

硝酸塩躍層は暖水域東部で深く、 165°E から 176°W においては、 4 µM 以上の

高濃度の硝酸塩は 100 m 以深に検出された（図 15c）。暖水域西部では硝酸塩躍

層は浅くなっており、160°E より西方では 70 m 深度において 0.4−6.9 µM と比較

的高濃度の硝酸塩が検出された（図 15c）。混合層の深い 160°E では、混合層内

の水深 80 m で 2.6 µM の硝酸塩が存在しており、145°E および 147°E では、0.1 µM

の硝酸塩は等温層よりも深い深度で検出された（図 15c）。暖水域においては chl-a

鉛直分布は顕著な亜表層極大が認められ、硝酸塩躍層が浅い暖水域西部の chl-a

亜表層極大はやや浅く、極大層の濃度も高くなった（図 15d）。暖水域東部では  
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図 15．MR02-K06 航海における（a）塩分、（b）水温、（c）硝酸塩、（d）Tchl-a: (chl-a + ディ

ビニル chl-a)、（e）ゼアキサンチンの鉛直断面図 

図中に挿入した白破線、黒破線および白実線は、それぞれ暖水域におけるΔ0.03 σθ（混合層）、

Δ0.125 σθおよびΔ0.5 °C（等温層）の深度を表す。図上部に暖水域の範囲を示す。図中の

黒点は採水観測深度を示す。
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chl-a 亜表層極大が等温層内に生じたのに対し、暖水域西部では chl-a 亜表層極

大は等温層より下層に生じた（図 15d）。シアノバクテリア現存量の指標となる

ゼアキサンチン濃度は暖水域において表面から chl-a 極大層まで比較的均一な分

布となった（図 15e）。  

 

3-3-2 ゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直分布  

各測点のゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直分布を図 16 に示す。暖水域東部の

170°E から 176°W で形成された厚いバリアレイヤー内においては、ゼアキサン

チン /chl-a 比は鉛直的な低下が顕著で、その傾きが大きい。また混合層内のゼア

キサンチン /chl-a 比が大きく、 175°E および 179°E では表面のゼアキサンチン

/chl-a 比は 1.0 を超えていた。170°W から 160°W の移行域でも厚いバリアレイヤ

ーは確認されたが、バリアレイヤー内におけるゼアキサンチン /chl-a 比の傾きは

小さかった。等温層が浅く、バリアレイヤーも薄い暖水域西部の 145°E から 156°E

においては、ゼアキサンチン /chl-a 比は表面から等温層まで鉛直的に低下してお

り、その傾きは大きい。ゼアキサンチン /chl-a 比は等温層より下層では鉛直的な

変化は小さいが、 145°E と 147°E においては等温層より下層の約 80 m に存在し

ている顕著な密度躍層付近まで、ゼアキサンチン /chl-a 比は顕著に低下した（図

16）。  

混合層が最も深くなった 1 6 0 ° E では、夜明け前の観測ではゼアキサンチン

/chl-a 比は混合層内で比較的均一になっており、その値は平均で 0.58±0.06 と低

かった。同じ日に実施した日中の観測では混合層が 82 m と深くなっていた。こ

の時、表面のゼアキサンチン /chl-a 比は 0.77 と高くなり、また混合層下部の 60 m

以深においてゼアキサンチン /ch l -a 比は低下して傾きが大きくなったが、 60 m

以浅におけるゼアキサンチン /chl-a 比は比較的均一で、その値も 0.64±0.08 と低  
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図 16．MR02-K06 航海における水温（ T）、塩分（ S）、密度（ σθ）、ゼアキサンチ

ン /chl-a 比（●）、Tchl-a（＋）および硝酸塩（○）の鉛直分布：145°E (D)、147°E 

(L)  

観測は夜明け前の暗期（ D）もしくは日中の明期（ L）に実施し、160°E、175°E、

170°W、160°W については暗期と明期の両方で観測している。図中の網掛けはバ

リアレイヤーの厚さを表す。   
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図 16．（続き）： 151°E (D)、 156°E (L)  
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図 16．（続き）： 160°E (D)、 160°E (L)   
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図 16．（続き）： 165°E (L)、 170°E (L)  
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図 16．（続き）： 175°E (D)、 175°E (L)  
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図 16．（続き）： 179°E (L)、 176°W (L) 
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図 16．（続き）： 170°W (D)、 170°W (L)  

  



- 79 - 
 

 

 

 

 

 

 

図 16．（続き）： 165°W (L) 
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図 16．（続き）： 160°W (D)、 160°W (L)  
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かった。暖水域で比較的深い混合層が形成された 156°E から 170°E においては、

混合層内でゼアキサンチン /chl-a 比が表面から下層に向かって低下している観

測点（ 156°E および 165°E）と、混合層内でゼアキサンチン /chl-a 比の傾きが比

較的均一な観測点（ 160°E および 170°E）が確認された。夜明け前と日中の観測

では、表面のゼアキサンチン /chl-a 比が比較的低い 156°E、170°W および 160°W

においては日中に表面のゼアキサンチン /chl-a 比は高まっていたが、表面のゼア

キサンチン /chl-a 比が高い 175°E では夜明け前と日中の観測で顕著な違いは認め

られなかった（図 16）。  

 

3-3-3 水塊の乱流混合シミュレーション  

ゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直変化と水塊混合の関係を評価するため、暖水域

の混合層において測定したゼアキサンチン /chl-a 比と乱流運動エネルギーとの

関係を見積もった（図 17）。混合層内におけるゼアキサンチン /chl-a 比鉛直分布

の傾きに対して、その層における乱流運動エネルギーのシミュレーション結果

の 平 均 値 を 示 し た 。 こ こ で 用 い た ゼ ア キ サ ン チ ン /chl-a 比 は 、 MR00-K08 、

MR02-K01 および MR02-K06 航海で行った TRITON ブイ近辺の観測点で得られた

結果を使用した。乱流エネルギーは常用対数値で表し、エネルギー値の下限と

なる値  (–10)  まで示した。混合層内におけるゼアキサンチン /chl-a 比の傾きと乱

流運動エネルギーとの間には有意な負の相関が認められ（ p<0.05,  n=17）、ゼア

キサンチン /chl-a 比の傾きが大きいほど乱流運動エネルギーが弱く、その水塊が

安定していることを示している。逆にゼアキサンチン /chl-a 比の傾きが小さく、

均一であるほど乱流運動エネルギーが強く、その水塊はよく混合していること

を示している。  

156°E の観測点では、混合層内であってもゼアキサンチン /chl-a 比は表面から  
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図 17．混合層内における乱流運動エネルギー（ TKE）の常用対数とゼアキサン

チン /chl-a 比の傾きとの関係  
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鉛直的に低下しており、ゼアキサンチン /chl-a 比も表面で 1.03 と高い値を示し

ている（図 16）。この観測点における乱流運動エネルギーの経時変化を、モデル

シミュレーションにより再現した（図 18）。モデルシミュレーションは、船舶観

測点と同じ赤道上の 156°E に係留されている TRITON ブイのデータから 2002 年

12 月 28 日の観測データを初期値に用い、船舶観測を実施した 2003 年 1 月 2 日

まで再現した。 2002 年 12 月 31 日には、風応力が日平均で 0.05 N m– 2 を超える

強風が吹いていたことが観測されており、シミュレーションでは同日の乱流運

動エネルギーの日平均鉛直分布は表面から水深 50 m まで高い値を示した（図

18a）。この時、水温と塩分のシミュレーション結果から密度変化で算出した混

合層も 46 m と見積もられた。 156°E では船舶観測を実施する 2 日前の 2002 年

12 月 31 日には混合層が深く、混合層内はよく混合していたことが再現された（図

18a）。  

2002 年 12 月 29 日から 31 日にかけて強まっていた海上風はその後弱まり、船

舶観測を実施した 2003 年 1 月 2 日の風応力は日平均で 0.005 N m– 2 と小さくな

っていた（図 18b）。 2003 年 1 月 2 日のシミュレーション結果は、強い乱流運動

エネルギーは表面付近だけに限られており、水塊は鉛直的に混合することなく

安定していたことを示した（図 18b）。ところがこの時の水温、塩分のシミュレ

ーション結果では密度は深くまで変化無く均一で、密度変化で混合層を見積も

ると 44 m であった。実際の船舶観測で日中に測定した密度変化から算出した混

合層深度も 36 m で（図 16）、風応力が弱いと風成混合が生じずに、混合層内で

あっても水塊は実際に混合することなく安定していることが再現された。  

156°E の観測点において再度 2003 年 1 月 11 日の観測データを初期値に用いて、

2003 年 1 月 15 日の乱流運動エネルギーを再現した（図 18c）。2003 年 1 月 15 日

には再び風が強まっており、強い乱流運動エネルギーが水深 60 m にまで及んで  
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図 18．赤道上 156°E の観測点における（ a） 2002 年 12 月 31 日、（ b） 2003 年 1

月 2 日、（ c） 2003 年 1 月 15 日の一次元数値モデルのシミュレーション結果  

日平均の水温（黒実線）、塩分（黒破線）、乱流運動エネルギーの常用対数（赤

点線）の鉛直分布をシミュレーションしている。TRITON ブイで観測された海上

風をシミュレーション図の上部に示す。  

  



- 85 - 
 

いることが再現された。水温、塩分のシミュレーション結果から密度変化で混

合層を見積もると 55 m であった。 2003 年 1 月 15 日には、シミュレーションを

行った観測点に近い 160°E の観測点で船舶観測を実施している。混合層は夜明

け前から日中にかけて 51 m から 82 m まで深くなったが、そこでのゼアキサン

チン /chl-a 比は表面から水深 50−60 m まで均一であったことが示されている（図

16）。  

モデルの信頼性を確認するために、シミュレーション結果と実際の船舶観測

データによって得られた水温、塩分の鉛直分布の値を比較した。 2003 年 1 月 2

日に行った 156°E の観測点では混合層内の水温、塩分の違いはそれぞれ 0.19 ± 

0.03 (°C) および 0.08 ± 0.01 と小さかった。また、2003 年 1 月 15 日に行った 156°E

のシミュレーション結果と 160°E の船舶観測データにおいては、それぞれ 0.17  ± 

0.22 (°C) および 0.23 ± 0.05 であった。 160°E の塩分は 156°E の塩分よりも低い

ため（図 16）、実測値とシミュレーションの塩分の差は大きくなっているが、

160°E の船舶観測でも 2003 年 1 月 15 日には強風が吹いていたことが確認されて

おり、 156°E と 160°E で気象条件に大きな差は無いと考えられる。  

 

3-4 考察  

3-4-1 ゼアキサンチン /chl-a 比によって示される水塊の特徴  

Prochlorococcus や Synechococcus のようなシアノバクテリアはゼアキサンチン

を補助色素として有しているが、光量の低下に伴って植物プランクトンの chl-a

含量は増加するのに対し、シアノバクテリアに含まれるゼアキサンチン含有量

に変化はない  (Kana  e t  al . ,  1988; Moore  e t  a l . ,  1995)。光量が低下した際に生じる

植物プランクトンの光順化による細胞内 chl-a 含量の増加は、光合成系タンパク

質をコードするメッセンジャー RNA が増加することで引き起こされ、このよう
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な変化は光量低下後おおよそ 2 時間以内に生じると考えられている (LaRoche  e t  

al . ,  1991)。また、Synechococcus に強光を 2 時間照射してもゼアキサンチン /chl-a

比の変化は認められないが、 3 時間の照射によって chl-a 量が低下し、ゼアキサ

ンチン /chl-a 比が上昇するのが確認されている (Müller,  2004)。これらの報告は、

海水中での照射光量の変化が生じた後、2−3 時間の時間差をもって光順化による

ゼ ア キ サ ン チ ン /chl-a 比 の 変 化 が 生 じ る こ と を 示 し て お り 、 ゼ ア キ サ ン チ ン

/chl-a 比は約 2−3 時間前の光履歴を反映していると考えられる。  

ゼアキサンチン /chl-a 比は太陽光の入射という直近の光履歴によって変化す

るため、昼間に上昇し、夜間には低下する日周期性を示す (Claustre  e t  a l . ,  2002)。

ただし、Post  e t  a l . ,  (1984) は昼夜 12 時間周期の珪藻を用いた培養実験によって、

強い昼間の照射光量（ 593 µmol quanta  m– 2  s – 1）で安定させた状態の培養株を、

弱い昼間の照射光量（ 72 µmol quanta m– 2  s – 1）に変更すると、細胞内 chl-a 含量

は数日をかけて昼夜変動幅以上に増加することを示した。これは強い太陽の入

射光がある表層に分布している細胞は、光量の少ない深層に分布する細胞と同

程度まで chl-a 含量が増加するには光量が低下しても数日を要することを意味し

ており、 1 日の昼夜変動においては夜間に chl-a 含量が最大まで増加することは

ない。つまり、ゼアキサンチン /chl-a 比は日周期性による昼夜の変動はあると考

えられるが、鉛直混合が無く安定している水塊ではその鉛直分布が夜間でも均

一になることはない。太平洋赤道域のように日中に 1000 µmol quanta m– 2  s – 1 を

超えるような強い海面入射光が長時間続く海域においては、鉛直的に安定して

いる水塊では表面に近いほど chl-a 含量が低下してゼアキサンチン /chl-a 比は高

くなると考えられ、夜間でもその鉛直的な傾きは大きいと考えられる。このこ

とは混合層が浅く、厚いバリアレイヤーが生じて鉛直的に安定した水塊であっ

た 175°E において、表面ではゼアキサンチン /chl-a 比が高くなって 1.0 を超えて
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おり、夜明け前と日中のゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直分布に大きな違いはない

ことからも確認できる（図 16）。  

一方で、 Post  e t  a l . ,  (1984)  は弱い昼間の照射光量（ 72 µmol quanta  m– 2  s – 1）で

安定させた状態の培養株を強い昼間の照射光量（ 593 µmol quanta  m– 2  s – 1）に変

更すると、細胞内 chl-a 含量は強い光から弱い光に変更した場合の変化速度より

も速い速度で低下することを示した。これは、深層に分布していた細胞が表層

にもたらされると比較的速やかに細胞内 chl-a 含量が減少することを示している。

鉛直混合によって上下層の水塊が混ざり合うと、混合水塊中におけるシアノバ

クテリア群集のゼアキサンチン /chl-a 比は均一な分布になる。同時に、深層に分

布していた群集は照射される光量が増加するためゼアキサンチン /chl-a 比は速

やかに高まり、表層に分布していた群集は照射される光量が減少するためゼア

キサンチン /chl-a 比は徐々に低くなるはずである。そのため、乱流混合している

層が深く、混合期間が長いほど表面のゼアキサンチン /chl-a 比は低くなると考え

られる。水塊が混合しやすい移行域の 170°W や 160°W において、また暖水域で

あっても水深 50−60 m まで水塊が鉛直混合していたことが確かめられた 160°E

において、表面のゼアキサンチン /chl-a 比は日中の方が高い（図 16）。 2−3 時間

の継続した光照射があれば光順化によって chl-a 量は低下するため (LaRoche  e t  

al . ,  1991; Müller,  2004)、非常に激しい気性擾乱があった場合を除いて、混合水

塊中であっても日中に測定した表層のゼアキサンチン /chl-a 比はやや高くなる

と考えられる。  

厚いバリアレイヤーが存在した 175°E から 176°W の暖水域東部においては、

ゼ ア キ サ ン チ ン /chl-a 比 が 表 面 で 高 く 、 バ リ ア レ イ ヤ ー 内 の ゼ ア キ サ ン チ ン

/chl-a 比の鉛直的な傾きが大きい（図 16）。これはこの海域は混合層が浅く、バ

リアレイヤーが厚い状態が長期間継続していたことを示しており、暖水域東部
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の水塊は鉛直的に安定した海域であることを示している。一方で暖水域西部に

おいては、160°E のように強い乱流混合が認められる水塊だけでなく、145°E や

151°E でも表面のゼアキサンチン /chl-a 比は低くなっていた（図 16）。 145°E お

よび 151°E では、ゼアキサンチン /chl-a 比は鉛直的に低下してその傾きも大きい

ことから、観測時点でその水塊は鉛直的に安定していた。しかし、表面の小さ

いゼアキサンチン /chl-a 比は、その水塊が暖水域東部のように混合することなく

安定した状態が長期間継続していなかったことを示しており、近い過去におい

て乱流混合していたと示唆される。暖水域西部は 160°E で混合層が 82 m に現れ

たように（図 16）、暖水域東部と比べると比較的水塊が混合しやすい海域である

ことが示唆された。  

 

3-4-2 風成混合による表層への栄養塩供給  

太平洋赤道暖水域の表層は、強い日射に伴う熱によって、また降雨に伴う塩

分低下によって成層しやすい。東部太平洋赤道域では恒常的に吹く東風によっ

て湧昇が生じて混合しているが、暖水域でも局所的に吹く風による風成混合は

生じていると推測される。MR02-K06 航海において、暖水域西部の 160°E では混

合層が深く、実際に水深 50−60 m まで水塊が鉛直混合していることがゼアキサ

ンチン /chl-a 比によって捉えられており（図 16）、モデルシミュレーションによ

っても再現されている（図 18c）。ただし、暖水域西部の 156°E では混合層深度

は 36 m であったが、ゼアキサンチン /chl-a 比は混合層内でも水塊が安定してい

たことを示している（図 16）。船舶観測を実施した 2003 年 1 月 2 日は風がほと

んど無く、モデルシミュレーションでも水塊は混合せず安定していたことが再

現された（図 18b）。TRITON ブイの観測データから、156°E では船舶観測日の 2

日前には強い海上風が吹いていたことが確認され、この時水塊の混合は 50 m 付
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近にまで及んでいたことがモデルシミュレーションにより再現されている（図

18a）。これは観測日 2 日前には強風に伴う風成混合によって水温、塩分が 50 m

付近まで均一になっていたことを表しており、2 日後には風が弱まり混合も弱ま

って、均一な水温、塩分の鉛直分布が 36 m まで少なくとも 2 日間は維持されて

いたことを示している。すなわち、密度変化に基づいて規定される混合層とは、

必ずしもその瞬間に水塊が混合している層を示しておらず、かつて混合した水

塊が均一な密度分布を維持している層を示す場合もある。一方で、ゼアキサン

チン /chl-a 比の鉛直分布は、密度変化によって見積もられる混合層よりも、より

直近の水塊の混合状態を表すものである。  

バ リ ア レ イ ヤ ー の 存 在 は 上 下 層 の 鉛 直 混 合 を 抑 制 す る た め (Lukas  and 

Lindstrom, 1991)、バリアレイヤーが厚いと水温躍層直下の栄養塩豊富な水塊が

混合層内へ供給されるのを抑制する。暖水域東部はバリアレイヤーが厚く、ゼ

アキサンチン /chl-a 比やその鉛直的な傾きが大きいことからも、混合しにくい鉛

直的に安定した海域であることが示された（図 16）。一方で、暖水域西部は比較

的バリアレイヤーが薄く、ゼアキサンチン /chl-a 比も小さいことから、風成混合

による水塊の混合を生じやすい海域であることが示された（図 16）。また、暖水

域西部のバリアレイヤーは密度変化が小さいことも混合しやすい水塊であるこ

とを示している（図 15）。バリアレイヤーは、中央太平洋から高塩分水が沈み込

んで (Lukas and Lindstrom, 1991)、また降雨による表層の低塩分水が東向きに流

れることで生じると考えられている (Roemmich et  a l . ,  1994)。このような形成過

程においては、暖水域東部の水塊で塩分変化が大きくなると考えられ、バリア

レイヤーを暖水域東部でより厚くし、混合しにくい水塊を形成していると考え

られる。  

エルニーニョによって活発な対流活動域が東部に移動すると表層の低塩分水
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塊も東へ移動するため、バリアレイヤーの発達した混合しにくい水塊は太平洋

赤道域の東部で生じることになる。暖水域西部のバリアレイヤーの薄い混合し

やすい水塊が太平洋赤道域に拡がるため、エルニーニョが発達するとバリアレ

イヤーが薄くなる傾向が捉えられる（図 6d）。またエルニーニョが発達すると、

暖水域の水温躍層および硝酸塩躍層も浅くなる (図 6a、 6b)。さらに、 1997−1998

年の大規模エルニーニョ期には暖水域表面でもリン酸塩や硝酸塩の増加が観測

されている（図 6e、 6f）。これは、大規模エルニーニョ期に浅くなった栄養塩躍

層まで風成混合が達して、混合層内に栄養塩を供給したことを示唆する。 1998

年 4−6 月には、暖水域表層で植物プランクトンブルームの形成が確認されてい

るが (Ryan  e t  a l . ,  2002)、エルニーニョが発達して暖水域の混合しやすい水塊が拡

がることで、風成混合によって暖水域表層にも多量の栄養塩が供給され得るこ

とが示唆された。  

 

3-5 結論  

太平洋赤道域に広く分布している Prochlorococcus や Synechococcus といった

シアノバクテリアは補助色素としてゼアキサンチンを有している。シアノバク

テリアが有するゼアキサンチンの細胞内含量は光によって変化することはない

が、海水中では深層に向かって光量が減少するのに伴い細胞内の chl-a 含量が増

加する。このような光順化によって細胞内のゼアキサンチン /chl-a 比は鉛直的に

安定した水塊では下層に向かって低下する。ゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直分布

は乱流運動エネルギーと相関があり、鉛直的な傾きが大きい時はその水塊は混

合していないことを示し、鉛直分布が均一な場合にはその水塊はよく混合して

いることを示した。また、シアノバクテリアは強い光を長時間照射されている

とゼアキサンチン /chl-a 比は大きくなることから、表層のゼアキサンチン /chl-a
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比が大きいほどその水塊は長期間混合していないことを示す。ゼアキサンチン

/chl-a 比の分布から、暖水域東部はバリアレイヤーが厚く、水塊が混合しにくい

のに対し、暖水域西部は暖水域東部に比べて混合しやすいことが明らかとなっ

た。  

モデルシミュレーションでは、強い海上風によって水塊の混合が引き起こさ

れることが示され、暖水域西部では局所的な風による風成混合が生じやすいと

考えられる。エルニーニョはこのような風成混合が生じやすい水塊を太平洋赤

道域に拡げる。またエルニーニョ期には暖水域の栄養塩躍層も浅くなるため、

風成混合が栄養塩躍層まで達しやすく、暖水域表層への多量の栄養塩供給も期

待される。これはエルニーニョ期には暖水域の貧栄養塩環境が改善する可能性

があることを示唆するものである。  
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第 4 章 一次生産の変動  

4-1 序論  

太平洋赤道域の表層では東西で栄養塩環境が大きく異なる。水柱積算 chl-a 量

は栄養塩が豊富な湧昇域の方が暖水域よりも高いが、海色衛星で捉えられるよ

うな大きな違いはなく (McClain ,  2009)、その差は Mackey  e t  a l . ,  (1997) にも指摘

されているように小さいことを第 2 章で報告した。一方で、Mackey  e t  a l . ,  (1997)  

は暖水域の水柱積算一次生産は湧昇域よりも低く、東西で水柱積算 chl-a 量に大

きな差はないにもかかわらず水柱積算一次生産の差は大きいことを報告してい

る。  

暖水域では一次生産の 10−75%が chl-a 亜表層極大の水深 50−110 m で行われて

いるが、その深度では chl-a 量が高くても光が不足しているため、一次生産が抑

制される (Mackey  e t  al . ,  1997)。湧昇域では光合成を行うために十分な光量があ

る表層に豊富な栄養塩が存在していることが高い一次生産に繋がり、東西の植

物プランクトン鉛直分布の違いが東西の一次生産の差を大きくしている要因で

あることは疑いない。しかし、本研究で暖水域から湧昇域にかけて硝酸塩濃度

の変化に応じてピコ植物プランクトン群集組成が変化していることが明らかと

なった。 Prochlorococcus、 Synechococcus およびピコ真核植物プランクトンのピ

コ植物プランクトン群集はそれぞれ細胞当たりの一次生産が異なることが報告

されているが (Li,  1994)、このような植物プランクトン群集組成の変化が太平洋

赤道域の一次生産においてどのような影響を及ぼしているのかは明らかでない。 

東部太平洋赤道域では、エルニーニョ期に水温躍層および赤道潜流が深くな

って真光層内への鉄の供給量が低下して一次生産が抑制されるため、ENSO によ

り一次生産が変動することが指摘されている (Barber  e t  al . ,  1996; Foley  e t  a l . ,  

1997;  Chavez  e t  a l . ,  1998)。暖水域ではエルニーニョ期に水温躍層および栄養塩
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躍層が浅くなり、このような水塊構造の変化によって暖水域の一次生産はエル

ニーニョ期に増加することが示唆されている  (Radenac and Rodier,  1996; Mackey  

e t  a l . ,  1997)。しかし、これまでに暖水域において ENSO による一次生産の変動

を捉えた観測知見はなく、ENSO が太平洋赤道域の一次生産においてどのような

影響を及ぼしているのかは明らかでない。  

本章では、太平洋赤道域における一次生産の変動に関して、暖水域における

ENSO による水塊構造の変化に対する応答について、さらに各海域における栄養

塩と植物プランクトン群集組成の違いが及ぼす影響について考察する。  

 

4-2 材料と方法  

4-2-1 一次生産測定  

海水サンプルに炭素の安定同位体である 1 3C を添加して培養し、単位時間当た

りの 1 3C 取り込み速度を測定して植物プランクトンの一次生産を求めた。海水サ

ンプルの採水は培養直前の日出前に行い、大型動物プランクトンの混入を避け

るため採水時にプランクトンネット (200 µm mesh)  でろ過し、酸で洗浄した 1 L

の透明ポリカーボネート製ボトルへ入れて NaH 1 3CO 3 を添加した。 NaH 1 3CO 3 の

添加量は、おおよそ現場の溶存無機炭素濃度の 10%となるように、最終濃度を

0.2 mM とした。採水および培養深度は 0 ｍからほぼ表面光量の 0.1%光量層に

相当する 150 m までとし、 0 ｍから 10 m 間隔で 100 m までと、 120 m と 150 m

を加えた計 13 層で実施した。MR99-K07、MR00-K08、MR02-K01 および MR02-K06

航海で現場法による培養を実施し、サンプルボトルは漂流ブイもしくは船尾か

ら係留した表面ブイから吊したロープに採水深度と同じ深度に取り付けた。サ

ンプルボトルは日出前に投入して培養を開始し、培養時間は翌日の日出前まで

の 24 時間として、夜間の呼吸による炭素放出も含めた１日当たりの純一次生産
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を 求 め た 。 MR99-K07 航 海 で は 日 出 前 ま で 現 場 培 養 を 継 続 し た が 、 そ の 他 の

MR00-K08、 MR02-K01 および MR02-K06 航海では日没まで現場海水中に吊り下

げ、その後船上に回収した。回収後のサンプルボトルは、等温層より下層にあ

るサンプルについては現場温度とは異なる水温環境となるが、表面海水を通水

している甲板水槽内で遮光して日出前まで培養した。  

KY97-14 および MR98-01 航海では 0 m から 120 m まで 10 m 間隔で 13 層の培

養を行った。この観測でも現場法を実施しているが、採水および培養開始時間

は現地時間の正午前後に行って培養時間を 3 時間としているため、求めた 1 時

間当たりの一次生産には夜間の呼吸による炭素放出は含まれていない。  

培養後、全ての試料について試水は燃焼済の GF/F フィルターでろ過し、塩酸

蒸気にて無機炭素を取り除いた。培養中を除いて、採水から培養後にろ過が終

了するまでは培養瓶に光が当たらないようにして作業した。フィルターに残っ

た粒子の 1 3C 含量は、 Hama  e t  a l .  (1983) の方法に従い、質量分析計 (ANCA-SL; 

SerCon)  で測定した。  

 

4-2-2 サイズ分画一次生産測定  

エルニーニョ期に実施した MR02-K06 航海では、表面およびクロロフィル極

大層とその中間層の計 3 層で採水したサンプルについて、サイズ別に分画した

一次生産を測定した。測定は、暖水域西部に位置する 156°E、暖水域のほぼ東端

に位置する 179°E および移行域の 165°W における観測点で実施した。培養は疑

似現場法で行い、甲板上に設置した表面海水を通水した水槽内で正午頃から 24

時間の培養を実施した。サンプルボトルには黒い網を被せて採水深度と同じ光

量に調整した。それぞれのサンプルの採水深度と表面光量に対する %光量は以下

の通りである。  
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156°E： 0 m (100%)、 40 m (25%)、 70 m (5%) 

179°E： 0 m (100%)、 60 m (10%)、 90 m (1%) 

165°W： 0 m (100%)、 20 m (25%)、 60 m (5%) 

ピコ植物プランクトンとしてフローサイトメトリーで検出している群集は、

予備解析では 2 µm のフィルターでろ過をすると群集の一部はフィルターを通過

せず、3 µm のフィルターではほとんどすり抜けた。そのため、試水は培養後 GF/F

フィルターでろ過する前に 1 µm、3 µm および 10 µm のプレフィルターでろ過し

て分画したものと、プレフィルターを使用しないものに分けて、<1 µm、1−3 µm、

3−10 µm および >10 µm の 4 つのサイズの一次生産を算出した。本研究では、3 µm

以下の植物プランクトンをピコ植物プランクトンとして扱った。  

 

4-3 結果  

4-3-1 太平洋赤道域の一次生産分布  

太平洋赤道域の暖水域、移行域および湧昇域における水柱積算一次生産はそ

れぞれ 435 ± 158 mg C m– 2  d – 1、775 ± 265 mg C m– 2  d – 1 および 990 ± 61 mg C m– 2  d– 1

と有意に異なることが見積もられた（ F(17,2)=11.456,  p<0.01、表 5）。Tukey-Kramer

法を用いた多重比較によれば、暖水域の一次生産は他の海域の一次生産よりも

有意に低かったが（ p<0.05）、エルニーニョ期とラニーニャ期で有意な差は無か

った。移行域および湧昇域では強光阻害と見られる表面での一次生産の減少が

生じていた（図 19a）。移行域および湧昇域では、表層 50 m 以浅の chl-a 量は水

柱積算量の約 40％を占めたが（表 3）、50 m 以浅の一次生産は水柱積算の 69−75%

に達した（表 5）。暖水域では chl-a 鉛直分布はエルニーニョ期、ラニーニャ期と

もに顕著な亜表層極大が認められ、表層 50 m 以浅の chl-a 量は水柱積算量の約

20％しかない（表 3）。しかし、一次生産の鉛直分布には両期間とも chl-a 分布の  
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図 19．（ a）24 時間培養（ b）3 時間培養によって測定した一次生産の平均鉛直分

布  

24 時間培養は MR99-K07、 MR00-K08、 MR02-K01 および MR02-K06 航海で実

施している。3 時間培養は 1997−1998 年の大規模エルニーニョ期に暖水域で実施

している。暖水域、移行域および湧昇域についてそれぞれ平均値と標準誤差を

エラーバーで示す。暖水域についてはエルニーニョ期とラニーニャ期に区別し

ている。 24 時間培養における観測点数は表 5 に示す。 3 時間培養における観測

点数は 7 測点である。  
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表 5． 1994 年から 2003 年に計測された暖水域（ WPWP）、移行域（ Trans i t ion）、

湧昇域（ Upwell ing）における水柱積算一次生産 a  

 

 
WPWP Transi t ion Upwel l ing  S ta t i s t i ca l  r esul t  

El  Niño  La  Niña  Tota l  mean   S ta t s b  S ta t s c  S ta t s d

Pr imary  

produc t ion  

(mg C m – 2  d – 1 )  

390 ±  140 

(4)  

536 ±  153 

(3)  

435 ±  158 

(9)  

775 ±  265 

(6)  

990 ±  61 

(3)  

p  <  

0 .01  
NS 

p  <  

0 .05

<50 m 72% 59% 62% 75% 69%    

 

a 暖水域における Total  mean はエルニーニョ期、ラニーニャ期とノーマル期を

含む全期間の値である。データは積算値と標準偏差を示している。水柱積算に

対する 50 m 以浅の割合を示した。括弧内の数字はそれぞれの平均値に使用した

観測点数を示す。統計解析は表 3 と同様である。  
b 全海域の分散分析  
c 暖水域でのエルニーニョ期とラニーニャ期の比較  
d 暖水域（全期間）と移行域との比較  
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ような顕著な亜表層極大は認められず（図 19a）、暖水域においても 50 m 以浅の

一次生産は水柱積算の約 60%に達した（表 5）。  

 

4-3-2 エルニーニョ期における暖水域の一次生産  

24 時間培養による測定では、暖水域の一次生産に ENSO による顕著な差は認

められなかったが（図 19a）、 1997−1998 年の大規模エルニーニョ期に行った 3

時間培養による測定（ KY97-14、 MR98-01）では、表面の約 5%光量に相当する

60 m 深度で顕著な一次生産の亜表層極大が認められた（図 19b）。 1997−1998 年

のエルニーニョ期には観測域全体が暖水域となるほど WPWP が東方に拡大して

いる様子が観測されている（図 5）。塩分 34.2 の低塩分水塊も 170°W 以東に観測

されており、混合層および等温層は観測域全体にわたって浅くなっていた（図 5）。

栄養塩躍層も浅くなっており、 chl-a の亜表層極大も浅くなって観測を通して最

大となる 0.7 µg L – 1 を超える chl-a 濃度が 60 m 深度で観測されている（図 5）。  

平均すると ENSO による差が捉えられなかった 24 時間培養の一次生産測定に

おいても（図 19a）、 2002−2003 年のエルニーニョ期（ MR02-K06）に行った各観

測点の鉛直分布を見ると、 151°E の 40 m および 50 m 深度で 10 mg C m– 3  d – 1 を

超える顕著な亜表層極大が認められた（図 20）。 151°E では 40 m 付近に硝酸塩

躍層が生じており、40 m および 50 m 深度の硝酸塩濃度はそれぞれ 0.12 µM およ

び 1.28 µM であった。水深 40 m は表面の 10%光量に相当しており、50 m の光量

は 6%であった。 MR02-K06 航海において、暖水域で測定された 151°E の観測点

を除いた 3 観測点では顕著な亜表層極大は認められなかったが、これらの観測

点では 1 µM 以上の高濃度硝酸塩は表面光量の 1−5%深度に検出されており、

151°E よりも深くなっていた。  
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図 20． MR02-K06 航海における一次生産鉛直分布  
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4-3-3 サイズ分画一次生産  

2002−2003 年のエルニーニョ期における観測（ MR02-K06）において、水塊構

造の異なる 3 つの観測点でサイズ分画した一次生産を測定した（図 21）。暖水域

西部に位置する 156°E の観測点は、混合層および等温層はそれぞれ水深が 36 m

および 59 m であり、その間に厚さが 23 m のバリアレイヤーが生じた（図 16）。

暖水域のほぼ東端に位置する 179°E の観測点では混合層は水深 14 m と浅いが等

温層が水深 90 m と深く、バリアレイヤーの厚さは 76 m となった（図 16）。156°E

の観測点における硝酸塩濃度は水深 60 m 以浅では 0.1 µM 以下であったが、70 m

では 3.5 µM と高濃度であった。179°E においては水深 80 m 以浅では硝酸塩は検

出されなかったが、等温層直下の 90 m 深度の硝酸塩濃度は 1.8 µM であった。

移行域の 165°W の観測点では、混合層および等温層はそれぞれ水深が 37 m と

110 m であったが（図 16）、等温層内で 1.8 µM 以上の硝酸塩が存在していた（図

21）。  

156°E および 179°E では、それぞれ等温層直下に 1 µM 以上の硝酸塩が存在し

た 70 m および 90 m 深度には顕著な chl-a 亜表層極大が認められた。暖水域東部

の 179°E の亜表層極大では chl-a 濃度は 0.6 µg L– 1 に達し、暖水域西部の 156°E

における chl-a 亜表層極大の 0.5 µg L– 1 よりも高い chl-a 量が観測された。移行

域の 165°W では暖水域の値と比べると表層の chl-a 量が高く、顕著な亜表層極大

は認められなかったが、 chl-a 量は最大となった 60 m 深度でも 0.4 µg L– 1 以下と

暖水域の亜表層極大より低い値となった（図 21）。  

暖水域西部の 156°E では一次生産は、水深 0 m および 40 m で 10 mg C m– 3  d – 1

以下であったが、3.5 µM の硝酸塩が存在した水深 70 m では 15 mg C m– 3  d – 1 と高

くなった。厚いバリアレイヤーが存在した暖水域東部の 179°E においては、水

深 60 m で 8.3 mg C m– 3  d – 1 の一次生産があったが、水深 0 m および 90 m の一次
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生産は 4 mg C m– 3  d – 1 以下と最も低かった。移行域の 165°W においては、 0 m、

20 m および 60 m の全観測深度で 10 mg C m– 3  d – 1 を超える高い一次生産が測定さ

れ、 20 m 深度では 16.4 mg C m– 3  d – 1 に達した（図 21）。  

156°E では、水深 70 m における一次生産は 1−3 µm 画分が 8.5 mg C m– 3  d– 1 と

最も高く、 3−10 µm および 10 µm 以上の画分の大型植物プランクトンによる一

次生産はそれぞれ 2.2 mg C m– 3  d – 1 および 1.8  mg C m– 3  d – 1 であり、 1−3 µm 画分

の割合が 57%を占めた。しかし、硝酸塩濃度が 0.1 µM 以下の 0 m および 40 m

の水深においては 1−3 µm 画分の割合は低く、水深 40 m では 1 µm 以下画分の一

次生産が 4.4 mg C m– 3  d– 1 と最も高くなった（図 21）。  

179°E では水深 60 m の一次生産が最も高いが、バリアレイヤー内に位置して

おり硝酸塩濃度は 0.1 µM 以下であった。水深 60 m における一次生産は 1 µm 以

下、1−3 µm 、3−10 µm および 10 µm 以上の画分においてそれぞれ 4.0 mg C m– 3  d– 1、

3.1 mg C m– 3  d – 1、 1.0 mg C m– 3  d – 1 および 0.3 mg C m– 3  d – 1 であり、 1 µm 以下画分

の割合が最も高かった。水深 60 m における 1 µm 以下画分の一次生産は 156°E

の水深 40 m における一次生産と同程度であった。水深 90 m では 1.8 µM の硝酸

塩が存在したが、最も高い 1−3 µm 画分でも 1.5 mg C m– 3  d– 1 と全画分において

一次生産は低かった（図 21）。  

165°W では、 1−3 µm 画分の一次生産が全観測深度において最も大きな割合を

占めた。水深 20 m の一次生産が最も高く、 1−3 µm 画分では 6.2 mg C m– 3  d – 1 で

あったが、1 µm 以下画分は 4.3 mg C m– 3  d – 1 と 156°E および 179°E における一次

生産と同程度であった。 3−10 µm および 10 µm 以上画分の一次生産も水深 20 m

で最も高く、それぞれ 4.0 mg C m– 3  d – 1 と 2.0 mg C m– 3  d – 1 であった（図 21）。  

表面の値は強光阻害により低下している可能性もあるが、暖水域において一

次生産は表面の 5−10%光量層で最大となり、硝酸塩が枯渇していない移行域で  
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図 21．MR02-K06 航海において暖水域西部（ 156°E）、暖水域東部（ 179°E）およ

び移行域（ 165°W）で測定した（上段）硝酸塩濃度、Prochlorococcus、Synechococcus、

ピコ真核植物プランクトンピコ植物プランクトン細胞密度および（下段）サイ

ズ分画一次生産、 chl-a 濃度の鉛直分布  

サイズ分画一次生産（ PP）は <1 µm、1−3 µm、3−10 µm、>10 µm の 4 画分で実

施している。疑似現場法による一次生産測定を 156°E および 165°W では 100%

（表面）、 25%、 5%の 3 層で行い、 179°E では 100%（表面）、 10%、 1%の 3 層で

行っている。  
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はより表面に近い 25%光量層で最大となった。これらの層において一次生産の

割合が最も高いのは、156°E では 1−3 µm 画分、179°E では 1 µm 以下画分、165°W

では 1−3 µm 画分であった（図 21）。  

 

4-4 考察  

4-4-1 太平洋赤道暖水域における一次生産の特徴  

太平洋赤道域の水柱積算一次生産は湧昇域では 990 ± 61 mg C m– 2  d – 1 と見積も

られたが、暖水域では 435 ± 158 mg C m– 2  d– 1 と湧昇域の半分以下であった（表

5）。暖水域の一次生産が湧昇域に比べて低いことはこれまでにも指摘されてお

り (Mackey  e t  a l . ,  1997)、暖水域の一次生産が湧昇域の半分程度であることを示

した Le Borgne  e t  a l . ,  (2002a)  の報告とも一致する。  

暖水域では植物プランクトンは亜表層極大を形成するのに対し、湧昇域では

より表層に分布しており、両海域の水柱積算 chl-a 量の差は小さい（表 3）。暖水

域は光量が小さく一次生産の低い亜表層に高い chl-a 分布が存在するため、chl-a

量の増加が一次生産の増加に繋がらず、両海域で異なる植物プランクトンの鉛

直分布が両海域の一次生産の差を大きくする要因であることが指摘されている

(Mackey  e t  a l .  1997; Le Borgne  e t  a l .  2002b)。  

暖水域の植物プランクトンは硝酸塩躍層付近に亜表層極大を形成するが、実

際には暖水域における一次生産の 62%は chl-a 量が水柱全体の約 20％しか存在し

ない 50 m 以浅で行われている（表 3、 5）。このため、 chl-a 量の約 40%が 50 m

以浅に分布している湧昇域と比べると暖水域の一次生産は低い値を示す（表 5）。

さらに、暖水域のように対流活動が活発な海域では発達した積乱雲が形成され

る。移行域や湧昇域の日射量に比べて暖水域の日射量が低いことも（ p<0.01、表

3）暖水域の一次生産を抑制する一因だと考えられる。  
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東部太平洋赤道域はラニーニャ期には湧昇が強まり栄養塩濃度も増加するた

め一次生産はラニーニャ期に高くなり、ENSO による変動は約 2 倍に達すること

が報告されている (Barber  e t  a l . ,  1996)。エルニーニョ期には西部太平洋赤道域で

水温躍層が浅くなって硝酸塩躍層も浅くなることから、それに伴って chl-a 亜表

層極大が浅くなると光利用効率が増大して西部太平洋赤道域の一次生産が高ま

ることが示唆されている (Mackey  e t  a l . ,  1997)。  

暖水域においてはエルニーニョ期に硝酸塩躍層が浅くなるのが捉えられたが

（図 6b）、暖水域の水柱積算一次生産にエルニーニョ期とラニーニャ期で有意な

差は認められなかった（表 5）。しかし、大規模エルニーニョが生じた 1997−1998

年の観測では、表面の 5%光量に相当する水深 60 m まで chl-a 亜表層極大が浅く

なり（図 5）、この時 60 m 深度で一次生産が顕著に高まったのを確認した（図

19b）。また、エルニーニョ期に行った 2002−2003 年の MR02-K06 航海において

も、151°E の観測点では高い一次生産が 40 m および 50 m 深度で確認されている

（図 20）。1997−1998 年の観測時には観測域全域で硝酸塩躍層の深度上昇が生じ

ており、 MR02-K06 航海でも 151°E の観測点では水深 40 m まで高濃度の硝酸塩

が分布している（図 5）。これらは暖水域ではエルニーニョによって硝酸塩躍層

が浅くなると一次生産が高まることを現場観測でも捉えた結果である。暖水域

でも ENSO によって一次生産は変動するが、エルニーニョが発達すると暖水域

では一次生産が高まることを示しており、ENSO に伴う一生産量の変動は太平洋

赤道域の東西で異なることが示された。  

 

4-4-2 ピコ植物プランクトン群集の一次生産  

太平洋赤道域においてはピコ植物プランクトンが優占群集であるが、水塊の

硝酸塩濃度に応じてピコ植物プランクトン群集組成は変動することを第 2 章で
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示した。植物プランクトン群集組成の変動が一次生産に及ぼす影響を評価する

ために、 1 µm 以下、 1−3 µm、 3−10 µm、 10 µm 以上の 4 画分における一次生産

を暖水域西部（ 156°E）、暖水域東部（ 179°E）および移行域（ 165°W）で測定し

た（図 21）。1 µm 以下画分は、大部分の Prochlorococcus と一部の Synechococcus

による一次生産を示しており、 1−3 µm 画分は一部の Synechococcus とピコ真核

植物プランクトンによる一次生産を反映していると考えられる。3−10 µm 画分は

円石藻等のナノサイズの植物プランクトン群集で、10 µm 以上画分は珪藻等だと

考えられる。  

本研究では、最終フィルターとして GF/F フィルターを使用しているが、GF/F

フィルターは公称ろ過サイズが約 0.7 µm である。GF/F フィルターでは小型のピ

コ 植 物 プ ラ ン ク ト ン を 保 持 で き ず 過 小 評 価 す る 可 能 性 が 示 唆 さ れ て い る が

(Dickson and Wheeler,  1993)、その後 Chavez et  a l .  (1995) によってその結果は否

定されている。本研究でも亜熱帯海域で行った予備解析において、 GF/F フィル

ターと 0.4 µm のヌクレポアフィルターでは chl-a 量に差は無いことを確認して

い る 。 従 っ て 、 本 研 究 で 示 し た 一 次 生 産 は 1 µm 以 下 画 分 に お い て も

Prochlorococcus を含む植物プランクトンの一次生産を定量的に表していると考

えられる。  

移行域および湧昇域では大型植物プランクトンの割合が高まっており（表 3）、

暖水域では 3 µm 以上の大型植物プランクトンによる一次生産は低かったが、移

行域では比較的高い一次生産が捉えられた（図 21）。真核藻類は硝酸塩濃度の増

加に伴い硝酸塩取り込み速度を増加させることが指摘されていることから (Peña  

e t  a l . ,  1992;  Wilkerson and Dugdale,  1992)、硝酸塩の増加した移行域や湧昇域で

は大型植物プランクトンの一次生産が高まっていると示唆される。しかし、大

型植物プランクトンの一次生産が増加した移行域においても一次生産の 60%以
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上をピコ植物プランクトン群集が担っていた（図 21）。これは、太平洋赤道域に

おいてはピコ植物プランクトンが chl-a 量でも一次生産者としても最も貢献が高

い植物プランクトン群集であることを示している。  

暖水域においては Synechococcus の現存量が非常に少ないため（図 7k、表 4）、

ピコ植物プランクトンによる一次生産の内 1 µm 以下画分の一次生産の多くは

Prochlorococcus の一次生産を反映していると考えられる。暖水域における 1 µm

以下画分の一次生産は、 156°E および 179°E のどちらにおいても硝酸塩濃度が

0.1 µM 以下の等温層内で最大となっており、その値はどちらも約 4 mg C m– 3  d – 1

と小さいがその深度における一次生産の約 50%を占めた（図 21）。暖水域の一次

生産は 50 m 以浅の等温層内で水柱の約 60％を占めており（表 5）、暖水域の一

次生産は Prochlorococcus の寄与が最も高いことを示している。  

165°W の移行域において、 1 µm 以下画分における一次生産の最大値は 156°E

および 179°E の暖水域の最大値とほぼ等しく、暖水域と移行域で顕著な差は無

かった（図 21）。この結果は、硝酸塩が増加しても 1 µm 以下画分の植物プラン

クトンによる一次生産を高めないことを示している。これは Prochlorococcus が

硝 酸 塩 を 利 用 で き な い と し て い る こ れ ま で の 報 告 (Pal inska  e t  a l . ,  2002;  

García-Fernández and Diez,  2004) とも矛盾しない。ただし、移行域における 1 µm

以下画分の一次生産が全体に占める割合は、より大型の植物プランクトンによ

る一次生産が増加したため最大でも 26%に低下した。移行域や湧昇域のように

栄養塩が増加した海域では一次生産における Prochlorococcus の寄与は相対的に

小さくなることが示された。  

移行域は Synechococcus の細胞密度が表層で高いことが確認されており（図

7k）、移行域では Synechococcus による一次生産が高まっていると考えられる。

Synechococcus の細胞径は約 0.9 µm であることから (Morel  et  a l . ,  1993)、多くの
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Synechococcus は 1 µm 以下に分画される。しかし、暖水域と移行域で 1 µm 以下

画分における一次生産はほぼ等しく（図 21）、移行域における Synechococcus の

細胞密度増加による一次生産への寄与は小さいことが示唆される。これは、細

胞体積から見積もられる Synechococcus の現存量が、移行域でも Prochlorococcus

やピコ真核植物プランクトンに比べて小さいことも一因だと考えられる（表 4）。 

フ ロ ー サ イ ト メ ト リ ー の 予 備 解 析 に よ っ て 、 一 部 の サ イ ズ の 大 き い

Synechococcus は 1 µm 以上の画分にも含まれることが確認されている。しかし、

ピコ真核植物プランクトンの現存量は Synechococcus の現存量よりも大きく（表

4）、 1−3 µm 画分では Synechococcus 現存量はさらに小さくなる。また、ピコ真

核植物プランクトンの細胞当たりの一次生産は Synechococcus よりも一般的には

高いことが報告されており (Li,  1994)、1−3 µm 画分の一次生産はピコ真核植物プ

ランクトンの一次生産を主に反映していると考えられる。つまり、移行域にお

ける 1−3 µm 画分の高い一次生産はピコ真核植物プランクトンの影響が大きいこ

とを示している。大型の真核藻類と同様に、硝酸塩濃度の増加に伴いピコ真核

植物プランクトンの一次生産も高まったと考えられ、移行域や湧昇域において

はピコ真核植物プランクトンが一次生産者として最も寄与していることが示さ

れた。  

暖水域においても、chl-a 極大層が水深 70 m に現れた暖水域西部の 156°E では、

70 m 深度の一次生産が高くなった（図 21）。この深度には 3.5 µM の硝酸塩が存

在しており、 1−3 µm 画分の一次生産の割合は 57%に及んでいる。水深 70 m の

光量は表面の 5%光量に相当するが、ピコ真核植物プランクトンはこの深度で

10.4 × 10 3 cel ls  ml– 1 と湧昇域表層の平均値よりも高い細胞密度となっていた（図

21）。暖水域東部の 179°E では硝酸塩躍層が深く、水深 90 m に 1.8 µM の硝酸塩

が存在して chl-a 極大が認められたが、1−3 µm 画分における一次生産は低い（図
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21）。 179°E の水深 90 m は 156°E の水深 70 m に比べると硝酸塩濃度が低く、ピ

コ真核植物プランクトンの細胞密度も 5.4 × 103  cel ls  ml – 1 と小さい。しかし、そ

の値は 165°W の水深 20 m におけるピコ真核植物プランクトンの細胞密度である

3.4 × 10 3 cel ls  ml– 1 よりも大きい（図 21）。それにも関わらず 179°E の水深 90 m で

1−3 µm 画分の一次生産が低いのは、この深度における光量が表面光量の 1%と

少ないことが大きな要因だと考えられる。これらの結果は、ピコ真核植物プラ

ンクトンの一次生産を高めるには表面の 5%程度の光量が必要であることを示し

ている。  

硝酸塩躍層が浅くなってピコ真核植物プランクトンが 5%光量層以浅で増加す

ると一次生産が高まることから、1997−1998 年および 2002−2003 年のエルニーニ

ョ期に暖水域の亜表層で生じた高い一次生産は（図 19b、 20）、 5%光量層以浅に

存在した高濃度の硝酸塩によって増加したピコ真核植物プランクトンによる高

い一次生産を捉えたものと示唆される。このように、エルニーニョ期には暖水

域の硝酸塩躍層が浅くなることで、ピコ真核植物プランクトンによる一次生産

が高まることが明らかとなった。  

 

4-5 結論  

太平洋赤道域において、暖水域の一次生産は湧昇域の一次生産の約半分であ

る。暖水域と湧昇域の chl-a 量の差は小さいにもかかわらず、一次生産は両海域

で非常に大きな差がある。暖水域では亜表層に顕著な chl-a 極大が認められるが、

一次生産の約 60%は 50 m 以浅の表層で行われている。低光量の深層では一次生

産が低く、 chl-a 鉛直分布に亜表層極大が見られる暖水域と、表層に多く分布す

る湧昇域との違いが、両海域における chl-a 量と一次生産の不一致に繋がってい

る。  



- 109 - 
 

Prochlorococcus は実際には暖水域表層に多く分布していることが第 2 章で示

唆されており、サイズ分画一次生産測定によっても、暖水域の硝酸塩が枯渇し

ている等温層内では Prochlorococcus による一次生産への貢献が最も高いことが

明らかとなった。 Prochlorococcus の一次生産は栄養塩が増加した移行域でも暖

水域と同程度であり、栄養塩濃度による変動はない。また、 Synechococcus が多

く分布する移行域において Synechococcus の一次生産への寄与は小さく、移行域

や湧昇域では Prochlorococcus や Synechococcus に比べてピコ真核植物プランク

トンの一次生産が高いことが明らかとなった。ピコ真核植物プランクトンは硝

酸塩の増加に応答して現存量および一次生産が高まり、太平洋赤道域の一次生

産に大きく貢献している。暖水域表層にピコ真核植物プランクトンの分布が少

ないことも、暖水域で一次生産が低い要因の一つとして挙げられる。  

エルニーニョ期には暖水域で硝酸塩躍層が浅くなるため、暖水域の亜表層で

高い一次生産を示すことが捉えられた。ピコ真核植物プランクトンは表面の 5%

光量以浅に高濃度の硝酸塩が存在すると高い一次生産を示す。エルニーニョ期

に浅くなった硝酸塩躍層は亜表層でピコ真核植物プランクトンの現存量を高め、

暖水域の一次生産を高める。湧昇域ではエルニーニョ期の一次生産は抑制され

るのに対して、暖水域ではエルニーニョ期にはピコ真核植物プランクトンによ

って一次生産が高まり、ENSO に対する一次生産の応答は暖水域と湧昇域で異な

ることが明らかとなった。  
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第 5 章 総合考察  

太平洋赤道域は赤道湧昇によって表層に冷温で栄養塩が豊富な水塊が存在す

る東部太平洋赤道域と、表層に WPWP が存在して高温で貧栄養となっている西

部太平洋赤道域とに大別されている (Barber  and Chavez,  1983;  Picaut  e t  a l . ,  1996)。

東部太平洋赤道域の湧昇域はいわゆる HNLC 海域であり、鉄が一次生産を規定

する大きな要因となっている (Mart in,  1992;  Mart in et  a l . ,  1994;  Barber  e t  a l . ,  

1996)。しかし湧昇域の水柱積算一次生産は 990 ± 61 mg C m– 2  d – 1 と高く（表 5）、

5°N−5°S、 180°−90°W の範囲では 3.65 Pg C y– 1 の一次生産が見積もられており、

全球においても生産性の高い海域であることが報告されている (Chavez  e t  al . ,  

1996)。一方で、西部太平洋赤道域の暖水域ではバリアレイヤーによって水塊混

合が抑制されるため (Lukas and Lindstrom, 1991)、下層の栄養塩豊富な水塊が表

層にもたらされにくい。そのため暖水域表層は硝酸塩が枯渇しているのに加え

て鉄濃度も非常に低く (Mackey  e t  al . ,  2002b; Slemons  e t  al . ,  2010)、暖水域の水柱

積算一次生産は 435 ± 158 mg C m– 2  d – 1 と湧昇域の半分以下となっている (表 5)。 

暖水域の一次生産は湧昇域の半分以下であるが、亜熱帯域の時系列観測点で

ある HOT や BATS において見積もられた一次生産 (HOT: 436 ± 133 mg C m– 2  d– 1 ,  

BATS: 441 ± 179 mg C m– 2  d – 1 ;  Chavez  e t  a l . ,  2011) と本研究で見積もった暖水域

の一次生産はほぼ等しい。ただし、 HOT や BATS の見積もりは日中のみの培養

に基づいており、 24 時間培養で測定した本研究の一次生産には夜間の呼吸によ

る炭素放出が含まれていることを考慮すると、一次生産は亜熱帯域よりも暖水

域の方が高い。暖水域の chl-a 量も亜熱帯の貧栄養海域より高いことがこれまで

にも報告されている (Le Borgne  e t  al . ,  2002a)。本研究において、暖水域における

水柱積算 chl-a 量は 30.5 ±  5.7  mg m– 2 と見積もられたが (表 3)、 HOT や BATS の

平均値はそれぞれ 18.6  ± 4.8 および 21 ± 10 mg m– 2 と見積もられている (Chavez  e t  
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al. ,  2011)。  

上記の結果から、暖水域の植物プランクトン現存量および一次生産は亜熱帯

域よりも高く、太平洋赤道暖水域は亜熱帯域と同様に貧栄養海域でありながら

比較的生産性が高い海域だと言える。亜熱帯域と比べると暖水域は栄養塩躍層

が浅く、亜表層で chl-a 量や一次生産は高くなることが指摘されているように

(Radenac and Rodier,  1996)、その高い生産性を維持するために亜熱帯域よりも多

く栄養塩が供給されていると示唆される。本研究においても、栄養塩躍層が浅

くなって高濃度の硝酸塩がもたらされた亜表層で高い一次生産があることを捉

えた（図 20）。エルニーニョが発達すると硝酸塩躍層は浅くなるため（図 6b）、

大規模エルニーニョ期には暖水域全体で亜表層の一次生産が高まることも捉え

ている（図 19b）。西部太平洋赤道域に特徴的なロスビー波によってエルニーニ

ョ期には水温躍層が浅くなるのと、赤道潜流という鉄供給源があることが (Wel ls  

et  al . ,  1999)、亜熱帯域に比べて生産性が高い要因になっていると考えられる。  

ただし、暖水域にはバリアレイヤーという特徴的な水塊構造があり、鉛直混

合が抑制されるため表層への栄養塩供給は制限される。バリアレイヤーは中央

太平洋の高塩分水が暖水域内に沈み込み  (Lukas and Lindstrom,  1991)、また暖水

域表層の低塩分水が東向きに流れることで生じると考えられている (Roemmich 

et  a l . ,  1994)。これは必然的に暖水域東部でバリアレイヤーが発達することを示

唆しており、暖水域東部にはバリアレイヤーが厚く、混合しにくい水塊が生じ

る（図 16）。暖水域西部にも比較的厚いバリアレイヤーが生じることはあるが、

暖水域西部では 0.125 σθ の密度変化が生じる深度は等温層下端の深度に近く、バ

リアレイヤーの水塊安定度は小さいことが示唆される（図 5）。暖水域西部では

表面のゼアキサンチン /chl-a 比が低いことからも、暖水域西部の水塊は混合しや

すいことが確認される（図 16）。  
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エルニーニョが発達すると暖水域ではバリアレイヤーも薄くなっており（図

6d）、混合しやすい暖水域西部の水塊が太平洋赤道域に拡がっている。エルニー

ニョ期に暖水域の水温躍層が浅くなって表面混合層直下にまで達すると、風成

混合によって硝酸塩が表層に供給されて一次生産が高まる可能性があると示唆

されている (Radenac and Rodier,  1996;  Mackey  e t  a l . ,  1997)。 1997−1998 年の大規

模エルニーニョ期には暖水域表面の chl-a 量は 0.10 ± 0.03 (n=37) となっており、

その他のエルニーニョ期における暖水域表面の値である 0.06 ± 0 .01 (n=53)  と比

べると有意に高い（ t -Test、p<0.01）。また、大規模エルニーニョ期には表面の栄

養塩濃度も高まっているのが確認される（図 6e、6f）。1998 年 4 月から 6 月にか

けては、170°E 付近の暖水域表層で衛星から確認できるほどの植物プランクトン

ブルームが生じている (Ryan  e t  a l .  2002)。エルニーニョ期には強い風を伴う気象

擾乱が生じると風成混合が栄養塩躍層まで達し、本研究の限られた回数の一次

生産測定では捉えられていないが、暖水域の亜表層だけでなく表層においても

一次生産を高めることが期待される。  

暖水域において硝酸塩を利用した新生産は、ラニーニャ期の K95-11 航海で実

施された観測では 2.1 mg N m– 2  d – 1 と見積もられれており (Turk et  al . ,  2001)、こ

の時湧昇域で見積もられた 19.2 mg N m– 2  d – 1 に比べると約 10％しかない。暖水

域の表層は硝酸塩が枯渇していることから、一次生産は主にアンモニアを利用

した再生生産によって行われている。再生生産では硝酸還元や亜硝酸還元に要

する鉄を必要としないことも新生産ではなく再生生産の割合が大きい一因だと

考えられる。しかし、大規模エルニーニョ期の KY97-14 航海で 145°E−165°E の

暖水域西部で実施された観測では、新生産は 16.2 mg N m– 2  d– 1 と見積もられ、

湧昇域の値にも匹敵するほど高い (Turk et  a l . ,  2001)。レッドフィールド比の C:N

比（ 6.6）を用いて、暖水域で測定された一次生産の平均値である 435 mg C m– 2  d– 1
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（表 5）から大規模エルニーニョ期の f- ra t io を算出すると 0.21 となる。大規模

エ ル ニ ーニ ョ 期 には 一 次 生産 が 高 まっ て い るこ と が 捉え ら れ てい る た め（図

19b）、この f-rat io は過大評価しているとも考えられるが、Le Borgne  e t  a l . ,  (2002a)  

によって 0.06−0.19 と報告されている湧昇域の f- ra t io にほぼ等しい。  

大規模エルニーニョ期には上述した通り表面でも栄養塩が増加して chl-a 量も

高まる。しかし、大規模エルニーニョ期を除くと表面の硝酸塩濃度も 0.1 µM 以

下と低く、リン酸塩も減少傾向にあり（図 6e、6f）、表層 50 m 以浅で chl-a 量お

よび一次生産に ENSO による差は認められない（表 3、表 5）。これは第 2 章に

おいてエルニーニョ期には栄養塩と同時に微量の鉄が等温層内に供給されるこ

とで栄養塩の消費が進むが、大規模エルニーニョ期には消費量を上回る栄養塩

の供給があったと考えられることを示した。新生産が高い大規模エルニーニョ

期においても推定される f-rat io は 0.21 であり、一次生産の多くは再生生産によ

って行われている。再生生産が高いことは微小動物プランクトンの摂餌を介し

た窒素および鉄の再生循環も高まっていると考えられ (Barbeau et  a l . ,  1996)、エ

ルニーニョ期に栄養塩の供給量が増えても chl-a 量が増加しないことは、湧昇域

と同様に増殖と摂餌のバランスによって植物プランクトン現存量が一定に保た

れているためだと考えられる (Pr ice et  a l . ,  1991; Pr ice et  al . ,  1994; Barber  e t  a l . ,  

1996)。つまり、エルニーニョ期には暖水域の等温層内ではピコ植物プランクト

ンによる栄養塩と鉄の取り込み、および微小動物プランクトンの摂餌に伴う窒

素および鉄の排出が高い回転速度で行われていることを示唆している。  

本研究から暖水域では ENSO に伴う水塊構造の変化によって真光層内への栄

養 塩 供 給 量 が 変 動 し 、 硝 酸 塩 の 増 加 に よ っ て 主 要 な 一 次 生 産 者 は

Prochlorococcus からピコ真核植物プランクトンへと代わって新生産が高まる過

程が明らかとなった。暖水域ではエルニーニョ期に新生産が高まることで生物
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の沈降フラックスも湧昇域の 29−36%にまで増加することが試算されている (Le 

Borgne et  a l . ,  2002b)。しかし、エルニーニョの規模によって、また暖水域の西部

と東部でも新生産は大きく異なることが本研究から示唆される。西部太平洋赤

道域の炭素循環の理解にあたって、今後は微小動物プランクトンの摂餌および

沈降粒子の観測が重要になると考えられるが、水塊構造の変化に伴った一次生

産の変動が生じることを把握した上で研究を進める必要があり、本研究の結果

は西部太平洋赤道域における炭素循環の解明に大きく寄与すると考えられる。  
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第 6 章 摘要  

本研究では、 1994 年から 2003 年までの約 10 年間にわたって太平洋西部から

中部の赤道域で船舶観測を実施した。その結果、これまで観測事例が少なく、

知見が乏しかった西部太平洋赤道域を中心とした植物プランクトン群集動態や

一次生産に関する新たな知見が明らかとなった。  

太平洋赤道域では東西で chl-a 量に顕著な差は見られないが、太平洋赤道域で

主要な植物プランクトンであるピコ植物プランクトン群集は硝酸塩が枯渇した

暖水域では Prochlorococcus の現存量が大きく、硝酸塩が豊富な湧昇域ではピコ

真核植物プランクトンが高い現存量を示す。 Synechococcus の現存量はその間の

硝酸塩が少ない移行域で最も高くなっており、硝酸塩濃度によってピコ植物プ

ランクトン群集の最大分布域がそれぞれ異なることが明らかとなった。  

湧昇域は鉄が律速するが、暖水域では硝酸塩も鉄も律速している。暖水域は

主に再生生産が行われており、窒素および鉄が再生循環していると示唆される。

エルニーニョ期には暖水域で栄養塩躍層が浅くなって栄養塩とともに鉄の真光

層内への供給量も増える。これは暖水域においてピコ真核植物プランクトンの

現存量を高め、硝酸塩を利用した新生産が増加する。ENSO による水塊構造の変

化はピコ植物プランクトンの群集動態にも変化をもたらすことが明らかとなっ

た。  

暖水域の東部はバリアレイヤーが発達して水塊の混合は抑制されるが、暖水

域西部はバリアレイヤーも薄く、混合しやすい水塊となっている。エルニーニ

ョ期には栄養塩躍層が浅くなって混合しやすい水塊が拡がり、強い風を伴う気

象擾乱が生じれば表面混合層内にも栄養塩が供給される。大規模エルニーニョ

期には表面にまで栄養塩が供給されていたことも明らかとなった。  

本研究では、太平洋赤道域における植物プランクトン分布は硝酸塩濃度に大
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きく依存していることを明らかにした。さらに、ENSO によって水塊構造が変化

することで植物プランクトン分布および一次生産も大きく変化する過程を明ら

かにし、太平洋赤道域における炭素循環の解明に貢献する多くの知見を得た。

本研究で明らかとなった太平洋赤道域における植物プランクトン群集動態およ

び一次生産に関する知見について、以下に記述する。  

 

(1)  西部から東部の太平洋赤道域を表面の硝酸塩濃度に基づいて、0.1 µM 以下の

暖水域と 4 µM 以上の湧昇域およびその間の移行域に区分した。海域間の

chl-a 量に大きな差は認められないが、ピコ植物プランクトン群集組成は海域

によって顕著に異なる分布を示した。  

 

(2)  Prochlorococcus は 暖 水 域 の 亜 表 層 で 細 胞 密 度 が 最 大 と な る 。 た だ し 、

Prochlorococcus に含まれるゼアキサンチンの鉛直分布からは暖水域の表面

でも Prochlorococcus の現存量が高いことが示唆された。 Prochlorococcus は

アンモニアを効率よく利用して、他の植物プランクトン分布が抑制される硝

酸塩が枯渇した暖水域で卓越した分布を示した。  

 

(3)  Synechococcus の 細 胞 密 度 は 移 行 域 表 層 で 最 大 と な る 。 Synechococcus は

Prochlorococcus に比べてより多くの窒素と光を必要とする。硝酸塩が豊富な

湧昇域は水塊が深くまで混合するのに対し、移行域は比較的水塊が鉛直的に

安定している。硝酸塩が枯渇しない程度に鉛直混合は生じるが表層に留まり

やすいことから、 Synechococcus にとって移行域は適した海域となった。  

 

(4)  ピコ真核植物プランクトンの細胞密度は暖水域から湧昇域にかけて増加し、



- 117 - 
 

湧昇域の現存量は最も大きい。ピコ真核植物プランクトンの分布は硝酸塩に

大きく依存しており、エルニーニョ期には暖水域においても硝酸塩躍層が浅

くなって真光層内に高濃度の硝酸塩が存在した亜表層で現存量が高まった。 

 

(5)  暖水域ではエルニーニョ期に水温躍層および栄養塩躍層は浅くなり、バリア

レイヤーも薄くなる。エルニーニョが発達すると栄養塩とともに鉄の供給量

が真光層内で増加し、植物プランクトンの栄養塩消費が進んで等温層内でリ

ン酸塩は減少する。  

 

(6)  ゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直的な傾きは水塊の安定度を表す。光順化によ

ってシアノバクテリア細胞内のゼアキサンチン /chl-a 比は低光量環境で低く

なるため、鉛直的に安定した水塊では光量が低下する下層に向かって減少す

る。モデルシミュレーションによって、ゼアキサンチン /chl-a 比の鉛直的な傾

きが大きい場合には乱流運動エネルギーが弱く、その水塊は安定しているこ

とを示し、傾きが小さくて均一な場合には乱流運動エネルギーが強く、その

水塊はよく混合していることが確認された。  

 

(7)  暖水域東部はバリアレイヤーが発達して混合しにくい安定した水塊となっ

ているが、暖水域西部は混合しやすい水塊となっている。エルニーニョ期に

は混合しやすい水塊が太平洋赤道域に拡がっており、暖水域でも風成混合に

よって栄養塩が表面混合層内へも供給される過程が存在する。  

 

(8)  太平洋赤道域における一次生産は、暖水域、移行域および湧昇域でそれぞれ

435 ± 158 mg C m– 3  d – 1、 775 ± 265 mg C m– 3  d– 1 および 990 ± 61 mg C m– 3  d – 1

となった。暖水域の一次生産は湧昇域の一次生産の半分以下であるが、亜熱
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帯域に比べると生産性の高い海域でもあり、比較的高い栄養塩供給量がある

ことが示唆される。  

 

(9)  暖水域の硝酸塩が枯渇した水塊では Prochlorococcus が主要な一次生産者で

あるが、硝酸塩が存在する移行域および湧昇域においてはピコ真核植物プラ

ンクトンが主要な一次生産者となる。暖水域でも表面の 5%光量以浅に硝酸

塩が存在するとピコ真核植物プランクトンの一次生産の寄与が高まり、エル

ニーニョ期にはピコ真核植物プランクトンによって一次生産が高まる。  
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