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第 1章 緒言 

1.1 地球規模炭素循環における海洋および南大洋の役割 

地表気温は 1850年から 2020年までに 1.09°C上昇しており（IPCC 2021）, 

IPCC（The Intergovernmental Panel on Climate Change）はこれに伴う異常気象

（干ばつ, 猛暑, 豪雨など）の増加や海面上昇といったリスクが増加することを

警告している（IPCC 2018）. 気温上昇の主要因は, 化石燃料の消費による人為

起源炭素の排出量増加と土地利用の変化（森林面積の縮小）による吸収量の低

下などが考えられている. 事実, 人為起源炭素の年間排出量は 1960年代の 4.5 Pg 

C yr−1から 2019年の 11.5 Pg C yr−1へと年々増加している（IPCC 2019）. 2011年

の大気中の CO2濃度は 391 ppmに達し, 産業革命前（1750年以前）と比較して

40%増加している. 近年（2019年）はさらに高い 410 ppmが報告されており, 

CO2濃度上昇の傾向は今後も続くと予測されている（IPCC 2021）. 大気へ放出

された CO2は約 50%が大気に残り, 残りの 23%と 27%がそれぞれ海洋と陸上に

吸収されている（Friedlingstein et al. 2020）. 海洋には余剰の熱, 炭素を貯蓄, 吸

収することで, 気候を調節する機能があり, 地球上（海洋, 陸上, 大気）の全炭素

の約 98%を貯蔵している（Sarmiento and Gruber 2013）. 1950年代から, 海洋への

人為起源炭素の吸収量が増加していると報告があるが（Khatiwala et al. 2009）, 

今後海洋が気候の変化に対してどれだけの緩衝作用があるか（大気の気温上昇

を抑えるか）を明らかにすることは, 大きな課題である. 

海洋による炭素の吸収には, 溶存無機炭素の特性と, 海洋の循環および生物

活動が深く関わっている. 大気中の CO2は海水に溶けることで 3つの化学種

（炭酸水素イオン HCO3
−, 炭酸イオン CO3

2−, 溶存 CO2）へと分かれる. それぞれ

の存在割合は全球平均で 88.6%, 10.9%, 0.5%である（Sarmiento and Gruber 

2013）. すなわち海水へ溶けた CO2のほとんどが炭酸水素イオンか炭酸イオン

へ変化することで海水の CO2分圧を下げるため, 解離しない気体（O2など）と

比較して炭素はより多く海水中に溶解できる. 大気の CO2は, 海水の CO2分圧と

等しい濃度になるようヘンリーの法則の下で吸収と放出を行うため, 解離によ

る CO2分圧低下は吸収を促進する. 表層海水の CO2分圧低下には, 全炭酸の深層
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への輸送（溶解ポンプ）と生物生産および有機物の沈降による深層への隔離

（生物ポンプ）が寄与している. 溶解ポンプは主に下降流が形成されるエリア

で顕著にみられ, 40°S付近のエクマン輸送による下降流や（Sallée et al. 2012; 

Takahashi et al. 2012）, 冷却した海水の沈み込み（北大西洋深層水: North Atlantic 

Deep Water等）で顕著である. 一方生物ポンプでは植物プランクトンの光合成

およびそれらの消費が鍵となる. 表層で植物プランクトンの光合成により固定

された有機炭素は, 動物プランクトンによる捕食やバクテリアによる分解など, 

様々な従属栄養過程を経て改変される. この際, 前者では大型で沈降速度の大き

な動物プランクトン糞粒などが冬期混合層下への炭素の長期隔離を促進する

（e.g. Turner 2015; Steinberg and Landry 2017）. 生物ポンプによる年間炭素フラ

ックスは全球で 11–16 Pg C yr−1と推定されており, 植物プランクトンが全て表層

内で死んでいた場合と比較して大気の濃度を 150–200 ppm低下させていると推

測されている（Falkowski et al. 2000）. 以上のように, 海洋は溶解ポンプと生物

ポンプの駆動によって, 全球の炭素循環を支配する重要な要素の一つである. 

南大洋（30°S以南の海域）は, 大気と海洋間の主要な炭素フラックスを担

い, 全球気候に影響を及ぼしうる海域であると認識されている. ルベール係数

（大気中 CO2濃度増加に対する海洋への吸収量の比）は熱帯域で約 9を示すの

に対して, 南大洋では 14程度である（Broecker and Peng 1982）. 南大洋では, 既

に大量の炭素（産業革命以前の自然由来の炭素）を大量に取り込んでいるため, 

大気濃度の増加に対する海洋の CO2吸収効率は低いと考えられてきた. しかし

季節的な混合層深度は, 熱帯域と比較して深く最大で 200 mを超える（de Boyer 

Montégut et al. 2004）. さらに, 世界の海洋の約 40%を占める南極低層水や, 南極

中層水, 南極モード水といった古い (すなわち人為起源炭素の少ない) 海水が湧

昇するため水塊が形成されるため, 水塊とともに人為起源炭素が深層へ沈むこ

とで炭素の長期隔離が進むと考えられている（Yamamoto-Kawai 2017）. 水塊形

成に加えて, 季節海氷域（海氷の発達と後退が 1年サイクルで見られるエリ

ア）より北, 特に 40°S付近ではエクマン輸送による下降流によって炭素の海洋

への吸収が促進される（Sallée et al. 2012; Takahashi et al. 2012）. 以上のような
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機構によって, 南大洋は正味 0.23 Pg C yr−1（全海洋の約 40%）の人為起源炭素

を深層へ隔離（冬季混合層より下へ輸送）していると考えられている（Sallée et 

al. 2012）. したがって, 南大洋は今後も主要な人為起源炭素の吸収源と考えられ

ている. 

より高緯度側（50ºS以南）の海域では, 大気–海洋間の炭素フラックスの季

節変動は低緯度側と比べて大きく, これには海氷の季節的な消長が深く関わっ

ている. この海域は海氷の季節的な消長で特徴付けられ, 海氷面積は冬期に平均

20 × 106 km2まで拡大し, 夏までにその面積の 80%が融解する（Zwally et al. 

1983）. この範囲では冬季に海氷が海面を覆うことでガス交換が拒まれるため, 

大気から海洋への CO2吸収は, わずかな面積のリードやクラック等に限られる

（Takahashi et al. 2012）. 加えて, 海氷下では植物プランクトンが初春でも少な

いため（クロロフィル a  [Chl a] 濃度にして< 0.5 µg L−1; Meiners et al. 2011）, 生

物ポンプによる寄与も小さいと考えられる. そのため冬季, 特に 50°Sの氷縁付近

は CO2のソースと考えられている（Takahashi et al. 2012）. 一方で春から夏の期

間は, 低塩分な海氷融解水による CO2溶解度の上昇（Bates et al. 2014）および生

物生産（Ardyna et al. 2017）によって海洋への吸収が進む. そのため, 年平均で

見積もると季節海氷域は正味で弱い CO2吸収源と考えられている（Takahashi et 

al. 2012）. 夏期間の高い炭素吸収の原因の一つとして, 氷縁ブルームが考えられ

る. 海氷下で増殖を開始した植物プランクトンは海氷融解の後, 氷縁（海氷と海

洋の境界）で極大（~1.0 µg L−1）に達する（Hague and Vichi 2021）. 植物プラン

クトンの基礎生産と現存量はこのように海氷融解により支配され, 氷縁域にお

ける 1.0 µg L−1以上の高い Chl a濃度（Smith and Nelson 1986 が定義）を特に氷

縁ブルームと呼ぶ（Wilson and Nelson 1986; Lancelot et al. 1993）.  

南大洋における氷縁ブルームは, 局地的に高い基礎生産速度で特徴付けら

れる. 氷縁ブルームの平均的な純基礎生産速度（> 57.0 g C m−2 yr−1）は, 開放水

面域の値（54.0 g C m−2 yr−1）を上回る（Arrigo et al. 2008）. また, ウェッデル海

では最大 4508 mg C m-2 day-1が報告されており（Park et al. 1999）, 局所的には

高生産な日本沿岸域のブルームに匹敵すると考えられる（Yamada et al. 2005 
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and references therein）. 南大洋の海氷縁辺域 （海氷融解の影響を受けている海

域, 氷縁から外洋へ最大 140 kmの範囲）での年間純基礎生産量は 114 Tg C yr−1

と推定されている（Arrigo et al. 2008）. 一方で冬季から夏季にかけての水柱栄

養塩濃度の減少から見積った年間純基礎生産量として, ウェッデル海およびロ

ス海の海氷縁辺域のみで 207 Tg C yr−1という値が報告されており（Smith and 

Nelson 1986）, この値を考慮すると氷縁ブルームは 50°S以南の海域における南

大洋の全基礎生産量のうち最大で 6–11%を担うことになる.   このように, 氷縁

ブルームは春から夏期間における炭素固定および二酸化炭素分圧低下のための

重要なイベントである. 

 

1.2 南大洋における氷縁ブルームの形成メカニズム 

氷縁ブルームの形成要因は 1）海氷からの鉄等の微量栄養塩の供給, 2）水

柱の成層化, 3）放出されたアイスアルジーの増殖の 3点が挙げられる. Polar 

Front（PF）以北ではケイ酸塩が植物プランクトンの律速要因となるが（Nelson 

et al. 2001）, より南（60°S以南）ではケイ酸塩, 硝酸, リン酸などの主要栄養塩

は豊富に存在する. この海域では豊富な栄養塩に対して Chl a濃度は低い

（Martin et al. 1990; Hashihama et al. 2008）. そのため, 南大洋の大部分は High-

Nutrient Low-Chlorophyll（HNLC）海域に定義されており, 植物プランクトンの

生産は主に鉄供給量（Moore et al. 2013; Lancelot et al. 2009）と光（Nelson and 

Smith 1991）によって制限されている. 南大洋では鉄供給源は複数存在し, 例を

挙げると棚氷融解水（Arrigo et al. 2015）, 湧昇域や季節的な混合による亜表層

からの輸送（Tagliabue et al. 2014; Schallenberg et al. 2018）, 大気（ダスト）

（Jickells et al. 2015）, 海氷（Lannuzel et al. 2007）, 熱水鉱床（Ardyna et al. 

2019）である. 南大洋では大陸棚から離れるほど海水中の溶存鉄濃度は指数関

数的に減少するため, 主要な供給源は場所によって異なる. 外洋（大陸棚斜面流

氷域）での海氷融解による溶存鉄フラックスは平均 0.3 µmol m−2 day−1と推定さ

れ, 全ての供給源の総和に対して約 70%に相当する（Lannuzel et al. 2007）. また

光量が低い環境（もしくは植物プランクトンが弱光適応している状態）では, 
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植物プランクトンは増殖により多くの鉄を必要とする（Sunda and Huntsman 

1997）. そのため光量と鉄が相互に光合成を制限するが（Martin et al. 1990; 

Nelson and Smith 1991; Sunda and Huntsman 1997）, 氷縁では海氷融解水が浅い混

合層深度をもたらし光制限が緩和される（El-Sayed and Taguchi 1981）. そのた

め海氷融解が盛んな海氷縁辺域では, 豊富に存在する主要栄養塩を利用して増

殖が可能となる（Lancelot et al. 1993; Sullivan et al. 1998）. 現場海水と海氷を使

った実験によっても, 海氷融解水の添加が植物プランクトンの増殖速度を高め

ることが示されている（Sedwick and Ditullio 1997; Lannuzel et al. 2013）. 

成層化も氷縁ブルームの形成機構において初期から注目されてきた（Smith 

and Nelson 1985）. 南大洋の冬季混合層深度は, 冬季の海水冷却と強風により最

大 200 mに達するため（de Boyer Montégut et al. 2004）, 浅い混合層深度（< 30 

m）はブルーム形成に必須である（Nelson and Smith 1991）. 両者の関係につい

ては, 基礎生産量（衛星による海面 Chl a濃度で代替）と混合層深度（モデルに

よる推定値）や海水の成層強度（海上の風速で代替）によって調べられており, 

混合層深度 10 m, 風速 5 m s−1で氷縁ブルームの観測頻度が最大になる（Fitch 

and Moore 2007）. 現場観測からも, 氷縁ブルーム形成時には 20–30 mの混合層

深度が見られることから, 成層化がブルーム形成の必要条件とみなされている

（Smith and Nelson 1985）. 

アイスアルジーもまた, 海氷融解後に海水中へ供給される「タネ」として氷

縁ブルーム形成に貢献すると考えられている. アイスアルジーとは海氷内部

（氷の結晶間の海水）や底部表面に生息し, 光合成を行う原生生物である

（Horner 1985）. 珪藻などの光合成生物の海氷中現存量は, 季節や海氷内の環境

（透過する光量や海水との交換）に大きく支配される（Arrigo 2014）. 一部の群

集は, 海氷底部や雪と海氷の境界といった海水の交換がある場所で発達し, 春と

秋にアイスアルジーの大増殖（アイスアルジーブルーム）が起きる（McMinn 

et al. 2007; Fritsen et al. 1994; Thomas et al. 1998）. 春から夏のアイスアルジーブ

ルームによって, 海氷中の Chl a濃度は最大で 300 µg L−1, 積算バイオマスは植物

プランクトン以上に達することが知られている（El-Sayed and Taguchi 1981; 
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Arrigo 2017; Meiners et al. 2011）. 氷縁ブルームの優占種の多くは海氷にも出現

することが分類学的研究から報告されている（Garrison et al. 1985; Horner 

1985）. そのため, 放出されたアイスアルジーが水柱で増殖しているとの仮説が

ある（シーディング [播種] 仮説）. 

播種仮説に関する定量的な研究によると, モデルで推定したアイスアルジー

群集のバイオマス（mg Chl a m−2）と融解後の海面 Chl a濃度間には有意な正の

相関が示されている（Raymond et al. 2009）. 時としてアイスアルジーは高濃度

（Chl a濃度で> 1,000 mg m−3）に達するため（Arrigo 2017）, 海氷から放出され

ただけでも見かけ上ブルームと定義される濃度に達しうる. このようなブルー

ムは海氷下で, 低塩分の海氷融解水とともに多数報告されている（Mundy et al. 

2011; Galindo et al. 2014; Saggiomo et al. 2021）. これらの研究から, 多量のタネと

なるアイスアルジーの放出は, その後の氷縁ブルーム形成に貢献すると推測さ

れる. 海氷融解を模したアイスアルジーの培養実験の結果も, アイスアルジーは

強光（Selz et al. 2018a; Yoshida et al. 2020b）や低い塩分（Arrigo et al. 1992; 

Ralph et al. 2007; Yan et al. 2020）といった異なる海水環境に適応していること

を示しており, 播種仮説を裏付けるものとなっている. 

しかし, これまで述べた氷縁ブルーム形成メカニズムは, 南大洋のブルーム

の不均一な空間分布を完全には説明できていない. 例えば Fitch and Moore

（2007）は海色衛星データを用いて南大洋全域で海氷縁辺域の Chl a濃度を調

べたところ, 夏季の氷縁ブルームが確認された点は全体の 17–21%しかないと報

告している. また氷縁域での現場観測からも, 成層が発達しているにも関わらず

氷縁ブルームが生じないケースが報告されている（Nelson et al. 1989; Boyd et al. 

1995; Hashihama et al. 2008）. したがって氷縁ブルーム形成メカニズムには, 未

解明な重要なプロセスとしてアイスアルジーの海水中での増殖能が残っている

ことを示唆している. 

 

1.3アイスアルジー群集の氷縁ブルームへの播種効果に関する研究の意義 

氷縁ブルーム形成において, 南大洋のアイスアルジー群集の播種効果は十
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分に理解されていない. その原因の一つとして, 海氷およびアイスアルジーの季

節変化に関するデータが乏しいことが挙げられる. 1.2節で述べた氷縁ブルーム

形成メカニズムと海氷の季節変化を合わせた概念図を Fig. 1-2に示した. アイス

アルジーは元々, 植物プランクトンが海氷生成や海水の浸透によって海氷に取

り込まれたものである（Garrison et al. 1983; Horner 1985）. 秋から翌年の夏の日

照期間における海氷内での増殖（Fritsen et al. 1994）やそれに伴う種組成の遷移

（Gleitz et al. 1998）を経ることで, 融解期には新成氷とは異なる種組成のアイス

アルジー群集が形成される. 海氷研究は氷盤上からコアを採取する手法が主流

であるため（Miller et al. 2015）, Fig. 1-1で示した底面融解に伴う播種に関する

研究が大多数を占める. つまり従来のアイスアルジーの播種に関する研究は, 海

氷密接度が 40%未満となるような氷縁ブルーム形成時よりも前のデータに偏る

ことになる. 加えて, これまでのアイスアルジーの現場観測は, 定着氷域や春季

（9–11月）の流氷域に偏っており（Fig. 1-2）, アイスアルジー組成の季節的な

遷移についての情報も春までに限られている（Gleitz et al. 1998）. 海水中のバイ

オマスが最大になる夏季（Ardyna et al. 2017）において, アイスアルジー現存量

や分類群組成に関する情報は特に東南極季節海氷域で乏しいのが現状である. 

そのため夏季の植物プランクトン組成のデータは比較的蓄積されてきたものの,

播種を評価する上で使用するアイスアルジー組成は春季の情報を基にしていた

（e.g. Gomi et al. 2007）. 水平的にも海洋区間でアイスアルジー組成は異なるこ

とが報告されており（Meguro et al. 1992; Meiners et al. 2011; Selz et al. 2018a）, 

東南極季節海氷域といった空白域を埋めることが播種に関する理解を進めると

考えられる. そのため, アイスアルジーの季節性（海氷生成時にどのような植物

プランクトンが取込まれて, 夏季までにどのような種遷移が起きうるか）を明

らかにすることは, 氷縁ブルーム形成における播種の役割を理解する上で重要

であると考えられる. 

アイスアルジーの海水中における役割について議論が続く原因として, ア

イスアルジーが播種を起こすか否かを評価する方法論が確立されていないこと

が考えられる. これまでの研究は, 海水と海氷間で分類学的な比較によって, 播
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種に貢献する種を明らかにしてきた. すなわち海氷に出現する種で, かつ周辺の

海水で優占する藻類は, 海水で播種を起こしていたという考えである. しかし

Horner（1985）, Garrison et al.（1989）でまとめられている通り, 海氷に出現す

る種のほとんどが海水中からも確認されている. したがって, 海氷と海水中の藻

類種組成比較のみで, 放出されたアイスアルジーの増殖を推測することは困難

であった. その解決のため, セディメントトラップによる放出されたアイスアル

ジーの増減の評価がエリス・フィヨルド（McMinn 1996）とリュツォ・ホルム

湾（Ichinomiya et al. 2008）の定着氷域で行われた. これらはアイスアルジーの

一部の分類群が定着下の水柱で増殖可能であることを定量的に示している. し

かし, 定着氷域と流氷域ではアイスアルジーの優占種やその生理状態が異なる

こと, 海氷下の光量といった水中環境が異なることから, 彼らの結果をそのまま

流氷域に適応することは困難と考えられる. したがって流氷域で放出されたア

イスアルジーの増殖を, 可能な限り分類群ごとに評価することが求められてい

る. 

南大洋季節海氷域では多様な植物プランクトン群集が発生することが知ら

れており, それらは水塊特性や海氷融解およびアイスアルジーの放出によって

時空間的に変化するため（e.g. Gomi et al. 2007; Davidson et al. 2010; Wright et al. 

2010; Takao et al. 2014）, 植物プランクトン現存量だけではなく, 異なる種組成

が炭素固定速度や栄養塩の循環に影響を及ぼすと考えられる. 例えば南大洋季

節海氷域において, 表層の CO2分圧低下と珪藻のバイオマス間には有意な相関

が見られたが, ハプト藻（Phaeocystis antarctica）との間には観察されていない

（Takao et al. 2020）. また植物プランクトンによる主要栄養塩（窒素, リン, 珪

素など）の吸収比率は分類群間（例えば珪藻やハプト藻）で異なる（Arrigo et 

al. 1999; Weber and Deutsch 2010）. 南大洋沿岸域では底層水の循環によって他の

海洋と連動しているため, 植物プランクトンによる栄養塩の消費が南大洋以外

の基礎生産に影響するとの指摘もある（Matsumoto et al. 2002）. したがって, 南

大洋季節海氷域における植物プランクトンの組成や現存量, バイオマスの変動

と, 季節的な海氷融解との関係を解明することは南大洋の生態系やその中で駆
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動される物質循環の理解に欠かすことができない重要な課題である. 

 

1.4 目的と全体構成 

本研究の目的は, 南大洋東部インド洋区において, アイスアルジーの種組成

や量を決定するプロセスおよび海氷融解後のアイスアルジーの水中での増殖能

を明らかにし, アイスアルジー群集の氷縁ブルームへの播種効果を把握するこ

とである. 本研究では, 種組成や量に影響するプロセスとして海氷生成にも着目

し, 海氷内部で増殖するアイスアルジーとして,どの種の植物プランクトンが海

氷へどの程度取り込まれるかを明らかにすることを目指した. 

第 2章では薄氷（新成氷と板状軟氷）と古い海氷（生成してから数カ月以

上経過した一年氷・多年氷）におけるアイスアルジーの種組成比較を行うこと

で, 疑似的に海氷生成から夏季までの種組成の遷移を推定した. また, 薄氷の種

類や生成過程によって植物プランクトンの取り込まれる量や種類に違いがある

のかを調査し, 海氷生成初期のアイスアルジーの定着に与える影響を明らかに

した. 第 3章では夏季の融解期におけるアイスアルジー組成に加えて, 植物プラ

ンクトン組成を水平的に（氷縁から外洋域へ）調べることで播種の影響がどの

ような海水環境で強く検出されるか議論した. 第 4章では沖合の流氷から放出

されたアイスアルジーが海水中でも増殖可能かを, 海水中におけるアイスアル

ジーの増加量によって評価した. 第 5章では各章で明らかになったプロセスに

ついて総合的に考察し, 本研究の結論を示した. 
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Fig. 1-1

Distribution of sampling sites in each sector of the Southern Ocean where ice-algal 

compositions were reported by microscopy or HPLC in previous studies. Circles indicate 

pack ice, and triangles indicate fast ice. Gray and black marks indicate sea ice was 

sampled in spring (September–November) and summer (December–February), 

respectively. Sampling sites that are horizontally very close to each other are omitted.
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Fig. 1-2
Schematic diagram showing seasonal transition of sea ice formation and melting in the 
Southern Ocean. The yellow and red dashed areas indicate the observation targets of 
previous studies and this study, respectively.
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第 2章 海氷生成に伴う海氷への植物プランクトンの取込み 

2.1 背景 

多年氷が海氷面積の 67%を占める北極海とは対照的に（Cavalieri and 

Parkinson 2012）, 南大洋はその大部分（約 80%）が季節海氷である（Zwally et 

al. 1983）. 季節海氷の発達は晩夏から冬の海氷生産によって駆動されている. 海

氷生成過程は大きく分けて 2種類知られており, 海水の状態（撹乱の強さな

ど）によってどちらかに決まる. 1つ目の過程は，海面が冷却することで表層か

ら最大数十 mの深度にフラジルアイス（微小な氷の粒子）が生成し，海面に浮

上したそれらが集積したグリースアイス（油状に海面を覆う海氷）が固化する

ものである（Weeks and Ackley 1982）. このようなフラジルアイスが固化した海

氷はランダムに結晶が配列した断面構造をとり, 海流や波浪が起こる擾乱環境

下で海氷が固化したことを示唆している. もう一つの過程は, フラジルアイスの

集積ではなく個々の結晶が熱的に下方へ成長するものである. 熱的成長による

海氷の成長速度は, 海氷下の海水温とその上の気温によって推定可能である

（Anderson 1961）. この過程で成長した海氷は, 鉛直方向に伸長した結晶が整列

する断面構造を持つカラムナーアイスと呼ばれ, 氷盤下面などの静穏な環境下

で発達しやすいことが知られている. これらいずれかの過程で生成した厚さ 10 

cm未満の最初期の海氷（新成氷）は，後に波の影響を受けながら 固化・成長

することで直径数 cmから数 mの蓮葉氷となる. さらに, 蓮葉氷はお互い重なり

合うことで, 海氷厚を増していく（Lange et al. 1989）. このような海氷生成過程

（パンケーキサイクル）は沿岸, 特に風などで素早く海氷が外洋へ運ばれる海

域（ポリニヤ）で顕著に見られる. 南大洋の海氷生産は, ブライン排出に伴う南

極底層水の生産とそれに伴う無機炭素の深層隔離や（Ohshima et al. 2013; 

Murakami et al. 2020）, 海水の鉛直混合による微量栄養塩の表層への輸送

（Tagliabue et al. 2014）に貢献するなど, 海洋の物質循環に重要な役割を果たし

ている. 

海氷生成過程は, その後に生じる海氷中の生物生産に対しても重要な役割

を果たしている. その要因の一つとして, 海氷生成時に様々な生物やそれらが利
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用する無機物（鉄や栄養塩など）が海氷へ取り込まれるためである. 前述した

海氷生成にともない, 様々な物質（堆積物; Reimnitz et al. 1993; Ito et al. 2019; 

2021, 植物プランクトン; Garrison et al. 1983; 1989, 動物プランクトン; Ackley et 

al. 1987, 鉄や溶存物質; Janssens et al. 2016, 2018）が海氷へ取り込まれることが

実証されている. また, 海氷融解時にこれらの物質が海水中へ放出されることに

よる海水中の鉄制限緩和（Lannuzel et al. 2007）, およびアイスアルジーの播種

（Garrison et al. 1985）によって氷縁ブルーム発生形成に貢献することが報告指

摘されている（Sullivan et al. 1988）. 

アイスアルジーの生産は南大洋海氷域の全純基礎生産量の 12%を占め

（Saenz and Arrigo 2014）, それらが融解後に海水中で増殖するタネ（Garrison et 

al. 1985） になることや, オキアミなどの一次消費者の餌（Kohlbach et al. 2019）

としての役割を有することから, その時空間変動を明らかにする研究が求めら

れてきた（e.g. Meiners et al. 2012）. 新成氷の Chl a濃度は 0–50 µg L−1であり, 最

大値は一年氷（生成して数カ月から 1年経過した氷盤）の Chl a濃度と比較し

ても, アイスアルジーブルームに匹敵する値である（Arrigo 2017）. また, 近年の

衛星観測に基づいた研究では, 高濃度の藻類によって着色した新成氷（着色

氷）の発生が南大洋でほぼ周極的に確認されている（DeJong et al. 2018）. 新成

氷における高い藻類濃度は, 単に海氷生成時の植物プランクトンブルームの Chl 

a濃度のみに因るものではなく, 周辺海水の Chl a濃度が 100倍以上濃縮された

結果である（Garrison et al. 1983）. そのため海氷生成とアイスアルジー濃度に

関する研究は, データの少ない秋のアイスアルジーの Chl a濃度や現存量および

それらの季節性（e.g. Meiners et al. 2012）を正確に把握するうえで重要である. 

原生生物の海氷への取込みメカニズムは, 人工的な海氷生成実験や現場観

測により, 主に Chl a濃度をバイオマスの指標として推察されてきた. Ackley

（1982）は, 取り込まれた後の海氷結晶内部の微細藻類濃度は, 固化した海氷中

の濃度の 100分の 1程度であるため, 海氷生成の最初期における凝結核としての

粒子の取込みは重要ではないとみなしている. また, 凝結核より成長した海氷

（グリースアイス, ニラス, 蓮葉氷, 板状軟氷）については,Chl aもしくは全粒状
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有機炭素あたりの Enrichment index（EI）を算出することで海氷生成時の取込み

の程度が評価されてきた（Gradinger and Ikavalko 1998; Janssens et al. 2016）. こ

れは以下の式で定義され, EI = 1の時に同等の塩分あたりで海氷と海水の濃度は

等しいことを指す. 

 

𝐸𝐼𝑋 =
𝐶𝐼𝑐𝑒

𝐶𝑆𝑒𝑎𝑤𝑎𝑡𝑒𝑟
×
𝑆𝑆𝑒𝑎𝑤𝑎𝑡𝑒𝑟
𝑆𝐼𝑐𝑒

 

 

この時, 海氷と表層海水の物質濃度（Chl aもしくは POC濃度）をそれぞれ CIce, 

CSeawater, 海氷と海水の塩分をそれぞれ SIce, SSeawaterとした. 海氷生成実験から報告

されている EIの範囲は 1.0−18.1であり, これらの室内実験結果から, 海水中で生

成されたフラジルアイスによる補足（Clarke and Ackley 1984）と海氷下での波

浪もしくは水流による海氷への浸透によって（Weissenberger and Grossmann 

1992）, 海氷への植物プランクトンの取込みが高まると考えられている. 一方で, 

現場観測で測定した EIは実験で得られた値より幅広く 0から 100を超える値が

報告されており（Gradinger and Ikavalko 1998; Janssens et al. 2016）, その成因は

未解明である. 

現場観測で報告された新成氷の Chl a濃度が幅広い値を示す原因としては, 

海氷の厚さ（Riedel et al. 2007）, 海氷の固化・生成過程（Ackley et al. 1983）, 海

水中の植物プランクトンの種類やサイズ組成の違い（Gradinger and Ikavalko 

1998; Różańska et al. 2008）が提唱されてきた. また, フラジルアイスはカラムナ

ーアイスと比べて粒子を取り込みやすいことが指摘されている. 一年氷のグラ

ニュラーアイス中には高い濃度のアイスアルジーおよび堆積物が報告されてお

り（Ackley and Sullivan 1994; Ito et al. 2017; Ito et al. 2019; Ito et al. 2021）, これは

擾乱環境下の海水中で粒子とフラジルアイスとの接触が増すためと考えられる

（Garrison et al. 1989）. グリースアイス（フラジルアイスが海面に集積して出

来る海氷）が茶褐色に着色している現象は, 目視観測（DeJong et al. 2017）およ

び衛星観測（DeJong et al. 2018）によっても確認されている. 

 上述したフラジルアイスによる堆積物の取込み（Suspension freezing）は海
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氷の薄片解析と係留観測から強く示唆されているが（Ito et al. 2017; Ito et al. 

2019; Ito et al. 2021）, 生物の取込みについては仮説の検証に至っていない. 特に

物理的な取込みがアイスアルジー濃度を支配する薄い海氷（< 10 cm厚）につ

いて, その構造（フラジルアイス vs カラムナーアイス）に対するアイスアルジ

ーの濃度（現存量もしくは Chl a濃度など）や EIを比較した研究は現場試料で

は限られている（Janssens et al. 2016）. 唯一行われたウェッデル海における

Janssens et al.（2016）の研究では, カラムナーアイスの方が粒状有機炭素

（Particulate organic carbon: POC）の量が多いため, 海氷生成による海水中 POC

の取込みよりも, 海氷内部での（基礎生産等による）POC蓄積の方が優勢であ

ると結論している. しかし新成氷（< 10 cm厚）と断面構造のデータは統計的な

処理を行えるサンプルサイズ（n > 2）に満たなかったため, フラジルアイス生

産が植物プランクトンの海氷への取込みを促進するのかについては定かではな

い.これらの研究背景を踏まえ, 本章では, 新成氷中のアイスアルジー群集が形成

されるメカニズムを明らかにすることを目的とした. そのために以下の 3点に

着目し調査した. 1）南大洋沿岸域において生成された若い海氷（新成氷, 板状

軟氷）へ取り込まれた植物プランクトンの量が, 海氷の種類, 厚さ, 断面構造

（フラジルアイスとカラムナーアイス）に対してどう変化するか, 2）南大洋の

植物プランクトンに関して, 種ごとに海氷への取り込まれやすさは異なるか, 

3）古い融け残りの海氷（周辺の一年氷や多年氷など）は海氷生成に伴う藻類

の濃縮およびアイスアルジー組成に対して, 影響を与えうるか. 

 

2.2 材料と方法 

2.2.1 観測とサンプリング 

観測は 2018年 3月 6日と 2020年 2–3月にそれぞれ第 59次および第 61次日

本南極地域観測隊（Japanese Antarctic Research Expedition: JARE）の砕氷艦「し

らせ」航海中に実施した. 本研究において薄氷とは, 板状かつ厚さ 20 cm未満の

海氷とグリースアイスと定義する. また砕け氷は船の航行もしくは海氷融解に

ともない小片となった不定形の流氷と定義する. 海氷および海水試料はトッテ
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ン氷河沖とダルトンポリニヤで採取した（Fig. 2-1）. 海氷採取は舷側からステ

ンレス製のカゴ（100 cm × 100 cmもしくは 60 cm × 60 cm ）を用いて行い, 薄氷

は計 5観測点で, 砕け氷は計 4観測点で採取した. 薄氷は採取直後に側面に穴を

空け, 温度計（K320, 立山科学工業株式会社, 日本）で氷温を測定した. 薄氷採取

点では, 深度約 8 mに位置する採水孔により汲み上げた研究用海水を採取した. 

海水試料は Chl a濃度, 生物起源ケイ素（BSi）（St. J59を除く）, 栄養塩濃度の

測定, および顕微鏡計数用に供した. 海水のバルク Chl a濃度は, 海水試料を

Whatmann GF/Fフィルター（φ25 mm）で濾過した後, フィルター試料の色素を

N,N-ジメチルホルムアミド（DMF）で 24 時間以上抽出し, 抽出液の蛍光度を蛍

光光度計（10-AU, Turner Designs, 米国）で測定し定量した（Suzuki and Ishimaru 

1990; Welschmeyer 1994）. BSi用試料は孔径 0.6 µmのMerck PCメンブレンフィ

ルター（DTTP04700, ドイツ）上に濾過し, フィルターを−80°Cで保存した. フィ

ルター上の BSiに 0.2 mol L−1水酸化ナトリウムを添加し, 100°Cの水槽で 40分

かけて溶存態ケイ素（Si）に溶解させた. 抽出液のケイ素濃度はモリブデンブル

ー法（Hansen and Koroleff 1999）に従いオートアナライザー（QuAAtro-Marine 

5ch , SEAL Analytical, 米国）で測定した. 陸起源のケイ素の影響は, 同時に測定

したアルミニウム（Al）濃度と堆積物の Si: Al比によって補正した（Ragueneau 

et al. 2005）. 顕微鏡用の海水試料は中性ルゴール（最終濃度 2% v/v）で固定し, 

冷暗所（4°C）で保存した. 表層海水の栄養塩試料は−80°Cで凍結・保存後, 

Shimada et al.（2020）記載の手法に基づいて測定した. 藻類の細胞現存量と種組

成は, ウタモール法によって 10–100 mLの試料を濃縮した後, 倒立顕微鏡を使い

最大 400倍で観察および計数を行った（Edler and Elbrächter 2010）. 中心の視野

を 2列以上かつ 400 cells以上計数した. 観測点での深度 8 mにおける水温と塩

分を表層モニタリングシステムから記録した. 海氷採取時の氷況は舷側か船橋

で撮影した. 一部の観測点については, 舷側に取り付けた Sea-ice sensor box（1

分間隔で自動的に氷況を撮影する機器）が撮影した写真を使用した. 

 

2.2.2 海氷処理 
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薄氷は一部を氷鋸で切断し, 藻類の BSi濃度, Chl a濃度および顕微鏡による

同定・計数用に使用した. また厚さが 10 cmを上回る海氷については, 2層切断

した. 海氷は孔径 0.2 µmのフィルターで濾過した濾過海水内に入れ, 4°Cの部屋

で遮光して融解させた. 海氷融解水は Chl a濃度と BSi濃度（St. 39と St. 108の

み）測定用に採水し, 残りを 2%ルゴールで固定した. BSiは 2種類の海氷融解手

順（濾過海水添加区と非添加区）で処理したが, 濾過海水の有無は珪藻類の現

存量に影響しないと考えられている（Garrison and Buck 1986; Roukaerts et al. 

2019）. 残りの薄氷は栄養塩濃度, 塩分測定と断面構造の分析および St. 43, St. 

S138の海氷 BSi濃度分析のために−20ºCの暗所で保存した. アイスアルジー

（海氷融解水）の Chl a濃度, BSi濃度および藻類現存量と種組成は海水と同様

の方法で分析した. アイスアルジーの Chl a濃度, BSi濃度, 現存量は添加した海

氷と濾過海水の量で補正した. 

薄氷の塩分, 栄養塩濃度, St. 43, St. S138の BSi濃度（St. 43, St. S138）, 酸素

の安定同位体比分析のため, 海氷は温度を調節した暗所の部屋で（試料の温度

が 4°Cを超えないよう注意して）融解した. 薄氷採取時の温度および塩分から, 

ブライン容積の割合およびブラインの塩分を Cox and Weeks（1983）に基づい

て計算した. 海氷の栄養塩試料は海氷融解水を孔径 0.2 µmのマイレクスシリン

ジフィルター（SLGVR33RS, Merck, ドイツ）で濾過した後, JGOFS（1994）の

プロトコルに従い測定した. BSiは濾過海水有の海氷と同じ手順で濾過・測定を

行なった.  

残りの海氷の一部を使い, −15°Cの部屋で薄片と厚片を作成した. バンドソ

ーで海氷を板状に切断した後, ガラス板に一晩かけて接着した. そしてミクロト

ームもしくはカッターを使い厚さ 0.5 mmまで削った. 薄片試料は, 交差偏光板

で挟んだ状態で透過光を当てて撮影を行った. 

 

2.2.3 海氷と海水試料の種組成に基づいたクラスタリング 

薄氷, 一年氷・多年氷, 海水中の藻類組成の違いを調べるため, 全ての海氷, 

海水サンプル中の種組成を使用してクラスタリングを行った. 藻類の種ごとの
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現存量を, 各サンプルの総現存量で割ることで相対現存量（%）に変換した. 

Bray-curtis非類似度で距離行列を計算した後, Ward法による階層クラスタリン

グを行い, SIMPROF解析により有意（p < 0.05）に異なるクラスターを特定し

た. 

 

2.2.4 形状と薄片解析に基づいた薄氷の分類 

採取した薄氷の分類は Worby and Allison（1999）に従った. 薄い板状で厚さ

< 10 cmの氷をニラス, 厚さが 10 cm以上の板状の海氷を板状軟氷, 固化していな

い不定形のフラジルアイスをグリースアイス, 端が捲れた板状の形状の海氷を

蓮葉氷と定義した. 更に薄片解析により粒状構造（フラジルアイス）と短冊状

構造（カラムナーアイス）とを区別し, 各海氷の厚さにおけるフラジルアイス

の割合を計算した（Fig. 2-2）. 

 

2.2.5 海氷への植物プランクトン濃縮量の計算 

海氷への植物プランクトンの濃縮量を評価するため, Gradinger and Ikavalko 

（1998） に基づいて以下の式で Enrichment index（EI）を計算した.  

 

𝐸𝐼𝑋 =
𝐶𝐼𝑐𝑒

𝐶𝑆𝑒𝑎𝑤𝑎𝑡𝑒𝑟
×
𝑆𝑆𝑒𝑎𝑤𝑎𝑡𝑒𝑟
𝑆𝐼𝑐𝑒

 

 

この時, 海氷と表層海水の物質濃度（Chl a濃度, BSi濃度, 硝酸, リン酸, ケイ酸

濃度, 各種の現存量）をそれぞれ CIce, CSeawater, 海氷と海水の塩分をそれぞれ SIce, 

SSeawaterとした. Xは算出に用いた物質の項目とし, Chl a濃度, BSi濃度, 硝酸, リ

ン酸, ケイ酸, 現存量（全細胞もしくは特定の分類群）をそれぞれ Chl, BSi, 

Nitrate, Phosphate, Silicate, Cellとして表記した. ここで EIとは, どの程度物質が

海氷へ取り込まれたかを表す指数で, EI = 1のとき海氷中の藻類濃度は海水と同

等である. EIが大きいほど, 海水と比べて海氷内部で濃度が高いことを示す. 海

氷の Chl a濃度と BSi濃度間の関係, 各海氷のフラジルアイスの割合と Chl a濃

度, BSi濃度, EIChl, EIBSi間の関係, および海氷厚と EIChl, EIBSi間の関係を, それぞ
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れ Kendall順位相関係数（τ）を計算し検定した. 植物プランクトン分類群間の

EICellの差を Steel-Dwass testで検定した. クラスタリングを含む全ての統計解析

は R（https://www.r-project.org/）で行った. 

 

2.3 結果 

2.3.1 氷況と海氷塩分, 氷厚 

海氷採取地点間では氷況が大きく異なっていた. 薄氷の採取点 St. 39と St. 

108では一年氷・多年氷の融け残りと思われる砕け氷が点在していた. これらの

観測点では, 薄氷（ニラスと板状軟氷）は砕け氷が局所的に分布する海氷の集

まりに存在していた（Fig. 2-1）. St. 43では開放水面に局所的に広がる海氷（グ

リースアイスと蓮葉氷）が採取された. 一方 St. S138では比較的均一なニラスが

広がっていた. St. J59では定着氷が 6割を占め, その間にニラスが成長していた. 

なお, 採取された薄氷すべてにおいて積雪は無かった. 海氷厚は 1.9–15.2 cmであ

り, 10 cmを超える海氷（板状軟氷）は St. 39で 1個, St. 108で 2個見られたが, 

それ以外の試料は 7 cm未満であり, いずれの観測点間でも海氷厚に有意差は無

かった（Fig. 2-3c）. 薄氷の塩分は 5.0–23.0の範囲であった. St. 39, St. 108および 

St. S138 における塩分中央値は 10.0未満（それぞれ 7.0, 8.9および 9.9）である

一方, St. 43と St. J59では極めて高い中央値が観測された（それぞれ 15.5と

18.4）. しかし有意差が見られたのは St. 39と St. J59のみだった（Steel-Dwass検

定, p < 0.05）. ブラインの塩分は 44.3–127.5であり, 観測点間に有意差は見られ

なかった（Steel-Dwass検定, p > 0.10）. 一年氷・多年氷採取点の 海氷密接度は

おおむね 100%であり, 主に砕氷艦「しらせ」によって生じた砕け氷が採取した. 

各観測点における一年氷・多年氷の塩分中央値は St. 101（9.1）を除いて薄氷よ

りも低く, 全ての観測点で 4.1–5.4の範囲であった. 

薄片解析から, 観測点ごとに鉛直断面の構造（フラジルアイスとカラムナ

ーアイスの割合）は異なっていた. グリースアイス, 蓮葉氷の採取された St. 43

は全てフラジルアイスで構成されている一方, 他の観測点では両方が見られた. 

St. 39は最もフラジルアイスの割合は大きく変化し（0–100%）, 中央値は 66%

https://www.r-project.org/
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であった. Sts. S138, J59の海氷は St. 29同様に混合した断面構造を有し, フラジ

ルアイスの割合の中央値はそれぞれ 41%と 67%であった. 一方で St. 108では海

氷 No. 11を除き, 全ての海氷でフラジルアイスの割合は 100%を示した. 

 

2.3.2藻類種組成とクロロフィル a濃度, 生物起源ケイ素濃度 

薄氷の Chl a濃度は 0.2–11.6 µg L−1であり, 最大値は St.39のニラスに見られ

た（Fig. 2-4a）. St. 39と St. S138間でのみ, Chl a濃度に有意差が見られた

（Steel-Dwass検定, p < 0.05）. 薄氷の BSi濃度は 0.03–10.1 µmol L−1であり, Chl 

a濃度と同じく最大値は St. 39の海氷に出現した（Fig. 2-4b）. しかし Chl a濃度

と異なり, 観測点間で有意差は認められなかった（Steel-Dwass検定, p > 0.07）. 

Chl a濃度と BSi濃度の間には有意な正の相関がみられた（Kendall順位相関検

定, τ = 0.36, p < 0.05, n = 25）. 薄氷のアイスアルジー総現存量は 1.7 × 105–9.4 × 

106 cells L−1だった. 海氷で優占する種（相対現存量の平均 ± 標準偏差）は

Fragilariopsis cylindrus（40.8 ± 20.3%）, F. curta（13.4 ± 11.7%）, Pseudo-

nitzschia spp.（14.5 ± 7.4%）, ナノ鞭毛藻（10.1 ± 8.3%）であった（Fig. 2-4c）. 

観測点間で種組成は異なり, Sts. 108, 43, S138で F. curtaが優占した一方, Sts. 39

で F. cylindrusが, St. J59で Chaetoceros spp.と Corethron spp.がそれぞれ優占し

た. 

一年氷・多年氷全 17試料中の Chl a濃度は薄氷よりも幅広く 0.1–157.4 µg 

L−1の範囲であったが（Fig. 2-5a）, 観測点間で有意差は無かった（Steel-Dwass

検定, p > 0.05）. 同様に, 現存量は 1.4 × 105–4.5 × 108 cells L−1であった. 最も優占

した種は薄氷と同じく F. cylindrus（71.2 ± 16.8%）だった. しかし薄氷優占種の

Pseudo-nitzschia spp.やナノ鞭毛藻の割合は低く, それぞれ 6.6 ± 5.4%と 2.4 ± 

1.9%だった（Fig. 2-5b）. 

海水中の Chl a濃度, BSi濃度はそれぞれ 0.5–1.7 µg L−1, 0.6–3.4 µmol L−1であ

った（Table 2-1）. 海水中の Chl a濃度および BSi濃度は観測点間でそれぞれ

3.4倍と 5.8倍の差があった. 海水の BSi: Chl比（重量比: w/w）は観測点ごとに

異なり, St. S138で最小値の 33.6が記録された一方, 他の 4観測点は 57.6–86.5の
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範囲だった. 海水中の植物プランクトン組成は珪藻とナノ鞭毛藻類の混合で, ナ

ノ鞭毛藻の割合が海氷よりも高かった（34.4 ± 16.5%）（Fig. 2-6）.  

海氷と海水の全試料に対し藻類組成に基づくクラスタリング解析を行った

結果, 試料は大きく二つのクラスターに分類された（Fig. 2-7）. クラスターAは

全ての一年氷・多年氷試料と一部の St. 39の薄氷試料を含んでいた. クラスター

Bは全ての海水試料と残りの薄氷試料で構成されていた. 

 

2.3.3. 植物プランクトンおよび栄養塩の海氷への濃縮 

全 5観測点おける Chl a濃度および BSi濃度の Enrichment index（EIChl, 

EIBSi）は, それぞれ 1.5–72.3, 1.3–21.5だった （Fig. 2-8a）. EIChlの中央値（およ

びレンジ）は観測点ごとに異なり, St. 39で最大値を示し（10.8; 2.7–72.3）, 次い

で St. 43（6.0; 3.8–8.1）, J59（4.0; 2.2–11.9）であった. St. 108と St. S138の EIChl

の中央値は他の観測点の約半分（1.7）であり, いずれの観測点も St. 39に対し

て有意に低い EIChlを示した（Steel-Dwass検定, p < 0.05）. 全 4観測点における

EIBSiの中央値は EIChlとは異なる傾向を示し, 最大値は St. S138（9.5; 7.7–10.9）

にみられたが, 観測点間で EIBSiに有意差は無かった（Steel-Dwass検定, p > 

0.12）. この値は同観測点における EIChlの 5倍以上であった（Fig. 2-8b）. 同様

の傾向は St. 43と St. 108にも見られ, EIBSiは同観測点の EIChlと比較して 1.1–2.4

倍高かった. EIChlと EIBSiはいずれも氷厚との有意な相関は見られなかった

（Kendall順位相関検定, EIChl: p = 0.59, τ = −0.07; EIBSi: p = 0.63, τ = −0.08）. 

栄養塩の EIは総じて EIChlと EIBSiより低く, 全 5観測点で EINitrateが 0.7–1.3, 

EIPhosphateが 0.6–2.4, EISilicateが 0.4–3.4であった（Fig. 2-9）. St. S138の EISilicate中

央値 2.9を除いて, 栄養塩 EIの中央値における観測点間の差は小さく, 0.7–1.3の

範囲であった. 観測点間で EINitrate, EIPhosphate, EISilicateについて有意な差は認められ

なかった（Steel-Dwass検定, p > 0.10）. 全ての薄氷試料から算出された栄養塩

EIの中央値は, それぞれ 1.0（EINitrate）, 1.0（EIPhosphate）, 0.8（EISilicate）であった. 

また, いずれの栄養塩の EIも 1より有意に高いとは言えなかった（One-sample 

Wilcoxon signed rank test, 栄養塩ごとにそれぞれ n = 28）. 
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各藻類の EICellは Chl a濃度と BSi濃度同様, 高い値を示した（Fig. 2-10）. 

優占分類群（Chaetoceros spp., Fragilariopsis cylindrus, F. curta, ナノ鞭毛藻, 

Pseudo-nitzschia spp.）と珪藻の全現存量の EICellの中央値は 2.4–18.8であった. 

いずれの EICellも 1より有意に高かった（One-sample Wilcoxon signed rank test, 

分類群ごとにそれぞれ n = 30）. 珪藻のみの EICellは 3.1–267.2であり, この最大

値は EIChlと EIBSiの上限を上回った. 優占種の EICellは分類群間で有意な違いが

見られた. 珪藻 Charetoceros spp. とナノ鞭毛藻の EICell（中央値でそれぞれ 2.4と

3.8）は, 珪藻の全現存量および他の珪藻優占種（Fragilariopsis cylindrus, F. 

curta, Pseudo-nitzschia spp.）の EICell（中央値で 11.7–18.8）よりも有意に低かっ

た（Steel-Dwass test, p < 0.01）. なお有意に高かった 4分類群（珪藻の全現存量

含む）内で EICellに有意差は無かった（Steel-Dwass test, p > 0.32）. 中央値が最大

であった種は F. cylindrusで, 最大の EICell（556.0）もこの種に認められた. 

薄片解析に基づき, EIChlおよび EIBSiの最大値は, いずれもフラジルアイス

0%の海氷（St. 39の海氷 No. 9）に見られた（Fig. 2-12a）. 全ての薄氷試料を用

いた EIChl, EIBSiとフラジルアイスの関係において, EIChlはフラジルアイスの割合

とは有意な関係を示さない一方, EIBSiは負の有意な相関を示した（Kendall順位

相関検定, EIChl: p = 0.44, τ = 0.14; EIBSi: p < 0.01, τ = −0.50）. クラスター解析から

一年氷・多年氷と種組成の近い海氷（クラスターAに属する試料）を除外し, 同

様にフラジルアイスとの関係を調べたところ, EIChl, EIBSiの最大値はフラジルア

イスが 67%の海氷で見られた（Fig. 2-10c, d）. また両者の順位相関検定は,全て

の薄氷試料で解析した場合と同様の傾向を示し, EIChlはフラジルアイスの割合

とは有意な相関を示さないが, EIBSiについては負の有意な関係であった

（Kendall順位相関検定, EIChl: p = 0.38, τ = 0.07; EIBSi: p = 0.09, τ = −0.36）. 

 

2.4 考察 

2.4.1 海氷の種類と基本的な特性 

採取した薄氷の厚さと南極海の新成氷の成長速度（0.4–0.5 cm h−1, Janssens 

et al. 2016）から, 海氷のラフティング（重なり）による成長を無視した場合, 採
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取した薄氷は生成してから 4–38 h経過したものであったと考えられる. 風速デ

ータと海氷の種類は対応しており, 風速が最大かつ低い海水温の St. 43でのみグ

リースアイスが採取された（Table 2-1）. これは, 風速 10 m s−1を境にニラスか

らフラジルアイスへ生成される割合が高まる（Eicken and Lange 1989）ことと

符号する. St. 43の薄片がフラジルアイスのみで構成されていたことから, この

観測点では結氷温度に達した海水が大気から直に冷却され生じたと推察される. 

St. 43で採取した蓮葉氷は氷厚が小さい点, 塩分が極めて高くブラインの排出が

少ないことから（Fig. 2-3a; 2-3c）, 海氷生成（固化から薄氷の成長）の過程にお

ける最初期の海氷であると考えられる. St. 43とは対照的な観測点として St. 

S138が挙げられる. St. 43と同様に海氷が開放水面で生成された点, 海水温が低

い点は共通するが, 特徴的な点は最も小さい風速である（2.1 m s−1）. St. S138で

氷厚が極めて均一なニラスのみが採取されたこと, およびフラジルアイスの割

合の中央値が観測点間で最も低かったことは, ニラスが穏やかな海面で固化し

やすいという定説を支持するものである. 一方, 他の観測点については, 砕け氷

（St. 39, 108）や定着氷（St. J59）が観測時に存在していたため（Fig. 2-1）, よ

り海氷の固化/生成過程は複雑になっていたと予想される. 例えばリード（船舶

の航行が可能なサイズの氷盤の割れ目）では, 海氷が波浪を減衰させるため

（Wadhams et al. 1988）に様々な風速下（0.2–6.0 m s−1）でも均一な氷厚のニラ

スが生成される（Zatko and Warren 2015）. したがって, 流氷の存在が St. 39と

St. 108で複数の種類の海氷（フラジルアイス, カラムナーアイス）が見られた

原因と推測される. 

 

2.4.2 アイスアルジーの現存量と種組成 

薄氷の Chl a濃度は, 他の研究の範囲内であった（Table 2-2）. 新成氷の Chl 

a濃度は最大で 50.0 µg L−1に達するが（Ackley et al. 1987）, 本研究の結果は, 

Chl a濃度が総じて 10 µg L−1未満であるという報告（Garrison et al. 1989）に一

致している. 南大洋における海氷中 BSi濃度の報告として本研究は, Fripiat et al.

（2007）に続いて 2例目であり, 新成氷では初めてとなる. Fripiat et al.（2007）
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の BSi濃度（7.0–443.0 µmol L−1）と比べて, 本研究の濃度は低かったが, 彼らの

試料が春季の一年氷であるためと考えられる. 新成氷には, 珪藻以外の珪質の藻

類（珪質鞭毛藻, シスト）も含まれていたが, その割合は極めて少ない（全細胞

に対して< 1%）. よって BSi濃度は珪藻によって支配されていると考えられる. 

クラスタリング結果（Fig. 2-7）は, 大きく分けて一年氷・多年氷のクラス

ターと薄氷と海水のクラスターに分かれており, それぞれの環境特有の藻類種

組成を反映したと考えられる. すなわち, 薄氷中のアイスアルジー種組成は植物

プランクトンの海氷への取込みによってもたらされるため種組成は類似するが, 

一年氷と多年氷には新成氷とは別の種が優占するためと考えられる（Garrison 

et al. 1983; Gleitz and Thomas 1993; Niimura et al. 2000）. 薄氷と一年氷・多年氷と

の種組成の違いは, 海氷融解に伴う一部の分類群の放出（Davidson and Marchant 

1992）や春から夏のアイスアルジーのブルームに伴う種組成の遷移（Gleitz et 

al. 1998）に起因する可能性がある. 本研究の一年氷・多年氷の種組成は, 過去に

報告された夏季（12–1月）の流氷中組成に類似しており F. cylindrusが最優占

種である点が共通していた（Meguro et al. 1992）. Gleitz et al.（1998）は, 新成氷

では中心珪藻が優占する一方でより成長した海氷は F. cylindrusが現存量と割合

ともに増加すると報告している. そのため薄氷より一桁以上高い Chl a濃度, 現

存量を含む一年氷・多年氷では, 海氷内部で適応した種の増加と蓄積により, 新

成氷および海水と異なる種組成を示したと考えられる. つまり海氷生成から融

解直前までの期間に F. curta, ナノ鞭毛藻, Pseudo-nitzschia spp., Chaetoceros spp.

が優占する群集から, F. cylindrus単独が優占する群集へと進むと考えられる. 

 

2.4.3 主要栄養塩の海氷への取込み 

栄養塩の EI（Fig. 2-9）は全ての種類について藻類（Chl a, BSi）よりも低い

値が見られ, 先行研究（Riedel et al. 2007; Gradinger and Ikävalko 1998）の結果と

類似していた. 硝酸, リン酸, ケイ酸塩は植物プランクトンと比較して海水中に

濃縮されにくい傾向にあることが知られており, 10 cm未満のニラスやグリース

アイスの EIとして 0.5–3.0の値が報告されている（Riedel et al. 2007; Gradinger 



28 

 

and Ikävalko 1998）. 海氷が生成してから時間経過とともに海氷内部で主要栄養

塩の消費（NO3
−, Si(OH)4）と再生産（NO2

−, NH4
+, PO4

3−）が起こる（Fripiat et al. 

2017）. より厚みを増した海氷では, 海水と海氷間におけるブラインと海水の交

換が制限される. また, 珪藻類による栄養塩取込みや（Martiny et al. 2013）, 溶存

態有機物の分解（Clarke et al. 1998）によって PO4
3−の蓄積が進む. St. 39での外

れ値に分類された EIPhosphateは, 上述のような機構で PO4
3−が蓄積したことを示し

ていると考えられる. 一方, ほとんどの海氷において海水中と海氷中の栄養塩比

に明瞭な違いが認められなかったことは, 海氷厚から見積もった海氷生成から

の経過時間が< 38時間と短く, 栄養塩の組成変化が生じるほどアイスアルジー

の増殖が起きていないためと考えられる. 以上の結果から, 薄氷中のアイスアル

ジーは増殖以外によって, すなわち物理的な取込みによって蓄積した可能性が

高い. 

 

2.4.4 植物プランクトンの海氷への取込み 

本研究では全ての EIChl, EIBSi, EICell（観測点ごとではなく, 全データをまとめ

て解析した場合）は有意に 1より高く（Fig. 2-8; 2-10）, 晩夏から初秋に薄氷へ

植物プランクトンが濃縮されることが明らかとなった. また主要栄養塩と比較

して, 懸濁態（主に植物プランクトン）が海氷内で濃縮されやすいという特徴

が確認された. 新成氷への物質の取込みに関する結果の解釈には, 植物プランク

トンのサイズや種組成, 生成した海氷の出来てからの時間（氷厚）が重要であ

る. 栄養塩（塩分で補正した硝酸塩の濃度）は推定される濃度より低下してお

らず, 海氷内での顕著な増殖は生じていなかったと考えられる（Fig. 2-9）. 溶存

成分はブライン排出に従い（つまり保存的に）振る舞うが, 藻類細胞などの粒

子はそうではないということが一年氷の観測から判明している（Meiners et al. 

2011）. また, Sackhole法（コア穴を途中まで掘削し, 周囲の海氷から流出して穴

に溜まったブラインを採水する方法）で直接採水したブライン中の Chl a濃度

は, 海氷を融かしてブラインの占める割合から推定した Chl a濃度よりも低いこ

とが報告されている. この理由として, van der Merwe et al.（2009）は一年氷中で
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細胞外高分子物質（Extracellular polymeric substances: EPS）といったバイオフィ

ルムが形成され, 結晶表面にアイスアルジーが固着するためにブライン中の Chl 

a濃度が融解水の Chl a濃度より過小評価されると述べている. 本研究では EPS

濃度といった直接的なバイオフィルムの証拠は無いものの, 新成氷での高い

EPS濃度が, ウェッデル海沿岸で報告されている（Riedel et al. 2007）. この仮説

が正しいとするならば, 氷厚が増してよりブラインが排出された海氷ほど, アイ

スアルジーの EIが高くなると予想される. 実際グリーンランドと Mackenzie 

shelfで行われた観測では, 海氷の厚さと EI間には正の相関が見られている

（Riedel et al. 2007; Gradinger and Ikävalko 1998）. 本研究では海氷厚と EIの間に

有意な相関は見られなかったが, この原因として海氷厚が Riedelらの試料より

総じて小さく（最大 48 cmに対して本研究では 1.9–15.2 cm）, アイスアルジー

の固着による海氷内部での蓄積が海氷生成初期には顕著でなかったこと考えら

れる. 

植物プランクトンの分類群ごとに EIは異なっており（Fig. 2-10, 2-11）, こ

れは薄氷への選択的な取込みを示唆している. この結果は北極海（Gradinger and 

Ikävalko 1998; Różańska et al. 2008）での研究を支持するものであり, また南大洋

で初めての報告である. 比較的 EIの低かったナノ鞭毛藻の細胞サイズは< 5 µm

であり, サイズが< 4 µmの細胞は比較的取り込まれにくいという先行研究の結

果に類似する（Różańska et al. 2008）.  最も EIの中央値が低かった Chaetoceros 

spp.には細胞サイズが< 10 µmの種（e.g. C. neglectus, C. bulbosus）と大型の種

（C. dichaeta）が両方含まれていた. 春季から夏季の氷盤と比べて, 海氷生成初

期の薄氷は Chaetoceros属といった中心珪藻が優占するとされており（Gleitz 

and Thomas 1993; Gleitz et al. 1998）, この属の低い EIは一見これまでの知見に

反するように見える. しかし Chaetoceros属の EICellは 1を有意に上回っているこ

とから, 新成氷に取り込まれている点は事実である. また Chaetoceros属は St. 

J59の海水中植物プランクトン種組成で 20%を示している通り, 南大洋沿岸の海

水中で優占しやすい分類群である（van Leeuwe et al. 2022）. そのため, 海水中の

高い相対現存量が, 本属が新成氷に優占しやすい理由であると考えられる
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（Gleitz and Thomas 1993）. 

EIChlと EIBSiは同じ観測点で取得した海氷間でもその傾向が一致せず, 観測

点間で EIの逆転（e.g. St. 43と St. S138）が見られた（Fig. 2-8）. この原因の一

つとして海水から新成氷へ環境が変わることによって, 取込まれた藻類がスト

レスを受け, BSi: Chl a比を上昇させた（細胞あたりの Chl a濃度が低下した）

可能性がある. 海氷生成にともない藻類が経験する最も顕著な変化は塩分であ

り, 本研究の薄氷中の塩分は海水に対して 1.3–3.8倍高くなっていた（Table 2-1, 

Fig. 2-3b）. 南大洋の植物プランクトンの光合成能力（最大光合成速度など）は

塩分により変化し, 塩分 50を上回ると低下し始める（Arrigo and Sullivan 1992）. 

しかしながら St. S138のブライン塩分は 50.6–59.0であり（Fig. 2-3b）, St. 43

（73.7–127.5）と比較しても有意に高くはない. また Chl a: 細胞体積比は塩分上

昇（最大~100）によっても低下しないことが知られている（Arrigo and Sullivan 

1992）. したがって塩分以外の要因で BSiあたりの Chl a濃度が低下したと推察

される. もう一つの原因として物質の選択的な取り込まれやすさの違いが考え

られる. 選択的な取り込まれやすさ（異なる物質間での EIの差）はウェッデル

海の新成氷でも報告されており, 例えば粒状有機窒素（Particulate organic 

nitrogen: PON）と Chl a濃度の EIは, POCの EIの半分以下である（Janssens et 

al. 2016）. St. S138の薄氷 BSi: Chl a比（6.8）は St. 43の 2倍以上であり, St. 

S138の海水中 BSi: Chl a比の 4倍以上であることから, BSiと Chl a間で海氷へ

の取込みに選択性が示唆される. 南大洋に生息する全ての藻類は光合成色素で

ある Chl aを有しているが, BSiは珪藻など一部の分類群に限られる. 前段落で述

べた通り, 珪質の殻を持たないナノ鞭毛藻は, 珪藻と比較して海氷へ取り込まれ

にくいことが本研究と先行研究（Gradinger and Ikävalko 1998; Różańska et al. 

2008）から判明している. St. S138では, 海水中のナノ鞭毛藻の割合が 5観測点

で最大（66%）であるため（Fig. 2-6）, 海氷の BSi: Chl a比が海水より大幅に高

く, BSi, Chl a間で EIに違いを生じさせたと考えられる. 

本研究のカラムナーアイスとフラジルアイスの EIは, 過去に報告された値

の範囲内であった（Table 2-2）. 当初の予想に反して本研究では, 高い EIはフラ
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ジルアイスの生成によるものではなかった. 原因として表層海水の冷却が考え

られる. 海水は大気に冷却され, 結氷温度は水圧とともに上昇するため, フラジ

ルアイス生成（海水の結氷温度以下への冷却）は一般に表層ほど起こりやすい. 

本研究では, 8 m深度の海水は結氷温度を上回っていたため, 少なくとも海水の

過冷却はこの深度より浅い層で起きたと考えられ, 秋における混合層深度（18–

67 m, Park et al. 2017）と比較して極めて浅い. したがってフラジルアイスで低い

EIが見られた原因として, フラジルアイスと粒子の接触が乏しかったことが考

えられる. 新成氷で極めて高い Chl a濃度（26.8 µg L−1）が報告された時の海水

中の濃度は 0.5 ± 0.3 µg L−1であり（Garrison et al. 1983）, 本研究（0.5–1.7 µg 

L−1）と比べて高くはない. そのため, フラジルアイスと粒子の接触が乏しかった

原因として, 植物プランクトン現存量そのものが低かったことは主要因ではな

いと考えられる. フラジルアイスの到達深度は海水の過冷却および撹乱によっ

て支配され, 最大深度 99 mまで到達することが, 冬季オホーツク海の音響観測

から推定されている（Ito et al. 2021）. 特に水深の大きい海域における堆積物の

高い取込み（suspension freezing）では, 堆積物は海底流のみで表層に浮上しない

ため, フラジルアイスと堆積物の接触が重要と提唱されている（Ito et al. 2017）. 

フラジルアイス–粒子間の接触の重要性は室内実験からも確認され, 海水中の堆

積物（シルト, 砂）の濃度を高くすると, 濃縮率 （フラジルアイスと海水との含

有堆積物濃度の比）が高くなることからも支持されている（Smedsrud 2001）. 

フラジルアイスの特性として, 複数のフラジルアイスが集まって塊を形成する

ことが知られており, これを flocculationと呼ぶ（Martin et al. 1981）. フラジルア

イス単独では粒子をほとんど取り込まないことを踏まえると（Ackley 1982）, 

flocculationを起こしたフラジルアイスは比較的内部に堆積物や原生生物を保持

しやすいと考えられる. ただし, この flocculationは短時間（~30分）では生じな

い（Garrison et al. 1989）. したがって本研究のような深度 8 m未満で海氷が生成

された場合, フラジルアイスが遭遇および保持する植物プランクトン細胞の数

は少なかったと推察される. ゆえにフラジルアイスであるにも関わらず, EIおよ

び Chl a濃度はカラムナーアイスほど高くなかったと考えられる. 衛星観測によ
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って推定された着色氷（高濃度の藻類を含んだフラジルアイス）の面積が, 2月

よりも海面冷却の進んだ 3月の方で大きいことも（DeJong et al. 2018）, 上記の

考えを間接的に支持している. これらのことから, 先行研究に見られる高い EIに

は激しい擾乱を伴うより深い深度でのフラジルアイス形成が必須であり, これ

と水柱中の高い植物プランクトンバイオマスが同所的に生じることで Chl a 濃

度が高い海氷の形成に繋がると示唆される. 

 

2.4.5古い海氷融解水起源の植物プランクトン 

海氷へ取り込まれる藻類の起源は主に, 海水（植物プランクトン）, 海底

（底生藻類）, 一年氷・多年氷等の古い海氷の 3つが考えられる. それぞれの環

境で優占する藻類は異なるため, 異なる起源は新成氷の藻類組成を決定する一

要因になりうる. 例えば, 北極スヴァールバル北部での観測によると, 新成氷中

の珪藻と渦鞭毛藻類はそれぞれ多年氷と水柱が起源と推測されている（Kauko 

et al. 2018）. 本研究の観測点の水深は 200 mを上回ること, 懸濁した底生藻類が

海水中および海氷中のいずれにも検出されなかったことから, 底生藻類の影響

（Ratkova and Wassmann 2005）は除外される. 砕け氷や定着氷が周辺に存在して

いた St. 39, St. 108, St. J59において, 古い海氷起源の藻類（放出されたアイスア

ルジー）が新成氷に取り込まれた可能性がある. 例えば北極海の多年氷では, 珪

藻 Nitzschia frigidaが季節に応じて水柱への放出と, 海氷下面の凍結により海氷

へ戻るサイクルが提案されている（Olsen et al. 2017）. 本研究では観測点ごとに

氷況が多様であるため, 海氷へ取り込まれる藻類の起源の割合も異なると考え

られる. 

古い海氷を海氷内藻類の起源と想定することによって, これまで報告された

非常に幅広い EI（Table 2-2）を一部説明できると考えられる. EIChlおよび EIBSi

で外れ値として検出された St. 39の海氷 No. 9のアイスアルジー組成は, クラス

タリング結果から一年氷・多年氷に類似していた（Fig. 2-7）. そのため, この薄

氷は一年氷・多年氷起源の藻類が再び海氷へ取込まれて生じた可能性がある. 

例えば海氷融解期の流氷・定着氷下では, 融解水の成層化により高 Chl a濃度, 
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低塩分の海水が報告されている（Mundy et al. 2011; Odate et al. 1996）. 古い海

氷起源の藻類（アイスアルジー）が新成氷に取り込まれるという結果は, サロ

マ湖（Niimura et al. 2000）と北極海（Kauko et al. 2018）で確認されている. 新成

氷がアイスアルジーの影響を受けた場合（低塩分で高 Chl a濃度の海氷融解水

が海水とともに固化した場合）, EIは見かけ上高くなると推察される. また海氷

No. 9がカラムナーアイスであったことから, このような古い海氷の再融解では, 

従来提唱されたフラジルアイスによる効率的な取込み（suspension freezing等）

を介さずに海氷への藻類濃縮が起こりうる. 実際, 冬季の氷盤に掘削した穴で海

氷生成を再現した実験では, カラムナーアイスで非常に高い（そして幅広い）

EIChl（120 ± 120）が観測されている（Janssens et al. 2016）. St. 39で海氷生成時

に, 海水中に周辺のアイスアルジーが供給されたことが, 海氷 No. 9で突出して

高い EIChl（St. 39における外れ値: Fig. 2-4a）が見られた原因と考えられる. 

 

2.5 結論 

2章では薄氷中のアイスアルジー群集が形成されるメカニズムを明らかに

するために, 南大洋沿岸の晩夏から初秋（2月末–3月初め）の海氷生成域で観測

を行った. 薄氷の Chl a濃度, BSi濃度および珪藻の現存量の EIは有意に 1より

高く, 海水と比較して薄氷内で濃縮されていたことを示した. このうち小型のナ

ノ鞭毛藻と比較して, 珪藻が取込まれやすいということも南大洋で初めて評価

することができた. この珪藻には南大洋の春–夏の海氷, 海氷縁の海水に優占す

る種（F. cylindrus, F. curta）が含まれていた. これらの種は季節的に海氷生成時

に海氷へ取り込まれ, 海氷融解時に放出されることを繰り返しており, 海氷生成

時の高い取込みが海氷内部での優占に影響していると考えられる. 異なる海氷

生成過程（フラジルアイスの割合）を有す海氷間では, EIBSiにのみ負の関係が

見られ, 従来のフラジルアイスによる取込み（Garrison et al. 1989; DeJong et al. 

2018）を支持するものではなかった. この原因として, 古い一年氷・多年氷起源

の藻類の再凍結にともなう取込みが示唆されたこと, 観測時の深度 8 mにおけ

る高い海水温のためフラジルアイスと植物プランクトンの接触が少なかったこ
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と両方が考えられた. 本研究で見いだされた手法（藻類組成を用いて 1年氷・

多年氷の影響を受けた海氷を除去する）を用い, 新生氷への濃縮を様々な海氷

生成環境下での観測を蓄積することにより, より正しい海氷への濃縮メカニズ

ムの解明が可能と考えられる.  

薄氷のアイスアルジー種組成は海水中の植物プランクトン組成を概ね反映

することが確認された. このうち小型のナノ鞭毛藻と比較して, 珪藻 （F. 

cylindrus, F. curtaなど）が海氷内で濃縮されやすいということも南大洋で初め

て評価することができた. 秋から冬にポリニヤが形成される南大洋沿岸では, ポ

リニヤごとに植物プランクトン種組成が異なることが報告されており, メルツ

ポリニヤやロス海沿岸では珪藻が優占する一方でダルトンポリニヤではナノ鞭

毛藻が優占する（Arrigo et al. 1999; Moreau et al. 2019）. 珪藻とナノ鞭毛藻で取

込み量が異なることは, 薄氷のアイスアルジー量も植物プランクトン種組成に

よって変化することを示唆する. ポリニヤごとによる植物プランクトン種組成

の違いと, 本研究の結果（種別の取込み量の違い）を考慮することで, 近年報告

された着色新成氷（DeJong et al. 2018）の形成メカニズムの理解が進むと期待

される. Fragilariopsis cylindrusは南大洋の夏季の一年氷・多年氷に優占するこ

とが本研究および先行研究から確認され, 融解までに珪藻主体の群集へと遷移

することが示唆された. 以上のように, 南大洋の海氷中のアイスアルジー群集の

形成には海氷生成時の取込みと内部での遷移が重要であると考えられる.  
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Fig. 2-1 

Locations and dates of sea ice sampling stations. Black circle and white triangle indicate 

thin ice and old (brash) ice stations, respectively. FI; Fast ice, N; Nilas, FYI; First year 

ice, B; Brash ice, Y; Young ice, G; Grease ice, P; Pancake ice 
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Fig. 2-2

An example of thin section of new ice (collected at St. S138).

A

Top

B
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Fig. 2-3 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of sea-ice bulk 

salinity (a), brine salinity (b), and thiuckness (c) at the 5 thin ice stations (except brine 

salinity for St. J59). X and horizontal line indicate median and mean, respectively. The 

open circle indicates outliers.

(a) (b)

(c)
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Fig. 2-4 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of chl a

concentration (a) and BSi concentration (b), and averaged total cell abundance and 

species composition (c) at the thin ice stations. X and horizontal line indicate median and 

mean, respectively. The open circle indicates an outlier.  

(a) (b)

(c)

Nanoflagellate
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Fig. 2-5 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of chl a

concentration (a) and averaged total cell abundance and species composition (b) from 

old (brash) ice stations. X and horizontal line indicate median and mean, respectively. 

(a)

(b)

Nanoflagellate



42

Fig. 2-6 

Total cell abundance and species composition from seawater collected at the thin ice 

stations 

Nanoflagellate
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Fig. 2-7 

Ward’s hierarchical cluster analysis based on Bray-Curtis dissimilarity matrix using 

relative abundance data of all sea ice and phytoplankton samples.  

Cluster A Cluster B
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Fig. 2-8 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of Enrichment 

index for Chl a (a) and BSi (b)  at the 5 (except St. J59 for BSi) thin ice stations. X and 

horizontal line indicate median and mean, respectively. The open circles indicates 

outliers. 
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Fig. 2-9 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of Enrichment 

index for macronutrients; nitrate (a), silicate (b), and phosphate (c) at the 5 thin ice 

stations. X and horizontal line indicate median and mean, respectively. The open circle 

indicates an outlier. 

(a) (b)

(c)
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Fig. 2-10 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of Enrichment 

index for dominant phytoplankton and total diatoms. X and horizontal line indicate 

median and mean, respectively. The open circles indicates outliers. The same characters 

indicate no significant difference at p < 0.05 level.
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Fig. 2-11 

Box and whisker plot (median, mean, 25% and 75% quartiles, and range) of Enrichment 

index for dominant phytoplankton and total diatoms excluding samples belonging to 

cluster A (Fig. 2-7). X and horizontal line indicate median and mean, respectively. The 

open circles indicates outliers. The same characters indicate no significant difference at p

< 0.05 level.
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Fig. 2-12 

The relatiohships between proportion of frazil ice and enrichment index for all thin ice 

samples (a) and the same plot but excluding samples belonging to cluster A (Fig. 2-7) 

(b).

Chl a BSi
(n = 25) (n = 25)

Chl a BSi
(n = 19) (n = 19)

(a)

(b)
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第 3章 植物プランクトン種組成の水平変化とアイスアルジーとの関係 

3.1 背景 

南大洋の季節海氷域は, 窒素, リン, ケイ素といった主要栄養塩濃度が高いに

もかかわらず Chl a濃度が低い HNLC海域であり, その制限要因は他の海域と同

様に鉄であることが知られている（Martin et al.1990; Alderkamp et al. 2019）. 同

海域における高生産は, 氷縁域において海氷融解に伴って生じる氷縁ブルーム

（高い Chl a濃度）, および SBACC（Southern Boundary of the Antarctic 

Circumpolar Current）周辺の湧昇によって生じる植物プランクトンのブルーム

（Schallenberg et al. 2018）によりもたらされる. 東南極季節海氷域におけるブル

ームでは, 多様な植物プランクトン群集が報告されており（e.g. Davidson et al. 

2010; Wright et al. 2010; Takao et al. 2014）. 植物プランクトンの種組成の違いは, 

主要栄養塩取り込みの比率（Arrigo et al. 1999; Weber and Deutsch 2010）, 粒状有

機物の下方輸送（DiTullio and Smith 1996）, 微小動物プランクトンなどの一次

消費者の生存率（Caron and Hutchins 2013）に影響を及ぼす. したがって, 季節海

氷域における植物プランクトン現存量だけでなく, その種組成の理解も欠かす

ことができない重要な知見である. 

海氷融解がもたらす環境（成層強度など）の違いは, 季節海氷域における植

物プランクトンの優占種（珪藻, ハプト藻, クリプト藻）に影響を与えると考え

られている（Kang et al. 2001; Garibotti et al. 2003）. 例えば, 成層の強い環境（混

合層深度の浅い環境）では, 強光阻害の影響を受けにくい珪藻が優占する

（Arrigo et al. 1999; Mills et al. 2010）. 物理環境条件に加え, 放出されたアイスア

ルジーも海氷融解後の「タネ」として, 季節海氷域の植物プランクトン現存量

に影響を与えている可能性がある. 東南極季節海氷域では, 海氷上の光合成有効

放射 PAR（Photosynthetically Active Radiation）の積算値とリモートセンシング

による表層 Chl a濃度との間に正の相関が見られた（Raymond et al. 2009）. こ

の結果は, 放出されるアイスアルジーが多いほど氷縁ブルーム形成に寄与する

可能性を示唆している. 加えて植物プランクトンの一部の種はその周辺の海氷

中にも存在することが複数の研究で報告されている（Mathot et al.1991; Garrison 



50 

 

and Buck 1985; Ligowski et al.1988; Kristiansen et al.1998）. 特に, いくつかの海氷

中出現種（Fragilariopsis curtaなど）は氷縁ブルームの優占種であることから, 

放出されたアイスアルジーは氷縁ブルーム形成の一因と考えられる（Wilson et 

al. 1986）. さらに, フィールドや実験室での培養実験により, 海氷コアの様々な

層から採取されたアイスアルジーが, 海水中でも増殖する可能性が示されてい

る（Selz et al. 2018a; Yan et al. 2020; Yoshida et al. 2020a）．そのため, 海氷融解

と植物プランクトン種組成の関係を理解することが求められている. 

南大洋の東部インド洋区における夏季の植物プランクトン種組成は複数の

研究で報告されているが（例えば Kawamura and Ichikawa 1984; Davidson et al. 

2010）, アイスアルジー種組成の報告は春季に限られており（e.g., Scott et al. 

1994; McMinn et al. 2007; Meiners et al. 2011）, 両者を同時に比較した例は無い. 

これは海氷観測が通常春に行われるか, 流氷から海氷コアを採取できる沿岸域

で行われたためと考えられる（Miller et al. 2015）. よって, 沖側での流氷域にお

けるアイスアルジー放出が海水中の植物プランクトン種組成や現存量に及ぼす

影響の理解に至っていない.  

そこで本章では, 海氷融解期のアイスアルジー種組成は海水中の植物プラン

クトン種組成に影響するとの仮説の下, アイスアルジーの平均的な種組成と氷

縁域から北に向かう測線上の植物プランクトン種組成と比較した. 海氷融解か

らの経過日数に対して, 放出されたアイスアルジーが植物プランクトン種組成

へ与える影響を評価した. 本章の目的は 1）夏季の海氷と沖合の海水から微細藻

類の細胞量と組成の特徴を明らかにし, 海水中で播種する候補の種を特定する

こと, 2）アイスアルジーと植物プランクトン組成の関係, 特に両者の類似性を

水平的に調べることで, 播種の影響が強く現れる海水環境を明らかにすること

である. 

 

3.2 材料と方法 

3.2.1 海水・海氷のサンプリングと物理環境 
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観測は 2018年 1月 7–11日, 2019年 1月 9–16日および 2020年 1月 15–23日

に 110°E付近の氷縁域において東京海洋大学練習船海鷹丸により実施した

（Fig. 3-1）. 深度約 5 mに設置された船底採水孔から研究用海水をポンプで汲

み上げ, 表層海水モニタリングシステム（CT&C, 日本）によって表面海水塩分

（SSS） を連続的に記録した. 同時に, 海水温（SSTを採水孔付近に設置したメ

モリー式水温計（SBE38, Sea-Bird Electronics, Inc., 米国）で記録した. 海水温, 塩

分の鉛直分布は, CTD（SBE 9plus, Sea-Bird Electronics, Inc., 米国）または

eXpendable CTD（XCTD）を用いて測定した. CTDには PARセンサーを搭載し, 

PARの鉛直分布を観測した. 混合層深度は Aoki et al.（2006）に従い 10 m深度

からの海水密度が 0.1上昇した深度とした. また PAR が海面直下の 1%になる深

さを有光層深度（Zeu）と定義した. すべての観測点で混合層深度は 100 m未満

であったため, 深度 100 mと表層（5 m）との σtの差（Δσt）を水柱の成層強度

の指標として算出した（Kang et al. 2001）. 海水試料は季節海氷域の 23観測点

と通年開放水面水域の 1点（2018年の S13; Fig. 3-1a）において, CTD実施点周

辺で表層ポンプにより採取し, バルクの Chl a濃度, 植物プランクトン組成およ

び現存量（2020年の S13を除く）の測定に供した. 前者は蛍光法で測定し

（2.2.1参照）, 後者は中性ルゴール溶液（最終濃度 2%）で固定後に冷蔵保存し

た（2.2.1参照）. 

南端の観測点で各年 1回, キャンバス地を張ったプランクトンネットフレー

ム（直径 1.6 m）を用いて, 砕け氷（流氷の小片）を採取した. 各年, 10個または

11個の砕け氷の試料（1サンプルあたり 25 kg未満）を, 大きさや色に関係なく

ランダムに採取した. 2018 年の海氷試料は, いくつかの氷片を無作為に選んで 1

つの試料としたもの（海氷 No.11）を含む. すべての海氷は, 陸上での実験室分

析までポリエチレン製の袋に入れて−20°Cの暗所で約 2ヶ月間凍結保存した. 海

氷試料の重量を測定し, 融解後の塩分と水温から試料の体積（L）を計算した. 

2020年の観測では海氷採取点にて, 研究用海水から主要栄養塩（NO3
− + NO2

−, 

Si(OH)4, PO4
3−）分析用の試料も採取し, 陸上での分析まで−20°Cで凍結保存し

た. 
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3.2.2 海氷融解手順 

海氷の融解は 2種類の手順で行った. Chl a濃度の測定と顕微鏡分析のため

に, まず海氷試料を細かく砕きそこから一部（0.8 kg）の海氷を取り出した. こ

れらの海氷は, 脆弱な細胞（渦鞭毛藻, ハプト藻など）の融解後の浸透圧変化に

よる破壊を最小限にするため, 7.2 Lの濾過海水中で融解した（Garrison and Buck 

1986）. 主要栄養塩と海氷塩分の測定用として残りの海氷を, FSWを加えずに室

温暗所で一晩かけて融解させた. 融解時は試料（海氷の融解水）の水温が 5°C

を超えないよう注意した. 

 

3.2.3 クロロフィル a濃度 

海氷と海水の Chl a濃度を分析するために, 295–3,130 mLの海氷融解水また

は海水をWhatman GF/Fフィルター（φ25 mm）上に濾過した. 濾過後,フィルタ

ーを 6 mLの N,N-ジメチルホルムアミド（DMF）に浸し−20°Cの暗所で 24時間

色素を抽出した（Suzuki and Ishimaru 1990）. Welschmeyer（1994）に従い, 校正

済み蛍光光度計（10-AU, Turner Designs, 米国）を用いて蛍光強度を測定し Chl a 

濃度を求めた. 

 

3.2.4 主要栄養塩濃度 

2018年と 2019年の硝酸塩 + 亜硝酸塩（NO3
− + NO2

−）, ケイ酸塩 

（Si(OH)4）, リン酸塩（PO4
3−）濃度測定用の試水は海氷融解水からそのまま採

取し−20°Cで凍結保存した. 栄養塩分析システムへのアイスアルジー大型粒子の

影響を避けるため, 2020 年の試水のみ海氷融解水を 0.2 µm のフィルターで濾過

した後に凍結保存した. なお, この処理の有無は主要栄養塩濃度にはほとんど影

響しないことが報告されている（Dore et al. 1996）. 試料は分析の 12時間前に解

凍し, 各栄養塩濃度は自動分析システム（QuAAtro, Bran + Luebbe, ドイツ）を用

いて分析した. 2018年と 2019年の海氷試料および 2020年の海水試料について

は Shimada et al.（2020）でまとめられた方法, 2020年の海氷試料については
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Joint Global Ocean Flux Study（JGOFS, 1994）の方法に従って分析した. 海氷採取

点における表層海水（深度 5 m）の主要栄養塩濃度については, Makabe et al.

（2020a; 2020b; 2022）に掲載されたデータを用いた. 

海氷中の主要栄養塩濃度は, 海氷に含まれるブラインの量（海氷の塩分）に

大きく依存する. すなわち海氷中に含まれている栄養塩濃度を評価するために

は測定値ではなく, 海氷の塩分を考慮する必要がある. NO3
− + NO2

−, Si(OH)4, 

PO4
3−について, 塩分により標準化された濃度*Cを以下の式で算出した. 

 

*C = C × 
34.3

S
 

 

ここで, Cは測定時の栄養塩濃度（μmol L–1）, 34.3は Fripiat et al.（2017）で適

用された季節海氷域の表層海水塩分, Sは海氷の塩分である. 

海水と海氷中の栄養塩濃度を視覚的に比較するために, 理論的希釈直線

（Theoretical dilution line: TDL）を計算した. TDL上の値は, 海氷が凍結または融

解に伴う海氷中栄養塩の保存的な挙動（栄養塩の取り込みと濃縮および再無機

化が無い状態）を示す. TDLを下回る場合はアイスアルジーなどによる栄養塩

の取込みが示唆され, TDLを上回る場合は栄養塩の再無機化等が示唆されるた

め,  観測時に加えて冬季（海氷生成時とみなす）の TDLを算出した. 冬期海水

（海氷生成時）の TDLは，塩分 34.3における主要栄養塩濃度の最小値と最大

値（NO3
− + NO2

−は 30–35 μmol L−1，Si(OH)4は 50–90 μmol L−1，PO4
3−は 2.0–2.4 

μmol L−1）により算出した（Fripiat et al. 2017）. 夏期海水の TDLは，それぞれ

の年に測定した海氷採取点の塩分と栄養塩濃度から決定した. 

 

3.2.5 植物プランクトンとアイスアルジー現存量の定量 

倒立型光学顕微鏡（Diaphot, Nikon, 日本）を用いて, 植物プランクトンとア

イスアルジーの組成と現存量（cells L−1）を同定・計数した. 10–100 mLの試料

を Utermöhlチャンバー（Edler and Elbrächter 2010）で濃縮し, 中心を通る直線 2

列以上かつ 200以上の視野を走査し, 計 400以上の細胞を 400倍の倍率で観察し
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た. 細胞質を有する珪藻と殻を別々にカウントしたが, 組成と現存量は細胞質を

持つ細胞のみで計算した. 同定を容易にするため, 走査型電子顕微鏡（Scanning 

Electron Microscope: SEM）画像も使用した. 種の同定は主に Scott and Marchant

（2005）を参照した. 

 

3.2.6 各年のアイスアルジー現存量の代表値 

大きさの異なる 10–11個（9.1–21.1kg）の海氷試料から, 各年の代表的なア

イスアルジー種組成を算出した. この計算はアイスアルジーの播種が植物プラ

ンクトン組成に与える影響（類似度指数の計算, 次節参照）を推定するための

ものである. 播種に着目した場合, 海氷融解水に含まれる藻類種組成（= 海水中

に放出されたアイスアルジーの現存量）を計算する必要がある. そこで, 海氷の

各サンプル量を反映した体積加重平均（Volume-weighted mean: VWM）を用い, 

以下のように求めた. 

 

𝑉𝑊𝑀𝑖 =
∑ (a(𝑖,𝑗)× b𝑗)

𝑛

𝑗=1

∑ b𝑗

𝑛

𝑗=1

, 

 

ここで, nは海氷試料の 1年あたりの総数（10または 11）, jは海氷試料番号

（1–10または 11）, 添字（i, j）は海氷試料番号 jにおける種 iの現存量（cells 

L−1）, bjはそれぞれの海氷試料 jの容積（L）である. 

VWMを採用した理由は 2つある. 第一に単純平均を用いた場合の種組成の

偏りを避けることができる. 極端な例として 2つの異なる海氷（高 Chl a濃度 

[100 µg L–1] の非常に小さな海氷 [0.1 kg] と, 中程度の Chl a濃度 [1 µg L–1] の大

きな海氷 [10 kg] ）が融解した場合, 両者のアイスアルジー放出量は同等と考え

られる. このような場合で単純平均を用いると, 大きな海氷に存在するアイスア

ルジー, もしくはある種の現存量の寄与は小さくなり, 小さな海氷ではその逆と

なる. VWMでは分散や標準偏差を算出することはできないが, このような偏り

を補正することは可能である. 第二に採取した海氷の総量が大きいため, アイス
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アルジーの代表的な組成に近づけることができると考えられる. 海氷の総重量

は毎年 135–196kgで, これは厚さ 1 mの海氷コア 21–30本分に相当する. 以上の

理由からランダムに大量採取された海氷の量を反映させることで, 海氷融解水

中の藻類組成をより代表的なものにするために, 単純平均より VWMが適当で

あると判断した. 

 

3.2.7アイスアルジー, 植物プランクトン間の種組成の類似度指数 

海氷後退後, 放出されたアイスアルジーが表層植物プランクトンの種組成に

どの程度影響を与えていたかを推定するために, Schulz et al.（2018）に従って類

似度指数（SH）を計算した. VWMで求めた 2018–2020年アイスアルジーおよび

各測点の植物プランクトンの種ごとの現存量を相対現存量（%）に変換した. こ

のとき種 iの海氷の相対現存量を𝑅𝑖
𝐼𝑐𝑒, 植物プランクトンの相対現存量を

𝑅𝑖
𝑆𝑒𝑎𝑤𝑎𝑡𝑒𝑟とした.以下の計算式を用いて, 各採水点での同年に採取された海氷に

対する類似度指数を計算した. 

 

𝐷 = √∑ (√𝑅𝑖
𝐼𝑐𝑒 − √𝑅𝑖

𝑆𝑒𝑎𝑤𝑎𝑡𝑒𝑟)

2

 

𝑆𝐻 = 1 − 𝐷 

 

この指数 SHは 0から 1の間で変化し, 2つのサンプル間の種組成が同一であれ

ば 1となる. 

 

3.2.8 衛星観測による海氷密接度 

海氷の後退時期を解析するために, 衛星データを用いて日単位の海氷密接度

を使用した.データは宇宙航空研究開発機構のホームページ 

（http://suzaku.eorc.jaxa.jp/GCOM_W/data/data_w_use.html） から入手した. 日単

位の海氷密接度は, Global Change Observation Mission 1st-Water（GCOM-W1）搭

載の高性能マイクロ波放射計（AMSR2）が取得したデータからブートストラッ

http://suzaku.eorc.jaxa.jp/GCOM_W/data/data_w_use.html
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プ法（Comiso et al.1984; Comiso 1986）で計算されたものである. 空間分解能 10 

kmのポーラーステレオグラフ上に 0.1° × 0.1°のメルカトル図法でマッピングし

た. 海氷後退した日は, 各観測点において海氷密接度が 10%以下になった最後の

日とした（Fujiwara et al. 2016）. 海氷が後退してからの経過日数（Days since 

Sea-ice Retreat: DSR）は, 各観測点の海氷後退した日から観測日までの経過日数

と定義した. なお, 海氷後退が観測よりも後に起こった場合は DSRをマイナスの

値で表記した. 

 

3.2.9 統計解析 

ソフトウェア R（https://www.r-project.org/）を用いて, 変数（Chl a濃度 vs 

総珪藻現存量, NO3
− + NO2

−: PO4
3−比 vs 総珪藻現存量, SH vs DSR, SST, SSS）の関

係を Non-parametric Kendall順位相関検定で調べた. 

 

3.3 結果 

3.3.1 物理環境と海氷後退 

110°Eの観測ライン上では 3年間ともに高緯度ほど表層水温（SST）が低い

傾向にあった（Fig. 3-2a–c）. 63.5°S以北の SSTは毎年 1°C以上であったが, 3年

間で最も低い SSTは 2020年の 65.3°Sで記録された−0.95°Cであった. SSSは, 

63.5°S（2018年）と 64.7°S（2020年）の南側で, それぞれ南端である海氷採取

点に向かって急激に低下する傾向を示した. 一方 2019年では, 海氷採取点付近

の点（64.0–65.3°S）の SSSは 33.26–33.83であり, より北の観測点（59.0–

65.3°S）と同等かやや高い値であった. 混合層深度は 13 mから 63 mの範囲で推

移し, 各年とも共通して, 南端の氷縁観測点で最も浅かった（Fig. 3-2d–f）. Zeuは

16–62 mの範囲であり, 61°S以北で混合層深度と同等もしくは混合層深度を下回

った. より南の海域では, 2020年の Sts. KC9, KC7（63.5–64.0°S）を除いて, Zeu は

混合層深度より深くなった（Fig. 3-2g–i）. Δσtの緯度変化は年によって異なる

傾向を示した. 2018年と 2020年の海氷採取点における Δσtは極めて高く（2018

年に 0.9, 2020年に 1.1）, 北の観測点に向かって減少していた. 2019年の海氷採

https://www.r-project.org/
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取点の Δσtは 0.4で, 南北の変化は明瞭ではなかった. DSRは 3年間で−34 days

から 145 daysで, 海氷採取点では 2018年にプラス（23 days）, 2019年（−34 

days）と 2020年（−17 days）にマイナスとなった. 

 

3.3.2 植物プランクトンのクロロフィル a濃度, 現存量と種組成 

表層 Chl a濃度の南北分布は年によって異なっていた（Fig. 3-2g–i）. 2018

年と 2019年には, 海氷採取点で比較的低い Chl a濃度（< 1.0 µg L−1）が見られ

た. 一方, 海氷採取点より北側の観測点（2018年は 63°S, 2019年は 61°S）では, 

一部 1.5 µg L−1を超える Chl a濃度が見られた. 2020年には, 海氷採取点で高い

Chl a濃度（> 1.0 µg L−1）であった. 3年間の最小値（0.4 µg L−1）は 2020年の

62.5°Sで見られたが, それより北側の観測点の Chl a濃度は高く, 59.7–61.6°Sで

1.0 µg L−1を上回る値が見られた. 

表層植物プランクトンの総現存量は, 1.8 × 105–2.2 × 106 cells L−1の範囲であ

り（Fig. 3-3）, 最小値は 2018年の S13（59.4°S）, 最大値は 2020年の海氷採取

点である S25（65.3°S）で観測された. 表層植物プランクトンの種組成は南北で

違いが見られた. 海氷採取点では, 小型（概ね長径 10 μm以下）の羽状珪藻 F. 

cylindrus（Fig. 3-4）が全現存量の 46.5–61.8%を占めていた. 一方, この種の相対

現存量は北の観測点で急激に減少し, 62°Sより南では全現存量の 0.7–2.8%しか

占めていなかった（Fig. 3-3）. Fragilariopsis kerguelensis（0.0–23.6%）を除いて, 

Pseudo-nitzschia prolongatoides/subcurvata（2.0–42.5%）, ギムノジニウム目

（0.2–28.8%）など大型の植物プランクトンはすべての観測点で発生したが, こ

れらはより北の点で多く見られた. 小型（< 5 µm）のナノ鞭毛藻は南北方向で比

較的均等に分布していたが, その相対現存量はより北の観測点に向かって徐々

に増加した（20.6–71.0%）. 以上の傾向は 3年間で概ね共通であった. 

 

3.3.3 アイスアルジーのクロロフィル a濃度, 現存量と種組成 

2018年と 2019年の海氷中 Chl a濃度は< 0.1–15.0 μg L−1の範囲であった

（Fig. 3-5）. 2020年の No. 4を除く全ての海氷試料は, 他の年に比べて高い Chl 
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a濃度（8.6–78.0 µg L−1）を示した. 2018–2020年の全ての海氷試料について, Chl 

a濃度が高い（> 10 µg L−1）試料では, サイズ画分で> 10 µmの藻類が Chl a濃度

の大部分（72.7–94.6%）を占めた（n = 32）. 

アイスアルジーの総現存量は, 同じ年に採取された海氷サンプル間でも最大

で 2桁の差があった. 総現存量は 1.7 × 105 cells L−1から 2.7 × 107 cells L−1の範囲

で, 2020年の海氷試料 No. 5で最大値が記録された（Fig. 3-6）. 海氷中の Chl a

濃度と全珪藻現存量の間には有意な正の相関が見られた（Kendall順位相関検

定, τ = 0.59, n = 32, p < 0.01）. 

アイスアルジーは珪藻類が優占しており, 特に総現存量が高い試料（> 1.0 × 

106 cells L−1）では珪藻類が総現存量の 70%以上を占めていた. 珪藻の優占種は

F. cylindrusと F. curta（それぞれ 7.1 × 103–8.2 × 107 cells L−1, 7.1 × 102–9.6 × 106 

cells L−1）であり, 全ての海氷試料に共通して出現した. ナノ鞭毛藻, ギムノジニ

ウム目渦鞭毛藻, シスト, その他の珪藻（Manguinea rigida, Chaetoceros dichaeta, 

P-n. prolongatoides/subcurvata）は, 一部の海氷で優占群（総現存量の 10%以上）

に含まれるが, 現存量の絶対値は大きくなかった（< 1.1 × 106 cells L−1）. 珪藻以

外の藻類が優占する海氷試料（相対現存量にして 50%以上）は, 低 Chl a濃度

（< 10 µg L−1）の海氷に限られた. 

VWMで求めた総現存量は 3.2 × 106 cells L−1から 2.6 × 107 cells L−1の範囲で, 

2020年に最大値が記録された（Fig. 3-7）. 各年のアイスアルジーの組成では, F. 

cylindrusの割合が常に高かった（全細胞の 78-89%）. いずれの年でも北の採水

点で優占した他の植物プランクトン（P-n. prolongatoides/subcurvata, F. 

kerguelensis, ギムノジニウム目など）も海氷中に存在したが, その相対現存量は

非常に少なく, 総現存量の 5%未満であった. 

 

3.3.4 主要栄養塩濃度 

3年間の主要栄養塩の濃度は, NO3
− + NO2

−が 0.3–12.1 µmol L−1（平均 ± 標準

偏差 2.6 ± 2.3 µmol L−1）, Si(OH)4が 0.0–9.3 µmol L−1（3.0 ± 2.2 µmol L−1）, PO4
3−

が 0.0–1.3 µmol L−1（0.5 ± 0.3 µmol L−1）となっていた. NO2
−は NO3

−に対して低
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濃度（2.5 ± 1.5%）であった. 塩分で標準化した濃度は, *NO3
− + *NO2

−で 10.5–

377 µmol L−1（56.2 ± 75.5 µmol L−1）, *Si(OH)4で 0.0–104 µmol L−1（40.2 ± 27.0 

µmol L−1）, *PO4
3−で 2.0–16.9 µmol L−1（7.2 ± 3.9 µmol L−1）であった. 

海氷の各栄養塩濃度と, 夏季または冬季の表層海水中の濃度との違いを

TDLによって比較した（Fig. 3-8）. 2019 年の Si(OH)4を除いて夏季の TDLは, 

冬季 TDLの下限値より下に位置していた. 2018年では NO3
− + NO2

−濃度は概ね

夏季 TDLに従ったが, 2019年と 2020年ではほとんどの NO3
− + NO2

−は夏季およ

び冬季 TDLより上部に分布していた. 3年間を通して Si(OH)4は概ね冬季 TDL

の上限より下に分布していた. 2018年と 2019年の Si(OH)4は夏季および冬季

TDLの下限を下回っていたが, 2020年は冬季 TDLより下に分布していた. PO4
3−

濃度は, 2018年の 1試料を除いて常に冬季および夏季の TDLを上回っていた. 

海氷中の栄養塩の比率（NO3
− + NO2

−: PO4
3−比）も 1.4–81.9（平均 ± 標準偏差

10.8 ± 18.3）と変動していた. この比率は海氷の Chl a濃度（Kendall順位相関検

定, τ = −0.49, n = 32, p < 0.01）および総珪藻現存量（Kendall順位相関検定, τ = 

−0.41, n = 32, p < 0.01）と有意な負の相関を示した（Fig. 3-10）. 海氷採取点にお

ける表層海水中の NO3
− + NO2

−: PO4
3−比は 15.7–17.0であり, 2020年に最も高い

値だった. 

 

3.3.5 種組成類似度指数と海氷後退, 表層水温, 表層塩分の関係 

アイスアルジー分類群組成に対する各観測点の表層植物プランクトン分類

群組成の類似度（SH）は, 2018–2020年に 0.10–0.89の範囲であった. それぞれの

年の最大 SHは海氷採取点（64.7–65.3°S）で発生し, 概ね北側の観測点に向かっ

て減少した（Fig. 3-11）. 通年開放水面域の観測点（2018年は 59.4°S）では, 低

い SHが観測された. SHは DSR（Kendall順位相関検定, τ = −0.64, n = 23, p < 

0.01）と SST（Kendall順位相関検定, τ = −0.45, n = 23, p < 0.01）と有意な相関を

示したが, SSS（Kendall順位相関検定, τ = −0.22, n = 23, p = 0.14）とは相関が見

られなかった（Fig. 3-12）. 
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3.4 考察 

3.4.1 季節海氷域における植物プランクトンのブルームと種組成 

本研究では, 植物プランクトンの Chl a濃度のピークが見られた緯度は, 年に

よって異なっていた（Fig. 3-2g–i）. 氷縁ブルーム（Smith and Nelson 1986 の定

義によると, 海氷縁辺域において表層 Chl a濃度が 1.0 µg L−1以上となる状態）

は 2020年のみ発生し, 氷縁から離れた開放水面域のブルームは毎年観測された. 

海氷採取点では全ての年で, 混合層深度は Zeuより浅く, 良好な光環境であった

ことが示唆された. 特に氷縁ブルームが見られた 2020年の海氷採取点では成層

度（Δσt）が 1.1と最も高かった. Kang et al.（2001）および Garibotti et al.

（2003）は, 季節海氷域のうち成層が最も強い領域（Δσt > 1.0）で最も高い表面

Chl a濃度が観測されたことを報告している. そのため, 2020年は浅い混合層深

度に加えて強い成層強度が氷縁ブルーム形成に寄与したことを示唆する. 2018

年の海氷採取点における Δσtは 2019, 2020年の間であったがブルームは観測さ

れず, 海氷後退のタイミングがブルーム発生に関与している可能性がある. この

観測点は砕け氷が存在していたが, 海氷縁（10%SIC等値線）のはるか北側に位

置していた. この観測点での DSRは 14日を超え, この 3年間の海氷採取点の中

では最も高い SST（0.57°C）が観測されたことから, 3年間で海氷融解から最も

時間が経過していたと考えられる. 氷縁ブルームは鉛直混合による成層の崩壊

や鉄などの微量栄養塩枯渇により最長 4週間で終焉するため（Lancelot et al. 

1993; Arrigo et al. 2008）, 2018年の氷縁での観測前に植物プランクトンブルーム

が終焉したと考えられる（Wright et al. 2010）. この推察は, 2018年の観測 3週間

前における採氷点付近の高 Chl aからも示唆される（Fig. 3-13）. 

2018−2020年の海氷採取点以外の観測点では, 海氷融解以外の要因がブルー

ムを引き起こしたか維持していた可能性がある. 海氷観測点を除いたすべての

観測点では海氷が後退してから 3週間以上経過していた. SBと PFの間に位置

する南極周極流のフロントでは, 100–180°Eの季節海氷域で湧昇に伴う高い海面

Chl a濃度が観測されており（Sokolov and Rintoul 2007）, 深層からの鉄の湧昇に

より鉄の制限が緩和されたと推測されている. さらに西の海域（70–100°E）で
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は, SB（または SBと同位置の南極発散域）の湧昇によって深層の鉄が表層に運

ばれ高い生物生産が観測されている（Schallenberg et al. 2018）. 地形や海氷によ

るブルームの水平分布の変動は大きいが（Sokolov and Rintoul 2007）, 北の観測

点における高い Chl a濃度は湧昇に伴う外洋のブルームに由来する可能性があ

る． 

植物プランクトン種組成の緯度による変化は先行研究の結果と類似してい

た. 珪藻の F. cylindrusと F. curtaは低水温（< 1.0°C）の水塊（Kawamura and 

Ichikawa 1984; Kang and Fryxell 1992）, または氷縁域で頻繁に見られる

（Kopczyńska et al.1986, 2007; Davidson et al.2010） . 本研究ではこれらの種の相

対現存量は DSRと対応しており（Fig. 3-12）, 31 daysを上回ると顕著にその割

合が低下した（総現存量に対して< 50%）. 一方で本研究と同様に, F. 

kerguelensis, F. rhombica, Pseudo-nitzschia. spp., Gymnodinium spp.は, 北側の季節

海氷域（64.5°Sより北）で現存量が高いと報告されている（Kawamura and 

Ichikawa 1984; Kopczyńska et al.1986, 2007; Chiba et al.2000; Davidson et al. 2010）. 

本研究で北の観測点における優占種 P-n. prolongatoides/subcurvataと F. 

kerguelensisは, 湧昇域である SBの北部といった, 比較的高水温の海域（1–

10°C）での出現報告がある（Chiba et al. 2000; Takao et al. 2014）. これらの研究

と 3年間の観測（Fig. 3-3）から, 夏季の植物プランクトン種組成の緯度変化は, 

インド洋区の季節海氷域全域に渡って共通する可能性が高い. 

 

3.4.2 春季と夏季におけるアイスアルジーのバイオマスと種組成 

本研究は初めて南大洋東部インド洋区における夏季流氷中の微細藻類組成

と現存量を報告した. 本研究の海氷中 Chl a濃度は, 春に採取された東南極の流

氷アイスコアについて報告された値の範囲内であり（Meiners et al. 2011; Ugalde 

et al. 2016）, 最大の Chl a（78.0 µg L−1）と総現存量（2.7 × 107 cells L−1）は, 春

季に同地域で報告された最大値と同程度であった（Meiners et al. 2011）. Chl a

濃度と珪藻総現存量の間に見られた有意な正の相関は, 本研究のアイスアルジ

ーが主に珪藻で構成されていることを示している. 
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本研究の海氷中で卓越する種は, 夏に報告された種と類似しているが春とは

異なっていた. 本研究で優占種となった F. cylindrusは, 12月下旬から 1月にか

けて南大洋の流氷中で優占することが知られている（Ligowski 1991; Meguro et 

al. 1992; Cefarelli et al. 2021）. この種は春季の東南極の流氷中にも存在するが，

F. curta, Nitzschia stellata, Berkeleya adeliensis, Entomoneis spp.など他の種が優占

し, 全細胞存在量の 20%以上を占める（Scott et al. 1994; McMinn et al. 2007; 

Ugalde et al. 2016）. これらの違いは海氷試料の種類（砕け氷または従来のアイ

スコア）の違い, アイスアルジーの優占種の水平的なばらつき（Ugalde et al. 

2016）, 春から夏への種組成の遷移（Gleitz et al. 1998）の全てまたはいずれかに

因ると考えられる. まず, 海氷の種類による種組成の違いである. 海氷の表面融

解は, アイスアルジー種組成の変化を引き起こす可能性がある. 海氷採取点の

SSTが高く（−0.93°Cから 0.57°C）,  採取された海氷のサイズが小さいため, 砕

け氷は氷盤よりも海氷融解が進んでいたことを示す. 特に海氷底部の生物群集

（N. stellatta, Entomoneis spp., Berkeleya adeliensisなど）は夏の砕け氷からは稀

であることから（Ligowski et al.1991）, 融解・崩壊して砕け氷になる前に海氷

から放出されたと考えられる. この推察は, 春から夏にかけて定着氷下で

Entomoneis spp.の放出が F. cylindrusと F. curta（本研究の海氷優占種）に先行す

るという観察からも支持される（Davidson and Marchant 1992）. 次に, 海氷内部

での種遷移がもたらす種組成の違いである. 海氷中における珪藻の種遷移につ

いては, Gleitz et al.（1998）がウェッデル海の東部と南部で 7月から 12月初め

にかけて記録している. 珪藻群集のクラスター解析によると F. cylindrus, 

Cylindrotheca closterium, P-n prolongatoidesが後半の季節に多く, F. curta, F. 

kerguelensis, C. dichaetaはほとんど増加していなかった（Gleitz et al. 1998）. 前

者 3種の珪藻は夏に向かって, 海氷の表層から底層にかけて現存量を増加させ

ることが知られている（Gleitz et al.1998）. これらの研究から, 季節海氷域では

春から夏にかけて, アイスアルジーの種組成が F. curta主体の群集（McMinn et 

al. 2007; Scott et al. 1994）から F. cylindrus主体の群集（Fig. 3-7）へと変化する

ことが示唆される. 本研究で 3年間の夏季のアイスアルジー種組成が一貫して
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F. cylindrusで主に構成されるという結果は, このような種組成の季節変化が東

部インド洋区でも起こることを示唆している. 

ナノ鞭毛藻（Phaeocystis antarcticaと推定される）は, 本研究で採取した海

氷中では少なかったが, 海水では優占種の一分類群であった. 一方で本種は南極

半島西部周辺の春の海氷で繁茂することが知られている（Selz et al 2018a）. 本

研究で見られたこの種の低い相対現存量は, 春季の東南極海氷（McMinn et al. 

2007; Meiners et al. 2011）と同様であり, 春から夏にかけてその現存量にわずか

な変化しか起きていないことを示唆している. 本種は南極海氷の底部（Arrigo et 

al. 2003）, メルトポンド （Arrigo et al. 2014）, 海水が浸透した層（Selz et al. 

2018a）など海水に近い場所で優占することが報告されている. 東南極の流氷に

関する研究では, 流氷の発達する期間が短く積雪量が少ないために, 海氷上部で

藻類の蓄積が小さいと考えられており（Arrigo et al. 1998; Meiners et al. 2011; 

McMinn et al. 2007）, 南極半島西部と比べて本種が優占しないことを説明して

いる可能性がある. 本研究では, ナノ鞭毛藻のような小さな細胞は光学顕微鏡下

で種まで同定できていないため, 今後は分子解析技術による種同定（Yoshida et 

al. 2020b）と組み合わせることで, 海氷内の動態をより理解することが出来ると

考えられる. 

 

3.4.3 海氷中の主要栄養塩濃度と珪藻現存量との関係 

本研究の主要栄養塩の濃度（*NO3
− + *NO2

−, *Si(OH)4, *PO4
3−）は, Fripiat et 

al.（2017）が報告している各季節における海氷栄養塩濃度の範囲内にあった. 

また, この濃度は半飽和定数を上回っていたため, これらの栄養塩がアイスアル

ジーの増殖を制限することはないと考えられる（Sarthou et al. 2005）. しかしな

がら, 我々の平均*NO3
− + *NO2

−濃度と*Si(OH)4濃度は, 夏季の既報値（Fripiat et 

al. 2017によるレビュー）よりも高く, 夏季の流氷における栄養塩減少の一般的

傾向（Arrigo et al. 1998; Fripiat et al. 2017）とは対照的である. この違いは, 栄養

塩分析のために海氷を融解させる方法に一部起因する可能性がある. 近年

Roukaerts et al.（2019）は, 室温 6°Cで長時間かけて海氷を融解させた場合は, 室
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温で短時間に処理した場合と比べて NO3
−と NO2

−濃度でそれぞれ 10.4%と 9.5%

の過大評価を起こすことを報告している. しかし海氷の融解手順のみでは, 

Fripiat et al.（2017）よりも 30%高い本研究の*NO3
− + *NO2

−濃度を説明できな

い. 高い*NO3
− + *NO2

−と*Si(OH)4濃度の説明として, 海氷試料の違いと栄養塩の

再生が考えられる. 砕け氷は, 割れていない流氷（氷盤）よりも表面積が大きい

ため, 海氷へ海水が浸透しやすいと想定される. 砕ける前の状態である安定した

氷盤であっても, 夏季に昇温の進んだ海氷の底部で海水の交換が行われること

が報告されている（Tison et al. 2008）. また, NO3
− + NO2

−および Si(OH)4につい

ては, 冬季 TDLの上限値よりも上に分布する海氷試料があることから, これらの

試料で栄養塩の再生がアイスアルジーによる取り込みを上回っていたことが示

唆された. 春季の東南極流氷では, 低温の海氷（すなわち海水とブラインの交換

を可能にする透過性が低い海氷）において NO3
−が部分的に濃縮されることが観

測されている（Meiners et al. 2011）. 春から夏にかけての南大洋の海氷では硝化

（NH4
+の酸化）が起こりうることが確認されており（Priscu et al. 1990）, 本研

究で NO3
−が濃縮されたこと説明する可能性がある. 2020年のデータに限られる

が, 海氷中の NH4
+は冬季の TDLよりも上に分布していた（Fig. 3-9）. 南極の春

季から夏季において, 海水と交換のある海氷では NO3
−と NH4

+が高濃度で観測さ

れるが, NO3
−に対して NO2

−は比較的低濃度である（Arrigo et al. 1995; Gleitz et al. 

1998）. Arrigo et al.（1995）は硝化と NO2
−から NO3

−への素早い変換により, 各

窒素栄養塩の比率が高くなると結論付けている. これらの結果は本研究と類似

しており, 高い NH4
+濃度が NO3

−濃度を高く維持するという可能性が示唆され

た. 

本研究において NO3
− + NO2

−：PO4
3−比の平均値（10.3）は, 表層海水の値

（15.7–17.0, 海氷採取点で記録）よりも低く, 外洋における珪藻による植物プラ

ンクトンブルーム形成時の値（Arrigo et al 1999）に近かった. 海氷 PO4
3−濃度が

冬季 TDLの上限を概ね上回っていたことから, 海氷中の PO4
3−が濃縮されたこ

とが要因と考えられる（Fig. 3-8d–f）. いくつかの研究で, 海氷において溶存無

機窒素に対して過剰な PO4
3−濃度が観測されている（Thomas et al.1998; Meiners 
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et al.2011; Ugalde et al.2016）. Fripiat et al.（2017）は, 海氷中の高濃度の PO4
3−の

要因として, PO4
3−の粒子への吸着や珪藻による選択的同化を提唱している. 南極

海の珪藻は他の藻類（e.g. Phaeocystis antarctica）よりも, 硝酸塩に対してより多

くのリンを同化すると言われている（Arrigo et al.1999）. アイスアルジーは海氷

中に溶存有機炭素を生成することが知られており, 海氷内におけるその重量は

全炭素の 48–76%を占める（Smith et al. 1997）. また溶存有機物（Dissolved 

organic matter: DOM）中のリンは, 窒素よりも再無機化されやすい（Clark et 

al.1998）. したがって, 海氷中の珪藻によって生成されたリンを多く含む DOM

（Smith et al.1997; Thomas et al.1998; Clark et al.1998）は, それが再無機化された

ときに主要な PO4
3−の供給源となる可能性がある. NO3

− + NO2
−: PO4

3−の比と珪藻

の現存量には負の相関があることが海洋性植物プランクトンで報告されており

（Martiny et al. 2013）, 本研究の海氷でも同様の結果が得られた（Fig. 3-10b）. 

これらの結果は, 低い NO3
− + NO2

−：PO4
3−比が藻類, 特に夏の海氷に珪藻が蓄積

したことに起因していることを示唆している. 

 

3.4.4 海氷と植物プランクトンの種の関係 

本研究では, 海氷と海水両方に同じ種が出現することが確認され（Fig. 3-3; 

3-6）, 放出されたアイスアルジーの一部が海水中で生存していることが示唆さ

れた（Garrison and Buck 1985; Hardge et al. 2017; Yoshida et al. 2020b）. アイスア

ルジーもしくは植物プランクトン種組成を報告した論文はあるものの, 東部イ

ンド洋区の夏季においてアイスアルジーと植物プランクトン組成の比較を行っ

た研究は, 本研究が初めてである. 本研究の優占種（F. kerguelensisとギムノジニ

ウム目を除く）は，先行研究でも播種を起こす種として認識されている

（Garrison et al. 1985）. 南大洋で優占する植物プランクトンである

Fragilariopsis spp.やナノ鞭毛藻（Phaeocystis antarctica）は, 春から夏にかけて海

氷からも観測されている（Garrison and Buck 1985; Selz et al 2018a）. これらの種

の播種効果は, 外洋の植物プランクトンの分布によっても裏付けられている. 氷

縁近くの水域で F. cylindrusと F. curtaの現存量が増加することは, Kang and 
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Fryxell（1992）とWilson et al.（1986）によって報告されている. 植物プランク

トンの時系列観測では, 海氷融解後の 1月に P-n. prolongatoidesと Phaeocystis 

spp.の現存量が増加することが観測されており, 放出されたアイスアルジーが水

柱で増殖したことが示唆されている（Gomi et al. 2007）. これらの分類学的な調

査から, 本研究において一部の植物プランクトンの種が融解した海氷に由来す

るものである可能性が示唆された. 

海氷採取点を除いた他の観測点では海氷が後退してからの期間が長いため

（最大 145日）, SHと DSRの負の相関は, 植物プランクトン種組成の遷移によ

る可能性がある. 例えば, 季節海氷域の 140°Eにおける時系列観測から，

Fragilariopsis属（F. kerguelensisを除く）は 12月に最大量に達した後減少し，

F. kerguelensisや P-n. prolongatoidesなどの他の珪藻がそれに取って代わること

が報告されている（Gomi et al. 2007）. この観測結果は, 本研究における同種の

緯度分布と一致している. 植物プランクトンの種遷移をもたらす原因として, 海

水中の光量と水温が考えられる. 例えば, P-n. prolongatoidesは暖かい海域で優占

し（Almandoz et al. 2008）, その増殖速度は冷水性の珪藻 F. cylindrusと比較して

水温上昇（+ 4°C）による影響を受けない（Antoni et al. 2020）. 一方で低水温

（< 1°C）かつ高照度（> 72 µmol photons m−2 s−1）の環境（本研究の海氷採取点

もこの条件を満たす）では, F. cylindrusの増殖速度はいかなる照度での F. 

kerguelensisの増殖速度を上回る（Fiala and Oriol 1990）. これらの研究はすなわ

ち, 海氷縁辺域のような寒冷で成層が発達した環境では, 他の珪藻よりも F. 

cylindrusは増殖に有利であることを示唆している. 海氷で優占する F. cylindrus

が, 海氷縁辺域の表層海水の環境にも適応したことが, 海氷採取点で SHが最大と

なった原因と考えられる. 

 

3.5 結論 

本章ではこれまで知見の無かった夏季の南大洋東部インド洋区における海

氷栄養塩, アイスアルジー組成について海水中のそれらと比較しながら議論し

た. 春季の海氷（先行研究）と比較して, 本研究の夏季の海氷では F. cylindrusは
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全ての年で優占しており, 夏季海氷内の基礎生産者としての重要性が浮き彫り

にされた. また, この種は氷縁の海水中にも多く出現するため, 流氷から放出さ

れた後に播種を起こす候補と考えられる. 海氷と海水中の種組成に基づく類似

度の計算から, アイスアルジーの海水中への播種の影響が強い環境は, 海氷後退

から間もないと推定される海域（低水温, 低 DSR）であることを初めて示すこ

とが出来た.  
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Fig. 3-1 

Map of observation sites in 2018-2020; surface seawater and sea ice sampling sites 

(black  stars) and surface seawater sampling sites (black circles), CTD/XCTD sites (gray  

triangles). The solid line is the ice edge on the date of sea ice sampling (the northern  

boundary of the sea ice concentration exceeding 10%), the dotted line is the 10% sea ice  

concentration contour on the date when sea ice reached its northernmost point at 110°E  

during the previous winter, and the dashed line is the southern boundary of the Antarctic  

Circumpolar Current (SB) from Orsi et al. (1995).



69

Fig. 3-2 

Latitudinal distribution of surface seawater temperature (SST), surface sea salinity (SSS) 

(a–c), mixed-layer depth (MLD), euphotic depth (Zeu) (d–f), surface Chl a

concentration, and Δσt (g–i).
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Fig. 3-3 

Latitudinal distribution of species compositions and total cell abundance from 2018 to 

2020.
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Fig. 3-4 

Light micrograph images of species dominant in either seawater or sea ice. (a) 

Fragilariopsis cylindrus, (b) F. kerguelensis, (c, d) Pseudo-nitzschia prolongatoides/

subcurvata, (e) Gymnodiniales, (f) F. curta, (g) Nanoflagellates, (h) Dinoflagellate cyst. 

Scale bar is 20 µm.
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Fig. 3-5 

Sea-ice Chl a concentration for 3 size classes of each sample for 2018 to 2020.
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Fig. 3-6 

Species composition and total cell abundance of each sample for 2018 to 2020.
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Fig. 3-7 

Species composition and total cell abundance averaged by Volume-Weighted Mean 

method for each year from 2018 to 2020.
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Fig. 3-8 

Sea-ice  macronutrient concentration versus sea-ice salinity The solid lines and shaded 

areas indicate theoretical dilution lines of summer (surface seawater at ice-sampling site) 

and winter (minimum and maxium concentration range for the Southern Ocean), 

respectively.
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Fig. 3-9 

Sea-ice NH4
+ concentration versus sea-ice salinity in 2020. The theoretical dilution line 

(0.4 µmol L−1 at salinity 34.3) was depicted but too too close to x-axis to be visible.



77

Fig. 3-10 

The relationships between NO3
− + NO2

−: PO4
3− and Chl a concentration (a) and total 

diatom cell abundance of sea ice in 2018 to 2020. **Indicates significant relationships at 

p < 0.01 (Kendall's rank correlation test). 
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Fig. 3-11 

The latitudinal distribution of SH from 2018 to 2020. 
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Fig. 3-12 

The relationships between SH and days since sea-ice retreat (DSR: a), sea surface 

temperature (b), and sea surface salinity (c). **Indicates significant relationships at p < 

0.01 (Kendall's rank correlation test). 
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Fig. 3-13
Distribution of surface Chl a concentration on December 30, 2017. The open circle is the 
sampling site of sea ice on January 22, 2018. 
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第 4章 流氷から放出されたアイスアルジーの増殖定量評価 

4.1 背景 

氷縁ブルーム形成におけるアイスアルジーの役割は, 南大洋の海氷中と海水

中における藻類分類群組成の比較に基づいて推定されてきた. 氷縁ブルーム形

成時の植物プランクトン構成種から海氷由来の種が発見されたことで, 海氷か

ら放出されたアイスアルジーは海水中で増殖する「タネ」としての役割がある

と仮説が立てられた（Garrison et al. 1985）. また本研究においても, 第 3章で海

氷融解の影響が強い海域では植物プランクトンの組成が海氷内部のアイスアル

ジー組成に近いことが示された. 加えて生理生態的な研究から, 海水中の環境 

（海氷中のブラインより低塩分, 海氷内部より高い照度） でもアイスアルジー

は生存可能であることが報告されている（Selz et al. 2018a; Yan et al. 2020; 

Yoshida et al. 2020a, 2020b）. 例えば南大洋の流氷で普遍的に存在する珪藻

Fragilariopsis cylindrusは, 高い光飽和照度（Ek）を有しており, キサントフィル

サイクルにより高照度へ対応可能である（Yoshida et al. 2020a）.  

アイスアルジーが氷縁ブルーム形成にどれだけ貢献するかは, 北極海およ

びウェッデル海のモデル研究（Tedesco et al. 2012; Selz et al. 2018b; Lancelot et al. 

1993）を除いて調査されたことは無かった. 放出されたアイスアルジーは, 増殖

が摂餌や沈降による表層からの除去を大きく上回ることで氷縁ブルームの規模

に達すると予想されるが, その定量的な研究は限られている. 数少ない例のうち

南大洋では, 定着氷からのアイスアルジー放出量をセディメントトラップによ

り見積もった報告がある（Ichinomiya et al. 2008）. 彼らは植物プランクトンの

現存量は海氷からのアイスアルジー放出量を上回ったことから, アイスアルジ

ーが海氷から放出された後も, 正味で増加していたと結論している（Ichinomiya 

et al. 2008）. 

流氷域でも放出量に対して植物プランクトン現存量がどのように変動する

かを調べる必要があるが, 現場での検証は困難であった. この要因として南大洋

季節海氷域と海氷そのものの特性が関係している. 沖合の季節海氷域では水深

が大きいこと（> 1000 m）そして氷山が流入して測器に接触する恐れがあるこ
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とから, セディメントトラップを備えた係留系を海氷下 200 m以浅に展開する

ことが出来ない. 流氷下におけるアイスアルジーと植物プランクトンの現存量

によるフラックスを観測した研究は, ウェッデル海（Michels et al. 2008）とバレ

ンツ海（Andreassen et al. 1998）で行われている. しかしこれらの研究はアイス

アルジーによる播種に関して議論しておらず, 藻類種ごとのフラックス等も分

析されていない. また, バレンツ海では海氷の Chl a濃度, 実測したアイスアルジ

ーと植物プランクトンの増殖速度から, アイスアルジーの放出量を加味した海

水中の Chl a濃度の変化が数値モデルで検証されている（Selz et al. 2018b）. し

かし, 流氷の底面数 cmにバイオマスの> 95%が集中する北極海とは異なり, 南大

洋では流氷内部でも高濃度の群集が発達するため（Horner 1985）, Selz et al.

（2018b）のアプローチは適用できないと考えられる. 

そこで本章では, 季節海氷域において現場および衛星データを用いて推定

したアイスアルジー放出量と夏季の氷縁植物プランクトン現存量を比較するこ

とで, 放出されたアイスアルジーの水柱における増減を推定した. なお, 本研究

における推定手法には海氷融解以前の植物プランクトン現存量などの不確定要

素が含まれることから（詳細は 4.2.10参照）, 対象とする分類群は鍵と考えら

れる優占種に限定しつつ, その見積にも幅を持たせて水柱における純増加量を

評価した. 

 

4.2 材料と方法 

4.2.1 観測とサンプリング 

観測は 2016年から 2020年にかけて, 毎年 1月に最も氷縁に近い 1観測点で

行った. 2018年から 2020年の観測点および採取した海氷のデータは, 第 3章と

同一である. 全ての観測点は水深 2600 m以上の大陸棚斜面上の 64°41’Sから

65°17’S, 109°01’Eから 110°56’Eの範囲にあり, 各観測点で氷縁近くの海氷を採

取した （Fig. 4-1）. 海水温, 塩分, 光合成有効放射（PAR）の鉛直プロファイル

は CTD（SBE 9plus, Sea-Bird Electronics, Inc, 米国）で観測し, 同時に 5層（0, 25, 

50, 75, 100 m）から採水した。2019年はさらに深度 15 mを採水層に加え, 2016
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年, 2017年, 2020年は深度 5 mの採水孔からポンプで汲み上げた研究用海水を採

水層に加えた. 採取した海水試料から Chl a濃度の測定と顕微鏡による種組成と

現存量分析のため, それぞれ 300 mLと 500 mLを分注した. 植物プランクトンの

顕微鏡分析用試料は 2016年の深度 25 m（最終濃度 2%のホルマリン）を除き, 

中性ルゴール（最終濃度 2%）を用いて固定後冷蔵保存した. 第 3章と同様の手

法で, 混合層深度, 成層強度の指標（Δσt）, 海氷後退からの日数（Days since sea-

ice retreat: DSR）を計算した.  

 

4.2.2 海氷サンプリングとサンプルの保存 

CTD実施後, プランクトンネットフレーム（直径 1.6 m）にキャンバス地を

張った海氷採集器をクレーンで吊り上げ, 舷側から砕け氷を採取した. 大きさや

色に関係なく, 毎年 9–11個の砕け氷（1個あたり< 25kg）をランダムに収集し

た. 全ての海氷はただちにポリエチレンの袋に封入し, その後の陸上での実験室

分析のために−20°Cで暗所に保存した. 海氷サンプル重量を測定し, 融解水の塩

分と温度を測定して各海氷試料の容量（L）に換算した. 

砕け氷を使用した場合, 流氷が割れる前の元の垂直断面（各海氷が氷盤の

どの層に由来するのか）を特定することは困難である. しかし本研究は海氷密

接度が 0%まで低下する海域での播種効果に着目しており, アイスアルジーの放

出は海氷の底面からだけでなく海水と接する全ての面からも行われるため, 放

出量推定には影響しないと考えられる. さらに 1観測点ごとの海氷の総量（75–

196 L）は, 1 m長の海氷コア 10–25本分に相当し, アイスアルジーの播種につい

て調査した先行研究（Szymanski and Gradinger 2016; McMinn 1996）よりも大き

いため, 海氷試料は海域スケールでアイスアルジーの現存量と種組成の代表的

な値に近づいていると考えている. 

 

4.2.3 海氷融解手順 

2016, 2017年と 2018–2020年では異なる手順で海氷を融解したため, 手順に

よって珪藻現存量と Chl a濃度に影響が生じないことを確認した. 2016年と
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2017年の海氷試料は, 濾過海水（Filtered seawater: FSW）を加えず室温の部屋で, 

融解水の温度が 5°Cを超えないように注意しながら一晩かけて融解した. 2018

年から 2020年に採取した海氷は, 海氷の 9倍量の FSW内で融解した（節 3.2.2

参照）. FSW添加・非添加の影響を調べるため, 2018年の海氷試料の一部は

2016, 2017年と同様に直接融解し総珪藻現存量と Chl a濃度も測定した. FSW有

りの試料と FSW無しの試料の Chl a濃度の間には, y = 0.96 x + 0.67, r2 = 0.97（r, 

ピアソン相関係数；y, FSW内で融かした海氷の Chl a濃度 [μg L−1]; x, FSW無し

で融かした海氷の Chl a濃度 [μg L−1]）の有意な相関があることが明らかになっ

た（Fig. 4-2a）. 同様に FSW有りのサンプルと FSW無しの試料における珪藻の

現存量の間にも有意な相関（p < 0.05）を見出した: y = 1.09 x + 9.6 × 105, r2 = 

0.82（y, FSW内で融かした海氷の現存量 [×107 cells L−1] ; x, FSW無しで融かした

海氷の現存量 [×107 cells L−1]）（Fig. 4-2b）. これらの結果は Garrison and Buck

（1986）の結果と同じく, FSWの添加と海氷のサブサンプリング（試料の全重

量に対して 10%未満）が, 海氷の Chl a濃度や珪藻の総現存量の計算に影響を与

えなかったことを意味する. 

 

4.2.4 クロロフィル a濃度 

海氷と海水の Chl a濃度測定のために既知量の水をWhatman GF/Fフィルタ

ー上に濾過した. 濾過後, フィルターを 6 mLの N,N-ジメチルホルムアミド

（DMF）に浸し, −20°Cの暗所で 24時間色素を抽出した（Suzuki and Ishimaru 

1990）. 抽出液からWelschmeyer（1994）の方法に従い, 事前に校正された蛍光

光度計（10-AU, Turner Designs, 米国）を用いて Chl a濃度を測定した. 

 

4.2.5 植物プランクトンおよびアイスアルジー現存量の定量 

倒立型光学顕微鏡（Diaphot, Nikon, 日本）を用いて, 植物プランクトンとア

イスアルジーの種組成と現存量（cell L−1）を分析した. 事前に Utermöhlチャン

バー（Edler and Elbrächter 2010）を用いて 10–100 mLを濃縮した. 少なくとも 2

つのトランセクトを走査し, 倍率 400倍で 200視野以上かつ 400細胞以上の細胞
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を計数した. 細胞質を持つ珪藻細胞と空の珪藻細胞を別々に数え, 組成および現

存量は細胞質を持つ細胞のみで算出した. 各海氷試料の珪藻の生存率（%）は, 

細胞質を有する（生存しているとみなした）珪藻細胞の数を珪藻の総数で割る

ことによって算出した. 同定を補助するために走査型電子顕微鏡 （SEM） 画像

を使用した. 種の同定は主に Scott and Marchant（2005）を参考にした. なお 2016

年の 25 m深度における海水では珪藻とシストのみを計数したが, これはこの試

料がホルマリン固定されていたためである（節 4.2.1参照）. 

 

4.2.6 各年のアイスアルジー現存量の代表値 

各年の海氷細胞量の代表値として, 体積加重平均（Volume-weighted mean: 

VWM）を用いて以下の方法で算出した（節 3.2.6参照）. 

 

VWM =
∑ (a(𝑗,𝑖) × b𝑖)

𝑛

𝑖=1

∑ b𝑖
𝑛

𝑖=1

, 

 

ここで iはそれぞれの海氷試料番号（1–11）, nは 1年間の総海氷試料数（9–

11）, a（j，i）は海氷試料番号 iにおける種 jの現存量（cell L−1）, biは各海氷試料 i

の容量（L）である. この研究では第 3章同様, アイスアルジーが海水中に放出

された数を推定することが目的であるため, すべてのアイスアルジー現存量

（cell L−1）のみでなく, 各試料の体積で重みづけする必要がある. したがって各

年の代表的な細胞量を算出するためには, 中央値や最頻値を用いて最高値や最

低値を切り捨てるのではなく, VWMがより良い手法であると考える. 

 

4.2.7 融解した海氷厚の推定 

観測日までに融けた海氷の厚さ（融解厚）は Rivaro et al.（2012）と Boetius 

et al.（2013）の手法に若干の修正を加えて算出した. これら 2つの手法では, 観

測点（氷縁）の水柱の塩分低下は海氷融解によって引き起こされたと仮定して

融解した海氷厚を計算している. 本研究では, 夏季の水温極小層の深度における

塩分を, 前年の冬季の表層海水塩分として使用した. 融解厚（Melt thickness）は



86 

 

次のように求めた. 

 

融解厚 (m) =
∫ (STmin−SZ) dz

ZTmin
0

STmin−SIce
, 

 

ここで, zは深度（表層を 0とし海底方向を正とする）, ZTminは水温極小層の深

度と定義する. STminと SZはそれぞれ ZTmin と各深度（0 mから ZTmin）における塩

分である. SIceは海氷の塩分と定義し, 一年氷の平均的な塩分である 6.0（Meiners 

et al. 2011）をすべての年について適用した. 

 

4.2.8海氷の融解速度と海氷の融解率 

本研究では, 観測日から遡って, 過去 30日間のアイスアルジー放出量とそれ

らの純増加量を推定した. 30日間を採用した根拠としては, 先行研究では約 30

日間での推定が一般的なためである（McMinn 1990; Ichinomiya et al. 2008）. ま

た氷縁ブルームの時間スケールは最大 4週間で収束するため, 氷縁ブルームの

形成を追う上では 30日間が適切であると考えた. 各年 1月の観測前 30日間に融

けた海氷の割合（%）を推定するために, 衛星データを用いて 10月 1日から観

測前日までの熱収支（海氷融解の原因となる熱のフラックス）を推定した. 

Nihashi and Ohshima（2001）の手法に従った海氷域の熱フラックス（MJ m−2 

day−1）のデータを入手した（柏瀬陽彦: 私信）. 海氷密接度のデータは宇宙航空

研究開発機構（JAXA）のホームページ

（http://suzaku.eorc.jaxa.jp/GCOM_W/data/data_w_use.html）より, Global Change 

Observation Mission 1st-Water（GCOM-W1）搭載の高性能マイクロ波放射計

（AMSR2）のデータから推定された値を入手した. 大気の入力データとしては

ECMWF ERA5（Dee et al. 2011）の 2 m気温, 2 m露点温度, 10 m風速, 全雲量

（0.1° × 0.1°格子上の日平均大気データ）を使用した. 

観測前のある日 kにおける海氷の融解速度 Mk（% day−1）は, 10月 1日から

1月の観測日までに入射した日単位のフラックス（MJ m−2 day−1）を同期間の総

入熱量（MJ m−2）で割ることにより算出した. 海氷の融解速度は 7日間移動平

http://suzaku.eorc.jaxa.jp/GCOM_W/data/data_w_use.html
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均した値を使用した. 最後に, 観測日以前の直近 30日間に融けた海氷の割合で

ある融解率（%）を一日の融解速度を積分することで算出した. このときの計算

式は以下の通りである. 

 

融解率 (%) = ∑  Mk

−1

k = −30

 

 

ここで, kは観測前 30日間の日数（−30日から−1日 [観測前日]）, Mkは観測 k日

前における融解速度（% day−1）である. 

 

4.2.9 過去 30日間におけるアイスアルジーの水柱への放出量 

本研究では, 海氷融解厚にアイスアルジー現存量を掛けることで, 海氷から

のアイスアルジー放出量とみなした. アイスアルジーのデータは各年 1回であ

るため, それより以前のアイスアルジー現存量についてはデータが無く, アイス

アルジーの放出量計算において不確実性を生む海氷内部の増殖量を実測出来な

い. つまり, 観測以前に海氷内でアイスアルジーが増加していた場合（つまりサ

ンプリングより前へ遡るほどのアイスアルジー現存量が少なくなる場合）には, 

増加が無い場合と比べて 30日間のアイスアルジーの総放出量は小さくなると

考えられる. そこでアイスアルジーの海氷内部での増加の有無を考慮し, 海水へ

の放出量の最大値と最小値を算出した. アイスアルジー放出量の最大推定値

（過去 30日間に正味でアイスアルジー現存量に変化が無いと仮定した場合）

は以下のように算出した. 

 

Input
Max

 (cells m-2 30 days-1) = C(i, 0) × F × T , 

 

ここで, C(j, 0）は 0日目（観測日）におけるアイスアルジー種 jの VWM現存量

（cells m−3）, Fは 30日間の融解率（%）, Tは前年の冬からの観測日までに融け

た海氷厚（m）である. 2017年から 2020年の 4回の観測で少なくとも 1回, 混合

層における積算現存量が全細胞に対して 5%を超え, かつ海氷と海水中両方に出
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現した対象種（F. cylindrus, F. curta, ナノ鞭毛藻）にのみ, 30日間の海氷からの

放出量（cells m−2 30 days−1）を計算した. なお 2016年の深度 25 mにおけるナノ

鞭毛藻の現存量のデータが無いため, 対象種の選定においてこの年のデータは

使用しなかった（節 4.2.1を参照）. 

次に VWMで求めたアイスアルジー現存量と海氷の融解速度（% d−1）を用

いて, アイスアルジー放出量の最小値（すなわち海氷内で過去 30日間にアイス

アルジーが増加していた場合）を推定した. 過去 30日間のアイスアルジー現存

量は, 夏季アイスアルジーの増殖速度の最大値 0.29 day−1（Kirst and Wienkce 

1995）を用いて外挿した. なお現場での増殖速度を反映させるために, 海氷を融

解し培養したものではなく, 海氷の時系列観測によって決定された増殖速度を

採用した. 外挿された現存量（C(i, j））と, アイスアルジーの放出量（InputMin）は

次の通りである。 

 

C(i, j) = 𝐶(i, 0) × 𝑒(0.1 × 𝑗), 

Input
Min

 (cells m-2 30 days-1) = [∑ (C
(i, j)

 × Mj)
-1

k=-30

] × T, 

 

ここで, jは観測前 30日間の日数（−30日から観測前日である−1日）, C(i, j）は j

日目におけるアイスアルジーの種 iの VWMで求めた現存量（cells m−3）, Mjは

j日目の海氷融解速度（% d−1）である. InputMaxと同じ種について InputMinを計算

した. 

 

4.2.10 放出されたアイスアルジーの海水中での純増加量 

複数の不確実性（観測前のアイスアルジーの海氷内での増加, 海氷融解前の

初期植物プランクトン量）を考慮して, 海氷から放出された 3種（F. cylindrus, 

F. curta, ナノ鞭毛藻）の純増加量を最小値（GrowthMin）と最大値（GrowthMax） 

で推定した. 放出されたアイスアルジーの過去 30日における純増加量 （細胞分

裂による真の増加量から, 摂餌や沈降による消失量を減じたもの）は, 以下のよ

うに定義される. 
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GrowthMin (cells m-2 30 days-1) = PFinal – PInitial
Max  – Input

Max
 

GrowthMax (cells m-2 30 days-1) = PFinal – PInitial
Min  – Input

Min
 

 

ここで𝑃𝐹𝑖𝑛𝑎𝑙は各年で観測された, 氷縁における海水中の植物プランクトンの混

合層内積算現存量（cell m−2）, 𝑃𝐼𝑛𝑖𝑡𝑖𝑎𝑙
𝑀𝑎𝑥 と𝑃𝐼𝑛𝑖𝑡𝑖𝑎𝑙

𝑀𝑖𝑛 はそれぞれ, 海氷下の植物プラン

クトン（融解前に存在した初期の植物プランクトン）の混合層内積算現存量の

最大値と最小値（cell m−2）をそれぞれ示す. 南大洋の春から夏における海氷下

の 4種の植物プランクトンの現存量については, 過去 5回の航海で得られた既報

値を引用した. すなわちその範囲はそれぞれ約 1.5 × 104–1.5×106 cells L−1（F. 

cylindrus）, 5.0 × 103–5. 0 × 104 cells L−1（F. curta）, 1.0 × 105–4.0 × 105 cells L−1

（ナノ鞭毛藻）（Fryxell and Kendrick 1988; Kang and Fryxell 1992; Kang and 

Fryxell 1993）であった. これらの現存量の最大値と最小値を各年の氷縁の混合

層深度を乗じることで海氷下の積算現存量（cell m−2）の最大値（𝑃𝐼𝑛𝑖𝑡𝑖𝑎𝑙
𝑀𝑎𝑥 ）と最

小値（𝑃𝐼𝑛𝑖𝑡𝑖𝑎𝑙
𝑀𝑖𝑛 ）を計算した. 

 

4.3 結果 

4.3.1 物理環境と衛星観測による海氷密接度, 海氷融解速度 

混合層深度は 13 m（2018年）から 31 m（2017年）の範囲で, 全ての年で有

光層深度より浅かった（Table 4-1）. 水温と塩分のプロットは, 5年間で異なる

氷縁の状態を示していた（Fig. 4-3）. 表層塩分は 32.78（2020年）から 33.69

（2017年）であった. 観測時の混合層内の平均 PARは, 2020年が最も高かった

（147 μmol photons m−2 s−1）. なお 1%光量となる深度（Zeu）は 5年間で 34–89 m

で 2020年が最も浅かったことから, 観測時の時間や天候ではなく混合層深度と

水中での光の減衰が平均 PARの違いに影響したと考えられる. 

海氷の後退は 2018年が最も早く, 観測の 17日前から連続して低い海氷密接

度（10%未満）がみられた（Fig. 4-4）. 2018年を除き, サンプリング直前には正

の熱フラックス（つまり海氷の融解）が観測され, 特に 2017年の融解速度
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（14.7% d−1）が高かった. 観測前 30日間の融解率（%）は 30.9–90.7%の範囲で

あった. この値は 2017年と 2019年に顕著であり, 観測前の 30日間で約 90%の

海氷が融解していた. 

 

4.3.2 植物プランクトンのクロロフィル a濃度, 現存量, 種組成 

植物プランクトンの Chl a濃度とその鉛直分布は年によって異なっていた

（Fig. 4-5）. 2016年と 2020年にのみ 0 mで Chl a濃度は 1.5 µg L−1を上回って

いた一方, 2018年では深度 50 mに明瞭な亜表層 Chl a極大（1.8 µg L−1）が生じ

ていた. 2017年と 2019年には亜表層 Chl極大は観測されず, 全層にわたって濃

度は低かった（2017年, < 0.3 µg L−1; 2019年, < 0.7 µg L−1）. 

植物プランクトン現存量の鉛直分布は, 亜表層 Chl a極大が発達した 2018

年を除き, 概ね Chl a濃度と分布の傾向が一致した（Fig. 4-6）. 総現存量の最大

値である 1.2×107 cells L−1は 2016年の深度 0 mで観測された. いずれの年も植物

プランクトン群集中で珪藻とハプト藻が優占しており, 表層では羽状目珪藻（F. 

cylindrus [12.8–58.9%], F. curta [0.4–8.1%]）が優占していた. ナノ鞭毛藻の相対

現存量は深い層ほど増加し, すべての海水試料で全現存量の 27.1–96.7%を占め

ていた. 

 

4.3.3 アイスアルジーの現存量と種組成 

2018–2020年の各海氷試料の結果は第 3章と重複するため,アイスアルジー

の現存量と種組成の結果は 2016, 2017年のみを示す（Fig. 4-7）. 現存量は 1.7 × 

105–1.3 × 108 cells L−1であり, 最大値は 2016年の海氷 No. 7に見られた. 2018–

2020年同様, F. cylindrusが珪藻の中で最も優占しており, 13.0–95.7%を占めてい

た. 

VWMで求めた現存量（Fig. 4-8）は 2016年の値が 5年間で最大を示した

（2.5 × 107 cells L−1）. 2017–2020年の現存量は 2016年の 50%未満の 3.1 × 106–

1.1 × 107 cells L−1であった. 5年間で一貫して F. cylindrusが優占しており, 相対現

存量は 72.4–88.6%であった. 
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4.3.4アイスアルジーの放出量と水柱における純増加量 

30日間のアイスアルジーの放出量（InputMinと InputMaxの両方を含む）は年

や種によって異なり, 常に氷縁の積算植物プランクトン現存量（PMin, PMax）よ

りも低かった（Table. 4-2）. 3種のうち, F. cylindrusの放出量は全ての年で一貫

して最も多く, 2016年に最大値（849 × 107 cells m−2 30 days−1）となった. 年ごと

の放出量の変動はナノ鞭毛藻が最も大きく, 年によって最大で 2桁の差があっ

た. 観測時の積算植物プランクトン現存量は年によって最大 2桁の変動があり, 

2016年の F. cylindrusが最も高かった. 

純増加量の最大推定値（GrowthMax）と最小推定値（GrowthMin）の両方で正

の値を示した種は F. cylindrus（2016年）, F. curta（2016年）, ナノ鞭毛藻

（2018, 2020年）だった. その他の種もしくは年では, 純増加量はマイナスから

プラスを示していたため, 水柱にて正味で成長もしくは減少していたと判断す

ることが出来なかった. また, 純増加量は同一種でも年によって最大 3桁の差が

あり, 2016年の F. cylindrusの値が最も高かった（5,666 × 107–10,402 × 107 cells 

m−2 30 days−1）. 2016, 2017年のデータが無かったナノ鞭毛藻を除いて, 2016年の

GrowthMinは非常に高く, 他の年の同じ種の GrowthMaxよりも高い値を示した. 

 

4.4 考察 

4.4.1 沖合流氷から放出されたアイスアルジーの純増加量 

Table 4-2に示した放出されたアイスアルジーの純増加量（GrowthMax, 

GrowthMin）の年および種ごとの変動は, 植物プランクトンの増殖, 死亡と消失

（動物プランクトンなどによる摂餌と細胞の沈降）, 水平方向の移流が働いた

ものである. 5年間における全ての観測点は, 西向きの海流が卓越する大陸棚斜

面上（Bindoff et al. 2000）に位置していた. この海域（80–140°E）の流氷は一般

に 5–10 cm s−1の速度で西向きに移動し, これは海流の速度と同等である

（Kimura 2004）. 以上のように海氷と海水の移動方向が概ね一致するため, 純増

加量の計算には植物プランクトンの移流に伴う増減は含めないこととした. 
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採取した海氷（砕け氷）は, 融解や周囲の海水で表面が洗われたりするこ

とで塩分の排出とともにアイスアルジーも流出した可能性がある. 海氷採取時

に流出が起きていた場合, アイスアルジーの放出量が過小評価された可能性が

懸念されるが, この影響は結果に影響しないと考えられる. 一般にブラインチャ

ネル中の Chl a濃度や藻類の炭素量はブラインポケットなどに含まれる値と比

べて低いことが知られている（Mock 2002; Becquevort et al. 2009; Meiners et al. 

2009）. 例えば Sackhole法で求めたアイスアルジー濃度は, 補正後のアイスアル

ジー濃度（融解して測定したアイスアルジー濃度にブライン体積の割合を乗じ

た値）の平均 2%に過ぎない（Becquevort et al. 2009）. また, Ligowski et al.

（1988）が測定した砕け氷の Chl a濃度（474 µg L−1）は, 彼らの研究地域で報

告された最大値（Arrigo 2017）に相当する. 以上に述べた研究は, 砕け氷からブ

ラインが排出されてもアイスアルジー濃度の著しい過小評価にはならないこと

を示唆している. またアイスアルジーの 2%がブラインの排出で失われると仮定

して InputMaxと InputMinを低い値に設定したとしても, Table 4-2に示した結果の

傾向（純増加量の正負）に変化は無いことから, ブライン排出によるアイスア

ルジー現存量の過小評価の影響は無視できると考えた. 

McMinn（1996）もエリス・フィヨルドの定着氷下にて, 30日間に放出され

たアイスアルジーの純増加量を見積もっており, 2016年における F. cylindrusの

GrowthMinは, 定着氷での研究（McMinn 1996）で報告された最大の増加量（44 × 

107 cells m−2 30 days−1）の 100倍以上であった. 彼の研究では, 純増加量の計算は

分類群別ではなく全珪藻のみで行っているが, アイスアルジー放出量の 80%以

上が F. cylindrusで構成されており（McMinn 1996）, 類似した種組成（Fig. 4-

8）から本研究とも比較可能と考えられる. 本研究で高い純増加量を示した原因

の一つとして, 増加量計算方法の違いが考えられる. McMinn（1996）が水柱積

算 5 m以内での藻類の変化を推定したのに対して, 本研究は混合層深度（最大

値を示した 2016年は 27 m）内での純増加量を計算しているため, 本研究で比較

的高い値が算出されたと考えられる. しかしこの違いは 27/5 = 5.4倍しか過大評

価しないため, 我々が報告した増加量は少なくとも 23.8倍, McMinn（1996）の
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結果より高いことに変わりはない.  

放出されたアイスアルジーの高い増殖を可能にした原因として, 定着氷下

より高い水柱の PARが考えられる. 厚い定着氷の下で観測を行った先行研究

（McMinn 1996; Ichinomiya et al. 2008）とは異なり, 本研究では海氷密接度が低

下した流氷下から開放水面での播種を扱っている. そのため, 放出されたアイス

アルジーが受ける光量は高いと推測できる. McMinn（1996）の観測時の海氷下

PARは不明であるが, 彼の研究と近い状況の定着氷下の PARは 11月から 12月

中旬にかけて 0.3–13 μmol photons m−2 s−1の範囲であることが知られている

（Palmisano and Sullivan 1983）. 一方夏季の沖合海氷縁辺域では, Lancelot et al.

（1993）の計算によると海氷密接度が 90%から 0%に減少したときの混合層で

の平均 PARは~50–150 µmol photons m−2 s−1と見積もられている. 実際に本研究

での氷縁の混合層平均 PARは Lancelot et al.（1993）の報告値の範囲に収まって

いた. 2016年の観測前の数日間は海氷密接度が低く（< 40%）, これがこの年に

報告された非常に高い水柱の純増加量に寄与していた可能性がある. F. cylindrus

の増殖速度は 0°C, 160 μmol photons m−2 s−1で 0.69 day−1に達することが知られて

いる（Sommer 1989）. したがってMcMinn（1996）と比較して高い純増加量は, 

好適な光条件の結果であると考えられる. 

上記の環境の違いに加えて, 海氷融解前のアイスアルジーの生存率の違い

が海氷融解後の播種効果に影響を与える可能性がある. Szymanski and Gradinger

（2016）は, 流氷で高い生細胞の割合（96.0%）を報告しており, 放出されたア

イスアルジーは海水中で播種を起こすこと, 動物プランクトンへ高品質の食物

を提供することの両方の役割があると結論付けている. 一方でMcMinn（1996）

では, 生細胞の割合（全細胞に対する細胞質のある細胞の割合）は総じて低く, 

ほとんどの試料で生細胞は 20%未満であった. これは, 定着氷のアイスアルジー

は高塩分など何らかのストレスを受けていたことを示唆している（Palmisano et 

al. 1987）. これに対して我々のサンプルは平均 80%以上の生細胞を含んでお

（Table 4-1）, 増殖可能なアイスアルジーが多かったことが考えられる.  

光環境への適応という点からも, 流氷中のアイスアルジーは融解後の環境
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変化に適応できると考えられる. 南大洋の流氷中のアイスアルジーは通常, 定着

氷のアイスアルジーよりも高い最大光合成活性 （Pmax）および光飽和強度

（Ek）を有すとされる（van Leeuwe et al. 2018）. 流氷, 定着氷, 海水中の微細藻

類を比較した結果, 定着氷アイスアルジーの Pmaxは有意に低い一方で, 流氷のア

イスアルジーと植物プランクトン間の Ekに有意差は無いことが分かった

（Lizotte and Sullivan 1992）. 流氷中アイスアルジーの Ekは 30–150 μmol photons 

m−2 s−1（Lizotte and Sullivan 1991）であり, その後の Rapid light curveを使った研

究により, さらに高い Ek（> 300 μmol photons m−2 s−1）の値が確認されている

（Meiners et al. 2009）. これらの研究は水柱の光環境に適応することで, 流氷の

アイスアルジーは定着氷の群集よりも播種を起こしやすいことを示唆しており, 

本研究によってその増加量は現場での消失（沈降と摂餌による死亡）を上回り

うることが示された. 

 

4.4.2 放出されたアイスアルジーの行方 

アイスアルジーは海水中で増殖してバイオマス（Chl a濃度など）や現存量

を増加させる能力を持つが（e.g. Kuosa et al. 1992; Yan et al. 2020）, 死亡や消失

によって播種効果が阻害される可能性がある. 放出されたアイスアルジーが水

柱から消失する原因の一つは表層混合層以深へ沈降することである. 海氷下で

のセディメントトラップによる先行研究では, 植物プランクトンの Chl a濃度に

対する沈降による消失は 1.6–18.4% day−1であった（Andreassen and Wassmann 

1998; Ichinomiya et al. 2009）. 一方で細胞の沈降速度が低い場合は, P-n. cf. 

turgiduloidesのような特定の種が表層に浮遊し続けることが知られる

（Ichinomiya et al. 2008）. 今回報告した 3種について, 公表されている細胞サイ

ズのデータ（Kang et al. 2001）と沈降速度の計算式（Chindia and Figueredo 

2018）に基づき沈降速度を計算すると, 0.13 m day−1（ナノ鞭毛藻）から 0.43 m 

day−1（F. curta）の範囲であった. この沈降速度では, 海氷から放出された後, 30

日間で混合層（13–31 m）から細胞が沈むには遅すぎるため, 本研究では単独細

胞の沈降が水柱における消失の主要な原因とは考えにくい. 
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細胞の凝集体形成は, 表層からの植物プランクトンの除去に貢献する. アイ

スアルジーは海氷融解後に凝集体を形成しやすく, その炭素フラックスは単独

の細胞のそれを上回り（Riebesell et al. 1991; Michels et al. 2008）, POCフラック

スの最大 50%を占めることがある. 南大洋の定着氷下および流氷下に設置した

セディメントトラップからは, 凝集した植物プランクトンの細胞の凝集体がし

ばし確認されているが（Ishikawa et al. 2001; Michels et al. 2008）, 北極バレンツ

海では報告されていない（Szymanski and Gradinger 2016）. この違いは，トラッ

プ観測の時間スケールの違い（約 1ヶ月に対して数時間）や，アイスアルジー

の生理状態に依存する凝集体の形成しやすさ（Riebesell et al. 1991）によると考

えられる. 少なくとも F. curtaを除く 3種は凝集体を形成し表層から深層へ素早

く（~200–700 m d−1）沈降する例が報告されている（Riebesell et al. 1991）. 季節

海氷域における植物プランクトン現存量の消失における凝集化の寄与を定量化

するためには, さらなる研究が必要である. 

 

4.5 結論 

本章のアイスアルジーの水柱における増加量はその推定値に幅を持つもの

の, 南大洋の沖合海氷縁辺域において流氷から放出されたアイスアルジーの純

増加量を評価した最初の試みである. 本研究は培養実験のように微細藻類の増

殖を直接観測したものではないが, 現場における潜在的な消失（植物プランク

トンの凝集体形成による沈降や採食による死亡）を考慮した上で, 放出された

アイスアルジーの純増加量を明らかにすることができた. 放出されたアイスア

ルジーの純増加量は定着氷で見られる最大値（McMinn 1996）を上回っており, 

この結果は主に氷縁ブルームで代表される海氷縁辺域の基礎生産の重要性

（Smith and Nelson 1986; Savidge et al. 1998）を支持するものであった.  
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Fig. 4-1 

Sea ice concentration at the date of sea ice sampling in 2016 to 2020. The open circles 

indicate ice sampling site.
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Fig. 4-2 

Sea-ice Chl a concentration (a) and diatom cell abundance of year 2018 samples (b) 

melted with (+Filtered seawater: FSW) and without (−FSW) filtered seawater (n = 11 

respectively)

(a)

(b)
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Fig. 4-3 

Vertical profiles of salinity (black) and temperature (gray) at ice-edge from 2016 to 

2020.
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Fig. 4-4 

Temporal changes in sea ice concentration and ice melt rate, over the 90-day period back 

to the observation date, in 2016 to 2020.
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Fig. 4-5 

Vertical profiles of Chl a concentration at the ice edge, in 2016 to 2020.
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Fig. 4-6 

Vertical profiles of three dominant pytoplankton in water column, in 2016 to 2020. Note 

that nanoflagellate cell abundance data at 25 m in 2016 is lacking due to formalin 

fixation.
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Fig. 4-7 

Species composition and total cell abundance of each sea-ice sample in 2016 and 2017. 

Nanoflagellate

spp.
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Fig. 4-8 

Species composition and total cell abundance averaged by volume-weighted mean 

method for each year from 2016 to 2020. 

Nanoflagellate
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第 5章 総合考察と今後の展望 

5.1 総括と南大洋インド洋区のアイスアルジー群集 

本研究ではアイスアルジー種組成と融解後の播種に着目し, 氷縁ブルームと

アイスアルジーの関係を明らかにすることを目的に研究を行った. 第 2章では

晩夏から初秋の南大洋沿岸にて, 生成して数日の薄氷に植物プランクトンが高

濃度に取り込まれ, 特に珪藻 Fragilariopsis cylindrus, F. curta, Pseudo-nitzschia 

spp.が選択的に濃縮されることが明らかになった. また薄氷と一年氷・多年氷と

の比較から, 生成時のナノ鞭毛藻が優占するアイスアルジー群集から F. 

cylindrusが単独で優占する群集へと遷移することが推察された. 第 3章では, こ

れまでデータの不足していた夏季の沖合で, 流氷中のアイスアルジー種組成と

海水中の植物プランクトン種組成をそれぞれ明らかにた. そして放出されたア

イスアルジーが氷縁ブルーム発生年と非発生年両方で, 植物プランクトンの種

組成に影響することを明らかにした. 氷縁では F. cylindrusがより北の観測点と

比べて相対現存量が高く, この種が海氷から放出後に播種を起こすと推察され

た. 第 4章では, 海氷から放出されたアイスアルジーが水柱で増加しているのか

否かを既報値と現場データを組み合わせて評価した. 評価対象はアイスアルジ

ー3種のみに限られるが, 南大洋で初めてこれらの種が水柱において正味で増殖

可能であることを示すことができた. 特に流氷中優占種の F. cylindrusの水柱に

おける純増加量は氷縁ブルーム発生年の方が非発生年より顕著に高く, アイス

アルジーの放出がブルーム形成に貢献することが示唆された. 

このようなアイスアルジーの播種が南大洋全体で起こりうるかをアイスア

ルジー種組成から考察する. 本研究の一年氷・多年氷試料では F. clyrindrusがほ

ぼ単独で優占しており, このような特徴はインド洋区で共通していることが当

海域内のアイスアルジー種組成から推察された.  夏季（1月中旬から 2月）の一

年氷アイスアルジーの平均的な組成は, ビンセネス湾沖（110°E周辺）とトッテ

ン氷河沖（115–121°E）とリュツォ・ホルム湾で類似しており（Fig. 5-1）, いず

れも珪藻 F. cylindrusもしくは F. curtaが 50%以上を占めていた. インド洋区に

おいて 60°S以南の海氷は西向きに流れており（Kimura 2004）, これが東西方向
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（110°Eと 115–121°E）で大きな種組成の違いが見られなかった一因と考えら

れる.また時間的には一致しないものの, 海氷生成場所が上流（トッテン氷河沖

からダルトンポリニヤ）に位置していたことも, 薄氷と一年氷で共通の種が見

られた一因と考えられる. 一方で例外もあり, リュツォ・ホルム湾の定着氷とケ

ープダンレー沖では F. curtaもしくはシストが過半数を占めていた. リュツオ・

ホルム湾は流動（海氷同士のラフティング等）が起こりにくい沿岸多年氷であ

ったため, 海氷中の主要栄養塩枯渇（Sahashi et al. 2022）に対応可能なシストの

割合が高くなった考えられる. 後者に関しては, 本研究で採取した試料の数・量

が最も少なく（総サンプル量 < 13 kg）決定的ではないため, 今後の観測が待た

れる. インド洋区以外の海域のアイスアルジー種組成を含めると, F. cylindrusは

夏期間に優占することが報告されている（Lizotte 2001）. したがって本研究に

よって, 本種の周極的な分布が強く示唆された. 

本研究では 5年間に渡りほぼ同じ海域・氷況で海氷サンプルを採取したが,

その中に含まれていた夏季のアイスアルジーの種組成は概ね一致しており

（Fig. 4-5）, 顕著な経年変動は見られなかった. 第 3章で示した通り, 海氷融解

は氷縁での植物プランクトン組成に強く影響することから, 海氷内部の組成の

長期的な変動を明らかにすることが今後求められる. 経年変動の例としてロス

海での冬季海氷観測によると, 海氷生成が遅い年のアイスアルジーは, 

Phaeocystis sp.や渦鞭毛藻など海水中でも豊富な分類群で主に構成される. 反対

に通常の年（海氷生成が比較的早く, 古い海氷が多い年）では, 海氷で

Fragilariopsis spp.などの珪藻が優占する（Tison et al. 2020）. 北極海の新成氷お

よび板状軟氷を対象とした研究でも, 海氷の成長とともにアイスアルジー優占

種が渦鞭毛藻やナノ鞭毛藻などから珪藻へと切り替わることが報告されている

（Kauko et al. 2018）. 新成氷から一年氷のような長い時間スケールでは, 本研究

でも海氷の種類（薄氷と一年氷・多年氷）に応じたアイスアルジー種組成の遷

移は本研究でも示唆されており（Fig. 2-6）, 両極で共通する現象と考えられる. 

将来的に, 海氷の後方追跡等に基づいた海氷の年齢（Hardge et al. 2017b）を考慮

することで, 南極海氷生成時期の経年変動がアイスアルジーおよび海氷融解後
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の植物プランクトン種組成におよぼす影響を理解することが課題と思われる. 

 

5.2 氷縁ブルーム形成とアイスアルジーの播種効果 

本研究で推定したアイスアルジーの水柱での純増加量は過去に報告された

定着氷下の値よりも高かったことから（第 4章）, 播種効果は海域や氷況によ

って異なると考えられる. 例えば Tremblay et al.（2006）は海氷中および海水中

POCの炭素安定同位体比（δ13C）の比較に基づき, 氷縁ブルームの主体は海氷

から放出されたアイスアルジーではなく外洋性の植物プランクトンであったと

結論している. 一方で Galindo et al.（2014）は同じ観測点で行った 2年間の観測

に基づき, 放出されたアイスアルジーが海氷下ブルームを形成した年と, 外洋性

植物プランクトンがブルームを形成した年が存在することを報告している. 北

極海ではアイスアルジーの放出が引き起こす海水中のブルームは, 海氷底部で

見られる極めて高い濃度のアイスアルジー（Chl a濃度で> 1,000 µg L−1）の放出

に支えられている. 南大洋でもアイスアルジーの放出のみで海水中 Chl a濃度が

一時的にブルーム基準に達することが定着氷下で知られているが（Odate et al. 

1996）, そのようなブルームが形成された可能性について本研究でも概算を行

った. Table 4-1の 30日間の海氷融解厚と VWM で求めた各年の平均的な Chl a

濃度から, 30日間の海氷からの放出量（Chl a濃度換算）を計算した. 5年間で

2020年でのみ, 放出量（24.9 mg m−2 30 days−1）は混合層深度積算 Chl a濃度

（23.4 mg m−2）に対して 6%上回っていた. 水柱では採食や沈降によって植物プ

ランクトンの一部は常に消失する. 例えば季節海氷域において, 植物プランクト

ン現存量の 27–91%が採食によって消失すると推定がある（Pearce et al. 2010）. 

したがって海氷からのアイスアルジー放出のみでは氷縁ブルームが発生したと

は言えず, 海水中で植物プランクトンの増殖を伴っていたと推察される. その一

方, 増殖可能な分類群が海水中に多量に供給されることは, 海氷融解直後の植物

プランクトン現存量の初期の増加に貢献するため（Lancelot et al. 1993; Selz et al. 

2018b）, 高いアイスアルジー放出量はブルーム形成における重要な条件の一つ

であると考えられる. 本研究では 3種の代表的なアイスアルジーのみで水柱の
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増加量を評価したが, 氷縁域での Chl a濃度の変動をより正確に評価するには他

の分類群（Pseudo-nitzschia spp.など）の水柱における純増加量を把握すること

が課題である. 春季から夏季にかけて海氷下の植物プランクトン現存量データ

（純増加量計算の初期値であるPInitial
Min
とPInitial

Max
）を蓄積していくことに加えて, 

海氷下の時系列採水といったアプローチによって, 本研究よりさらに真値に近

い純増加量を推定することが出来ると思われる. 

氷縁ブルームの形成要因について, 物理環境とアイスアルジーの放出から考

察を行う. 5回の氷縁観測のうち氷縁ブルームは 2016年と 2020年のみで観測さ

れたが（Fig. 4-5）, 混合層深度は 14 mから 31 mの範囲であり, 南大洋における

混合層深度としては浅く（Nelson et al. 1991）, Fitch and Moore（2007）が指摘

したように混合層深度のみではブルームが形成しないことが確認された. 一方

で氷縁ブルーム形成時（2016年と 2020年）には, 高い成層強度（Δσt: > 0.88）

と低温な表層海水（< −1.0°C）と低い DSR（< 0 days）が共通して見られたため

（Fig. 5-2, Table 4-1）, ブルーム形成に成層強度（Garibotti et al. 2003）と海氷融

解（Arai et al. 2005）が影響したと考えられる. 氷縁域の海水中 Chl a濃度は, 成

層強度（Δσt）が高くなることが重要との指摘がウェッデル海, 南極半島西部で

存在する（Kang et al. 2001; Garibotti et al. 2003）. また強い成層化は, キサントフ

ィルサイクル等で強光に適応しやすい珪藻にとって有利となる（Kropuenske et 

al. 2009）. 氷縁ブルームは一般に珪藻が主体となることが報告されており

（Wilson et al. 1986）, 本研究の氷縁ブルーム発生年には 0 mにて珪藻が優占

（現存量の> 65%）していたことから成層化の重要性が支持される. いずれの年

も海氷融解厚は他の年よりも高く（それぞれ 1.40 mと 1.53 m, Table 4-1）, 海氷

融解が強い成層化ならびに氷縁ブルーム形成に寄与したと推察される.  

成層化に加えて直近の海氷融解（低い DSR）が氷縁ブルーム形成に重要で

あることが, 2016年・2020年の氷縁ブルーム発生および 2018年の非発生から示

唆される（Fig. 5-2）. いずれの年も流氷が点在する環境であったが, 2018年の表

層海水温および DSRは 5年間で最大（17 days）であることから, 海氷融解から

最も時間が経過していたと考えられる. ただし, 高水温そのものが 2018年の氷
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縁ブルーム形成を阻害したのではないと考えられる. 例えば南大洋の植物プラ

ンクトンの光合成速度は水温によって大きく変化しないことが報告されている

（Tilzer and Dubinsky 1987）. 南極収束帯以南の植物プランクトンを対象とした

実験から, 同化数（Chl a濃度あたりの基礎生産速度）は水温−0.8°Cから 4.7°C

にかけて上昇し, 7°Cを上回ると低下することが報告されている（Neori and 

Holm-Hansen 1982）. 本研究の氷縁における表層海水温は−1.5°Cから 1.6°Cの範

囲であり, 水温の違いが 2018年の氷縁ブルーム形成を妨げたとは考えにくく, 

他の要因が重要であると考えられる. 海氷が直前まで存在していたことは, 鉄の

供給（Lannuzel et al.. 2007）もしくはアイスアルジーの放出が直前まで起きてい

たことを示す. 2016年と 2020年における F.cylindrusの放出量は 2018年と比べ

て高く（Table 4-2）, 海氷からのアイスアルジー供給がブルーム形成に寄与した

可能性がある. これまで海氷融解がブルーム形成に貢献することは低水温の水

塊および高 Chl aの分布等から示唆されてきたが（Arai et al. 2005）,  本研究の

結果はアイスアルジーの寄与についても実データから貢献を示すものである. 

放出されたアイスアルジーの播種が海水中に与える影響は時間的に限られ

ているが, 本研究では少なくとも 3種（F. cylindrus, F. curta, ナノ鞭毛藻）が海

氷中から放出後に正味の増加を示したため, 植物プランクトンの基礎生産にも

影響すると考えられる. 南大洋で代表的な珪藻である F. cylindrusは, 流氷域で定

着氷域より少なくとも 23.8倍高い純増加量を示した（第 4章, Table.4-2）. 南大

洋の珪藻は低温環境という一般に不利な環境でも高い炭素固定能力を有してお

り（Eppley 1972; Takao et al. 2014）, 海水中での珪藻優占は表層 pCO2の低下に

寄与すると提唱されている（Takao et al. 2020）. 低温環境に適応したアイスア

ルジーと同一の種, 特に珪藻が氷縁域の水柱でも出現し増殖することで, 南大洋

季節海氷域の基礎生産および炭素の下方輸送（Ditullio and Smith 1996）に貢献

すると考えられる. 

本研究で得られた結果は, アイスアルジーの氷縁ブルームへの播種およびそ

の流氷域における重要性を初めて量的に示したものである. 季節海氷域の海氷

および海水中で, 特に F. cylindrusの重要性が示された. 今後は Chl aなどのバル
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クのみでなく, 種に着目して南大洋の低次生産の研究を進める必要がある. 本研

究の成果は, 放出されたアイスアルジーの行方に関する理解を飛躍的に促進し, 

インド洋区季節海氷域における海氷を介した低次生産の理解に大きく貢献する. 
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Fig. 5-1
Species composition of ice algae in first/multi year ice during December to February. 
Sea ice was collected in Lutzow-Holm Bay (B: 2020/1/29, C: 2020/1/31, D: 2020/2/2), 
off Cape Darnley (2019/2/2), off Vincenes Bay (UM19-08: 2020/1/22, GPS: 2019/12/9), 
and Totten Ice Shelf (ROV: 2019/12/12, 16: 2019/12/17, 27: 2019/12/20). The cell 
abundance data from 5 to 10 sea-ice samples per site were averaged by volume-weighted 
mean method.
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Fig. 5-2
Bubble plots of surface Chl a concentration on  a temperature–σt diagram (a) and days 
since sea-ice retreat (DSR)–σt diagram (b) in the water at the ice-sampling site (ice edge) 
in 2016 to 2020. 
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氷試料採取は多くの場面で乗組員, 隊員, 同行者に御尽力いただいた. 小達恒夫

博士には 3度に渡る南大洋観測の機会を与えてくださった他, 本研究の計画, 遂

行の御助言を頂いた. 茂木正人博士（東京海洋大学）には観測を支援いただき, 

学部で研究を始めた時から御指導いただいた. 国立極地研究所（極地研）での

海氷処理には黒沢則夫博士, 佐野雅美博士を始め, 魚類学研究室・化学海洋学研

究室（東京海洋大学）, 極限環境生物学研究室（創価大学）, 総合研究大学院大

学の学生と教員に御協力いただいた. 高橋邦夫博士（極地研）は 2020年の植物

プランクトン固定試料の確保を始め船上観測でお世話になった. 吉田和広博士

（佐賀大学）はタスマニア大学で議論していただいた他, 光合成活性の測定方

法について御教授いただいた. 田口哲博士には極地研で研究の進め方について

丁寧な御助言を頂いた. 本研究は学術振興会による科研費および特別研究員奨

励費, 新学術「南極の海と氷床」によって一部支援された. 研究費の使用や出張

をはじめ, 総合研究大学院大学の生物圏事務室のスタッフにはお世話になった. 

最後に長い学生生活を支え, 研究を行う機会を与えてくださった家族に感謝す
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