
Special Contribute

七ヶ浜から塩竈、松島を経て東松島に
かけては、石巻平野と仙台平野の砂浜を
区切るように南東に突き出た新第三系を
主体とした基盤岩類が露出する（図1）。
これらの岩石は沈水作用によって大小お
よそ266の島々からなる風光明媚な多島
海を構成し、日本三景の一つに数えられ
る松島湾の風景を作り出している。松島
湾の島々はいずれも白色の岩肌を有する
が、層理が発達し、角張った外形を示す
ものと（図2A）、塊状で丸みを帯びた外
形（図2B）の二種類に大別できる。前
者は大塚層のシルト岩と砂岩の互層、後
者は、松島層の軽石凝灰岩からできてお
り、島の形や景観に明瞭なコントラスト
をなしている。また、松島湾の地形には、
顕著な2つの方向がみられる（南三陸海
岸ジオパーク準備委員会編、2016；図1）。
一つは松島湾の方向と直行する北西－南
東のリニアメントで、島、半島、水道の
配列に明瞭に表れている（図1）。奥の細
道の中で「南東より海を入て、江の中三
里、浙江の潮をたたふ」と松尾芭蕉が表
現したのも、このリニアメントを表して
いると思われる。もう一つは、北東－南
西のリニアメントで、松島湾全体の形状
がこの方向を有する（図1）。本論では、
松島の地質・地形に関するこれまでの研
究をレビューし、松島の景観がどのよう
に形成されたのかについて解説する。

松島湾の地層
松島湾周辺には三畳系利府層とそれを

不整合で覆う松島湾層群と志
し

田
だ

層群が分

布する（図3-5）。利府層は主に頁岩から
構成され、三畳紀のアンモノイド化石を
産出する。この地層は松島湾周辺地域の
基盤を成し、一部の地域では白亜紀の花
崗岩類に貫入されている（図5）。

松島湾層群は中新世前期～中期の堆積
岩類を主体とし、火山岩類を伴う。松島

旭
山
撓
曲

須
江
断
層

石巻
平野

松島丘陵

古
北
上
川

鳴瀬川吉田川

七北田川
旭
山
丘
陵

旭
山
丘
陵

旭
山
撓
曲

須
江
丘
陵

須
江
丘
陵

須
江
断
層石巻

平野

仙台平野

松島丘陵 古
北
上
川

鳴瀬川吉田川

松島
湾

松島
湾

1 km

北東－南西のリニアメント
北西－南東のリニアメント

14
1˚

0’
 0

’’E
14

1˚
0’

 0
’’E

14
1˚

0’
 0

’’E
14

1˚
0’

 0
’’E

N38˚20’ 0’’N38˚20’ 0’’

N38˚30’ 0’’N38˚30’ 0’’

長町
－利
府断
層

長町
－利
府断
層

図１

仙台平野

図1

SE
NW

図 2

A

C

F G

H

D E

B

1 cm 1 cm1 cm

図2

東北大学総合学術博物館　教授　髙嶋　礼詩

松島の地質と
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地域では下位より塩釜層、佐
さ

浦
うら

町
まち

層、網
あ

尻
じり

層、松島層、大塚層から構成され、塩
竈周辺では大塚層の同時異相として東

とう

宮
ぐう

浜
はま

層、石巻地域では佐浦町層～根古層の
同時異相として追

おい

戸
ど

層が分布する（図5；
石 井 ほ か、1982a、1983a）。 こ の う ち、
松島湾の半島や島々の大部分が松島層と
大塚層から構成されている。松島湾層群
は、北西－南東に延びる正断層（松島東
縁断層群）によって東側を境された、東
傾斜の半地溝を埋めるように堆積したと
考 え ら れ て お り（ 図 3； 石 原 ほ か、
1990）、各層は基盤岩にアバットするよ
うな形で堆積した（図4）。追戸層は、さ
らにその東側に存在した別の半地溝を埋
積した地層で、東縁を須

す

江
え

断層によって
境される（図3；Kato et al., 2004; 2006）。

塩釜層からはおよそ23 Maの放射年代
が得られている（今田・植田、1980；石
井ほか、1982b）。安山岩質の凝灰角礫岩
を主体とし、軽石凝灰岩を伴う地層で、

陸上での火山噴火によってできたと考え
られている。塩釜層と上位の佐浦町層は
不整合関係で、両者の間には500万年ほ
どの時間間隙がある。

佐浦町層～大塚層は整合一連の地層
で、およそ17～15.5 Maに堆積した（図
4；柳沢・秋葉、1999）。佐浦町層～網尻
層下部は礫岩、砂岩、シルト岩からなり、
河川およびその氾濫原の堆積物と解釈さ
れている。礫岩の礫は主に下位の塩釜層
由来の安山岩で、鹽

しお

竈
がま

神社の参道（七曲
坂）には本層の礫岩がよく露出している。
佐浦町層～網尻層下部のシルト岩相から
はコンプトニア属やフウ属など、台島型
の植物化石群が産出し（図2C）、塩釜フ
ローラと呼ばれる（Okutsu, 1955）。網尻
層の基底に挟まる厚い流紋岩質軽石凝灰
岩は塩竈石と呼ばれ、石材として利用さ
れてきた。網尻層上部は、砂岩及び泥岩
からなり、ビカリアなど、門ノ沢動物群
を特徴づける軟体動物化石や海生の珪藻

化石が産出する（石井ほか、1982a
柳沢・秋葉、1999）。このため、網
尻層堆積時に堆積盆地が大きく沈降
し、海面に没したものと考えられ
る。網尻層からは大型脊椎動物も
産出し、下部からはシオガマゾウ、
上部からはデスモスチルスが報告
されている（図2D, E；Yabe, 1950; 
Shikama, 1966）。
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Special Contribute

松島層は火山砕屑岩類を主体とした地
層で、下位より、下部軽石凝灰岩部層

（Mt1）、中部軽石凝灰岩部層（Mt2）、凝
灰 角 礫 岩 部 層（Mt3）、 シ ル ト 岩 部 層

（Mt4）、上部軽石凝灰岩部層（Mt5）に区
分される（図5、石井ほか、1983a）。下
部、 中 部、 上 部 軽 石 凝 灰 岩 部 層 は、
数cm ～10cm程度の軽石を多量に含む
流紋岩質の凝灰岩で、単層上部には葉理
が発達する。下部軽石凝灰岩には珪化木
が含まれるために、少なくとも下部軽石
凝灰岩部層の給源となった火山は陸上に
あったが、凝灰岩に挟まるシルト岩から
は海棲珪藻化石が産するために、火砕流
は海底で堆積したものと考えられる。雄
島、瑞

ずい

巌
がん

寺、五大堂などの地盤は下部軽
石凝灰岩でできており、摩崖仏などがよ
く作られているのもこの岩相である。各
軽石凝灰岩部層の上部は葉理が発達して
おり、水流の影響を受けたことが示唆さ
れる。福浦島は、南側が中部軽石凝灰岩

（Mt2）、北側が凝灰角礫岩部層（Mt3）か
らなるため、島の南側はのっぺりとした
崖が続くが、北側は角礫岩特有のごつご
つとした崖に囲まれている。松島層上部
の凝灰角礫岩部層（Mt3）、シルト岩部層

（Mt4）、上部軽石凝灰岩部層（Mt5）は、
野
の

蒜
びる

海岸から宮戸島にかけて広く分布す
る。松島層の凝灰岩は流紋岩質が大部分
であるが、異質岩片として塩釜層由来の
安山岩角礫を多く含み、凝灰角礫岩部層

（Mt3）のみが安山岩質の本質岩片から構
成される。凝灰角礫岩部層（Mt3）と上
部軽石凝灰岩（Mt5）は、それぞれ潜

かつぎ

ヶ
が

浦
うら

石と野
の

蒜
びる

石とよばれ、石材として採掘
されてきた。宮戸島から野蒜海岸にかけ
て多数の採石場跡が残っている。

大塚層は珪藻を多産するシルト岩主体
の地層である。松島層を整合に覆い、下
位よりシルト岩部層（Ot1）、凝灰質砂岩
砂質シルト岩部層（Ot2）、珪藻質シルト
岩部層（Ot3）、シルト岩砂岩部層（Ot4）
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7B

3B

◀11.7±.1.1 Ma (Ft)2)

三
畳
紀

◀23.2 Ma (K-Ar) 1)

◀23.1±1.7 Ma (Ft) 2)

◀15.8±1.0 Ma (Ft) 7)

◀15.5±0.8 Ma (K-Ar)9)

◀15.4±1.3 Ma (Ft)11)

Kadonosawa fauna6)

Daijima flora 4)

Eotegodon pseudolatidens 3) 

Desmostylus 5)

Desmostylus 5)

◀15.79±0.17 Ma (U-Pb)8)
◀15.76±0.17 Ma (U-Pb)8)
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亜
紀

1) 今田・植田（1980）, 2) 石井ほか（1983b）, 3) Yabe (1950), 4) Okutsu (1955), 5) Shikama (1966), 6) 石井ほか（1983a）, 8)髙嶋ほか（2019） , 
9) 石井ほか（1982b）, 10) 石井・柳沢（1984）；11) 柳沢（2012）

図5

◀15.0±1.5 Ma (K-Ar)10
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の4つの部層に区分される（図5；石井
ほか、1983a）。本層は、松島湾北部と浦
戸諸島～宮戸島西部に広く露出する。大
塚層と同時異相の東宮浜層は、多賀城
市、塩竈市、七ヶ浜町に分布し、デイサ
イト質の溶岩や火山角礫岩からなり、安
山岩溶岩を伴う。デイサイト火山体は、
韮
にら

山
やま

デイサイトと名付けられ、七ヶ浜町
を中心に分布する。大塚層のシルト岩部
層中に挟まるデイサイト質凝灰角礫岩層
はObtと名付けられ、東宮浜層のデイサ
イト凝灰角礫岩の末端相に相当する（図
2F）。仁王島などは、このObtと大塚層
のシルト岩の境界部に相当する部分から
構成される。

追戸層は石巻～涌谷地域を中心に分布
する中新統で、その年代から網尻層～根
古層の同時異相とみられる（図5）。追戸
層は、石巻地域では下位より佳
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部層、旭山安山岩部層、追戸凝灰質砂岩
部層に区分されるのに対し、涌

わく
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や

地域で
は、和

わ

渕
ぶち

礫岩部層、箟
のの

岳
だけ

火砕岩部層、追
戸砂岩部層と、別々の名称がつけられて
いる（石井・柳沢、1984）。佳景山礫岩
部層は、淘汰不良な円礫～亜円礫からな
る崖錐堆積物で、日本海拡大時に発達し
た半地溝の東縁を区切る正断層の断層
崖に沿って堆積したと考えられている

（Kato et al., 2004; 2006）。礫種の大部分
は、南部北上帯の中生界の頁岩や花崗岩
である。旭山安山岩部層は、旭山丘陵の
頂上部に露出する安山岩溶岩で、15.0 ± 
1.0 Maの年代が得られている（石井ほか、
1982b）。年代的にも東宮浜層の韮山デイ
サイトと同時期の活動と思われる。追戸
凝灰質砂岩部層からは多数の軟体動物化
石、浮遊性有孔虫化石が産出しており、
網尻層～根古層相当の年代が示唆される

（石井・柳沢、1984）。
志田層群は、松島湾層群を不整合に

覆い、松島湾の北西部に広く分布する
（図3-5）。15～８Maにかけて堆積した
浅海の砂岩主体の地層で、各層の境界

の多くは不整合関係である（柳沢・秋
葉、1999）。堆積した当時の斜面は北西
に向かって傾斜していたと推定され、砂
岩の斜交葉理に基づくと、南東から北西
への古流向が卓越する（図６A：石井、
1989）。志田層群は、上位の地層ほど北
西方向にオンラップしており、堆積盆地
が北西に移動していったことが示唆され
る（図4；石井ほか、1983a）。

仙台層群は下位より、亀岡層、竜の口
層、表俵層、表庭層の4層から構成され、
陸成層と海成層が交互に累重する（図5）。
松島湾周辺では、多賀城～七ヶ浜周辺と
旭山・須江丘陵周辺にのみ、わずかに分
布する（石井ほか、1982a, 1983a）。層厚
は数10 mほどで、北上低地帯の仙台層群
が200 m近くあるのに対してかなり薄い。

松島湾の地質構造・地形発達史
松島湾層群は、日本海拡大時に伴う引

張応力場によって生じた半地溝に堆積し
た地層である。17～15 Maには日本海拡
大に伴い、堆積盆の沈降によって松島湾
層群の堆積相は陸成層（佐浦町層～網尻
層下部）から海成層（網尻層上部～大塚
層）へと変化した（図7A）。この時期は、
東北日本の地下において高温のアセノス
フェアが前弧域にまで広がり、火山フロ
ントが大幅に前進して太平洋沿岸にまで
火 成 活 動 が 発 生 し た（ 吉 田、2009；
Hanyu et al., 2006; Yamamoto & Hoang, 
2009；山元・山﨑、2023）。塩釜層、網尻
層基底部、松島層および大塚層にみられ
る火山岩や火山砕屑岩類はこれらの活動
を反映したものと考えられる。奥羽山脈
から西側では、同じ時代に海底下で玄武
岩～流紋岩質の火成活動が生じているが、
これらの火山岩・火山砕屑岩類は熱水変
質を受けて緑色のグリーンタフとなって
いる。一方、前弧側のものはこのような
熱水変質を受けていないため、松島湾層
群の流紋岩・デイサイト質の溶岩、凝灰
岩、凝灰質シルト岩は白色～灰白色を呈
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し、松島湾の白い岩壁からなる景観をつ
くりだしている。以上のように、松島の
原型は日本海の拡大に起因する半地溝の
形成と火成活動によって形作られた。

日本海拡大に伴う東西方向の引張応
力場は、少なくとも松島地域では15.5 
Maには終了し、東西圧縮に転じた（図
7B）。これは日本海拡大による東北日本
の反時計回りまたは東進の結果、日本海
溝での相対的な沈み込み速度が増大した
ことに起因すると考えられている（中島、
2018）。これにより、松島湾層群の堆積
場を作り出した正断層は逆断層として再
活動し、半地溝にはそれと平行な北西－
南東方向の軸を持つ褶曲構造が形成され
た（図2F, 7A；石原ほか、1990；中村、
1992）。松島湾に発達する北西－南東方
向の半島や島の配列は、この地質構造を
反映したものと解釈される（図1、2H）。

この褶曲構造の形成直後に、褶曲軸方
向とほぼ直行する、北東－南西方向の長
町利府断層が正断層として活動した（大
槻ほか、2011）。この活動により長町利
府断層より北西側が沈降して堆積盆が形
成され、そこに志田層群が堆積したと考
えられている（図7C；石井ほか、1989）。
一方、断層よりも南東側の松島湾層群
の分布域はその堆積物の後背地となっ
ていたようである（石井ほか、1983a、
1989）。この断層と平行に多くの正断層
が松島湾層群には見られ、これが松島湾
にみられるもう一つのリニアメント（北

東－南西方向）の要因となった（図1、
2G；南三陸海岸ジオパーク準備委員会
編、2016）。この時期は松島湾周辺だけ
でなく、東北日本全体が大きく沈降し、
海底下に没した。その理由としては、日
本海拡大後の地殻の冷却による熱的な沈
降で説明するモデルが提案されていたが

（Sato & Amano, 1992）、冷却のみでは
この時代にみられる急速な沈降は説明で
きないとする見解もある（中島、2018）。
いずれにしても、上記2つの地質構造は
松島湾層群にのみ発達し、志田層群には
見られないことから（石井ほか、1989）、
松島湾層群と志田層群の間の不整合が生
じた比較的短期間（およそ15.5～15 Ma
の間）に形成されたようである。

前述したように志田層群の地層は、上
位に向かってより北西側にオンラップし
ている（図4）。志田層群は陸棚以浅の
堆積物からなり、多数の不整合を挟むこ
とから、わずかな隆起・沈降あるいは海
水準の上下によって、堆積作用が断続
的に起こったようである（柳沢・秋葉、
1999）。この時期、松島湾周辺は北上山
地と阿武隈高地の2つの陸地に挟まれた
海峡に位置し、志田層群にみられる斜交
葉理の発達する砂岩は、津軽海峡や大隅
海峡に発達するものと類似した、海流堆
積物と解釈されている（図6A；吉田・立
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図6 図7

A. 17~15.5 Ma　塩釡～松島～石巻地域
引張応力場による北西―南東方向の半地溝の形成と松島湾層群の堆積

B. 15.5~15 Ma　松島地域
圧縮応力場による北西－南東方向の軸を持つ褶曲・断層の形成　

C. 15~8 Ma　松島地域
長町－利府断層帯に沿ったNE－SW方向の正断層の形成と，
北西部における志田層群の堆積
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石、2003）。古流向の解析から、松島周辺
域では大局的には太平洋から日本海側へ
と強い海流が流れていた（石井、1989）。

鮮新統仙台層群は、隣接する「仙台」
「古川」「若柳」など、北上低地帯周辺で
は全層厚が200 m近くに達するのに対し
て、松島湾周辺では仙台層群が欠如して
いることが多く、仙台層群の分布する塩
竈周辺や旭山丘陵～須江丘陵周辺でも数
10 mと非常に薄い。これは、松島湾周
辺がこの時期にすでに隆起帯となってい
たことを意味し、竜の口層堆積時の古地
理復元図でも松島湾周辺が島として復元
されている（図6B）。この領域はちょう
ど、松島湾層群の分布域とも一致し、志
田層群堆積時以降、一貫して隆起域と
なっていた可能性がある。

今から約2万年前の最終氷期最盛期に
は、グローバルな海水準が現在より120 
m近く下降してたことが知られている

（Lambeck et al., 2014）。松島湾は、湾の
外側でも水深は24 m程度のため、この
時期に松島湾はすでに完全に陸化し、北
西－南東と北東－南西の2つのリニアメ
ントに沿った浸食が進行し、松島湾周
辺で見られる地形の基本構造が出来上
がっていたものと思われる。最終氷期以
降、海水準は上昇し続けたが、とりわけ
10,000～8,000年前ごろには仙台平野に
おける相対的な海水準の上昇が最も急速
であった（Tamura and Masuda, 2005）。
このころの松島湾の沈水過程について
は、松島湾周辺のボーリングとその年代
測定の結果を基に、松本（1984、1988）
によって詳しく示されている。ここで
は、Tamura and Masuda（2005）によっ
て改訂された仙台湾の海水準変動とその
年代論に基づき、松本（1984；1988）の
モデルを再解釈する。松島湾の沈水開始
はおよそ10,000年前までさかのぼること
ができ、現在の野蒜海岸と宮戸島の間か
ら海水が侵入し始めたようである。9,050
年前には、塩竈から浦戸諸島、宮戸島に

かけては東に突き出た半島状態となり、
現在の松島湾内は、野蒜－宮戸島間から
入ってきた海水によってほぼ水没した。
おそらく、長町利府線に沿った断層によ
り塩竈から北東－南西方向に延びる谷が
できており、その谷に沿って海水が侵入
したものと思われる。8,750年前には海
水準は現在より10 m低い位置にまで上
昇し、塩竈－宮戸島の半島の一部が海に
よって分断され、古桂島と古宮戸島の大
きな2つの島となった。この分断を引き
起こした低地部分は、北西－南東方向の
褶曲軸・断層群と一致する。その後も海
水準は上昇を続けて、水没が進行した結
果、6,000年前には現在と同じ海水準と
なり、現在のような多島海となった。

さらに、八島（1998）の古地図の比較
に基づくと、宮戸島は明治9年（1876年）
の海図までは、陸とつながっていない島
の状態であった（図8）。しかし、1901年
～1938年の間に、不老山を基部に砂洲が
発達し、宮戸島が本州つながって陸繫島
と化している。さらに、1938～1958年
の間に、野蒜海岸の海岸線は東側に100 
mも前進したが、1958年以降、海岸線は
変化していない。この理由については、
八島（1998）は北上川の河川改修との関
係を指摘している。北上川は江戸時代初
期までは、追波湾に注いでいたが、江戸
時代初期の大規模な河川改修により、江
合川と迫川を合わせて石巻湾にそそぐよ
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うになり、大量の土砂が石巻湾に供給さ
れた結果、砂嘴が発達した可能性が高い

（図9）。そして、八島（1998）は、北上
川の分流工事（1934年に終了した、北上
川の流量の85％を新北上川［追波湾］へ、
15％を旧北上川へと分流させる工事）と
1953年の新旧北上川分岐点付近の分流停
止工事によって、砂嘴の発達が停止した
としている。

以上のように、現在の松島の景観は、
中新世前期～中期にかけての日本海拡大
に伴う構造運動、火成活動、堆積作用に
よってその基本的な枠組みが作られた。
その後、長期間にわたり地質構造（北西
－南東および北東－南西方向）に沿った
選択的な浸食を受け、およそ1万年前か
ら6000年前に起こった相対的な海水準の
上昇によって沈水し、多島海が完成した
と考えられる。しかし、景観はその後も
変化しつづけ、特に北上川の河川改修は
宮戸島を陸繫島へと変化させるとともに、
野蒜に広大な砂洲を形成するに至った。
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図 1．松島周辺の地形．アジア航測株式会社の
赤色立体地図作成手法（特許 3670274、特許
4272146）を使用し，加筆した．

図2．A．大塚層から構成される島（野々島南方），
B．松島層の下部軽石凝灰岩層から構成される
島（布袋島，毘沙門島）．C．網尻層のフウ属の
葉化石（Liquidamber formosana：東北大学総
合学術博物館所蔵）．D．シオガマゾウの歯化石

（Eostegodon pseudolatidens：東北大学総合学
術博物館所蔵）E．佐浦町層から産出したデス
モスチルスの歯化石（Desmostylus japonicus：
東北大学総合学術博物館所蔵）．F．大塚層のデ
イサイト質凝灰角礫岩（Obt）にみられる背斜
構造（野々島背斜，船入島）．G．北東－南西方
向に発達する正断層（黄色点線）に沿う島の崩
壊の様子（蔭

かげ

田
た

島
じま

）．この断層は寒
さ

風
ぶ

沢
さわ

水道と平
行に発達すると推測される．H．北西－南東方
向に延びる松島湾の島や半島（大高森頂上から）．

図3．松島湾周辺の地質構造・断面図（上）と地質
図（下）．地質構造・断面図は，工業技術院地
質調査所発行の金華山沖海底地質図（石原ほか，
1990），地質図は産業技術総合研究所公開のシー
ムレス地質図に加筆．

図4．松島湾層群と志田層群の模式分布図及び模式
断面図（石井ほか，1982a）．

図5．松島地域の新第三系の模式柱状図（石井ほか，
1982a，1983a，柳沢・秋葉，1999を基に編集）．

図 6． 松 島 地 域 の 地 質 構 造 発 達 史． 石 井 ほ
か，（1982a，1983a），Sato & Amano, 1991，
Yoshida et al., 2013を基に作成．

図7．A．中新世中期～後期（志田層群堆積時）の
東北地方の古地理図（Sato, 1994を基に作成）．
B．鮮新世前期の仙台付近の古地理図（竜の口
層の分布を基に作成）．

図8．野蒜地域における砂嘴の発達過程（八島，
1998に加筆）．

図9．近世における北上川河道の変遷（八島，1998
を編集）．
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