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国土地理協会第１３回学術研究助成（平成２５年度）報告書 

 

「弥生の小海退」の海水準低下レベルの測定 

 

田辺 晋（産総研）・堀 和明（名古屋大） 

 

1. はじめに 

「弥生の小海退」とは 3～2 千年前に現在よりも海水準が 2 m ほど低下したと

される現象である．この現象は，1960 年代に豊川平野（井関，1963）や佐賀平

野（有明海研究グループ，1965），富山湾岸（藤井，1965）において，弥生時代

の遺跡や埋没林が現在の海水準よりも下位に発見されたことを契機に提唱され

るようになった．なかでも，豊川平野では弥生時代中期の瓜郷遺跡が，幅 500 m

の埋積浅谷と呼ばれる海水準低下に伴って形成された下刻地形を充填する河成

層から検出されている．その後，「弥生の小海退」は日本各地の沿岸域から報告

されてきた（太田ほか，1990；海津，1994）が，1990 年代後半からはハイドロ

アイソスタシーによる地球物理学的な理論で肯定するには問題があるとされ

（中田，1995），近年ではその報告例はほとんどない．このように「弥生の小海

退」の存在が不確定な理由としては，富山湾岸の埋没林の例（藤井，1992）を除

いて，海水準の明確な指標の年代値と分布深度（インデックス・ポイント）が複

数個にわたって得られていないこと，そしてこのような海水準インデックス・ポ

イントが得られていても，地域的なテクトニクスの影響を分離して評価できて

いない（澤井，2007）ことなどが挙げられる．また，最近では播磨灘沿岸（佐藤，

2008）などにおいて，地域的なテクトニクスを分離した詳細な海水準変動が復元

されているが，これらの地域では「弥生の小海退」は確認されておらず，このよ

うな地域的な存否もその一般的な認識の障害となっていると考えられる． 

 田辺・石原（2013）は，東京低地と中川低地から得られた多数のボーリングコ

ア堆積物と放射性炭素年代値，ボーリング柱状図資料を用いて，地表面付近にお

ける沖積層の分布と形成過程を検討した．その結果，標高-5～-3 m において幅が

約 5 km の埋積浅谷とそれを充填する河道砂層が分布し，標高-3 m 以浅において

河道砂層が現在の地表面を構成する氾濫原泥層によって被覆されることを明ら

かにした．河道砂層は 3～2 千年前，氾濫原泥層は 2 千年前以降の堆積年代を有

する．同時間地質断面や古地理，予測計算（久保ほか，2006）に基づくと， 3～

2 千年前を境とした利根川の土砂供給量の変動は考えられない．したがって，埋

積浅谷は「弥生の小海退」に相当する海水準の低下，河道砂層はその後の海水準

の安定に伴う河道の側方移動，氾濫原泥層は現在にかけた海水準の上昇に伴う

河道の固定と越水によって形成されたとした．しかし，田辺・石原（2013）は，
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地表面付近の河成層の分布と形態に基づいて，「弥生の小海退」の存在を間接的

に推定したにすぎず，この点においては矢作川低地と濃尾平野における 3～2 千

年前の海岸線の急激な前進による推定（川瀬，1998；小野，2004）と変わらない． 

関東地方における「弥生の小海退」の例証には，テクトニックな変動量が小さ

い地域における多数の海水準インデックス・ポイントの測定が必要と考えられ

る．本研究では，このような観点に基づいて，利根川低地最奧部の沖積層を対象

とし，「弥生の小海退」の海水準低下レベルや，その規模，期間の復元を試みた．

なお，3～2 千年前という年代は，従来の考古学編年に基づくと，縄文時代晩期

～弥生時代中期にあたるが，最近の放射性炭素年代値に基づく編年によると，弥

生時代早期～中期にあたる（春成，2003）．これらの編年はまだ統一された見解

とはなっておらず，本研究では 3～2 千年前の海水準低下現象を，有明海研究グ

ループ（1965）によって最初に固有名詞化されたものに，かぎ括弧をつけ，便宜

上「弥生の小海退」と表現する． 

 

2. コア地点の概要 

 利根川低地は，北を稲敷台地と猿島台地，南を下総台地と接した沿岸河口低地

である（図 1）．現在，この地域には北から鬼怒川と小貝川，西から利根川が流

下するが，利根川の東遷（1621 年の赤堀川の開削）以前は，西からは常陸川と

呼ばれる台地を集水域とした小規模な河川が流下した（大熊，1981；久保，2007）．

現在の鬼怒川と小貝川の平均流量はそれぞれ 58 m3/s と 22 m3/s（Shibata and Ito, 

2014）であり，常陸川の平均流量はこれらの河川よりもはるかに小さかったと考

えられる．完新世中期の海水準高頂（縄文海進）時，現在の利根川低地には古鬼

怒湾と呼ばれる湾口にバリアーを伴った狭長な内湾が分布した（江坂，1954；菊

地，1968；新藤・前野，1982；遠藤ほか，1983；斎藤ほか，1990；早川，2000）．

この古鬼怒湾は，縄文海進以降，鬼怒川と小貝川から供給された土砂によって埋

め立てられ，その一部は香取海として利根川の東遷まで残存した（久保，2007）．

なお，利根川低地をとりまく台地の後期更新世以降の隆起速度は 0.08～0.15 

m/kyr と計算され，この地域における活断層の存在は知られていない（小池・町

田編，2001；産業技術総合研究所，2015）． 

 本研究では，15 m 長のボーリングコア堆積物（GS-NDA-2）を 2014 年 3 月に

千葉県野田市木間ヶ瀬の氾濫原において採取した．コア地点の緯度経度は北緯

36˚01΄08.9˝，東経 139˚51΄18.5˝，孔口標高は T.P. +6.16 m である．GS-NDA-2 は

（株）ダイヤコンサルタントによって採取された．この GS-NDA-2 のコア地点

は，東を猿島台地，西を下総台地に挟まれており，田辺ほか（2015）の 10 のコ

ア地点よりもさらに内陸に位置する（図 1）．既存の報告では，この地域の標高

0 m 付近に湾岸の湿地成と考えられる高有機質土が分布し（石橋・松本，1992），
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「弥生の小海退」に伴う内湾の海岸線の移動を検出するのに適していると考え

られる．なお，この高有機質土の下位には内湾泥層，上位には利根川の東遷以降

の河成層が分布する．GS-NDA-2 のコア地点は千葉・杉原（2010）の km-2 のコ

ア地点と隣接しており，千葉・杉原（2010）は石橋・松本（1992）の高有機質土

を珪藻群集解析に基づき塩水湿地堆積物と解釈している． 

 

3. 研究手法 

GS-NDA-2 はスリーブ内蔵二重管サンプラーを用いて採取し，その採取率はほ

ぼ 100%である．コア堆積物は半裁し，岩相（粒度，堆積構造，粒子の支持様式，

岩相境界の特徴）と生物相（貝の種類，生痕の産状と種類，植物根の有無）に着

目した記載を行った．貝は産業技術総合研究所の中島 礼博士によって同定さ

れた．コア堆積物の 4φよりも粗い粒子の含有率は，半裁面から 20 cm 間隔で採

取した容積 7 cc のキューブ試料を用いて，63 µm の篩によって測定した．含水

率も同じキューブ試料を用いて測定した．なお，本研究では堆積環境の解釈を支

持するために，（株）パリノ・サーヴェイに依頼し，GS-NDA-2 の 9 層準から珪

藻を抽出し，100 個体以上になるまで同定・計数した．さらに GS-NDA-2 の 6 層

準から約 50 cc の試料と 250 µm の篩を用いて植物遺体を抽出し，抽出した植物

遺体は千葉大学の百原 新博士によって同定された．コア堆積物から採取した 9

点の植物片と木片は，（株）加速器分析研究所に依頼し，放射性炭素年代値を測

定した．放射性炭素年代値は，Reimer et al. (2013)のデータセットと CALIB 

ver.7.0.2 (Stuiver et al., 2014)を使用して，暦年代に較正した． 

 

4. 結果 

4.1. 岩相 

 GS-NDA-2 は下位より 4 つの岩相 A，B，C，D に区分される（図 2）． 

 岩相 A は，コア深度 15.0～10.0 m に分布しており，青灰色のシルト層からな

る（図 3）．この青灰色シルト層は，生物攪乱を受けており，ヌマコダキガイ類

やアカガイ類などの潮下帯の貝（奥谷，2000）を多産する．4φよりも粗い粒子

の含有量は 0～40%，含水率は 50～60%である． 

 岩相 B は，コア深度 10.0～7.8 m に分布しており，暗褐色の有機質シルト層か

らなる（図 3）．下位の岩相 A との境界は，コアの継ぎ目にあたり，その特徴は

不明であるが，漸移変化ではないと考えられる．この有機質シルト層は，層厚が

5 cm 以下の細粒砂層を挟在し，細粒砂層のなかには逆グレーディング構造をし

めすものもある．また，有機質シルト層は，生物攪乱を受けており，コア深度 9.5

～9.1 m にみられる生痕は，岩相 C の青灰色シルトによって充填される．この岩

相は，多くの植物片を含むが，貝は含まない．4φよりも粗い粒子の含有量は 0
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～80%，含水率は 30～60%である． 

 岩相 C は，コア深度 7.8～6.5 m に分布しており，主に青灰色のシルト層から

なる（図 3）．しかし，この岩相は，岩相 A とは異なり，下位の岩相 B からその

上部にかけて，色調が暗褐色から青灰色へと漸移変化する．また，この岩相には，

直径が 1 cm 以下の斑点状の生痕が多くみられるが，貝はみられない．4φよりも

粗い粒子の含有量はほぼ 0%，含水率は 60%である． 

 岩相 D は，コア深度 6.5～0.0 m に分布しており，砂泥互層からなる（図 3）．

下位の岩相 C との境界は明瞭である．砂層は，層厚が 100 cm 以下で，極細粒砂

～中粒砂から構成される．また，砂層中にはカレント・リップル層理がみられる．

泥層は，灰色のシルト層から構成され，植物片のほか植物根も含む．この岩相に

貝はみられない．4φよりも粗い粒子の含有量は 0～80%，含水率は約 20～40%

である． 

 

4.2. 珪藻 

 珪藻は，岩相 A の最上部，岩相 B の 4 層準，岩相 C の 3 層準，岩相 D の最下

部から抽出し，その群集を解析した（図 4）． 

 岩相 A の珪藻は，そのほとんどが海水～汽水生種から構成され，Thalassionema 

nitzschioides などの内湾かつ外洋の指標種（小杉，1988；千葉・澤井，2014）を

含む． 

 岩相 B の珪藻は 10%程度の汽水生種と 90%程度の淡水生種から構成され，水

辺よりも水深のある環境をしめす．Thalassiosira bramaputrae と Grammatophora 

macilenta，Cyclotella striata-C. stylorum，Diploneis smithii，Nitzschia granulata，

Rhopalodia musculus，好＋真流水性種の下部から上部への変化は，それぞれ塩分

と流速の増加とみなせる．  

 岩相 C の珪藻はそのほとんどが淡水生種から構成され，水辺よりも水深のあ

る環境をしめす． 

 岩相 D の珪藻は淡水生種から構成され，陸上の環境をしめす． 

 

4.3. 植物遺体 

 植物遺体は，岩相 B の 4 層準，岩相 C の 2 層準から抽出し，主に種子に着目

して，その種類を解析した（表 1）． 

 岩相 B からは，水深約 1～2 m の水域に多い比較的大型の沈水植物や浮葉植物

が多く産出した．岸辺付近のより水深の浅い水域に生育する抽水植物や，陸上に

生育する湿地生植物，草本，藤本も産出したが，それらの個体数は少なく，離れ

た場所から水流で運ばれたものが堆積したと考えられる．比較的大型の沈水植

物や浮葉植物の植物遺体の個体数は，下部から上部にかけて減少する．  
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 岩相 C からは，水深の浅い場所に生育する沈水植物と抽水植物，湿地生植物

やその他の陸生の草本が産出するが，岩相 B から産出した比較的深い水域に生

育する沈水植物や浮葉植物は産出しない．植物遺体の個体数は，岩相 B よりも

さらに減少する． 

 

4.4. 放射性炭素年代値 

 GS-NDA-2 から得られた 9 点の植物片と木片は，5.4～0.5 千年前の放射性炭素

年代値をしめす（表 2）．このうちコア深度 9.22 m と 8.70 m，6.17 m の植物片は

下位のものよりも古い年代値をしめし，再堆積したと考えられる．堆積年代とみ

なせる植物片と木片によると，岩相 A は 5.4 千年前，岩相 B は 2.6～1.8 千年前，

岩相 C は 0.9 千年前，岩相 D は 0.5 千年前の年代値を有する． 

 

5. 考察 

5.1. 堆積環境の解釈 

 GS-NDA-2 の 4 つの岩相は，岩相と生物相，珪藻，植物遺体，放射性炭素年代

値に基づいて，その堆積環境を推定することができる． 

 岩相 A からは，潮下帯の貝と内湾指標種の珪藻が産出することから，内湾環

境を推定することができる．また，その堆積年代は関東地方における縄文海進時

（遠藤ほか，1989）に相当し，霞ヶ浦周辺における縄文海進の高頂レベルである

標高 2.5 m（鹿島・阪口，2009）を採用すると，その最上部の古水深は 6.6 m と

計算できる． 

 岩相 B からは，淡水生の珪藻が卓越して産出すること，水深 1～2 m をしめす

植物遺体が産出することから，湖沼縁辺などの淡水の水辺の環境を推定するこ

とができる．本岩相から産出するわずかな汽水生珪藻と生痕は，2.6～1.8 千年前

にかけて，汽水が古鬼怒湾最奧部まで影響し，田辺ほか（2015）によってしめさ

れたように，湾口が外洋に開いていたことを示唆する．なお，岩相 A との境界

は比較的明瞭であることから，内湾から湖沼縁辺にかけた環境と古水深の変化

は，漸移的ではなかったと考えられる．本岩相は，石橋・松本（1992）の高有機

質土，もしくは千葉・杉原（2010）の塩水湿地堆積物に相当する． 

 岩相 C の珪藻群集は岩相 B と同じ湖沼環境をしめすが，植物遺体の組成は水

深が岩相 B よりも浅くなったことを示している．岩相 B・C 境界は，その環境変

化が漸移的であったことをしめす．なお，本岩相の最上部からは 0.9 千年前の堆

積年代が得られており，中世まで存在した香取海の堆積物とみなすことができ

る． 

岩相 D からは，淡水生の珪藻しか産出しないこと，植物根がみられることか

ら，陸上の河川環境を推定することができる．なお，岩相 D の最下部からは 0.5
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千年前（1430～1470 年）の堆積年代が得られており（表 2），これは 1621 年の赤

堀川の開削に先行する．また，岩相 C・D 境界は明瞭であることから，利根川の

東遷以前に GS-NDA-2 のコア地点が湖沼から氾濫原に比較的急激に移行したこ

とがうかがえる．コア深度 6.2 m 以浅には厚層の砂層が堆積しており，これらの

粗粒砕屑物は利根川の東遷以降にもたらされたと考えられる． 

 

5.2. 堆積物の累重様式 

 図 5 は GS-NDA-2 と GS-NDA-1，GS-ABK-1 の同時間地質断面をしめす．赤線

は岩相境界，青線は千年単位の同時間線をしめす． 

 岩相 A，B，C，D は，いずれのコアにおいても確認され，岩相 A は 7.8～3.6

千年前，岩相 B は 3.0～1.8 千年前，岩相 C は 0.9 千年前，岩相 D は 0.6 千年前

の年代値を有する． 

岩相 A の内湾堆積物の同時間線は湾口にかけた前進をしめす．常陸川の土砂

供給量は内湾堆積物の体積よりもはるかに小さかったと考えられることから，

古鬼怒湾の最奧部では，主に湾口から供給された鬼怒川と小貝川の浮遊性砕屑

物によって埋積が進行したと考えられる．3.6～3.0 千年前の間に海水準は低下し，

岩相 A の内湾環境は岩相 B の湖沼縁辺環境へと急激に変化した． 

岩相 B の湖沼縁辺堆積物は 1～2 m の古水深をしめす．この堆積物は，GS-

NDA-1 と GS-NDA-2 において 1 m 以上の層厚を有することから，アグラデーシ

ョンを示唆する．また，この堆積物の基底の年代は，GS-ABK-1 から GS-NDA-

1，GS-NDA-2 にかけて，3.6～2.6 千年前，3.0 千年前，2.6 千年前と若くなる．し

たがって，これらの特徴から湖沼縁辺堆積物は，海水準の上昇に伴って内湾堆積

物にオンラップしたと考えられる．GS-NDA-2 の岩相 B の下部から上部かけた，

珪藻群集がしめす塩分と流速の増加と植物遺体数の減少は，いずれのコアにお

いても認められ，海水準の上昇に伴う内湾の水塊の拡大を示唆すると考えられ

る．内湾の拡大によって，湖岸がより内陸に移動すると，植物遺体の供給が減る．

また，塩分の増加によって，淡水生植物が生息しづらい環境に変化したとも考え

られる．なお，GS-NDA-2 の岩相 A・B の比較的明瞭な境界面は，いずれのコア

でも確認され，これらは湖沼の波浪によって形成された軽微なラビーンメント

面とみなせる．  

岩相 C は，岩相 B と同じく湖沼堆積物と解釈されるが，いずれのコアにおい

ても，岩相 B と比べ，汽水生珪藻と植物遺体数が減少する．これらの要因とし

ては，湾口の閉鎖と湾口からの浮遊性植物遺体の供給の遮断などが考えられる

が，今後の更なる検討を要する．いずれにせよ，岩相 C から産出するわずかな

植物遺体は，岩相 B から岩相 C にかけた，湖沼の埋立てによる上方浅海化を示

唆する．岩相 C の湖沼環境は，常陸川から供給された土砂によって，0.9～0.6 千
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年前に岩相 D の河川環境へと急激に変化した． 

岩相 D の河川堆積物の累重様式は，湾口への前進をしめすと考えられる．利

根川の東遷以前，GS-NDA-2 には氾濫原が分布したのに対し，GS-NDA-1 と GS-

ABK-1 には潮汐の影響した河道が分布した（田辺ほか，2015）．東遷以降は，利

根川の急激な土砂供給によって，各コア地点の標高はおおよそ 0 m から 4～6 m

まで上昇した． 

 

5.3. 海水準変動 

 岩相 B の湖沼縁辺堆積物は，古水深が 1～2 m と推定され，ラビーンメント面

を介して岩相 A の内湾堆積物に累重する．また，本堆積物はリトログラデーシ

ョナルかつアグラデーショナルな累重様式をしめす．これらの事象は，本堆積物

が海水準の上昇に伴って形成されたことを示唆する． 

図 6 は GS-NDA-2 と GS-NDA-1，GS-ABK-1 の湖沼縁辺堆積物の年代と分布深

度をプロットしたものである．ここで，湖沼縁辺堆積物の古水深を 2 m と仮定

すると，3.0～1.8 千年前の海水準変動曲線が描ける．現在の霞ヶ浦では，波浪に

よる侵食地形（湖棚）が水深 0.5～2.0 m に認められる（平井，1987）．古鬼怒湾

最奧部では，水塊が現在の霞ヶ浦よりも小さく，その場合，湖棚はより浅い水深

に形成されたと考えられる．ラビーンメント面を覆う堆積物は，このような侵食

地形から落下した砕屑物から構成されるため（Nummedal and Swift, 1987），植物

遺体がしめす水深は１～2 m であるが，岸辺の水深 1 m 以内の水域に生育する抽

水植物の産出量が少ないことから，比較的深い水深だったと考え，水深約 2 m を

採用した．なお，湖沼縁辺堆積物が堆積した当時の内湾は，現在の霞ヶ浦と同じ

く，半閉鎖水塊であったため，潮差はほとんどなかったと考えられる． 

利根川低地では縄文海進がいつまで継続したかは明らかにされていない．し

かし，霞ヶ浦周辺では，茨城県稲敷郡美浦村の陣屋敷低湿地遺跡が，縄文海進時

の海成層上に立地し，堀之内２式～加曽利 B１式の土器を産出する（中村，2008）．

これらの様式の土器は放射性炭素年代測定に基づくと，4.0～3.7 千年前と推定さ

れる（工藤，2012）．したがって，利根川低地と霞ヶ浦を含めた一帯では，4.0～

3.7 千年前には縄文海進は終焉したと考えられる． 

以上の推定から海水準変動を復元すると，海水準は，4.0 千年前には標高 2.5 

m から低下を開始し，3.0 千年前には標高-2.2 m まで低下，そして 2.0 千年前に

はほぼ現在の水準まで上昇したことがうかがえる（図 6）．また，2.6 千年前の海

水準は標高-1.5 m であることから，海水準の上昇速度は，3.0～2.6 千年前にかけ

て小さく（1.75 mm/yr），2.6～2.0 千年前にかけて大きくなった（2.50 mm/yr）こ

とが推定できる．なお，茨城県取手市では 4 m の盛土を行った際に 40 cm の沈

下が確認され（茨城県竜ケ崎工事事務所，久須見健一，2013，私信），同様の地
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層が分布する本調査地域でも，東遷以降に堆積した利根川の河川堆積物の上載

圧によって，数十 cm 程度の沈下が生じた可能性がある．このような圧密の影響

によって，海水準の低下レベルは若干上方修正する必要があるが，利根川の河川

堆積物は全てのコア地点においてほぼ同じ層厚で分布する（図 5）ので，図 6 で

復元したような海水準変動のトレンドは，圧密の影響によって変化するもので

はない．また，利根川低地における後期完新世のテクトニックな変動量は，東京

低地と中川低地と同様に，海水準変動に有意な違いをもたらすものではない．以

上のことから，利根川低地における沖積層の表層部の累重様式は，東京低地と中

川低地と同様に，「弥生の小海退」の存在によって，整合的に説明できると考え

られる．  

 

6. まとめ 

 「弥生の小海退」は，海水準インデックス・ポイントが複数個にわたって得ら

れた研究例がほとんどないこともあって，その存在は一般的な認識とはなって

いない．今回，利根川低地の最奧部において 1 本のボーリングコア堆積物を採

取し，既存の 2 本のボーリングコア堆積物とあわせて，堆積環境と累重様式を

復元したところ，海水準の上昇をしめす 3.0～1.8 千年前の湖沼縁辺堆積物を認

定することができた．この湖沼縁辺堆積物の古水深を 2 m と仮定すると，利根

川低地と霞ヶ浦一帯の海水準は，4.0 千年前には標高 2.5 m から低下を開始し，

3.0 千年前には標高-2.2 m まで低下，そして 2.0 千年前にはほぼ現在の水準まで

上昇したことが推定できる． 
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図 1. 調査位置図 
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図 2. ボーリング柱状図 
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図 3. 岩相の写真 

コア深度～10.0 m：岩相 A（内湾堆積物），コア深度 10.0～7.8 m：岩相 B（湖

沼縁辺堆積物），コア深度 7.8～6.5 m：岩相 C（湖沼堆積物），コア深度 6.5 m

～：岩相 D（河川堆積物）．



15 
 

 

図
4.

 珪
藻
群
集

 

海
水
－
汽
水
－
淡
水
生
種
産
出
率
・
各

種
産
出
率
・
完
形
殻
産
出
率
は
全
体
基
数
，
淡
水
生
種
の
生
態
性
の
比
率
は
淡
水
生
種
の
合
計
を
基
数

と
し
て
百
分
率
で
算
出
し
た
．
い
ず
れ
も

10
0
個

体
以

上
検

出
さ

れ
た

試
料

に
つ

い
て

し
め

す
．

な
お

，
●

は
1％

未
満
の
試
料
に
つ
い
て
検

出
し
た
種
類
を
し
め
す
．

 



16 
 

 

図 5. 同時間地質断面
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図 6. 海水準変動曲線 

●は岩相 B（湖沼縁辺堆積物）の年代・深度分布．これらの古水深は 2 m と仮定

した．青線は海水準変動曲線，赤線は陣屋敷低湿地遺跡の年代から推定した縄文

海進の終焉時期をしめす． 

  



18 
 

表 1. 植物遺体 
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表 2. 放射性炭素年代値

 

 

 


