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JNTRODUCTION 

Le terme Quaternaire désigne l'ère de l'histoire du 
globe terrestre, commencée il y a environ un million d'an
nées et qui se distingue de l'ère Tertiaire par des chan
gements climatiques aux glaciations successives sur de 
vastes régio ns et un abaissement général en altitude de la 
limite des neiges éternelles dans le monde. Certaines don
nées récentes océanographiques et paléontologiques sug
gèrent que ces changements climatiques ont pu commen
cer il y a trois millions d'années. 

Le présent chapitre décrit la géologie des dépôts 
meubles glaciaires et non glaciaires qui recouvrent la 
roche en place, et les diverses formes de terrain attribua
bles aux phénomènes du Quaternaire. De l'av is de l'au
teur, on peut employer indifféremment les termes Qua
ternaire et Pléistocène. Ce dernier est employé fré
quemment au Canada, car il évoque davantage l'aspect 
glacia ire et climatique de cette époque. C'est pourquoi il 
est généralement utili sé dans ce chapitre. Le Quaternaire 
comprend aussi l'époque actuelle, très courte, non gla
ciaire, appelée communément Je Récent. Au Canada, on 
peut considérer comme le Récent les 7,000 dernières an
nées qui ont suivi la disparition de la majeure partie de 
la dernière nappe de glace continentale. 

Actuellement, environ 10 p. 1 OO de la surface des 
continents se trouvent recouverts de glaciers alors que, 
pendant les glaciations anciennes, plus de 30 p. 100 des 
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terres étaient sous les glaces et neiges éternelles . A une 
époque, 97 p. 100 du Canada étaient sous la glaciation, 
c'est ainsi qu 'il renferme plus de terrains glaciaires que 
tout autre pays. Actuellement, environ 1 p. l OO des 
terres demeure recouvert de glaciers, concentrés clans 
les îles Reine-Élisabeth , l'île Baffi n, et les montagnes de 
l'Ouest. Une région d 'environ 70,000 milles carrés dans 
l'ouest du Yukon , le long de la chaîne Côtière, a échappé 
entièrement à la glaciation. Deux régions le long des 
ava nt-monts à l'ouest du fleuve Mackenzie, dans les Ter
ritoires du Nord-Ouest, d'une superficie d 'environ 4,000 
milles carrés, ont aussi , pense-t-on , échappé en majorité 
à la glaciation , mais on les a peu étudiées. Une petite ré
gion dans les Foothills des Rocheuses, dans le sud-ouest 
de !'Alberta, bien que plus élevée que la nappe de glace 
des plaines Intérieures, était recouverte sur son côté oc
cidental par des glaciers de va llée originaires des glaciers 
de montagnes. Certaines parties du sud des plaines Inté
rieures, le long de la frontière internationale et près de 
l'extrémité méridionale de la nappe de glace des plaines 
Intérieures, se trouvaient apparemment plus é levées que 
les glaces environnantes et ont ainsi échappé à la glacia
tion. 

Les restes organiques conservés dans ces dépôts meu
bles sont surtout des restes d'espèces modernes. L'étude de 
leur position stratigraphique et de leur emplacement géo
graphique relativement à leur répartition actuelle fournit 
des renseignements sur la migration ancienne des plantes 



XII 

Géologie du 

Buaternaire 

au Canada 

V. K. Prest 

Calotte Viking el glaciers, 
île Ellesmere (T. N.-0.) . 

et des animaux. L'extinction et l'évo lution des espèces ont 
existé au cours du Quaternaire, mais pas au même degré 
qu'au cours des ères et périodes antérieures. 

L'homme a fait son apparition au cours du Quater
naire et son évolution a été régie, dans une grande me
sure, par les conditions climatiques très caractéristiques 
de cette ère. Une hypothèse veut qu'un abaissement du 
niveau de la mer, conséquence du volume d'eau prise 
dans les glaces continentales, a permis aux tribus asiati
ques d'émigrer en Amérique du Nord, surtout par voie de 
terre, en passant par la langue de terre de la mer de 
Béring (au nord du chapelet des îles Aléoutiennes) . Avec 
la régression glaciaire, ces peuples ont quitté le refuge 
sans glaciers de l'Alaska et du territoire du Yukon et ont 
émigré vers l'est, le long de la côte de l'Arctique, et vers 
le sud, à l' intérieur du continent. Certains, les premiers 
Indiens de l'Amérique du Nord ou Amérindiens, ont 
campé sur les bords de lacs et déversoirs glaciaires dis
parus depuis longtemps. 

Le Quaternaire comprend quatre principales glacia
tions dont chacune s'étend sur environ 100,000 années. Ce 
sont, de la plus ancienne à la plus récente, le Nebraskien, 
le Kansan, l'Illinoien et le Wisconsin. Elles sont séparées 
par de longs intervalles interglaciaires appelés: !'Afton, le 
Yarmouth et le Sangamon, au cours desquels les climats 
étaient aussi chauds ou plus chauds que les climats ac
tuels et où le continent a dû être, en grande partie, libre 
de glace. De telles conditions ont dû favoriser une flore et 

une faune riches et variées dans la plupart des reg1ons du 
Canada. Peu de dépôts appartiennent avec certitude à 
ces intervalles interglaciaires, bien qu'ils soient probable
ment tous présents dans les quelques dépôts connus. On a 
signalé des sédiments interglaciaires recouverts de drift 
glaciaire dans les provinces Maritimes, dans la région des 
Grands lacs, dans les plaines Intérieures, dans la Cordillère 
et dans 1' Arctique; tous les intervalles doivent être présents 
dans la stratigraphie de la plaine de Porcupine, de la ré
gion nord du territoire du Yukon, mais cette région de
meure peu étudiée. 

Les quatre principales glaciations ont eu chacune des 
intervalles non glaciaires ou intervalles interstadiaires , re
lativement courts. Ce sont des époques au cours desquelles 
le climat s'est amélioré, avec une importante régression 
des glaciers de leurs zones périphériques, mais demeurant 
probablement sur une partie du continent. Les plantes et 
les animaux de climat frais ont émigré vers les régions 
nouvellement libérées par les glaces, mais leurs descen
dants devaient en être chassés par une nouvelle avancée 
glaciaire. Au Canada, on n'a pu reconnaître de tels in
tervalles interstadiaires que dans le Wisconsin. Les dépôts 
les mieux connus sont ceux de la région du lac Érié, en 
Ontario, et autour du détroit de Géorgie, en Colombie
Britannique. 

Aucun système de classification n'est accepté en gé
néral pour les dépôts du Wisconsin , mais ils peuvent être 
subdiviser en dépôts glaciaires et non glaciaires. Par da-
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talion au radiocarbone (C1 ') de matières organiques de 
certains dépôts, on a établi une corrélation définie entre 
des emplacements épars qui remontent à environ 45 ,000 

années , mais les études géologiques et biologiques à l'ap
pui de telles déterminations d'âge font défaut. Les dates 
certaines sont en général restreintes aux 25,000 ou 30,000 
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années avant le présent'. Les résultats de recherches exé
cutées dans la région du lac Érié indiquent un intervalle 
interstadiaire au milieu du Wisconsin, d'environ 20,000 
années. Ceci a permis de subdiviser le Wisconsin en deux 
principaux étages: la partie inférieure et la partie supé
rieure; la partie supérieure, appelée communément l'étage 
«classique» du Wisconsin. Les variations de la position du 
front des glaces au cours de l'intervalle interstadiaire du 
milieu du Wisconsin compliquent la stratigraphie. L'inter
valle interstadiaire du Wisconsin a pris fin par un retour 
important du front des glaces presque à la limite atteinte 
pendant la partie inférieure du Wisconsin. Le point cul
minant de l'étage supérieur ou «classique» du Wisconsin 
a eu lieu il y a environ 20,000 ans et, comme mention
né ci-dessus, environ 7,000 ans avant Je présent, la glace 
avait disparu en majeure partie du continent. Des relations 
stratigraphiques transgressives de temps ont été reconnues 
pour la partie supérieure du Quaternaire dans les coupes 
du Centre-Est du Canada et se trouvent présentées, sous 
forme de diagramme, à la figure XII-1; des relations simi
laires existent sans doute dans tout Je Quaternaire au 
Canada. 

En raison des incertitudes sur les événements du 
Wisconsin et de leur~ conséquences dans les différentes 
régions du Canada, et du fait que nombre d'échantillons 
soumis à l'analyse au radiocarbone ont donné des dates 
trop anciennes, il est impossible de parler de dépôts inter
glaciaires sans parler, en même temps, des dépôts de l'in
tervalle interstadiaire du Wisconsin, ou autres dépôts in
terstadiaires. De plus, en raison de l'absence générale de 
données paléontologiques ou autres de nature suffisam
ment précise pour reconnaître des dépôts interglaciaires 
d'âge déterminé, l'identification des couches de till asso
ciées demeure impossible. Ainsi, dans la présente étude 
de la géologie du Quaternaire au Canada, sont étudiés 
ensemble tous les dépôts antérieurs au point culminant de 
l'étage «Classique» du Wisconsin, suivis de l'étude de 
la dernière glaciation, puis de la période de déglaciation. 
Dans certaines régions de l'Arctique et de la Cordillère, 
un régime glaciaire a prévalu jusqu'à présent et se mani
feste par des calottes de glace et des glaciers de montagne. 
Pour simplifier, sont étudiées les variations de ces calottes 
et glaciers en même temps que les phénomènes de dégla
ciation du Wisconsin, bien que, à vrai dire, elles soient 
postérieures au Wisconsin. 

LES ANCIENS DÉPÔTS GLACIAIRES ET NON GLACIAIRES 

La présente section étudie les dépôts quaternaires du 
Canada antérieurs au point culminant de la dernière gla
ciation, ou à l'étage classique du Wisconsin; l'étude en
globe les dépôts glaciaires, interglaciaires et interstadiaires, 
y compris les phénomènes à l'origine de leur formation ou 
de la modification du terrain. Les dépôts, en certains en
droits, peuvent être préglaciaires et peuvent être associés 
à des événements du tout début du Quaternaire. 

Les restes organiques constituent une petite partie, 
mais extrêmement importante, des dépôts sédimentaires; 
une attention particulière leur est accordée dans le présent 
exposé. Par suite de la reconnaissance du milieu et de 
l'âge des sédiments non glaciaires, les sédiments glaciaires, 
sis au-dessus ou au-dessous, peuvent être attribués arbi
trairement à une glaciation particulière. Les dépôts eux
mêmes et les aspects appropriés de la physiographie sont 
examinés d'après la région plutôt que d'après le temps. 

Région des Appalaches 

La physiographie de la région des Appalaches re
flète certains aspects des glaciations anciennes et des in-

1 .Avant le présent. se rapporte à l'année 1950. Ceci s'applique à 
toutes les déterminations d'âge mentionnées dans ce texie, même 
si on ne le répète pas. 

tervalles interglaciaires, mais ces aspects se trouvent gé
néralement masqués par les formes de relief récentes, plus 
visibles, et par les dépôts de la dernière glaciation. De 
nombreux estuaires représentent les parties submergées 
d'anciens réseaux fluviaux qui ont pu être actifs au cours 
d'époques de bas niveau de la mer durant le Quaternaire. 
R. H. MacNeill (Université Acadia) croit que nombre de 
cours d'eau de la Nouvelle-Écosse sont d'anciens chenaux 
recreusés et aussi que certaines terrasses littorales, recou
vertes de till, ont probablement été taillées au cours d'épo
ques préglaciaires. A la surface et sous une couche de till 
rouge sablonneux, on trouve un manteau de grès gris dans 
certaines régions de l'est du Nouveau-Brunswick. Formé 
de grès et de siltstone tendres du Pennsylvanien, ce man
teau atteint une épaisseur de 25 pieds, ce qui démontre 
qu'à cette époque il y a eu peu de modification de la topo
graphie. Les hautes-terres du Nouveau-Brunswick com
portent de façon surprenante peu d'indications de gla
ciation; les blocs erratiques semblent absents sur de grandes 
étendues de terrain et la roche en place est tendre et pro
fondément altérée par les intempéries. 

Dans l'île du Cap-Breton, on a reconnu des dépôts 
interglaciaires et interstadiaires, et des dépôts glaciaires 
associés, antérieurs au Wisconsin classique ; un seul est 
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connu en Nouvelle-Écosse et aucun n'est identifié à Terre
Neuve, dans !'Île-du-Prince-Édouard, au Nouveau
Brunswick et dans la péninsule de Gaspé. 

Dépôts organiques enfouis (fig. XII-2) 

Baie St-Laurent. Des matériaux meubles à l'extrémité 
nord-est de l'île du Cap-Breton forment une falaise de 150 
pieds de sédiments stratifiés qui renferment quelques ma
tières organiques entre des couches pierreuses à apparence 
de till. Vers le sud-ouest, la roche en place nivelée est à 
découvert sous le drift. A la base de la section du drift 
se trouve un «till » graveleux et sableux fortement com
primé dont l'épaisseur atteint 20 pieds. Le till est recouvert 
de gravier fin et de silt interstratifiés, d'une épaisseur de 
4 pieds, ou d'une couche de blocs qui semble être une 
surface délavée du till. La couche de 4 pieds et la couche 
de blocs se trouvent recouvertes d'une couche organique 
dense, épaisse de quelques pouces à un pied; au-dessus, 
reposent 2 pieds de silt stratifié, puis environ 30 pieds de 
sable et gravier interstratifiés, qui passent graduellement 
vers le haut de la section à du gravier à galet (cobble 
grave!). Le silt sous la couche organique renfermait des 
spores qui ne pouvaient provenir que de roches du Mis
sissippien. La couche organique dense représente un sé
diment détritique et renferme du pollen d'aulne, de bou
leau, d'épinette noire et blanche, de pin gris, de sapin 
baumier, des traces de génévrier, de saule, de hêtre bleu 
et de noyer, et divers arbustres, herbes, graminées, fou
gères, mousses e~ champignons (Mottet Prest, 1967). Un 
morceau de bois, identifié comme étant du mélèze laricin, 
a donné au radiocarbone 38,300 ans (CGC-283)1. Les 

couches de silt immédiatement au-dessus de. la couche 
organique renferment aussi du pollen et des spores ana
logues, mais les strates supérieures sont stériles . Non loin, 
E. H. Muller a remarqué une lentille d'argile silteuse 
couleur tan, d'une épaisseur maximale de 12 pieds et d'une 
longueur de 200 pieds. Recouvrant cette lentille et le gra
vier à galet mentionné plus haut, se trouve un till sableux 
à blocs de 30 à 90 pieds d'épaisseur, qui devient de plus 
en plus grossier vers le haut de la section; près de la sur
face, gisent des blocs qui atteignent 8 pieds sur 5. 

La lentille d'argile contient des fragments de Me
gayoldia thracaeformis, mollusque marin vivant dans des 
eaux plus froides que celles qui entourent l'île du Cap
Breton aujourd'hui. L'argile renferme aussi des restes 
d'aulne et de bouleau, ce qui indique un climat frais, mais 
elle contient aussi du pin, un peu de chêne et des restes 
de tilleul d'Amérique; par ailleurs, l'assemblage est iden
tique à celu i de la couche organique détritique. Sont éga
lement présents des cysts dinoflagellés du Quaternaire et 
des spores originaires des roches mississippiennes du voi
sinage. Les restes de fossiles et les déterminations d'âge au 
radiocarbone sur les matières organiques enfouies indi
quent clairement une période de climat frais antérieure au 
Wisconsin classique, peut-être du tout début du Wisconsin 
ou de la fin du Sangamon . 

Hil/sborough. Dans le sud-ouest de l'île du Cap-Breton, 
entre Mabou et Hillsborough, s'étendent de 8 à 12 pieds 
de till argileux, compact, d'un rouge terne, qui recouvre 
une couche, d'environ 5 pieds d'épaisseur, de sédiments 
stratifiés, de si lteux à argileux, lesquels renferment de 
minces couches lenticulaires rubanées de matières car
bonées et une couche basale de tourbe, silt et bois, de quel
ques pouces d'épaisseur à au moins deux pieds. La couche 
basale organique repose sur du silt qui atteint jusqu'à 18 
pouces, lequel repose sur une couche inégale d'ortstein 
formée à la surface d'une couche de sable et de gravier 
fortement oxydés , de plus de 11 pieds d'épaisseur. La base 
de la partie visible de la section, au niveau de la route, se 
trouve à environ 10 pieds au-dessus du niveau de la ri
vière et de la mer. 

Les sédiments silteux et le lit de tourbe (Mott et Prest, 
1967) renferment cinq zones de pollen comportant cha
cune un assemblage différent caractéristique. L'assemblage 
en général indique une couverture de forêt, ressemblant à 
celle de la région forestière boréale plutôt qu'à celle du 
Cap-Breton d'aujourd 'hui. Le bois de la base de la 
couche de tourbe remonte à > 51,000 années (CGC-370). 
Cet âge indique le début du Wisconsin ou un autre in
tervalle interstadiaire, mais aucune corrélation avec la sec
tion de la baie St-Laurent n'est justifiable. 

1 Ces lettres désignent le laboratoire chargé de déterminer l'âge 
au radiocarbone et le numéro est celui de renvoi de l'échan
tillon. CGC, Commission géologique du Canada; Gx., Labora
toire de géochronologie; Gro. et GrN, Groningen, Pays-Bas; I., 
Isotopes !ne. ; L , Observatoire géologique Lamont; S., Université 
de la Saskatchewan; Y., Université Yale; W., U.S. Geological 
Survey. 
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Whycocomagh. Des couches organiques, visibles dans 
la coupe d'un déblai de la route principale, dans le village 
de Whycocomagh, dans l'île du Cap-Breton, ont été réexa
minées par l'auteur, à la suite d 'une détermination d'âge 
au radiocarbone qui semblait anormale, calculée sur du 
bois provenant de ce déblai. Des matières graveleuses res
semblant à du till, épaisses de 1 0 pieds, recouvrent des 
sédiments stratifiés de 5 pieds d'épaisseur composés de 
gravier fin et silteux contenant quelques pouces de tourbe 
silteuse et des restes épars de bois. Les couches organi
ques reposent sur 15 pouces d'argile partiellement oxy
dée et de silt sus-jacents à une couche de till argileux et 
pierreux, épaisse de 10 à 16 pieds au moins; le till repose 
sur une surface irrégulière de la roche en place. Les sédi
ments stratifiés s'étendent sur plus de 50 pieds et dispa
raissent vers l'ouest à mesure que la roche en place et le 
manteau de till s'élèvent vers la surface. Le pollen de la 
couche organique (Mott et Prest, 1967) est caractérisé 
par un assemblage où dominent l'aulne, le bouleau, l'é
pinette et le pin. Cet assemblage ressemble à une partie 
du diagramme de pollen de la section de Hillsborough. Le 
bois de cette couche organique remonte à > 44,000 années 
(CGC-290). Les sections de Whycocomagh et de Hillsbo
rough, sises à 1 5 milles seulement l'une de l'autre, se 
trouvent aux extrémités opposées d'une va llée qui traverse 
toute l'île, et séparées uniquement par une ligne peu 
élevée de partage des eaux de surface. Elles se trouvent 
toutes deux près du niveau de la mer. On croit qu'il existe 
une corrélation entre les deux. 

Benacadie. Une falaise au sud de Benacadie, à l'entrée 
de la baie Est du lac Bras-d'Or, contient des sédiments 
stratifiés entre des couches de till. Environ 50 pieds de 
till argileux, pierreux et rougeâtre recouvrent 5 pieds de 
silt argi leux bien stratifié et une couche inférieure de till 
sableux et pierreux de 20 pieds. Les couches argileuses et 
silteuses renferment une forte proportion de pollen de 
pin (probablement de pin gris et de carex) et des quantités 
moindres de pollen, de bouleau, d'aulne et d'herbes (Mott 
et Prest, 1967). L'assemblage a plus d'affinités avec les 
diagrammes de pollen de la baie St-Laurent qu'avec ceux 
des sections plus rapprochées de Whycocomagh et de Hills
borough. Une autre bande de sédiments stratifiés entre des 
couches de till a été découverte par Terasmae et Mott 
près de la pointe Derby, à 4 milles au nord-ouest de Bena
cadie. Au-dessous du niveau de la route du littoral , deux 
pieds de till argileux et rougeâtre recouvrent quelques pieds 
d'argile silteuse, de sable mêlé de restes de plantes , et de 
gravier sableux. Ces sédiments stratifiés reposent sur envi
ron dix pieds de till éboulé jusqu'au niveau de la mer. L'ar
gile silteuse, entre les couches de till, ne renfermait pas de 
pollen. 

Leitches Creek. Une étude préliminaire du résultat d'un 
forage et quelques échantillons d'un sondage à Leitches 
Creek, à l'ouest de Sydney, qui a traversé environ 190 
pieds de dépôts meubles, indiquent la présence de deux 

couches de sédiments à teneur de matières organiques, et 
dont chacune se trouve entre deux couches de till . Des 
études préliminaires du pollen de ces couches organiques 
permettent de penser que la couche inférieure est inter
glaciaire et que la couche supérieure correspond à l'inter
valle interstadiaire de Hillsborough. 

Rivière lnhabitanrs. Des dépôts organiques enfouis, origi
naires de la rivière Inhabitants, île du Cap-Breton, ont été 
signalés en 1868 par J. W. Dawson. Une couche dure et 
tourbeuse, contenant des racines et des branches de coni
fères, repose sur de l'argile grise et sert de base à environ 
20 pieds de till. L'emplacement de ces dépôts n'a pu être 
retrouvé. 

Milford. Un dépôt de matières organiques enfouies, uni
que en son genre, a été découvert lors du décapelage des 
dépôts meubles recouvrant la carrière de gypse, à 2! milles 
au sud de Milford Station (N.-É.) . De la faine (Fagus 
sp.), de la noix de noyer ( Carya sp., cf. C. aquatica), de 
la graine de cirier (Myrica pennsylvanica), et un morceau 
de bois coupé par un castor ont été recueillis d'une doline 
dans Je gypse. La datation du bois a donné > 33,800 ans 
( CGC-3 3). Les notes suivantes sur la carrière et ses envi
rons résultent des observations faites par W. Take (Musée 
de la Nouvelle-Écosse). 

La surface du gypse présente une topographie karsti
que (pl. XII-1). Au fond des dépressions se trouve un 
mélange de till éboulé et de matériaux fluvio-glaciaires , 
recouverts d 'argile non fossilifère, de couleur entre le brun 
et Je gris , et de tourbe de sphaigne renfermant des gasté
ropodes et des amas de till éboulé. Au-dessus de la tourbe 
s'étendent de l'argile grise très fossilifère et de l'argile 
sableuse. La mince partie basale de l'argile est caractérisée 
par d'abondants macrofossiles de pin blanc et quelques 
rares sapins-ciguës dont les restes augmentent dans la partie 
supérieure et se trouvent répartis de façon uniforme. Des 
tronçons de bois, des morceaux de bois rongés par des 
castors, des cônes, des insectes, des mollusques et des 
restes d'amphibiens et de mammifères ont été recueillis 
dans l'argile stratifiée. Une discordance d'érosion sépare 
l'argile des sables à teneur de plantes, notamment de 
l'épinette, du sapin, et de rares cônes de pin blanc. 

Les dépôts des dolines et la surface de la roche en 
place érodée par les glaciers sont également tronqués et 
recouverts d'un till compact, gris et gypsifère. Par places, 
le till contient des débris de bois et à deux endroits un 
dallage de pierres le recouvre . Le till se trouve en général 
recouvert de sédiments qui passent graduellement d'une 
argile grise non fossilifère à une argile silteuse fossilifère, 
qui passe à un sable gris très fossilifère contenant d'abon
dantes brindilles de conifères et des cônes d'épinette et 
rarement de sapin. Sur ces sédiments, s'étendent deux 
couches de till de nature très semblable, séparées dans le 
fond de la vallée par des sables graveleux orange-brun. 
La partie basale de ces deux couches de till , surtout celle 
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PLANCHE Xll-1 

Topogrophie karstique de région de 
gypse à l'emplacement des dépôts 
interglaciaires de Milford (N.-É.). 
Les dolines renferment un mélange de 
sédiments glaciaires et non glaciaires 
à teneur de matières organiques 
datées à > 38,000 ans avant le 
présent. La surface du gypse a subi 
l'effet de la glace el est recouverte 
d 'un complexe de tills el de sédi
ments fossilifères, visibles dans Io 

falaise à l'arrière-plan. 

de la couche inférieure, est gypsifère. La teinte du till passe 
du gris près de la base au gris-brun au sommet. Dans les 
bas-plateaux, les deux couches fu sionnent et le till a une 
teinte brune uniforme, sans gypse, mais fortement oxydé. 
A un endroit, il épouse très nettement le profil d'un sol. 

Dans certaines vallées, sur un till gris-brun, à environ 
35 pieds au-dessus du niveau de la mer, repose une argile 
litée, de couleur orange-brun à rouge-brun, contenant de 
petites racines verticales dans la partie supérieure, et qui 
évoque un milieu marécageux. Sur certaines élévations, 
une argile noire renferme des restes de mollusques, des 
cônes de pin blanc, de l'écorce et des cônes de sapin-ciguë, 
et des glands de chêne rouge. Un till argileux, rouge-brun 
très distinctif, recouvre les sédiments stratifiés des fon9s 
de vallée et les tills gris-brun des régions élevées. Vient 
ensuite un ensemble d'argiles rouges, de till rouge, d'un 
peu de sable et de gravier fluvio-glaciaire, et une mince 
couche de till sableux et graveleux; celle-ci se trouve uni
quement dans les vallées. Des sables et gravier fluvio
glaciaires, des argiles stratifiées et silteuses, et la section 
d'un sol actuel ou une surface cultivée, complètent la sec
tion des dépôts meubles. 

Take considère que les dépôts de Milford représentent 
des parties des glaciations du Kansan, de l'Illinoien et du 
Wisconsin, et aussi des parties des intervalles intergla
ciai res du Yarmouth et du Sangamon. II existe certaine
ment des assemblages de fossiles interglaciaires et inter
stadiaires, mais les implications de la topographie karstique 
ont empêché jusqu'à maintenant d'établir des corrélations 
bien déterminées. 

Basses-terres du Saint-Laurent 

Les principales particul arités de la physiographie des 
basses-terres du Saint-Laurent, telles que l'escarpement de 
Niagara et les hautes-terres contiguës du Bouclier cana
dien et de la région des Appalaches, datent d'avant le 
Quaternaire et, si l'on excepte certains surcreusements 
locaux et érosions glaciaires, les glaciers ont peu modifié 

la physiographie des b<l;'ises-terres du Saint-Laurent. Les 
vastes zones morainiques du sud-ouest de !'Ontario de
meurent un témoignage des effets directs de la glaciation. 
L'épaisseur du drift dans la moraine interlobaire des 
crêtes Oak atteint plus de 1,000 pieds et il existe cer
taines indications d'un réseau de drainage ancien, enfoui 
au nord du lac Ontario, sous ce qui est aujourd'hui une 
crête importante face au lac. Les vallées du Saint-Laurent 
et de !'Outaouais se trouvent remplies de sédiments 
marins, épais de 100 à 200 pieds, et, dans une région de 
roche en place à relief accidenté, au nord d'Oka, un 
chenal contient environ 400 pieds de drift , sus-jacent à 
une roche en place pourrie à une profondeur de quelque 
175 pieds au-dessous du niveau actuel de la mer. Les 
fonds plats actuels des vallées comportent donc peu de 
ressemblance avec les réseaux de drainage plus mûrs des 
intervalles interglaciaires et des temps préglaciaires. 

Dans les basses-terres du Saint-Laurent, les seuls 
dépôts interglaciaires incontestables sont ceux de la 
région de Toronto où l'on fait remonter la formation 
de Don à l'intervalle interglaciaire du Sangamon, et l'on 
croit que le till à la base de York représente une des 
glaciations de l'Illinoien (Karrow, 1967). Près de Trois
Rivières (Québec) et près de Toronto et de London 
(Ont.) , les nombreux restes de matières organiques 
enfouies semblent représenter des intervalles non glaciaires 
durant le Wisconsin. 

Dépôts organiques enfouis (fig. XII-3) 

Trois-Rivières. La partie des basses-terres du Saint
Laurent, près de Trois-Rivières (Québec), a été assez 
étudiée en détail par Gadd ( 1960, pub. 1971 ). Le sys
tème de drainage des eaux de la vallée du Saint-Laurent 
semble avoir été obstrué au tout début du Wisconsin, ce 
qui a amené la formatio n d'un lac glaciaire et d'un dépôt 
d'argiles à varves rougeâtres ( tabl. XIl-1). Ultérieurement, 
le glacier a recouvert ces argiles et le till rouge brique de 
Bécancour, quelque peu sableux, s'y est déposé. La couche 
s'étend sur une grande région , au sud du fleuve Saint-

758 LES ANCIENS DÉPÔTS GLACIAIRES ET NON GLACIAIRES 



ONTARIO 

0 
0 
CO 

0 

Milles 

Kil omèt res 

1. Ré gion de Tro is-Rivi ères 
2. Toronto 
3. Woodbri dge 

200 

300 

4. Niagara Fal ls 
5. Port Talbot 

FIGURE Xll-3. Emplacement de dépôts organiques enfouis dans les 
basses-terres du Saint-Laurent. 

Laurent, mais la limite sud atteinte par le glacier demeure 
inconnue. Le till tire sa riche couleur rouge des schistes 
argileux rouges de Queenston de !'Ordovicien. La plupart 
des cailloux du till sont d'origine précambrienne, donc le 
glacier charrieur du till était originaire du Bouclier cana
dien, probablement des hautes-terres Laurentiennes. Néan
moins, on n'a pas trouvé de till rouge, ni un till gris 
corrélatif, au nord du fleuve Saint-Laurent. 

La section type caractéristique des sédiments de 
Saint-Pierre se trouve près de Saint-Pierre-les-Becquets, au 
Québec (Gadd, 1960). On donne le nom de «Saint
Pierre» aux sédiments intercalés entre les couches de till 

et à l'intervalle au cours duquel ces sédiments se sont 
déposés. Les sédiments recouvrent le till rouge de Bécan
cour et sont formés de sable et de sable silteux contenant 
des lits lenticulaires et discontinus de tourbe fortement 
comprimée et quelques restes organiques disséminés. La 
couche de sable atteint un maximum de 25 pieds d'épais
seur, mais, dans la section type, elle n'a que 13 pieds et 
comprend trois couches de tourbe. Le lit de tourbe supé
rieur le plus épais à l'endroit observé, Je long d'un ravin 
près de Saint-Pierre-les-Becquets, mesurait 1.75 pied 
d'épaisseur et a été retracé sur plus de 200 verges. Chaque 
couche de tourbe commence par une gyttja, qui devient 
graduellement vers le haut de la section une tourbe de 
carex puis une tourbe de sphaigne contenant d'abondants 
restes d'arbres et autres végétaux, ce qui porte à croire à 
l'existence de transgressions périodiques des basses-terres du 
Saint-Laurent. 

Les sédiments de Saint-Pierre s'étendent sur en
viron 50 milles le long de la rive sud du Saint-Laurent, de 
Pierreville à Deschaillons, et à l'intérieur des terres, sur 
environ 20 milles, jusqu'à Sainte-Brigitte (pl. XII-2). Ils 
se trouvent aussi sur la rive nord du fleuve, à Les Vieilles
Forges, à environ 6 milles au nord-ouest de Trois-Rivières 
(Gadd et Karrow, 1960) . Selon P. F. Karrow, il est en 
outre fort probable que les sédiments renfermant des 
matières organiques, signalés par A. P. Coleman, à Don
nacona, à 50 milles à l'est, correspondent aux sédiments 
de Saint-Pierre. Certains sédiments tourbeux, de niveau 
stratigraphique incertain, et les sédiments non organiques 
intercalés entre deux tills, sis ailleurs dans la région, font 
penser que les sédiments de Saint-Pierre sont encore plus 
étendus. Le tout semble constituer un ancien système flu
vial que le fleuve Saint-Laurent et ses affluents découvrent 
lentement. 

PLANCHE Xll-2 

Section de sédiments postglaciaires' le till de 
Gentilly, el les sédiments de Saint-Pierre le 
long de la rivière Bécancour, au nord d'Aston 
Jonction (Québec). Les sédiments de Saint
Pierre sont probablement sous- jacents au till 
rouge de Bécancour qui affleure en aval. 
A, Sable de Saint-Pierre et sable caillouteux, 
> 60 pieds; 8, till de Gentilly, 15 pieds; 
C, argile de la mer Champlain , 24 pieds; 
0, sable d'alluvion , 6 pieds. 
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TABLEAU XII-1 Secti-Jn généralisée des dépôts du 
Pléistocène des bas;es-ten es du 
Saint-Laurent (N. R. Gadd) 

Dépôts marécageux 
Sables des terrasses basses, altitude environ 

100' 
Sables des terrasses hautes, altitude environ 

300' 
Sable de la mer Champlain 
Till de St-Narcisse 
Argile de la mer Champlain 
Till de Gentilly 
Argile à varves du lac Deschaillons 
Sédiments de St-Pierre 
Argile à varves rubannée rouge 
Till de Bécancour 
Argile à varves rouge 
Roche en place (schi~. te argileux rouge de 

Queenston) 

Épaisseur maximale 
connue, en pieds 

20 

JO 

JO 
25 
15 + 

JOO 
J 5 
70 
25 
5 

55 
5 

L'analyse pollinique des sédiments de Saint-Pierre ré
vèlent que l'épinette, le pin, le bouleau et l'aulne sont les 
principaux genres d'arbres présents et que le chêne, le 
hêtre, l'érable, l'orme, le frêne, et le noyer blanc d'Amé
rique constituent seulement ensemble de 2 à 5 p. 1 OO des 
pollens d'arbres dans la partie moyenne et la plus chaude 

Nord 

Till d e Leaside 

Format ion d e Thorncliffe 

de la succession. Il est frappant de constater l'absence de 
sapin-ciguë. Le diagramme pollinique est semblable à celui 
des premiers assemblages postglaciaires des basses-terres du 
Saint-Laurent, à l'exception de l'absence du sapin-ciguë, et 
ressemble à la zone forestière boréale actuelle (Terasmae, 
1958, p. 20). On trouve assez communément des ailes de 
coléoptères dans les couches de tourbe et on y a remarqué 
quelques ostracodes. Terasmae conclut que le climat est 
demeuré sensiblement constant pendant la majeure partie 
de l'intervalle de Saint-Pierre, mais qu'un régime presque 
arctique dominait près du début et près de la fin de la sé
quence, et qu'il s'agissait d'un intervalle relativement 
court . 

Des échantillons de Pierreville et de Saint-Pierre ont 
été datés à Groningen, par une méthode d'enrichissement 
isotopique, à 67,000 ± 2,000 ans et 64,000 ± 1,000 ans, 
et un échantillon de Donnacona, daté par les méthodes 
classiques, a donné > 44,470 ans (Y-463). Ainsi, l'on dé
duit que les sédiments de Saint-Pierre représentent un 
interglaciaire du début du Wisconsin. De l'argile à varves 
du lac Deschaillons, de 70 pieds d'épaisseur, déposée dans 
un lac proglaciaire, recouvre les sédiments de Saint-Pierre. 
Cette argile se trouve recouverte par le till de Gentilly 
déposé par la transgression glaciaire. La couche de glace 
est demeurée pendant la majeure partie du Wisconsin, puis 
a disparu et la mer a envahi les basses-terres du Saint
Laurent, il y a environ 12,000 ans. Ultérieurement, le 

Sud 

Till de Meadowcl1ffe 

Formation de Scarborough (niveau de sable) 

Format ion d e Scarborough (niveau d "arg1le) 

Lac Onta no 

Till de Yo rk 
Format ion de Oundas (schi ste arg ileux ordovicien ) 

CGC 

FIGURE Xll -4. Diagramme schématiq ue des relations stratigraphiques des dépôts du Plé istocène à Scarborough Bluffs, Toronto (Ont.) (Karrow, 1964). 
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FIGURE Xll-5. Diagramme schématique montrant les relations strati
graphiques des dépôts du Pléistocène à Io briqueterie de Don Volley, 
Toronto (Ont.) (Korrow, 1964). 

soulèvement différentiel du continent a entraîné une ré
gression marine et le système actuel de drainage s'est 
établi. 

Toronto . Les dépôts non glaciaires enfouis du Pléistocène 
les plus remarquables du Canada sont ceux de la région de 
Toronto. Connus depuis plus d'un siècle, on les observe 
par intermittence dans les travaux d'exploitation de la 
briqueterie de Don Valley, depuis 1889. Des études ré
centes ont contribué à élucider la chronologie des dépôts 
meubles de cette région. Les couches non glaciaires con
tenant des matières organiques ont été trouvées durant les 
importants travaux d'excavation lors de la construction 
des lignes de métro et autres travaux exécutés au cours des 
dix dernières années. La succession de dépôts non gla
ciaires de la région est représentée de façon schématique 
aux figures XII-4 et 5. 

Dans la briqueterie de Don Valley, le till à la base 
de York a de un à quatre pieds d'épaisseur et repose sur 
des strates ordoviciennes. Il est recouvert des sédiments 
stratifiés fossilifères de la formation de Don (Karrow, 
1964, 1967). Un intervalle s'est écoulé entre le dépôt du 
till de York et la formation de Don, étant donné que les 
couches à la base de cette dernière renferment du pollen 
d'une flore chaude (Terasmae, 1960, p. 33). 

La formation de Don est composée jusqu'à 25 pieds 
d'argile et de sable, généralement bien stratifiés, qui mon
trent des stratifications entrecroisées, ainsi que des rem
blaiements et des creusements alternatifs, et renferment 
des restes épars de végétaux et d'animaux de variétés 
nombreuses. Parmi les végétaux, qu'on ne trouve pas aussi 
au nord aujourd'hui , il convient de mentionner les arbres 
suivants: le thuya du sud, le frêne bleu, l'oranger des 
Osages, le chêne gris , le chêne à grands sessiles et le 
robinier faux acacia. On a identifié en tout 44 taxa de 
végétaux des restes macroscopiques. La plupart de ces 
taxa ont été reconnus aussi parmi les pollens , plus 28 taxa 

additionnels, y compris du pollen de gomme douce, mais 
on ne les trouve plus aujourd'hui dans la région de 
Toronto (Terasmae, 1960). Terasmae a aussi identifié 
quelque 20 espèces de diatomées et a noté la présence de 
spicules d'éponge d'eau douce provenant de la partie 
moyenne de la formation de Don; ces restes indiquent que 
le milieu dans lequel ces animii,ux vivaient était des lacs, 
des cours d'eau et des marécages. Parmi les restes 
d'animaux récupérés se trouvent des coquilles de quelque 
40 espèces de lamellibranches et de gastéropodes (y com
pris quelques escargots) , une partie d'un poisson-chat et 
des os de marmotte, de cerf, de bison, d'ours et de castor 
géant. Terasmae déclare: «Une interprétation écologique
climatologique de toutes les informations fournies par les 
fossiles des couches de la formation de Don permet de 
croire que la température annuelle moyenne, à l'époque 
où ces fossiles ont été déposés, atteignait probablement 
un maximum de 5°F au-dessus de la température actuelle .» 
Les recherches effectuées ces dernières années par Karrow 
et par d'autres ont démontré que les restes de bois ne sont 
pas courants et que les feuilles et les restes de vertébrés 
demeurent très rares. 

La formation de Don à la briqueterie de Don Valley 
se trouve à environ 60 pieds au-dessus du niveau du lac 
Ontario ( élév. 246 pi.) ; mais, à Scarborough Bluffs, son 
contact supérieur est au-dessous du niveau du lac. Sa 
partie inférieure a été déposée à l'embouchure d'une 
rivière , où celle-ci se jetait dans un lac du bassin ontarien. 
L'abaissement du niveau du lac est constaté par la nature 
des restes de diatomées , de la partie moyenne de la forma
tion, et par la nature sableuse de sa partie supérieure. 
Les lits sableux de la partie supérieure ont été en outre 
lessivés et altérés par l'action des agents atmosphériques 
(Terasmae, 1960; Karrow, 1964) , avant que les dépôts 
de la formation de Scarborough, caractéristique d'un 
climat frais, ne viennent les recouvrir. A la briqueterie de 
Don Valley, la formation de Don se trouve séparée par 
endroits de la formation de Scarborough sus-jacente et 
par une couche dure et compacte de sable non calcaire 
contenant quelques cailloux et galets . Ce type de contact 
entre les deux formations a été également observé à Scar
borough Bluffs, dans des trous de sondage à 15 pieds au
dessous du niveau du lac. Il est évident que la formation de 
Don représente une partie d'un intervalle interglaciaire. 
Elle est généralement associée au Sangamon, mais la con
naissance de sa position stratigraphique exacte demande 
des recherches supplémentaires. 

La formation de Scarborough (Karrow, 1964) est 
surtout connue par sa section affieurante à Scarborough 
Bluffs composée d'une partie inférieure de silt argileux 
d'environ 100 pieds d'épaisseur et d'une partie supérieure 
sablonneuse d'environ 50 pieds . On la retrouve également 
dans la briqueterie de Don Valley, mais, à cet endroit, la 
partie inférieure argileuse a moins de 25 pieds d'épaisseur 
et semble dépourvue de fossiles , bien qu'un certain nom
bre de restes détritiques de plantes aient été remarqués 
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entre les minces couches d'argile. Ce dépôt argileux, par
faitement lité, est considéré comme un dépôt formé en 
eau profonde. A Scarborough Bluffs, la partie inférieure 
argileuse comprend par endroits des couches tourbeuses 
d'un demi-pouce ou plus d'épaisseur. Ces couches ont 
donné plusieurs petit3 fossiles, y compris des diatomées 
et des feuilles, des graines ou spores de quelque 15 plantes 
et, fait à remarquer, des élytres et diverses parties chi
tineuses d'environ 72 espèces de coléoptères (Coleman, 
1933). On dit que les coléoptères appartiennent à des 
espèces presque entièrement disparues, mais une nouvelle 
étude sur ces espèces des couches organiques détritiques 
de la formation de Scarborough semble nécessaire pour le 
confirmer. Terasmae a identifié 41 plantes dans la partie 
argileuse de cette formation; ces plantes indiquent une 
forêt boréale. L'unité sablonneuse sus-jacente contient des 
couches détritiques à teneur de plantes, quelqu ;:s ostra
codes et des mollusques. Terasmae rapporte la présence 
d'un ensemble de pollen d'espèces de forêts boréales, sem
blables à celles découvertes dans l'unité inférieure argi
leuse. Il en conclut que la température, à l'époque du 
dépôt de la formation de Scarborough, était peut-être de 
10°F plus froide que celle de nos jours. Les sables, 
déposés par des eaux coulant vers le sud-est, représentent 
probablement un delta formé dans un lac (lac Scar
borough), et qui s'élevait à quelque 200 pieds au-dessus du 
niveau du présent lac. Un morceau de bois extrait à Scar
borough, près du sommet de la formation remonte à 
> 52,000 ans (Gro-2555), ainsi, l'âge précis de la forma
tion reste inconnu. 

L'auteur du présent chapitre considère les couches de 
Scarborough plus anciennes que les sédiments de Saint
Pierre. Le lac Scarborough a été formé à la suite d'un long 
intervalle d 'érosion , au cours duquel les couches de la 
fo rmation de Don ont subi des dégradations et l'action des 
agents atmosphériques. L'existence du lac Scarborough 
peut être attribuée à un embâcle du système de drainage 
causé par une avancée des glaces; les études écologiques 
semblent confirmer ce point de vue. D'autre part, les sédi
ments de Saint-Pierre représentent un ancien réseau fluvial 
avec dépôts connexes de plaines fluviales d'inondation , 
lesquels requièrent un système de drainage en forme de 
chenal pour la vallée du Saint-Laurent. Ainsi, la formation 
de Scarborough doit être antérieure ou postérieure à 
l'existence des sédiments de Saint-Pierre et, suivant d'autres 
évidences décrites ci-après, elle est considérée plus an
cienne. 

Les dépôts postérieurs à la formation de Scarborough 
contiennent également des matières organiques. Au cours 
de et après la baisse du niveau du lac Scarborough, de 
profondes vallées se sont creusées dans la formation de 
Scarborough , ainsi qu'à certains endroits dans la formation 
de Don. Une élévation du niveau des eaux du lac a amené 
l'accumulation de dépôts sablonneux dans ces vallées. Des 
blocs, des galets et quelques amas de till au fond d'un 
chenal , à la briqueterie de Don Valley, peuvent être !'in-

dice d'un intervalle de temps significatif. Les matières 
organiques de ces sédiments ont été, en partie, déposées à 
nouveau à partir de lits plus anciens, mais certaines sont 
inhérentes à ce stade de sédimentation. D'un intérêt spécial 
est la première découverte au Canada du gastéropode 
distinctif Hendersonia occulta. Coleman ( 1933) rapporte, 
usés par l'eau , «des vertèbres de bison, une partie de la 
mâchoire inférieure d'un ours, un bois de cerf d'une espèce 
aujourd 'hui disparue, Cervalces borea/is», et des morceaux 
d'ivoire de défenses de mammouths ou de mastodontes. 
Tous ces fossiles proviennent des carrières à sable de 
Christie Street que P. F. Karrow met en corrélation avec 
les matières de remplissage des vallées mentionnées ci
dessus. 

Postérieurement à une transgression glaciaire au mi
lieu du Wisconsin dans le bassin du lac Ontario et au 
dépôt du till de Sunnybrook et d'argiles à varves, eut lieu 
une autre période de sédimentation non glaciaire. Les sédi
ments de cette période non glaciaire contiennent des restes 
épars de plantes et comprennent la formation de Thorn
cliffe (Karrow, 1964) , formée d'argile, de silt et de sable 
stratifiés qui, croit-on , ont été déposés dans des lacs et 
cours d'eau. Près du lac Ontario, deux cônes de till s'im
briquent dans la formation de Thorncliffe, par suite de 
courtes avancées glaciaires vers l'ouest. Les fragments 
épars de plantes, ainsi que les lentilles de tills ( tills de 
Seminary et de Meadowcliffe) , sont les indices d'un climat 
plutôt froid. Le pin gris et l'épinette étaient les espèces 
d'arbres prédominantes avec, en quantité moindre, du 
mélèze laricin, du chêne et du bouleau, et d'abondant 
pollen autre que du pollen d'arbres. La datation d'un petit 
échantillon de matière végétale de la formation de Thorn
cliffe a donné 38,900 ± 1,300 ans (CGC-271). Les glaces, 
précédées par les tills imbriqués , ont alors recouvert la 
région au cours du Wisconsin classique, créant ainsi le 
dépôt de till de Leaside. La vie végétale et animale n'est 
réapparue que vers la fin de la période glaciaire ou le début 
de la période postgl aciaire. 

Markham et Woodbridge. A quelques milles au nord de 
Toronto, on a découvert d 'anciennes matières organiques 
sous du titi. A Markham, on a trouvé, dans une gravière, 
un amas de tourbe remontant à > 34,000 ans (W-194) et 
provenant, croit-on , de couches de Thorncliffe ou de la 
formation de Scarborough. A Woodbridge, cinq couches 
différentes de till et quelques pieds de silt lité, formant au 
plus 35 pieds, reposent sur environ 25 pieds de silt argi
leux renfermant des filaments et des lentilles de tourbe et 
de bois (fig. XII-6) . A la base de cette section, affleurent 
14 pieds de sable et gravier et 9 pieds de till de l'Illinoien. 
Quelques amas de tourbe ont été observés dans le till 
argileux sus-jacent aux sédiments tourbeux . Des analyses 
polliniques révèlent l'existence, dans la région à cette pé
riode, d'une forêt boréale comprenant comme principales 
espèces d'arbres: le pin gris, l'épinette blanche et noire 
et le bouleau. Cet assemblage et une détermination d'âge 
au radiocarbone de > 49,700 ans (CGC-203) semblent in-
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diquer qu'il existe une corrélation entre ces dépôts et la 
formation de Scarborough, mais il n'est pas exclu qu'ils 
soient postérieurs à cette formation. 

Niagara Falls. Près de Niagara Falls, le silt du chenal 
enfoui de Saint-David a donné un assemblage de spores et 
de pollens qui indique également une zone de forêt boréale. 
Les études polliniques de Terasmae établissent l'exactitude 
d'un rapport antérieur sur la découverte de fragments 
d'épinette dans un trou de forage de 186 pieds, effec
tué dans le chenal. La corrélation entre ces dépôts de silt 
et d'autres couches non glaciaires de !'Ontario n'est pas 
encore concluante, mais il reste qu'ils peuvent bien être 
du milieu du Wisconsin. 

Port Talbot. En 1951, A. Dreimanis signale des dépôts 
organiques enfouis sur la rive du lac Érié, au sud de Lon
don, qui dénotent un régime non glaciaire. A mesure de 
la progression des recherches par forages sur le littoral, 
une succession complexe de dépôts était mise à jour 
(fig. XIl-7). La datation des matières organiques au ra 
diocarbone semble indiquer deux groupes d'âge principaux, 
soit de 48,000 à 44,000 ans, et de 28,000 à 23 ,000 ans 
avant le présent. On croit que ces intervalles non glaciaires 
ont ete séparés par un intervalle glaciaire, représenté par 
une couche de till (Southwold) recouvrant les sédiments 
«plus anciens» à plusieurs endroits. Dreimanis (1957, 
1958) a donné à ces deux intervalles le nom de Port T al
bot et Plum Point respectivement. 

Le plus important dépôt de matières organiques à 
Port Talbot affleure au pied d'une falaise de 100 pieds 
surplombant le lac Érié. Des couches déformées de silt, 

PIEDS 
70 

50 

50 

40 

30 

20 

10 

Ouest 

9 

7 
/ 

/ 

d'argile, de gyttja calcaire et de mottes de tourbe éparses 
sont recouvertes par des dépôts glacio-lacustres d'argile et 
de silt, par du silt et du sable silteux , contenant des matières 
organiques de l'intervaHe Plum Point, et par un ensemble 
de drift de la partie principale ou classique du Wisconsin. 
La gyttja contient du mélèze, de l'épinette et des plantes 
aquatiques (Potamogeton , Menyanthes et Najas) (Drei
manis et coll., 1966). Un reste de défense de mastodonte 
a été récupéré dans une gravière d'argile à blocaux, à 
quelque 600 pieds à l'est du dépôt de gyttja, au même 
niveau stratigraphique. Environ 17 espèces d'ostracodes 
ont été trouvées dans les silts argileux situés au-dessus et 
au-dessous de la couche de gyttja . Des coquilles de mollus
ques des deux couches de silt et de celle de gyttja sem
blent avoir été écrasées par l'action glaciaire qui a déformé 
les couches, mais trois genres ont cependant pu être 
identifiés . L'assemblage de pollen dans la couche de gyttja 
indique que les principales espèces d'arbres de la région 
étaient le pin , l'épinette, le mélèze et le boulea u. Le pin 
gris domine, mais la partie inférieure de la couche de 
gyttja contient également de gros grains de pollen de 
pin argenté ou rouge. Les restes organiques indiquent que 
le climat, le long des rives du lac Érié, était plus frais que 
présentement. 

Des forages pratiqués à Port Talbot, sous des sédi
ments stratifi~s de 47,700 ± 1,200 ans (CGC-217), ont 
indiqué une couche d'environ 30 pieds de silt et d'argile 
à varves de couleur chamois brunâtre, contenant du pollen 
épars et recouvrant quelques pieds d'argile et silt verdâtres 
qui renferment de grandes quantités de pollen de pin gris, 
d'épinette, de chêne et autre pollen de plantes. Les carac-
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1. TILL DE YORK: till de sable argileux 6. Gravier 
2. Sable . gravier WISCONSIN SUPÉRIEUR (CLASSIQUE) 

WISCONSIN INFÉRIEUR? 7 . TILL DE WENTWORTHtillgraveleux 
3. Silt de colluvions. un p eu de matière organique 8. TILL DE HAL TON-LEASIDE : t1ll s1fteux 

WISCONSIN INFÉRIEUR 9. Til/ arg ile ux 
4. Sédiments stratifiés : argile . silt. sable. gravier . 

tou rbe comprimée, bois (datat10n au C14 : > 49 ,700 années) 
5. TILL DE SUNNYBROOK till arg ile ux 

FIGURE Xll-6. Drift du Wisconsin et de l'lllinoien dons une coupe de déblai de voie ferrée, Woodbridge (Ont.) (Korrow, 1965). 
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FIGURE Xll-7 
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téristiques minéralogiques de l'argile et du silt verts por
tent à croire à l'existence d'un intervalle sans dépôt posté
rieur à la formation du till basal rougeâtre de Bradtville, 
qui repose lui-même sur la roche en place, à environ 130 
pieds sous le lac Érié. Ainsi, l'intervalle non glaciaire de 
Port Talbot peut dater de 50,000 ans avant le présent. 
Le till inférieur de Bradtville a été subdivisé en trois unités 
de composition lithologique similaire, les deux unités in
férieures étant séparées par de l'argile glacio-lacustre. 
L'avancée initiale de la glace, de l'est du Wisconsin vers 
le bassin du lac Érié, semble avoir fait disp1raître toute 
trace de dépôts interglaciaires ou de dépôts glaciaires plus 
anciens, dans la région de Port Talbot. Une régression a 
suivi l'avancée initiale au cours de laquelle un lac glaciaire 
a occupé le bassin. Deux autres progressions ultérieures 
de la glace ont formé les unités moyenne et supérieure 
du till de Bradtville. La durée de ces phénomènes du 
début du Wisconsin est inconnue, mais elle peut être 
de l'ordre de 5,000 à 10,000 ans. 

Des datations récentes au radiocarbone, de 33,400 
± 500 ans et de 38,000 ± 1,500 ans (GrN-4238, 4272) , 
indiquent une courte période entre les intervalles non gla
ciaires de Port Talbot et de Plum Point. Les sédiments 
stratifiés, intercalés entre ces tills et leurs matières organi
ques, semblent représenter maintenant un long intervalle 
continu, soit un interstade du milieu du Wisconsin. Le 
till de Southwold, situé autrefois entre les deux intervalles 
non glaciaires, est maintenant mis en corrélation avec le 
till de Catfish Creek, sus-jacent aux sédiments de Plum 
Point (Dreimanis et coll., 1966). Ainsi, des conditions non 
glaciaires peuvent avoir prédominé dans la région de Port 
Talbot entre 50,000 et 24,000 ans environ avant le pré
sent. Cependant, au cours de cette longue période de 

CGC 

sédimentation, le front des glaces était proche; l'extrémité 
orientale du bassin du lac Érié a été obstruée par la glace 
à deux reprises au cours desquelles s'est effectuée la sédi
mentation d'argiles dans des lacs de barrage glaciaire. La 
glace de dérivation septentrionale était également proche 
lors du dépôt du till de Dunwich au cours de l'intervalle 
de Port Talbot. 

Basses-terres de la baie d'Hudson 

L'évolution des phénomènes du Pléistocène, survenus 
dans les basses-terres de la baie d'Hudson, a été abordée 
par Lee (1968a). D 'importants dépôts modifiant le tableau 
des événements du début du Pléistocène ont été récemment 
découverts par Craig et McDonald ( 1968). 

Dépôts organiques enfouis (fig. XII-8) 

Dans les basses-terres de la baie d'Hudson s'étendent 
de nombreux dépôts organiques, entre ou sous des tills 
glaciaires. Cependant, les observations publiées prêtent à 
confusion par suite du terme lignite, appliqué non seule
ment aux dépôts de lignite du Crétacé inférieur, mais 
aussi à la tourbe comprimée du Quaternaire et à la tourbe 
détritique des sables glaciaires et non glaciaires. Même 
en éliminant les dépôts, probablement du Crétacé, et les 
sables du Quaternaire contenant des grains de lignite détri
tique, il- en reste un grand nombre qui , de l'avis de l'auteur, 
indique des intervalles non glaciaires du Quaternaire 
dans les basses-terres de la baie d'Hudson. Ces dépôts 
sont couramment cités comme étant interglaciaires, leur 
très large répartition favorise cette idée générale, mais, 
si l'on tient compte des connaissances présentes sur les 
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Emplacement de dépôts organiques 
enfouis dans les basses-terres de la 
baie d'Hudsan. 

1. Rivière Harricana 11. Rivière Kouataboahegane 
2. Rivière Nettogami 12. 13. Rivière Albany 
3. Petite rivière Abitibi 

4. 5. 6. Rivière Abitibi 
14. Rivière Kénogami 
15. Rivière Attaouapiskat 

7. Lac Campbell 16. Rivière de Dieu 
8. 9. 10. Rivières Missinaibi et Opasatika 17. Rivière Seal 

couches interstadiaires du Wisconsin, il faut penser à un 
âge plus récent lorsque aucune preuve évidente contredit 
ce fait. Les endroits les plus importants, sauf ceux dé
couverts récemment par Craig et McDonald, sont décrits 
ci-après en commençant dans l'est pour finir dans l'ouest. 

Rivière Harricana. A 2 milles en aval de l'île des Sept 
Milles, des couches successives régulières de silt et de sable 
et quelques minces couches végétales sont sous-jacentes à 
un gisement d'argile marin sous du sable et du gravier 
fluviatiles. La datation des couches végétales a donné 
>42,000 ans (Y-1165). 

Rivière Nettogami. Dans la reg1on de la nv1ere Netto
gami, le lignite signalé par Bell ( 1904) est très probable
ment de la tourbe tassée du Pléistocène. Bell fait mention 
(p. 161) de lits épais d'argile schisteuse noire contenant 
un grand nombre de passées très minces de lignite plutôt 

tourbeux et d'argile à blocaux contenant des cailloux striés 
gisant au-dessous et au-dessus des lits organiques. 

Petite rivière Abitibi. Des coupes, le long du cours infé
rieur de la petite rivièrç Abitibi et le long de la rivière 
Abitibi adjacente, montrent de l'argile silteuse gris foncé 
compacte et diaclasée, sous des dépôts de till et sous les 
dépôts de la mer de Tyrrell. De minces lamelles tour
beuses ont donné du pollen d'épinette noire, de pin gris 
et de bouleau, du pollen autre que du pollen d'arbres, et 
des spores de fougères et de mousses. Plus en amont de la 
petite rivière Abitibi, des lits silteux et charbonneux, dans 
la partie inférieure d'une coupe de sable de 70 pieds, ont 
donné un assemblage de pollen très semblable. Du bois 
de la partie inférieure de cette coupe de sable a permis 
d'établir un âge remontant à > 43 ,600 ans (CGC-435). 
Ces dépôts peuvent probablement être mis en corrélation 
avec les lits de la rivière Missinaibi. 
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Rivière Abitibi. La présence de dépôts organiques du 
Pléistocène dans le bassin de la rivière Moose et à certains 
endroits le long de la rivière Abitibi (Bell, 1904; Wilson , 
1906) peut sembler douteuse en raison de la présence de 
lignite du Crétacé inférieur le long des rivières Abitibi, 
Matagami et Missi naibi . Cependant, l'étude des données 
de sondage et d'excavation pratiqués à Otter Rapids 
indique la présence de détritus végétaux dans les sédiments 
intercalés entre les couches de till , et indique qu'il y a 
corrélation avec les lits du Pléistocène le long de la rivière 
Missinaibi (Terasmae et Hughes, 1960) . De plus, aux 
chantiers d'exploitation des gisements de lignite d'Onaka· 
wana, tout près des coupes de la rivière examinées par 
Bell et Wi lson, des dépôts organiques enfouis du Pléisto· 
cène étaient rencontrés dans un puits et dans environ 
1 16 trous de forage d 'exploration , outre deux couches 
de till séparées par du sable, du gravier et de l'argile 
interglaciaires ou interstadiaires. 

Le long de la r ivière Abitibi , à 8 milles en aval d'Otter 
Rapids , l'auteur du présent chapitre a remarqué, sous du 
drift plus récent, des lits déformés d'argile pierreuse, com
pacte, d'un gris foncé, contenant des coquilles marines 
fracturées ou cassées. Onze espèces de foraminifères, trois 
espèces d'ostracodes et deux espèces de pélécypodes ont 
été identifiées, ainsi que des espèces indéterminées de 
foraminifères , un pélécypode, des épines et des spicules 
d'éponges. De nos jours, la plupart de ces espèces vivent 
dan~ la baie d'Hudson. L'argile marine pierreuse recouvre 
un sable quartzeux oxydé, qui comprend une couche de 
blocs de roches ignées, tous altérés d'une façon différente. 
On considère que les dépôts marins et le sable oxydé 
représentent un intervalle interglaciai re. lis sont recouverts 
par un till argileux du Wisconsin et par des dépôts de la 
mer de T yrrell. A un demi-mille en aval, le till repose sur 
plusieurs pieds de gravier contenant des fragments de cal· 
caire et de roches ignées; même si le gravier semble re
couvrir l'argile pierreuse interglaciaire, on croit générale
ment qu 'il lui est passablement plus récent. 

Lac Campbell. Un trou de forage pratiqué au lac Camp· 
bell (lacs Wawa) a traversé 725 pieds de drift restant sur 
des roches paléozoïques (Hogg et coll ., 1953). J. Satterly 
rapporte qu 'on a extrait de la microfaune d'échantillons 
prélevés à différentes hauteurs entre 262 et 645 pieds de 
profondeur dans une coupe comprenant deux tills et deux 
ou trois unités argileuses stratifiées. La faune appartient 
au Pléi stocène et, comme il s'agit en grande partie de 
foraminifères marins, il est probable que les dépôts soient 
interglaciaires. La grande épaisseur ici de terrains meubles , 
dans une section qui contient à la fois des tills et des 
couches marines, semble indiquer la présence des vallées 
préglaciaires et interglaciaires de la rivière M atagami. La 
microfaune identifiée dans les laboratoires de recherches de 
la She/I Oil Co. est la suivante: 

Nonion grareloupi (d'Orbigny) 

Elphidium gunteri (Cole) 

Cibicides concen tricus (Cushman) 
Quinqueloculina lamarckiana (d'Orbigny) 
Q1.1inqueloc11li11a seminulum (Linné) 
Discorbis sp. 
Elphidium discoidale (d'O rbigny) 
Siphonina cf. pu/chra Cushman 
Ép ines d'oursins 
Fragments de gastéropodes et de pélécypodes 
Ostracodes et spores végétaux non identifiés 
Cibicides pseudoungeriana ( Cushman) 
G/obigerina bu/laides d'Orbigny 
Discorhis orbicu /aris (Terquem ) 

Rivières Missinaibi et Opasarika. Bell a été le premier à 
sig na ler le long de la rivière Missinaibi , en amont du 
confluent de cette dernière et de la rivière Opasat ika, du 
lignite visible en période de basses eaux ( 1879 , p. 4C). 
Une partie de ce lignite est sans aucun doute l'équivalent 
de celui de la formation de Mattagami du Crétacé infé
rieur, mais la description, faite par Bell , de certaines de ces 
couches le long des ri vières Missinaibi et Opasatika, porte 
à croire qu 'a u moins quelques-unes d 'entre elles sont du 
bois et de la tourbe, déposés entre des tills du Pléistocène. 
Une coupe, située à 9 milles en amont de l'em bouchure de 
l'Opasat ika , montre la composition suiv an te: 

Pieds 
0- 10 

10- 15 

15- 21 

21 - 22 
22- 62 
62- 65 

Argile dure d'un gris brun, avec cailloux striés et petits 
blocs, contenant des valves plutôt grosses de Saxicava 
rugosa, Macoma calcarea, et Mya tnmcata. 

Argile dure couleur de plomb, avec passées et taches 
jaunes; couches rouges, grises, d'un gris brun et 
chamois. 
Lignite, composé de lamelle de mousse et de morceaux 
de bois . 
Argile avec lignite à certains endroits. 
Drift non stratifié, rempli de petits cailloux. 
Sable et gravier stratifiés, jaunâtres. 

Trois milles plus loin , en amont de la rivière, la coupe pré
se nte la composition suivante: 

0- 45 Argile bleue avec cailloux dont certains sont striés. 
45- 47t Lignite composé surtout de morceaux de bois et de 

joncs. 
47- 127 Argile grise patinée jaune en partie sous l'action des 

intempéries et contenant des cailloux dont certains 
sont striés. 

J. M. Bell ( 1904) et J. Keele (1921) avaient égale
ment fait des observations importantes, mais la présence 
de dépôts du Crétacé et du Pléistocène n'a été prouvée 
qu 'ultérieurement lors d'une nouvelle étude de la région et 
après les analyses polliniques de R. Auer (McLearn , 
1927). 

Terasmae et Hughes ( 1960) ont identifié cinq unités 
principales du Pléistocène : 1) un drift inférieur , 2) un 
drift moyen , formé de till, de sable et gravier fluvio-gla
c1a1res, 3) des couches de tourbe, de silt organique et 
d'argile désignées sous le nom de couches de Missinaibi, 
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4) un drift supérieur comprenant surtout du till , et 5) de 
l'argile, du sable et du silt marins. A certains endroits, 
cette succession est érodée et recouverte le long des rivières 
de dépôts fluvi atiles de terrasses. La datation au radiocar
bone du bois des couches de Missinaibi a donné >53,000 
ans ( Gro-143 5). Des analyses polliniques faites par Te
rasmae ( 1958) indiquent un climat semblable à celui de 
nos jours ou légèrement plus froid , et une corrélation pos
sible avec les sédiments de Saint-Pierre des basses-terres 
du Saint-Laurent. Le climat en question ne ressemble pas 
à celui représenté par la formation de Don de Toronto, 
même si on tient compte de la différence de latitude entre 
les deux régions ; ainsi donc, les couches de Missinaibi, si 
elles ne sont pas représentatives de la fin de l'interglaciaire 
Sangamon, ont dû être déposées au cours du début de 
l'intervalle glaciaire du Wisconsin. 

Rivière Kouatabohegane. Wilson ( 1906) a découvert une 
matière tourbeuse solide dans le lit de la rivière Kouata
bohegane, à quelque 65 milles en amont de son embou

chure: 

•Où nous l'examinâmes cet amas avait une épaisseur de 
six pieds, et on pouvait le su ivre le long de la rivière sur 
une distance de 430 pieds. La couleur de cette tourbe est 
brun foncé et elle se débite en fragments épais de deux à 
trois pieds. Cette matière brûle lentement sur un feu de 
bivouac, mais laisse un fort résidu de cendres . Sur plu
sieurs milles en remontant la rivière on en remarque des 
couches minces, de même nature, interstratifiées avec de 
l'argile , mais partout la tourbe est impure. » 

J. M. Bell ( 1904, p. 168) décrit de la manière suivante 
une coupe située à 60 milles en amont de l'embouchure: 

•La couche, qui a une épaisseur maximale de deux pieds 
six pouces, affleure presque continuellement sur 450 pieds 
le long du bord de la rivière, dans une berge de 40 pieds 
de hauteur. Bien que compacte et dure, la tourbe n'est 
jam ais pure et se trouve en majeure partie mélangée à de 
l'argile. Elle est recouverte d'une couche d'environ 25 pieds 
d'argile bleue, dure, elle-même recouverte de six pieds de 
matériaux porteurs de coquilles postglaciaires. Sous la 
couche de tourbe, on trouve de l'a rgile pierreuse, dure, 
contenant des coquilles marines. Ceci est d'un grand inté
rêt scientifique, du fait que c'est là le seul endroit du 
bassin de la rivière Moose où l'on a trouvé des coquilles 
intergl aciaires. Le lignite est à la fois arénacé et argilacé. 
Il se compose de minces couches de mousse indurée, avec 
des pas>ées d'a rgile et de sable. Au feu de camp il brûlait 
très difficilement et laissait beaucoup de résidus d'argile 
et de sable.» 

Bien que Marti son ( 1953) n'a it pas examiné les dé
pôts organiques de la rivière Kouatabohegane, il les con
sidérait du Pléistocène et faisait remarquer que la haute 
teneur en cendres n'était pas le propre des lignites du 
Crétacé qu'on trouve à Onakawana. 

Rivière Albany. Sur la rivière Albany, Je till recouvre 
quelques pieds d'argile bleue et brune (apparemment les
sivée) contenant deux couches de deux pouces chacune de 
«lignite». Williams ( 1921) rapporte que l'une des deux 

couches est «Composée surtout de mousse », tandis que 
l'autre «contient des racines tassées ». Près de cet endroit, 
dans une coupe de 90 pieds, sur la rive nord de la rivière, 
le recouvrement de till a 50 pieds d'épaisseur et repose sur 
de l'argile semblable, bien qu'on n'y ait pas vu de lignite. 
Terasmae et Hughes ( 1960) ont confirmé l'âge pléistocène 
de ces matières. lis en concluent que les acc umulations de 
pollens et de spores sont en tous points dissemblables de 
celles du lignite de la formation de Mattagami du Crétacé, 
le long des rivières Matagami, Abitibi, Missinaibi et 
Opasatika . 

Plus en ava l le long de la rivière Albany, dix pieds de 
sable stratifié reposent sur 20 pieds d 'a rgile caillouteuse, 
probablement du till sus-jacent à 20 pieds d'argile finement 
stratifiée, de tourbe et de mousse, et à deux pieds d'argile 
à varves et d 'argile caillouteuse sous lesquelles s'étendent 
huit pieds d'argil e caillouteuse, peut-être aussi du till. 
Martison considère intergl ac iaire la partie de la succession 
formée d'argile strati fiée, de tourbe et de mousse. 

Rivière K énoga111 i. La rivière Kénogami , affluent de la 
rivière Albany, croise un lit d'une rivière préglaciaire 
creusée dans du calcaire silurien. R. Bell ( 1887, p. 38) 
rapporte qu 'un till basal est reco uvert d'un lit de six à huit 
pieds de lignite tendre , contenant de nombreuses tiges 
aplaties de petits arbres, puis de 30 "à 40 pieds de drift 
rouge et gris, grossièrement stratifié, contenant des blocs 
arrondis et beaucoup de cailloux . Cet ensemble est très 
probablement interglaciaire. 

Rivière A 11ao11apiskat. Sur la rivière Attaouapiskat, on 
trou ve de l'argile bien strat ifiée, des lamelles de silt et 
sable, et des fragments épars de plantes, sous 6 à 10 pieds 
de sable et gravier, et 12 à 15 pieds de till argileux. Les 
fragments de végétaux datent de > 35,800 ans (CGC-83). 
li est probable que les sédiments porteurs de matières 
organiques se rattachent aux couches de Missinaibi. 

Rivière de Dieu. T yrrell ( 1913) rapporte qu'à la rivière 
de Dieu , autrefois appelée rivière Shamattawa, le sable et 
le gravier intercalés entre les couches de till , ainsi que la 
partie basale du till supérieur de recouvrement contiennent 
de la mousse et du bois. partiellement transformés en li
gnite. Sur une grande superficie, il a identifié deux tills, 
séparés par endroits par un pavage de blocs striés. Il a 
remarqué également du sable et du gravier entre les 
couches de till , le long de la rivière Hayes, mai s n'a pu y 
trouver des restes organiques. 

Rivière Sea/. Taylor ( 1961) a signalé, le long de la 
rivière Sea! non glaciaire, un dépôt enfoui de matières 
organiques sur le Bouclier canadien, à 85 milles à l'ouest 
de la limite des roches paléozoïques, très près de la limite 
atteinte par la mer de Tyrre ll. Sous un till sablonneux, 
typique des régions du Bouclier canadien , s'étend du 
gravier pierreux fluvia tile à matrice de gœthite. Dans ce 
gravier, deux couches, de six pouces chacune, contiennent 
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PLANCHE Xll-3. Chenal profond des eaux de fonte entre les collines Cyprès exemples de glaciation, el le complexe de moraines terminales du Wisconsin, 
dans le sud-ouest de la Saskatchewan. Photographie aérienne verticale d'un chenal d'eaux de fonte, d 'environ 700 pieds de profondeur, 
actuellement occupé par Adams Creek. La route conduit vers le nard à Maple Creek (Sask.). Échelle de 3,000 pieds au pouce. 

des moules et des empreintes de feuilles et brindilles, 
encastrés dans une matrice de gœthite, qui les remplace 
en partie. Les couches porteuses de plantes représentent 
le matériau de remplacement de la tourbe ligneuse, com
posée de mousse, de joncs, d'herbes et d'arbustes, outre 
des plantes herbacées, telles que le bois de cuir et la 
busserole. L'assemblage de plantes est semblable à celui 
de la région de nos jours, et peut être déposé au cours 
d'un intervalle interglaciaire. 

Plaines Intérieures 

Événements du début du Pléistocène 

Surface de pédiments. On suppose que, vers la fin du 
Tertiaire, Je climat des plaines Intérieures était aride ou 
semi-aride et qu'une série de pédiplaines s'est formée le 
long du front des montagnes et, vers l'est, autour d'éléva
tions moins accentuées (Gravenor et Bayrock, 1961; 
Parizek, 1964; Barton et coll., 1965). Le climat plus frais 
et plus humide, à la fin du Tertiaire et au tout début du 
Quaternaire, a entraîné une forte érosion dans les vallées 
et la formation de dépôts d'alluvions par endroits. Les 
bas-plateaux actuels demeurent des vestiges de ce système 

de pédiplaines. Les collines Cyprès (pl. XII-3) et la colline 
Wood, près de la frontière internationale, forment des bas
plateaux exempts d'érosion glaciaire. D 'autres bas-plateaux, 
tels que le coteau du Missouri au sud de la Saskatchewan, 
et les collines Hand, au centre-est de !'Alberta, ont subi de 
grandes modifications. Quelques désaccords demeurent 
quant au degré des effets de la glaciation sur l'ensemble 
de la topographie des plaines. Des cartes à courbes de 
niveau de la roche en place donnent un tableau général 
de la topographie préglaciaire des plaines, mais Je fait 
que certaines vallées de la Saskatchewan contiennent jus
qu'à 1,000 pieds de drift indique que de vastes modifica
tions de la topographie ont eu lieu. 

R éseaux de drainage. A la fin du Tertiaire, un réseau 
de drainage, mûr et dendritique, existait dans les plaines 
Intérieures (fig. XII-9). Stalker ( 1961) a présenté un 
excellent exposé des premiers travaux sur les vallées 
enfouies, qui remontent à ceux de Dawson en 1885. Il 
rapporte également que les glaciers, agents de dépôt des 
nombreuses couches de till identifiées dans les plaines du 
sud, ont finalement forcé le cours des rivières vers le sud. 
En général, les éléments les plus importants du réseau de 
drainage actuel reflètent la direction des anciennes vallées, 
mais il existe de nombreuses divergences, causées par les 

768 LES ANCIENS DÉPÔTS GLACIAIRES ET NON GLACIAIRES 



=> 
0 

"'z cr o 
o"' ,__ => 
0:: >
cr 

"' ,__ 

"-. 

COLOMB/[_ \ . 

BR/TANN/QU[ 

·- .. - ... ··- 1 ·. r--.,, oo 
0 

\ 
\ 
\ 
1 
\ 

.-··-··-··+ 

01s\R\Ci 

OE. 

1<. E.E.Wl\ilN 

CGC 

FIGURE Xll-9. Systèmes supposés de droinage préglaciaires des plaines Intérieures (modifiés à partir de sources disponibles). 

ruptures et les modifications des cours d'eau préglaciaires. 
Par exemple, Henderson ( !959a) rapporte, près de la ville 
de Peace River, 800 pieds de drift dans un chenal pré
glaciaire, à 3 milles au sud-est de la rivière actuelle; il 
démontre également que la rivière préglaciaire Smoky se 
jetait dans la rivière de la Paix, à environ 20 milles au 
sud-ouest du confluent actuel des deux cours d'eau. La 
rivière préglaciaire Red Deer, du centre de !'Alberta, 
suivait un cours différent de celui qu'elle suit présente
ment, au nord de Red Deer. Ce chenal préglaciaire est 

maintenant occupé, par endroits, par la rivière Battle. 
Également, le réseau de la rivière préglaciaire Saskat
chewan-Sud, en Alberta et dans la Saskatchewan, était très 
différent de celui d'aujourd'hui (Stalker, 1961; Chris
tiansen, 1967). La rivière préglaciaire Milk, du sud de 
!'Alberta, était probablement un affluent de la Saskat
chewan-Sud plutôt que de la rivière Missouri, et, plus à 
l'est, cette dernière traversait peut-être le sud-est de la Sas
katchewan pour pénétrer dans le Manitoba et de là, 
probablement, se diriger vers le nord, jusqu'à la baie 
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d'Hudson, plutôt que de se joindre au Mississippi, comme 
elle le fait aujourd'hui ( Meneley, 1957) . Le cours de la 
rivière préglaciaire Qu'Appelle, dans la partie sud du 
centre de la Saskatchewan, est incertain (Kupsch, 1964). 

En se fondant sur la forme et la nature des sédiments 
trouvés, Stalker a identifié des vallées préglaciaires et 
interglaciaires dans le sud de !'Alberta. Il a remarqué un 
till d'un gris très foncé dans les parties basses de toutes 
les vallées préglaciaires. Ces dernières sont caractérisées 
par la présence, au fond de leurs chenaux, de graviers de 
la Saskatchewan ne contenant pas de pierres dérivées du 
Bouclier canadien. Ce gravier est peu courant dans les 
vallées interglaciaires et, où il y en a, il contient quelques 
pierres originaires du Bouclier canadien. Les vallées pré
glaciaires du sud de la Saskatchewan ont généralement de 
4 à 10 milles de large et des versants en pente douce, tandis 
que les vallées interglaciaires ont de 1 à 2 milles de large 
avec des versants abrupts (Christiansen, 1967). Chris
ti anse a rapporte que les vallées préglaciaires sont remplies 
de 50 à 1 .000 pieds de drift. Elles peuvent affleurer où le 
drift est mince mais se trouvent masquées où celui-ci est 
épais. 

Graviers de la Saskatchewan. La découverte de graviers 
de la Saskatchewan de la période préglaciaire, dans les 
plaines Intérieures, est d'un grand intérêt, et leur i\ge a 
fait l'objet, durant longtemps, de controverses (Westgate, 
1965). Ces graviers enfouis retrouvés en Alberta, en 

Saskatchewan et au Manitoba se présentent sous forme 
de terrasses alluviales et de bancs sous les pédiments du 
Tertiaire (Miocène-Pliocène) , et sous forme de lits de 
rivières à des niveaux inférieurs ou de remplissages de 
vallées. Ils sont très répandus sous le manteau de drift, 
que celui-ci soit épais de quelques pieds ou de plus de 
1 ,000 pieds; en général , ils ont de quelques pieds à quel
ques dizaines de pieds d'épaisseur et leur composition varie 
latéralement d'un banc de sable à du sable mélangé à du 
gros gravier. Cependant, Henderson ( 1959a) rapporte une 
épaisseur de plus de 1 OO pieds de gravier daos la région 
de la rivière de la Paix. Westgate a découvert que 98 p. 
1 OO des matériaux, de la grosseur du gravier, dans la 
région sud-est de !'Alberta, sont du quartzite, de l'argilite 
et du chert; le reste étant de l'arkose, de la pierre calcaire, 
du porphyre vert et des fragments de la roche en place de 
l'endroit. Ces matériaux sont originaires de la région de la 
Cordillère, à l'ouest, ainsi que des graviers de la Cordillère, 
déposés antérieurement sur les pédiments des plaines 
Intérieures. Dans la majeure partie des plaines, ces 
graviers reposent en discordance sur les roches du 
Crétacé. Des structures dues à l'action du gel ont été 
examinées sous les graviers de la Saskatchewan par J. A. 
Westgate, dans la partie sud de !'Alberta, et par Westgate 
et Bayrock ( 1964) , dans la partie centrale de !'Alberta. 
Par endroits, les graviers ne sont pas dérangés par les 
structures dues au gel. Un régime périglaciaire existait 
donc au cours du dépôt des graviers de la Saskatchewan 

PLANCHE Xll-4. Section de sédiments glocioires et non glocioires sur Io rivière Oldman à Brocket (Alb.). 
L. Terre sablonneuse; sol récent. 
K. Sable; de loc et d'épandages. 
J. Argile à varves, silt et sable fin; lac glaciaire. 
1. Till (Buffolo Loke); Laurentide. 
H. Soble, silt, argile; de loc ou d'alluvions; probablement du 

milieu du Wisconsin. 
G. Till (sans nom), brun pâle moyen; Laurentide? 
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F. Till (Brocket), brun foncé; Laurentide. 
E. Till (Maunsell), gris bleuâtre pâle; Laurentide. 
D. Till (Labuma), brun foncé à noir; Laurentide. 
C. Till (Albertan), gris pâle; de la Cordillère . 
B. Gravier (aucune pierre du Bouclier canadien); à majorité 

d'épandages. 
A. Roche en place (formation de Willow Creek); Paléocène. 



tout au moins au début. Westgate mentionne la décou
verte d'ossements d'un mammouth à toison (Mammuthus 
primigenius) et d'un cheval (Equus sp.) quelque peu plus 
petit que celui d'aujourd'hui . II considère que l'âge de la 
majeure partie des graviers de la Saskatchewan varie 
probablement du début à la fin du Pléistocène, alors que 
Stalker les considère du début du Pléistocène. 

Dépôts proglaciaires. On a remarqué des sédiments à 
grains fins, y compris des sédiments à varves, sur les 
graviers de la Saskatchewan, dans les principales vallées 
préglaciaires, et sur la roche en place, dans leurs affluents. 
Leurs épaisseurs atteignent jusqu'à 150 pieds. On les a 
placés antérieurement parmi les graviers de la Saskat
chewan, du fait qu 'il n'existe aucune trace d'une lacune 
prolongée de sédimentation avant leur dépôt. Westgate 
( 1965) les considère toutefois comme une unité strati
graphique distincte: sédiments de l'île de Wolf. Déposés 
dans des lacs froids et tranquilles proglaciaires, plutôt que 
dans des rivières au cours rapide, ils semblent indiquer 
un blocage des rivières coulant vers Je nord-est par trans
gression de la masse de glace Laurentide. 

Premières glaciations. Le déplacement et l'étendue des 
glaciers antérieurs au Wisconsin classique restent peu con
nus . La surface généralement plate des plaines limite les 
observations sur la stratigraphie du Pléistocène à un nom
bre relativement restreint de coupes, Je long des rivières 
encaissées. En Saskatchewan, les géologues ont employé 
des appareils de sondage et de prélèvement d'échantillons 
par forage latéral , afin d'établir la stratigraphie de la 
région. Ce procédé est prometteur pour l'établissement 
d'une chronologie solide dans une région qui, sans cela, 
resterait une énigme. En plusieurs endroits, des couches 
multiples de till, avec ou sans sédiments stratifiés inter
médiaires, ont pu être observées (pl. XII-4). L'accord 
n'est pas encore réalisé sur l'âge précis des tills ou des 
sédiments. Les opinions diffèrent sur la présence de tous 
les stades du Pléistocène ou seulement de la glaciation du 
Wisconsin . Certains auteurs situent la limite du drift du 
Wisconsin classique au sud du 49• parallèle, alors que 
d'autres soutiennent que cette limite se situe bien au 
nord des collines Cyprès. Récemment, on a déterminé au 
radiocarbone l'existence de sédiments, porteurs de 
matières organiques antérieures au Wisconsin classique du 
Pléistocène. Dans certaines coupes de till épais, on peut 
observer de grandes zones oxydées qui semblent repré
senter des périodes d'affleurement interglaciaires ou intra
glaciaires. 

Près des collines del Bonita et Cyprès, se trouve une 
région de drift à topographie ancienne, à des altitudes 
plus élevées que la région environnante à topographie 
bosselée plus jeune. Westgate (1965) définit ce drift , le 
drift d'Elkwater, et le met en corrélation avec la couche 
de drift de Montana, la plus étendue et la plus au sud. 
Il a observé cinq couches de drift de la masse de glace 
Laurentide dans la région de Foremost-collines Cyprès 

du sud-est de !'Alberta et il attribue des moraines frontales 
à chacune d'elles. Les transgressions glaciaires étaient 
généralement en direction sud-est, mais certains change
ments de direction se produisaient par suite de la forma
tion de lobes dans les zones marginales. Il considère donc 
que la couche de drift la plus ancienne est du post
Sangamon. Cependant, Stalker ( 1963) croit que la plupart 
des périodes glaciaires antérieures au Wisconsin, sinon 
toutes, sont représentées par des tills, dans la partie sud 
de !'Alberta. 

Dépôts organiques enfouis (fig. XII-10) 

Les matériaux organiques des dépôts stratifiés, enfouis 
sous une ou plusieurs couches de till , sont connus en 
plusieurs endroits des plaines Intérieures. 

Mont Riding. On a trouvé des matériaux organiques 
enfouis dans une coupe de remblai de route, sur le côté 
nord de la vallée de la rivière Minnedosa (Klassen et coll. , 
1967). Trois unités de till, séparées par des couches de 
silt et de sable, forment une épaisseur de 61 pieds (pl. 
XII-5). Ce complexe repose sur une couche de silt de cinq 
pieds contenant des restes de végétaux et des os de 
rongeurs. L'unité de silt repose sur un pied de gravier 
tacheté de limonite et contenant de petits cailloux calcaires 
pulvérisés sous l'action des intempéries. Sous ce gravier, 
s'étendent 16 pieds de till gris foncé, riche en fragments de 
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FIGURE Xll-10. Emplacement de dépôts organiques enfouis dans les 
plaines Intérieures. 
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PLANCHE Xll-5 

Section de dépôts glociaires el interglaciaires 
sur la rivière Minnedoso, ou nord de Minne· 
dosa (Man.). A, till; B, sill el os (lieu de 
collection de fossiles ) ; C, till; D, silt, sable, 
gravier; E, till; F, sable el gravier; G, till. 

schiste argileux, dont la surface semble altérée par endroits 
par les intempéries. Les sédiments sont presque dépourvus 
de pollen, probablement à cause de l'oxydation. Les frag
ments d'os sont ceux du tamia de l'Arctique (Cite/lus 
undulatus) et d'un gros campagnol (Microtus sp.). Les 
restes végétaux ont donné un âge de >3 J ,300 ans (CGC-
297). Plusieurs forages pratiqués ailleurs, sur le versant 
sud du mont Riding, ont traversé des sédiments stratifiés 
sous deux couches de till et sus-jacents à une troisième. 
Plus au nord-ouest, près d'Inglis, on a trouvé des éclats 
de bois dans un trou d'argile, à une profondeur de 196 à 
212 pieds; on a établi leur âge à > 30,000 ans (CGC-218). 
Des silts stratifiés, de 75 pieds, se trouvent sous l'unité 
d'argile et reposent directement sur la roche en place de 
schiste argileux. Il reste possible que les dépôts enfouis du 
mont Riding soient inte.rglaciaires. 

Colline aux Canards. En 1964, R. W. Klassen a ré
examiné l'emplacement des sédiments interglaciaires dont 
parle Tyrrell ( 1892, p. 116) . La coupe de la rivière 
Rolling (Roaring) présentait un profond affaissement, 
mais la partie de la colline Heart était dégagée. Au moins 
deux tills, formant 54 pieds, reposent sur 8! pieds de lits 
silteux contenant des petits lamellibranches, des gastéro
podes, des ostracodes, des débris végétaux et des graines. 
Les couches de silt reposent sur 10 pieds de sable et de 
gravier, et sur 15 pieds de sable; les 58 pieds inférieurs, 
jusqu'au niveau de la rivière, ont subi un profond affaisse
ment. La partie supérieure, épaisse de 1 ! pied de silt con-

tenant des matières organiques, a une couleur plutôt brune 
que grise, ce qui suggère une zone altérée par les intem
péries. Le contact avec le till sus-jacent se fait graduelle
ment sur quelque six pouces. Le premier ou les deux 
premiers pouces à la base du silt sont du sable argileux 
cimenté par de la limonite. On y trouve des lamelli
branches et beaucoup de matériaux carbonés, y compris 
des débris végétaux. Leur datation au radiocarbone a 
donné >38,000 ans (CGC-284). 

Des échantillons du silt ont été prélevés à des inter
valles de 2! pouces, afin d'y rechercher des coquillages et 
du pollen. Sept espèces de lamellibranches, trois de 
gastéropodes et dix d'ostracodes ont pu être identifiées. 
Les ostracodes et le pollen indiquent un climat humide, 
presque aussi chaud que le climat actuel, ce qui confirme 
l'interprétation interglaciaire de Tyrrell. L'ensemble des 
fossiles indique, en outre, une alternance de climats, frais, 
chaud, frais , qui s'est terminée par une glaciation et le 
dépôt. 

Churchbridge. Tyrrell (1892, p. 142E) donne la coupe 
géologique d'un puits à Churchbridge qui semble indiquer 
quelque 32 pieds de drift, surtout du till , reposant sur plus 
de 235 pieds de sédiments argileux et arénacés. Un frag
ment de bois extrait à 200 pieds a été identifié comme 
étant une espèce de mélèze, Larix churchbridgensis. On a 
constaté, ailleurs dans la région, que le sable ou le gravier 
était recouvert d'une couche de till épaisse jusqu'à 165 
pieds. 
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Outram. Christiansen et Parizek ( 1961) ont trouvé des 
éclats de bois dérivant probablement de sédiments lacustres, 
à 170 pieds, dans un forage d'essai, dans le sud-est de la 
Saskatchewan. La coupe du haut en bas a la composition 
suivante: 10 pieds de till calcaire, d'un brun clair olive; 
92 pieds de till calcaire gris comprenant deux couches 
argileuses; 8 pieds de sable stratifié, oxydé et lessivé, riche 
en matières organiques; 20 pieds de till calcaire gris; 71 
pieds de sable, silt et argile, gris, en couches interstratifiées 
(où l'on a trouvé des éclats de bois, à 1 70 pieds); 15 
pieds de till calcaire gris; 144 pieds de sédiments stratifiés; 
8 pieds de till calcaire gris, d'un brun clair; 3 pieds de 
gravier; 4 pieds de till calcaire, kaolinique, d'un jaune 
pâle; 2 pieds de sable et plus d'un pied de till calcaire, 
d'un gris brun clair. Les éclats de bois ont donné 27,750 
± 1,200 ans (S-96), ce qui laisse supposer une corrélation 
avec l'intervalle Prelate Ferry. 

Fort-Qu' Appelle. Christiansen ( 1960) signale des sédi
ments fossilifères sous 200 pieds de drift. II mentionne 
qu'en amont de Fort-Qu'Appelle du till repose sur une 
couche de sable de 10 à 25 pieds d'épaisseur et une couche 
de gravier dont de 20 à 40 pieds sont visibles; dans la 
vallée, en direction de Lebret, le remblaiement de vallée 
en terrasses a une épaisseur d'au moins 120 pieds. L. S. 
Russell fait provisoirement remonter au Sangamon les 
vertébrés trouvés dans les sédiments, les os et les dents de 
bisons, de mammouths, de chevaux, de loups et d'ours. 
Christiansen est d'avis qu'un drift plus ancien existe sous 
ces sédiments. 

Gregherd. On a établi à > 30,000 ans (S-111) l'âge des 
éclats de bois extraits du sable sous-jacent à du till, dans 
un puits à 300 pieds. Le till sus-jacent est considéré de la 
fin du Wisconsin, mais l'âge des sédiments non glaciaires 
demeure inconnu. 

Spa/ding. Un forage exécuté à travers trois couches de 
till a mis à jour, à 221 pieds, des éclats de bois dans la 
couche de till inférieure. Ce bois a donné > 34,000 ans 
(S-127). Il s'agit probablement d'un dépôt interglaciaire. 

Lanigan. Du bois était rencontré à 540 pieds dans ùne 
vallée remplie de drift, et à seulement 20 pieds au-dessus 
de la roche en place, lors du fonçage d'un puits de mine. 
Il remonte à >42,000 ans (CGC-632) et on croit qu'il 
appartient au Pléistocène. 

Spring Valley . Aux collines Dirt, des couches et des 
lentilles de tourbe, associées à des couches d'argile silteuse, 
s'étendent sous un manteau de till, dans de la moraine 
à topographie bosselée et de poussée. La tourbe remonte 
à >38,000 ans (CGC-790) et le pollen indique qu'elle 
se rattache au Pléistocène. 

Ruisseau Swift Current. Wickenden ( 1931) signale une 
coupe composée de plusieurs tills, et de quelques couches 

de sédiments et de matières organiques, dans la vallée du 
ruisseau Swift Current, près de sa jonction avec la rivière 
Saskatchewan-Sud. De la surface à la base, la coupe se 
compose de minces couches d'argiles lacustres dans 20 à 
70 pieds de till; 35 pieds de sable blanc et gravier, con
tenant des matières végétales mal conservées; de 3 à 45 
pieds de till gris foncé, et jusqu'à 225 pieds de sable et 
gravier, mêlés à de la tourbe et à des détritus végétaux 
également mal conservés. Ces derniers sédiments reposent 
soit directement sur la roche en place, soit sur un till de 
couleur brune à jaune. Le till présente par endroits des 
zones altérées, épaisses de 8 pieds, qui contiennent des 
matériaux végétaux et des radicelles en mauvais état. 
Se fondant sur l'épaisseur considérable des graviers infé
rieurs, sur la présence de matériaux végétaux et sur la zone 
altérée au sommet du till inférieur, Wickenden est d'avis 
que les graviers inférieurs ont été déposés au cours d'un 
intervalle interglaciaire long et humide. Christiansen 
(1959) rattache les deux tills supérieurs aux moraines 
frontales de la région et regarde l'unité supérieure de sable 
et gravier comme des dépôts proglaciaires de la fin du 
Wisconsin . Il considère les sédiments stratifiés inférieurs 
comme des dépôts proglaciaires du début du Wisconsin. 

Prelate Ferry . David ( 1966) signale un sol enfoui sous 
120 pieds de drift comprenant les trois tills de la vallée 
de la rivière Saskatchewan-Sud au nord de Prelate. La 
coupe comprend de la surface à la base, 16 pieds de silt 
et d'argile lacustres, 13 pieds de till calcaire oxydé, 26 
pieds de sable stratifié, 39 pieds de till surtout oxydé 
très calcaire, de 24 à 25 pieds de sable stratifié, de silt et 
une mince couche basale marneuse, de 3 à 4 pieds de 
paléosol , 7 pieds de till sableux et argileux, oxydé et très 
calcaire, 8 pieds de silt, sable et gravier stratifiés et à 
stratification entrecroisée, et 72 pieds d'un till de base, 
oxydé, calcaire. La couche marneuse, de 6 à 8 pouces 
seulement, constitue un horizon repère étendu, servant à 
localiser le paléosol. L'âge établi du sol enfoui atteint 
20,000 ± 850 ans (S-176). David estime que le paléosol 
s'est formé au cours d'un intervalle non glaciaire, qu'il 
désigne d'intervalle Prelate Ferry. Le début de cet inter
valle demeure inconnu, mais sa fin remonte à environ 
20,000 ans, lorsque la progression des glaciers du Wiscon
sin classique a enfoui le sol, d'abord par des sédiments 
stratifiés, puis ultérieûrement, par du till. 

Marsden. Christiansen ( 1965) signale un sol enfoui sous 
quelques pieds de till , à environ 125 milles au nord des 
affleurements du paléosol de Prelate Ferry. La datation de 
21,000 ± 800 ans ( S-228) laisse croire que ce sol s'est 
formé au cours de l'intervalle Prelate Ferry. 

Medicine Hat. Stalker signale, à 4 milles au nord de 
Medicine Hat, dans la vallée de la rivière Saskatchewan
Sud, environ 1 OO pieds de sédiments visibles intercalés 
dans du till dans une petite vallée enfouie, taillée dans le 
till. On y trouve des fragments de bois et des couches 
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carbonées foncées qui remontent à 24,490 ± 200 ans, 
et à 28,630 ± 800 ans (CGC-205, 578). Deux tills, de 
pétrographies différentes, reposent sur les sédiments 
stratifiés et sont considérés comme représentant le Wis
consin classique. Sous les sédiments de la vallée enfouie 
s'étendent d'autres tills et des sédiments interstratifiés, 
contenant du bois, des os et des coquilles en abondance, 
que Stalker associe au Sangamon ou à une époque 
antérieure. Du bois près du niveau de la rivière, à 3 milles 
au nord de la ville, et sous 220 pieds de drift comprenant 
plusieurs tills, remonte à > 46,700 ans (CGC-543). Stalker 
estime que les sédiments rencontrés appartiennent au 
Yarmouth. 

Lethbridge. Stalker (1963) a décrit des coupes com
prenant plusieurs couches de till sur la rivière Oldman. 
A 1 O milles à l'ouest de Lethbridge, il a trouvé du bois et 
des cônes d'épinette noire dans la partie basale de sable, de 
silt et de gravier intercalés dans du till. La datation du bois 
a donné > 54,500 ans avant le présent (CGC-237). Deux 
couches de till s'étendent sous ces sédiments, à divers 
endroits le long de la rivière, et, à un endroit, le till basal 
porte la marque d'intempéries . Stalker est d'avis que ces 
sédiments stratifiés sont présents sous un till supérieur, 
qui s'étend en direction nord jusqu'à Edmonton, et qu'ils 
remontent au Sangamon. Les deux tills inférieurs s'éten
dent sur une aussi grande surface. 

A la coupe Kipp de la rivière Oldman, à environ 7 
milles à l'ouest de Lethbridge, on a établi l'âge de la 
portion humique d'un échantillon de bois des sédiments 
intercalés dans le till à > 3 7 ,000 ans (L-445A). On trouve 
à la base d'une couche d'environ 24 pieds de sédiments 
intercalés dans du till, un sable blanc consolidé, qui 
forme un lit repère remarquable dans la région. Ces 
sédiments se trouvent recouverts d'une couche de 32 pieds 
de till foncé , compact, d'un âge inconnu, recouvert lui
même de sédiments alluviaux, épais de 163 pieds, con
tenant des fragments de bois. Une autre couche de 45 
pieds de sédiments, sus-jacente aux alluvions, contient des 
argiles à varves et de petites lentilles de till , et semble 
être des dépôts glaciaires. La couche se trouve recouverte 
de 50 pieds de sédiments contenant des coquilles d'es
cargots qui ont pu être déposées assez près du front des 
glaces. Des sédiments semblables intercalés dans du till 
existent près de Taber, à 30 milles à l'est de Lethbridge, 
où des morceaux de bois récupérés ont donné > 32,000 
ans (S-65). 

Smoky Lake. Un tronçon de bois d'épinette découvert 
dans du till , à une profondeur de 24 pieds, près de Smoky 
Lake, à une soixantaine de milles au nord-ouest d'Edmon
ton remonte à > 31,000 ans (S-92). 

Rivière Goose. Le point le plus septentrional de bois 
enfoui récupéré dans les plaines Intérieures est sur la 
rivière Goose, au nord-ouest d'Edmonton. A cet endroit, 
des alluvions et du till reposent sur un banc de sable à 

stratification entrecroisée, dans lequel le bois extrait date 
de > 42,500 ans (CGC-501). 

Plaine côtière de l'Arctique 

Une bande, de 10 à 20 milles de large, formée de 
terrains anciens érodés par les glaciers et localisés sur le 
côté est de la région de la Cordillère, à l'ouest de la 
rivière Peel, se prolonge vers le nord jusqu'à la plaine 
côtière du Yukon. Cette bande s'étend vers l'ouest à partir 
du delta du Mackenzie jusqu'à la frontière de l'Alaska 
(Fyles, 1966) et forme une région à topographie bosselée 
et à relief réduit vers l'ouest jusqu'à l'île Herschel, mais 
au-delà, où la bande se rétrécit à quelques milles seule
ment, les formes de relief glaciaires sont extrêmement 
rares. A l'est de la pointe Kay, à 20 milles au sud-est de 
l'île Herschel, le terrain ancien érodé par les glaciers est 
borné, au nord-est, par une zone étroite de drift du Wis
consin. Sous ce drift, des sédiments interglaciaires ont 
été découverts sur les promontoires, entre la pointe Kay 
et le delta du Mackenzie. Les sédiments interglaciaires 
passent graduellement, en général, de silt, dans l'ouest, à 
du gravier, dans l'est, mais Fyles estime qu'ils ne repré
sentent qu'une unité stratigraphique. 

Dans la région du delta du Mackenzie, Mackay ( 1963) 
a établi la preuve que les grandes îles et les îles littorales, 
et peut-être même les îles au large des côtes, ont subi la 
transgression glaciaire. La péninsule du Tuktoyaktuk a subi 
en partie la glaciation, mais on ne possède pas de preuves 
de glaciation de la partie nord-est. Plus à l'est, au cap 
Bathurst et dans l'île Saillie, s'étend une grande plaine 
basse recouverte de silt et de sable sous lesquels gît de 
l'a rgile marine contenant rarement du bois (Fyles, 1966). 
Une distinction précise entre les sédiments postglaciaires et 
interglaciaires n'a pu être établie. En attendant la déter
mination certaine de l'âge des dépôts, la carte l 253A indi
que que cette région et une partie de la péninsule de 
Tuktoyaktuk consistent en matériaux fluvio-glaciaires (y 
compris les alluvions). Des dépôts glaciaires plus anciens, 
ainsi que des dépôts intergl aciaires , sont probablement 
présents en périphérie nord du complexe du delta du 
Mackenzie. 

Dépôts organiques enfouis (fig. XII-11) 

Près de Reindeer Depot, sur Je fleuve Mackenzie, 
JO pieds de tourbe et de silt reposent sous 200 pieds de 
drift (Porsild, 1938). On y a trouvé des cônes de mélèze, 
bien qu'actuellement la limite septentrionale du mélèze 
so it à 50 milles plus au sud de ce dépôt. Il y a en abon
dance du pollen de bouleau et d'aulne, beaucoup de pollen 
d'épinette blanche et noire, de pin gris, de mélèze laricin 
et de saule, et du pollen de quelques éricacées, de petites 
plantes herbacées, d'herbes, de laîches et de fougères. 
J. Terasmae estime que l'assemblage de pollen constitue 
un dépôt interglaciaire, probablement du Sangamon. La 
datation de la tourbe a donné > 42,000 ans (L-522A). 
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FIGURE Xll-11. Emplacement de dépôts organiques enfouis dans la plaine 
côtière de la région continentale de l'Arctique. 

Du bois extrait d 'un ensemble de deltas el karnes 
à Inuvik a donné un âge de > 39,000 ans (CGC-29) ; de 
toute évidence, il provenait de dépôts non glaciaires plus 
anciens. On a établi à > 38,600 ans (CGC-120) l'âge 
d 'un morceau de bois rongé par un castor, trouvé à quel
que 60 milles au sud-ouest d'Inuvik, sur la rivière Rat, 
près de la base d 'une coupe de silt de 40 pieds renferm ant 
des couches organiques et qui repose sur du till plus 
ancien. Ailleurs, le long de la riviè re, des indices laisse nt. 
croire que la masse de glace Laurentide, probablement. 
durant le Wisco nsin classique, a transgressé sur plusieurs 
milles vers l'ouest. 

Des matéri a ux organiques enfou is, datés à > 50,900 
ans (CGC-329), se trouvent au sud-ouest des lacs des 
Esquimaux ol.1 7 pieds de tourbe récente reco uvrent 76 
pieds de gravier sus-jacents à au moins 46 pieds de silt 
organique. Près du sommet, ce silt renferme deux min ces 
couches tourbe uses. O. L. Hughes considère le gravier 
comme un matériau nuvio-glaciaire déposé au front d'une 
moraine abandonnée par la dernière régress ion glaciaire. 
Selon Terasmae, le pollen de la tourbe ne ressemble pas 
au pollen actuel et représe nte probablement un interva ll e 
interglacia ire. F yles ( 1966) a trouvé une grande diversité 
de matériaux dans la partie su d-ouest de la région des lacs 
des Esquimaux où il a observé des ma téri aux organiques 
clans troi s unités pétrographiques différentes. 

Du bois usé par frottement, provenant d'un pingo à 
Tuktoyaktuk , indique un intervalle non glaciaire et date 
de > 33,000 ans (L-300A). On a, en outre, trouvé du 

bois écrasé à 20 pieds de profondeur, dans des sables 
déformés, semble-t-il. par une poussée glaciaire, clans 
l'extrémité nord de la presq u'île Nicholson. Ce bois date 
de > 35,200 ans (CGC-34). O'Neill (1924) a observé 
de minces co uches de tourbe dans des sédiments silteux, 
le long de la côte de l'Arctique, à l'est de l'embouchure 
du fleu ve Mackenzie; il mentionne, en outre que sir John 
Franklin a signalé la présence de «lignite pauvre » dans 
des séd iments semblab les, dans l'île Pullen avoisinante. 

Les dépôts interglaciaires, le long de la côte de 
l'Arctique, à l'ouest du delta du Mackenzie, contiennent 
une grande di versité de matériaux organiques. Fyles 
( 1966) signale avoir trouvé du bois jusqu'à un pied de 
di amètre, dans des graviers près du delta, et des morceaux 
plus petits, de la tourbe, des coquillages d'eau douce, 
quelques os et des défenses, dans des silts, plus à l'ouest. 
De minces couches d'argile marine et quelques dépôts en 
(orme de coins de glace compliquent la succession. Une 
coupe importante Je long de la côte se trouve à la pointe 
King, à 4 milles à l'est d'une moraine, que O. L. Hughes 
croit être la limite occidentale de la transgress ion glaciaire 
du Wisconsin classique. Jusqu'à trois pieds de tourbe 
recouvrent 8 à 15 pieds de silt et sable sus-jacents à 20 
ou 30 pieds de till du Wisconsin. Sous ce till , une a rgile 
pierreuse, contenant des coquillages marins , passe par 
degrés en des silts à teneur de matéri aux orga niques. Les 
matéri aux végéta ux extraits des silts, à deux pieds au
dessus du pied de la falaise littorale ont donné > 51 , 1 OO 
ans (CGC-151-2) , au radiocarbone. Le passage du silt à 
teneur de végétaux, à de l'argil e pierreuse contenant des 
coquillages , fait croire à un e transgress ion marin e par 
suite de la tran sg ress ion glaciaire du Wisco nsin. 

Bouclier canadi~n 

Région co11ti11e11tale 

Celle région du Bouclier a été so umise à un a ffouille · 
ment intense par plusieurs glaciations, mai s sa ph ysio
graphie, dans son ensemble , demeure probablement peu 
différente de celle ùe la fin du Tertiaire. En revanche, 
les vallées des cours d'eau, le long des parties accidentées 
des côtes du Québec et du Labrador, ont été profondé
ment modifiées par les glaciers de vallées originaires, en 
général , de la nappe de glace intéri eure. Au cours des in
tervalles interglaciaires, l'érosion flu viale a contribué 
probablement au surcreusement des vallées, le long de ces 
côtes, mai s ailleurs son effet a été négligea ble. 

Dans les monts Torngat, Kaumajet et Kiglapait, dans 
le nord du Labrador, on croit qu'une glaciation ancienne, 
dite glaciation des Torngat, a donné naissance aux blocs 
erratiques dispersés sur les cimes les plus élevées et que 
postérieurement, une glaciation, la glaciation de Korok
soak, a donné naissance aux moraines latérales à haute 
altitude, aux terrasses de kames et à l'assemblage de 
fragments rocheux qui limite la végétation arborescente, 
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bien au-dessous des cimes de montagnes (Wheeler, 1958; 
Ives, 1958a, b, 1960a; Tomlinson, 1959; LS'Sken, 1962). 
Andrews (1963) estime qu'une limite de végétation arbo
rescente encore plus basse, que l'on associe à la glaciation 
de Saglek, constitue la limite supérieure probable de l'avan
cée glaciaire du Wisconsin classique. A cette époque, de 
grandes parties des montagnes formaient une saillie au
dessus de la glace. 

L'ultime glaciation importante a généralement dé
placé les dépôts des glaciations anciennes et des intervalles 
interglaciaires; les dépôts organiques enfouis demeurent 
rares dans le Bouclier canadien. Ils existent plutôt dans 
les régions périphériques qu'à l'intérieur du Bouclier; par 
exemple, les dépôts de la rivière Seal, dont il est question 
dans la section sur les basses-terres de la baie d'Hudson. 
On peut trouver d'anciens dépôts le long de certaines 
basses-terres côtières du Labrador, où le terrain accidenté 
voisin les a protégés contre l'avance des glaciers le long des 
fjords, comme c'est le cas dans l'île Baffin. 

ile Baffin 

La physiographie générale de l'île Baffin, durant le 
Pléistocène, était probablement à peu près la même qu'au
jourd'hui. Au Tertiaire, une ancienne surface d'érosion, 
dans le centre et le sud de l'île Baffin, représentée par les 
sommets des montagnes à un même niveau, était basculée, 
le côté nord-est vers le haut (Goldthwait, 1950). Ce phé
nomène a donné naissance à un réseau de vallées dentri
tiques et parallèles, et la ligne de partage des eaux de 
surface s'est graduellement déplacée vers l'ouest. Des 
glaciers venant de l'intérieur ont creusé des vallées de 
décharge profondes et ont accéléré le déplacement vers 
l'ouest de la ligne de partage des eaux. La grande chaîne 
de montagnes qui en est résultée, le long de la côte nord
est, s'élève à environ 6,000 pieds dans les hautes-terres de 
Penny. Bird (1954) signale que des plates-formes d'érosion 
à des niveaux moins élevés peuvent être identifiées dans la 
partie occidentale de l'île Baffin, dont certaines à 600 pieds 
se trouvent taillées dans des roches relativement tendres. Il 
estime que la vaste surface horizontale, qui s'étend sur 
des roches précambriennes à topographie ondulée, a pro
bablement été exhumée d'une couverture de roches paléo
zoïques dont des restes existent près du bassin Foxe; le 
décapelage de ce manteau peut résulter surtout de l'action 
des glaciers. Il mentionne que sur la presqu'île Brodeur, 
dans le nord-ouest de l'île Baffin, une surface bien con
servée, à 1,000 ou 1,200 pieds d'altitude, entoure une ré
gion montagneuse centrale d'environ 2,000 pieds. Ces 
surfaces d'érosion ont atteint un état de maturité avancée 
à un stade ancien avant d'être surélevées. Les surfaces 
d'érosion élevées et le plateau principal basculé de l'île 
Baffin ont persisté durant le Pléistocène, et les glaciations 
successives les ont peu modifiés. 

Dépôts organiques anciens (fig. XII-12). Les renseigne
ments sur l'évolution antérieure au Wisconsin classique 
demeurent limités, bien que les matériaux organiques an
ciens soient abondants. Un terrain le long de la côte, 
exempt de glaciation récente, et des dépôts organiques, 
sous-jacents au drift à l'intérieur de l'île, ont fourni des 
renseignements sur les phénomènes antérieurs au Pléisto
cène. Les basses-terres côtières de l'île Baffin s'étendent sur 
plusieurs milles de largeur, à l'est de la calotte glaciaire 
Barnes, et ne semblent pas avoir été recouvertes de glace 
au cours des derniers 50,000 ans; toutefois, l'on y trouve 
des indices d'une glaciation plus ancienne (LS'Sken, 1966). 
La dernière nappe de glace a soutenu des glaciers actifs 
dans les principaux fjords de la côte nord-est de l'île et a 
formé, par endroits, des glaciers de piémont dans les basses
terres côtières. Près du cap Aston, au sud du village Clyde, 
un delta s'est formé à une altitude de 262 pieds, alors que 
les glaciers vers leur décharge ont comblé un fjord à 
proximité et que les chenaux d'eau de fonte ont débordé 
vers le cap Aston. Les coquillages marins recueillis dans 
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les sédiments deltaïques, à un niveau de 200 pieds, sont 
l'indice d'un milieu d'eau froide . On a établi leur âge à 
> 54,000 ans (Y-1703). Sous Je delta, 25 pieds de gravier 
reposent sur des matériaux pierreux contenant des coquil
lages, vestiges de dépôts marins d'une transgression gla
ciaire. Des dépôts anciens non glaciaires, lardés de dépôts 
glaciaires, se trouvent dans les falaises littorales, près de 
Cape Christian, dont l'emplacement est aussi dans un en
droit protégé. Des coquillages marins recueillis d'un dépôt 
côtier intercalé entre les deux dépôts glaciaires supérieurs 
ont donné au K-Ar > 50,000 ans (Y-1702) . Dans les monts 
Bruce, au nord-est de la calotte glaciaire Harnes, étaient 
découverts sur une crête morainique à faible relief des 
morceaux aplatis de saule et de la mousse qui semblent 
provenir du till. lis remontent à > 39,600 ans (CGC-209) 
et sont peut-être interglaciaires. 

A l'intérieur de l'île Baffin, plusieurs endroits ont 
révélé des dépôts organiques de l'intervalle avant le Wis
consin classique. Des détritus végétaux, datés à > 40, 700 
ans (CGC-427) , gisent dans plusieurs couches de sables 
fluviaux déformés, le long de la rivière lsortoq, à seule
ment 10 milles à l'ouest de la partie nord de la calotte 
glaciaire Harnes (Terasmae et coll., 1966). Des feuilles 
de Dryas, de Vaccinum et de Ledum font supposer que le 
climat était au moins aussi chaud qu'aujourd'hui, et donc 
probablement interglaciaire. Andrews signale que les 
couches ont subi une déformation par l'avancée des 
glaciers vers l'ouest, en direction du bassin Foxe. Des 
coquillages marins extraits de la partie ouest de l'île 
Baffin, à J OO pieds au-dessus de la limite marine postgla
ciaire, ont donné 30,320 ± 820 ans (CGC-528) ; cette date 
peut se révéler un minimum. 

Dans la partie nord de l'île Baffin, on a recueilli , 
dans des matériaux divers sis au-dessus et au-dessous de 
la limite marine postglaciaire, des coquillages rattachés 
aux phénomènes marins de l'intervalle antérieur au Wis
consin classique; des âges d'environ 34,200 et 35,400 ans 
(CGC-184, 188) ont été obtenus de la péninsule Borden, 
et des coquillages de la partie sud de la presqu'île Brodeur 
ont donné > 30,580 ans (CGC-189). 

Dans la partie sud de l'île Baffin, les coquillages 
trouvés dans le till ont donné environ 30,200 et 34,800 ans 
( CGC-414, 426). Blake ( 1966) considère ces dates comme 
minimales et arrive à la conclusion que le détroit d'Hudson 
était ouvert au cours du dernier interglaciaire ou au cours 
de quelque interstadiaire du début du Wisconsin et que 
par la suite, durant une progression des glaciers, des 
matériaux ont été raclés du fond de la mer et déposés 
le long de la côte sud de l'île Baffin. On a trouvé aussi 
des coquillages anciens provenant de till, dans les dépôts 
côtiers postglaciaires ( CGC-468) . 

Certaines dates limites au K-Ar obtenues de l'île 
Baffin indiquent peut-être un intervalle interstadiaire dont 
la limite inférieure demeure inconnue. La preuve reste 
incertaine, mais les nombreuses autres dates pour lesquelles 
nous n'avons qu'une limite supérieure, ne prouvent pas, 

non plus, que ces dépôts soient interglaciaires. Il semble 
actuellement que les deux types d'intervalles peuvent être 
représentés par les dépôts porteurs de matériaux 
organiques de l'île Baffin. Il convient de noter, cependant, 
qu 'on n'a pas encore découvert de till nettement glaciaire 
reposant sur un dépôt fossilifère . 

Îles de l'Arctique 

La nature des glaciers et la physiographie des îles de 
l'Arctique diffèrent beaucoup d'une région à l'autre. La 
dernière transgression glaciaire Laurentide a envahi la 
plus grande partie des îles méridionales de l'Arctique et 
emporté la succession géologique du début du Pléistocène, 
ou l'a recouverte de drift plus récent, et a formé de 
nouveaux traits glaciaires caractéristiques de la région. 
Quelques îles occidentales, sises au-delà de la limite nord
ouest de la nappe glaciaire Laurentide du Wisconsin, ont 
été recouvertes par une avancée plus ancienne de la nappe 
de glace Laurentide. La partie ouest des îles Reine
Élisabeth est une basse-terre et comprend des régions de 
dépôts glaciaires anciens et récents, qui peuvent être 
rattachés aux glaciers tant régionaux que locaux, et des 
régions sans aucun indice certain d'activité glaciaire 
antérieure (Fyles et Craig, 1965). La partie orientale et 
principale de ces îles est une région de montagnes et de 
plateaux antérieurement recouverte par ses propres glaciers 
et profondément érodée. On y retrouve, néanmoins, des 
preuves de la succession géologique du Pléistocène plus 
ancien. 

Dans la partie orientale des îles Reine-Élisabeth , les 
chaînes de montagnes, les plateaux et les basses-terres ont 
pris leur configuration actuelle dès le début du Quaternaire. 
On considère les terrasses à haute altitude, les surfaces 
semblables à des surfaces de pédiments, et les alluvions sus
jacentes renferm ant du bois, dans les îles Ellesmere et Axel 
Heiberg, comme les restes d'un réseau de vallées pré
glaciaires, parvenues à maturité, qui peuvent remonter au 
début du Pléistocène. L'érosion glaciaire et fluviale ulté
rieure a creusé des fjords et des vallées à l'intérieur des îles 
à des niveaux allant jusqu'à 1,800 pieds au-dessous du 
niveau actuel des vallées anciennes et, dans certaines 
basses-terres sus-jacentes à des roches tendres, a réduit les 
surfaces de dépôts préglaciaires aux sommets des mon
tagnes. Cependant, la région des îles occidentales était 
réduite à une surface de peu de relief inclinée vers Je nord
ouest, lors du dépôt des sédiments de la formation de 
Beaufort de la fin du Tertiaire et du début du Quaternaire 
sur la plaine côtière de l'Arctique. On croit que la con
figuration actuelle des îles et des détroits (autrefois des 
vallées), de la partie ouest de l'archipel Arctique, est de 
déformation plus récente que le dépôt de la formation de 
Beaufort (Craig et Fyles, 1960) et résulte de failles 
et de cycles répétés d'érosion glaciaire et fluviale (Morley 
et Portier, 1956; Thorsteinsson et Tozer, 1961) . 
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PLANCHE Xll-6 

Terrasses à haut niveau cons
tituées de sédiments du type 
Beaufort repasant sur de la 
rache en place du Crétacé, 
partie arientale de l'île Axel 
Heiberg (T. N.-0.). Vue vers 
le sud, depuis le lac Buchanan. 
Seule la cauche supérieure du 
matériau légèrement coloré, 
d'enviran 40 pieds d'épais
seur, est considérée du type 
Beaufort. La surface est par
semée de blocs erratiques 

glaciaires. 

Dépôts préglaciaires 

Les sédiments alluviaux non consolidés, contenant du 
bois, de la formation de Beaufort occupent la plus grande 
partie de la plaine côtière de l'Arctique, à partir de l'île 
Banks jusqu'à l'île Meighen , et on suppose qu'ils s'étendent 
vers le large au-delà de la côte actuelle. On les trouve 
également sur de petites régions isolées aux sommets des 
montagnes dans l'est. Ces couches ont été rattachées pro
visoirement à la fin du Tertiaire et au début du Quater
naire. Fyles ( 1965) a laissé entendre que certains dépôts 
de terrasses à des niveaux élevés, dans les îles Axel Heiberg 
et Ellesmere, sont aussi des équivalents de la formation de 
Beaufort (pl. XII-6) . La formation de Beaufort, dans les 
îles Ellef Ringnes et Borden, consiste en une unité infé
rieure, composée surtout de silt brun et de couches tour
beuses, et en une unité supérieure, de sable ou de gravier 
fin renfermant du bois flottant. Seule l'unité supérieure 
a été reconnue sur les îles Prince-Patrick et Banks, où 
y gisent des tronçons de bois d'un diamètre jusqu'à deux 
pieds. 

La formation de Beaufort contient du pollen d'épi
nette, de pin, de bouleau, d'aulne, de plantes herbacées 
diverses comme les éricacées, et des spores de fougères et 
de mousse (Fyles et Craig, 1965). Plusieurs échantillons 
renferment de petites quantités de pollen de pruche, de 
pollen de bois durs des climats tempérés, comme le cou
drier, le hêtre, l'orme, le charme et le chêne. On pense 
qu'une grande partie du pollen des bois durs peut être 
secondaire, dérivée de strates tertiaires contiguës, mais sans 
aucun doute une partie ne l'est pas. Le pollen de nom
breuses espèces, autres que celles des bois durs, com
prend une variété imposante de plantes d'une région 

actuellement stérile et sans arbres. Cet assemblage indique 
un climat, non seulement plus chaud que le climat actuel, 
mais également plus chaud que celui auquel l'on pourrait 
s'attendre au cours d'un intervalle interglaciaire quelcon
que, et peut être, au moins en partie, rattaché au tout dé
but du Quaternaire préglaciaire. 

Dans l'île Meighen, couverte d'une calotte glaciaire, 
les sables contenant du bois de la formation de Beaufort 
reposent sur de l'argile et du silt marins non consolidés 
(Thorsteinsson, 1961). Si l'on se fonde sur la nature des 
pollens présents d'essence de climat chaud, les couches 
marines se rattachent au Tertiaire, mais les sables peuvent 
être du début du Quaternaire. Les sables reposent sur un 
placage de blocs supposé d'origine glaciaire (Fyles et 
Craig, 1965). La formation de Beaufort, dans la plaine 
côtière de l'Arctique de l'île Borden, offre un intérêt par
ticulier par l'abondance de pollen de bois dur, et la distance 
des affleurements connus des roches tertiaires, est l'indice 
d'un assemblage végétal primaire plutôt que secondaire. On 
croit que les sables de l'île Ellef Ringnes, renfermant du bois, 
sont les parties de la formation de Beaufort déposées à l'in
térieur des terres et à haute altitude ( St-Onge, 1965). Les 
sédiments contenant des matériaux organiques, des dépôts 
de terrasses à hautes altitudes sur de vastes étendues des 
îles Ellesmere et Axel Heiberg, sont probablement les 
équivalents chronologiques de la formation de Beaufort de 
la plaine côtière de l'Arctique en raison de leur assemblage 
de pollen similaire, Ces dépôts, composés typiquement de 
gravier, de sable et de silt, ont des épaisseurs jusqu'à 200 
pieds, et reposent généralement à des élévations de 300 
à 2,000 pieds au-dessus des vallées. Ils semblent être des 
restes de grandes vallées arrivées au stade de maturité. 
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Ils contiennent généralement du bois et présentent en 
coupe des profils de sol enfouis. Ils comprennent aussi des 
couches de mousse ou de tourbe, et des dépôts tourbeux 
contenant du bois rongé provenant d'étangs où vivaient des 
castors (Fyles et Craig, 1965). 

Dans la partie nord-ouest de l'île Banks, la formation 
de Beaufort repose à la surface (Fyles et Craig, 1965). 
Dans la partie orientale plus élevée de l'île, elle n'a que 
quelques pieds d'épaisseur et repose sur ce qui semble être 
une surface d'érosion de sable tertiaire. Dans la partie 
centrale moins élevée, les dépôts sont plus épais et leur 
base n'affleure pas, comme dans le ruisseau Ballast, où 300 
pieds de sable et de gravier, contenant du bois en abon
dance, recouvrent une couche de 10 pieds de tourbe sus
jacente à du sable et du silt contenant des détritus végé
taux. 

Événement glaciaires et non glaciaires 
antérieurs au Wisconsin 

Les terrasses et les plaines des régions recouvertes par 
la formation de Beaufort sont composées de sable et de 
gravier remaniés. Sur l'île Prince-Patrick, la plupart de ces 
terrasses, sinon toutes, ont une origine plus récente que les 
failles à direction nord transversales de la formation de 
Beaufort (Fyles, 1965). Elles sont l'indice d'un alluvionne
ment au cours de quelque interglaciaire antérieur au Wis
consin classique. 

Des régions des îles Prince-Patrick, Eglinton et Mel
ville, et la plus grande partie des régions nord et ouest de 
l'île Banks contiennent des dépôts indices d'une glaciation 
plus ancienne, notamment de blocs erratiques du Bouclier 
canadien charriés sur une grande distance. Des études des 
dépôts organiques enfouis ont révélé que des intervalles 
interglaciaires et interstadiaires y sont représentés. 

Dépôts organiques enfouis et lieux de 
«vieilles» coquilles (fig. XII-13) 

lies Victoria et Banks. Fyles ( 1963a) signale des sédi
ments contenant des matériaux organiques sous un till, sur 
le côté nord de la baie Prince-Albert dans l'ouest de l'île 
Victoria. Par endroits, il y a des régions de graviers à topo
graphie ondulée. Le gravier recouvre 30 pieds de till sus
jacents à 150 pieds de sédiments stratifiés qui reposent sur 
environ 50 pieds de till compact. Dans la partie inférieure 
des sédiments intercalés dans le till, 20 pieds de silt en 
couches minces contiennent des tapis de feuilles compacts 
et autres restes de petites plantes dont l'âge établi au radio
carbone atteint approximativement 28,000 ans (l-CGC-30). 
L'une des couches végétales contient un peu de pollen 
d'herbes, de laîches et d'autres plantes herbacées. Fyles est 
d'avis que ces sédiments intercalés dans du till ont été dé
posés par des rivières et dans des lacs, avant la dernière 
avancée glaciaire, dans des conditions climatiques peu dif
férentes des conditions actuelles. Des sédiments semblables, 
dépourvus de restes organiques, reposent sous du till dans 
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1. Baie Prince-Albert, île Victoria 
2. Pointe Worth, île Banks 
3. Duck Hawk Bluff, île Banks 
4. Île Bernard, au large de l'île Banks 
5. Promontoire Nelson , île Banks 
6. Vallée de la Masik, île Banks 
7. Barrow Dome, île Melville 
8. Rivière Stuart, île Bathurst 
9. ln let Goodsir, île Bathurst 

10. Détroit de Nansen, îles Ellesmere et Axel Heiberg 
11. Rivière Slidre, île Ellesmere 
12. ln let Makinson, île Ellesmere 
Gîtes de «vieilles » coquilles: diverses îles . x 

FIGURE Xll-13. Emplacement de dépôts organiques enfouis et de 
• vieilles» coquilles dans les iles de l'Arctique. 

de vastes régions du nord-ouest de l'île Victoria et dans la 
région côtière adjacente de l'île Banks; il existe peut-être 
une corrélation entre ces sédiments et ceux du côté nord 
de la baie Prince-Albert. 

A la pointe Worth, dans la partie occidentale de l'île 
Banks, au-delà de la limite présumée de la nappe de glace 
Laurentide du Wisconsin classique, une tourbe non tassée, 
au sommet d'une coupe de 1 OO pieds de till et de sédiments 
stratifiés, a donné >49,000 ans (CGC-367). La tourbe con
tient du pollen de bouleau, ainsi que des plantes croissant 
à présent dans la région. On pense que la couche pierreuse 
sous-jacente à cette tourbe est un dépôt colluvial, car elle 
recouvre des silts d'étangs qui contiennent des couches de 
tourbe et de mousse à peine comprimées. La tourbe ren
ferme du bois de petits arbres et quelques fragments de 
branches rongées par les castors. Le bois daté au radio-
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carbone est indéfini (l-CGC-19). On suppose que ces dé
pôts sont interglaciaires. A Duck Hawk Bluff, près du som
met d'une falaise de 125 pieds, de la tourbe et des souches 
de saules se rencontrent dans des limons sous du colluvion 
ou, peut-être, du till; les débris organiques ont donné 
également un âge indéfini (CGC-238). La tourbe contient 
du pollen d'aulne, de saule, d'épinette et de plantes her
bacées et serait un dépôt interglaciaire. Les silts reposent 
sur un till plus ancien sus-jacent à la formation de Beau
fort. Une autre coupe très semblable se trouve dans l'île 
Bernard, plus au nord, au large de la côte ouest de l'île 
Banks. Ici , la tourbe de mousse des sédiments lacustres 
renfermait du pollen de conifères et une végétation de 
toundra analogue à celle présente dans la région. Au radio
carbone, la tourbe a donné un âge indéfini (l-CGC-28), 
l'origine du dépôt est, pense-t-on, interglaciaire. 

On a trouvé, dans la partie sud de l'île Banks, près du 
promontoire Nelson, du bois de saule dans un mélange de 
sable, gravier et silt, à 150 pieds sous du till, du sable et du 
gravier fluvio-glaciaires. La datation le fait remonter à 
>41,600 ans (CGC-222). Le drift sus-jacent date de la 
dernière grande avancée des glaces, mais les dépôts or
ganiques pourraient être interstadiaires ou interglaciaires. 
Dans la vallée de la rivière Masik, sous du titi, Fyles a 
aussi observé du bois d'épinette et des couches de mousse 
et de tourbe associés à du silt, du sable et du gravier. Pro
visoirement, il considère ces dépôts organiques comme 
interglaciaires. 

lie Melville. On a découvert dans la partie nord de l'île 
Melville, où croît peu de végétation, 2.5 pieds de mousse et 
de sable, 6 pieds au-dessous du sommet plat d'une colline, 
à une altitude d'environ 300 pieds. Le dépôt semble anté
rieur à l'avancée des glaciers et à la dissection de la basse
terre, mais postérieur à la formation des terrasses les plus 
élevées placées provisoirement au temps du dépôt de la 
formation de Beaufort. La mousse, datée à >38,600 ans 
( CGC-422), est probablement interglaciaire. 

La datation au radiocarbone de fragments de coquil
lages d'un dépôt de plage suspendue, dans la partie sud-est 
de l'île Melville, présumés d'origine postglaciaire, a révélé 
que ces fragments étaient âgés d'environ 34,050 ans 
( CGC-154). Cette date est vraisemblablement un mini
mum et se rapporte à un intervalle non glaciaire antérieur 
au Wisconsin classique. On suppose également qu'un 
échantillon de coquillage d'un dépôt d'épandage, dans l'île 
voisine de Byam Martin, provient de matériaux plus an
ciens, car son âge est indéfini (CGC-357). 

lie Bathurst. Sur la rivière Stuart, dans la partie nord de 
l'île Bathurst, de l'argile silteuse marine postglaciaire recou
vre une terrasse où 4 pieds de tourbe reposent sur 20 pieds 
de gravier d'origine locale. Le gravier repose sur une sur
face d'érosion sus-jacente à du sable blanc de provenance 
lointaine, peut-êtré du Tertiaire. Les graviers semblent indi
quer une période d'alluvionnement dans un intervalle quel
conque antérieur au Wisconsin, durant lequel le niveau de 

la mer était au-dessus de son niveau actuel. Ultérieurement 
eut lieu un intervalle de stabilité relativement long, au cours 
duquel 4 pieds de tourbe se sont formés dans la vallée. La 
tourbe a été datée à >36,000 ans (CGC-165). 

Près de l'inlet Goodsir, dans le centre-est de l'île 
Bathurst, de la tourbe, âgée de >35,000 ans (CGC-178), 
était rencontrée sous et dans du till sous forme de lentilles. 
Blake (1964) considère très probable que cette tourbe soit 
interglaciaire, mais il est possible qu'elle représente un 
interstadiaire du Wisconsin. Il signale que le till ressemble 
à celui à teneur de coquillages marins recueillis dans les 
endroits situés au-delà de la limite marine postglaciaire. 
Les âges d'environ 35,900 et 33,940 ans (CGC-212, 378), 
obtenus sur des coquillages recueillis dans la partie cen
trale de l'île, constitueraient des minimums. 

Îles Ellesmere et Axel Heiberg. J. G. Fyles a observé 
des dépôts de terrasse à des niveaux inférieurs aux terrasses 
de la formation de Beaufort et les estime provisoirement 
comme interglaciaires. Il a trouvé, au voisinage du fjord 
Slidre, dans le centre-ouest de l'île Ellesmere, associée à 
une terrasse de gravier, de la tourbe de roseaux et de 
mousse datée à >41,200 ans (ÇGC-268). Les blocs indi
quent que cette terrasse a été recouverte probablement par 
les glaciers. La glaciation expliquerait aussi la dissémina
tion d'anciens coquillages marins, sur des plateaux analo
gues, au sud du fjord S!idre, et ailleurs, dans les îles Elles
mere et Axel Heiberg, en deçà et au-delà de la limite 
marine postglaciaire; les coquillages ont donné au radio
carbone, de 20,000 à 40,000 ans, âges estimés minimaux en 
raison d'éventuelles contaminations par des coquillages 
plus anciens. Ils apportent néanmoins la preuve d'événe
ments marins, antérieurs à la dernière grande avancée des 
glaces. 

Le long du détroit de Nansen, sur les îles Ellesmere 
et Axel Heiberg, des sédiments marins fossilifères estimés 
interglaciaires, se trouvent bien au-dessus des dépôts marins 
postglaciaires les plus élevés. Par endroits, ces sédiments 
interglaciaires semblent être recouverts de drift (Fyles et 
Craig, 1965). Les coquillages ont donné au radiocarbone 
des âges entre 35,000 et 40,000 ans (CGC-65, 113, 149) 
considérés minimaux. 

Une tourbe de mousse sableuse, affleurant au fond 
d'un canal d'eau de fonte, vers l'amont de l'inlet Makinson 
dans le sud de l'île Ellesmere, repose sur un gravier à blocs 
et est sous-jacente à des blocs. La tourbe date de >36,400 
ans (CGC-140), le gravier et les blocs semblent être l'in
dice d'une terrasse à un haut niveau d'un intervalle inter
glaciaire ou glaciaire ancien. 

Des coquillages prélevés d'un sol sablonneux, à la 
limite marine de la péninsule Swinnerton, sur le côté sud
ouest de i'inlet, ont donné au radiocarbone 29,800 ± 200 
ans (CGC-134). Ces coquillages semblent indiquer une 
transgression marine antérieure à la dernière avancée des 
glaces. 
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Région de la Cordillère 

L'évolution géologique au Pléistocène de la région de 
la Cordillère est quelque peu plus variée que celle de l'in
térieur continental, du fait que certaines régions ont 
échappé à la glaciation, tandis que d'autres l'ont subie une 
ou plusieurs fois avant la dernière grande transgression 
des glaciers, présumée du Wisconsin classique. Cette avan
cée, sans s'étendre aussi loin que les glaciations antérieures, 
a néanmoins recouvert la plus grande partie de la région 
de la Cordillère. Les études géomorphologiques demeurent 
limitées, mais l'existence de vallées enfouies et les succes
sions épaisses de couches de sédiments glaciaires et non 
glaciaires enfouis, témoignent de modifications radicales du 
réseau de drainage, résultant de l'alternance des périodes 
glaciaires et non glaciaires. Il reste possible que la succes
sion évolutive au Pléistocène ancien soit intégralement con
servée dans la partie du Yukon non recouverte par les gla
ciers ou dans les régions adjacentes que seuls ont recouver
tes des glaciers plus anciens. Actuellement, les données res
tent fragmentaires. Les informations sur Je Pléistocène 
ancien dans la région couverte par le dernier grand système 
de glaciers sont également fragmentaires, mais, par endroits, 
de nombreux indices révèlent les événements glaciaires plus 
anciens. 

Régions non recouvertes par les glaciers 

Les régions de la Cordillère, exemptes de glaciation, 
apparaissent sur la Carte glaciaire du Canada (carte 
1253A) . Une petite région dans le sud-ouest de !'Alberta 
s'étend au-dessus et au-delà des limites des glaciers de 
vallées de la région de la Cordillère à l'ouest, et au-dessus 
et au-delà des limites de la nappe de glace Laurentide à 
l'est. L'extension des glaciers de la région de la Cordillère 
s'est trouvée contenue sur le flanc oriental aride des Ro
cheuses. Le terrain raboteux de cette région exempte de 
l'action des glaciers ne se prête pas à la préservation des 
sédiments non glaciaires témoins de l'évolution et du climat 
du début du Pléistocène. Des régions exemptes de glacia
tion, aux contours très irréguliers, se trouvent dans une 
partie des monts Mackenzie et du plateau de la Liard. 
Situées entre les glaciers de la Cordillère et la nappe de 
glace Laurentide, ces régions existent par suite d'un ensem
ble de facteurs climatiques et topographiques. On ne con
naît pas la stratigraphie du Pléistocène de ces régions. 

La plus vaste région au Canada demeurée hors de la 
glaciation se trouve dans le Yukon occidental. Cette région 
a échappé à la glaciation durant tout le Pléistocène du fait 
qu'elle s'étend dans une région sèche à l'est du haut massif 
de St-Élie, où la quasi-totalité de l'humidité des masses 
d'air du Pacifique se résout en précipitations. Les inter
valles interglaciaires, à la fois secs et froids du Yukon occi
dental, étaient défavorables au développement de flores et 
faunes variées, comparables à celles des intervalles inter
glaciaires secs et chauds ou à la flore et faune actuelles. Les 
traces des intervalles glaciaires, interglaciaires et intersta-

diaires doivent donc être recherchées dans les successions 
sédimentaires non glaciaires. Présentement les données pré
cises font défaut. 

O. L. Hughes mentionne une tourbe récente qui, sur 
la rivière Porcupine, dans le bassin de Old Crow, recouvre 
29 pieds de silt et d'argile qu'il lie à une période d'écoule
ment d'eau de fonte d'une nappe de glace Laurentide à 
travers les chaînons Richardson. Sous ces 29 pieds de silt 
et d'argile reposent environ 144 pieds de sable brun et de 
gravier, renfermant du bois daté au radiocarbone à > 41 ,300 
ans ( CGC-199), et contenant, outre du pollen, l'indice 
d'un intervalle interglaciaire. Cette succession sédimentaire 
témoigne de l'intervalle non glaciaire actuel, d'un inter
valle glaciaire antérieur et d'un intervalle interglaciaire 
encore plus ancien, mais sa chronologie précise demeure 
inconnue. 

Dans la majeure partie de la région du Klondike 
exempte de glaciation, O. L. Hughes a reconnu que la base 
des tourbes modernes remontait de 9,000 à 11,000 ans, 
alors que les débris organiques du sous-sol, présents dans 
le silt et le gravier des gisements de placers en opération, 
étaient en général d'âge trop ancien pour la datation par 
la méthode au radiocarbone. Cependant, la datation du bois 
prélevé à la base de 20 pieds de tourbe silteuse, le long du 
ruisseau Hunker, a donné 9,520 ± 130 ans (CGC-73), 
alors que du bois trouvé 4 pieds plus bas, dans un silt gelé, 
a donné environ 30,800 ans (CGC-88). Des sédiments de 
cet intervalle interstadiaire du Wisconsin moyen ont, sans 
nul doute, été déposés en plusieurs régions du Yukon 
exemptes de glaciation. 

Régions recouvertes par d'anciens glaciers 

Bien des régions de la Cordillère portent la marque, à 
des altitudes supérieures et au-delà des limites atteintes par 
l'ultime transgression glaciaire (carte 1253A), d'une ou 
plusieurs glaciations anciennes. Fyles (1963b) rapporte 
que le soulèvement des bas-plateaux du sud de l'île Van
couver et la formation consécutive de chenaux d'écoule
ment étroits ont eu lieu avant la formation des dépôts 
meubles actuels. Ces dépôts et les traces des glaciers re
monteraient au milieu du Pléistocène. Les glaciers du 
Pléistocène ont envahi la région, modifiant profondément 
les vallées existantes et aplanissant ou adoucissant ailleurs 
les principaux traits topographiques. La région porte les 
marques d'au moins deux avancées distinctes des glaciers. 
A une époque, les glaciers ont recouvert les montagnes 
jusqu'à 8,500 pieds dans le chaînon Okanagane de la 
chaîne des Cascades, au centre-sud de la Colombie-Britan
nique, alors que la dernière nappe de glace n'a pas dépassé 
7,500 pieds. Une bande de terrain à glaciations anciennes 
et encerclant la région non envahie par les glaciers, dans 
les Foothills du sud-ouest de !'Alberta, s'étend de 500 à 
1,000 pieds environ au-dessus de la limite des glaciers de 
la Cordillère et de ceux de la nappe de glace Laurentide. 

Dans les monts Mackenzie et la chaîne de Selwyn, une 
région allongée, partiellement exempte de glaciation, porte 
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dans l'ensemble les marques d'une ou de plusieurs avancées 
des glaciers de la Cordillère du début du Pléistocène et du 
Wisconsin. Les anciens glaciers du versant ouest des monts 
Mackenzie et du versant est de la chaîne de Selwyn ont 
apparemment rempli les vallées d'entremont à des niveaux 
supérieurs à ceux des glaciers du Wisconsin. La zone 
bordant la limite des anciens glaciers se trouve en consé
quence très complexe et à ce jour demeure non carto
graphiée (carte l 253A). La région s'étend au-dessus et 
au-delà des limites occidentales atteintes par la nappe de 
glace Laurentide. Cependant, les glaciers de la Cordillère, 
s'écoulant vers le nord en direction des rivières Arctic Red 
et Peel, ont rencontré la nappe de glace Laurentide plus 
ancienne dans sa progression vers le sud. Dans cette région, 
une vaste zone distincte a été recouverte par d'anciens 
glaciers, mais les relations entre la nappe de glace Lauren
tide et les glaciers de la Cordillère restent incertaines. 

Une région, de 10 à 20 milles de large, recouverte 
à une époque par d'anciens glaciers, s'étend entre la région 
non envahie par les glaciers du Yukon et la limite occi
dentale de la nappe de glace Laurentide du Wisconsin. Les 
formes d'origine glaciaire y sont relativement rares, mais 
on y trouve un relief réduit et une topographie bosselée. 

Une région, très variable en largeur, sépare, dans le 
sud-ouest du Yukon au nord du massif de St-Élie, des ter
rains exempts de glaciation de ceux qui, à l'est et au sud, 
l'ont subie au cours du Wisconsin classique. Plusieurs 
glaciations ont été identifiées dans cette région (Denton et 
Stuiver, 1967; Bostock, 1966). Il semble aussi que les 
anciens glaciers, dans les parties montagneuses de l'inté
rieur du Yukon, aient dépassé en épaisseur les glaciers du 
Wisconsin . Certains sommets du Yukon central aride, plus 
élevés que les glaciers du Wisconsin, ont été à une époque 
recouverts par un ou plusieurs anciens glaciers, une frange 
de terrain en garde l'empreinte. Par ailleurs, deux glacia
tions antérieures, dites Shakwak et Icefield, près du lac 
Klouane, sur le versant nord-est du massif de St-Élie, n'ont 
pas eu l'ampleur des glaciations du Klouane ou du Wis
consin classique. Les anciens glaciers s'étendaient à quel
que 70 à 75 milles au nord-est de la ligne de partage 
actuelle entre les glaciers du Pacifique et ceux de l'inté
rieur. Ils atteignaient la partie est du bassin du lac 
Klouane. La dernière grande nappe de glace emplissait Je 
bassin du lac Klouane et s'étendait de 90 à 100 milles vers 
le nord-ouest le long de la vallée jusqu'au voisinage de 
Snag (Yukon) avec une langue de glace en direction nord 
de 20 milles, Je long et vers l'aval de la rivière White 
(Bostock, 1952). A cet endroit, un ancien glacier avait 
transporté du drift sur 20 milles de plus le long de cette 
même rivière. La corrélation entre les anciens drifts du 
bassin du lac Klouane et celui de la vallée de la rivière 
White n'a pas été établie, mais ce dernier semble antérieur 
et est vraisemblablement pré-Illinoien. 

Deux limites des glaces évidentes apparaissent dans le 
Yukon central et peuvent être facÜes à distinguer et à re
tracer (Bostock, 1966) . Elles marqueraient les limites de 

la dernière avancée des glaces et d'une avancée ancienne. 
En outre, du drift, comprenant du till et des blocs errati
ques, et présentant une topographie modifiée d'origine 
glaciaire, se rencontre au-delà de la limite de l'avancée 
ancienne et pourrait indiquer deux autres avancées des 
glaciers plus anciennes encore. La dernière grande avancée 
des glaces, dans la vallée de la rivière Stewart, porte Je 
nom de McConnell. La plus récente transgression des 
anciennes avancées a reçu le nom de Reid et suit la vallée 
sur 40 milles au moins au-delà de la limite de l'avancée 
McConnell et présente des traits glaciaires distincts, y com
pris une moraine terminale. A l'ouest de la moraine ter
minale, la partie intérieure de la rivière Stewart est géné
ralement dépourvue de traits topographiques d'origine 
glaciaire, mais un till gris de silteux à argileux, comprenant 
surtout des pierres non altérées et quelques blocs erratiques 
épars, témoigne de l'ancienne avancée des glaciers dite 
Klaza. 

Les glaciers Klaza s'étendaient à 25 milles au moins 
au-delà des limites de l'avancée Reid. Des traits topographi
ques réduits d'origine glaciaire, et apparentés aux glaciers 
Klaza, ont aussi été observés dans quelques autres vallées. 
La plus ancienne avancée des glaciers de la partie infé
rieure de la vallée de la rivière Stewart dépassait de 25 
milles la limite des glaciers Klaza et s'étendait jusqu'à 
20 milles du fleuve Yukon; cette avancée des glaces a reçu 
le nom de Nansen. Elle se présente sous forme d'une 
couche de drift très épaisse qui a donné à la région une 
topographie onduleuse et bosselée ou parfois en terrasses. 
Ce drift a fermé le lit d'un cours d'eau, lequel a creusé un 
canon profond de 300 pieds dans la roche en place. 
Bostock a remarqué la désagrégation avancée du drift 
Nansen dans certaines vallées; les pierres sont décom
posées, le till et les graviers sont généralement bruns. Le 
till, au-dessous d'une coulée de lave, à 3 milles en aval de 
Fort Selkirk sur le fleuve Yukon, se rattacherait à l'avancée 
Nansen, mais il est peut-être plus ancien. Les glaciers 
Nansen, sur le versant nord de la vallée de la rivière 
Stewart, semblent avoir atteint le niveau d'un col peu 
élevé et les eaux de fonte se sont écoulées par ce col vers 
le nord en déposant un gravier caractéristique le long de 
la vallée du ruisseau Australia et de la rivière lndian, jus
qu'à leur confluent avec le Yukon à 40 milles environ en 
aval du confluent de la rivière Stewart et du Yukon. 

Bostock déclare, qu'en coupe, les surfaces des glaces 
des principales avancées des glaciers, dans la partie supé
rieure de la vallée de la rivière Stewart, s'élèvent douce
ment vers l'est et convergent vers le haut, de sorte que les 
moraines de l'avancée McConnell et celles des anciennes 
avancées glaciaires précédentes se rapprochent au point 
d'être indistinctes. Les moraines des avancées McConnell 
et Reid se rencontrent respectivement à 4,000 et 4,400 
pieds, sur le plateau Talbot au sud-est de Mayo, ainsi que 
des blocs erratiques épars à 4,700 pieds, indices peut-être 
de la glaciation Klaza. Deux petites buttes, au-dessus de 
4, 700 pieds, étaient peut-être des nunataks. D'autres 
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moraines s'étendent dans la reg10n, certaines pourraient 
indiquer des oscillations des fronts des glaces au cours des 
glaciations anciennes. 

Vernon et Hughes ( 1965) ont trouvé épars, dans le 
centre-ouest du Yukon, des indices d'une ou plusieurs gla
ciations anciennes au-delà et au-dessus d'un terrain nette
ment marqué par une glaciation intermédiaire qui s'étendait 
au-delà et au-dessus des dépôts de la dernière grande 
avancée glaciaire. 

On sait peu des glaciations anciennes, sauf ce que 
révèle la rencontre de blocs erratiques épars dans des 
régions exemptes apparemment de glaciation. Les traces 
des grands glaciers de transection, formés durant la glacia
tion intermédiaire, ont été délimitées dans la partie orien
tale de la région, et leurs angles de pente, déterminés sur 
de longues distances, atteignent de 19 à 35 pieds par mille. 

Dépôts organiques enfouis dans les principales 
régions envahies par les glaciers 

Des dépôts interglaciaires et interstadiaires existent 
dans le sud de la Colombie-Britannique, et correspondent 
peut-être au Sangamon et au milieu du Wisconsin. L'éten
due de plusieurs nappes de glace du Pléistocène au Yukon 
a été délimitée, mais un seul endroit a permis d'attribuer 
les dépôts organiques enfouis, et partant, les dépôts gla
ciaires associés, à une période du Pléistocène. Les endroits 
de dépôts organiques enfouis, dans le sud de la Colombie
Britannique et dans le territoire du Yukon, sont indiqués 
sur les figures XII-14 (a) et (b) respectivement. 

Détroits de Géorgie et Juan de Fuca. Des dépôts recou
verts de till, porteurs de débris organiques et connus sous 
le nom de sédiments de Quadra, dans la région du détroit 
de Géorgie, ont été rattachés à l'interglaciaire dite Olympia, 
qui a précédé la dernière grande transgression dite glacia
tion Fraser (Armstrong et coll , 1965) . Ils peuvent corres
pondre, aux fins de comparaison fondée sur les datations 
au radiocarbone, au milieu du Wisconsin et au Wisconsin 
classique de la région des Grands lacs et de l'intérieur du 
continent. Des recherches récentes, entreprises par J . G. 
Fyles et E. C. Halstead, ont montré la vaste répartition 
des sédiments de Quadra, dans le sud-est de l'île Vancouver. 
D'après Fyles (1963b), les sédiments de Quadra se com
posent d'une unité inférieure de silt argileux contenant des 
pierres et coquillages marins, d'une unité moyenne de silt 
renfermant des végétaux, du gravier et du sable, et d'une 
unité supérieure de sable blanc parsemé de lits de gravier 
et de silt renfermant des végétaux. Les épaisseurs maxi
males de ces unités atteignent respectivement 80, 40 et 
250 pieds environ. L'unité inférieure marquerait la transi
tion d'un régime glacio-marin au régime marin . L'unité 
moyenne contenant des végétaux semble s'être formée dans 
une région côtière basse et marécageuse durant et proba
blement après la régression marine, dans laquelle l'argile 
marine sous-jacente s'est déposée. L'unité supérieure est 
un dépôt de plaine fluviale, caractérisé par des structures 
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FIGURE Xll-14. Emplacement de dépôts organiques enfouis dans la 
région de la Cordillère. a) Sud de la Colombie-Britannique. b) Parties 
recouvertes de glaces dans le Yukon. 

formées par remblaiements et creusements alternatifs. Elle 
renferme des lits de gravier et de silt porteur de végétaux, 
constitués surtout de débris de la chaîne Côtière conti
nentale. Fyles est d'avis que l'actuel détroit de Géorgie 
a été entièrement rempli par des sédiments avant la glacia
tion Fraser. 

Le pollen et les mollusques marins des dépôts de 
Quadra témoignent d'un climat plus frais que le climat 
actuel, mais assez comparable à celui qui règne actuelle
ment dans le golfe d'Alaska. La végétation diffère de celle 
de l'île Vancouver contemporaine par la rareté du sapin de 
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Douglas et l'abondance de l'épinette. Les âges obtenus au 
radiocarbone s'échelonnent entre environ 20,000 et peut
être 50,000 ans avant le présent. Ainsi reste à établir la 
limite inférieure d'11n très long intervalle non glaciaire, 
ou à déterminer si deux intervalles distincts sont repré
sentés par les sédiments attribués au Quadra de l'île 
Vancouver. 

Les sédiments de Quadra dans l'île Vancouver re
couvrent, par endroits un till et des sédiments associés, le 
drift Dashwood, sus-jacent aux sédiments non glaciaires 
de Mapleguard. E. C. Halstead signale, à la pointe lcarus, 
de la tourbe à la base de sédiments du type Quadra, sus
jacente à un till reposant sur de la tourbe, du silt et du 
sable silteux. La datation des tourbes inférieures a donné 
>3 7,600 et >36,650 ans (CGC-155, 191). Ces anciens 
sédiments recouvrent environ 10 pieds d'argile marine 
pierreuse, sus-jacente à un troisième till, lequel affleure 
presque au niveau des plages. Des sédiments pré-Quadra, 
contenant des débris organiques, se rencontrent aussi sous 
du till à Cordova Bay, près de Victoria. Selon J. G. Fyles, 
ces sédiments contiennent un assortiment de pollen qui 
correspondrait à un véritable climat interglaciaire, peut
être celui de l'intervalle Sangamon. Des dépôts corres
pondants, comprenant aussi de la tourbe et des couches 
porteuses de bois, affleurent sur la côte, à l'ouest de Sooke, 
dans le détroit Juan de Fuca, et ont donné > 40,300 ans 
(CGC-358). 

J. E. Armstrong a noté des sédiments de Quadra et 
pré-Quadra, porteurs de débris organiques, près de Lynn 
Creek dans les basses-terres du Fraser. Ces sédiments, 
datés à 36,200±500 ans (CGC-92-2), recouvrent un till 
sus-jacent à une unité ancienne de sable, de gravier et de 
tourbe, laquelle contenait du bois daté à >52,300 ans 
(CGC-555). Cette unité ancienne recouvre un till basal 
plus ancien encore. 

La coupe stratigraphique du Pléistocène à la pointe 
Grey à Vancouver (tabl. XII-2) est la section la mieux 
connue et la plus complète de la région des basses-terres 
du Fraser, et probablement de toute la côte ouest du Paci
fique, par suite du forage de quelque 130 puits et du per
cement d'un long tunnel, ce qui a permis d'augmenter 
immensément les données obtenues de l'étude des falaises 
littorales. 

Des sédiments de Quadra et pré-Quadra se trouvent 
également dans les localités de Coquitlam et Surrey res
pectivement à l'est et au sud-est de l'île Vancouver. 

Région sud de l'intérieur de la Colombie-Britannique. 
Fulton ( 1965) mentionne la présence de deux successions 
sédimentaires distinctes, entre des tills dans la vallée de la 
rivière Thompson et de ses affluents. La succession infé
rieure se compose de sable, silt et gravier oxydés conte
nant des cendres volcaniques, du bois et des coquillages 
d'eau douce. Des coquillages près de Merritt ont donné 
>3 7,200 ans (CGC-258). Du bois et des coquillages de 
Kamloops ont donné respectivement des âges supérieurs à 

TABLEAU XII-2 Section généralisée des dépôts du 
Pléistocène des baoses-lerres du Fraser 
(J. E. Armstrong) 

Sédiments stratifiés (postglaciaires) 
de rivière et de mer 

Till et sédiments connexes (glaciation Fraser): 
glaciaires, glaciofluviaux, glaciolacustres, 
glaciomarins 

Sédiments (Quadra) non glaciaires (inter
glaciation Olympia): marais, plaine 
d' inondation, lit de rivière et estuaire; la 
tourbe de la partie inférieure date de 
> 36,800 ans (CGC-81) 

Till et sédiments connexes (glaciation 
Semiamu): glaciaires, glaciomarins, marins 

Sédiments non glaciaires (interglaciation ?) : 
marais, lac, plaine d'inondation, lit de 
rivière, mer; comprend un peu de tourbe 

Till et dépôts stratifiés (glaciation): 
glaciaires, glaciomarins; comprend des 
coquillages 

Sédiments non glaciaires (interstratifiés avec 
du till) , lit de rivière et plaine d'inondation 

Till? 
Roche en place (Éocène) 

Épaisseur maximale 
connue, en pieds 

70 

215 

200 

130 

155 

15 

15 + 

> 32,700 et >3 5,500 ans (CGC-275, 413). La succession 
supérieure, également composée de sable, silt et gravier, 
mais non oxydés, correspond aux dépôts qui, au bras 
Salmon du lac Shuswap, renferment du bois âgé de 20,230 
± 120 ans (CGC-194). Une discordance d'érosion sé
pare les deux successions. Du till et des dépôts glacio
lacustres, affleurant par endroits sous les sédiments oxydés 
de la succession inférieure, montrent qu'une glaciation au 
moins a précédé l'intervalle non glaciaire au cours duquel 
ces sédiments se sont déposés . Les sédiments entre les tills 
se sont déposés avant la glaciation Fraser, au cours d'un 
intervalle interglaciaire d'au minimum deux phases d'allu
vionnement, séparées par une période d'oxydation et de 
formation de sol. 

Fulton ( 1968) rapporte une succession d'évolution 
géologique analogue dans le sillon Purcell, au nord du lac 
Kootenay. Il a mis en évidence l'existence de deux suc
cessions glaciaires, séparées par des sédiments intergla
ciaires contenant des matières organiques et une zone de 
paléosol. Une discordance sépare le till plus ancien et ses 
divers dépôts associés des séd iments plus jeunes. Le pa
léosol, aux horizons A, B et C, s'est formé sur des maté
riaux plus anciens. Des racines, incrustées dans l'horizon 
A, ont donné 41,900 ± 600 ans (CGC-733). Les sédi
ments non glaciaires plus récents correspondent aux dépôts 
d'une plaine inondable. Des matériaux des dépôts de cette 
plaine, prélevés successivement plus haut dans la succes-
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sion, ont donné au radiocarbone 43,800 ± 800 ans et 
42,300 ± 700 ans (CGC-7 40, 720). D'autre part, une 
souche, qui s'est développée sur un faciès de pente du 
paléosol, mais enrobée dans des graviers plus récents, a 
donné 41,800 ± 600 ans (CGC-716). Des sédiments sil
teux, imbriqués dans du gravier, ont fourni du bois daté à 
33,700 ± 330 ans et 32,710 ::±: 800 ans (CGC-542, 493), 
suivant leur position stratigraphique de bas en haut. La 
partie supérieure d'une couche de gravier grossier, sus
jacente aux sédiments silteux mentionnés plus haut, a 
donné du bois daté à 25,840 ± 320 ans (CGC-715). Ce 
gravier grossier est surmonté de till. Fulton rattache le till 
supérieur à la glaciation Fraser laquelle, à en juger par les 
datations obtenues dans la région de Kamloops, n'a atteint 
la région de Kootenay que 20,000 ans environ avant le 
présent. Il rattache les sédiments non glaciaires à l'intergla
ciaire Olympia de la côte occidentale. Le paléosol, formé 
postérieurement à l'ancienne glaciation, a été successive
ment recouvert par des sédiments interglaciaires jusqu'à 
peut-être 41 ,800 ans avant le présent. 

Région centre et nord de l'intérieur de la Colombie
Britannique. Des sédiments interglaciaires ont été signalés 
dans le centre et dans le nord de la Colombie-Britannique, 
mais leur interprétation reste douteuse. L'existence de lits 
de rivières enfouis, taillés dans d'anciens tills ou de la ro
che en place, et la présence de gîtes de placers enterrés 
sont, par endroits, révélatrices d'intervalles non glaciaires. 
Du lignite ou de la tourbe existe dans le gravier sous le 
till le long des rivières Stikine et Tuya, mais l'origine des 
dépôts demeure inconnue. Les intervalles non glaciaires 
mis en évidence sont certainement antérieurs à la dernière 
grande glaciation, mais on ne peut préciser s'ils sont du 
Wisconsin supérieur, pré-Wisconsin ou pré-Pléistocène. 
Les dépôts tertiaires, en maints endroits du centre de la 
Colombie-Britannique, sont meubles et difficiles à distin
guer des sédiments du Pléistocène. La présence de coulées 
de lave ou de filons-couches dans les sédiments meubles 
est plus caractéristique du Tertiaire, mais comme des laves 
recouvrent parfois des couches de till , l'activité volcani
que a dû se poursuivre au Pléistocène. Les coulées de lave 
associées aux tills et autres sédiments du Pléistocène peu
vent servir à dater certains événements géologiques et à 
apporter des renseignements sur le Pléistocène inférieur. 

Intérieur du territoire du Yukon. On signale peu de dé
couvertes de matériaux organiques enfouis, dans la partie 
de la région de la Cordillère recouverte par les glaciers au 
Yukon, mais sans aucun doute un plus grand nombre sera 
mis à jour au cours de l'étude de la région. 

Dans la région du lac Klouane, sur le versant nord 
du massif de St-Élie, des matériaux organiques ont été 
trouvés dans du drift antérieur à la dernière grande gla
ciation. Ils apportent la preuve géomorphologique et stra
tigraphique de l'existence de trois intervalles non gla
ciaires distincts (Denton et Stuiver, 1967). Des débris 

organiques trouvés dans des dépôts fluvio-glaciaires rat
tachés à la plus ancienne glaciation identifiée, la glaciation 
Shakwak, et des débris organiques tirés d'un lit de silt sous 
du drift stratifié de contad avec la glace de la plus récente 
glaciation, la glaciation Icefield, et une tourbe extraite de 
filets sinueux contenus dans le till même de la gla
ciation Icefield, ont donné des résultats trop anciens pour 
la datation au radiocarbone (Y-1355, 1481, 1486). Des 
débris organiques d'origine fluvio-glaciaires, sus-jacents au 
till de la glaciation Icefield, ont néanmoins donné au 
radiocarbone trois dates, échelonnées entre 30, 1 OO et 
37,700 ans (Y-1356, 1385, 1488). Ces dépôts sont recou
verts par le till de la glaciation Klouane. 

Ces dates semblent représenter un intervalle non 
glaciaire, dit Le Boutellier, d'une durée d'environ 10,000 
ans, qui peut correspondre au Wisconsin moyen de la 
partie centrale du continent. L'intervalle non glaciaire 
Silver, compris entre les glaciations Icefield et Shakwak, 
lequel a fourni les dates les plus reculées, a de loin dé
passé en durée l'intervalle Le Boutellier, à en juger par la 
différence de profondeur atteinte par l'oxydation des ma
tériaux sous-jacents, mais ni la durée, ni le climat de cet 
intervalle ne sont connus. Il est peut-être du Wisconsin 
inférieur ou du Sangamon; dans ce dernier cas, la gla
ciation Shakwak et ses dépôts fluvio-glaciaires appartien
draient à l'Illinoien. 

Une lave du Pléistocène à surface striée, près de Fort 
Selkirk sur le fleuve Yukon, recouvre du gravier, du sable 
et du silt sus-jacents à un till glaciaire. Du bois carbonisé, 
trouvé à quatre pieds au-dessous du sommet de la forma
tion litée, a été daté à > 38,000 ans (I-CGC-27). On a 
trouvé un autre indice de forêt antérieure à la dernière 
glaciation près de Mayo, sur la rivière Stewart. Il s'agit 
d'un tronçon d'arbre usé, à la base d'une lentille de till 
intercalée près du sommet dans une section de 1 OO pieds 
de sable et gravier, le tout recouvert de silt lité. La lentille 
de till correspondrait au till supérieur très répandu dans 
le voisinage le long de la rivière et constituerait le dépôt 
du glacier qui, selon toute apparence, a avancé jusqu'à 
environ 8 milles en aval de Mayo Landing. Le bois date 
de > 35,000 ans (l-CGC-180). Du bois extrait non loin, 
dans une unité de silt, de sable et d'un peu de gravier, 
recouverte par 10 pieds de till et 30 à 50 pieds de silt et de 
sable finement lités, a été daté à > 46,580 ans ( CGC-331) . 
Également, sur la rivière Stewart, en aval de McQueston, 
du bois ancien était extrait d'une lentille de cendre inter
calée sous 10 à 15 pieds de silt organique (CGC-342). 

La découverte de bois sur la rive abrupte, haute de 
200 pieds, de la rivière Liard est un autre indice inté
ressant à l'appui d'une couverture forestière ancienne. 
Une mince zone de sol, comprenant un horizon de cendre 
volcanique et 100 pieds de till brun, recouvre environ 
1 OO pieds de sable à stratification entrecroisée. Le bois 
trouvé à 30 pieds au-dessus du niveau de la rivière date 
de >40,100 ans (CGC-412). 
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LE WISCONSIN CLASSIQUE ET LES ÉVÉNEMENTS POSTGLACIAIRES 

La dernière nappe glaciaire continentale comprenait 
trois parties principales: la nappe glaciaire Laurentide, le 
complexe glaciaire de la région de la Cordillère et le com
plexe glaciaire des îles Reine-Élisabeth'. On considère, 
généralement, que la nappe glaciaire Laurentide, en se 
basant sur les directions de cheminement des glaces, com
prend les secteurs de Labrador et de Keewatin qui, malgré 
la convergence de leurs masses lors de l'avancée maximale 
au Wisconsin, étaient des régions dont l'écoulement des 
glaces vers l'extérieur était distinct au cours de la dégla
ciation. Dans le secteur de Labrador, la nappe a reculé 
vers un ou plusieurs centres, ou lignes de partage des glaces, 
dans les régions septentrionales du Québec et du Labrador, 
alors que, dans le secteur de Keewatin, la masse s'est 
divisée à une ligne de partage, située à l'ouest de la baie 
d'Hudson. Ces régions principales d'écoulement récent des 
glaces se divisaient, à leur tour, en des écoulements gla
ciaires éphémères, de moindre importance, avant la régres
sion des principales masses de glace. La déglaciation a en 
outre donné lieu à d'autres importantes masses de glace 
dérivées de la nappe glaciaire Laurentide. Une nappe gla
ciaire subsistait et était entretenue sur place dans le bassin 
Foxe et, plus récemment sur l'île Baffin. Cette nappe gla
ciaire, appelée complexe glaciaire Foxe-Baffin, n'avait rien 
de commun avec les glaciers des secteurs de Labrador et 
de Keewatin, du moins en ce qui concerne le Wisconsin 
récent, et des restes de cette nappe y demeurent encore. Au 
cours de la déglaciation initiale, il s'est formé en outre 
d'importantes calottes glaciaires distinctes dans les Appa
laches, entre autres à Terre-Neuve; il demeure possible 
qu'elles n'aient rien eu en commun avec les glaces du sec
teur de Labrador, pendant la majeure partie du Wisconsin. 

La dernière nappe glaciaire 
continentale est décrite suivant ses principaux secteurs, 
indépendamment du degré d'interdépendance auquel ces 
secteurs ont été individuellement soumis pendant leur crois
sance, durant leur maximum ou lors de leur désintégration. 
Ces secteurs sont les suivants: Je complexe glaciaire des 
Appalaches, le secteur de Labrador de la nappe glaciaire 
Laurentide, Je secteur de Keewatin de la nappe glaciaire 
Laurentide, le complexe glaciaire Foxe-Baffin, le complexe 
glaciaire de la région de la Cordillère, et le complexe 
glaciaire des îles Reine-Élisabeth. En raison de l'étendue 
des régions de la zone d'influence des principaux secteurs 
glaciaires mentionnés ci-dessus, il est sans doute nécessaire 
d'étudier certains traits d'après des régions plus petites ou 
selon des processus particuliers glaciaires ou de déglacia
tion. Avec la fonte des nappes glaciaires et des glaciers, 
et la découverte des terres, apparaissaient les formes im-

1 La dénomination ccomplexe glaciaire• englobe indifféremment, 
nappe glaciaire, calotte glaciaire, glacier de piémont et glacier 
de vallée. 

primées par la glace où la terre était jonchée de débris 
laissés au front des glaciers lors de leur retrait. On a 
retrouvé les mêmes débris dans les lacs ou la mer. Les 
traits glaciaires et postglaciaires très complexes, et les dépôts 
demeurés en place de nos jours, permettent de retracer le 
cheminement emprunté par les fronts glaciaires, lors de 
leur recul, et d'interpréter les événements de déglaciation 
et postglaciaires. 

Complexe glaciaire des Appalaches 

Le complexe glaciaire des Appalaches englobe la 
majeure partie, sinon l'ensemble, de la région des Appa
laches au Canada et comprend: l'île de Terre-Neuve, les 
provinces Maritimes, et les monts Appalaches dans le 
sud-est du Québec. On sait peu au sujet de la progression 
des glaciers de cette région, au cours de la période anté
rieure à l'avancée maximale des glaciers du Wisconsin. 
Cette province physiographique est en grande partie une 
région de hautes-terres, sujette à d'abondantes chutes de 
neige qui, en raison des conditions climatiques durant le 
Wisconsin, ont pu former au début de la glaciation un 
certain nombre de calottes glaciaires. Sous l'influence des 
vents humides et dominants de l'intérieur du continent 
en direction nord-est, et sous celle des masses d'eau envi
ronnantes, ces calottes glaciaires se sont étalées radiale
ment par accrétion différentielle, à tendance vers le 
sud-ouest. On a relevé un bon nombre de stries et de can
nelures glaciaires et plusieurs régions de dispersion de 
roches, toutes orientées à angle droit, à la direction géné
ralement considérée comme la tendance de la direction de 
l'écoulement des glaces durant la phase maximale du Wis
consin et au cours de la dernière régression. Il est possible 
que la région des Appalaches ait été, dans sa majeure par
tie, recouverte de glaces, avant la confluence avec les glaces 
du secteur du Labrador, Je long du Saint-Laurent et du 
détroit de Belle-Isle. On considère donc comme admis que 
les premiers mouvements des glaces étaient des phéno
mènes locaux, non reliés à la phase de croissance des 
glaces du secteur de Labrador de la nappe glaciaire Lauren
tide. Il est probable que le complexe glaciaire des Appa
laches était composé de deux parties principales dont l'une 
recouvrait Terre-Neuve et l'autre, les provinces Maritimes. 
Toutes deux convergeaient vers le secteur de Labrador 
de la nappe glaciaire Laurentide pendant une durée indé
terminée au cours du Wisconsin; il y eut confluence, le 
long du lit du Saint-Laurent, tout en passant par le détroit 
de Cabot, mais cette confluence a été de courte durée au 
cours de l'avancée maximale des glaciers du Wisconsin. 

Le tracé de la déglaciation, tel qu'indiqué par les 
caractéristiques de tous genres dues au mouvement des 
glaces dans cette région (carte 1253A), apporte peu de 
preuves à l'appui de la théorie du retrait général du front 
des glaces vers le Québec et Je Labrador. Il est évident que 
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le milieu mant1me a exercé sa propre influence. En Nou
velle-Écosse seulement, une orientation régionale vers le 
sud-est est évidente, ce qui suggère des mouvements gla
ciaires à partir d'un centre au Labrador, ou leur retrait 
vers ce centre, mais cette direction pourrait tout aussi 
bien indiquer un centre d'écoulement à partir du Nou
veau-Brunswick ou du Maine. Malgré le fait que des blocs 
erratiques du Labrador aient été signalés sur les hautes
terres de la Gaspésie, la preuve reste à faire d'une vaste 
progression des glaces du Labrador au Wisconsin sur les 
hautes-terres de la Gaspésie et des plateaux du Nouveau
Brunswick. 

1 'erre-Neuve 

Événements glaciaires. Henderson ( 1960) n'a découvert 
aucune évidence sur la presqu'île Avalon d'un envahisse
ment général de la presqu'île par des glaces venant de 
l'ouest; il en déduit que la presqu 'île avait sa propre 
calotte glaciaire, à partir de laquelle des glaciers avan
çaient vers le nord et vers le sud par les chenaux occupés 
présentement par les baies de la Trinité, de la Conception, 
Ste-Marie et de Plaisance, jusqu'aux Grands bancs. Du 
côté est de la baie de la Trinité, quelques blocs errati
ques originaires de la partie principale de l'île se trouvent 
à une altitude entre 20 et 25 pieds, et sont très proches de 
la limite maximale de la transgression marine, ce qui fait 
supposer que la nappe de glace de la partie principale de 
l'île était active après un recul considérable de la calotte 
glaciaire d'Avalon et de la submersion marine des grèves 
actuelles de la presqu'île Avalon. 

Henderson croit que le dernier glacier actif de la pres
qu'île Avalon était dans la baie Ste-Marie et entraînait 
des débris vers la partie centrale de la presqu'île au fur et 
à mesure qu'il s'étalait en éventail en direction des baies 
de la Trinité et de la Conception; l'écoulement libre en 
direction sud, le long de la baie Ste-Marie, était entravé 
par un seuil bloquant l'entrée de la baie. L 'assemblage des 
photos aériennes permet de déceler la présence de stries 
transversales dans les dépôts morainiques du centre de la 
presqu'île Avalon. Ces tracés ne sont cependant pas inva
riablement convexes par rapport à la direction de l'écoule
ment des glaces. Henderson croit que le glacier s'amenui
sait dans la baie Ste-Marie, alors que son front régressait 
sur tous ses côtés en même temps. 

MacClintock et Twenhofel ( 1940, p. 1731) en sont 
venus à la conclusion que toute l'île était recouverte de 
glaces, au cours du Wisconsin , et que « ... les glaces for
maient une seule calotte en mouvement dans toutes les 
directions vers la périphérie à partir du plateau Long 
Range, du plateau Central et de la presqu'île Avalon, jus
qu'au-delà des rives actueiles de l'île ». Leurs études ne 
font aucune allusion aux événements antérieurs au Wis
consin, comme Coleman l'avait soutenu précédemment, 
mais elles servent plutôt à établir une chronologie d'ensem
ble du Wisconsin , chronologie fondée sur les observations 
effectuées dans la région de la baie St-Georges du sud-

ouest de Terre-Neuve. Le drift le plus ancien, le «stade de 
la rivière St-Georges », renferme du till, du gravier formé 
au contact de la glace et du silt marin sus-jacent, le tout 
présentant une topographie qui suggère l'existence de blocs 
de glace entourés ou recouverts par des dépôts marins. A 
la suite d'un important recul du front des glaces des lit
toraux, se sont formés des deltas, le «stade de la baie St
Georges», qui renferment des fossiles marins semblables 
à ceux d'aujourd'hui. Une nouvelle transgression glaciaire 
a recouvert les deltas, déposé une couche supérieure de 
till et a formé une moraine frontale près des côtes; ces 
dépôts comprennent le «drift de Robinsons Head ». Puis, 
eut lieu une importante régression des glaces vers les ré
gions du plateau central, mais un arrêt dans leur recul a 
entraîné la formation de moraine dans les vallées: c'est 
le stade de la moraine de «Kittys Brook» . Une régression 
ultérieure a fait émerger les saillants du plateau que les 
glaces en retrait ont érodés en pentes abruptes. A une 
phase plus récente, les glaces ne subsistaient que sous for
me de glaciers de vallées sur les flancs abrupts des pla
teaux. Certains glaciers ont déposé de petites moraines et 
ont formé des cirques dont certains contiennent de la neige 
et de la glace éternelles . Les travaux de K. Widmer dans 
la région de la baie de !'Hermitage, sur la côte sud de 
Terre-Neuve, démontrent une relation étroite de même na
ture entre les glaces «récentes» et la trangression marine. 

La partie principale de l'île a subi une vaste trans
gression glaciaire en direction des côtes (Jenness, 1960). 
Des fjords sont particulièrement très découpés le long 
du littoral sud et nord-est. Il existe aussi de grandes su
perficies de terrain strié, de terrain semé de collines el
liptiques et de moraine ridée (pl. XII-7). Les linéations, 
les stries glaciaires, les cannelures et les traînées de blocs 
erratiques sont l'indice d'un cheminement des glaces très 
complexe, à écoulement erratique et aux centres se dé
plaçant sans cesse au cours de la fonte de la calotte gla
ciaire de l'île. Il semble que les dernières calottes gla
ciaires actives couronnaient les plateaux de Terre-Neuve. 

La théorie du recouvrement d'une grande partie de 
Terre-Neuve par les glaces du secteur de Labrador au 
cours de l'avancée maximale du Wisconsin, comme l'a 
suggéré Flint ( 1940), par suite du soulèvement progres
sif des anciennes lignes côtières en direction nord le long 
de la côte ouest, reste discutable. L'auteur croit que 
Terre-Neuve avait sa propre calotte glaciair.: active au 
cours du Wisconsin classique, et ce, malgré la jonction 
avec les glaces du secteur de Labrador dans le golfe 
Saint-Laurent, au cours de la majeure partie de ladite 
période. MacClintock et Twenhofel (1940) entrevoient la 
possibilité d'un chevauchement des glaces du Labrador, 
mais il n'existe aucune preuve tangible à l'appui de cette 
théorie, et ils en sont venus à la conclusion que le pro
blème demeurera tant que le transport des blocs des 
moraines n'aura pas été étudié en fonction de la géologie 
régionale, sur le continent et dans l'île. Cependant, Cooper 
( 1937) mentionne la présence de blocs erratiques du con-
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tinent sur les plus hautes terres de l'extrémité septentrionale 
de la grande péninsule du nord de la province, associés à 
des stries glaciaires orientées vers le sud-est. A cause de 
la proximité du secteur de Labrador, on peut s'attendre à 
un tel mouvement des glaces. Les photographies aériennes 
permettent de déceler la présence de moraines De Geer 
le long du détroit de Belle-Isle; ces moraines indiquent 
un cheminement récent en direction sud ou est, le long 
du détroit, vers le golfe Saint-Laurent; ce cheminement 
est probablement dû à la jonction des glaces de Terre
Neuve et de celles du secteur de Labrador. Avec la trans
gression marine vers le nord-est, le long du chenal pro
fond entre Québec et Terre-Neuve, vers le détroit peu pro
fond de Belle-Isle, les glaces de Terre-Neuve se seraient 
séparées des glaces du secteur de Labrador. A ce stade de 
déglaciation, il y a environ 12,000 ans, le plateau Meca
tina, au nord-ouest du détroit de Belle-Isle, faisait effec
tivement dévier les glaces du secteur de Labrador vers le 
nord-est, dans une direction opposée au détroit de Belle
Isle. 

Dans la partie septentrionale de Terre-Neuve, des 
variations dans la direction des moraines De Geer indi
quent un centre éphémère d'écoulement actif, situé dans 
la région où antérieurement les glaces de Terre-Neuve 

étaient en contact avec celles du secteur de Labrador, à 
l'extrémité nord de la péninsule. L'écoulement glaciaire 
récent à partir des plateaux de Terre-Neuve a changé son 
orientation du sud-ouest au nord-ouest, au fur et à 
mesure du déplacement du centre d'écoulement vers les 
monts Long Range, et a entraîné la formation d'une série 
de moraines terminales lobées dans la région de l'étang 
Ten Mile. 

Les observations de l'auteur, dans la région côtière 
du centre-ouest, viennent étayer la théorie d'une calotte 
glaciaire active à Terre-Neuve vers la fin du Wisconsin. 
Un écoulement glaciaire très important à partir de l'in
térieur vers la côte ouest s'avançait le long des prin
cipales vallées parallèles aux structures de la roche en 
place et à travers un terrain raboteux. 

Événements marins. L'interprétation des données de la 
transgression marine maximale se complique du fait que 
les glaces «récentes» ont détruit les marques littorales les 
plus élevées de certaines régions, telles que celles des côtes 
du sud-ouest de Terre-Neuve, et probablement aussi celles 
du nord-est. Ce phénomène signifie que le soulèvement 
postglaciaire, tant local que régional, se retrouve dans la 
configuration indiquée par la submersion marine. 

PLANCHE Xll-7. Moraine moutonnée près de l'étang Meca, dans l'est de Terre-Neuve. Photographie aérienne verticale. La moraine ne présente pas de 
signes d'écoulement des glaces. Échelle de 1,320 pieds au pouce. 
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Sur la presqu'île Avalon, Henderson (1960) n'a décou
vert des indices d'une transgression marine, de la fin de la 
période glaciaire, que le long de la côte est de la baie de 
la Trinité et sur l'isthme d'Avalon. Il est possible que I'iso
base de zéro ou ligne reliant les points de soulèvement 
zéro soit orientée vers le nord-est, le long de la rive est de 
la baie de Plaisance, qu'elle traverse l'isthme, à la hauteur 
de Norman's Cove, pour entrer vers l'intérieur de l'île en 
longeant la côte est de la baie de la Trinité. Henderson 
s'est aperçu que l'élévation des caractéristiques marines 
soulevées augmentait en direction nord-ouest, le long de 
l'isthme, et aussi en direction nord, le long de la rive est 
de l'île proprement dite, et ceci jusqu'à la baie Bonavista 
et au-delà. L'isobase de 1 OO pieds longe la rive sud-est de 
la péninsule Burin et l'axe de la baie Bonavista. II reste 
que les données pour les isobases peuvent être caractéris
tiques d'une période initiale de transgression marine, vaste
ment concentrique le long de la côte est de Terre-Neuve. 

La position la plus élevée des caractéristiques de plage 
diminue en élévation en direction ouest, le long de la côte 
sud de l'île. K. Widmer a observé des plates-formes litto
rales d'abrasion, à une élévation de 100 à 110 pieds, sur 
les îles situées à l'embouchure de la baie de Fortune et à 
divers endroits avoisinants sur l'île. La limite de la trans
gression maximale marine se situe à une élévation d'environ 
70 pieds au fond de la baie de Fortune et à 30 pieds près 
de Burgeo. Entre Burgeo et Port-aux-Basques, il n'y a pas 
d'anciennes plages. Dans le même ordre d'idées, il existe 
des traces d'avancées récentes de glaciers vers la mer, Je 
long du côté sud-est de la baie St-Georges, sur la côte 
ouest de Terre-Neuve. Il est possible que ces avancées de 
glaciers aient détruit les traces d'anciens rivages (Flint, 
1940; MacClintock et Twenhofel, 1940). Flint a cependant 
démontré que le niveau maximal de la transgression 
marine, croît de zéro, à l'extrémité sud-ouest de Terre
Neuve, à 100 pieds, dans Je fond de la baie St-Georges, et 
à 200 pieds dans Bonne-Baie, et qu'il est caractérisé par 
des isobases orientées vers Je N70°E. Plus récemment, au 
cours d'une pause dans le soulèvement, la mer a taillé des 
plates-formes dans la roche en place, le long de la côte 
occidentale et sur la côte septentrionale de l'île; on leur a 
donné le nom de «surface de la baie des Îles». Les isobases 
sur cette surface sont orientées vers le N80°E, l'isobase 
zéro se situant Je long du rivage nord de la baie St-Georges, 
celle de 1 OO pieds traversant Bonne-Baie et celle de 250 
pieds traversant la baie aux Lièvres. L'étude des photogra
phies aériennes de cette région révèle une autre importante 
plate-forme, près du niveau de la mer. Il s'agit selon toute 
probabilité de la plate-forme à 30 pieds relevée par Cooper 
(1937) comme étant une plate-forme taillée par les vagues. 

Sur la côte nord, les traits soulevés de la transgression 
marine accusent deux ou trois périodes stationnaires, dont 
deux peuvent correspondre à celles relevées sur la côte 
ouest. La troisième représente probablement la période 
initiale de la transgression marine relevée le long des côtes 
orientales de l'île. Des coquillages marins de la baie Verte, 

considérée d'un ancien niveau de mer situé à 180 pieds 
d'altitude, ont donné 11,520 à 11,950 ans avant le présent 
(CGC-55, 75, 87). L'évidence de l'action de la mer et des 
dépôts marins au-delà du niveau de 200 pieds, et peut-être 
même au-delà de 250, révèle que la déglaciation, sur la 
côte nord de l'île, a débuté bien avant les derniers 12,000 
ans. Les dates au radiocarbone de certains coquillages de 
la côte ouest de Terre-Neuve indiquent que la mer a envahi 
la baie St-Georges avant les derniers 13,420± 190 ans 
(CGC-598), et la baie des Îles avant 12,600±170 ans 
( CGC-868) avant Je présent. 

Île du Cap-Breton, Nouvelle-Écosse 

On présumait que la nappe glaciaire Laurentide avait 
envahi le golfe Saint-Laurent et transgressé le Cap-Breton 
en direction sud-est (J. W. Goldthwait, 1924 ). Il est cer
tain que les glaciers ont avancé vers le sud-est, traversé 
le détroit de Cabot, érodé l'île Saint-Paul et l'extrémité 
septentrionale de l'île du Cap-Breton, et ont envahi le dé
troit de Canso, mais ailleurs la direction du mouvement 
régional des glaces est difficile à déterminer du fait qu'el
les ont laissé peu de traces. L'auteur croit que les hautes
terres de l'île du Cap-Breton n'étaient pas recouvertes 
par les glaciers du secteur de Labrador, mais plutôt par 
une calotte glaciaire locale, et que l'écoulement des glaces 
vers l'extérieur était peu important. 

Il subsiste, cependant, des traces de l'action des gla
ciers dans le détroit de Northumberland, sur la côte ouest 
de l'île du Cap-Breton. Des vallées semblent avoir été 
remplies au-dessus de 200 à 250 pieds, comme s'il y avait 
eu barrage glaciaire; des cours d'eau ont ensuite taillé 
des terrasses. E. H. Muller a relevé une section de ri
vière, à un mille au nord de Southwest Margaree, où 
une couche de 8 à 10 pieds de gravier recouvre une suc
cession d'environ 20 pieds d'argiles lacustres rouges, l 0 
pieds de gravier rougeâtre et 5 pieds de till bleu cohérent. 
Le glacier qui a sans doute formé barrage et donné nais
sance aux lacs dans les vallées Je long de la côte ouest de 
l'île du Cap-Breton, était celui du détroit de Northumber
land. li reste possible que ce glacier ait résulté des glaces 
convergentes venant du sud et de l'ouest des plateaux de 
la Nouvelle-Écosse et du Nouveau-Brunswick. 

Goldthwait (1924) a relevé des stries orientées nord
est dans la partie est de l'île du Cap-Breton. Il réfute ainsi 
une ancienne hypothèse selon laquelle les glaciers prove
naient de Terre-Neuve. Il a relevé des traits attribuables 
aux mouvements des glaces et des traînées de drift d'évi
dence du mouvement des glaces vers le nord-est et le nord, 
mais il n'a pu se prononcer sur leur lieu d'origine. Les 
stries de la côte est, à orientation plus prononcée vers le 
nord, impliquent un écoulement des glaces à partir du pla
teau continental, vers l'île actuelle et, Goldthwait croit 
devoir situer un lieu d'origine possible au sud du détroit 
de Canso. En l'absence de renseignements d'un tel centre 
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glaciaire, et certain de l'existence de stries orientées vers 
l'est et l'est-nord-est. le long du détroit de Northumber
land, il semble être en faveur d'un écoulement des glaces 
à partir du Nouveau-Brunswick , et à une extension ra
diale probable au fur et à mesure de l'émergence de la 
glace du détroit de Canso et de la baie Chédabucto. Ce 
phénomène a précédé la formation du lobe glaciaire de la 
baie des Acadiens, qu 'il considère comme constituant la 
glaciation principale du Wisconsin. H. L. Cameron a ce
pendant signalé des stries orientées sud-sud-ouest, à l'est 
du lac Bras-d'Or, et un système de moraines terminales 
attribué à cette glaciation. Certains indices d'un ancien 
mouvement glaciaire, vers le sud-ouest, peuvent égale
ment être relevés sur les photographies aériennes (carte 
l 253A). Les traces de ce mouvement glaciaire à direc
tion anormale vers le sud-ouest, dans la partie orientale de 
l'île du Cap-Breton , semblent se trouver sur une vaste éten
due morainique. D. R. Grant (CGC) considère que cette 
direction est celle suivie par un mouvement glaciaire plus 
récent qui a réorienté le drift et a marqué de stries légè
res la roche en place. Sur le côté sud-est de nombre 
d'affleurements littoraux, il a décelé les marques d'un 
affouillement intense des glaciers cheminant vers le nord
est. Les stries glaciaires, les cannelures et les roches mou
tonnées qui semblent être anciennes, et la topographie en 
auge de la baie de Chédabucto, indiquent une descente des 
glaces canalisée entre les bords de l'auge, avec des évase
ments ou des lobes en direction nord , le long de la partie 
est de l'île du Cap-Breton. Les récents mouvements gla
ciaires semblent être orientés sud-est, à travers le détroit 
de Canso, vers le nord-est, le long du bassin du lac Bras
d'Or, et, en direction sud et sud-est, vers la mer à partir 
de ce bassin. Ni l'orientation du mouvement des glaces, 
dans l'est de l'île du Cap-Breton , ni le lieu indiqué de 
leur provenance, ni l'ordre apparent des événements gla
ciaires, ne concordent avec la théorie que la nappe gla
ciaire du Labrador recouvrait l'île et s'étendait sur le pla

teau continental. 
Les renseignements sur la transgression marine dans 

l'île du Cap-Breton demeurent limités. A une élévation 
d'environ 200 à 250 pieds se prolonge le long des côtes 
est et ouest de l'île une forme topographique proéminente 
presque horizontale. H . L. Cameron a mentionné une 
transgression marine restreinte dans la baie Aspy, dans la 
partie septentrionale, et le long de la côte sud-est de l'île 
du Cap-Breton, mais également des lacs proglaciaires dans 
plusieurs vallées comblées, jusqu'à environ 250 pieds. Par 
suite de la semi-correspondance dans les différents ni
veaux, certaines des formes côtières soulevées pourraient 
être des phénomènes qui se sont formés au contact des 
glaces, ou bien être des vallées comblées et des terrasses 
côtières réduites à un même niveau marin, probablement 
au pré-Wisconsin. L'auteur de ce chapitre n'a découvert 
aucune trace de transgression marine dans l'île du Cap

Breton. 

Intérieur de la Nouvelle-Écosse 

Événements glaciaires. Les formes ou traits résultant du 
mouvement des glaces au sud des monts Cobequid en 
Nouvelle-Écosse sont très réguliers; lors de la transgression 
maximale du Wisconsin, l'avancée des glaces dans cette 
région était transversale en direction sud-est. La direction 
du mouvement des glaces est marquée en plusieurs en
droits par des drumlins de till à texture fine. Dans les 
régions reposant sur du granite ou du quartzite, le till est 
clair et de silteux à sableux. Une région le long de la 
rivière La Hève renferme du till gris olivâtre dérivé de 
l'ardoise locale. Ailleurs au nord-est, les drumlins sont 
formés d'un till anormalement rouge sus-jacent à d'autres 
tills dérivés de matériaux locaux. Grant croit que ce till 
proviendrait de sédiments du Pléistocène érodés de la 
baie de Fundy, du bassin des Mines et du détroit de 
Northumberland . L. H . King de l'Institut océanographi
que de Bedford a découvert des moraines submergées le 
long du littoral, restes probables de l'avancée maximale du 
Wisconsin ou d'une phase de recul plus récente. 

A mesure de la régression des glaciers du Wisconsin, 
le front des glaces le long de la côte de l'Atlantique ren
trait à l'intérieur vers le nord-ouest. L'absence de trans
gression marine le long de cette côte indique une nappe 
de glace relativement mince près de son point terminal. 
Au cours de la déglaciation, la mer a envahi la baie de 
Fundy et a donné une configuration concentrique aux 
glaces en retrait vers les plateaux de la Nouvelle-Écosse. 
Ces régions hautes étaient des centres actifs d'écoulement 
des glaces durant la dernière phase des glaciers. Dans 
certaines régions, les drumlins ont été réorientés et les 
eskers semblent avoir une orientation différente de celle 
des formes dues aux mouvements d'anciens glaciers . Les 
dernières glaces dans la région centrale des bas-plateaux 
sont restées en mouvement ou remises en mouvement, et 
ont charrié vers le nord du drift granitique à travers la 
vallée Cornwallis-Annapolis, et l'ont déposé sur les roches 
noires (trap) du Trias du mont Nord, et le long des 
rivages de la baie de Fundy (MacNeill, 1953; Hickox, 
1962). Il n'est pas surprenant que la région centrale des 
hautes-terres de la Nouvelle-Écosse ait conservé une calotte 
glaciaire vers la fin de la déglaciation, du fait de sa situa
tion maritime et qu'actuellement ce soit une région 
à fortes précipitations de neige. L'âge précis de cette 
calotte de glace reste inconnu et l'on ne possède aucune 
date des matériaux, mais il est connu qu'antérieurement à 
13,325 ± 500 ans (I-CGC-7), la mer a envahi le côté 
ouest de la baie de Fundy. 

Les formes ou traits résultant du mouvement des 
glaces, dans la partie septentrionale de la Nouvelle-Écosse, 
sont irréguliers . Les monts Cobequid et les hautes-terres 
d'Antigonish semblent avoir freiné le mouvement général 
vers le sud-est, si typique dans les régions méridionales et 
orientales. De ces hautes-terres, les glaciers transgressaient 
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vers le nord en direction du détroit de Northumberland. 
Des tries glaciaires et des traînées de blocs erratiques in
diquent un mouvement nord dans les environs de Pictou 
et de New Glasgow. Par endroits au nord de ces monts, 
des roches ignées du type Cobequid se trouvent enfouies 
dans les tills sablonneux et rougeâtres des basses-terres, 
précisément près de Pictou et dans l'île de Pictou. Goldth
wait (1924) croit que ces roches ont été arrachées du 
flanc nord des monts Cobequid et charriées par les gla
ciers du Nouveau-Brunswick en mouvement vers l'est, 
au front de l'incursion du lobe glaciaire acadien des ré
gions septentrionales. D'autres prétendent que la dernière 
transgression glaciaire des basses-terres venait du Nou
veau-Brunswick plutôt que du nord. La présence de roches 
ignées de type Cobequid dans le till rouge des basses-terres 
carbonifères suppose un transport vers le nord. Il s'agit 
peut-être d'alluvions de cours d'eau déposées antérieure
ment au till rouge, mais il est plus probable qu'il s'agisse, 
en fait , d'un mouvement plus récent des glaciers vers le 
nord, car la théorie du transport par cours d'eau ne 
concorde pas avec le présent relief. La présence d'eskers 
et d'alluvions fluvio-glaciaires dénote l'existence de glaciers 
actifs récents dans la partie est des monts Cobequid et 
des hautes-terres d'Antigonish. Ces dépôts, comme ceux 
le long de la rivière John , dans les régions de Scots
burn et de Maryvale, ont des lits à pendage nord. Dans 
la région de la rivière Barney, à l'extrémité est de l'île 
Merigomish, les mêmes alluvions se trouvent au niveau 
actuel de la mer ou sous ce niveau. Ailleurs le long de la 
côte, dans la région de Malignant Cove, on retrouve des 
terrasses de kames, à lits entrecroisés à pendage nord-est, 
à des altitudes jusqu'à 100 pieds. Ces kames se sont formés 
au moment où les glaciers récents précités recouvraient le 
détroit de Northumberland. 

L'extrémité ouest des monts Cobequid ne semble pas 
avoir supporté une calotte glaciaire récente. Dans cette 
région, la régression glaciaire était en direction nord, et 
l'écoulement de l'eau de fonte s'effectuait par Je flanc ouest 
des monts Cobequid où se sont formées de longues traînées 
d'alluvions de vallée d'origine fluvio-glaciaire et des deltas 
semés de cuvettes lacustres dans Je bassin des Mines. Les 
petites crêtes morainiques de forme allongée, dans Je 
centre-nord des monts Cobequid, sont probablement des 
moraines terminales. L'orientation nord-est de la moraine 
Joggins (Wickenden, 1941 ), au sud et à l'est d'Amherst, 
est généralement considérée indiquer un recul des glaces 
vers le nord-ouest. Cependant, au nord-ouest et au sud-est 
de cette moraine, les cannelures et les stries glaciaires ont 
une orientation sud-sud-ouest, et le mouvement des glaces 
était sans aucun doute, à direction sud. La direction de ce 
mouvement est donc inverse à la direction plus à l'est, et 
il est vraisemblable qu'il soit antérieur, lors de la formation 
d'une anse dans la baie de Fundy. 

Événements marins. Les variations postglaciaires du ni
veau de la mer en Nouvelle-Écosse sont complexes. La 

baie de Fundy est la seule reg10n où existent des indices 
d'émersion antérieure, mais l'ensemble de la province est 
soumis actuellement au phénomène de submersion. Dans la 
région sud-ouest de la Nouvelle-Écosse, les isobases du sou
lèvement différentiel ont une orientation nord-est, plus ou 
moins parallèle au rivage de la baie de Fundy, l'isobase de 
zéro passe par Yarmouth ; à Digby, le soulèvement est de 
120 pieds, alors qu'au sud-ouest de Digby, dans Long 
Island, il atteint 150 pieds. L 'orientation de l'isobase a 
brusquement changé dans le bassin des Mines . Il s'agit 
peut-être d'une modification dans l'envergure et l'intensité 
du soulèvement, due à l'ouverture prématurée de la baie 
de Fundy comme lieu de fonte dans Je front des glaces , 
peut-être aussi à la présence de glaces récentes au nord 
du bassin des Mines, et à l'influence structurale de la faille 
de Cobequid . Pour ces raisons, la projection des données 
de l'isobase de la baie de Fundy, au nord du bassin des 
Mines, est probablement sans valeur. Borns el Swift ( 1966) 
signalent des alluvions fluvio-glaciaires sus-jacentes aux 
dépôts deltaïques glacio-marins; leur surface supérieure 
descend d'environ 140 pieds, à Advocate Harbour, à 60 
pieds aux environs de Truro, alors que la surface de la 
couche deltaïque sous-jacente descend d'une hauteur de 130 
pieds ( 110 pieds au-dessus du niveau de la mer à marée 
haute) dans l'ouest pour atteindre le niveau moyen de la 
marée haute à Five Islands, à peu près à mi-chemin entre 
ces deux endroits. L'auteur croit, cependant, que la couche 
supérieure est fondamentalement glacio-marine, et que la 
surface marine résiduelle descend d'une altitude de 120 
pieds , à l'ouest de Parrsboro, à 20 pieds, à l'extrémité est 
de la baie de Cobequid. Tl est d'avis que des glaces plus 
«récentes» ont formé barrage à la transgression marine 
des basses-terres de Truro et à la formation de lignes de 
rivage à des niveaux plus élevés, dans la région d'Advocate 
Harbour. De nos jours, le marnage est de l'ordre de 40 
à 55 pieds dans le bassin des Mines, mais il était sans doute 
différent dans le passé; pour cette raison , les démarcations 
marines indiquées ici se rapportent à la marée haute. 

Il n'existe aucune trace de transgression marine le 
long de la majeure partie de la côte du détroit de Northum
berland. Une plate-forme d'abrasion sur la côte orientée 
vers le nord-est, à l'est d'Arisaig, dénote qu'antérieurement, 
le niveau marin était de 5 à 10 pieds au-dessus du niveau 
actuel. Des niveaux similaires ont été relevés le long de 
cette côte et le long du littoral de la baie St-Georges. Ces 
états de niveau seraient du pré-Wisconsin. A l'extrême nord
ouest de la province, cependant, l'isobase zéro du soulève
ment postglaciaire passerait par Norport, avec une éléva
tion maximale du niveau marin vers l'ouest de 50 pieds 
à la frontière de la Nouvelle-Écosse. Les données ne sont 
toutefois pas concluantes. 

f le-du-Prince-Édouard 

Les évidences de glaciation dans la partie ouest de 
!'Île-du-Prince-Édouard ont été reconnues depuis long
temps (Chalmers, 1895) par d'abondants fragments de 
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roches ignées et autres roches dans le drift. Ces fragments 
dérivent de sources à l'ouest et au nord-ouest de l'île, vu 
que les roches en place sont des grès et schistes rouges 
surtout du Permien . L'absence générale de fragments de 
roches étrangères à l'île, dans le drift des régions centrale 
et orientale de l'île, a incité les premiers chercheurs à 
considérer le drift de ces régions comme un régolithe, mais 
sans aucun doute le till glaciaire est présent dans toutes 
les régions de l'île (Prest, 1962; Frankel, 1966). On est 
arrivé à la conclusion que la dernière transgression sur 
l'île venait du nord et était le lobe de la baie des Acadiens 
de Goldthwait ( 1924). La répartition des blocs erratiques 
le long du rivage septentrional supporte, en quelque sorte, 
cette théorie, mais les stries orientées sud manquent en 
général, alors que celles orientées vers l'est longent la côte 
ou se trouvent à proximité. On a relevé, dans les parties 
centrales de la côte méridionale, un certain nombre de 
stries glaciaires orientées nord-sud, mais il reste à déter
miner la direction du mouvement des glaces. Dans un cas 
comme dans l'autre, ces stries sont antérieures au mouve
ment du dernier glacier important le long du détroit de 
Northumberland. L'orientation générale vers le sud-est 
des traits résultant du mouvement des glaces, sur la presque 
totalité de l'île, et la présence d'abondants fragments de 
roches étrangères, à l'extrémité ouest de l'ile, suggèrent 
une transgression glaciaire originaire du Nouveau-Bruns
wick. L'île a connu toutefois une période indéterminée de 
déglaciation, au cours de laquelle les fronts de glaces ont 
formé d'importants lobes. La présence de petites bosses 
rocheuses avec traînée de débris à l'aval, sur la côte sud 
de l'île à l'ouest de Borden, a permis de conclure à un 
mouvement récent des glaces vers l'ouest, le long du détroit 
de Northumberland. Il reste cependant que de nombreuses 
stries glaciaires, le long de la côte méridionale, entre Borden 
et la baie Hillsborough, sont orientées vers l'intérieur des 
terres, ou vers le large, plutôt que parallèlement à la côte. 
On a relevé des orientations similaires dans l'intérieur de 
l'île sur le versant sud-ouest des hautes-terres de la région 
centrale de l'île. Cet état tend à indiquer un mouvement 
récent des glaces vers le sud--0uest à partir de l'intérieur, 
vers les détroits, et qui a obliqué vers l'ouest au-delà de 
Borden. La partie est et la partie nord de la région centrale 
de l'île renferment en outre d'importants dépôts fluvio
glaciaires et un réseau d'eskers reliés entre eux, alors 
qu'ailleurs ces traits sont peu courants. Ces observations 
semblent indiquer que les dernières glaces occupaient les 
parties centrale et orientale de !'Île-du-Prince-Édouard. 

La transgression marine, dans la partie occidentale de 
!'Île-du-Prince-Édouard, atteint un maximum de 75 à 80 
pieds le long de la côte ouest. La limite marine dans la 
partie nord-ouest de la baie Malpèque atteint environ 30 
pieds et 10 pieds- dans l'angle sud-est. L'isobase de zéro 
semble être près de Borden, et se trouve probablement 
orientée vers le sud, à travers le détroit de Northumberland, 
en direction de Cap-Tourmentin (N.-B.). Aucune trace de 
transgression marine n'apparaît dans les régions centrale 

et orientale de !'Île-du-Prince-Édouard. L'âge des coquil
lages de la partie nord-ouest de !'Île-du-Prince-Édouard, 
que l'on croit être caractéristiques d'un niveau de mer 
stabilisé à 50 pieds au-dessus du niveau actuel, a été 
établi à 12,410 ± 170 ans, et à 12,670 ± 340 ans (CGC-
101, 160). 

Îles de la Madeleine, Québec 

Les îles de la partie centrale du golfe Saint-Laurent 
sont généralement considérées comme situées sur le pas
sage de la nappe glaciaire Laurentide en direction sud ou 
sud-est vers l'Atlantique. Il n'existe cependant aucune 
trace de glaciation du Wisconsin, au-dessus de la limite 
de la transgression marine postglaciaire, et, à un niveau 
plus bas, repose seulement un matériau déposé sous l'eau, 
semblable à du till. 

Dans la région du port de Havre-Aubert, Goldth
wait (1915) a observé un dépôt sableux, épais de 15 
pieds, similaire à du till glaciaire. Ce dépôt ne renferme 
que des restes de roches d'origine locale et recouvre du 
grès gris profondément altéré. Constatant que certaines 
pierres étaient striées parallèlement à leur longueur, 
Goldthwait a conclu que la théorie de l'origine glaciaire 
avait plus de valeur que celle d'un drift marin . Coleman 
( 1920) a constaté également l'absence totale de traits gla
ciaires dans l'île Havre-Aubert (Amherst), abstraction 
faite du drift sableux, et en conclut que la nappe glaciaire 
continentale, très mince à sa périphérie, flottait lorsque 
la mer était à un niveau plus élevé. 

Alcock (1941) mentionne la présence d'argile à 
blocaux dans les îles Havre-Aubert et de !'Entrée, de 
moraine de fond dans l'île du Cap-aux-Meules, d'une mo
raine terminale dans l'île de la Grande-Entrée et de gros 
blocs erratiques à des altitudes supérieures à 200 pieds, 
dans Grosse-Île. Il n'a pu déceler de traces de soulèvement 
marin; cette absence contredit l'interprétation de Chal
mers sur la présence de plages et terrasses à près de 115 
pieds, et de la transgression marine de Coleman à environ 
200 pieds. Prest ( 1957) considère que la moraine termi
nale de l'île de la Grande-Entrée est du drift stratifié dé
posé au contact de la masse de glace, ou une moraine du 
type kame, à stratification inclinée à l'ouest, vers l'inté
rieur de l'île, et que les blocs erratiques en surface résul
tent des glaces flottantes de la transgression marine. La 
plupart des blocs erratiques n'appartiennent pas aux îles 
et dériveraient d'une source au nord. Prest a confirmé la 
présence de graviers marins dans l'île du Cap-aux-Meules 
jusqu'à une altitude de 120 pieds. Alcock pense que le 
«till» de l'île Havre-Aubert a été déposé lentement par 
des glaces flottantes. L'auteur du présent ouvrage partage 
cette opinion en raison de la nature des contacts entre le 
drift et la roche en place. 

Le phénomène de la présence de roches striées d'o
rigine locale, dans le drift marin de l'île Havre-Aubert 
demeure obscur, mais il est possible que ces roches aient 
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été arrachées par le glacier à quelque distance des côtes 
actuelles, transportées et déposées par les glaces flottantes 
à leur position actuelle. Une transgression marine ou la
custrine d'au moins 120 pieds de hauteur indique la proxi
mité de masses de glace, fait confirmé par la présence, 
dans l'île de la Grande-Entrée, de drift déposé au contact 
de la masse de glace. Les glaciers ont de toute évidence 
abordé les îles par le nord, seules les glaces du plateau 
continental ont atteint les côtes par le sud. 

Nouveau-Brunswick 

Événements glaciaires. Le relief résultant de la trans
gression des glaces au Nouveau-Brunswick dénote claire
ment un mouvement à direction sud à sud-est dans les 
régions occidentale et méridionale et à direction est à 
nord-est (et/ou sud-ouest) dans les régions orientales. Des 
roches granitiques du Bouclier précambrien se trouvent 
dans la vallée de la rivière Saint-Jean, sur les bas-pla
teaux des Chaleurs (Lee, 1955), et dans une moraine 
terminale le long du flanc nord de ces bas-plateaux. Il est 
donc évident que les glaces de la masse Laurentide ont 
atteint les bas-plateaux des Chaleurs et qu'elles ont trans
gressé vers l'aval dans la vallée de la rivière Saint-Jean, et 
probablement dans la vallée de la Matapédia, en Gaspésie, 
pour finir dans la baie des Chaleurs, mais ailleurs, la gla
ciation était relativement peu importante. Alcock (1948) 
a relevé les traces d'une puissante transgression glaciaire 
originaire de l'extrémité nord des hautes-terres du Nou
veau-Brunswick, vers le nord-est, la baie des Chaleurs, 
et vers l'est, le golfe Saint-Laurent. Il en conclut que ces 
mouvements étaient antérieurs et postérieurs à l'avancée 
de la nappe glaciaire Laurentide au Nouveau-Brunswick. 
Se fondant sur la présence de stries orientées vers le sud, 
dans la partie septentrionale du Nouveau-Brunswick, plus 
particulièrement sur les stries de la région de Moncton, 
il supposait que la nappe glaciaire Laurentide avait recou
vert les hautes-terres, mais depuis on a découvert dans la 
région de Moncton des stries à orientations diverses. Il 
est vraisemblable, si l'on en juge par le relief dû au mou
vement des glaces et par une moraine terminale (carte 
J 253A), que les glaces ont contourné surtout les hautes
terres plutôt que de les franchir. Flint (1951) suggère 
que les glaces de formation des stries glaciaires orientées 
nord-est et est étaient d'origine locale et postérieures à la 
principale transgression de la nappe glaciaire Laurentide. 
Au sud de Bathurst, le relief dû au mouvement des glaces, 
visible sur les photos aériennes, amène à croire à une 
transgression récente, de la baie des Chaleurs vers le 
sud-sud-ouest, mais ce mouvement n'a pas été confirmé. 
Plus au sud, entre Newcastle et Moncton, la configura
tion et la présence d'une moraine terminale orientée d'est 
en ouest indiquent aussi un mouvement des glaces en 
direction sud, apparemment depuis la baie Miramichi. 
D'autre part, à peu de distance de cette configuration et 
près de Moncton, de petites bosses rocheuses avec traînée 
de débris à l'aval, observées sur du grès caillouteux, indi-

quent un mouvement des glaces vers le nord-est, parallèle
ment au bassin de drainage de la région. 

Tant sur le continent que sur les îles, dans l'extrême 
coin sud-ouest du Nouveau-Brunswick, Alcock a relevé 
des roches moutonnées et des stries orientées entre sud
est et est, en opposition avec l'orientation générale sud
sud-est, typique de la partie occidentale de la province. Il 
a conclu à un mouvement des glaces à partir des régions 
montagneuses du Maine, probablement antérieur à la prin
cipale transgression de la nappe glaciaire Laurentide. 

Événements marins. Chalmers (1890) a remarqué la 
présence de terrasses marines le long du rivage de la baie 
de Fundy, tant au sud-ouest qu'au nord-est de Saint-Jean. 
Dans la région du sud-ouest de Saint-Jean, les dépôts de 
terrasses étaient à une altitude maximale de 225 pieds et 
renfermaient des coquillages; dans la région du nord-est, 
les dépôts les plus élevés étaient à 125 pieds et ne con
tenaient pas de coquillages. Dans la vallée de la rivière 
Saint-Jean, à la hauteur de Fredericton, Lee (1959) a 
découvert des dépôts d'estuaire à 125 pieds d'altitude. II 
est possible que la partie inférieure de la vallée de la 
rivière Saint-Jean et le côté nord de la baie de Fundy, au 
Nouveau-Brunswick, étaient recouverts par des glaces 
récentes, tandis que se formaient les hautes terrasses au 
sud-ouest de Saint-Jean. Les coquillages découverts dans 
la falaise marine, à 5 milles à l'ouest de Saint-Jean, ont 
donné 13,325 ± 500 ans (I-CGC-7). 

Le long de la côte orientale du Nouveau-Brunswick, 
de larges bandes de terrains bas, autrefois submergées, ne 
présentent actuellement que peu ou point de traces de 
l'action marine. Aucun intervalle stationnaire important 
n'apparaît, alors que la terre émergeait de la mer et, en 
général, les sédiments marins semblent avoir été enlevés 
par l'érosion ou incorporés au sol. Des étendues locales de 
sable marin, de gravier et de sédiments mal délavés, et la 
disposition de blocs erratiques charriés par les glaces 
flottantes, fournissent quelques preuves de l'action anté
rieure de la mer. La limite marine accuse des variations, 
de zéro à l'est de Cap-Tourmentin, à 100 pieds à Moncton. 
A 15 milles à l'ouest de Richibucto, elle est à 150 pieds 
d'altitude et à 225 pieds à Newcastle et à Bathurst. Plus 
à l'ouest, le long de la baie des Chaleurs, la limite marine 
est incertaine du fait probablement de la présence de glaces 
récentes à cet endroit, lors de l'avancée maximale des 
glaces le long de la côte est. Les lignes isobasiques du 
soulèvement différentiel ont une orientation nord-est le 
long de la côte de la baie de Fundy, nord à travers la région 
de Moncton, et nord-est le long de la côte orientale du 
Nouveau-Brunswick. Les lignes isobasiques accusent donc 
la forme d'un S ouvert. Les effets des glaces récentes et 
l'influence probable de la faille Cobequid sur la grandeur 
et le taux du soulèvement, de chaque côté de la baie de 
Fundy, ainsi que l'absence de détermination d'âge, rendent 
toute corrélation impossible à travers la baie. Le soulève-
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ment dans la partie occidentale de !'Île-du-Prince-Édouard 
semble, cependant, concorder avec les données de la partie 
orientale du Nouveau-Brunswick. 

La Gaspésie, Québec 

Événements glaciaires. La littérature sur la glaciation de 
la Gaspésie est volumineuse; McGerrigle ( 1952) en four
nit un résumé succinct. La formation de cirques et de 
calottes glaciaires locales a précédé le recouvrement de 
la Gaspésie par la nappe glaciaire Laurentide. Dans les 
parties les plus élevées de la Gaspésie, on a trouvé des 
blocs erratiques du Bouclier canadien. Il n'existe, cepen
dant, aucune preuve que les blocs erratiques ont été mis 
en place au cours de la dernière transgression de la nappe 
glaciaire Laurentide. McGerrigle fait remarquer l'éparpil
lement des blocs erratiques dans la partie orientale de la 
Gaspésie, et l'absence apparente de blocs d'anorthosite le 
long d'une bande d'une cinquantaine de milles de largeur, 
dans la région centrale de la Gaspésie. Il est remarquable 
que ni McGerrigle, ni Brummer ( 1958) n'aient signalé la 
présence de pierres caractéristiques du Bouclier canadien 
sur les hautes-terres de Béland et de la région le long du 
cours supérieur de la rivière York, malgré qu'elles exis
tent dans les basses-terres plus à l'est. Il conviendrait 
peut-être de noter que les blocs erratiques de gneiss grani
tique n'ont été relevés que le long ou à proximité de la 
grand-route littorale et que leur mode de transport à cet 
endroit reste incertain. La vallée de la Matapédia 
constituait la voie principale du cheminement des glaces 
vers la baie des Chaleurs. 

A l'avancée maximale des glaces de la masse Lauren
tide a suivi une phase de formation sur les hautes-terres 
d'une calotte glaciaire et, avec la régression glaciaire 
de la partie septentrionale de la Gaspésie, cette ca
lotte est demeurée active, et charriait des blocs vers le 
nord jusqu'au Saint-Laurent (McGerrigle, 1952). A l'ex
trémité orientale des monts Shickshock, la présence de 
blocs erratiques de terres plus basses, à quelques milles 
au sud de ces monts, indique que la calotte glaciaire des 
hautes-terres a eu un certain temps un centre d'écoule
ment au sud des hautes-terres proprement dites. Au fur 
et à mesure de sa résorption, la calotte glaciaire s'est divi
sée en calottes de moindre importance, qui sont à l'origine 
de l'écoulement radial du type de ceux de la région du 
Tabletops et des hautes-terres de Béland et de la région 
le long du cours supérieur de la rivière York. La phase de 
glaciation locale de calottes glaciaires est finalement passée 
à celle de glaciers de vallées et de cirques. 

Événements marins. L'importance de la transgression ma
rine le long des côtes méridionale et orientale de la Gas
pésie reste imprécise. Des sédiments marins se retrouvent 
à des altitudes de 180 pieds, du côté nord de la baie des 
Chaleurs, et de 224 pieds, à l'extrémité est de la Gaspésie. 
L'auteur a noté des dépôts de gravier à une altitude maxi
male de 180 pieds à proximité de la Grande Cascapédia, 

mais il les a considérés comme des dépôts de délavage 
formés par l'action des vagues, peut-être à un niveau 
d'abrasion aussi bas que 120 pieds au-dessus du niveau 
actuel de la mer. Les affleurements en pente abrupte à 
l'extrémité est de la Gaspésie se prêtent mal à la conser
vation de lignes de rivage. A Prével, une terrasse marine 
n'atteint que 90 pieds d'altitude. A Cap-des-Rosiers-est, la 
limite supérieure des sédiments côtiers est de 75 pieds. De 
nos jours, des traces d'une submersion des côtes subsis
tent au fond de la baie de Gaspé. Le long de la partie 
ouest de la côte nord, des sédiments marins ont été re
trouvés à 300 pieds d'altitude, mais à 4 milles à l'est de 
Mont-Louis, l'auteur n'a trouvé aucune trace de trans
gression marine au-dessus de la surface d'un petit delta à 
une altitude de 95 pieds. 

Monts Appalaches du Québec 

Flint ( 1951) a résumé une abondante littérature sur 
un centre d'écoulement glaciaire appalachien, antérieur 
ou postérieur à la nappe glaciaire continentale, à partir 
des hauteurs du Maine, du New Hampshire, du Vermont 
et du Québec. Au Québec, le problème est de déterminer 
si un écoulement glaciaire a existé vers le nord, depuis les 
monts Notre-Dame et les montagnes Vertes, en direction 
du Saint-Laurent. Flint conclut qu'au moins localement 
les glaces se sont écoulées vers le nord. Les études ré
centes de Gadd (1966) ne supportent pas, toutefois, la 
notion d'écoulement glaciaire vers le nord. Il demeure 
possible que le mouvement glaciaire dans la partie occi
dentale des monts Appalaches, au sud de la ville de 
Québec, ait été différent de celui de la partie orientale où 
il est évident qu'un écoulement glaciaire récent eut lieu 
vers le nord. Des stries et des bosses rocheuses avec traînée 
de débris à l'aval relevées par Lee (1962) indiquent un 
mouvement glaciaire vers le nord, dans la région de 
Rivière-du-Loup-Trois-Pistoles. Celles-ci se sont formées 
lors du développement d'un bassin de vêlage dans la vallée 
du Saint-Laurent, alors que les glaces recouvraient la ligne 
de partage des eaux dans les monts Notre-Dame. 

Secteur de Labrador de la nappe glaciaire Laurentide 

On sait peu sur le développement initial du secteur 
de Labrador de la nappe glaciaire Laurentide, ou de la 
succession des transgressions glaciaires sur la région entre 
la côte du Labrador et le Manitoba occidental, et proba
blement au-delà. Il demeure probable, qu'à la suite de 
changements climatiques, une calotte glaciaire se soit for
mée sur le plateau des Lacs de la région centrale Québec
Labrador par «glaciation instantanée» (Ives, 1957), suivie 
d'un écoulement radial. Hare (1951) et Derbyshire (1962) 
croient au rôle prépondérant qu'une baie d'Hudson libre a 
joué dès le début dans le développement et l'expansion 
irrégulière de la calotte glaciaire vers l'ouest, mais Barry 
(1960), pour des raisons climatologiques, ne partage pas 
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cet avis. Les vents prédominants du sud-ouest, depuis le 
milieu du continent, ont sans nul doute contribué à l'ex
pansion de la nappe glaciaire du secteur de Labrador vers 
le sud-ouest, en direction de !'Ontario et de la région des 
Grands lacs. Il devait probablement exister des centres 
régionaux d'accumulation de neige dans la zone périphé
rique de la nappe glaciaire en expansion; cela peut expliquer 
la formation de lobes glaciaires et les stries subséquentes 
qui, en plusieurs régions, divergent nettement de la direc
tion générale de déglaciation. 

Au début du Wisconsin classique, les glaciers se sont 
écoulés des hautes-terres Laurentiennes vers la vallée du 
Saint-Laurent et, après remplissage de la vallée, ont conti
nué vers le nord-est en direction du golfe Saint-Laurent, 
et vers Je sud-ouest, vers Je bassin de l'Ontario. Gadd 
(1966) a relevé des stries indicatives de mouvements gla
ciaires vers Je sud-ouest, à partir du versant nord de l'extré
mité occidentale des monts Notre-Dame, au sud de la ville 
de Québec. Ces stries, selon lui, résulteraient de l'action 
des glaces sur la région. Un écoulement glaciaire important 
vers l'est s'est poursuivi longtemps le long du Saguenay, 
puis vers le nord-est, le long du Saint-Laurent, comme l'in
diquent les traits d'écoulement glaciaire visibles dans la 
région, ainsi que par Je profond chenal creusé dans le 
Saint-Laurent, au confluent du Saguenay et du Saint-Lau
rent. Ce chenal s'étend d'est en sud-est à travers le golfe 
Saint-Laurent, sous le détroit de Cabot, jusqu'au bord du 
plateau continental; il est connu sous le nom de chenal 
Laurentien. Les traits d'écoulement glaciaire indiquent que 
la ligne de partage de l'écoulement glaciaire dans la vallée 
du Saint-Laurent peut s'être déplacée vers l'ouest au cours 
du Wisconsin , à partir d'une région bien à l'est du Sague
nay, à une région un peu à l'ouest de cette rivière. Gadd 
prétend aussi qu'au cours du Wisconsin le centre d'écoule
ment glaciaire sur les hautes-terres Laurentiennes s'est 
déplacé vers l'ouest, et qu'au cours de la phase de dégla
ciation, dans la vallée du Saint-Laurent, le mouvement 
glaciaire était sud-est à travers la vallée. Il a relevé aussi 
les traces d'un important mouvement glaciaire récent vers 
le sud-sud-est, le long et vers l'amont de la vallée de la 
Chaudière. 

La nappe glaciaire du Wisconsin, après avoir comblé 
la vallée du Saint-Laurent s'est écoulée vers le sud, à travers 
les vallées de la partie orientale des monts Notre-Dame, 
et a fusionné avec Je complexe glaciaire des Appalaches; 
puis, comme déjà mentionné, elle peut avoir recouvert les 
plus hautes montagnes de la Gaspésie, mais son extension 
vers le sud était peut-être plus limitée que généralement 
admis. 

L'étude minéralogique des tills du sud-ouest de I'On
tario a amené Dreimanis et ses collaborateurs (1957) à 
conclure que les mouvements glaciaires dans les bassins 
des lacs Ontario et Érié provenaient primitivement du nord
nord-est, puis de l'est, Je long de l'axe du bassin de ces lacs. 
L'inversion apparente dans l'ordre des principales direc
tions de mouvements glaciaires, entre le bassin du lac 

Érié et la reg1on de Trois-Rivières, peut résulter de la 
grande distance géographique entre ces deux régions et des 
différentes périodes du Wisconsin considérées. Les cailloux 
et blocs erra.tiques du conglomérat de Gowganda, dans le 
sud-ouest de l'Ohio, indiquent un puissant mouvement à 
partir du bassin du lac Huron vers le sud, avant l'avancée 
du lobe glaciaire Érié. Également dans le nord-ouest de 
!'Ontario, l'auteur a trouvé des cailloux et des blocs erra
tiques de jaspe oolithique, provenant de la zone des monts 
Sutton-lac Nowashe, à l'ouest de la baie James, ou des 
îles Belcher, du côté oriental de la baie d'Hudson, et d'une 
grauwacke caractéristique dérivée du cap Jones, à l'extrême 
nord-est de la baie James, à environ 600 milles de leur lieu 
d'origine. Ces présences indiquent un mouvement gla
ciaire antérieur à direction sud-ouest, quelque peu diver
gent de la direction de déglaciation. 

Les renseignements sur le recul du secteur de Labrador 
de la nappe glaciaire Laurentide sont naturellement plus 
nombreux que ceux sur la transgression ou des stades de 
formation. La surface actuelle porte l'empreinte des derniers 
mouvements glaciaires, modifiée seulement en partie par 
des changements postglaciaires dus à l'érosion ou au dépôt 
de sédiments. A l'apogée du Wisconsin a succédé vraisem
blablement un amincissement périphérique assez important 
de la nappe glaciaire, pendant la phase de retrait du front 
des glaces. L'étude suivante essaie de suivre les derniers 
changements et événements provoqués par Je retrait du 
front des glaces des diverses parties du pays. 

Basses-terres du Saint-Laurent 

Dans le sud du Québec, la masse de glace active s'est 
rétractée vers le nord , des monts Notre-Dame vers la vallée 
du Saint-Laurent, mais l'écoulement le long de la vallée 
s'est probablement poursuivi pendant un certain temps vers 
l'aval et l'amont de la vallée, à partir du confluent du 
Saguenay et du Saint-Laurent, avant de se transformer 
en un courant général vers le sud à travers la vallée. Au 
cours de ce dernier stade, l'avancée des glaces a été limitée 
par le versant nord des monts Notre-Dame, et un réseau 
de moraines terminales s'est déposé, dont la plus basse est 
connue sous le nom de moraine Frontale des hautes-terres 
(Highland Front moraine) (Gadd, 1964, 1966) . L'en
semble du mouvement représente un abaissement de la 
surface de la masse de glace d'environ 1,000 pieds. La 
moraine de Saint-Antonin (Lee, 1962) est la moraine ter
minale la plus à l'est du système de moraine Frontale des 
hautes-terres, et, près de Rivière-du-Loup, le glacier de 
dépôt descendait la vallée et vêlait dans la mer au bas 
de la vallée. 

Plus à l'ouest, dans la partie large de la vallée du 
Saint-Laurent, l'eau de fusion s'est accumulée entre les 
hautes-terres des Appalaches, y compris les monts Adi
rondacks et le front glaciaire, pour former le lac glaciaire 
Vermont, avec décharge vers le sud, dans la vallée de 
]'Hudson. La moraine de Drummondville (Gadd, 1960) a 
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probablement été formée durant la phase de Fort Ann de 
ce lac. A mesure du recul du front glaciaire vers Je nord, 
le lac s'allongeait au nord-est, le long du versant sud de la 
vallée du Saint-Laurent, avant de se déverser dans la mer, 
près de Québec. Ce dernier lac temporaire présumé repré
senter la phase Trenton des lacs post-lroquois, comme 
E. Mirynech a pu le déterminer dans le bassin du lac 
Ontario, est considéré la dernière confluence des eaux des 
lacs Iroquois-Vermont. Selon N. R. Gadd, un lobe gla
ciaire recouvrait la vallée de la Chaudière et formait 
probablement le dernier obstacle entre ce lac glaciaire et 
la mer (fig. XII-l 6h). Le retrait du front glaciaire de la 
vallée de la Chaudière a permis au lac de s'étendre au 
niveau de la mer, pendant que celle-ci gagnait les vallées 
du haut Saint-Laurent et de !'Outaouais. Cette mer inté
rieure dans la vallée du Saint-Laurent, en amont de la 
ville de Québec, constitue la mer Champlain (Gadd, 1964). 
La nappe glaciaire du secteur de Labrador est restée active 
et a formé une moraine, probablement dans la mer, paral
lèle à la vallée aux environs de Saint-Narcisse (Karrow, 
1959). On peut suivre sa forme vers l'ouest sur près de 
100 milles, jusqu'aux environs de Lachute (Québec) 
( Parry et M acPherson, 1964). A mesure du recul du front 
des glaces de la vallée du Saint-Laurent, la mer Champlain 
atteignait son maximum vers le nord. Au nord de Trois
Rivières et de Montréal demeurent d'anciennes . lignes de 
rivage jusqu'à 750 pieds au-dessus du niveau de la mer. 
Puis un soulèvement différentiel a fait régresser la mer 
Champlain et a formé le réseau fluvial actuel (fig. XII-
16k-w). 

Dans la région des Grands lacs, l'amincissement des 
glaces du secteur de Labrador de la nappe glaciaire Lauren
tide et le retrait du front glaciaire le plus avancé, à quelque 
150 milles au sud du lac Michigan, ont débuté il y a envi
ron 17,000 ans; le front glaciaire se trouvait dans le bassin 
du lac Érié, vers 14,500 ans avant le présent. Les eaux de 
fonte se sont accumulées entre les bords du bassin et le 
front des glaces en recul et ont formé le premier des grands 
lacs glaciaires, le lac Maumee, avec décharge vers le sud 
dans le Mississippi (Hough, 1958, 1963, 1966). Par la 
suite, les fluctuations du front glaciaire et le soulèvement 
différentiel du sol, dû au retrait des charges de glace, ont 
formé un réseau complexe de lacs et de déversoirs dans 
toute la région des Grands lacs jusqu'à la vallée du haut 
Saint-Laurent. 

L'histoire des Grands lacs, telle que relatée actuelle
ment, résulte d'études de géologues, de géographes et autres 
spécialistes, bien avant le début du siècle. Les premiers 
travaux ont établi la notion fondamentale de lacs glaciaires 
et ont constitué la base de travaux ultérieurs. Les études de 
la dernière décennie, appuyées sur la datation au radio
carbone, ont apporté certains changements majeurs à la 
chronologie initiale et à la succession des événements. Les 
plus récents essais de corrélation entre l'évolution des divers 
bassins lacustres et des déversoirs ont été exécutés par 
Hough ( 1963, 1966), Wayne et Zumberge ( 1965) et 

Chapman ( 1966). Deux diagrammes de corrélation sont 
présentés par Wayne et Zumberge pour indiquer les thèses 
de divers auteurs. Du côté canadien des Grands lacs, les 
données dont on dispose et les datations au radiocarbone 
des dépôts lacustres ne correspondent pas entièrement aux 
corrélations généralement acceptées. 

L'auteur s'est efforcé ici de concilier les points de vue 
ou de faire ressortir les contradictions dans le processus de 
déglaciation, l'évolution bien connue de la région centrale 
des Grands lacs et du haut Saint-Laurent avec les événe
ments du sud du Manitoba et de la région de la baie James. 
Il y fait état des fluctuations disparates de plusieurs grands 
lobes glaciaires dues à leur réaction plus ou moins différée 
aux changements climatiques, pour surmonter certains pro
blèmes soulevés par la datation au radiocarbone des dépôts 
lacustres et marins dans des régions très distantes (fig. XII
I 6a-x). L'étude est basée également, en partie, sur l'orienta
tion régionale de l'écoulement glaciaire et sur l'emplace
ment des moraines formées au cours de la déglaciation 
(carte 1253 A). 

Grands lacs glaciaires méridionaux. Le premier des 
Grands lacs glaciaires, connu sous le nom de lac glaciaire 
Maumee (fig. XII-l 6a), s'est formé à l'extrémité occi
dentale du bassin du lac Érié. Lors du retrait du lobe 
glaciaire du lac Huron, il s'est étendu jusque dans le sud 
du bassin du lac Huron. Par suite des fluctuations du front 
des glaces, les eaux s'écoulaient vers deux décharges et les 
niveaux successifs du lac Maumee étaient à 800, 760 et 
780 pieds a.n.m.'. Lors des phases de haut niveau, les eaux 
s'écoulaient vers le sud par la rivière Wabush, puis vers 
l'ouest au cours de la phase de bas niveau, via la rivière 
Grande, le lac glaciaire Chicago du bassin du lac Michi
gan, et ensuite vers le sud dans les deux cas, où elles 
rejoignaient le réseau fluvial du Mississippi. Un recul pro
noncé des glaces a entraîné l'abandon définitif du déversoir 
de la rivière Wabush, la réouverture et la transformation 
du déversoir de la rivière Grande pour former Je lac gla
ciaire Arkona dont les lignes de rivage non déformées 
étaient à 710, 700 et 695 pieds a.n.m. (fig. XII-16b). Le 
recul constant du front glaciaire a amené la formation de 
lacs à basse altitude dont les dépôts ont permis de dé
terminer leur présence aux États-Unis et, à certains en
droits, au Canada. Une avancée glaciaire importante, qui 
a formé le complexe morainique de Port Huron et une 
moraine corrélative transversale à la base de Long Point, 
dans le bassin du lac Érié, a donné naissance au lac gla
ciaire Whittlesey, dans la partie occidentale du bassin du 
lac Érié, avec une plage bien visible à 738 pieds d'altitude 
(fig. Xll- I 6c). La décharge était nord-ouest par la rivière 
Ubly, dans le bassin de la rivière Saginaw et, de là, dans 
le lac Chicago et le fleuve Mississippi. 

1 a.n.m.: au-dessus du niveau moyen de l'Atlantique. La hauteur 
donnée d'un lac glaciaire est la hauteur actuelle de la partie non 
soulevée du bassin lacustre en cause. 
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(Laurentides); approximatif, supposé . . 
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FIGURE Xll-16. Phases des lacs glaciaires ou cours du retrait des glaces du Wisconsin dons le Centre du Canada. 
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FIGURE Xll-16. Phases des lacs glaciaires au cours du retrait des glaces du Wisconsin dans le Centre du Canada. (suite) 
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Les fluctuations du front glaciaire ont amené l'exten
sion du lac vers le nord et l'est, mais le niveau des eaux 
demeurait bas par suite de l'abaissement par érosion du dé
versoir à travers la péninsule du Michigan. Ces lacs gla
ciaires, connus sous le nom de Warren et Wayne, ont en 
général occupé tout le bassin du lac Érié et la partie 
méridionale du bassin du lac Huron (fig. XII-16d). Hough 
associe l'extension de ces lacs aux fluctuations de la masse 
de glace de Port Huron ( Mankato). Les niveaux successifs 
des eaux de ces lacs sont 680, 670, 660 (Wayne) et 
685 pieds a.n.m. Le constant recul des lobes glaciaires des 
bassins des lacs Huron et Ontario a laissé des lacs glaciaires 
à des niveaux plus bas, connus sous les noms de Grassmere, 
à 640 pieds, et Lundy, à 620 pieds a.n.m. (fig. XII-16e). 
La décharge était présumée être vers l'est au début, le long 
de la rive sud du bassin du lac Ontario, dans les réseaux 
fluviaux de la Mohawk et de !'Hudson. Hough préfère 
l'hypothèse d'un déversoir aux environs de l'extrémité nord 
de la péninsule du Michigan, en direction du lac glaciaire 
Chicago et de la rivière Illinois vers Je Mississippi, en 
soulignant la correspondance d'altitude des principales 
phases lacustres observées dans ces bassins. Cependant, 
Leverett et Taylor (1915) croyaient qu'au cours de la 
phase du lac Lundy, les eaux du bassin du lac Huron 
s'écoulaient vers le sud, dans le bassin du lac Érié. Un 
recul plus prononcé du lobe glaciaire du bassin du lac 
Ontario a facilité l'écoulement des eaux vers l'est; l'ancien 
lac Érié s'est alors formé dans le bassin du lac Érié, et le 
lac Algonquin primitif dans le bassin du lac Huron, avec 
un seuil à Port Huron (Sarnia), à 605 pieds a.n.m. (fig. 
XII-16f). L'ancien lac Érié, par suite d'un abaissement du 
déversoir à Buffalo (Fort-Érié), n'occupait qu'une petite 
partie du bassin actuel, mais ultérieurement, un soulève
ment différentiel de la région du déversoir a amené la sub
mersion du bassin du lac Érié (Lewis, 1966). 

Le recul de la calotte glaciaire, de la partie sud du 
bassin du lac Ontario, a dégagé un déversoir plus bas à 
Rome (New York) et Je niveau du lac Lundy a baissé 
rapidement. Le lac glaciaire Iroquois s'allongeait dans Je 
bassin du lac Ontario, à environ 335 pieds a.n.m. L'écou
lement des eaux vers l'est suivait la vallée de la rivière 
Mohawk jusqu'à !'Hudson et, de là, vers Je sud, jusqu'à 
l'océan Atlantique. L'écoulement prolongé par Je déversoir 
de Rome a donné lieu à la formation d'excellentes ancien
nes lignes de rivage. L'auteur croit, cependant, que les 
anciennes lignes de rivage, à une altitude de 1, 100 pieds 
au sud-ouest de Covey Hill et attribuées au grand lac 
Iroquois, sont en réalité l'œuvre de lacs de moindre alti
tude formés au cours d'une phase ultérieure. 

La ligne de rivage du grand lac Iroquois, dans le 
bassin du lac Ontario, se trouve actuellement soulevée Je 
long d'une ligne N20°E, et son point de pivotement est 
situé au sud du bassin du lac Optario. Cette ancienne ligne 
de rivage se trouve à environ 360 pieds à Hamilton, à 
460 pieds à Rome et à 700 pieds à Watertown (New 
York) (Coleman, 1937). Entre Rome et Watertown, le 

soulèvement atteint environ six pieds par mille. Si l'on pro
jetait cette pente au-delà de Watertown, I'isobase du soulè
vement différentiel passant par Cherabusco (New York), 
serait d'environ 1.270 pieds. Une augmentation du degré 
de soulèvement vers le nord, comme ce fut probablement 
le cas, donnerait un chiffre plus élevé, mais il se trouverait 
réduit par une inflexion de la ligne de soulèvement maximal 
vers le nord, comme dans la région des Adirondacks. Des 
déversoirs de courte durée, à des altitudes de 1,305 et de 
1.290 pieds, ont été relevés au sud de Cherabusco (Mac
Clintock et Terasmae, 1960; MacCiintock et Stewart. 
1965) , et l'on croit qu'ils sont liés à la formation de lacs 
locaux ou à la stagnation des eaux dans la région devant 
la masse de glace de Fort Covington, avec exutoire vers 
l'ouest, dans le lac Iroquois. Bien que l'ancienne ligne de 
rivage du lac Iroquois se situe à quelque 1,100 pieds seu
lement au sud-ouest de Covey Hill, il en existe jusqu'à 
environ 1 ,250 pieds d'altitude, à un mille et quart au sud 
de Cherabusco. On considère que ces lignes de rivage 
sont dues au lac Iroquois plutôt qu'à un lac local. Une 
petite baie du lac Iroquois se prolongeait vers l'est à par
tir de Cherabusco et formait un rentrant entre les fronts 
de glaces en régression du nord et de l'est qui encerclaient 
les monts Adirondacks. Cette masse de glace, probable
ment de Fort Covington, a déposé une moraine terminale 
et a formé au sud et au sud-ouest de Covey Hill un com
plexe de moraine striée. C. S. Denny (Geologica/ Survey des 
États-Unis) croit qu'un déversoir s'est ouvert au sud-est 
d'Ellenburg (New York), et a permis aux eaux du grand 
lac Iroquois de trouer la moraine d'Ellenburg et de s'écou
ler dans le lac glaciaire Vermont, qui occupait plus au sud, 
la vallée du lac Champlain. Ce déversoir a fait baisser le 
niveau du lac dans le bassin du lac Ontario d'environ 150 
pieds. Pour les besoins du présent ouvrage, ces lacs sont 
appelés phase Ellenburg des lacs postérieurs au lac Iro
quois, bien qu'autrefois elle était dénommée phase du 
grand lac Iroquois. 

Avec une nouvelle régression du front glaciaire, le 
déversoir de Covey Hill (seuil à 1,010 pieds d'altitude) 
s'est trouvé dégagé, et le niveau du lac postérieur au lac 
Iroquois s'est abaissé encore de 75 pieds. Ce nouveau 
lac, appelé lac glaciaire Frontenac, est dénommé ici phase 
Frontenac des lacs postérieurs au lac Iroquois (fig. XII-
16g). Actuellement, le déversoir de Covey Hill est formé 
d'une falaise ou cascade à sec de 60 pieds de haut, d'un 
lac de 75 pieds de profondeur, dont on ignore l'épaisseur 
des sédiments à la base, et d'une gorge d'un mille de long, 
de 1 30 pieds de profond et de 300 à 600 pieds de large. 
Lors du retrait du front des glaces des versants nord et est 
de Covey Hill, le niveau des lacs s'est abaissé d'environ 
125 pieds. Ce nouveau niveau a été de courte durée en rai
son des fluctuations dans la position du front glaciaire le 
long du flanc nord de Covey Hill. E. Mirynech a appelé ce 
lac, le lac de la phase Sydney. 

Dans la baie de Trenton, dans l'est de )'Ontario, le 
niveau du lac, selon Mirynech, a baissé de nouveau de 30 
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à 75 pieds, avant de se stabiliser suffisamment pour donner 
naissance à la plage de Belleville. Les isobases tracées 
d'après la plage de Belleville situeraient cette ancienne 
ligne du rivage sur Covey Hill à environ 750 pieds. Cette 
altitude est la même que celle de la phase Fort Ann du 
lac glaciaire Vermont, dont l'extension vers le nord suivait 
la régression des glaces du flanc oriental de Covey Hill 
(Chapman, 1937) . Les nappes d'eau confluentes s'écou
laient vers le sud, par la route établie antérieurement vers 
!'Hudson et la mer (fig. XII-16h). 

Un rapide recul du front glaciaire, dans la vallée du 
Saint-Laurent, a permis au lac de la phase Belleville-Fort 
Ann de s'étendre vers le nord et de former un long bras 
nord-est, entre le front glaciaire et les hautes-terres de 
l'est du Québec, et d'ouvrir une issue vers l'est jusqu'à 
la mer, aux environs de la ville de Québec. Le niveau des 
eaux s'est abaissé d'abord d'environ 40 à 50 pieds et, selon 
Mirynech, la ligne de l'ancien rivage Trenton s'est formée 
dans la partie orientale du bassin du lac Ontario. Cet arrêt 
temporaire de l'abaissement du niveau des lacs est sans 
doute dû à des fluctuations du front glaciaire et à la 
présence d'une barrière topographique aux environs de la 
ville de Québec. A mesure du retrait de la calotte glaciaire 
Labrador de la vallée de la Chaudière, le niveau des eaux 
du lac de la phase Trenton s'est abaissé au niveau de la 
mer; les eaux de l'océan se sont alors mêlées aux eaux des 
lacs, subsistant dans la vallée du haut Saint-Laurent, pour 
former la mer Champlain (fig. XII-16i). La mer a sub
mergé la vallée du Saint-Laurent jusqu'à Brockville puis, 
suivant le recul du front glaciaire, le long de !'Outaouais 
jusqu'à Petawawa. Les eaux du bassin du lac Ontario se 
sont écoulées et ont atteint le bas niveau de la phase Ad
miralty, sans doute à moins de 25 pieds au-dessus du 
niveau de la mer Champlain. Ces phénomènes remontent 
à un peu moins de 12,000 ans d'après des coquillages de la 
mer Champlain, datés à 11,880± 180 ans (CGC-505). 

La baisse maximale du niveau des lacs, enregistrée 
entre le grand lac Iroquois (vraisemblablement à 335 
pieds a.n.m.) et le niveau de la mer Champlain, est supé
rieure à 335 pieds. Ce fait résulte probablement du sou
lèvement différentiel des phases récentes de l'évolution des 
grands lacs, et de la différence entre le niveau réel de la 
mer au temps de l'ancien lac Iroquois et de la mer Cham
plain, et le niveau actuel de la mer. Il reste toutefois que 
les données sur le grand lac Iroquois peuvent être enta
chées de quelques erreurs. 

Lacs Algonquin. Simultanément à la régression des gla
ces dans le bassin du lac Huron, l'ancien lac Algonquin 
a envahi la partie méridionale de ce bassin et les basses
terres de la baie Georgienne et du lac Simcoe. On a dé
nombré de nombreuses anciennes lignes de rivage dans 
divers secteurs des bassins des lacs Huron et Michigan. 
Elles représentent le long intervalle Algonquin de recul 
glaciaire et de soulèvement différentiel, mais il est évident 

que les phases des lacs glaciaires et leurs implications 
restent peu connues. 

L'ancien lac Algonquin, à 605 pieds a.n.m., s'est 
écoulé vers le sud, peut-être au début par Chicago, puis 
par Port Huron, pour se déverser dans le lac Érié; mais, 
lors du retrait des glaces des basses-terres du lac Simcoe, 
un déversoir était possible via Kirkfield-Fenelon Falls et le 
réseau fluvial de la vallée de Trent, vers le lac Iroquois 
(fig. XII-16f). Ultérieurement, ce réseau, à 580 pieds 
a.n.m. , s'est trouvé bloqué par une avancée du lobe gla
ciaire du lac Simcoe (Deane, 1950), et l'écoulement a 
repris par le déversoir de Port Huron. Le retrait du front 
glaciaire a dégagé à nouveau le réseau d'écoulement de 
Kirkfield, mais dans l'intervalle, un soulèvement diffé
rentiel a rehaussé et comblé de drift ce déversoir et en a 
réduit le débit. Ainsi, le niveau hydrostatique peut fort 
bien être resté stationnaire durant une longue péiode 
aux environs de 605 pieds a.n.m. (fig. XII-16h, i, j) . 

La ligne de rivage du grand lac Algonquin, dans le 
bassin du lac Huron, est un trait de terrain saillant, marqué 
par endroits, par une falaise de rivage. Selon L. J. Chap
man , elle n'a pu être retrouvée au sud de Clark Point, à 
mi-chemin le long de la côte est du lac, parce qu'elle a 
été sapée par le lac actuel. Elle s'étend, vers le nord, 
jusque dans la baie Georgienne et, vers l'est, à partir des 
environs du lac Simcoe jusqu'au déversoir de Kirkfield 
où, à la suite d'un soulèvement différentiel, elle se trouve 
à une altitude de 870 pieds (Deane, 1950). La ligne de 
rivage bien marquée du grand lac Algonquin peut être le 
résultat de l'action des deux déversoirs de Kirkfield
Fenelon Falls et de Port Huron, lors d'un arrêt du soulève
ment isostatique de la région. L'auteur croit que l'abaisse
ment par érosion du déversoir de Fenelon Falls a réduit 
fortement et longtemps le débit à Port Huron. Deane 
croyait que le chenal de Fenelon Falls atteignait environ 
30 pieds de profondeur. D 'importantes gorges ont été 
découpées dans la roche calcaire, le long de la vallée de la 
rivière Trent, au-dessus de l'ancienne ligne de rivage 
Sydney des lacs postérieurs au lac Iroquois; par la suite, 
le débit était sensiblement réduit. 

Dans les régions du lac Simcoe et du lac Couchiching, 
la pente de la ligne de rivage du grand lac Algonquin 
augmente vers le nord de 2.8 à 4.0 pieds au mille, le long 
d'une ligne N21 °E. Plus au nord, cette pente plus 
prononcée atteint 5.0 à 6.3 pieds au mille du fait que 
l'ancienne ligne de rivage relevée par Chapman ( 1954, 
1966) à son point le plus élevé, atteint 1,070 pieds d'alti
tude à Huntsville et 1,245 pieds à Sundridge. Cet accroisse
ment de la pente tend à aller contre la thèse d'un soulève
ment différentiel rapide à l'époque marquée par les lignes 
de rivage les plus élevées; il semble donc bien que le 
grand lac Algonquin se soit étendu vers le nord, jusqu'à 
Sundridge, sans variation sensible de niveau, alors que le 
front glaciaire reculait dans la région du lac Huron et de 
la baie Georgienne. Entre Sundridge et Trout Creek, 
cependant, Chapman ( 1966) rapporte que les lignes de 
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rivage les plus élevées se sont abaissées d'environ 50 pieds, 
vers le nord et attribue ce fait à un soulèvement différentiel. 
Si toutefois l'on projetait le niveau hydrostatique du grand 
lac Algonquin vers le nord jusqu'à Trout Creek, on relè
verait un abaissement d'environ 125 pieds. Un soulèvement 
régional aussi soudain, au cours de l'existence de ce lac, 
semble improbable. Il semble plus vraisemblable qu'il y ait 
eu une période d'écoulement le long du front de glaces ou 
sous les glaces à Fossmill, les eaux descendant à l'est, 
vers les rivières Petawawa et Barron, pour se déverser 
dans la mer Champlain, aux environs de la vallée sub
mergée de !'Outaouais. Si l'on projetait la ligne de rivage 
du grand lac Algonquin, vers le nord jusqu'au déversoir 
de Fossmill , seuil de Kilrush ( 1, 145 pieds d'altitude) , elle 
atteindrait une altitude de J,415 pieds environ. Ainsi, 
l'écoulement par le déversoir de Fossmill , au-dessus du 
seuil de Kilrush , aurait abaissé le niveau du lac Algonquin 
d'environ 270 pieds, sans la compensation par des soulève
ments différentiels, au cours d'une période assez longue, à 
condition que la région fût restée au-dessus du niveau de 
la mer. 

Ce double processus, contrôle de l'écoulement des eaux 
par les glaces et soulèvements différentiels, peut partielle
ment expliquer la longue controverse du parallélisme ou 
de la convergence des quelques lignes de rivage des lacs 
postérieurs au lac Algonquin, dénommées: Ardtrea, Upper 
Orillia, Lower Orillia, Wyebridge, Penetang, Cedar Point 
et Payette. Selon Deane ( 1950), le déversoir de Fenelon 
Falls a servi d'issue aux eaux jusqu'après la phase Ardtrea. 
Un soulèvement différentiel, d'environ 50 pieds, eut lieu 
avant la période Upper Orillia, et le lac Simcoe s'est 
trouvé séparé des eaux du bassin du lac Algonquin , après 
la phase Penetang (fig. XII-l 6k). 

Antérieurement au cours de l'existence du lac Algon
quin une avancée importante de la nappe glaciaire a envahi 
les bassins du lac Supérieur et du lac Michigan, mais ses 
conséquences sur le bassin du lac Huron semblent limitées. 
Cette avancée glaciaire, nommée Valders, est présumée 
dériver du nord-est du lac Supérieur (fig. XII-16i). Les 
hautes-terres, à l'est du lac Supérieur, peuvent fort bien 
avoir restreint l'avancée des glaces dans le bassin du lac 
Huron en les dérivant vers le sud sur le bassin du lac 
Michigan. Ces glaces sont demeurées dans ces bassins, 
tandis que le recul de celles de Valders (fig. XII-16j) 
ouvrait au lac glaciaire Algonquin la région de Sault
Sainte-Marie, alors qu'il était restreint à la pointe nord du 
bassin du lac Michigan, et pratiquement exclu du bassin 
du lac Supérieur (Hough, 1958). 

Le lac glaciaire Algonquin n'a pas recouvert le bassin 
de Sudbury; des lignes de rivage y sont visibles à diffé
rentes altitudes, mais elles sont toutes au-dessous de la 
projection du niveau hydrostatique du grand lac Algon
quin. Plus à l'ouest, toutefois, on relève des lignes de 
rivage à un niveau plus élevé, et, à 3 milles au nord-ouest 
de Sault-Sainte-Marie, elles atteignent 1,025 pieds. En se 
fondant sur la direction des isobases et sur le degré de 

soulèvement, on constate que ces lignes de rivage ont un 
rapport étroit avec la plus haute ligne relevée dans l'île 
Manitoulin. A 3 milles au sud de Little Current, cette 
ligne est à 1,013 pieds et est considérée comme un rivage 
du grand lac Algonquin. La projection de J'isobase vers 
l'est démontre, toutefois, qu'elle est à environ 25 pieds plus 
bas que la ligne de rivage du grand lac Algonquin, relevée 
à l'est de Huntsville. Ce fait permet de supposer que l'île 
Manitoulin est restée couverte de glace jusqu'à ce qu'un 
soulèvement élève la région de quelque 25 pieds, proba
blement au cours de la phase Ardtrea du lac Algonquin . 

Dans la partie septentrionale de la région du lac 
Simcoe, la différence d'altitude entre les lignes de rivage 
d'Upper Orillia et de Payette est d'environ 140 pieds 
(Deane, 1950, fig . 7). Ainsi, l'écoulement prolongé par le 
déversoir de Fossmill et son surcreusement maximal par 
érosion , d'environ 220 pieds, expliqueraient toutes les 
lignes de rivage relevées par Deane. Si aucun soulèvement 
ne s'était produit dans la région de Fossmill, au cours de 
l'existence des lacs postérieurs au lac Algonquin , les phases 
Sheguiandah et Korah du lac Algonquin , qui représentent 
un abaissement de 70 pieds par rapport à la ligne de rivage 
de Payette, à Sault-Sainte-Marie (Hough, 1958), pour
raient également s'expliquer par l'écoulement sur le seuil 
de Kilrush à Fossmill. Il est cependant probable que, 
durant un soulèvement différentiel déjà engagé, un nouveau 
soulèvement de 50 à 1 OO pieds se soit produit sur une 
période de plusieurs centaines d'années, dans la région de 
Fossmill. Il en résulte que les phases Sheguiandah et 
Korah du lac Algonquin peuvent correspondre aux phases 
à écoulement par d'autres routes, vers la vallée de la rivière 
Petawawa. L'une d'elles passait par les lacs Sobie et Guil
mette, le seuil formant barrière est, à l'est du lac Guilmette, 
à environ 1, 125 pieds d'altitude. Ce site, à quelque 3 milles 
au nord du seuil de Kilrush , en direction du soulèvement 
le plus important, a subi un surcreusement de quelque 
40 pieds; il correspond, selon l'auteur, à la phase She
guiandah, de 35 pieds au-dessous du niveau Payelle à 
Sault-Sainte-Marie. Une autre issue s'est ouverte lorsque le 
front glaciaire s'est retiré dans la vallée de la rivière Mat
tawa et a dégagé partiellement la vallée de la rivière 
Amable du Fond ; cette nouvelle issue était orientée vers 
le sud, en direction du lac Mink et du réseau de la rivière 
Petawawa. Le seuil du lac Mink est à 1,075 pieds d'altitude 
et se trouve sur la même isobase que Je seuil de Guilmette 
( l, 125 pieds d'altitude). Ainsi, un maximum de surcreu
sement de 50 pieds est possible, mais il se peut fort bien 
qu'un soulèvement de terrain de quelque 15 pieds eut lieu 
lorsque les glaces se sont retirées dans la vallée de la 
Mattawa. L'auteur a donc établi ici une corrélation entre 
la phase Korah, à environ 35 pieds au-dessous de la phase 
Sheguiandah, à Sault-Sainte-Marie, et l'écoulement au dé
versoir d'Amable du Fond sur le seuil du lac Mink (fig. 
XII-161). 

Les eaux des lacs postérieurs au lac Algonquin, à Foss
mill , s'écoulaient vers l'est et, par des chenaux auxiliaires, 
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jusqu'aux rivières Petawawa et Barron, et ont formé dans 
la mer Champlain un vaste delta aux dépôts de sable et 
d'un peu de gravier. A en juger par la dimension du delta, 
l'issue devait côtoyer un front glaciaire actif. Gadd ( 1963) 
a en effet localisé une petite moraine terminale dans la 
vallée de !'Outaouais, près du confluent de la rivière Peta
wawa et de l'Outaouais. Les blocs erratiques, retrouvés 
dans le réseau d'écoulement des rivières Petawawa et 
Barron, ont une dimension exceptionnelle, atteignant par 
endroits deux à trois pieds de diamètre. Ils forment des 
crêtes et des monticules, parfois de 20 pieds, qui ressem
blent à des barres construites par des cours d'eau 
torrentiels. 

Lorsque le seuil du lac Mink contrôlait l'écoulement 
des eaux des lacs postérieurs au lac Algonquin, immédiate
ment avant l'écoulement vers l'est, dans la vallée de la 
rivière Mattawa, la profondeur de l'eau au-dessus du seuil 
de North Bay était de 400 pieds, calcul fondé sur un degré 
de soulèvement de 6.5 pieds au mille, en direction N20°E, 
tel qu'indiqué par la disposition des lignes de rivage au 
nord de North Bay. Puisque Hough (1958) considère que 
l'altitude de la surface du lac de la phase Payette était de 
465 pieds, l'altitude du lac de la phase Korah devait se 
situer à environ 400 pieds. Hough a estimé que l'altitude 
du lac Stanley, lac glaciaire du bassin du lac Huron au 
niveau le plus bas, était d'environ 190 pieds, bien que ce 
lac pût, selon C. F. M. Lewis, être à une altitude bien plus 
élevée. Il est donc évident qu'à la suite d'une baisse de 
niveau du lac, peut-être de 200 pieds, et par suite de 
l'écoulement vers l'est des eaux du lac postérieur au lac 
Algonquin, le long de la vallée de la rivière Mattawa, la 
partie de ce lac dans Je bassin du lac Huron a dû se sépa
rer du lac demeuré dans le bassin du lac Nipissing. Après 
cette séparation, le niveau de cette dernière partie s'est 
encore abaissé de 200 pieds et a dégagé Je seuil de North 
Bay (fig. XII-16m). Un lac distinct, à basse altitude, 
existait également dans Je bassin de la baie Georgienne; 
W. M. Tovell propose de lui donner le nom de lac Hough, 
en reconnaissance des travaux de recherches de J. L. Hough 
sur les lacs à faible altitude des bassins des lacs Michigan 
et Huron. 

Lors du recul des glaces vers l'est, Je long de la vallée 
de la Mattawa, l'abaissement du niveau des eaux des lacs 
a dû s'accomplir surtout par écoulement sous-glaciaire. 
L'auteur n'a relevé aucune trace d'issue en surface, dans 
la vallée de la Mattawa, entre Amable du Fond et un 
point à 5 milles au sud-est de Mattawa (Ont.). Lors de 
l'écoulement des eaux en surface (le long du front des 
glaces) vers la vallée de ]'Outaouais, un abaissement d'en
viron 370 pieds, du niveau du lac Korah, dans la vallée 
Nipissing-Mattawa, avait déjà eu lieu. L'écoulement en 
surface a abaissé le niveau de 30 pieds, et le seuil de 
North Bay a émergé. Le recul de la glace de la vallée de 
!'Outaouais, entre les points situés de 7 à 20 milles à 
l'est de Mattawa, n'eut d'autre résultat que d'accentuer la 
pente du déversoir à l'est de North Bay. 

Bassin du lac Supérieur 

Lacs Duluth-Minong-Houghton. Dans le bassin du lac 
Supérieur, le retrait des glaces s'est effectué vers le nord
est, et les eaux de fonte se sont accumulées à l'extrémité 
occidentale du bassin. Farrand ( 1961) et Zoltai (1965) 
ont décrit l'évolution des lacs du bassin du lac Supérieur 
et du retrait glaciaire de cette région. Selon Farrand, les 
premiers lacs du bassin du lac Supérieur n'ont pas touché 
les rives canadiennes. Il reste que le lac glaciaire Duluth a 
pu former une plage dans l'Isle-Royale, juste à l'est de la 
frontière internationale, à une altitude de 1,060 ou de 
1,075 pieds, et, d'après Zoltai, le lac Duluth se prolongeait 
le long de la frontière, à l'ouest du lac Supérieur. Le lac 
Duluth s'écoulait vers le sud-ouest, dans la vallée du Mis
sissippi (fig. XII- l 6j). Le retrait des glaces a ouvert plus 
tard un déversoir à un niveau plus bas, vers le bassin du 
lac Michigan, ce qui a amené la formation d'une succes
sion de lacs glaciaires temporaires. On a cru que ces phases 
correspondaient à celles du lac Algonquin du bassin du 
lac Huron, mais on pense maintenant qu'elles se sont dé
veloppées indépendamment; Farrand les appelle les lacs 
postérieurs au lac Duluth (fig. Xll-16j, m). Des plages, at
tribuables à quelques-uns de ces lacs, ont été relevées 
dans l'Isle-Royale et à l'ouest de Fort William. Celle à 
l'ouest de Fort William semble cependant avoir été par
tiellement formée par un autre lac, indépendant et plus 
ancien, dans le bassin de la rivière Kaministikwia (Zoltai, 
1965). 

Lorsque le recul glaciaire, de l'extrémité orientale du 
bassin du lac Supérieur, eut donné aux lacs postérieurs 
du lac Duluth libre accès à la baie Whitefish, leurs eaux se 
sont unies à celles des lacs postérieurs du lac Algonquin, 
dans le bassin du lac Huron. Ultérieurement, le glacier 
s'est retiré complètement du bassin du lac Supérieur. Far
rand a donné le nom de Minong au lac qui en est résulté; 
ce lac a laissé les lignes de rivage les plus élevées, à l'ex
trémité nord-est du bassin du lac Supérieur. Les plages, 
soulevées sur la rive nord du lac se trouvent entre 950 
et 1,000 pieds. Farrand fait coïncider la phase du lac 
Minong à celle du lac Sheguiandah du bassin du lac Hu
ron; l'auteur croit qu'elle est un peu plus récente, et situe 
Je déversoir du lac Minong à Sault-Saint-Marie (fig. XII-
16n, o). 

Sur la rive nord du lac Supérieur, au-dessous de la 
ligne de rivage du lac Minong, apparaissent une série de 
dépôts de plage ou de petits escarpements d'abrasion lit
torale, selon les caractéristiques du rivage, que Farrand 
attribue à des phases de lac postérieures au lac Minong. 
Ils se rencontrent sur une distance verticale de plus de 50 
pieds. La ligne de rivage, la plus basse et la mieux formée, 
est entre 750 et 765 pieds d'altitude, près de Dorion, elle 
est connue sous le nom de plage Dorion et semble être Je 
résultat d'adaptations du déversoir au relief de la région, 
plutôt qu'à un soulèvement différentiel (fig. XII-16p, q). 
Une autre adaptation a occasionné un nouvel abaissement 
de quelques dizaines de pieds et la formation d'une ligne 
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de rivage que Farrand met en corrélation avec les phases 
des lacs de basses altitudes dans le bassin du lac Huron. 
Il a donné au lac de basse altitude, du bassin du lac Supé
rieur, le nom de lac Houghton, et indique que ce lac s'é
coulait dans le bassin du lac Huron, à Sault-Sainte-Marie, 
par l'ancienne rivière Sainte-Marie. Il estime que le lac 
était à environ 360 pieds a.n .m. Ses lignes de rivage ont 
été oblitérées, le long de la côte est du lac Supérieur, par 
un lac plus jeune, mais elles ont été conservées sur la rive 
nord par un soulèvement différentiel (fig. XII-16r, s). 

Partie supérieure de la région des Grands lacs 

Lacs Nipissing et post-Nipissing de basse altitude. Comme 
mentionné antérieurement, le retrait des glaces de l'ex
trémité orientale de la vallée de la rivière Mattawa a 
drainé les eaux des lacs de la partie supérieure des bassins 
des Grands lacs à des niveaux très bas. La cote de déni
vellation, indiquée à North Bay, laisse également supposer 
la formation de lacs indépendants, respectivement dans les 
bassins du lac Nipissing, de la baie Georgienne et du 
grand lac Huron (fig. XII-l 6m) . L'érosion des déversoirs 
de chacun de ces bassins a entraîné l'abaissement continu 
du niveau des lacs de la partie supérieure des Grands lacs , 
au cours d'une très longue période, pendant laquelle un sou
lèvement différentiel a élevé l'extrémité nord-est du réseau 
de drainage. Ainsi, les niveaux les plus bas des lacs Stanley, 
Houghton et Chippewa n'ont pas été atteints simultané
ment. Ces lacs ont subsisté jusqu'à ce que leurs déversoirs 
soient submergés par l'eau de l'est, à la suite du soulève
ment continuel dans la région de North Bay. Une configu
ration conjecturale de ces lacs est représentée dans les 
figures XII-16m, w. Suivant les hypothèses émises, tant 
sur les dates des différentes phases postérieures au lac 
Algonquin que sur l'ampleur et le taux de surrection du 
soulèvement différentiel, au cours de ces phases lacustres 
et des phases de bas niveau subséquentes, différents âges 
de ces lacs à bas niveau peuvent être déduits . Le lac Stanley 
peut avoir fusionné avec le lac Chippewa dès 10,400 ans 
avant le présent au lieu de 8, 1 OO ans comme indiqué. Peut
être qu'un âge de 9,500 ans avant le présent serait plus 
vraisemblable que ces deux extrêmes, mais il doit être 
tenu compte du temps d'érosion pour la réouverture du 
chenal Mackinac de jonction, entre les bassins du lac 
Michigan et du lac Huron. 

Lorsque North Bay s'est trouvé à 605 pieds a.n.m. , 
l'écoulement a recommencé à Port Huron et à Chicago. 
Finalement, un soulèvement différentiel continu a élevé le 
déversoir de North Bay au-dessus du niveau du lac, et le 
drainage s'est effectué entièrement par les issues du sud. 
La longue utilisation de ces issues a occasionné· une certaine 
stabilisation du niveau du lac, et le développement d 'une 
ligne de rivage bien marquée, celle de la phase Nipissing 
des Grands lacs (fig. XII-16x). Les nappes d'eau, conver
geant dans les bgssins des lacs Huron, Michigan, et Supé
rieur, avec écoulement à Port Huron et à Chicago, sont 
appelées les Grands lacs Nipissing. La plate-forme d'éro-

sion Nipissing est bien visible à peu de distance à l'ouest de 
North Bay, à 700 pieds d'altitude, alors que la rive actuelle 
se situe à 648 pieds .. La grand-route vers Sault-Sainte
Marie traverse la plate-forme Nipissing à maintes reprises. 

On s'accorde généralement pour faire remonter la 
phase Nipissing des Grands lacs à environ 4,200 ans 
avant notre ère. De nombreux dépôts organiques, trouvés 
à des niveaux inférieurs à la ligne de rivage Nipissing, en 
divers endroits de la région des Grands lacs, remonteraient 
à 7 ,000 ou 8,000 ans avant le présent ; on les attribue en 
général au pré-Nipissing ou à la période antérieure à la 
montée des eaux du lac Nipissing. La datation récente 
de matériaux de la Petite rivière Pic, sur la rive nord du 
lac Supérieur, indique une des phases du lac Nipissing, 
antérieure à 6,000 ans avant notre ère. Du bois de cou
ches d'argile silteuse, sous un dépôt de sable de 15 pieds 
d'épaisseur, qui forme une terrasse où le pont de la 
grand-route enjambe cette rivière, a été daté à 5,920 ± 120 
et 5,960 ± 120 ans (CGC-83, 103). La terrasse se trouve 
à une altitude d'environ 700 pieds. Farrand ( 1961) consi
dère que ces dépôts sont de la période transitoire Ni
pissing/ Algoma puisqu'ils sont à 692 pieds d'altitude, et 
qu'il a trouvé une crête de cailloux à 718 pieds, qu 'il 
considère comme la plage du lac Nipissing. L'auteur et 
S. C. Zoltai ont noté un passage graduel entre une argile 
silteuse inférieure, contenant des débris végétaux et des 
coquillages dans les quelques pieds supérieurs, et du sable, 
au sommet, à teneur de coquillages (principalement 
Sphaerium su/catum). De minuscules tissus végétaux, pré
levés sur quelques pouces à la base du sable, ont donné 
6, 1 OO ± 160 ans ( CGC-285). L'auteur considère donc que 
l'argile silteuse renfermant des débris végétaux, le sable 
contenant des coquillages et la plage de blocs erratiques 
remontent tous au même étage lacustre, probablement ce
lui de Nipissing. Sur le côté est du lac Huron, à 4 milles 
au nord-est d'Owen Sound, on a trouvé des débris de bois 
dans la partie inférieure d'une large crête de gravier que 
L. J. Chapman affirme être une plage du lac Nipissing. 
Les graviers forment un dépôt d'une épaisseur de 18 pieds 
et passent graduellement dans du sable le long de la pente. 
Le tout repose sur de l'argile silteuse. Du bois recueilli 
dans la zone de contact sable-argile date de 5,770 ± 130 
ans (CGC-347). A Meaford, 14 milles plus à l'est, on a 
trouvé du bois dans une couche argileuse, sous huit pieds de 
sable, à une altitude de 605 pieds. On croit que, là encore, 
il s'agit d'une phase du lac Nipissing. La datation de ce 
bois a donné 6,300 ± 150 ans (L~312). 

La datation au radiocarbone des matériaux organi
ques, à la base des dépôts dans de petits lacs au même 
niveau que le lac Nipissing, dans l'île Manitoulin (Lewis, 
1968), prouve qu'une des phases du lac Nipissing était 
presque à son étendue maximale, il y a environ 5,500 ans. 
Lewis relève une preuve similaire à North Bay, indiquant 
que le chenal avait cessé d'être utilisé il y a quelque 5,000 
ans. Il est donc évident que les Grands lacs Nipissing 
( 605 pieds a.n.m. ), que l'on considérait comme ayant été 
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formés il y a environ 4,200 ans, sont en fait une com
binaison de phases lacustres, reflétant tout d'abord l'écoule
ment par trois déversoirs, puis par les deux déversoirs 
méridionaux seulement; ces phénomènes remonteraient 
entre 6,000 et 4,200 ans avant le présent. La phase à trois 
déversoirs peut être appelée, Grands lacs Nipissing 1, et la 
phase à deux déversoirs, Grands lacs Nipissing II. 

L'érosion, le long des déversoirs méridionaux des 
Grands lacs Nippissing II, a provoqué un abaissement du 
niveau des eaux qui s'est maintenu jusqu'à ce qu'une partie 
du système des déversoirs de Port Huron se stabilise, grâce 
à la roche en place et à l'accumulation de blocs erratiques; 
simultanément, le déversoir de Chicago se stabilisait de la 
même manière. L'arrêt dans l'abaissement du niveau des 
déversoirs a marqué la phase initiale du lac Algoma, 
à environ 596 pieds d'altitude (Hough, 1958). Cet événe
ment peut remonter à environ 4,000 ans (CGC-301 ) . 
Tandis que la partie septentrionale des bassins lacustres 
était lentement soulevée, un déplacement latéral du chenal 
de Port Huron vers des matériaux moins résistants, a oc
casionné une reprise du processus de surcreusement du 
chenal. Le soulèvement du seuil, à Sault-Sainte-Marie, 
a donné naissance à un lac distinct dans le bassin du lac 
Supérieur, événement connu comme l'étage Sault (Farrand, 
1961) , qui peut remonter à environ 2,000 à 3,000 ans. Cet 
étage a été suivi par le sous-étage Sault et, finalement, par 
la formation du présent lac Supérieur, à 602 pieds d'alti
tude. Dans l'intervalle, l'érosion du déversoir, à Port Huron, 
a abaissé le niveau des eaux des bassins des lacs Huron et 
Michigan à leur niveau actuel de 580 pieds. 

Nord-ouest de /'Ontario 

Zoltai (1961, 1963, 1965) et Boissonneau (1966, 
1968) ont traité du retrait des glaces du nord de !'Ontario, 
dans les régions situées au-delà des bassins des lacs Supé
rieur et Huron. Antérieurement au recul des glaces du 
bassin du lac Supérieur, la nappe glaciaire Laurentide, 
à l'ouest du lac Supérieur, s'étendait vers le sud-ouest dans 
le Minnesota. A mesure de son recul vers le nord, dans 
l'ouest de !'Ontario, la nappe glaciaire demeurait en con
tact avec le lac glaciaire Agassiz sur un vaste front; l'évolu
tion de ce lac fait l'objet d'une étude séparée. Les fluctua
tions du flux glaciaire ont favorisé la formation de nom
breuses moraines terminales importantes. Le système de 
moraines terminales le plus au sud, dans l'ouest de !'On
tario, est orienté sud-est et s'étend du lac des Bois au lac 
à la Pluie (carte l 253A). A la suite d'un recul du front 
glaciaire de quelque 75 milles vers le nord-est, s'est formée 
la moraine de Steep Rock. Cette moraine s'étend des 
environs du lac Steep Rock, vers le sud-est, à la frontière 
internationale, à environ 25 milles à l'ouest du lac Supé
rieur. Peu après, la vaste moraine Eagle-Finlayson s'est dé
posée. Elle peut être suivie sur environ 175 milles vers le 
sud-est, à partir d'un point situé à 30 milles au nord-ouest 
de Kenora jusqu'à moins de 30 milles de Thunder Bay, où 
elle se trouve tronquée par une moraine terminale, déposée 

par un lobe glaciaire du bassin du lac Supérieur. Après un 
vaste recul des glaces dans l'ouest de )'Ontario, une nou
velle avancée du front glaciaire a donné naissance à la 
moraine Hartman, que Zoltai (1965) considère de 
Valders. A son extrémité nord-ouest, cette moraine s'in
curve brusquement vers le nord, puis, au nord-est, jusqu'à 
ce qu'elle soit tronquée par la moraine de Lac Seul, plus 
récente. Lors du contact du front glaciaire et de la moraine 
Hartman, d'importants lobes glaciaires étaient actifs dans 
les bassins des lacs Nipigon et Supérieur, et ont formé 
respectivement les moraines correspondantes adjacentes du 
lac Dog et de Marks . Cette dernière peut être suivie jus
qu'à une région élevée d'affleurements, au sud-ouest de 
Thunder Bay; il est donc possible que le front glaciaire de 
Valders traversait la frontière internationale à quelques 
milles seulement à l'ouest de la rive du lac Supérieur. 

A 10 ou 20 milles environ au nord-est de la moraine 
Hartman, la masse de glace a déposé une vaste moraine, 
la moraine de Lac Seul, incurvée autour de la partie occi
dentale de Lac Seul. Au sud-ouest, elle fusionne avec la 
moraine interlobaire Kaiashk (Zoltai, 1965), formée, en 
partie, entre les lobes glaciaires de dépôt des moraines 
Hartman et du lac Dog; Zoltai croit, cependant, que 
l'extrémité nord-est de la moraine Kaiashk est une moraine 
terminale reconstituée du lobe de glace de Lac Seul. Des 
couches d'argiles varvées sous-jacentes, dans la région de 
Lac Seul, témoignent d'un recul glaciaire, suivi d'une 
avancée du front de glace, d'au moins 20 milles (Zoltai, 
1965). La moraine de Lac Seul s'étend vers le nord-ouest, 
jusque dans la région de Red Lake-Lansdowne House 
(Prest, 1963). Le long de la rive sud-ouest du lac Trout, 
elle s'élève brusquement à environ 270 pieds, mais, sur le 
côté opposé au front de glace, elle s'incline plus doucement 
vers le sud-ouest, et présente plusieurs excellentes plages 
et terrasses du lac glaciaire Agassiz . La moraine s'est 
formée au-<lessous du niveau du lac Agassiz, et seules trois 
petites parties de la moraine émergaient. Vers le nord
ouest, la moraine est plus basse et moins distincte, mais, 
contrairement aux eskers environnants remaniés, des rides 
de sable et de gravier, modifiées par les vagues, peuvent 
être d'origine morainique et peuvent indiquer la position 
antérieure du lobe glaciaire. La moraine terminale semble 
faire une boucle vers le nord, puis, vers l'est, en direction 
des lacs Windigo, où elle est tronquée par les moraines 
terminales du lobe glaciaire du petit lac Windigo. Des 
caractéristiques d'écoulement de la glace et des eskers 
indiquent également la forme convexe du front glaciaire 
de Lac Seul. La formation de lobes sur le front ouest de 
la masse de glace était probablement due au vêlage des 
fronts glaciaires dans les eaux profondes d'une baie du 
lac Agassiz (fig. XII-16 m). 

Après une courte période de récession dans l'ouest de 
)'Ontario, un intervalle stationnaire du recul du front des 
glaces et une avancée mineure de la masse de glace ont 
donné la moraine de Sioux Lookout, en terrain relative
ment élevé, à l'ouest du lac Nipigon. Vers le nord-ouest, 
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on rencontre quelques rares moraines De Geer, qui délimi
tent les positions du front glaciaire lors du vêlage dans le 
lac Agassiz. Après un recul d'au moins 80 milles, la partie 
septentrionale de la masse de glace s'est immobilisée et a 
formé la moraine Whitewater. Sur le côté est, un lobe 
de glace a avancé de nouveau et a formé la moraine 
Nipigon le long du côté ouest du bassin Nipigon (Zoltai, 
1965). L'auteur croit que seule la partie septentrionale 
de cette moraine terminale s'est formée à ce moment 
(fig. XII-16p) et que la partie méridionale représente une 
ancienne moraine. 

Le mouvement plus prononcé de la masse de glace 
en récession de la partie septentrionale, par rapport à 
celle de la partie orientale, a donné lieu à la formation de 
nombreuses moraines terminales de retrait dans la région 
des lacs Windigo, dans le nord-ouest de )'Ontario, et à 
la formation d'une moraine interlobaire, au sud de ces lacs. 

Le second réseau morainique le plus important, 
déposé dans le nord-ouest de l'Ontario par la masse de 
glace qui, bien que présentant des mouvements variables, 
était généralement en régression, est la vaste moraine 
Agutua, orientée sud-est (Tyrrell, 1913; Prest, 1963). La 
présence d'argiles lacustres, sous le till , le long de la 
rivière Otoskwin, indique une nouvelle avancée de quelque 
25 milles. La partie la plus élevée de cette moraine se 
trouve dans un vaste coude de la rivière Albany, à l'ouest 
des lacs Miminiska, où elle atteint 500 pieds au-dessus du 
niveau de la rivière. Le système morainique Crescent 
(Zoltai, 1965), au nord du lac Nipigon, et la moraine 
Agutua sont probablement corrélatives. 

Après le dépôt de la moraine Agutua, la masse de 
glace septentrionale a reculé d'une vingtaine de milles en 
direction du nord-est avant un stationnement assez long 
pour former une moraine terminale . Cette moraine se 
présente en plusieurs segments discontinus et s'aligne avec 
des zones de moraines De Geer. A cette époque, il semble 
que la partie orientale de la masse de glace ait avancé pro
fondément, c'est l'avancée glaciaire Miminiska, car elle a 
recouvert plusieurs parties de la moraine Agutua dans les 
environs de la rivière Albany. Au cours de son recul, la 
masse de glace a laissé des segments de moraine terminale, 
une moraine interlobaire, des eskers et des indices 
d'écoulement glaciaire, vestiges de sa forme . Au sud-ouest, 
dans la région de la rivière Ogoki, cette même avancée 
glaciaire est probablement à l'origine des moraines Nakina 
(Zoltai, 1965). 

A la suite d'un recul d'une trentaine de milles, le lobe 
septentrional s'est stabilisé et une moraine s'est formée 
près de Big Beaverhouse, sur la rivière Winisk. Cette mo
raine s'étend vers le nord-ouest, depuis la région sud du 
lac Wunnummin jusqu'au petit lac Sachigo. Le lobe oriental 
a laissé peu de traces de la position de son front. Il est 
possible qu'il ait formé les segments de moraine, à l'ouest 
de Landsdown House, et qu'il se soit allongé vers le sud
sud-est, à travers le lac Ogoki. Non loin à l'est de ce lac, 
les traits d'écoulement des glaces sont dissimulés ou ont 

été détruits par l'avancée glaciaire Cochrane, plus récente 
et venant du nord (voir la partie de ce chapitre nord de 
!'Ontario et ouest du Québec). 

Lac glaciaire Agassiz . Avec le recul de la masse de glace 
Laurentide, au nord de la ligne de partage des eaux du 
Mississippi, le lac glaciaire Agassiz recouvrait de vastes 
régions comprises aujourd 'hui dans le Minnesota, le Dakota
Nord, la Saskatchewan, le Manitoba et l'Ontario. A me
sure de leur transgression vers le nord, les eaux du lac 
s'étendaient moins loin vers le sud. Il s'ensuit que, même 
si la superficie des terres recouvertes par le lac Agassiz, 
à quelque époque que ce soit, atteignait plus de 200,000 
milles carrés, le lac lui-même n'a probablement jamais 
mesuré plus de 80,000 milles carrés environ (Elson, 1967) . 

L'histoire du lac glaciaire Agassiz se rattache partielle
ment et de façon complexe à la période de retrait de la 
masse de glace continentale de la région nord-ouest de 
!'Ontario, décrite précédemment. Pendant ce retrait , les 
issues dépendaient de la position du front des glaces et 
de la topographie du nord-ouest de !'Ontario. Nombre 
de lignes de rivage ont été formées par l'action de l'écoule
ment des eaux aux issues de l'est, vers le bassin du lac 
Nipigon , et, de là, vers le sud, dans le bassin du lac 
Supérieur. 

Dès 1822, était reconnue l'existence d'un vaste lac 
ancien, dans le bassin de la rivière Rouge aux États-Unis, 
appelé Agassiz en 1879, en l'honneur du savant Louis 
Agassiz. La première étude remonte à Upham ( 1895), 
puis celle de Leverett et Sardeson (Leverctt, 1932). Nom
bre de chercheurs ont apporté de nouveaux renseignements 
sur la partie canadienne du bassin du lac Agassiz, notam
ment Johnston (1946) et Elson (1957, 1967) . Les études 
sur place de Zoltai (1961, 1963, 1965) et Prest (1963) 
ont permis de recueillir des informations sur les issues de 
l'est, qui alimentaient le lac glaciaire Kelvin , dans le bassin 
du lac Nipigon , et sur l'étendue du lac Agassiz dans le 
nord-ouest de !'Ontario. Elson a retracé plusieurs aspects 
de l'évolution du lac Agassiz. Il a reconnu les traces d'une 
baisse progressive du niveau des eaux du lac, baisse qui 
serait en rapport avec l'ouverture successive d'issues au sud, 
au nord-ouest, à l'est et au nord. Les fluctuations du front 
des glaces dans la région des déversoirs ont interrompu 
cette baisse à quelques reprises, et le niveau des eaux du 
lac s'est élevé. Elson croit à une relation entre ces divers 
déversoirs et les anciennes lignes de rivage dans le bassin 
de la rivière Rouge. L 'auteur de ce chapitre a tenté de 
reconstituer la configuration du lac Agassiz, au cours de 
quelques-uns des stades où la forme du lac était modifiée 
par l'existence des déversoirs de l'est. Dans ce travail, il a 
tenu compte des degrés de soulèvement établis par Johns
ton, de la position et de l'altitude des déversoirs d'après 
Zoltai, de ses propres données sur les niveaux du lac et sur 
les positions du front de glace dans le nord-ouest de 
l'Ontario, et des données des nouvelles cartes topogra
phiques à courbes de niveau. 
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Le lac Agassiz s'est formé au cours du recul de la 
masse de glace Laurentide dans la région d'amont du bassin 
de la rivière Rouge, le long de l'actuelle frontière entre le 
Minnesota et le Dakota-Nord. Il s'est étendu ensuite vers 
le nord, au Manitoba et au nord-ouest de !'Ontario, jus
qu'aux secteurs de Keewatin et de Labrador de la masse 
de glace Laurentide. L'écoulement s'effectuait par le lac 
Traverse, situé à l'extrémité sud du réseau fluvial de la 
rivière Rouge, puis dans la rivière Minnesota du réseau 
fluvial du Mississippi. Par suite de l'érosion du niveau du 
déversoir jusqu'à un seuil rocheux, le niveau du lac Agassiz 
s'est abaissé de 80 à 90 pieds. Cette baisse s'est produite 
par intervalles irréguliers, probablement du fait des rem
parts morainiques édifiés le long du déversoir, et dont un 
débit périodiquement plus puissant avait raison. Dans le 
sud du Manitoba et le nord-ouest de !'Ontario, on a re
connu quatre phases du niveau du lac : les phases Herman, 
Norcross, Tintah et Campbell, et de nombreuses petites 
lignes de rivage intermédiaires (fig. XII-16d, f). 

Elson (1966, p. 92) a suggéré que l'abaissement des 
eaux, à partir du niveau Norcross, et le retour à ce niveau 
correspondaient à une courte période d'évacuation des 
eaux du côté est, dans le lac Supérieur, par un déversoir 
qui serait maintenant la rivière du Chien, dans le nord
ouest de !'Ontario (fig. XIl-16g, h). L'auteur est d'avis 
que l'ancien écoulement des eaux par ce déversoir peut ex
pliquer la première phase du niveau du lac Agassiz 
le plus bas, phénomène qui remonterait peut-être à 12,000 
ans (El son, 1966, fig. 6). De la tourbe sableuse, prove
nant d'alluvions déposées à peu près au niveau Campbell, 
dans la vallée de la rivière Assiniboine, et dont la forma
tion serait reliée à un approfondissement du lac, a été 
datée à 12,400± 420 ans. Lorsqu'une nouvelle avancée des 
glaces a obstrué le déversoir de la rivière. du Chien, l'écou
lement des eaux s'est effectué par le sud. Les eaux du lac 
s'élevaient jusqu'au niveau Norcross car, dans l' intervalle, 
le déversoir du lac Traverse avait été comblé de sédiments. 
A mesure que l'érosion déplaçait ces sédiments, le niveau 
du lac Agassiz s'abaissait jusqu'au niveau Campbell, niveau 
déterminé par un seuil de roche en place (fig. XII-16i , j). 
Le front de la masse de glace était alors délimité par les 
moraines Hartman et du lac du Chien, estimées être de 
Valders. 

Lors d'un nouveau recul de la masse de glace, le 
déversoir du lac du Chien est demeuré fermé, et l'écoule
ment des eaux du côté oriental ne s'est effectué qu'après 
le retrait du front des glaces au-delà d'une ligne passant 
par Sioux Lookout; de là, le lac se déversait dans le bassin 
du lac Nipigon (fig. XII-16k) . Ce phénomène date d'en
viron 11,000 ans. Une nouvelle avancée des glaces a 
fermé les déversoirs de l'est, le niveau du lac est remonté 
au niveau Campbell, et la moraine de Lac Seul s'est dépo
sée (fig. XII-16_1, m) . Un nouveau recul de la masse de 
glaces a amené la réouverture des réservoirs, l'écoulement 
vers le bassin du lac Nipigon, et une baisse du niveau 
du lac (fig. XIl-16n). Un retour de la masse glaciaire, il 

y a environ 10,000 ans, a donné lieu à la formation de la 
moraine Sioux Lookout, à la fermeture des déversoirs de 
l'est et, pour la dernière fois, à une élévation du niveau 
des eaux du lac Agassiz jusqu'au niveau Campbell (fig. 
XII-160). Ultérieurement, le retrait des glaces a amené 
du côté est l'ouverture de déversoirs à des niveaux tou
jours de plus en plus bas, et la formation d'une succession 
de plages bien définies dans certaines régions du bassin 
de la rivière Rouge. A mesure de la baisse de niveau , le 
terrain émergeait à l'ouest du lac Nipigon, et les déversoirs 
vers l'ouest s'allongeaient (fig. XII-l 6p). 

Lors de l'écoulement des eaux vers l'est par les plus 
bas déversoirs, les glaces se sont retirées de la région 
nord-ouest du bassin du lac Nipigon (Prest, 1963). Il 
s'est formé une nouvelle issue à un niveau plus bas et les 
eaux se sont écoulées vers le sud-est le long du front des 
glaces, jusqu'à l'extrémité nord du bassin du lac Nipigon. 
Par suite d'un retrait important du front nord de la masse 
de glaces avant l'avancée d' Agu tua, il est possible que par 
des terrains bas les eaux du lac Agassiz se soient déversées 
vers le sud-est dans le lac glaciaire Barlow-Ojibway. Tou
tefois, la nouvelle avancée d'Agutua a obstrué tous ces 
déversoirs . Le réseau des déversoirs s'est transformé lors
que les glaces se sont éloignées de la moraine Agutua, et 
lors de leur avancée dans la région des moraines Nakina. 
A cette époque, les eaux du lac Agassiz se déversaient 
dans le lac glaciaire Nakina (Zoltai, 1965) , dont un déver
soir écoulait les eaux vers l'extrémité nord du bassin du 
lac Nipigon (fig. XII-16r). 

Le front de la nappe glaciaire continentale en recul 
est resté baigné par les eaux du lac Agassiz jusqu'au retrait 
de la masse des glaces de la région occupée par la moraine 
Big Beaverhouse. L'écoulement des eaux du lac peut être 
demeuré vers le sud-est, peut-être vers le lac Barlow
Ojibway, pendant le dépôt de la moraine, et qu'ensuite les 
eaux aient emprunté la vallée de la rivière de !'Écho vers 
le nord, pour atteindre les basses-terres de la baie d'Hud
son. La baisse du niveau des eaux, occasionnée par cet 
écoulement, eut pour effet de séparer le lac Agassiz des 
lacs, situés en bordure du front glaciaire, dans la partie 
ontarienne du bassin hydrographique de la baie d'Hudson 
(fig. XII-16s) . Ultérieurement, l'écoulement du lac 
Agassiz était détourné et les eaux dirigées vers le bassin 
de la rivière Nelson. Enfin, après la fonte de ses glaces pé
riphériques, le lac glaciaire Agassiz s'est transformé en 
étendues lacustres, antécédents des lacs Winnipeg, Winni
pegosis et Manitoba d'aujourd'hui. 

Nord de ['Ontario et ouest du Québec 

Lac glaciaire Barlow-Ojibway . Dans le nord de !'Ontario, 
à l'est et au nord-est du lac Supérieur, la régression gla
ciaire était en direction nord vers la baie James alors 
que, dans les régions adjacentes de l'ouest du Québec, le 
recul était en direction nord-est, vers le centre de la pro
vince de Québec. Les eaux de fonte ont formé un lac 
entre le front de la masse de glaces et la ligne de partage 
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des eaux (fig. Xll-16m, q) . On s'est longtemps demandé 
par quel phénomène les eaux de ce grand lac, à cheval 
sur la ligne séparant les bassins hydrographiques de la baie 
d'Hudson et du Saint-Laurent, ont pu demeurer à des ni
veaux élevés, tout en se déversant vers le sud, par la 
vallée du lac Témiscamingue. Le déversoir étant obstrué 
par une moraine de quelque 10 milles au nord de Témis
camingue (Québec), il est vraisemblable que le niveau du 
lac se soit stabilisé par l'accumulation de blocs erratiques. 
Les pentes du déversoir et le niveau du lac ont dû être 
modifiés périodiquement par le redressement isostatique. 
La profondeur du lac a diminué graduellement. Ce fait 
est établi par la présence d'horizons sablonneux dans les 
dépôts d'argile à varves, et par un degré de redressement 
sur les plus hautes lignes de rivage, plus élevé dans la 
partie sud du bassin que dans la partie nord. L'auteur a 
établi, à partir de la position du déversoir jusqu'au lac 
Larder, un degré de redressement d'environ 4 pieds au 
mille et du lac Larder à la colline Plamondin, de 2.1 pieds 
au mille. Hughes ( 1965) affirme que le redressement 
maximal de courts segments des anciennes lignes de rivage 
inférieures varie entre 2.1 et 3.8 pieds au mille, et que le 
degré maximal de redressement doit excéder 3.8 pieds. La 
position de la ligne de valeur zéro, autour de laquelle le 
redressement s'est fait, n'a pas été déterminée, mais elle 
se trouve probablement au sud de la position du déversoir. 
Le soulèvement différentiel de la partie nord du bassin 
s'est peut-être produit le long d'une seconde ligne de 
valeur zéro, située dans la région du lac Larder et de 
Noranda. 

Un diagramme du niveau hydrostatique maximal entre 
la colline Plamondin et le lac Larder indique, qu'à la posi
tion actuelle de la ligne de partage des eaux près de 
Noranda, la profondeur minimale des eaux du lac était 
d'environ 300 pieds. Il est donc évident que l'action com
binée du soulèvement et de l'érosion du déversoir près 
de Témiscamingue, a dû faire baisser de 300 pieds le ni
veau des eaux du lac, avant que le lac glaciaire Ojibway 
n'ait été restreint à la région au nord de la ligne de 
partage des eaux; la décharge des eaux s'est alors fixée 
à partir d'un point situé à 15 milles à l'ouest de Noranda 
(fig. XII-16r), en direction du sud, dans l'ancien lac 
Témiscamingue. Le déversoir de Témiscamingue a été 
creusé jusqu'à plus de 350 pieds. Une faible part de ce 
travail d'érosion s'est produite sans aucun doute après 
l'époque du lac Barlow-Ojibway. 

Des indices fragmentaires , sur les lignes de rivage 
maximales de l'est de Malartic démontrent que les niveaux 
du lac avaient baissé sensiblement avant la régression des 
glaces des hautes-terres du Québec, de cette partie du 
bassin du lac Barlow-Ojibway. Un phénomène difficile à 
expliquer est l'augmentation soudaine de la profondeur 
de ce lac glaciaire, que révèlent l'épaisseur accrue de 
l'argile à varves et la diminution du sable secondaire de 
la couche annuelle 1528, alors que le front glaciaire se 
trouvait dans les environs de Cochrane (Hughes, 1965). 

Peut-être que l'écoulement des eaux s'est effectué en di
rection de l'ouest, dans le bassin du lac Supérieur, pendant 
un certain temps avant la formation de la couche annuelle 
1528, et qu'ensuite, une nouvelle avancée du front des 
glaces aurait fermé ce déversoir de l'ouest, approfondi le 
lac, puis détourné les eaux par le déversoir de Témisca
mingue. Cette nouvelle avancée des glaces est peut-être 
reliée à la formation , soit des moraines Crescent, soit des 
moraines Nakina. 

Au cours du retrait du front de la masse de glaces 
de la région de Hearst-Cochrane, vers le nord, une stabili
sation prolongée de ce front s'est produite aux environs 
de Fraserdale, à 60 milles au nord de Cochrane. Une 
très importante moraine de kame à direction est-ouest, 
composée de silt, de sabJe , et d'un peu de gravier, s'est 
alors déposée au contact sur le côté sud d'un lac sans 
issue (Boissonneau, 1966). La formation de cette moraine 
est peut-être reliée à la moraine interlobaire, à l'ouest de 
Hearst et au nord de Hornepayne. Ces moraines sont 
surtout composées de sable et de gravier, associés à une 
importante proportion de calcaire. Toutes correspondent 
peut-être aux moraines Nakina (Zoltai, 1965) sises plus 
au nord-ouest. En effet. il n'existe oas d'autres moraines 
semblables de l'époque pré-Cochrane dans la région nord
ouest de !'Ontario. 

Le lac, qui s'étendait devant la moraine déposée près 
de Fraserdale, écoulait probablement ses eaux vers le sud 
dans le bassin du lac Témiscamingue, par un déversoir 
situé près de Noranda. Le cours de ce déversoir correspond 
à l'orientation des isobases du lac Barlow-Ojibway et à une 
baisse d'environ 300 pieds du niveau des eaux du lac de la 
région du lac Abitibi. Toutefois, avec le recul du glacier au 
nord de la moraine de kame, toute décharge ou tout 
drainage, tant latéral que sous-glaciaire, a dû se faire vers 
la baie d 'Hudson. Sur l'évolution du lac Barlow-Ojib·1vay, 
Antevs ( 1925, p. 77) a émis l'opinion que, au cours de la 
phase antérieure à l'époque Cochrane, les eaux du lac se 
déversaient dans la baie d'Hudson en coulant sur la mince 
couche de glace de la baie James. Ultérieurement (19 31), 
il a pensé que les eaux du front glaciaire se déversaient 
dans la mer aux environs de l'embouchure des rivières 
Nelson et Hayes (Man.). L'auteur de ce texte croit que le 
lac, dénommé ici «lac glaciaire Antevs» (fig. Xll-16s), s'est 
écoulé vers le nord-ouest, le long d'une ligne de moindre 
résistance située entre une vaste masse de glace semi
stagnante, dans le nord-ouest de !'Ontario, et un important 
glacier couvrant la baie James et le sud de la baie 
d'Hudson , et que les eaux de ce lac se seraient déversées 
dans la mer dans la région la plus à l'est du Manitoba. On 
suppose que la mer avait déjà pénétré dans la baie 
d 'Hudson par le détroit du même nom et qu'elle avait en
suite envahi une dépression orientée sud-ouest au fond de 
cette baie, et qu 'elle a séparé définitivement le secteur de 
Keewatin du secteur de Labrador de la nappe glaciaire 
Laurentide. 
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Phase Cochrane lors du recul des glaces. L'événement Je 
plus important au cours du recul de la masse de glaces du 
secteur de Labrador, a été la formation du till de Cochrane, 
dans les basses-terres de la baie d'Hudson. Il est évident 
que les glaces de la baie d'Hudson ont avancé vers le 
sud, en suivant plus ou moins la bordure du Bouclier 
(Cochrane l); un peu plus tard, les glaces de la région de 
la baie James ont avancé vers Je sud-ouest et le sud 
(Cochrane II). Le front des glaces de la phase de 
Cochrane est rarement indiqué par une moraine terminale. 
En 1956, Hughes a fait remarquer que l'expression «mo
raine Cochrane» est inexacte, et qu'elle devrait être rem
placée par «till de Cochrane», car cette moraine de fond 
constitue une entité stratigraphique reconnaissable sur une 
vaste superficie. La ligne limite de Cochrane est simplement 
une ligne au-delà de laquelle on n'a pas reconnu l'existence 
du till de Cochrane. Au-delà de la limite de ce till, la phase 
de Cochrane est représentée par une série de sédiments 
à varves, la séquence de Connaught. Ces sédiments à varves 
renferment des cailloux lithologiquement semblables à ceux 
existant dans le till de Cochrane, mais différents des cail
loux associés aux sédiments à varves sous-jacents, la sé
quence de Frederickhouse, composés pour une large part, 
de dépôts du lac Barlow-Ojibway. Hughes signale qu'il a 
compté, dans la séquence de Connaught, environ 60 cou
ches annuelles de sédiments à varves distinctement visibles. 
La couche la plus épaisse de ces sédiments à varves est la 
couche annuelle 25, et l'on est d'avis qu'elle correspond 
dans l'ordre chronologique à la mise en place du till de 
Cochrane plus au nord. La séquence de Connaught com
prend également des sédiments à varves d'un étang de 
faible profondeur, qui serait la dernière phase du lac gla
ciaire Antevs, pendant la phase de Cochrane de recul des 
glaces. 

Le till de Cochrane typique est une moraine de fond 
d'argile gris-bleu, contenant peu de cailloux et reposant sur 
des sédiments à varves. Exposée à l'air, cette argile prend 
une teinte rose très pâle; oxydée, elle devient jaune-brun. 
Elle renferme de la chaux, et est bien différente des anciens 
tills sableux et non calcareux de la région de Timmins
Cochrane (Hughes, 1965). On est d'avis que la nature 
argileuse du till de Cochrane est due principalement à l'in
corporation d'argiles lacustres lors de l'avancée de la masse 
de glaces de Cochrane vers le sud. 

Boissonneau (1966) mentionne que le front de glaces 
a reculé de plusieurs milles au nord de la moraine de 
kame, près de Fraserdale sur la rivière Abitibi, antérieure
ment à l'avancée des glaces, qui ont recouvert d'une mince 
couche de till argileux certaines parties de la moraine de 
kame. L'auteur du présent texte a constaté que le till 
argileux de Cochrane recouvre des sédiments à varves 
près de Coral Rapids (altitude: 364 pieds). On a reconnu 
du till de Cochrane à un point aussi au nord que l'em
bouchure de la petite rivière Abitibi, à 200 pieds d'altitude, 
mais, dans cette région, sa composition argileuse provient 
d'argile gris foncé plus ancienne et de calcaires jaune clair. 

Antérieurement à l'avancée de Cochrane, le front glaciaire 
a reculé probablement jusqu'aux environs de Coral Rapids, 
où la masse de glace s'est étendue sur un terrain, dont 
l'altitude actuelle n'atteint pas 400 pieds au-dessus du 
niveau de la mer. 

La régression glaciaire vers les régions inférieures du 
bassin hydrographique de la baie d'Hudson à partir de 
Timmins, à 1 ,029 pieds d'altitude, jusqu'à Coral Rapids, 
à 364 pieds d'altitude, soit sur 110 milles, semble indiquer 
que l'épaisseur de la masse de glaces a dû diminuer 
d'environ 600 pieds. D'autre part, du fait que le point le 
plus au sud, où du till de Cochrane a été reconnu, se 
trouve à 12 milles au nord de Timmins, à environ 960 
pieds, il semble que l'épaisseur de la masse de glaces a 
dû augmenter de 500 à 600 pieds, lors de l'avancée de 
Cochrane. Toutefois, un tel accroissement de l'épaisseur 
de la masse de glaces est improbable à cette phase tardive 
de déglaciation, d'autant plus que les eaux marines de la 
mer de Tyrrell (Lee, 1960) ont envahi peu après, une 
grande partie des basses-terres de la baie d'Hudson 
(I-CGC-14, 7,875 ± 200 ans). Il est plus vraisemblable que 
la mise en place du till de Cochrane soit quelque peu reliée 
à la transgression marine dans la baie d'Hudson. Les 
figures XII-16t, u montrent les deux principales avancées 
des glaces qui ont formé, selon l'auteur, les accidents de 
terrain modelés par l'avancée de Cochrane et la mise 
en place du till de Cochrane argileux, visibles sur la carte 
1253A. 

Nord du Québec et Labrador 

Dans cette région, la régression de la dernière nappe 
de glace s'est effectuée vers les terres les plus élevées de l'in
térieur. Le relief, dû au mouvement des glaces, s'y trouve 
disposé radialement autour d'un bassin central en forme 
de U, situé au sud et au sud-ouest de la baie d'Ungava. 
Dans ce bassin sont demeurées les dernières glaces. Les 
lacs glaciaires étaient peu nombreux, mais quelques-uns 
étaient étendus et ont subsité longtemps. 

Dégagement des côtes du Labrador et de /'Ungava. 
Lorsque la dernière masse de glaces était à son maJdmum 
dans le nord du Labrador, de puissantes langues glaciaires, 
empruntant les cols des monts Torngat, ont avancé latérale
ment dans les régions côtières où elles se sont disloquées 
par vêlage dans la mer du Labrador, à peu de distance du 
littoral actuel. L'altitude la plus élevée atteinte par ces 
glaciers de vallée a été nommée Je «niveau Saglek» , par 
J. T. Andrews, et le phénomène lui-même devenait la 
«glaciation Saglek» (Andrews, 1963, Lf<>Jken, 1962). La 
ligne évidente de l'altitude maximale atteinte par le front 
des masses de glaces, diminue vers le nord et l'est, et 
indique la pente de la nappe glaciaire à l'ouest de la 
chaîne Torngat. Un certain temps, l'on croyait que les 
monts Kaumajet et Kiglapait, plus au sud sur la côte, 
avaient échappé à la glaciation. Toutefois, la présence de 
blocs erratiques sur les sommets les plus élevés de ces 
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monts révèle une avancée des glaces de l'ouest, à une 
époque plus ancienne. On croyait qu'il s'agissait de la 
glaciation Wisconsin (Tomlinson, 1959), mais, d'après 
les travaux de J. T. Andrews, ce n'était sans doute pas le 
Wisconsin classique. Sur les côtes du Labrador, de nom
breux chercheurs ont remarqué des traces de divers niveaux 
attteints par les glaces, mais il est parfois difficile de dis
tinguer quels sont les vestiges de la dernière grande masse 
de glaces (Daly, 1902; Wheeler, 1958; Ives, 1958a, b, 
1960a; Tomlinson, 1959; Andrews, 1963). Tous ces 
géologues sont d'accord que, dans les montagnes du 
littoral, les glaciers de cirque étaient peu importants; cette 
opinion confirme les idées de Tanner ( 1944). Les cirques 
glaciaires sont apparus après la régression glaciaire et, 
probablement, lors de l'époque dite Petite Glaciation. Selon 
Tomlinson, un grand nombre de nunataks et une large 
bande du plateau continental sont apparus avec le recul 
de la nappe de glace de la région côtière, antérieurement 
à la transgression marine. 

Les coquillages découverts dans le détroit de !'Éclipse, 
près de l'extrémité nord de la chaîne Torngat, indiquent 
que la mer submergeait la côte du Labrador il y a plus de 
9,000 ± 200 ans (L-642). Les coquillages étaient à 95 
pieds dans la zone où Ll?lken avait fixé à 1 85 pieds la 
limite de la transgression marine. D'après des résultats 
obtenus par l'analyse pollinique, Wenner ( 1947) a situé 
à plus de 10,000 ans avant le présent la période de dégla
ciation de la partie centrale de la côte du Labrador. 

La chaîne Torngat était surtout des nunataks lors de 
l'avancée maximale de la dernière grande glaciation (Ives, 
l 958a, l 960a, fig. 3), bien qu ' ils aient été recouverts 
entièrement au cours d'une avancée glaciaire plus ancienne 
que l'on croyait être la phase maximale de la glaciation 
Wisconsin (Ives, 1957). A mesure du retrait de la nappe 
glaciaire du Labrador et de l'arrêt des glaces aux passes 
des régions de l'intérieur, les glaciers de vallée se sont 
stabilisés. Les montagnes ont fourni peu de glace; il s'est 
formé quelques glaciers de cirque, mais les glaces ont 
rarement dépassé les moraines latérales des glaciers de 
vallée. Ll?lken (1960) a fait état de l'existence de quelques 
calottes glaciaires plus récentes dans le bassin hydrogra
phique de la rivière Abloviak, à l'est de la baie d'U ngava, 
et, non Join de là, sur la côte du Labrador, il a découvert, 
autour de la baie de Ryans, des vestiges d'une nouvelle 
avancée des glaciers de vallée, d'une époque avancée de 
la déglaciation. Dans la région de la baie d'Okak, entre 
les monts côtiers Kaumajet et Kiglapait , Tomlinson a 
trouvé en 1959 des vestiges d 'une avancée glaciaire tardive, 
qui laissa des moraines frontales avant son retrait. Dans 
la même région , plus au sud, Wheeler (1958) et J. T. 
Andrews ont découvert à une altitude élevée, des moraines 
latérales déposées à l'époque où le front de glace se trouvait 
à l'est du littoral actuel. Ils ont découvert aussi d 'impor
tantes moraines plus récentes, dont la formation, à leur 
avis, témoigne d 'une nouvelle avancée des glaces à une 
époque tardive. Ces nouvelles avancées vers l'est, à travers 

la partie sud peu élevée de la chaîne Torngat, sont peut
être l'indication que dans la région au sud des monts 
Torngat, la nappe glaciaire du Labrador rencontrait moins 
d 'obstacles qu'au nord, et que le mouvement des glaces 
vers le littoral était relativement facile. Au cours de son 
recul , le front glaciaire est resté en mouvement, mais le 
glacier s'est amenuisé si rapidement qu'il n'a laissé aucune 
moraine. 

Lacs glaciaires. Avec la diminution de la nappe glaciaire 
à l'ouest de la chaîne Torngat, les langues glaciaires sur 
le côté est de la chaîne ont reculé et ont déposé le long 
de la côte du Labrador de nombreuses moraines latérales 
et fron tales. Plus tard, le front de glaces a reculé à l'ouest 
de la ligne de partage des eaux, et les eaux de fonte se 
sont accumulées dans deux des plus importantes vallées 
fluviales , à l'est de la baie d'Ungava (Ives, 1958b, 1960a; 
Ll?lken , 1962). A la même époque, plus au sud, les glaces 
se sont retirées par le plateau situé entre la chaîne Torngat 
et Je bassin de la riviè;e George. La discordance entre 
l'orientation des drumlins et celle des eskers indique peut
être que le retrait du glacier ne s'est pas effectué en suivant 
la même direction que celle des anciennes avancées gla
ciaires (Matthew, 1961). 

Les eaux de fonte se sont accumulées dans le bassin 
hydrographique de la rivière George et ont formé de nom
breux lacs éphémères, à niveau élevé, qui ont cédé la place 
au lac glaciaire Naskaupi (Ives, 1960b). Ce lac a subsisté 
longtemps et on y a reconnu plusieurs niveaux importants 
de ses eaux. Les lignes de rivage remarquablement nettes 
du lac glaciaire N askaupi II correspondent à l'écoulement 
de ses eaux par la rivière Koraluk (autrefois Kogaluk), 
vers la mer du Labrador. Les autres issues étaient les 
rivières Fraser, Harp et Kanairiktok et la dépression formée 
par la rivière George et le lac Michikamau, mais Jeurs 
phases lacustres respectives n'ont pas été déterminées. A 
son étendue maximale, le lac glaciaire Naskaupi avait envi
ron 200 milles de long sur 30 milles de la rge et occ.upait 
tout le bassin de la rivière George , excepté l'extrémité nord 
recouverte de glace. Le lac glaciaire correspondant McLean 
(Ives, l960b) s'était formé dans la région d'amont du 
bassin de la rivière à la Baleine, immédiatement à l'ouest 
de la rivière George. Le déversoir de ce lac se trouvait à 
son extrémité sud-est et ses eaux se jetaient dans le lac 
Naskaupi II. Le lac McLean avait environ 70 milles de 
long sur 30 milles de large et se trouvait contenu par les 
glaces à ses extrémités nord-ouest et sud-ouest. Les an
ciennes lignes de rivage de ces lacs sont soulevées différen
tiellement vers le sud-ouest et le centre du Labrador 
(Barnett et Peterson, 1964). 

Les anciennes lignes de rivage des lacs N askaupi et 
McLean, aux lignes parfois taillées dans la roche en place, 
témoignent de la longue durée de chacune des nombreuses 
phases lacustres. La durée dépendait de la présence de 
seuils rocheux aux déversoirs et d\111 barrage de glaces 
efficace dans la baie d 'Ungava (Ives, 1960b). La disposi-
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tion des eskers et des traces du mouvement des glaces au 
sud de la baie d'Ungava semble confirmer l'hypothèse de 
l'existence d'une calotte glaciaire dans cette baie; toutefois, 
la plupart des vestiges évidents sur la direction du mouve
ment des glaces, au sud de la baie, indiquent que l'écoule
ment glaciaire était nord, plutôt que sud, avec un recul 
du glacier vers l'intérieur (Matthew, 1961). L'écoulement 
des glaces vers le nord semble avoir été une conséquence 
naturelle de la transgression marine de la baie d'Ungava. 
Même dans le bassin de la rivière George, Matthew a ob
servé que certaines traces du mouvement des glaces indi
quent un écoulement vers l'ouest, alors que, les lacs étant 
bloqués par les glaces, seul un écoulement vers l'est pa
raît vraisemblable. La position de la ligne de partage des 
glaces a fait l'objet de nombreuses controverses. L'auteur 
de la présente étude est d'avis que, pour interpréter de 
manière satisfaisante les observations faites sur le terrain, 
il faut supposer que la ligne de partage des glaces, ou le 
sommet de la calotte glaciaire, ait occupé trois positions 
différentes. L'auteur pose donc les hypothèses suivantes: 
i) l'existence, à l'intérieur du bassin de la rivière George, 
d'une ligne de partage des glaces de direction nord, afin 
d'expliquer les vestiges d'écoulement des glaces vers l'ouest 
reconnus dans ce bassin (carte 1253A); ii) la baie d'Un
gava et les basses-terres, situées au sud de cette baie, étant 
recouvertes par les glaces, la ligne de partage des glaces 
s'est déplacée vers l'ouest; iii) l'écoulement des glaces vers 
l'est, dans le bassin de la rivière George, a persisté pendant 
les premières phases de la déglaciation, sans effacer tous 
les vestiges d'un écoulement plus ancien vers l'ouest; 
iv) à la suite de la transgression marine, dans la baie 
d'Ungava, l'écoulement glaciaire a subi de profondes mo
difications; v) à cette époque, il est probable qu'une ligne 
de partage des glaces, orientée légèrement à l'est du nord, 
s'est établie, pour un temps relativement court, à l'ouest 
des lacs glaciaires Naskaupi et McLean; vi) l'écoulement 
glaciaire s'est effectué entièrement vers la baie d'Ungava, 
la ligne de partage des glaces s'est déplacée rapidement 
vers le sud, et les lacs glaciaires se sont écoulés vers le 
nord; vii) la ligne de partage des glaces s'est trouvée alors 
au sud de la baie d'Ungava et n'eut plus de prolongement 
vers le nord; d'autres déplacements de la ligne de partage 
ont eu lieu à l'intérieur, au fur et à mesure de la récession. 

Avec l'amélioration du climat et la fonte, les glaces 
se sont retirées de la partie nord du Nouveau-Québec, à 
l'ouest de la baie d'Ungava, et ont dégagé cette baie et le 
détroit d'Hudson. L'écoulement des glaces s'effectuait vers 
la côte. Par suite de cette fonte et de la régression des 
glaces de l'autre côté de la ligne de partage des eaux 
près de la côte, les eaux se sont accumulées le long du 
front de glaces, au sud-ouest du détroit d'Hudson. Le 
lac le plus élevé, à environ 1,800 pieds, couvrait le cours 
supérieur de la rivière Povungnituk et se déversait vers 
l'est dans la baie Jay (Ives, 1960a). A mesure du recul du 
front des glaces vers le sud-ouest, vers l'aval dans la vallée 
de la rivière Povungnituk, le front s'est incurvé vers le 

nord-est, et les lacs, au cours de phases successives de bas 
niveau. se sont écoulés vers le nord, dans le détroit d'Hud
son, et vers l'est, dans la baie d'Ungava (carte 1253A). 
Le niveau maximal des lacs était à environ 1,500, 1,200 
et 1,000 pieds d'altitude et de nombreux réseaux de déver
soirs profonds se sont formés. Les données connues ne 
permettent pas d'établir avec certitude l'orientation ou 
lïmportance du soulèvement postglaciaire. Matthews 
(1962) a signalé, au sud du cap Wolstenholme, la pré
sence de petits lacs glaciaires le long du front de glaces, à 
écoulement probable vers l'ouest ou le sud-ouest, et d'ori
gine un peu plus récente que certains des réseaux lacustres 
plus importants mentionnés ci-dessus. 

Dégagement de la côte de la baie d'Hudson. Le glacier 
du Labrador, en régression vers l'intérieur, a dégagé la 
partie nord de la baie d'Hudson et s'est disloqué rapide
ment dans la mer. Entre le cap Wolstenholme et Port 
Harrison, il a déposé une succession magnifique de mo
raines De Geer, qui ont contenu les lobes glaciaires de la 
plupart des vallées , le long de la côte. Ces moraines dé
posées sur le littoral correspondent peut-être à une suc
cession semblable de moraines De Geer de l'intérieur, loin 
de la côte orientale de la baie James. L'absence de mo
raines De Geer, sur une partie de la côte à l'est de la baie 
James, indique peut-être que lors de la submersion ma
rine sur la région , le glacier était trop épais pour déposer 
ces moraines. A l'est du golfe de Richmond, on attribue 
plutôt l'absence quasi totale de collines morainiques De 
Geer à la faible épaisseur des glaces, comparativement à 
la profondeur de la mer. 

Récession glaciaire à /'intérieur. Dans la région de l'inté
rieur des terres, exempte de transgression marine, les gla
ciers en retrait ont laissé les systèmes courants d'eskers et 
les autres traits d'écoulement des glaces caractéristiques du 
Bouclier canadien. Des surfaces de rides morainiques 
dominent en plusieurs endroits, associées à d'autres vestiges 
de l'écoulement des glaces et à des eskers (pl. XII-8). Au 
dernier stade de la récession, les glaces ont probablement 
régressé vers des lignes de partage des glaces ou vers des 
centres épars à l'intérieur de la région nord du Québec, en 
périphérie de la baie d'Ungava (Henderson, 1959b; Ives, 
l 960c; Derbyshire, 1962). L'une des dernières masses de 
glaces se trouvait dans la vallée de la rivière Howells, 
à l'ouest de Schefferville, où les derniers centres de dif
fluence se déplaçaient souvent, mais contrôlés par la topo
graphie. Des glaciers sont demeurés dans les dépressions de 
Knob Lake et de Lac le Fer-Swampy Lake. Des canaux 
sous-glaciaires et des déversoirs périphériques (pl. XIl-9) 
étaient les voies d'écoulement les plus efficaces des eaux de 
fonte dans les régions de diffluence (Ives, 1959). Derby
shire était d'avis que les canaux sous-glaciaires dépendaient 
tout d'abord de l'épaisseur de la glace et de la pression 
hydrostatique différentielle, mais, à mesure de l'amincisse
ment de la masse, la glace se crevassait et était submergée 
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PLANCHE Xll-8. Moraine moutonnée cannelée sise au sud de la baie d "Ungava (Québec). La photographie suggère une association étroite de temps 
entre les rides et les cannelures. Photographie aérienne verticale; échelle de 1 mille au pouce. 

par l'eau, et l'écoulement sous-glaciaire se trouvait contrôlé 
par le relief. 

D 'a près la disposition des eskers et des traits d'écoule
ment des glaces (ca rte 1253A) , il est clair qu 'aucun centre 
principal de diffiuence n'a existé, mais plutôt un complexe 
de centres variant avec les conditions climatiques. La région 
de Schefkrville , toutefois , a été un important centre de dif
fluence. Son existence est confirmée par la présence de 
divers groupes de stries dans la région, et par les directions 
du soulèvement isostatique différentiel , directions qui ont 
été déterminées d 'a près les données obtenues des lacs 
glaciaires au sud, à l'est et au nord-est de cette région 
(Barnett et Pcterson, 1964). 

Un dépôt de gyttja sous de la tourbe, dans la région 
de Chibougamau (Québec), daté au radiocarbone, a indi
qué que les sédiments, déposés au fond des étangs, se so nt 
formés il y a 6,960 ± 90 ans avant le présent. Les trois 
pieds supérieurs de la couche d'a rgile si lteuse du dépôt 
lacustre glac iaire contenaient du pollen. JI est donc pro
bable que le retrait du front de glaces de cette région est 
antérieur à 7,500 ans. Des échantillons de la partie infé
rieure des tourbières, l'une aux Grandes Chutes, sur le 
fleuve Hamilton ( Morrison, 1963) , 'et l'autre près de l'ex
trémité nord du lac Achouanipi, à 1 OO milles à l'ouest-sud
ouest des Grandes Chutes ( Grayso n, 1956) , ont donné 

entre 5.250 ± 800 et 5,575 ± 250 ans . Dans ces succes
sions, l'analyse pollinique indique un intervalle entre l'épo
que de formation de la partie inférieure de la tourbe et 
cell e des dépôts glaciaires so us-jacents. Les dates obtenues 
indiquent le début de formations des vastes dépôts tour
beux, mai s n' indiquent pas l'époque de déglaciation d ::: la 
région. La déglaciation de cette région est probablement 
antér ieure à 7,000 ans . La datation au radiocarbone d'un 
ensemble d 'échantillons de la partie inférieure d'une tour
bière des environs du lac Marymac, à 170 milles au no :·d
nord-ouest de Scheffervi lle, a indiqué que de la tourbe ava it 
recouvert les dépôts lacustres antérieurement à 6,400 ± 
900 ans. D'a près Grayson , le début de la formation de la 
tourbe est plus proche de 8,000 que de 7.000 ans. La dé
glaciation de cette région, placée entre 8,000 et 7,500 a ns. 
est en rapport avec la transg ression marine dans la baie 
d'Ungava , il y a environ 9,000 ans, et dans la baie cl'Hud
son, vers 8,000 ans avant le présent. 

Secteur de Keewatin de la nappe glaciaire Laurentidc 

Le secteur de Keewatin de la nappe glac iaire Laurcn
tide, ou plus simplement la nappe glaciaire du Keewatin , 
est cette partie de la masse de glaces cont inentale en régres 
sion vers la région de la ligne de partage des glaces du 
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PLANCHE Xll-9 . Chenaux d'eau de fonte au front glaciaire et subglaciaire, rivière Mushalagan (Québec). La glace a rétrogradé vers le nord. Une série 
de petits chenaux d 'eau de fonte s'est formée sous la glace ou dans la glace crevassée; les chenaux les plus larges sont des chenaux au 
front des glaces. Vu e stéréoscopique; échelle de 3,330 pieds au pouce. 

Keewatin, allongée au nord-ouest de la baie d'Hudson, qui 
a déposé un ensemble de moraines transversales et d'eskers 
et a laissé nombre de traits d'écoulement glaciaire. La 
nappe glaciaire du Keewatin a recouvert tout l'Ouest du 
Canada, à l'est de la région de la Cordillère, et une partie 
adjacente de la région centrale du Nord des États-Unis, 
sauf quelques petites superficies près du front de glaces, 
aux environs de la frontière canado-américaine, où l'épais
seur de la masse de glaces était relativement mince. La 
nappe glaciaire du Keewatin a recouvert également quel
ques-unes des îles de l'archipel Arctique, situées non loin 
de la côte, et la partie sud Je l'île Melville. A son maximum, 
la nappe glaciaire était en contact à l'ouest, avec les glaces 
de la région de la Cordillère, et celles de l'Arctique, de l'île 
Baffin et du Labrador, au nord et à l'est. Tyrrell ( 1897) 
déclare que le mot «Keewatin» vient de la langue des In
diens Cris et signifie «nord» ou «vent du nord», et qu'il a 
donné ce nom au glacier dont la zone d'alimentation se 
trouvait, selon lui, au nord-ouest de la baie d'Hudson dans 
le district de Keewatin des Territoires du Nord-Ouest. 
Tyrrell connaissait la difficulté d'établir l'existence d'un 
ancien glacier dans cette région intérieure du continent de 
faible altitude, mais il n'en émit pas moins l'hypothèse de 

la présence d'un centre de diffluence actif, de position va
riable, qui aurait subsisté très longtemps. L'expression 
«ligne de partage des glaces du Keewatin» désigne une ré
gion linéaire de près de 500 milles, située au nord-ouest 
de la baie d'Hudson, et autour de laquelle eskers et autres 
traits de l'écoulement glaciaire se trouvent disposés plus 
ou moins radialement. La ligne de partage des glaces du 
Keewatin représente «plutôt qu'un centre de diffluence, la 
région occupée par les derniers vestiges de la nappe gla
ciaire» (Lee et coll., 1957). 

La région de la ligne de partage des glaces du Kee
watin est une région de peu d'eskers et de peu de traits 
d'écoulement glaciaire comparativement aux régions adja
centes (Lee, 1959). Les quelques vestiges indiquent que 
par suite de la transgression marine dans la baie d'Hudson, 
la zone de diffluence des dernières glaces s'est déplacée 
vers l'ouest, au cours des derniers stades de mouvement. 
Ainsi, en nombre d'endroits, les traits de l'écoulement des 
glaces, formés par le mouvement de la glace dans les direc
tions opposées, se groupent les uns contre les autres ou 
fusionnent. Mais l'on se perd en conjectures quant à l'ori
gine et à la formation initiale de la nappe glaciaire de 
Keewatin. 
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Sud des plaines Intérieures 

Dans les Prairies, l'épaisseur du drift glaciaire varie 

d'une moyenne d'environ 200 pieds à plus de 1,000 pieds 

par endroits. La nature générale de ce drift diffère de celle 

du drift de l'Est du Canada. Les Prairies renferment de 

vastes étendues de drift à relief bosselé (pl. XII-! 0, 11) 

qui, par endroits, comportent aussi des rides transversales 

(Prest, 1968). Il semble que ce relief reflète la nature 

argileuse des tills des Prairies, originaires de strates consti 

tuées surtout de schistes argileux, dont certains renferment 

beaucoup de montmorillonite. Les vraies et importantes 

moraines terminales sont relativement rares et peuvent être 

interprétées différemment. Nombre de vastes crêtes de 

drift, regardées comme des moraines termina les formées 

PLANCHE Xll-10 

Moraine de désintégration à topo
graphie bosselée près des collines 
Cyprès (Sask.). 

PLANCHE Xll-11. Moraine de désintégration à topographie bosselée à l'est du lac Johnstone, dans le sud de la Saskatchewan. Elle occupe le flanc ouest de 

la moraine de poussée du complexe morainique de Coteau; le relief local atteint environ 80 pieds. En haut à droite, la ville de Crestwynde. 

Photographie aérienne verticale; échelle de 1,320 pieds au pouce. 
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par des glaciers en mouvement vers le sud-ouest, sont main
tenant considérées comme des crêtes de roche en place 
recouvertes de drift. La plupart dénotent des positions péri
phériques des fronts des lobes glaciaires plutôt que des 
positions terminales. Les pressions exercées par les glaciers, 
y compris celle transmise par les pores, ont causé nombre 
de chevauchements et de plissements de la roche en place 
(Slater, 1927; Byers, 1960; Kupsch, 1962). Il est donc dif
ficile, voire impossible, de différencier les crêtes de drift de 
récession de celles formées par la poussée des glaciers et 
recouvertes de drift (Prest, 1968). Les deux types de crête 
sont représentés par le même symbole (rides transversales) 
sur la Carte glaciaire (1253A). De gros blocs de la roche 
en place, qui semble mesurer quelques milles, reposent 
sur du till , le long de la rivière Oldman, dans le sud de 
!'Alberta (Stalker, 1963). L. A. Bayrock signale des masses 
semblables, à l'est d'Edmonton. Selon E. A. Christiansen, 
des feuillets de la roche en place, sus-jacents à du till et 
recouverts de till, ont été rencontrés dans des trous de 
forage en Saskatchewan. Whitaker ( 1965) signale la pré
sence de masses semblables dans le sud de la Saskatche
wan. Il parle également de masses considérables de drift 
stratifié sous forme de blocs erratiques, présumés gelés lors 
de leur transport. Les crêtes, dues à la poussée des glaciers, 
la présence de feuillets de roche en place, sous forme de 
blocs erratiques entre des couches de tills, les glissements 
de terrain dans les régions bosselées de moraines de dé
sagrégation et les inversions qui en résultent dans la topo
graphie, rendent ardue la mise au point d'une chronologie 
des dernières phases de la glaciation dans les plaines Inté
rieures. Actuellement, malgré un travail considérable, il 
est difficile de présenter une suite ordonnée de faits qui 
expliqueraient l'ordre général du retrait des glaces. 

Directions de l'écoulement des glaces. Dans le sud des 
plaines Intérieures, la disposition générale des traits de 
l'écoulement des glaces et des moraines de récession indi
que que le mouvement des anciens glaciers était orienté 
sud-ouest, sud et sud-est. Les accidents topographiques de 
la région ont contrôlé la direction d'écoulement des der
niers glaciers. Il est également évident que l'orientation ré
gionale de la roche en place vers le nord-ouest et celle de 
la pente régionale vers le nord-est ont joué un rôle impor
tant dans la déviation, vers le sud et le sud-est, de l'écoule
ment à direction sud-ouest des glaces en provenance du 
Bouclier. Les traces en direction sud-ouest, laissées par les 
glaciers en mouvement dans certaines régions relativement 
élevées des Plaines, peuvent se rattacher aux mouvements 
d'une nappe de glaces à direction sud-ouest, mais il est 
plus probable que ces traces de !'écoulement des glaces se 
rattachent à des glaciers en mouvement vers le sud et le 
sud-est, et qui, par endroits, ont débordé leurs vallées. On 
a trouvé le long des Foothills des Rocheuses des roches du 
Bouclier, qui indiquent une origine lointaine, mais on 
ignore leur provenance exacte. A son avancée maximale 
au Wisconsin, la nappe glaciaire de Keewatin était en con
tact avec les glaces de la région de la Cordillère, ou recou-

vrait les régions libérées par ces glaces, tout le long des 
Foothills des Rocheuses en Alberta, sauf une petite région 
des collines Porcupine du sud-ouest de !'Alberta (Douglas, 
1950). 

Au Manitoba, l'ensemble des traits de l'écoulement 
des glaces indique que les mouvements régionaux des gla
ciers étaient orientés sud-est. Des roches du Crétacé, en 
provenance du côté ouest de la vallée de la rivière Rouge, 
près de la frontière internationale, ont été transportées, 
selon H. E. Wright, Jr. (Univ. Minnesota), sur plus de 400 
milles à travers un terrain paléozoïque et précambrien, et 
incorporées à un till du sublobe de Grantsburg, à l'est de 
Minneapolis. Ceci indique un long et continuel écoulement 
des glaces dans une direction parallèle à celle de l'écoule
ment des glaces lors du recul. La régression glaciaire était 
surtout nord-ouest, mais, près du bassin du lac Winnipeg, 
l' influence de la nappe glaciaire du Labrador a compliqué 
l'écoulement général des glaces et les rapports d'âge entre 
les diverses directions d'écoulement n'ont pu être établis. 
Le long de l'escarpement du Manitoba, les principales col
lines et vallées ont donné lieu à la formation de lobes le 
long du front des glaces lors des dernières phases et, par 
suite, la glace a régressé par endroits vers l'est et le nord
est. 

Dans le sud et le centre de la Saskatchewan, l'écoule
ment général des glaces est exceptionnellement complexe 
et l'ordre des mouvements des dernières phases glaciaires 
varie considérablement d'une région à l'autre (Parizek, 
1964; Christiansen, 1965). Il semble qu'un retrait régional 
de la nappe glaciaire ait eu lieu vers le nord-nord-est, mais 
les principales positions du front des glaces ne peuvent que 
refléter un amincissement de la nappe glaciaire et une dimi
nution de la pente régionale vers le nord-est, alors que 
l'écoulement des glaces demeurait absolument sud et sud
est le long de la pente. Les traits glaciaires transversaux et 
longitudinaux paraissent indiquer cette direction générale, 
mais localement la topographie a donné lieu à beaucoup 
de variations à cette direction. 

Dans le sud de !'Alberta, les traits glaciaires indiquent 
clairement une direction prédominante sud-sud-est. L'é
coulement de la nappe glaciaire de Keewatin doit s'être 
effectué longtemps vers le sud car les glaces de la région 
de la Cordillère, ert provenance de la vallée de la rivière 
Athabaska, ont fusionné avec la nappe glaciaire de Kee
watin et ont déposé sur elle d'immenses blocs de quartzite 
caillouteux, transportés ensuite vers le sud jusqu'au Mon
tana (Stalker, 1964; Mountjoy, 1958). Ces blocs erratiques 
ont été déposés sur une région large seulement de quelques 
milles et longue de plus de 400 milles. Ils représentent la 
coulée de blocs erratiques des Foothills des Rocheuses 
(pl. XII-12). A.M. Stalker croit que cette coulée de blocs 
erratiques marque la limite, ou presque, de la nappe gla
ciaire du Wisconsin classique. Les blocs de quartzite à 
Okotoks ( Alb.) sont considérés être des parties détachées 
d'un bloc d'environ 18,000 tonnes. 

La régression régionale des glaces était orientée nord
ouest, en direction parallèle avec la structure régionale, 
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mais avec de légères déviations vers le nord et le nord-est, 
causées par des régions de terrain élevé et par des vallées 
à orientation nord-est . Dans le nord de !'Alberta, le retrait 
des glaces a dévié graduellement vers le nord-est en direc
tion du Bouclier; les positions du front des glaces et des 
moraines se sont alors trouvées orientées nord-ouest. Toute
fois , il s'est formé plusieurs lobes glaciaires et il y a eu de 
nombreuses variations dans la direction du mouvement des 
glaces au cours de leur récession . Ceci est indiqué par un 
ensemble très complexe de traits d'éco ulement des glaces. 

Lacs glaciaires. L'eau de fonte s'est généralement accu
mulée le long des bords des glaces en récession, mais, à 
part le lac glaciaire Agassiz déjà mentionné, les lacs, en 
général, ont été éphémères et leurs rivages à peine délimi
tés. Leurs dépôts sont généralement minces, mais, par en
droits , ils sont assez épais pour masquer ou recouvrir com
plètement le relief bosselé. Là, où étaient déposés d 'épa is 
sédiments lacustres, antérieurement à la fonte de blocs de 
glace enfouis, il s'est formé un terrain à relief bosselé simi
laire à un relief de moraine de désintégration ou de mo
raine de glace morte. 

Dans le sud de la Saskatchewan, l'eau de fonte s'est 
accumulée sur le côté sud le long du front des glaces, le 
long de la partie supérieure de la rivière Qu'Appelle, et a 
formé le lac glaciaire Regina (Johnston et Wickenden , 
1930; Christiansen, 1961 ) . Ce lac, sis à une altitude de 
1 ,900 à 1,950 pieds, se déversait au sud-est par le réseau 
de la r ivière Souris dans le fleuve Mississippi. Par suite du 
recul des glaces vers le centre-nord de la Saskatchewan, la 
vallée de la rivière Qu'Appelle a servi de déversoir à une 
série de lacs de la vallée de la rivière Saskatchewan, en 
direction du lac glaciaire Agassiz. Ces lacs recevaient l'eau 
de fonte des régions du front des glaces et des lacs gla
ciaires, sis au nord-ouest, aussi loin que les montagnes 
Rocheuses du centre-est de !'A lberta. A mesure du recul 
des glaces, les eaux de fonte ont continué à se déverser 
dans le bassin du lac Agassiz, mais par les reg1ons supé
rieures de la rivièr'e Assiniboine, dans l'est de la Saskat-

PLANCHE Xll-12 

Blocs de quartzite caillouteux de 
charriage erratiques du glacier 
Athabasca Valley, Claresholm (Alb.). 
Les dépressions autour des blocs 
résultent surtout du travail des bisons 
en s'y vautrant. Le plus gros bloc, 
morcellé en trois, mesurait environ 
50 sur 13 sur 4 pieds. 

chewan. La relation précise, entre les divers stades des lacs 
de la vallée de la rivière Saskatchewan et les lacs glaciaires 
en Alberta ou le lac glaciaire Agassiz, n'a pas encore été 
établie. 

Dans le sud de !'A lberta, les lacs glaciaires étaient 
nombreux, mais de petite superficie ; les eaux de fonte se 
sont rapidement écoulées vers le sud-est. Les lacs glaciaires 
étaient plus étendus dans le nord de !'Alberta où le front 
des glaces a fermé les vallées des principales rivières, orien
tées nord-est, et où le déversement latéral était difficile . Le 
lac glaciaire Edmonton a occupé une partie de la vallée de 
la rivière Saskatchewan-Nord près d'Edmonton , et, à un 
certain stade, il s'étendait jusque dans la vallée de la rivière 
Athabasca ( Gravenor et Bayrock, 1956; Taylor, 1958). 
Des dépôts à l'extrémité ouest du bassin de la rivière Sas
katchewan gisent à une altitude de 3,400 pieds, mais au 
sud-est d'Edmonton, ils reposent à moins de 2,500 pieds. 
Le déversement s'effectuait vers le sud-est, d'abord dans la 
vallée de la rivière Rouge et ensuite dans la vallée de la 
rivière Battle et de la rivière Qu'Appelle, vers Je lac Agas
siz. Hcnderson ( 19 59a) et St-Onge (1966) ont décrit la 
succession de lacs des vallées de la rivière Smoky et de la 
rivière Little Smoky, à l'ouest de la rivière Athabasca. La 
phase la plus élevée de ces lacs glaciaires, à une altitude 
de 2,800 pieds, a été nommée le lac glaciaire Rycroft. Ce 
lac se prolongeait à l'ouest et au nord-ouest, le long du 
front convexe des glaces, dans la vallée de la rivière de la 
Paix. L'écoulement s'effectuait de l'extrémité sud-est du lac 
par le déversoir de Pass Creek, à travers une ligne basse 
de partage des eaux, à la source de la rivière Iosegun dans 
la rivière Athabasca et, probablement, dans une des basses 
phases du lac Edmonton. St-Onge ( 1966) signale une date 
de 12,190 ± 350 ans (CGC-508), obtenue au radiocar
bone sur des coquillages correspondants au lac glaciaire 
Rycroft. 

Lorsque le front des glaces a reculé jusqu'au point où 
le déversement pouvait se faire dans le bassin du Petit lac 
des Esclaves, le lac glaciaire le long du front des glaces 
dans les vallées de la rivière Smoky a baissé d'environ 800 
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pieds, mai s il demeurait dans la vallée de la rivière de la 
Paix et occupait une région un peu plus grande que le lac 
Rycroft. Cette phase est connue sous le nom de lac gla
ciaire Fahlcr. L'écoulement s'effectuait vers l'est par un 
seuil à l 0 milles à l'ouest de High Prairie, à une altitude 
bien inférieure à 2,000 pieds (Henderson, 1959a) , dans un 
lac du bassin du Petit lac des Esclaves, dont les eaux 
fusionnaient avec celles de la vallée de la rivière Atha
basca. Ces eaux s'écoulaient par un seuil à l'est du lac La 
Biche, à une altitude de 1,850 pieds et, de là, coulaient en 
passant par la rivière Saskatchewan vers le lac glaciaire 
Agassiz. La succession des différents lacs glaciaires de la 
vallée de la rivière de la Paix, y compris le lac Rycroft , 
le lac Fahler et autres lacs à des niveaux plus bas, a été 
appelée le stade du lac glaciaire de la Paix, par Taylor 
(1958) et Mathews (1963). 

La phase du lac Fahler a pris fin lors du recul du 
front des glaces d'environ 150 milles vers le bas de la vallée 
de la rivière de la Paix et a ainsi ouvert des déversoirs vers 
l'océan Arctique. Selon Henderson (1959a), Je bassin du 
lac Fahler, en amont de la ville de Peace River, était assé
ché antérieurement à une nouvelle avancée de la masse de 
glace, qui lui a redonné son niveau avec déversement vers 
l'est, dans le bassin du Petit lac des Esclaves. Le retrait de 
la masse de glace a entraîné un déversement en sens in
verse. De nombreux déversoirs écoulaient vers l'ouest les 
eaux de la vallée de la rivière de la Paix vers la rivière 
Fort Nelson (C.-B.), permettant ainsi le déversement vers 
Je nord par la rivière Liard et le fleuve Mackenzie. Le ni
veau du lac glaciaire de la Paix a baissé à environ 1,800, 
1,500 et 1,200 pieds par suite de l'ouverture d'une succes
sion de déversoirs. Un nouvea u retrait de la glace a permis 
le déversement, vers le nord , par la rivière au Foin dans le 
Mackenzie. Cette phase du lac glaciaire de la Paix semble 
correspondre à une phase à un niveau élevé des eaux du 
lac glaciaire Tyrrell (Taylor, 1958). A mesure du recul de 
la masse de glace vers le nord-est et vers l'est, dans le nord 
de !'Alberta, le lac Tyrrell s'est étendu dans le bassin du 
lac Athabasca et dans les parties basses de la rivière Atha
basca. La vallée des Esclaves, libre de glace, le lac gla
ciaire Tyrrell a fusionné avec le lac glaciaire McConnell , 
qui se déversait dans le fleuve Mackenzie à partir de l'ex
trémité ouest du Grand lac des Esclaves (Craig, 1965a). 

Nord des plaines Intérieures et plaine continentale 
de l'Arctique 

La nature et l'épaisseur du drift dans le nord des 
plaines Intérieures varient énormément; Craig signale que 
le till, dans la région à l'ouest du Grand lac des Esclaves, 
est silteux, argileux et rocheux. Par endroits, la région est 
recouverte de nombreuses formes drumlinoïdes, dont cer
tai nes, à l'ouest du Grand lac des Esclaves, atteignent une 
hauteur de 1 OO pieds et présentent une surface entrecoupée 
de sillons d'un relief de 10 à 15 pieds. La région contient 
peu de moraines à surface bosselée et du type kame, mais 
au nord du Grand lac de !'Ours, les moraines à surface 

bosselée sont abondantes et il y a plusieurs moraines ter
minales. Mackay (1958) signale que le till dans la région 
de la baie Darnley renferme beaucoup de silt et d'argile 
par suite de la prédominance de roches carbonatées. Bien 
que peu abondants, des eskers se trouvent épars dans les 
plaines du nord. 

Craig signale des dépôts de drift de 380 pieds d'épais
seur dans la région à l'ouest du Grand lac des Esclaves et 
d'au moins 150 pieds, dans les régions en bordure du fleuve 
Mackenzie, où il est parallèle à la chaîne de montagnes, et 
où la roche en place n'affleure pas. Un sondage à l'est 
d'Inuvik, sur le cours inférieur du Mackenzie, a indiqué 
une épaisseur maximale de 230 pieds de drift. Les dépôts 
de drift dans les moraines au nord du Grand lac de l'Ours, 
sont probablement très épais. Les traits, dus à l'action de 
poussée des glaces, sont fréquents le long de la côte de 
l'Arctique (Mackay, 1963). 

Lors de l'extension maximale de la dernière nappe de 
glaces, dite glaciation du Wisconsin classique, la nappe 
glaciaire de Keewatin, à l'ouest du Grand lac des Esclaves, 
ne semble pas être venue en contact avec les glaces de la 
région de la Cordillère bien qu'elle ait atteint les mon
tagnes, à l'ouest du cours inférieur de la rivière Liard. Il 
existait plutôt une zone de séparation, en majorité exempte 
de glaces, longeant la chaîne de montagnes, de 10 à 30 
milles de large sur presque 200 milles de long vers le nord , 
à partir de la frontière de la Colombie-Britannique; cette 
zone contenait toutefois quelques glaciers de vallée. Une 
autre zone, légèrement plus large, a été reconnue à l'ouest 
du Grand lac de !'Ours, où la nappe glaciaire de Keewatin 
a coulé vers le nord-ouest, le long de la chaîne de mon
tagnes. On a peu étudié ces régions qui, en majorité, n'ont 
pas subi de glaciation, mais une évidence d 'ordre géomor
phologique, Je long du versant est de la chaîne de mon
tagnes, indique que la dernière nappe glaciaire n'a pas at
teint l'avancée maximale d'une transgression antérieure. 
La nappe glaciaire de Keewatin s'est étendue sous forme 
de lobes allongés dans quelques vallées sur les côtés est 
des régions exemptes de glaces et a atteint plus de 4,500 
pieds. Ces deux régions, relativement exemptes de glacia
tion , peuvent être reliées par une bande étroite semblable, 
ou corridor, à la grande région exempte de glaciation du 
nord-ouest du Yukon et de l'Alaska. 

Direc1ions de l'écoulement des glaces. A l'ouest du Grand 
lac des Esclaves, la dernière nappe glaciaire semble avoir 
atteint les montagnes presque à angle droit, mais, beau
coup plus au nord , elle a été déviée et a suivi une ligne 
parallèle à la chaîne de montagnes et à la vallée du Mac
kenzie. Elle s'est aussi déplacée parallèlement à la chaîne 
de montagnes dans la plus grande partie des plaines à l'est 
du fleuve. Par suite de l'amincissement de la nappe gla
ciaire et du recul du front vers le bassin du Grand lac des 
Esclaves, le mouvement des glaces a continué vers l'ouest 
et a donné aux traits d'écoulement des dernières glaces 
une direction transverse à ceux des glaces plus anciennes, 
parallèles à la direction régionale, mais ces dernières glaces 
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ont dû contourner les monts Horn, à l'ouest du Grand lac 
des Esclaves, ainsi donc, le front des glaces s'incurvait pro
fondément. Ailleurs, entre le Grand lac des Esclaves et le 
Grand lac de !'Ours, un ensemble complexe de traits d'é
coulement des glaces, discernable sur les photographies 
aériennes, permet d'affirmer qu'il y avait des variations 
dans l'écoulement régional des glaces et que, localement, 
il y a eu formation de lobes en raison de la topographie 
durant la déglaciation. La régression glaciaire à l'est vers 
le Bouclier a formé un front en ligne droite, à quelque 
20 ou 30 milles à l'ouest des limites du Bouclier canadien, 
sur toute la longueur de l'escarpement des plaines. Des 
segments de moraines terminales et quelques moraines de 
moindre importance, se trouvent près du lac La Martre 
(Craig, 1965a). Craig affirme que ce front des glaces 
s'étendait vers Je sud jusqu'au Grand lac des Esclaves et 
au-delà. Des dépôts morainiques, discernables sur des pho
tographies aériennes de la région au nord du lac La Mar
tre, permettent de penser que ce front des glaces s'est pro
longé en ligne droite vers le nord. 

La nappe glaciaire de Keewatin n'a pas dépassé Je 
delta actuel du fleuve Mackenzie, sauf à l'ouest de l'em
bouchure. A l'ouest de la rivière Peel , la dernière nappe 
glaciaire était moindre qu'une masse de glace antérieure 
(Hughes, 1965), mais elle s'est étendue vers l'ouest, le 
long de la plaine côtière de l'Arctique jusqu'à la pointe 
Kay. Un excellent rapport de Mackay ( 1963) donne de 
nombreux renseignements sur les dépôts du Pléistocène de 
la région du delta du Mackenzie et sur l'évolution de cette 
région. 

Entre le fleuve Mackenzie et la rivière Anderson, les 
traits d'écoulement des glaces se dirigent vers le nord, sui
vant la direction générale des roches paléozoïques, mais, 
au sud des lacs des Esquimaux, ils sont orientés nord-est ; 
on ignore la raison de ce changement de direction. Mackay 
( J 963) considère les terrains morainiques du côté nord des 
lacs des Esquimaux, formant une bande de 5 à J 0 milles 
de large, comme la zone terminale d'une importante nappe 
glaciaire. Il a aussi remarqué des moraines terminales plus 
petites dans la région des lacs Campbell et Sitidgi à l'est 
d'Inuvik, et des traits d'écoulement des glaces nord-nord
est et nord-ouest. li a exprimé l'avis, que l'extrémité nord
est de la péninsule Tuktoyaktuk, qui sépare la mer de 
Beaufort des lacs des Esquimaux et de la baie Liverpool , 
peut représen ter une région exempte de glaciation, et que 
la limite de la dernière transgression glaciaire importante 
se trouve plus ou moins vers le centre de cette péninsule. 
Mais Fyles ( 1967a) pense que la limite de la dernière 
transgression peut s'être étendue sur toute la longueur du 
côté sud de la péninsule Tuktoyaktuk, et qu 'elle n'a peut
être pas atteint la partie nord du cap Bathurst. 

En général, le retrait des glaces, au nord du Grand 
lac de !'Ours, était orienté sud-ouest parallèlement à la 
direction générale des roches protérozoïques et des roches 
paléozoïques. Mais l'ensemble complexe des traits d'écou
lement des glaces indique que, durant les dernières phases 
de déglaciation , nombre de lobes se sont formés le long de 

la bordure des glaces. Près de la côte de l'Arctique, les 
derniers lobes à se former le long du front des glaces ont 
été en plus affectés par le lobe du golfe Amundsen (Mac
kay, 1958). Craig (1960) a décrit l'action combinée de 
ce lobe et de celui au nord du Grand lac de !'Ours, et des 
effets locaux de la pente vers et dans le voisinage du bas
sin du Grand lac de !'Ours. 

Lacs glaciaires. A mesure du recul de la nappe glaciaire 
de Keewatin, du nord des plaines Intérieures, les eaux de 
fonte occupaient les grandes dépressions du Grand lac de 
!'Ours et du Grand lac des Esclaves, et coulaient vers le 
nord, en direction du Mackenzie. Lorsque le front des 
glaces longeait le bord du Bouclier canadien, un lac im
mense s'étendait à partir du bassin du Grand lac de !'Ours 
vers le sud, à travers le bassin du Grand lac des Esclaves 
jusqu'aux basses vallées de !'Athabasca et de la rivière de 
la Paix. Craig ( 1965a) a donné à cette phase, où plusieurs 
lacs forment un seul, le nom de lac glaciaire McConnell. 
A mesure de la baisse de niveau par soulèvement isostati
que, ce lac a diminué de superficie et se séparait en lacs 
plus petits, antécédents du Grand lac de !'Ours et du 
Grand lac des Esclaves. Dans le bassin de ce dernier, 
d'anciennes lignes de rivage se dirigent vers l'est, et le re
dressement augmente dans cette direction. Craig affirme 
que le degré minimal de redressement est d'environ 2 pieds 
au mille dans le bassin du Grand lac des Esclaves, d'après 
la présence, à Fort Simpson, d'un delta à une altitude de 
500 pieds et de lignes de rivage, à environ 925 pieds, en 
périphérie du Bouclier canadien. Le Grand lac de !'Ours 
s'est séparé du Grand lac des Esclaves lorsque le niveau 
des eaux est descendu au-dessous d'environ 750 pieds, qui 
est l'altitude de la ligne actuelle de partage des eaux entre 
ces deux lacs. 

Pingos et glace dans le sol. Les accidents postglaciaires 
d'intérêt de la partie inférieure du delta du Mackenzie et 
de la région des lacs des Esquimaux et de la baie Liverpool 
sont les pingos ou buttes coniques, dont la partie centrale 
est de la glace (Porsild, 1938). Mac ka y ( 1962, 1963) 
affirme que les pingos ont en plan une forme elliptique ou 
ovale, qu'ils ont de 1 OO à 2,000 pieds de diamètre et de 
10 à 150 pieds de hauteur et, qu'en général, ils sont asymé
triques. Ils se rencontrent dans d'anciens bassins de lac ou 
dans des chenaux d'égouttement. On croit que la partie 
centrale de glace correspond à peu près à la forme du 
pin30, mais qu'elle est peut-être à pentes plus raides, et 
que son contact inférieur est près du niveau du sol envi
ronnant. La glace est recouverte d'une couche de sable sur 
laquelle s'étend une couche de matières végétales; elle re
pose également sur un sable similaire à celui des régions 
basses environnantes. Le sommet des pingos est souvent 
ébréché ou brisé. Les pingos, au diamètre de plus de 500 
à 700 pieds, s'élèvent moins haut que les plus petits, et 
ceux, à plus large base, ne sont que des gonflements en 
forme de bosse dans des sédiments de bassin de lacs. Les 
pingos résultent d 'un processus de compression dü au 
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PLANCHE Xll-13. Zone de drumlins, île Stefonsson (T. N.-0.). Vue vers l'ouest. L'écoulement des glaces s'effectuait au nord vers le détroit du Vicomte-Melville. 

pergélisol, qui envahit des sables saturés non gelés au
dessous de ce qui était autrefois des lacs relativement 
grands et profonds. Ils peuvent exister pendant des cen
taines et des milliers d'années. 

De grandes lentilles de glace dans le sol expliquent 
aussi plusieurs des formes de relief dans cette région du 
nord, selon Mackay. Fyles ( 1966) souligne les difficultés 
des études stratigraphiques dans les régions où prédominent 
des coins de glace. 

Basses-terres de l'Arctique 

Cette partie de l'archipel Arctique s'étend entre le 
continent et les îles Reine-Élisabeth, et comprend la limite 
septentrionale de la nappe glaciaire Laurentide. En général, 
le drift reflète la nature variable des roches en place proté
rozoïques et paléozoïques sous-jacentes. 

De vastes zones de dépôts morainiques, à relief gla
ciaire récent, caractérisent une partie orientale de l'île 
Banks, et se rattachent au Wisconsin classique (Fyles, 
1962). Le drift est varié et ses dépôts forment générale
ment des buttes à flancs abrupts, mais, par endroits, ils 
forment des collines ou crêtes aux vastes sommets arron
dis, avec de faibles dépressions entre elles. Le relief atteint 
plusieurs centaines de pieds et, par endroits, s'étendent des 
plages marines bien typiques. 

La dernière nappe glaciaire continentale a atteint le 
sud de la côte de l'île Melville, il y a peut-être à peine envi-

ron 11 ,000 ans, et a déposé la moraine Winter Harbour 
(Fyles, 1967b). Cette moraine est composée de drift ro
cheux et de dépôts stratifiés, et comprend une zone de 50 
milles de long, d'une largeur moyenne de 2 milles, dont 
la topographie est une suite de coliines et crêtes. Cette 
dernière nappe glaciaire était moins étendue qu'une glacia
tion antérieure. 

Fyles (1963a) signale que le drift sur l'île Victoria a 
une gangue bien typique de teinte pâle, d'argile dense et 
légèrement gluante, ou d'argile sablonneuse. De nom
breuses formes de relief linéaires, d'une variété infinie, sont 
constituées de débris glaciaires ou de dépôts déformés par 
les glaces. Elles comprennent des formes de relief générale
ment attribuées à des moraines terminales, à des moraines 
de type kame et à des moraines bosselées. Les crêtes mo
rainiques varient d'une altitude de plusieurs centaines de 
pieds, sur plusieurs dizaines de milles, à de petits monti
cules de quelques pieds, échelonnés sur environ un mille. 
La complexité de ces grandes étendues de moraine, en 
buttes arrondies et allongées, et leurs rapports réciproques 
ne permettent pas de délimiter facilement les moraines ter
minales proprement dites. En général, l'épaisseur du drift 
va de quelques dizaines de pieds à plus de 100 pieds, et 
elle excède 500 pieds par endroits. Les collines en forme 
de drumlins sont caractéristiques de la plupart des basses
terres (pl. XII-13); dans ces régions, le drift n'a que quel
ques dizaines de pieds d'épaisseur, et, par endroits, la roche 
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en place affleure. Les eskers, nombreux dans les parties 
basses de l'est et du sud de l'île Victoria, sont rares et 
courts ailleurs; le plus long a 120 milles. Les eskers ont 
généralement moins de 150 pieds de hauteur, mais certains 
dépôts à la jonction de deux eskers ou plus, atteignent plu
sieurs centaines de pieds. La plupart sont constitués de 
sable et de gravier, mais certains ont une composition simi
laire aux moraines. 

Une crête de moraine terminale et des collines de 
kame au nord-ouest de l'île Prince-de-Galles forment une 
zone linéaire de drift épais (Craig, 1964a). Les eskers, 
plutôt rares sur l'île Prince-de-Galles, sur l'île Somerset et 
sur la presqu'île Boothia, sont nombreux sur l'île Roi-Guil
laume. Ils sont généralement parallèles à la direction du 
mouvement des glaces, mais, sur l'île Prince-de-Galles, cer
tains sont obliques. Les kames constituent des accidents 
frappants dans l'ouest de l'île Prince-de-Galles et dans le 
centre de la presqu'île Boothia, promontoire du Bouclier 
canadien dans les basses-terres de l'Arctique. Ils sont con
centrés en de larges zones qui semblent marquer des fronts 
de glace. Ils se présentent aussi sous forme de buttes iso
lées, de groupes de buttes et de crêtes. En hauteu·r, ils vont 
de quelques dizaines de pieds à environ 200 pieds, et at
teignent rarement 400 pieds au-dessus du niveau général 
du sol. Les formes de relief glaciaire sont peu élevées dans 
la partie septentrionale de l'île Prince-de-Galles, spéciale
ment sur l'île Somerset. Ces hautes-terres de roches paléo
zoïques sont monotones et sans relief, mais, en de nom
breux endroits, s'étend une mince couche de till glaciaire 
silteux et caillouteux, et, en d'autres, quelques moraines 
de fond, des kames isolés et des canaux d'eau de fonte. 

Directions de l'écoulement des glaces. Les traits d'écoule
ment des glaces et les dépôts morainiques transverses dans 
les basses-terres de l'Arctique sont très complexes, et l'éten
due maximale de la nappe glaciaire du Wisconsin peut être 
délimitée en général. Le lobe glaciaire du golfe Amundsen 
a traversé la presqu'île Darnley et a atteint le côté est de 
la baie Franklin, mais ne semble pas avoir traversé le cap 
Bathurst. Il s'est étendu au moins sur une partie du sud de 
l'île Banks et sur la côte est de l'île (Craig et Fyles, 1960). 
J. G. Fyles croit qu'il peut s'être étendu vers l'ouest, le 
long du détroit de M'Clure, jusqu'à l'extrémité occidentale 
de l'île Banks, et a voir atteint une certaine distance à l'i nté
rieur des terres, dans le sud de l'île Melville. Dans l'est, la 
masse de glace du Keewatin de la nappe glaciaire Lauren
tide a traversé l'île Somerset et la presqu'île Boothia 
(Fraser, 1957; Craig, 1964a). La nappe glaciaire, à son 
extension maximale, avançait probablement vers le nord
ouest et vers le nord, à travers les îles Prince-de-Galles et 
Somerset, mais plus tard, lors de son recul, les détroits 
profonds entre les îles ont contrôlé la direction de l'écoule
ment des glaces. Dans le sud de l'île Prince-de-Galles, le 
dernier mouvement des glaces était en direction de l'est, à 
travers les champs de drumlins, à orientation nord, déposés 
par un écoulement glaciaire régional antérieur. Un lobe 
glaciaire récent dans le détroit de Peel peut avoir été à 

l'origine des stries glaciaires, orientées vers l'est, sur le côté 
occidental de l'île Somerset. Des champs de drumlins à 
orien tation nord-ouest et nord-est occupent certaines par
ties de l'île Roi-Guillaume. Craig ( 1964a) croit que les 
derniers mouvements des glaces, dans l'île Roi-Guillaume 
et la presqu'île Boothia, étaient à direction nord-est. 

Dans l'île Victoria, l'écoulement régional des glaces 
était orienté vers l'ouest et le nord-ouest, mais une succes
sion de changements dans !'écoulement récent des glaces 
s'est produit à mesure que la masse de glace s'amincissait 
(Fyles, 1963a). En certains endroits, des directions diver
ses de drumlins se trouvent côte à côte ou l'une au-dessus 
de l'autre. La direction de l'écoulement des glaces dépendait 
aussi de caractéristiques d'ordre topographique, relative
ment peu importantes, ce qui permet de croire que la masse 
de glace était mince et se présentait en lobes . A mesure que 
les glaces s'amincissaient, elles se retiraient des parties 
hautes de l'ouest de l'île Victoria et se déplaçaient vers le 
sud-est. Des langues de glace en mouvement, alimentées 
par la principale masse de glace du sud et de l'est, sont 
demeurées dans les dépressions actuellement occupées par 
les divers détroits. Les moraines de l'ouest de l'île Victoria 
se sont formées sur les côtés de ces langues de glace. Dans 
l'est des basses-terres du centre, la glace s'est probablement 
écoulée vers le nord-ouest pendant les premières phases de 
désagrégation, mais, avec la persistance de la désagréga
tion , laquelle était progressive d'ouest en est et du nord au 
sud, la glace des basses-terres s'est amincie, et la direction 
de l'écoulement a été déviée à un degré sans cesse croissant 
par des irrégularités mineures de la topographie. Des lobes 
glaciaires dans les régions basses ont donné lieu à des ré
gions en forme de cônes, où les traits d'écoulement des 
glaces ont une orientation nord et sud-ouest. 

Dans la partie sud-est de l'île Victoria, les crêtes mo
rainiques sont plus petites, plus basses et plus courtes, 
comparativement aux grands complexes morainiques des 
parties occidentales. Cette partie de l'île a été la dernière 
à être dégagée des glaces. L'intense écoulement des glaces 
du continent, qui alimentait le lobe en recul du golfe 
Amundsen, a suivi l'inlet Bathurst, a traversé le golfe du 
Couronnement, et a déposé un champ de drumlins en 
forme de cônes à travers l'extrémité sud-ouest de l'île. Il 
semble que les dernières glaces sur l'île aient recouvert les 
régions basses des côtes est et sud-est, alors que des lan
gues de glace occupaient encore le détroit de M'Clintock 
et le golfe Reine-Maud (Fyles, 1963a) . 

Bouclier canadien occidental 

La nature du drift et les traits glaciaires eux-mêmes, 
dans les régions du Bouclier canadien à l'ouest et au nord 
de la baie d'Hudson, sont différents de ceux des plaines et 
des basses-terres, décrites plus haut. La matrice du till va, 
en général, de silteuse à sablonneuse, et manque de cohé
sion. La partie occidentale du Bouclier est en majorité 
recouverte de drift sous forme de moraine de fond et de 
moraine du type ribbed, lesquelles donnent une apparence, 
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généralement bosselée mais différente, des régions bosselées 
des moraines de désintégration ou des moraines de glace 
morte des plaines. Les eskers sont nombreux et largement 
répandus; ils comprennent de simples crêtes sinueuses et 
de vastes réseaux multiples et complexes d'un mille ou plus 
de largeur (pl. XII-14). Les eskers et la remarquable con
tinuité de zones de drumlins, de drumlinoïdes et de can
nelures glaciaires indiquent clairement la direction de l'é
coulement des glaces, lors du retrait de la nappe glaciaire 
du Keewatin. Il existe peu de moraines terminales, mais, où 
elles se trouvent, elles constituent des traits linéaires bien 
définis et transverses à la direction de l'écoulement des 
glaces. Le relief, en général, passe de plusieurs dizaines de 
pieds à environ 1 OO pieds, mais, par endroits, des kames, 
des dépôts d'eskers et des protubérances de moraines at
teignent plusieurs centaines de pieds au-dessus des terrains 
environnants. 

Directions de l'écoulement des glaces. A mesure du recul 
de la nappe glaciaire Keewatin, du sud-est des plaines Inté
rieures vers Je Bouclier, le front des glaces paraît avoir 
emprunté une ligne presque parallèle à la bordure du Bou
clier, et l'écoulement des glaces était presque radial par 
rapport à cette bordure. Un arrêt du front des glaces, dans 
le nord de la Saskatchewan, est marqué par la moraine 

Cree Lake ( Sproule, 19 39; Tremblay, 1961 a, b). Cette 
moraine a été retracée par photographies aériennes, en 
direction nord-ouest jusqu'à l'extrémité occidentale du lac 
Athabasca et, vers l'est, jusque dans Je Manitoba sur envi
ron 500 milles. Elle passe d'un complexe de moraine 
terminale et de dépôts d'épandage à une seule crête bien 
définie ou à une série de petites crêtes. Par la suite, le recul 
vers la ligne de partage des glaces du Keewatin ne paraît 
pas avoir été interrompu par d'autres importants arrêts ou 
nouvelles avancées. 

Dans la région du Grand lac des Esclaves et du Grand 
lac de !'Ours, le recul des glaces était continuel et aucune 
moraine terminale importante ne s'est formée. Le résultat 
le plus important de cette longue période de retrait est la 
différence marquée entre la configuration des eskers et des 
traits d'écoulement des glaces, laissée par les deux princi
paux lobes glaciaires, différence qui a persisté à mesure du 
recul de la masse de glace vers la ligne de partage des 
glaces du Keewatin (Fyles, 1955; Craig, 1957; Craig et 
Fyles, 1960; Blake, 1963; et Craig, 1964b). La différence 
dans la configuration générale des traits d'écoulement des 
glaces permet de penser que deux importants lobes gla
ciaires se sont formés au cours du retrait de la masse de 
glace. La ligne de discontinuité entre les deux configura
tions d'écoulement des glaces peut être facilement tracée à 

PLANCHE Xll-14. Complexe d'eskers à l'ouest du lac Ennodoi (T. N.-0.). l ' écoulement des eaux de fonte s'effectuait vers le sud. Le grand esker «knot• 
s'étend à l'extrémité sud d'un système plus ou moins continu vers le nord-est, sur environ 60 milles jusqu'à Io rivière Kazan. Photographie 
aérienne verticale; échelle de 3,300 pieds au pouce. 
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partir du côté ouest du lac Dubawnt, en direction ouest
nord-ouest, jusqu'à un point au nord du lac Aylmer, 
ensuite vers le nord, par le lac Contwoyto jusqu'au golfe 
du Couronnement et au-delà. Au nord et à l'est de cette 
ligne, les traits causés par l'écoulement des glaces sont à 
angle aigu par rapport à cette ligne de discontinuité, alors , 
qu'au sud et à l'ouest, elles ont tendance à être parallèles 
ou légèrement divergentes. La ligne est aussi révélée par 
un système complexe d'eskers, sis à quelques milles au sud 
de la ligne de discontinuité entre les lacs Dubawnt et 
Aylmer. Ce système d'eskers continue sur environ 225 
milles et, sauf près de son extrémité occidentale, tous les 
eskers tributaires s'étendent sur le côté sud. Au-delà du lac 
Aylmer, un groupe d'eskers rapprochés marque la conti
nuation de ce système vers le Grand lac de !'Ours (Craig, 
1964b). 

Craig et Fyles ( 1960) croient que la formation du 
relief est la cause de cette ligne de discontinuité. Au sud 
et à l'ouest de cette ligne, les glaces recouvraient un terrain 
plus élevé, se déplaçaient lentement, stagnaient par en
droits, alors que les glaces au nord occupaient un terrain 
de plus basse altitude et s'écoulaient rapidement. Blake 
( 1963) invoque aussi une différence d'écoulement des 
glaces entre deux lobes pour expliquer la ligne de discon
tinuité au nord-est du lac Contwoyto. Craig indique que 
certains eskers à direction nord et sur le côté nord de cette 
ligne ont été recouverts presque à angle droit, par le 
dernier lobe de la masse de glaces sur le côté nord de cette 
ligne. Des crêtes en forme de drumlins, orientées sud
ouest et sud, à l'ouest du lac Dubawnt, du côté nord de 
la ligne de discontinuité, sont à angle droit avec les traits 
d'écoulement des glaces sur les deux côtés de la ligne. Ces 
traits sont en partie parallèles aux anciennes stries remar
quées par Tyrrell ( 1897), mais Craig considère qu'ils se 
rattachent à la formation d'un lobe glaciaire dans la région 
au nord de la ligne, lors du recul des glaces vers la ligne 
de partage des glaces du Keewatin . 

Le retrait des glaces de la région au nord et à l'est de 
la ligne de discontinuité a été marqué par des moraines 
terminales. Deux moraines terminales, d'environ 25 milles 
chacune, s'étendent dans la région à l'est-nord-est du lac 
Contwoyto et sont légèrement orientées à l'ouest du nord. 
La plus occidentale, avec un relief maximal de près de 
400 pieds, se trouve près de la ligne de discontinuité et 
représente apparemment la position terminale de la masse 
de glace en mouvement vers le sud-ouest (Blake, 1963). 
La moraine orientale est une moraine de récession. Plu
sieurs segments d'une moraine terminale, orientés de l'est 
à l'ouest, sont évidents au sud-ouest du golfe Reine-Maud. 
Une importante moraine s'étend vers le nord-est à partir 
de la rivière Back, au 106' méridien, jusqu'au lac MacAl
pine, y compris les coupures, sur plus de 200 milles. Cette 
moraine varie en largeur, de quelques dizaines de pieds à 
4 milles, et en hauteur, de 10 à 250 pieds. Le front des 
glaces s'est apparemment incurvé vers l'est jusqu'à l'inlet 
Chantrey (Blake, 1963; Craig, 1961) et a formé deux 

autres segments de moraine terminale, d'environ 60 et 25 
milles de long. De nombreux segments de moraine termi
nale, correspondant peut-être à ceux de l'ouest de l'inlet 
Chantrey, s'étendent à l'est sur 250 milles jusqu'à la baie 
Comité. Dans cette dernière région, toutefois, il y a plu
sieurs segments discordants et une corrélation des positions 
du front des glaces est incertaine. Une corrélation avec les 
moraines terminales plus à l'est, au-delà de la sphère d'in
fluence des glaces du Keewatin, est encore moins certaine. 
Une moraine terminale récente, rattachée au lobe septen
trional de la nappe glaciaire du Keewatin, s'étend au nord
est sur 1 OO milles, à partir de la rivière Back, au 106" 
méridien. 

On ne connaît pas la position du prolongement du 
front des glaces au sud de la ligne de discontinuité, mais, 
selon Craig ( l 964b, fig. 7) , il y a peut-être un décalage 
important vers l'est. On n'a pas encore mis en corrélation 
les moraines, au nord de la ligne de discontinuité, à celles 
au sud. 

Lacs glaciaires. Avec le recul de la nappe glaciaire du 
Keewatin vers l'est à travers le Bouclier, les issues d'écoule
ment des eaux, vers l'est et vers le nord-est, ont été déblo
quées, et les eaux de fonte ont formé plusieurs lacs 
glaciaires de grande étendue (carte 1253A). Un grand 
lac a occupé le bassin du lac Athabasca et s'écoulait vers 
le nord, dans la rivière des Esclaves, par le seuil rocheux 
à 700 pieds d'altitude (Craig, l 965a). 

A une époque antérieure, un lac glaciaire s'est formé, 
derrière la moraine Cree Lake, dans la vallée du lac des 
Cris et de la rivière Pipestone; les anciennes lignes de 
rivage s'y trouvent à environ 1,800 pieds d'altitude. II est 
possible que ce lac se soit égoutté vers le sud par une 
interruption de la moraine, et qu'il se soit déversé vers 
l'ouest dans le profond canal de la rivière Clearwater 
jusqu'à la vallée de la rivière Athabasca. Il existait toute
fois , à l'extrémité sud-ouest du bassin de ce lac glaciaire, 
une issue d'écoulement vers un lac de la vallée de la rivière 
Richardson, à environ 1,400 pieds; ce lac était probable
ment une partie orientale du lac glaciaire Tyrrell. Après le 
recul du front des glaces, au nord-est vers l'aval de la 
rivière Pipestone , le lac glaciaire de cette vallée s'est déversé 
latéralement dans le bassin du lac Athabasca, et il s'est 
établi successivement des niveaux inférieurs. Lorsque le 
front des glaces a libéré l'extrémité est du bassin du lac 
Athabasca, les deux réseaux d'écoulement ont fusionné à 
une altitude d 'environ 1,000 pieds. Au cours de ce retrait, 
un lac glaciaire s'est formé dans le bassin du lac Wollaston, 
à environ 1,600 pieds, avec déversoir au sud-est vers Je 
bassin du lac Reindeer. Ultérieurement, des issues se sont 
ouvertes à des niveaux plus bas vers la vallée de la rivière 
Pipestonc. Le bassin du lac Reindeer était occupé par des 
eaux de fonte, lorsque Je front des glaces s'est retiré de la 
moraine à son extrémité sud. L'issue à travers la moraine 
était à environ 1,200 pieds, et était orientée vers Je lac 
glaciaire Agassiz, au sud de la moraine. 
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De vastes lacs glaciaires se sont également formés 
dans les Territoires du Nord-Ouest. Craig ( 1964b) a dé
couvert des vestiges de lacs glaciaires éphémères dans le 
bassin du lac Artillery et de la rivière Lockhart, à l'est du 
Grand lac des Esclaves. Des lignes de rivage se trouvent 
jusqu'à 1,300 pieds d'altitude dans les environs des lacs 
Clinton et Holden. A mesure du recul vers l'est du grand 
lobe du sud de la nappe glaciaire du Keewatin, les eaux de 
fonte s'accumulaient aux sources des bassins des rivières 
Thelon et Dubawnt, orientées nord-est. Les phases lacustres, 
les plus élevées, étaient à environ 1,250 pieds d'altitude, 
et les lacs se déchargeaient probablement vers le sud. Le 
recul de la glace vers l'est a entraîné la baisse du niveau 
des lacs. Le retrait du grand lobe du nord de la nappe 
glaciaire du Keewatin a permis à l'eau du bassin Thelon 
de s'écouler vers le nord, dans le bassin de la rivière Back, 
et le niveau des lacs s'est fixé à environ 700 et 800 pieds. 
Vers cette époque, le lac Hyper-Dubawnt était à 900 pieds 
d'altitude. Craig a représenté graphiquement ces phases 
lacustres et les a décrites. 

Au sud du lac Dubawnt, le lac glaciaire Kazan (Lee, 
1959) occupait une partie de la rivière Kazan, les bassins 
Ennadai et Kasba et divers bassins lacustres. Ce lac s'écou
lait vers l'est, vers le lac Henik-Sud, puis, il semble qu'il ait 

débouché dans la baie d'Hudson. Les anciennes lignes de 
rivage autour du lac Ennadai (1,070 pieds d'altitude) sont 
à 1,260 pieds d'altitude (pl. XII-15). Ultérieurement, lors 
de la fonte de la glace de la ligne de partage des glaces du 
Keewatin, le lac s'écoulait par la rivière Kazan. 

Transgression de la mer. A l'époque où existaient cer
tains des lacs, cités plus haut, la mer submergeait la côte 
nord, dès l 0,200 ans avant le présent (Craig et Fyles, 
1960). La mer était également en contact avec une partie 
du front des glaces, tandis que se déposait la moraine ter
minale du lac MacAlpine, il y a seulement 8,200 ans. Par 
la datation au radiocarbone de coquillages, retrouvés près 
de la limite de la transgression marine, Blake (1963) a 
calculé qu'au cours d'un millénaire, les glaces ont reculé 
d'environ 175 milles, soit de la presqu'île Kent au lac 
MacAlpine. Le recul vers la ligne de partage des glaces 
du Keewatin a été également rapide, car la mer de la baie 
d'Hudson atteignait presque sa limite maximale dans la 
zone de la ligne de partage des glaces, dès 7,200 ans avant 
le présent (Lee, 1960) . Il est également certain que, du
rant cette période de recul, le redressement isostatique 
a été rapide, car l'altitude de la limite marine diminue, en 
général , suivant sa proximité avec la ligne de partage des 

PLANCHE Xll-15. Dépélts cannelés el en forme de marmite, mis en place au contact des glaces el anciennes lignes de rivage élevées, lac Ennadai (T. N.-0.). 
Dépôts mis en place au contact des glaces, 50 milles à l'ouest de l'extrémité sud de la ligne de pariage des glaces du Keewatin. Les 
cannelures résultent d'une avancée des glaces, suivies de la formation de terrasses el chenaux d'eau de fonte. Le lac glaciaire Kazan a 
lavé les pentes inférieures des dépôts. Une partie de la glace enfouie a fondu pendant et après la phase du lac glaciaire. Vue stéréo
scopique; échelle de 3,100 pieds au pouce. 
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glaces. Le degré d'émergence des terres a diminué jusqu'à 
présent, suivant une fonction exponentielle (Lee, 1960; 
Craig, 1961). Pour la région de l'inlet Bathurst, Blake 
( 1963) propose le rythme moyen de 1.5 pied par siècle 
depuis deux millénaires et suppose qu'actuellement le 
rythme est plus lent. 

La limite marine à l'ouest de la baie d'Hudson semble 
s'abaisser du sud au nord; elle atteint environ 650 pieds 
dans le nord du Manitoba, seulement 480 pieds au lac 
Kaminuriak, et 400 pieds à la baie Wager. Sur la côte de 
l'Arctique, la limite marine est à une altitude plus élevée; 
elle dépasse 650 pieds à l'ouest de la baie Comité et des
cend à 500 pieds à l'inlet Chantrey, plus à l'ouest. Plus à 
l'ouest encore, elle remonte à 750 pieds, à l'extrémité sud 
de l'inlet Bathurst, puis descend rapidement à 200 pieds 
vers le nord-ouest, à la baie Darnley. La limite marine 
n'est pas partout synchrone, et il est probable que plus 
d'un centre de soulèvement postglaciaire existait dans cette 
vaste région. 

Complexe glaciaire Foxe-Baffin 

Les phénomènes de glaciation et de déglaciation de 
l'île Baffin sont plutôt complexes à cause de la physio
graphie de l'île, de sa latitude et de son climat; elle a subi 
les effets de la masse étendue de la nappe glaciaire Lau
rentide, de plusieurs calottes glaciaires locales, de glaciers 
de cirque et de glaciers de vallée. Les événements dans 
certaines parties de l'île étaient différents de ceux en d'au
tres régions de l'île, même si elles étaient contiguës. Sur 
la presqu'île Meta Incognita (anciennement Kingait), près 
de son extrémité et le long de la côte sud de la baie Fro
bisher, Mercer ( 1956) a reconnu plusieurs cirques non 
modifiés. Le long de la partie centrale de cette baie, les 
cirques portent les traces de modifications ultérieures, cau
sées par les glaces de l'intérieur, mais dans le fond de la 
baie, ces traces n'existent pas, car la région était recou
verte par les glaces de l'intérieur avant l'époque des gla
ciers de cirque. Mercer a également prouvé que nulle part, 
le long de la côte de la baie Frobisher, des glaciers de 
cirque se sont formés à la fin du Wisconsin, à mesure du 
recul des glaces de l'intérieur. Il a considéré que l'inter
valle de formation des cirques a été long, et qu'il se situe 
au cours du Wisconsin. Cependant, Bird ( 1963) pense 
plutôt qu'ils se sont formés pendant une période intergla
ciaire. Quelques glaciers de cirque se sont néanmoins for
més dans les terrains montagneux le long de la côte, au 
nord de la baie Cumberland, à la fin du Wisconsin. Donc, 
malgré des observations exactes, effectuées en plusieurs 
endroits, il ne faut généraliser les effets des glaciers dans 
toute l'île qu'avec prudence. 

On s'accorde généralement à penser qu'un dôme de 
glace occupait le bassin Foxe à une époque quelconque de 
la dernière glaciation importante, mais deux opinions s'op
posent quant à son âge: 1) le dôme existait à peu près vers 
l'époque de la dernière avancée maximale des glaces; 2) 

il n'a existé que très tard lors de la déglaciation. Dans les 
deux cas, le dôme de glace aurait existé en même temps 
que de nombreuses calottes de glace locales, ainsi que des 
glaciers de cirque et de vallée, le long des hautes-terres de 
l'est et du nord de l'île Baffin (Ives et Andrews, 1963; Bird, 
1963; Andrews et Sim, 1964; Falconer et coll., 1965; 
Andrews, 1966). Les rapports entre le dôme de glace du 
bassin Foxe et les glaces des secteurs de la nappe glaciaire 
Laurentide ne sont pas bien connus. L'auteur pense que 
le dôme de glace était un centre de dispersion pendant 
une grande partie du Wisconsin classique. Ce dôme s'est 
probablement réuni aux glaces des secteurs de Keewatin 
et de Labrador de la nappe glaciaire Laurentide à l'ouest, 
au sud-ouest et au sud, pendant une longue partie du Wis
consin, mais en conservant sa propre sphère d'influence . 
La glace des calottes locales de la presqu'île Brodeur et 
de la péninsule Borden, et les énormes glaciers de vallée 
glissant vers le nord le long des inlets de !'Amirauté et 
Navy Board, ont probablement fusionné avec la glace de 
la calotte de Devon, dans le détroit de Lancaster, à la 
dernière avancée maximale des glaces. 

Glaciation 

Antérieurement, on était convaincu que les glaciers 
de l'île Baffin avaient pris naissance dans la chaîne de 
montagnes de l'est et que les mouvements de la glace vers 
l'intérieur avaient créé des glaciers de piémont, lesquels en 
s'étendant ont formé des calottes de glace qui, par leur 
jonction, ont constitué une nappe glaciaire. La bordure de 
la chaîne de montagne de l'est étant la limite érodée d'un 
plateau incliné vers l'ouest, il est improbable que les gla
ciers de montagne aient pu fournir un apport considérable 
à la formation de la nappe glaciaire intérieure; il est plus 
probable que la glace se soit accumulée sur la superficie 
centrale plus large du plateau. Le versant ouest du plateau 
étant en pente douce et les vallées peu profondes, la glace 
a dû glisser vers l'ouest sur un large front, sous forme, 
peut-on présumer, d'une calotte qui s'étendait à mesure 
que le front avançait vers l'ouest (Mercer, 1956; Ives et 
Andrews, 1963). Les glaciers se sont formés par suite de 
l'abaissement de la limite inférieure des neiges éternelles 
au-dessous du niveau des bas-plateaux, à mesure du chan
gement de climat du Wisconsin . L'avancée rapide, sur un 
vaste front, de la calotte de glace sur les bas-plateaux, 
affectait les glaciers plus petits des montagnes de la côte, 
de sorte que les calottes de glace et les glaciers des monta
gnes étaient sensiblement de la superficie de ceux d'au
jourd'hui. Il est possible que la calotte de glace Penny fasse 
exception. Les hautes-terres de Penny constituent les restes 
d'un bas-plateau ancien, disséqué, plus élevé que la surface 
générale de l'île Baffin (Bird, 1959). J. D. Ives suppose 
que, sur les hautes-terres de Penny, à cause de leur proxi
mité avec la mer du Labrador et des vents humides, qui 
remontent le détroit de Davis, une large calotte de glace 
a pu se former plus tôt que sur les autres régions de l'île 
Baffin. 
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On suppose que les premières calottes de glace de 
l'intérieur de l'île Baffin ont formé une nappe de glace, 
qui s'est étendue inégalement vers l'ouest et a alimenté en 
glace le bassin Foxe. Il reste possible que les glaciers de la 
presqu'île Melville, en s'étendant vers l'est, aient alimenté 
le bassin Foxe et que la nappe glaciaire Laurentide ait 
avancé vers le nord jusqu'au bassin Foxe, bien que rien ne 
soit évident. D'autre part, la nappe glaciaire Laurentide 
a dû faire obstacle ou retarder le mouvement vers Je sud 
des glaces du bassin Foxe, lequel s'est néanmoins rempli 
et est devenu une aire de dispersion (Ives et Andrews, 
1963, fig. 19). L'inclinaison des anciennes lignes de rivage 
de la mer, dans Je centre de l'île Baffin, vers le bassin Foxe 
(Andrews, 1966), indique l'existence d'un dôme de glace 
dans ce bassin. Des analyses de la teneur en carbonate du 
drift de nombreux endroits, autour du bassin Foxe, indi
quent un mouvement des glaces du bassin vers l'extérieur 
(Andrews et Sim, 1964), bien que plusieurs petites masses 
de calcaire cristallin précambrien, au centre de l'île Baffin, 
aient pu fournir un peu de carbonates . Blake (1966) n'a 
trouvé aucun bloc erratique du Paléozoïque, ni aucune 
augmentation de la teneur en carbonate du drift , à l'est 
du lac Amadjuak, dans le sud-est de l'île Baffin . Cependant, 
des indices probants indiquent un écoulement radial ancien , 
à partir du bassin Foxe, à travers le milieu de l'île Baffin 
(Ives, 1962, 1964; Ives et Andrews, 1963; Andrews, 1963). 
A cet endroit, la masse de glace a atteint au-dessus de 
3,000 pieds, et s'est étendue vers l'est, par les grandes 
vallées de la chaîne de montagnes, jusqu 'aux régions en 
bordure du continent. Les blocs erratiques du Paléozoïque 
découverts au nord de la calotte glaciaire Barnes ont été 
probablement transportés du bassin Foxe vers Je nord-est 
et ont résisté à la brève phase ultérieure d'écoulement vers 
l'extérieur de la calotte glaciaire proto-Barnes (Ives et 
Andrews, 1963, fig. 22). 

Les glaces du bassin Foxe se sont aussi écoulées vers 
l'est en traversant les basses-terres de l'île Baffin jusqu'à 
la baie Cumberland et probablement vers le sud-est jus
qu'à la baie Frobisher. Le mouvement s'est opéré vers Je 
sud à travers la péninsule Foxe et il est possible qu'il se 
soit effectué aussi à travers une partie de l'île Southamp
ton (Bi rel , 1953). L'écoulement des glaces était puissant 
et probablement long vers l'ouest à travers la presqu'île 
Melville, car la roche en place y est fortement creusée et 
les roches moutonnées y sont communes (Blackaclar, 1958; 
Sim, 1960a; Craig, l 965b) . Il ne demeure aucune évidence 
d'un mouvement des glaces vers le nord à partir du bassin 
Foxe, mais on peut peut-être le supposer, vu qu'il existe 
des vestiges d'écoulement des glaces vers le nord-est, à 
l'est de l'inlet Steensby. Il est possible évidemment que 
d'importantes calottes dans le nord de l'île Baffin aient 
retardé ou fait obstacle au mouvement des glaces vers le 
nord, pendant Je Wisconsin . 

A l'avancée maximale des glaces, certaines calottes 
glaciaires locales occupaient quelques régions de l'est et 
du nord de la chaîne de «mo~tagnes», et aussi la presqu'île 

Brodeur et la péninsule Borclen; ces calottes ont peut-être 
empêché les glaces de l'intérieur d'envahir les régions 
adjacentes des hautes-terres, et ont peut-être préservé cer
taines parties de la côte du rabotage des glaciers s'écou
lant le long des fjords. C'est ainsi que de petites parties 
des basses-terres de la côte est et certains «nunataks» 
n'ont pas subi la glaciation, pendant la dernière avancée 
maxi male des glaces ( L0ken, 1966). 

Déglaciation 

Après la dernière avancée maximale des glaces, soit 
la phase Clyde d'Tves et cl'Anclrews (1963), il y eut une 
phase d'amincissement des glaciers et de recul du front des 
glaces. Ces mouvements ont été suivi de phases de stagna
tion et de brèves avancées, dont la nouvelle avancée, dite 
phase Cockburn. Les moraines terminales et latérales, dites 
moraines Cockburn, marquent les positions frontales orien
tales de la nappe glaciaire intérieure. Dans le nord-est de 
l'île Baffin, les moraines terminales les plus éloignées du 
centre de dispersion, gisent aux flancs des hautes mon
tagnes entre les fjords et, dans les fjords, elles se conti
nuent sous forme de moraines latérales; les moraines 
médianes s'étendent sur le plateau des hautes-terres (Fal 
coner et coll. , 1965) . A ce stade, la glace des fjords avait 
de 1,500 à 2,000 pieds d'épaisseur. La datation au radio
carbone de coquillages recueillis près des anciennes lignes 
de rivage de la mer, ligne déterminée par Je retrait des 
glaces des zones côtières, indique que certaines moraines 
de l'est ont environ 8,200 ans. Les anciennes lignes de 
rivage de la mer se trouvent à environ 220 pieds d'alti
tude au fond des fjords et à 50 pieds à leur sortie. Les 
moraines médianes du plateau sont probablement plus ré
centes. Blake (1966) signale une importante moraine ter
minale clans le sud-est de l'île Baffin. Il suppose qu'elle 
appartient aux moraines Cockburn et qu'elle s'est formée 
au cours de plusieurs siècles à partir de 8,200 ans avant Je 
présent . Il suggère aussi que l'importante moraine terminale 
de la péninsule Foxe est une moraine correspondante . Les 
moraines Cockburn s'étendent sur toute la région nord de 
l'île Baffin et le long du côté ouest de la presqu'île Melville 
(Falconer et coll., 1965). Certaines parties de cette mo
rnine, au nord et au nord-ouest de l'île Baffin, peuvent être 
d'une époque plus ancienne, peut-être d'une époque re
montant à 9,000 ans . Les moraines Cockburn semblent 
clone s'être formées au cours d'une phase entre 9,000 à 
moins de 8,000 ans avant Je présent. C'était probablement 
une phase de recul des glaces, apportant de rapides chan
gements clans la configuration des dômes de glace. D'après 
J. T. Andrews, les glaciers de montagne de la côte est 
étaient moins étendus durant la phase Cockburn qu'ils ne 
le sont actuell ement. Pendant cette phase, la calotte Penny 
et plusieurs autres masses de glace importantes se sont 
séparées de la nappe glaciaire de l'intérieur. 

Après la phase Cockburn, le dôme de glace du bassin 
Foxe s'est désagrégé rapidement et la mer a envahi le 
bassin Foxe, il y a environ 7,000 ans. Le centre de clisper-
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sion des glaces s'est donc trouvé déplacé vers le nord-est 
et s'est établi sur l'île Baffin; l'écoulement des glaces prit 
la direction du bassin Foxe, au lieu de se faire à partir du 
bassin. Sur le côté nord-est de l'île , le front des glaces a 
reculé à l'ouest de la ligne de partage des eaux, et des lacs 
glaciaires se sont formés. Le long du côté ouest, dans le 
centre de l'île Baffin , les glaciers occupaient à cette époque 
les fjords et les baies intérieures. La transgression marine 
a laissé des lignes de rivage à des altitudes de 350 pieds 
près de la côte à J OO pieds à l'intérieur, tandis que les 
glaciers de vallées demeuraient en contact avec la mer. 
On lie la moraine terminale de la vallée inférieure de 
l'Isortoq à un niveau de mer, qui coïncide avec la limite 
marine (Andrews, 1966). Andrews fait correspondre 
!' «immobilisation• de la limite marine avec un accroisse
ment de la masse de glace sur l'île Baffin et une diminution 
concomitante du redressement isostatique. Il appelle phase 
Isortoq cette période d'épaississement des glaces et de 
formation de moraines. Elle semble correspondre à la 
phase de la calotte proto-Barnes (Ives et Andrews, 1963, 
fig . 22) . La datation au radiocarbone indique que cette 
phase a eu lieu il y a moins de 7,000, mais plus de 5,500 
ans avant le présent. Andrews a constaté que la limite 
marine était à environ 230 pieds, à 15 milles de l'em
bouchure de la rivière Isortoq , et à 300 pieds à l'em
bouchure, ce qui indique un redressement différentiel en 
direction S35°W vers le centre du bassin Foxe, au taux 
d'environ 5.3 pieds au mille . 

La glace s'est retirée de la côte du bassin Foxe, à 
l'ouest des lacs Nettiling et Amadjuak, il y a 6,700 ans 
ava nt le présent , et la limite marine s'est fixée à une altitude 
d'environ 350 pieds , à l'ouest de ces lacs. La glace semble 
être demeurée dans le bassin du lac Amadjuak pendant la 
phase Isortoq; elle a disparu ava nt 4,500 ans avant le pré
sent, peut-être vers 5,500. A mesure du rétrécissement de 
la calotte proto-Barnes, des lacs glaciaires subsistaient sur 
son côté nord-est et s'écoulaient dans la baie Baffin. Des 
lacs glaciaires se sont formés dans la partie centrale de la 
vallée de la rivière lsortoq , au nord et au nord-ouest de la 
calotte Barnes, entre 5,000 et 2,000 ans environ avant 
le présent. li y a seulement 1,000 ans, une faible extension 
de la calotte Barnes a obstrué de nouveau la rivière Isortoq 
et a créé un lac glaciaire. Ce lac s'est asséché à une époque 
relativement récente, alors que la calotte prenait ses posi
tions, dimension et forme actuelles. La planche XIl-16 
montre la bordure sud-ouest de la calotte actuelle et les 
moraines terminales et latérales récentes. On suppose que 
les glaciers de montagne de la côte est se sont étendus, 
durant les derniers 2,000 ans, et ont atteint leur surface 
maximale, au cours des derniers siècles (Harrison , 1964). 
Depuis les derniers 200 à 400 ans, de minces champs de 
glace et de neige ont recouvert une large partie des hautes
terres de l'intérieur, mais ils ont graduellement fondu , de 
sorte qu'aujourd'hui, la calotte Barnes exceptée, ils ne 
recouvrent que 2 p. 100 de l'île (Ives, 1962). Falconer 
( 1966) a indiqué que dans le nord de l'î le Baffin, une 

petite calotte de glace d 'environ 3 milles carrés, dont 
l'épaisseur n'a jamais dépassé 200 pieds, s'est formée il y 
a seulement 300 ans, sur un terrain polygonal découvert 
de glaces , il y a environ 1,000 ans. Cette petite calotte de 
glace est restée immobile et a servi de protection au terrain 
polygonal et à la végétation, qui apparaissent maintenant à 
mesure du recul de la glace. La déglaciation reste en cours, 
donc le qualificatif de postglaciaire ne s'applique pas à l'île 
Baffin. 

Craig ( 1965b) signale que, dans l'extrême nord de l'île 
Baffin , le relief et presque tous les dépôts de surface ré
sultent de la dernière avancée des glaces ou de celle du 
Wisconsin classique. Cependant, les reliefs glaciaires sont 
rares , surtout sur le plateau Jones-Lancaster, recouvert de 
roches paléozoïques. Des blocs erratiques gisent à travers 
la région. mais ils sont rares dans le nord de la partie 
centrale de la presqu'île Brodeur. Des zones de moraines 
linéaires à surface bosselée, dont les crêtes les plus hautes 
sont mal définies, se rencontrent en quelques endroits et, 
bien que certaines marquent des positions terminales, 
d'autres fournissent peu d'informations sur la position et 
le mouvement des glaces de leur formation. La zone 
linéaire la plus longue se prolonge sur le côté sud de l'inlet 
Bernier-Berlinguet, où elle a été retracée sur 90 milles, et 
où , par endroits, elle domine de 200 pieds le terrain con
tigu. Les glaces semblent s'être déplacées vers l'ouest le 
long de l'inlet et s'être étendues radialement. Au nord de 
l'inlet , on a reconnu des indices d'un mouvement récent 
des glaces, provenant d'une calotte au nord-nord-est de l'île. 
D'après Craig, les glaces peuvent s'être déplacées vers l'est , 
jusqu'à l'inlet de !'Ami rauté et ensuite vers le nord, le long 
de l'inlet. Les glaces peuvent s'être également déplacées 
vers l'ouest au large de l'île Bylot. De vastes superficies de 
moraines à surface bosselée s'étendent dans le nord de 
l'île Baffin. Ces moraines fournissent rarement des informa
tions sur les positions ou les mouvements antérieurs des 
glaces, mais il est probable que celles, sises sur le côté ouest 
de la presqu 'île Brodeur, ont été formées par les glaces du 
plateau. La datation au radiocarbone de coquillages marins 
des plages soulevées dans l'extrême nord de l'île Baffin 
indique que la transgression marine était à son maximum 
entre 9,000 et 7 ,000 ans avant le présent. 

Tandis que les événements décrits plus haut se dérou
laient sur l'île Baffin , une succession de phénomènes assez 
comparables se produisait sur la presqu'île Melville (Sim, 
1960; lves et Andrews , 1963; Falconer et coll., 1965 ; 
Craig, l 965b). Après la phase des mouvements glaciaires 
vers le nord-ouest sur la presqu 'île, probablement pendant 
les phases Clyde et Cockburn, le complexe glaciaire s'est 
aminci sur une vaste étendue, et la mer a envahi l'ouest 
du bassin Foxe. Sim relève l'inondation de la côte est de 
la presqu'île Melville jusqu'à environ 500 pieds au
dessus du niveau de la mer; Craig signale que la mer a 
recouvert la côte sud-est jusqu'à 485 pieds. Il est probable 
qu'une calotte glaciaire ait occupé la plus grande partie de 

l'intérieur de la presqu'île Melville, avant de se fractionner 
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PLANCHE Xll-16. Calotte glaciaire Bernes et moraines frontales el terminales récentes, île Baffin (T. N.-0.). Photographie aérienne verticale des parties 
supérieures de la rivière MacDonald, côté sud-ouest de la calotte glaciaire Bernes. ~chelle de 4,700 pieds au pouce. 

en deux ou trois calottes locales. La masse du sud, la plus 
grande, a probablement continué à s'étendre radialement. 
Dans le centre de la presqu'île, le grand nombre de petits 
canaux d'eaux de fonte indique qu'il y existait une petite 
calotte glaciaire et, plus au nord-est, les eskers indiquent 
l'écoulement vers le sud-est d'eaux de fonte d'une autre 
masse glaciaire (Sim, 1960; Craig, l 965b). 

Le phénomène de déglaciation du nord de l'île 
Southampton, laquelle a peut-être été recouverte en partie 
par le complexe glaciaire Foxe-Baffin, est peu connu. Ce
pendant, Bird signale qu'il existait récemment une calotte 
glaciaire, dans la région centrale de la côte nord-est de 
l'île, d'où les glaces se sont déplacées radialement. 

Complexe glaciaire des îles Reine-Élisabeth 

Les actuels champs de glace et glaciers de vallée sont 
des traits communs de la région orientale la plus élevée 
des îles Reine-Élisabeth, et il reste de petites calottes gla
ciaires sur les îles Meighen et Melville. Ces masses de glace 
ne sont pas toutes des restes de l'ancien vaste complexe 
glaciaire; certaines sont d'origine récente. Les caractères 
glaciaires, relativement récents, sont en général absents, 
ce qui est probablement dû à l'immobilité des glaciers du 

climat froid de l'Arctique, comparés aux glaciers des cli
mats tempérés, mais c'est surtout dû à la nature des roches 
en place et aux phénomènes de solifluxion intense (Fyles 
et Craig, 1965) . A son maximum d'extension, l'ancien 
complexe glaciaire occupait probablement toute la région 
des îles, sauf la partie de la côte sud de l'île Melville, re
couverte par la nappe glaciaire Laurentide. Le mouvement 
des glaces dans la partie ouest des îles a été limité en 
général aux canaux entre les îles. Les renseignements ac
tuels sur les directions des mouvements des glaces et sur 
la transgression marine indiquent que les glaces étaient 
plus épaisses dans les parties est et sud des îles et que le 
recul s'est opéré vers ces régions; il est possible que le 
complexe glaciaire se soit formé près des nappes glaciaires 
Laurentide et Groenland. Le recul définitif et la fonte des 
glaces peuvent être survenus sur chacune des îles séparé
ment. Blake ( 1964) estime que certaines parties de l'île 
Bathurst n'étaient plus recouvertes vers 10,000 ans avant 
le présent, et que des régions étendues étaient libres de 
glace, il y a 9,000 ans avant le présent. 

lie Prince-Patrick. Les striations glaciaires et autres acci
dents de terrain au fond de la baie Mould sont dus aux 
glaces en mouvement de l'intérieur de l'île vers le sud 
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(Tozer et Thorsteinsson, 1964). Ces accidents provien
draient de l'action d'une petite calotte locale, présumée 
être du Wisconsin, et qui se serait formée ultérieurement 
à l'établissement du principal système hydrographique. La 
formation de la baie Mould et des inlets voisins résulte 
de l'action des glaces. J. G. Fyles a remarqué à l'extré
mité sud-ouest de l'île des blocs erratiques, originaires de 
l'est, ce qui indique que probablement le mouvement des 
glaces des îles Prince-Patrick et Melville était orienté vers 
l'ouest. II a remarqué également une plus forte transgres
sion marine sur le côté est de l'île, ce qui laisse supposer 
une masse de glaces plus épaisse dans l'est. 

Île Mel ville. Tozer et Thorsteinsson ( 1964) concluent 
que les nombreux bras de mer en forme de fjord dans 
l'ouest de l'île Melville sont probablement à l'origine 
des vallées creusées par des rivières, et que la glace d'une 
calotte locale les a affouillées. Ils ont aussi remarqué nom
bre de vallées de glaciers dans l'ouest de l'île Melville. Le 
long des deux baies dans le nord de l'île, J. G. Fyles a 
trouvé des blocs erratiques gisant loin au nord de leur 
lieu d'origine; il suppose que leur dépôt remonte à la der
nière avancée régionale des glaces. Les glaciers actuels 
dans l'ouest de l'île Melville ne sont pas des restes de la 
calotte glaciaire du Wisconsin, car ils se trouvent dans 
des régions entrecoupées de ravins postglaciaires récents, 
peu morlifiés. Ces calottes glaciaires ont probablement 
moins de 200 pieds d'épaisseur. 

La transgression maximale marine a eu lieu sur le 
côté est de l'île; les lignes de rivage les plus élevées 
atteignent 235 pieds d'altitude (Henoch, 1964). La data
tion de coquillages des dépôts les plus élevés a donné 
9,075 ± 275 ans (1-730), et celle de coquillages, sis à une 
altitude de plus de 175 pieds, a donné 8,275 ± 320 ans 
(l-CGC-21) . La limite marine semble s'abaisser vers 
l'ouest, car aucun indice de transgression marine n'apparaît 
dans l'ouest de l'île Melville. Henoch suppose que la dé
pression le long de la côte est a été causée par. une calotte 
de glace, dont le centre était proche de la presqu'île Sabine, 
tandis que la dépression de la côte sud résultait de la nappe 
glaciaire Laurentide. 

Île Bathurst. Le complexe glaciaire des îles Reine-Élisa
beth recouvrait toute l'île Bathurst et a apparemment limité 
l'expansion de la nappe glaciaire Laurentide vers le nord. 
Blake ( 1964, 1965) relève de nombreux canaux d'eaux de 
fonte, des taches de drift portant les traces de l'écoulement 
des glaces, quelques formes de terrain de glace morte, de 
rares striations, des restes d'eskers et de moraines termi
nales modifiés par les vagues, et diverses données indiquant 
que la région a été recouverte par les glaces. Les glaces ont 
pu être plus épaisses à l'extrémité nord de l'île qu'à l'extré
mité sud, du fait que la limite de la transgression marine 
maximale est à une altitude d'environ 450 pieds dans le 
nord, à 350 pieds seulement dans l'ouest et le sud-ouest, 
et rarement au-dessus de 300 pieds sur les côtes du centre-

est et du sud-est. Le retrait des glaces semble s'être opéré 
vers un reste de glaces à l'intérieur de l'île. La glace s'est 
écoulée de l'île vers le nord, et peut avoir atteint l'île 
Lougheed, car Fyles ( 1965) a trouvé sur cette île des blocs 
erratiques de roches, originaires de l'île Bathurst. La trans
gression marine sur l'île Lougheed a atteint 300 pieds 
d'altitude. La datation de coquillages recueillis entre 25 et 
1 OO pieds au-dessus du niveau actuel de la mer a donné 
8,200 ± 180 ans (l-CGC-24). 

Île Cornwallis. D'après Thorsteinsson (1958), l'île Corn
wallis a subi au moins une fois la glaciation. Les stries de 
la baie Resolute, sur la côte sud de l'île, et de la baie Read, 
sur la côte est, indiquent le mouvement des glaces prove
nant d'une calotte insulaire. Les vallées en U et les autres 
indices de relief glaciaire, relevés dans les régions côtières 
de l'est, indiquent aussi un mouvement des glaces provenant 
de l'intérieur de l'île. Une série de lacs en forme de bassins, 
formés dans le roc et associés à des roches moutonnées, à 
quelque 12 milles de la baie Read, à l'intérieur, indique un 
mouvement des glaces vers le nord. Comme des blocs 
erratiques de roches ignées et métamorphiques se rencon
trent en de nombreux endroits au-dessus de la limite 
marine, il est probable que la nappe glaciaire Laurentide 
ait atteint l'île avant la phase de la calotte insulaire, mais 
l'âge de ce stade demeure inconnu. Thorsteinsson situe la 
limite marine postglaciaire à 425 pieds d'altitude, et indique 
que les lignes de rivage bien définies se rencontrent à moins 
de 275 pieds d'altitude. 

Île Devon. Les calottes glaciaires actuelles des hautes
terres et des plateaux de l'île Devon couvrent environ le 
quart de la surface de l'île. Bien que la calotte principale 
atteigne une altitude maximale d'environ 6, 1 OO pieds, on 
suppose que son épaisseur ne dépasse pas 1,000 à 2,000 
pieds. Elle est immobile, excepté dans les hautes-terres de 
l'est, où quelques glaciers de vallée s'écoulent dans de 
profonds canaux. Ailleurs, les calottes semblent avoir joué 
un rôle de couverture protectrice, et on sait que les petites 
calottes sont gelées à la base. L'eau de fonte s'écoule par 
des rivières supraglaciaires. La physiographie des régions, 
actuellement non recouvertes de glaces, a amené Roots 
( 1963) à conclure que l'ancienne vaste calotte glaciaire a 
joué plutôt un rôle de couverture protectrice que d'agent 
d'érosion. Il note cependant que la glace en mouvement 
vers l'ouest a découpé l'inlet Griffin sur la côte ouest et, 
qu'au nord de cet inlet, le front des glaces était en mouve
ment par endroits, puisqu'il a creusé une série de lacs. Les 
glaces de la grande calotte en s'écoulant vers l'ouest ont 
également creusé des lacs dans le centre-ouest de l'île, à 
l'endroit où elles ont dévié vers le sud à la baie Maxwell 
et au nord jusqu'à la côte nord de l'île. Près de la bordure 
nord-ouest de la grande calotte, une succession de canaux 
de rivière superposés et de nombreux canaux d'eaux de 
fonte des glaces de paroi indiquent une période ancienne 
de fonte, mais ces traits n'apparaissent pas près de la 

CHAP. XII/GÉOLOGIE DU QUATERNAIRE AU CANADA 837 



bordure actuelle des glaces. Dans le nord-ouest de l'île, 
une calotte de glace plus étendue que la calotte actuelle a 
déposé quelques moraines à surface bosselée au sud de la 
baie Norvégienne, et sur la côte ouest au sud de la pres
qu'île Grinnell, mais la presqu'île même, comme nombre 
d'îles, ne semble pas avoir subi la glaciation. On suppose 
que les stries glaciaires et les blocs erratiques de roches 
cristallines de l'île Beechey, à l'extrémité sud-ouest de l'île 
Devon, sont dus au mouvement des glaces vers le nord
ouest. On croit également que le bloc erratique de granite, 
découvert à l'ouest du détroit de Jones, est dû au mouve
ment des glaces vers l'ouest. 

Îles Braek , Borden et Mackenzie King. Sur l'île Braek, 
Fyles ( 1965) a observé une zone arquée de crêtes qu'il a 
considérée être une moraine de poussée, formée par les 
glaces en mouvement vers l'ouest, le long du détroit de 
Wilkins. On n'a reconnu aucun autre relief d'origine gla
ciaire sur les îles Braek ou Borden, bien qu'il y ait quelques 
blocs erratiques. La limite marine, sur l'île Mackenzie 
King, s'étend entre 50 et 1 OO pieds et, sur l'île Braek, elle 
se trouve à environ 50 pieds. On ne l'a pas retrouvée sur 
l'île Borden, mais, à l'extrême ouest de cette île, il existe 
une plage dont l'altitude est à 10 pieds au-dessus du ni
veau actuel de la mer. 

Île Elle/ Ringnes. Les vestiges de glaciation sont rares 
sur l'île Ellef Ringnes; c'est. pour une large part, dû à la 
solifluxion et à la nature de la roche en place. Des blocs 
erratiques de roches cristallines gisent au nord-ouest ou à 
l'ouest de leur lieu d'origine, bien au-dessus de tout vestige 
de la transgression marine. Deux crêtes de graviers orien
tées vers l'ouest, une autre vers le sud-ouest, sont consi
dérées comme des eskers (St-Onge, 1965; Fyles, 1965). 
La limite marine sur les côtes centre-est, sud, et centre
ouest de l'île se situe :-espectivement à 150, 110 et 75 pieds 
d'altitude. On ne possède aucun renseignement sur Je 
Pléistocène de l'î le Amund Ringnes. 

Île Meighen. Fyles et Craig (1965) signalent de nom
breux gros blocs erratiques striés sur l'île Meighen et des 
stries glaciaires dues aux glaces en mouvement vers l'ouest 
sur l'île Fay. Ils croient que les glaces de la fin du Pléis
tocène, provenant de l'île Axel Heiberg, ont avancé suffi
samment vers l'ouest pour recouvrir ces îles. La calotte de 
glace actuelle atteint un peu plus de 900 pieds et a une 
épaisseur maximale d'environ 400 pieds (K. Arnold, 
1965). Arnold a constaté, en dix ans, un amincissement 
de l'épaisseur de la calotte de glace d'environ 15 pieds à 
son sommet et à son extrémité nord, mais il indique qu'une 
légère détérioration du climat pourrait entraîner un ac
croissement de sa superficie. Il a observé des vestiges de la 
transgression marine postglaciaire jusqu'à 50 pieds au
dessus du niveau de la mer, mais il situe la limite marine 
à environ 80 pieds. 

Île Axel Heiberg. Dans le centre-ouest de l'île Axel Hei
berg, l'eau de fonte semble avoir été plus abondante au 

début du postglaciaire que sous l'actuel climat aride 
(Müller, 1963) . Actuellement, l'écoulement des eaux de 
fonte est rapide, du fait du sol gelé et de l'absence de 
végétation, et l'eau creuse des canaux et dépose des cônes 
d'alluvions et des alluvions dans les vallées. Les courtes 
vallées , entre les glaciers et la mer, ont la forme d'un U 
seulement près du front des glaces et sont en V, où elles 
contiennent des traînées de débris glaciaires et de petits 
cônes d'alluvions aux extrémités inférieures (Rudberg, 
1963). Certaines vallées, partiellement érodées et en forme 
d'auge, se rencontrent aussi dans les régions sud de l'île, 
non recouvertes de glaciers. Les abondantes stries de la 
région centre-ouest de l'île dénotent deux périodes de 
mouvement des glaces, le premier, provenant du nord et 
de l'est, le second, du sud-est et de l'est-sud-est. Rudberg 
n'y a pas reconnu d'indices certains de blocs erratiques 
d'origine lointaine, mais des blocs de granite rouge, pré
sumés être de l'île Ellesmere, se trouvent sur la péninsule 
Schei, sur le côté nord-est de l'île Axel Heiberg. Ici aussi, 
les indices du mouvement des glaces de l'intérieur indi
quent que les mouvements récents étaient à direction nord. 
Au sud de la péninsule Schei, J. G. Fyles a observé des 
blocs erratiques de granite rouge, qui ont été charriés vers 
le nord-ouest, à peu près parallèlement au détroit d'Eureka; 
ces mouvements résultent de l'avancée d 'anciens grands 
glaciers de vallée, entre les îles Ellesmere et Axel Heiberg. 
Ailleurs, les stries semblent indiquer des mouvements de 
glace récents et locaux le long des petites vallées et des 
fjords à mesure de la régression glaciaire vers les hautes
terres de l'intérieur. 

On a reconnu dans le centre-ouest de l'île Axel 
Heiberg deux principales phases de glaciation; la plus 
récente appartient définitivement au Wisconsin (Boesch, 
1963), tandis que la plus ancienne reste inconnue. A 
mesure du recul du glacier du Wisconsin sur l'île, la mer 
submergeait Je terrain découvert et atteignait des niveaux 
à 250 pieds au-dessus du niveau de la mer. Les coquillages 
extraits des plus hauts dépôts de rivage ont donné 9,000 
± 200 ans (L-647F). Le redressement isostatique a été 
assez rapide, comme l'indique la couche inférieure d'un 
gisement de tourbe, à 80 pieds d'altitude, daté à 4,210 ± 
1 OO ans (Bern). D'après Müller, le glacier Thompson n'a 
pas avancé de plus de 2 kilomètres depuis 4,000 ans, et Je 
climat des 9,000 dernières années n'a jamais été propice à 
une avancée des glaces de plus de quelques centaines de 
pieds au-delà des positions actuelles. Les glaces forment 
actuellement une moraine de poussée composée d'énormes 
blocs de matériaux .stratifiés, dont l'épaisseur atteint 60 
pieds. La datation des matières organiques de la couche 
inférieure de certains blocs a donné 6,200 ± 100 ans 
(L-647A), et un morceau de bois d'une couche supérieure 
de la moraine de poussée a donné 5,325 ± 270 ans (Gx.-
0144 ) . Ces âges semblent indiquer que la formation de la 
moraine de poussée a commencé après l'époque des hautes 
températures et qu'il y a 5,300 ans, la mer occupait la 
région présentement sous l'appendice du glacier Thompson. 
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Cette hypothèse suppose que le niveau de la mer était d'au 
moins 50 pieds plus haut qu'actuellement. Des coquillages 
marins d'une terrasse à 120 pieds au-dessus du niveau 
actuel de la mer ont donné 5,330 ± 195 ans (Gx.-0143). 

Île Ellesmere. L'île Ellesmere, la plus vaste île des îles 
Reine-Élisabeth, possède les plus grandes calottes de glace 
au Canada. Il est probable que sur les montagnes et pla
teaux, l'ancienne masse de glace était un complexe de la 
fusion de glaciers de vallée et de calottes glaciaires de mon
tagne généralement conformes à la topographie, similaire 
aux actuels grands complexes glaciaires de l'île (Fyles et 
Craig, 1965) . Par endroits, la répartition des blocs errati
ques indique qu'une ancienne masse de glace était assez 
épaisse pour transgresser régionalement à travers les acci
dents topographiques. Christie (1967) signale que des blocs 
de granite et de gneiss, probablement originaires du Groen
land, se rencontrent sur une zone côtière, large de 10 à 25 
milles, du plateau de Hazen. Le point extrême de l'avancée 
des glaces du Groenland vers l'ouest n'est pas connu, puis
que les glaces récentes d'Ellesmere ont avancé depuis vers 
le sud-est et l'est, à travers le plateau de Hazen jusqu'à la 
côte. A l'avancée maximale, le nord de l'île Ellesmere était 
entièrement recouvert et la masse s'étendait probablement 
sur le plateau continental bien au-delà de la rive nord 
actuelle ( Hattersley-Smith , 1961 ) . Les calottes de glace 
sur la côte nord de l'île Ellesmere, à l'ouest du point 
extrême nord, la disposition et la forme des vallées et des 
fjords, indices de la présence d'anciens glaciers de vallée, 
dans les régions de l'ouest et du nord, peuvent être dues à 
des vents de l'ouest et du nord-ouest, entraînant des masses 
de neige, à la haute altitude de la région. Toutefois, 
Taylor (1956) et Smith (1961) supposent que le nombre 
réduit de fjords du plateau de Hazen peut résulter partiel
lement de la jonction des masses de glace du Groenland et 
de l'île Ellesmere. 

Les vallées du nord de l'île Ellesmere sont considérées 
comme des vallées préglaciaires ordinaires, élargies et 
creusées par un puissant écoulement des glaces. La pro
fondeur du fjord Disraeli dépasse 965 pieds, et les données 
séismologiques indiquent une gorge sous-marine à direc
tion nord-ouest, à partir de l'embouchure du fjord, à envi
ron 2,800 pieds de profondeur (Crary, 1956) . Malgré 
cette grande profondeur, le glacier du fjord Disraeli sem
ble avoir transgressé sur l'île Ward Hunt, au large de 
l'embouchure, et donné à l'île l'aspect de roches mouton
nées, et déposé à 1, 100 pieds des blocs erratiques de 
gabbro, originaires de l'île Ellesmere (Hattersley-Smith, 
1961). Les rivières actuelles sont profondes et la plupart 
sont en V, mais près de leur source, au bord du glacier, 
elles sont en U, et les vallées tributaires sont suspendues 
par rapport aux vallées principales. 

Avec la régression des glaces de la côte nord, la mer 
a submergé la terre jusqu'à l'altitude maximale de 400 
pieds comme sur l'île Ward Hunt, mais la limite marine 
varie beaucoup d'un endroit à l'autre, du fait probable 

de glaces récentes. Des coquillages marins, à 125 pieds 
au-dessus du niveau actuel de la mer, ont donné 7,200 ans. 
Du silt, du sable et des matières organiques, jusqu'à 
4 pouces d'épaisseur, reposent en lits cycliques jusqu'à 
70 pieds d'altitude, à l'amont de l'inlet Clements-Markham. 
Ces dépôts remonteraient à une époque de climat chaud, 
mais J. G. Fyles les a reconnus à diverses altitudes dans 
nombre de vallées, et a noté qu'ils peuvent être d'âges très 
divers. 

Le caractère des vallées du nord de l'île a amené les 
chercheurs à conclure que la calotte de glace actuelle a 
peu changé depuis le climat le plus chaud. Il existe encore 
de vastes champs de glace de plate-forme, jusqu'à 50 pieds 
d'épaisseur et de 12 milles de large sur le plateau conti
nental, et des glaces de continent, près de la côte. 
Hattersley-Smith ( 1961) estime que ces glaces résultent 
d'un refroidissement postérieur au climat le plus chaud 
(environ 5,000 ans avant le présent), tandis que les champs 
de glace de l'intérieur sont en grande partie des restes 
(d'une épaisseur maximale de 2,700 pieds) du principal 
complexe glaciaire du Wisconsin. Il a noté que les glaciers 
de vallée ont transgressé sur les plages soulevées et les 
vallées en V, et que des calottes de glace se sont formées à 
faible altitude, dans les régions de plages soulevées. Il en 
conclut que le climat s'est amélioré depuis quelques décen
nies, bien que les principales calottes glaciaires à des alti
tudes élevées et les glaciers de vallée du nord de l'île Elles
mere montrent peu ou point de changement en superficie 
d'une année à l'autre; toutefois, les parties basses de ces 
glaciers de vallée s'amincissent et les petites calottes gla
ciaires de bas niveau diminuent et régressent. Sur la côte 
nord de l'île, la détérioration de la surface des masses de 
glace et le vêlage de masses, détachées des glaces de plate
forme, reflètent le climat moins froid des dernières dé
cennies. 

Dans les régions du lac Hazen et du plateau de Hazen, 
la masse de glace Ellesmere a reculé vers la chaîne États
U nis (Christie, 1967). La direction de l'écoulement des 
glaces et la répartition des blocs erratiques indiquent un 
mouvement vers l'est et le sud-est à travers le plateau. 
Bien que les vallées présentent des traits de l'écoulement 
des glaces, elles révèlent peu d'évidences d'importants gla
ciers de vallée; il existe peu de saillants de roche tronqués 
et de vallées suspendues, et le surcreusement est rare. Un 
glacier de piémont a dû se former sur le plateau par le 
fusionnement de glaciers, dérivés de la chaîne États-Unis. 
Le bassin du lac Hazen a été creusé le long d'un contact 
d'une masse de roches tendres, en forme de coin, recou
vrant des roches plus dures. Le lac atteint au moins 864 
pieds de profondeur. 

Dans la région nord-ouest de l'île Ellesmere, les val
lées ressemblent à des fjords, les stries glaciaires et la ré
partition des blocs erratiques indiquent un mouvement des 
grands glaciers vers l'extérieur. Les blocs erratiques à 
haute altitude indiquent une transgression régionale des 
glaces sur une région de crêtes et de vallées au relief de 
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plus de 3,000 pieds (Fyles et Craig, 1965). Fyles et Craig 
ont constaté qu'au cours de la déglaciation, le complexe 
glaciaire de glaciers et de calottes de l'ouest et du centre de 
l'île Ellesmere a progressivement reculé, à partir des côtes 
extérieures, et a remonté les fjords et les vallées jusque 
dans diverses régions de hauts-plateaux et de montagnes. 
Ils ont aussi remarqué que les moraines terminales sont 
peu nombreuses et que la plupart se rencontrent dans les 
vallées à quelques milles seulement d'un glacier ou d'une 
calotte de glace. Le Wisconsin classique récent est consi
déré comme une époque de retrécissement des glaces, 
d'après quelques dates au radiocarbone. Une moraine ter
minale dans le centre de l'île Ellesmere, à 3 milles environ 
de la bordure ouest de la calotte de glace, a donné plus de 
6,400 ans et une autre, à moins d'un mille d'un glacier 

moderne, plus de 4,200 ans; ces dates indiquent que depuis 
6,000 ans le taux de régression a été plutôt lent. Müller 
( 1963) signale que dès coquillages recueillis à une altitude 
de 350 pieds, à Eureka, ont donné à 9,550 ± 250 ans 
(L-647b). 

Complexe glaciaire de la région de la Cordillère 

Le complexe glaciaire de la région de la Cordillère 
est le système de glaciers d'entremont, de piémont et de 
vallée, formés dans la province physiographique de la Cor
dillère canadienne. Les complexes glaciaires résultent du 
passage des masses d'air humides du Pacifique sur les 
diverses chaînes de montagnes. Il est probable qu'une gla
ciation alpine étendue a précédé la formation des grands 

PLANCHE Xll-17. Glacier Klutlan, massif de Saint-Élie (Yukon). Remarquez les moraines frontales et médianes, la zone terminale recouverte de drift el par
semée de petits étangs, les chenaux sinueux d'eau de fonte du glacier, el la fin des cours d'eau de vallée au front du glacier. le glacier 
s'écoule en direction est el nord en amont de la vallée de la rivière Generc. Photographie aérienne verticale; échelle de 5,200 pieds au 
pouce; vue stéréoscopique. 
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champs de glace. Il est certain que les chutes de neige sur 
les versants côtiers des montagnes étaient plus importantes 
que sur les versants des autres montagnes de la Cordillère, 
et qu'elles étaient aussi plus nombreuses sur les versants 
ouest de toutes les chaînes de montagnes que sur leurs ver
sants est. Toutefois, avec les conditions glaciaires, des gla
ciers se sont formés sur les versants est et ont contribué, 
par la suite, au comblement des vallées, des plaines et pla
teaux de l'intérieur. 

Glaciation 

Chaîne Côtière et massif de Saint-Élie. Les glaciers de la 
chaîne Côtière et du massif de Saint-Élie, en mouvement 
vers l'ouest, ont en majorité fondu dans l'océan Pacifique. 
Il est probable, qu'au sud, un glacier s'étendait sur une 
grande partie du détroit d'Hécate jusqu'aux îles Reine
Charlotte. Un vaste glacier de la région sud de la chaîne 
Côtière a occupé le détroit de Géorgie et était probablement 
alimenté, en partie, par les glaciers du plateau central de 
l'île Vancouver. Il a transgressé vers le sud-ouest, sur la 
partie sud de l'île, où il a dégradé les montagnes jusqu'à 
une altitude d'au moins 5,100 pieds (Fyles, 1963b), puis 
s'est dirigé vers le sud-ouest jusqu'au-delà de Seattle 
(Washington) (Armstrong et coll. , 1965). La dernière 
grande période glaciaire de la vallée du Fraser, dénommée 
la glaciation Fraser (Armstrong et coll., 1965) , représente 
probablement la même phase géologique et climatique que 
le Wisconsin classique de la région centrale du continent. 
La formation des glaces et leur avancée comportent une 
phase de glaciers alpins, stade Evans Creek, et un stade 
de nappe glaciaire, le stade Vashon, tandis que les glaces 
occupaient les basses-terres du sud-ouest de la Colombie
Britannique et certaines régions contiguës de l'État de 
Washington. Tous les dépôts de l'île Vancouver, reliables à 
la dernière avancée régionale des glaces, sont placés dans 
le drift Vashon (Fyles, 1963b). On suppose que la dernière 
masse de glace régionale est entrée dans l'extrémité nord 
du détroit de Géorgie, il y a moins de 25,000 ans avant le 
présent, mais elle n 'a pas atteint le sud de l'île Vancouver 
après 19,000 ans avant le présent. 

Centre de l'intérieur. Sauf ceux le long de la côte du 
Pacifique, les glaciers de toutes les chaînes de montagnes 
en général se sont écoulés dans des régions d'entremont et 
en sont sortis le long des vallées. Du fait de l'espace 
restreint, l'accumulation des glaciers de l'intérieur atteignait 
le niveau des pics, sauf les plus élevés du plateau Inté
rieur, zone relative de faibles précipitations. D'après H. W. 
Tipper, les glaces du centre de la Colombie-Britannique 
ont atteint plus de 6,000 pieds d'épaisseur; il est possible 
que leur épaisseur ait augmenté jusqu'à ce que la région 
des glaces soit une zone principale d'accumulation quelque 
peu plus élevée que les montagnes environnantes. La trans
gression glaciaire était surtout vers l'est, à partir de la 
chaîne Côtière, à travers la plaine de Nechako jusqu'à sa 
dérivation vers le nord et le sud, le long du sillon des 

montagnes Rocheuses. L'avancée des glaces au Wisconsin 
maximale était parallèle à l'orientation de la partie sud de 
la chaîne des Cassiars, mais, localement, les glaces ont 
traversé les chaînes en direction de la plaine de la Liard. 

Sud de l'intérieur. La première avancée glaciaire dans la 
vallée de l'Okanagane provenait probablement des terrains 
de rassemblement de la chaîne Monashee, au nord et à l'est 
(Nasmith, 1962). Les vallées tributaires du sud conservent 
peu d'évidence de glaciation, et très peu des glaces semblent 
être originaires des plateaux et hautes-terres adjacents. Ces 
glaciers de vallée ont alors été rejoints par la grande masse 
de glace de la chaîne Côtière et de la chaîne des Cascades, 
en transgression vers le sud et le sud-est par le plateau de 
Columbia, jusqu'à environ 90 milles au sud de la frontière 
internationale. A la frontière, la masse de glace atteignait 
une altitude de 7,200 pieds et son épaisseur était vraisem
blablement de quelque 6,300 pieds au-dessus de la vallée 
de l'Okanagane. Les eaux de fonte s'écoulaient par le fleuve 
Columbia vers l'océan Pacifique. Des forages, dans la vallée 
de l'Okanagane, ont révélé une grande épaisseur de sédi
ments lacustres sur des sédiments d'épandages et, en un 
endroit, le forage a indiqué un fond de vallée, au-dessous 
du niveau de la mer. Les vallées ont donc pris leur forme 
actuelle avant la dernière glaciation. 

Région de l'Est. Les glaciers dans l'est de la partie sud 
des montagnes Rocheuses se sont formés par la précipita
tion locale et n'ont pas été en contact avec la masse de 
glace à l'ouest de la ligne de partage des eaux du continent. 
Cependant, au nord de la vallée de !'Athabasca, les glaces 
ont avancé au-delà de la ligne de partage des eaux et 
quelques glaciers du haut du bassin du fleuve Fraser ont 
transgressé dans la vallée de !'Athabasca. La limite sud 
d'importants mouvements des glaces, à travers les monta
gnes Rocheuses, est située à environ 70 milles au sud de la 
rivière de la Paix. 

Il est certain que des glaciers de piémont ont existé 
par endroits, au sud de la vallée de !'Athabasca, mais, en 
général, la masse de glace était les glaciers de vallée en 
mouvement vers l'est, à travers les Foothills des Rocheuses 
jusqu'aux plaines, où ils s'amenuisaient ou fusionnaient 
avec la masse du Keewatin. On n'a pas établi partout les 
rapports de temps entre les deux masses de glace. Au sud 
du pas du Nid-de-Corbeau, les glaciers de vallée n'ont 
atteint que les Foothills et étaient en régression dans les 
vallées de montagne, lorsque la nappe glaciaire du Keewatin 
s'est étendue loin à l'ouest. Le drift du Keewatin a été dé
posé sur plusieurs milles dans les vallées libres des glaces de 
la Cordillère, et recouvre le drift laissé par ces glaces 
(Stalker, 1960, pp. 72-73). Au nord de cette région, les 
glaces de la Cordillère et du Keewatin n'ont pas fusionné 
au cours du Wisconsin, mais étaient séparées par les col
lines Porcupine, longue et étroite zone de collines assez 
hautes (Douglas, 1950) . Dans les Foothills, à l'ouest de 
Calgary, les glaciers de la Cordillère avaient atteint leur 
avancée maximale et régressaient, lorsque les glaces du 
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Keewatin ont atteint cette reg10n et recouvert, sur 5 à 20 
milles, le terrain récemment dégagé. Plus au nord, les glaces 
de la Cordillère, dans la vallée de !'Athabasca, ont fusionné 
avec les glaces du Keewatin et ont dévié vers le sud, à l'est 
des Foothills des Rocheuses, tel que déjà mentionné. 

Dans la vallée de la rivière de la Paix, les glaces de la 
Cordillère semblent avoir atteint une limite, située à quel
que distance à l'est de la limite occidentale plus récente, 
atteinte par les glaces du Keewatin. Ici , cependant, on a 
reconnu une nouvelle avancée des glaces de la Cordillère: 
des glaciers de la Cordillère relativement récents ont, à 
partir des montagnes Rocheuses, avancé jusqu'à moins de 
15 milles de Fort St. John lorsque les glaces du Keewatin 
ont régressé ( Mathews, 1963). Au nord de la rivière de 
la Paix , les relations entre les glaces de la Cordillère et 
du Keewatin restent peu connues. 

Sur le plateau de la Liard et les plaines contiguës, les 
glaces de la Cordillère et du Keewatin ne sont entrées en 
contact qu'en de rares endroits. Les glaciers de la Cordillère 
se sont peu étendus sur les monts Mackenzie et sur le 
versant est de la chaîne Selwyn, du fait que cette région 
semble avoir été une zone de faible précipitation. Les gla
ciers de la partie est de la chaîne Selwyn et, dans une 
moindre mesure, ceux du versant ouest des monts Mac
kenzie, ont partiellement comblé la zone d'entremont. 
Seuls, des glaciers de vallée allongés ont glissé vers l'est 
et le nord , en direction d'une zone exempte de glaciation 
ou antérieurement glaciaire. Les glaciers de vallée du ver
sant est. le versant sec des monts Mackenzie, étaient courts 
et ont rarement atteint de basses altitudes. Par endroits, 
ils dépassaient quelque peu la limite occidentale des 
glaces du Keewatin. 

Nord de /'Intérieur. La carte 1253A indique la limite 
at teinte par les glaces de la Cordillère du Wisconsin , dans 
l'ouest du Yukon. Cette limite correspond probablement à 
la moraine McConnell et à l'avancée glaciaire de Bostock 
( 1966) , dans le centre du Yukon. Elle est marquée par de 
récents reliefs du front des glaces, surtout dans la vallée 
de la rivière Stewart, quelques milles en aval de Mayo. 
Les glaciers ont transgressé vers le nord, en partant des 
régions aux abondantes chutes de neige du massif de Saint
Élie. de la chaîne Côtière et de la chaîne des Cassiars, et 
vers l'ouest, en partant de la chaîne Selwyn et du plateau 
Pelly vers le plateau sec du Yukon, sans atteindre la limite 
de l'avancée de la nappe glaciaire du pré-Wisconsin. En 
périphérie des glaces, d'innombrables «monadnocks» émer
geaient du glacier. Les monts Ogilvie, entre les plateaux 
du Yukon et de Porcupine, ont aussi alimenté des glaciers. 
lesquels ont glissé vers l'extérieur de plusieurs régions très 
élevées de cette région montagneuse, mais sans atteindre 
les plateaux. Les eaux de fonte du versant nord des monts 
Ogilvie s'écoulaient vers le nord-est en passant par le cours 
supé rieur de la rivière Peel jusqu'à leur point de rencontre 
avec les glaces du Keewatin, dans la partie inférieure du 
bassin de la rivière Peel; grossies des eaux glaciaires du 
Keewatin, ces eaux de fonte se sont écoulées vers le nord 

par la rivière Eagle jusqu'à la rivière Porcupine, la rivière 
Yukon et finalement la mer de Béring. A mesure de la 
déglaciation et du retrait des glaces du Keewatin, du cours 
inférieur de la vallée de la rivière Peel, les eaux de fonte 
des monts Ogilvie, de la chaîne Selwyn et des monts 
Mackenzie ont fusionné avec les eaux des glaces du Kee
watin et ont suivi la rivière Peel jusqu'au delta du Macken
zie et la mer de Beaufort. 

Déglaciation 

Côte ouest. Dans le sud de l'île Vancouver, la dernière 
glaciation régionale (Vashon) est représentée par un till et 
des dépôts associés (Fyles, 1963b). Ces matériaux sont 
généralement sablonneux, notamment dans les basses-terres, 
où les glaces, se déplaçant du détroit de Géorgie vers le 
sud-ouest, ont chevauché les dépôts de sable de l'intergla
ciaire Quadra. A mesure de l'amincissement, l'écoulement 
des glaces vers le sud-ouest, augmenté de l'apport des gla
ciers des hautes-terres de l'île, s'est maintenu un certain 
temps par les passes de montagne et les vallées. A mesure 
du retrait, les glaces, dérivées de l'île, devenaient domi
nantes . Selon J . G. Fyles, la régression glaciaire du détroit 
de Géorgie était probablement en cours vers 14,000 ans 
avant le présent et, vers 12,800 ans, la partie occidentale 
ouverte du détroit a permis l'écoulement des glaces et le 
dégagement d'une grande partie du sud de l'île Vancouver. 
Sur le littoral du continent, l'amincissement des glaces et le 
recul du front ont été prolongés par une accumulation de 
glaces en mouvement, au sommet des montagnes de la 
chaîne Côtière et de la chaîne des Cascades. Dans la basse
terre du Fraser, le dernier lobe glaciaire important est 
demeuré en contact avec la mer, postérieurement à 11,000 
ans avant le présent, jusqu'à une nouvelle avancée impor
tante des glaces dans la mer, le stade Sumas, représenté 
sur une vaste étendue par un dépôt d'argile marine rocail
leuse, à coquillages par endroits, et variant en épaisseur 
de quelques pieds à plus de 500 pieds . Ce dépôt résulte sans 
doute des icebergs, sauf en périphérie où la glace était de 
plate-forme (Armstrong et coll., 1965). Au nord le long 
de la côte du Pacifique, les glaces sont demeurées en con
tact avec la mer, probablement jusque vers 10,000 ans 
avant le présent. Le long de la côte de l'Alaska, les glaciers 
ont régressé à leurs positions actuelles, ou près, vers 7,500 
ou 8,000 ans. 

Sud et Centre de /'Intérieur. La déglaciation de la partie 
sud des glaces de la Cordillère s'est effectuée en grande 
partie par fusion et stagnation de la masse de glace dans 
son ensemble, sans aucun arrêt ni avancée nettement définis 
(Nasmith, 1962). L'abaissement de la surface des glaces a 
donné naissance aux régions des plateaux et des hautes
terres, puis à une vaste réduction des glaces et à leur 
confinement aux vallées. Il semble donc probable que le 
retrait des glaces se soit effectué beaucoup plus rapidement 
pendant les premiers stades de la fusion que dans les phases 
ultérieures , car l'immense réduction des glaces peut avoir 
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suffi à établir l'équilibre entre leur ablation et leur accu
mulation. Dans la vallée de l'Okanagane, les eaux de fonte 
ont creusé des lits latéraux, à des altitudes de 3,700 et de 
2,800 pieds, près de la frontière internationale. La fusion 
peut avoir formé ultérieurement une surface presque plane 
de la masse de glace où s'écoulaient les eaux de fonte. 
Dans la vallée, cependant, les glaces étaient encore assez 
épaisses pour s'écouler, et un recul du front des glaces 
s'est maintenu vers Je nord. Plus au nord, le long de la 
vallée, le lobe glaciaire Okanagane était en mouvement et 
les eaux de fonte ont ouvert des lits latéraux. Une faible 
variation climatique a donné naissance à quelques crêtes 
morainiques. Plusieurs lacs glaciaires se sont formés dans 
la vallée de J'Okanagane. Le lac glaciaire Penticton a été le 
plus grand et de plus longue durée. L'une de ses plages est 
soulevée différentiellement vers le nord , de 3.5 pieds par 
mille. De la cendre volcanique dans des talus, des alluvions, 
des lits lacustres et dans des tourbières, couvre une vaste 
région et proviendrait, selon Nasmith , de l'éruption du pic 
Glacier vers 6,700 ans avant le présent. 

Au nord-ouest de la vallée de l'Okanagane, la dernière 
avancée des glaces est représentée par un seul till (Fulton, 
1965). En divers endroits, ce till , déposé sur des sédiments 
proglaciaires, qui passent graduellement vers Je bas en des 
sédiments non glaciaires d'environ 20,000 ans, fait sup
poser une corrélation entre ce till de la glaciation Fraser 
de la chaîne Côtière et celui de la glaciation Vashon de 
l'île Vancouver. Selon Fulton , a succédé une détérioration 
régionale des glaces sans oscillation le long des fronts, due 
au confinement des glaces dans des régions d 'entremonts. 
En général, le front sud a reculé d'abord vers le nord , puis 
vers le nord-ouest. En s'amincissant, la masse de glace 
s'est fragmentée en de nombreux lobes stagnants ou semi
stagnants, allongés dans les principales vallées et les basses
terres. Au cours des premières phases du retrait des glaces, 
les eaux de fonte se sont accumulées dans les basses-terres, 
et la décharge était vers le sud. A mesure du recul , l'eau 
de fonte s'est écoulée vers l'est dans la rivière Okanagane 
et, via Je fleuve Columbia, vers l'océan Pacifique. L'eau a 
emprunté cette voie pendant la déglaciation de presque 
toute la partie sud du plateau Intérieur. Finalement, le 
recul des glaces vers les montagnes de la chaîne Côtière 
et de la chaîne des Cascades a dégagé la vallée du fleuve 
Fraser, et les eaux ont suivi cette route plus directe vers Je 
Pacifique ( Mathews, 1944; Fulton, 1965). 

Dans les autres régions du sud de la Colombie-Bri
tanniq ue, les diverses phases de déglaci ation sont moins 
connues. Les glaciers de la Cordillère ont reculé vers plu
sieurs chaînes de montagnes, où les fortes chutes de neige 
ont maintenu, un certain temps, des glaciers actifs dans 
les principales vallées, bien au-delà de leur lieu d'alimen
tation. Progressivement, ces glaciers de vallées ont reculé 
jusqu'aux confins des montagnes environnantes et ont 
finalement dégagé les vallées. 

On croit que, récemment encore, des glaces recou
vraient le nord-est de la chaîne Columbia et qu 'elles obs-

truaient Je sillon des Rocheuses dans le voisinage de Big 
Bend et dans certaines parties adjacentes des Rocheuses. 
Des glaciers demeurent dans ces montagnes, mais on 
ignore s'ils sont des restes d'anciennes glaces ou des glaces 
récentes. On suppose également qu'une grande partie de 
la région sud de la chaîne Côtière était récemment recou
verte de glaces. H. W. Tipper est d 'av is, qu'au cours du 
recul des glaces, l'écoulement vers l'est, à partir de la 
chaîne Côtière, s'est séparé de l'écoulement vers l'ouest, à 
partir de la chaîne Columbia. Ce dernier, influencé en 
grande partie par la topographie, s'est orienté vers Je nord
nord-ouest et le sud-sud-est. La ligne sud-sud-ouest de par
tage des glaces entre Je 120' et le 121 ' degré de longi
tude (carte l 253A) marque cette séparation. L'écoulement 
des glaces de la chaîne Côtière s'effectuait en grande partie 
au nord-est vers le plateau Intérieur et le cours supérieur 
de la vallée du fleuve Fraser. Le plateau Nechako était 
recouvert d'une vaste masse de glace en mouvement vers 
l'est et le nord-est, originaire du centre des montagnes de 
la chaîne Côtière (Armstrong et Tipper, 1948). Cette 
région a actuellement moins de glaciers que celles plus au 
nord et au sud. Des glaciers actifs, du cours inférieur de 
la vallée du Fraser, ont formé des lacs glaciaires dans les 
vallées du fleuve Fraser et des rivières Nechako et Stuart. 
L'écoulement était en direction nord , Je long de la rivière 
Parsnip dans le sillon des Rocheuses, et descendait la ri
vière de la Paix vers des lacs glaciaires, retenus par la 
nappe glaciaire du Keewatin en Alberta. Il est ainsi pos
sible que l'eau de fonte des glaciers des montagnes de la 
chaîne Côtière puisse s'être écoulée un certain temps vers 
l'est, le long de la rivière de la Paix jusqu'aux plaines Inté
rieures et, de là, par le réseau des Grands lacs jusqu'à 
l'océan Atlantique. 

Nord de l'lniérieur. Des centres d'activité de la dernière 
période glaciaire ont persisté dans le nord des montagnes 
de la chaîne Côtière, de la chaîne des Cassiars et des 
chaînons Skeena. Dans la chaîne des Cassiars, plusieurs 
inversions de direction d'écoulement des glaces se sont 
produites durant la déglaciation, comme l'indiquent la 
répartition des blocs erratiques, les directions d'écoulement 
des glaces et les lits des eaux de fonte, le long des fronts 
des glaces (Watson et Mathews, 1944). Les glaciers du 
côté ouest de la chaîne des Cassiars s'étendaient jusqu'au 
Pacifique, mais on a peu étudié les relations entre Je mou
vement de ces glaciers et le mouvement de ceux de la 
chaîne Côtière, à la sortie des vallées. Pendant le retrait 
des glaces, la chaîne des Cassiars était couronnée, à plus 
de 7,000 pieds, d'une calotte glaciaire d'où s'écoulaient des 
glaciers vers le sud-ouest et le nord-est. Dans Je sud, les 
glaces des montagnes les plus élevées de la chaîne Côtière 
et des chaînons Skeena, dans l'ouest, ont traversé la chaîne 
des Cassiars, en suivant la vallée de la rivière Dease, et 
s'écoulaient en direction nord-est, à environ 7,000 pieds 
d'altitude . Les glaciers de vallée ont précédé et suivi la 
dernière avancée principale des glaces ( Gabrielse, 1963). 
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Dans certaines régions du sud-ouest du Yukon, la 
dernière avancée majeure des glaces, la glaciation Klouane 
(Denton et Stuiver, 1967), correspond probablement à 
l'avancée McConnell du centre du Yukon. La datation au 
radiocarbone de matières organiques sous du drift, déposé 
par la glaciation Klouane, indique que celle-ci aurait com
mencé vers 30,000 ans et aurait persisté jusqu'à au moins 
12,500 ans, et peut-être jusqu'à moins de 10,000 ans 
avant Je présent. Les glaciers de la glaciation Klouane, 
issus de champs de glaces à des altitudes variant entre 
12,000 et 15,000 pieds sur le flanc est du massif de 
St-Élie, ont transgressé vers le nord-est par les chaînons 
Klouane. Ils ont ava ncé ensuite vers le nord-ouest, le long 
de la vallée de la rivière Klouane, jusqu'aux rivières Don
jeck et White et, vers le nord, au-delà de Snag (Bostock, 
1952; Krinsley, 1965) . Dans la vallée, au sud-est du lac 
Klouane, la surface du glacier était à 6, 1 OO pieds d'altitude; 
près de Donjeck, elle approchait environ 5,000 pieds et, à 
sa limite nord, elle était à environ 2,500 pieds. Les glaciers 

de la glaciation Klouane ont déposé trois tills distincts, asso
ciés à des dépôts d'épandage et de lacs. Les glaciers char
rieurs du till supérieur, déposé dans la vallée Klouane, 
s'étendaient à une altitude minimale de 2,500 à 3,200 pieds. 
Les glaces se sont retirées par les passages de leur avancée, 
sans aucune pause ni arrêt marqués, bien que de grandes 
masses de glace aient séjourné dans la région du lac Klou
ane. Une mince couche de loess, dérivé des dépôts d'épan
dage de la glaciation Klouane, a été déposée sur tous les 
anciens dépôts jusqu'à une altitude de 4,500 pieds. Une pé
riode de formation de sol a suivi la glaciation Klouane 
(Den ton, 1967). Le sol s'est formé avant la néo glaciation 
du massif de St-Élie, entre 2,600 et 2,800 ans, que Denton 
a relié à la Petite époque glaciaire. Après un intervalle rela
tivement chaud, les glaciers ont repris leur mouvement, il y 
a environ 600 ans jusqu'au présent siècle, mais actuellement 
ils marquent une régression accompagnée de fluctuations . 
Les glaciers Donjeck et Kaskawulsh ont atteint leur maxi
mum néoglaciaire il y a environ 300 ans. 

LES CONSIDÉRA TI ONS ÉCONOMIQUES 

Les dépôts meubles ou le manteau de la roche en 
place, dans la plupart des régions du Canada, résultent sur
tout de l'action des glaces. Les dépôts immédiats des 
glaces ou le till et les divers mélanges de matériaux plus 
ou moins bien triés constituent la moraine qui caractérise 
une immense superficie au Canada. Dans le Sud du pays, 
quelques vastes régions de moraine de fond, à l'aspect légè
rement onduleux, se sont révélées cultivables, mais en 
général, la surface irrégulière et la composition plus ou 
moins rocailleuse de ces matériaux limitent ou ne permet
tent pas l'exploitation agricole sur une grande échelle. Les 
régions les plus accidentées de moraine de fond, et les 
régions de moraine de désintégration, de moraine médiane, 
de moraine terminale et de moraine du type kame servent 
de pâturages ou sont couvertes de forêts. Elles constituent 
également d'importantes réserves d'eau. Certaines de ces 
régions sont, grâce à leurs nombreux lacs , des réserves de 
gibier, des parcs et des terrains de jeux de grande valeur 
pour l'i ndustrie touristique. Les régions de dépôts fluvio
glaciaires ont une importance similaire, notamment pour 
l'approvisionnement en eau. 

De vastes régions du Sud du Canada étaient autrefois 
recouvertes de lacs glaciaires, qui ont laissé des surfaces 
planes où le sol est finement granulé. Celles-ci compren
nent les terres arables de la majorité des cultures de 
céréales et de légumes, essentiels à la population des régions 
urbaines et industrielles en expansion. Dans nombre de 
régions du Canada, la glaciation a été un élément d'amé
lioration des sols, du mélange et de la grosseur des 
matériaux qui caractérisent certaines des meilleures terres 
arables. Ailleurs, les glaciers ont probablement fait dis
paraître d'excellents sols qu'ils ont charriés au-delà des 
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frontières, ne laissant à leur place que des blocs erratiques 
ou du terrain rocheux. 

La glaciation a également joué un rôle vital dans le 
développement des ressources minérales au Canada. Dans 
certaines parties du Bouclier canadien, de la région de la 
Cordillère et de celle des Appalaches, les glaciers ont 
enlevé le manteau de nombreux gîtes minéraux, enlevant 
ou dispersant les enrichissements secondaires en minéraux. 
La glaciation a ainsi mis à nu les gîtes minéraux primaires, 
ce qui a amené l'époque du prospecteur au Canada et 
l'expansion de l'industrie minière. Ailleurs, il est possib~e 
que des gîtes minéraux, mis à nu par l'action des glaciers, 
aient été recouverts par des dépôts glaciaires plus récents; 
leur découverte exige des forages et des relevés géophysi
ques. D'autres peuvent être découverts grâce à l'étude 
géologique des dépôts meubles. Le repérage de gros blocs 
erratiques de la dernière avancée glaciaire, à partir des 
stries glaciaires et autres traits du mouvement des glaces, 
est une technique simple employée avec succès en de 
nombreuses occasions. Des méthodes plus précises, comme 
la méthode «glaciofocus:o, servant à localiser la source des 
éléments de trace constitutifs du drift, devraient être 
également efficaces en exploration de gîtes minéraux (Lee, 
1964, 1968). Une parfaite connaissance des phénomènes 
glaciaires et des mouvements des glaces sera nécessaire à 
l'avenir, lors de l'étude des dépôts du Pléistocène pour la 
prospection de minéraux de valeur. 

La glaciation a joué un rôle de premier plan dans 
l'expansion des villes et des régions industrielles. Celles-ci 
sont généralement situées dans les parties des plaines et 
des basses-terres, recouvertes de drift, ou dans les vallées 
des régions montagneuses et ondulées, plutôt que dans les 



parties v01smes, plus rocheuses et accidentées. Du fait de 
la facilité d'excavation dans des matériaux non consolidés 
par rapport aux travaux dans de la roche en place, et 
malgré l'existence de machinerie lourde moderne, on per
siste à éviter de construire les villes dans les régions 
d'affleurements rocheux. Cette pratique est en train d'en
gloutir les meilleures terres arables à une vitesse alarmante. 
Bien que certaines villes soient construites dans des régions 
où il n'y a pas ou peu de drift, la plupart se trouvent sur 
des terrains à grande épaisseur de drift. Dans certains cas, 
la roche en place est profondément enfouie, et seuls les 
plus gros immeubles y ont leurs fondations; tous les autres 
reposent dans ou sur la couverture de drift. Lorsque c'est 
possible, les fondations sont établies sur les couches de till 
ou de gravier, et l'expérience a démontré qu'il faut avoir 
beaucoup de pratique pour évaluer les qualités physiques 
de la couverture de drift. La nature et l'épaisseur du 
manteau de drift influent aussi sur le coût d'installations 
des canalisations d'eau et des égouts, de la construction des 
routes et des trottoirs. Le drift peut être encore un facteur 
dans la décision du type de système de transport rapide, 
lors de la planification, pour de nombreuses régions 
urbaines. 

Toutes les régions urbaines utilisent de grandes quanti
tés de sable et de gravier; il en résulte un épuisement rapide 
des réserves sur plusieurs milles en périphérie, en général de 
quelques dizaines de milles de ces centres urbains. Au-delà 
le coût du transport est trop élevé et on se sert plutôt de 
pierre concassée. La plupart des sables et graviers utilisés 
proviennent de dépôts fluvio-glaciaires, mais en certains 
endroits on emploie des matériaux de dépôts de rivières, 
de lacs ou de littoral. Malgré la concurrence de la pierre 
concassée, l'emploi de sable et de gravier pour la cons
truction se maintient à un niveau élevé. La production 
et la valeur du sable et du gravier, utilisés en 1965 pour 
la construction des routes, le ballast des voies ferrées et 
dans les mélanges de ciment, d'asphalte et de mortier, sont 
données au tableau XII-3 . Une grande partie de ces maté
riaux datent du Pléistocène, mais certains des graviers sont 
d'âge préglaciaire. 

En Ontario, à la mine Canadian Charleston, au sud 
de Steep Rock Lake, reposait un dépôt de gravier du 
Pléistocène d'un grand intérêt, exploité comme minerai de 
fer plutôt que comme matériau de constructioQ.. Une 
moraine terminale graveleuse contenait suffisamment de 
blocs erratiques de minerai pour être exploitée commer
cialement comme mine de fer. Le dépôt se composait sur
tout de cailloux, de cailloutis et de blocs de pierre à haute 
teneur en hématite et gœthite. Ces matériaux ont été 
déposés par un lobe glaciaire qui les avait arrachés du fond 
du lac Steep Rock. La production comprenait des concen
trés à haute teneur de minerai de fer en boulettes . Malgré 
une exploitation limitée aux m~is d'été et interrompue en 
1961, la production a atteint environ 642,957 tonnes de 

TABLEAU XII-3 

Provinces 

Terre-Neuve 
Île-du-Prince-Édouard 
Nouvelle-Écœse 
Nouveau-Brunswick 
Québec 
Ontario 
Manitoba 
Saskatchewan 
Alberta 
Colombie-Britannique 

Total 

Production et valeur des sables et gra viers 
(F. E. Hanes, Direction des mines) 

1965 

Tonnes courtes $ 

4,063,734 3,684 ,891 
412 ,064 374,081 

6,574,387 4,498, 803 
4,491,514 2,594,846 

40 , 507' 369 19 , 583 ,351 
75 ,082 ,026 55,297 ,474 
9,757 , 104 6,767 ,068 
8,570,008 5,615,794 

13,163,941 10 ,661,383 
20 ,484,706 12,662 ,016 

183, 106 ,853 121,739 ,707 

concentrés à haute teneu r à partir de 4.5 millions de tonnes 
de gravier, entre 1959 et 1964, année où l'exploitation a 
pris fin. 

Des dépôts d'argile d'origine lacustre et d'origine 
marine ont été très exploités pour la production de briques, 
de tuiles et de produits connexes. Dans les régions à schiste 
argileux, l'emploi de ce matériau a pratiquement cessé. 
L'argile, utilisée encore à cette fin, ne représente qu'une 
infime partie de la production annuelle des produits d'ar
gile, évaluée à environ 31 millions de dollars. De vieux 
immeubles d'anciens quartiers de villes et des bâtiments 
d'anciennes fermes ont été construits avec des briques 
d'argiles du Pléistocène. Dans les projets de construction, 
tels que les barrages pour réservoirs d'eau et de production 
d'électricité, les autoroutes, les nouvelles voies ferrées , les 
levées ou chaussées et les installations portuaires, les tech
niciens doivent tenir compte de la nature des dépôts 
meubles , car certains doivent être enlevés et remplacés par 
d'autres matériaux. Des glissements de terrain peuvent se 
produire du fait de ces matériaux, là où les routes coupent 
des collines ou le long des flancs d'une vallée, et là où un 
cours d'eau creuse la vallée. L'argile ou le till argileux 
peuvent être employés comme matériaux imperméables à 
la construction de réservoirs d'eau, mais des matériaux 
perméables peuvent également servir pour quelques bar
rages en terre. La connaissance de l'évolution glaciaire de 
ces régions est importante pour déterminer les forages 
nécessaires, afin de définir la succession stratigraphique à 
l'emplacement du projet de construction. 

Les effets du soulèvement différentiel doivent être 
évalués lors des projets de vastes constructions de péren
nité, soumises à la pression d'importantes masses d'eau. Un 
soulèvement différentiel annuel d'une fraction de pouce, 
entre les deux extrémités d'un bassin de retenue, peut avoir 
de l'importance; les données doivent donc être connues 
sur les soulèvements différentiels de la période postglaciaire. 
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Le taux du soulèvement différentiel dans la baie d'Hudson , 
basé sur une courte étude du niveau des marées, peut être 
d'environ deux pieds par siècle ( Barnett, 1966). Ces 
données, plus le taux de soulèvement postglaciaire, per
mettent d 'établir une courbe de relations terre-mer, impor
tantes dans la pl anification d ' installations portuaires. 

Un problème aigu dans les régions industrielles et 
minières est la question des déchets. Des aires d'argile, 
relativement imperméable, sont parfois recherchées comme 
dépôts de matéri aux corrosifs ou nocifs , mais la composi
tion minéralogique de l'argile doit être déterminée face aux 
réactions chimiques éventuelles. Les déchets moins nocifs , 
à décomposition assez courte, peuvent être déposés dans 
quelques terrains recouverts de drift, mais il faut prévoir 
la contamination des eaux souterraines. 

Les dépôts meubles de surface ont une influence di
recte sur les ressources en eau du Canada, car ils détermi
nent le taux d'écoulement des eaux et leurs réserves. Ils 
retiennent d'importants volumes d'eau, évitent leur déper
dition par un écoulement rapide en surface et les laissent 
s'écouler lentement et régulièrement vers les rivières et 
cours d 'eau. Sans cette source constante ou presque cons
tante, nombre de rivières seraient soit des torrents impé
tueux, soit des vallées asséchées. 

Les dépôts donnent ainsi au Canada son caractère 
fondamental et influent sur les progrès agricoles, forestiers 
et miniers, l'industrie de la pêche, l'expansion urbaine et 
industrielle et les installations récréatives, domaines aux 
immenses répercussions sur le mode de vie quotidien des 
Canadiens et sur leurs projets d'avenir. 
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