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INTRODUCTION 

The aim of this reporl is to present the research activities I completed since my arrival at 

the Atlantic Geoscience Centre in May 1987 for a postdoctoral fellowship, to present the 

research I am presently carrying out, and to propose future research required to finish the 

program initiated two years ago in the southeastern Canadian Beaufort Sea. The report is divided 

into three principal parts. The first one deals with the Beaufort Sea Coastal Zone Program, 

which forms part of GSC Project 830007 "Beaufort Sea Coastal Zone Geotechnics", originally 

funded by NOGAP. The second one concerns results of previous investigations carried out in 

Spitsbergen during my doctoral research, but completed while I was at the Atlantic Geoscience 

Centre. The third part of the report consists of Appendixes including the different contributions 

resulting from the two research programs described above. 



PART I: THE SOUTHEASTERN BEAUFORT SEA 

COASTAL ZONE PROGRAM 



STUDY AREA 

The study area extends from Richards Island (Fig. I ) ,  east of the Mackenzie Delta, to Cape 

Dalhousie, at the northeastern extremity of Tuktoyaktuk Peninsula. The coastline has been 

investigated as well as the inner shelf to approximately 20 m water depth. Onshore surveys 

extend along the entire study area, but inner shelf surveys extend only from Kugmallit Bay to 

McKinley Bay (Fig. 2). 

OBJECTIVES 

1) To obtain high resolution seismic reflection data on the inner shelf to tie onshore with 

offshore stratigraphy. 

2) To study inner shelf ice scouring regime by collecting sidescan sonar records and 

establishing repetitive survey corridors. 

3) To study the coastal and nearshore processes affecting coastal retreat. 

4) To reconstruct the late Holocene sea-level changes. 

5) To determine the origin and evolution of the barrier islands of the Tuktoyaktuk Peninsula.. 

6) To examine littoral sediment transport along the southeastern Canadian Beaufort coast. 
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Fig. 1. Location map 



EQUIPMENT 

1 ) High Resolution Seismic: 

Source: ORE Boomer System 

Receivers: Benthos hydrophone, NSRFC Ministreamer 

2) Fathometer and sub-bottom profiler 

Raytheon PTR 7 kHz & 200 kHz Profiler 

3) Side-scan Sonac 

Klein 100 kHz fish; Klein 500 kHz fish 

4)  Sampling: 

Grab sampler (for collecting seabed sediment samples) 

Portable vibracorer (for collecting barrier and marsh core samples) 

CRREL coring auger (for collecting frozen barrier and marsh core samples at greater depths) 

5 )  Cunent meters: 

Directional wave and current meter Sea Data model 621 

Directional wave and current meter Sea Data model 635-9 

EG&G Smart Acoustic Current Meter 

Interocean model S4 

6 )  Beach and cliff surveying: 

Theodolite, tripod, rod, tape-measure, time-lapse video cameras 



Fig. 2. Location map of inner shelf geophysical investigations 
(high resolution seismic and sidescan sonar) 



RESULTS 

During the summer of 1987, 1 participated in a cruise aboard the USGS KARLUK as part of a 

joint GSCIUSGS co-operative project. P.W. Barnes of the USGS (Pacific Marine Geology Branch) 

and myself were in charge of the survey. High resolution shallow-seismic profiles, sidescan 

sonar records, and surficial sediment samples were collected across the inner shelf seaward of 

the Tuktoyaktuk Peninsula (Fig. 2). Onland coastal surveys were also carried out during the 

summers of 1987 and 1988. 

A) Seismic Stratigraphy 

Thirty-one seismic profiles were collected (Appendix Ill, table 1) during the 1987 cruise, 

most of them in a N-S and SW-NE orientation. Approximately 500 km of seismic lines were 

collected across the inner shelf to about 18 m water depth, from Kugmallit Bay to McKinley Bay 

(Fig. 2). The mean spacing between the lines is 10 km, but a more dense coverage exists in the 

Toker Point area. The profiles form a grid of lines running parallel and roughly perpendicular 

to the general orientation of the coast. 

Results of the analyis of these data are included in a paper now in press in the Canadian 

Journal of Earth Sciences (Hdquette and Hill, in press). This paper presents the late Quaternary 

framework of the inner shelf and addresses the problem of linking the onland stratigraphy with 

the shelf stratigraphy. Two regional unconformities and three seismic sequences are defined 

from the high-resolution seismic records. The deeper sequence, characterized by large-scale 

crossbeds, has been correlated with a sandy glaciofluvial iithostratigraphic unit, previously 

defined farther offshore, which has been deposited during lower-than-present sea level 

conditions in the late Wisconsinan. The lower boundary of the overlying sequence is an 



Fig. 3. Map showing the depth to an unconformity interpreted as the 
pre-transgression surface (contours in ms below present sea-level). 



unconformity, interpreted as the pre-transgression land surface. This sequence is discontinuous 

and consists of localized basin-fill and channel-fill units. Most of these are remnants of 

thermokarst lakes partially eroded during the Holocene transgression. The sequence is separated 

from the uppermost sequence by another unconformity which is the shoreface erosion surface 

generated by the Holocene sea level rise. The uppermost sequence is composed of a transgressive 

sand sheet overlain, in deeper areas, by recent marine muds. Seaward of Hutchison Bay, a large 

sub-bottom depression within the deepest sequence (Fig. 3) is interpreted as a late Wisconsinan 

fluviatile channel. According to the seismic interpretation, some morainal and glaciofluvial 

deposits existing onland on the Tuktoyaktuk Peninsula, which were previously assigned to the 

early Wisconsinan, would be of late Wisconsinan age (see H6quette and Hill, in press, in 

Appendix I for more detailed discussion). 

B) Coastal Erosion, Sea-Ice, and Shoreface Profile Adjustment 

The Canadian Beaufort Sea coast is undergoing rapid regional retreat (maximum retreat rates 

in excess of 10 m a-1 at some locations) although coastal waters are ice-free only three months 

a year. Even during the ice-free season, wave energy is restricted by the pack ice offshore. 

Therefore, the coastal retreat rates occuring in this area are very high compared to 

mid-latitude coasts where the erosive action of waves can occur all year long and they are 

consequently difficult to explain in classical hydrodynamical terms as solely a function of 

wave-foreshore interaction. In a paper to be published in Marine Geology (Hbquette and Barnes, 

in press), simple and multiple regression analyses were carried out to determine the degree of 

correlation between the mean retreat rate measured at various locations and the different 

parameters that may control shoreline recession. Sediment texture, ground ice content, cliff 
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Fig. 4. Erosive shoreface, seaward of Atkinson Point (Tuktoyaktuk Peninsula). 



Fig. 5. Erosion bench mark and core locations. 
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height, wave energy and shoreface gradient revealed medium to poor correlation with erosion 

rates, showing that the recessive evolution of the coastline can not be explained solely by 

wave-induced and subaerial processes. However, the comparison of 1987 nearshore 

echo-sounding records with bathymetry from 1971 showed a substantial erosion (up to 1 m) of 

the submarine profile between 12 and 15 m of water (Fig. 4). Sidescan sonar recards show a 

very high density of ice-scours in these water depths, showing that this erosion has been largely 

caused by sea ice scouring on the seafloor. From these results, it has been suggested that this 

ice-induced erosion at depth contributes to the erosion measured at the coast by allowing wave 

energy to be expended further upslope. Therefore, the erosion of the inner shelf by ice scouring 

would drive the erosion observed inshore on the coastal bluffs and nearshore zone as the 

shoreface profile strives for a state of dynamic equilibrium. 

These results are also explained in another paper which will be published in the French 

journal Revue de G6omorphologie Dynamique.. A large part of this paper also deals with the 

description of subaerial geomorphic processes affecting the eroding bluffs of the southern 

Canadian Beaufort Sea. 

In addition to the results presented above, 15 new erosion bench marks were installed in 

1988 along the Tuktoyaktuk Peninsula to complement the coastal erosion monitoring network 

(Fig. 5) established by R. Gillie in 1986. 

C) Coastal Evolution Model and Barrier Island Development 

A study has been undertaken, in collaboration with M.-H. Ruz and P.R. Hill, to develop a 

geomorphic model of coastal evolution in the Canadian Beaufort Sea. The manuscript of a paper 

should be ready by the end of the summer and submitted to Marine Geology (Ruz etal., in prep.). 



B E A U F O R T  S E A  

Fig. 6. Evolution of the northern extremity of Pelly Island 
between 1950 and 1985; based on air photographs. 
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Fig. 7. Block diagram showing the sedimentary environments 
and the physical processes in the Beaufort Sea coastal zone. 



The study is primarily based on comparisons of 1950 and 1985 air photographs (see Fig. 6 for 

example), boreholes and vibracores, and seismic records from the inner shelf. The model will 

include the different stages of development of coastal accumulation features, barrier island 

development and landward migration during the transgression, and the resulting stratigraphy on 

the transgressed continental shelf. Important results of this study are summarized in a 

schematic diagram showing the physical processes interacting with the sedimentary 

environments of the Beaufort Sea coastal and nearshore zone (Fig. 7). The model can be used as a 

predictive model for shoreline modifcation if enough site specific data are available. Such an 

analytical approach of studying shoreline configuration, including the pre-existing topography, 

sediment size, proportion of ground-ice, wave energy at the coast, and rate of sea-level rise, 

should be used in the future to predict the modifications of the coast in the region, given the 

projected increase in the rate of global sea-level rise. 

0) Late Holocene Sea-Level Changes 

Another ongoing project concerns the Holocene relative sea-level changes. The Holocene 

transgression in the Beaufort Sea represents approximately 70 m of relative sea-level rise. 

Although the sea-level curve of the Beaufort Sea is relatively well constrained from ca. 10 to 5 

ka (Hill eta/., 1985), large uncertainty remains for the most recent part of the curve. The 

knowledge of the more recent variations of relative sea-level are essential to project the future 

sea-level rise in the area, which is critical for assessing any further development in the coastal 

zone of the Beaufort Sea. Fifteen shallow cores (1 to 2 m) were collected by Hequette (1 988b) 

and by H4quette and Ruz (Hequette, 1989b) in 1987 and 1988 in coastal marshes and barriers 

from North Head to McKinley Bay, along the eastern Canadian Beaufort Sea coast (Fig. 5). The 
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Fig. 8. Core A2-87, collected in the backshore of Atkinson Point spit 
(see Fig. 18, Appendix Ill, for location) 



cores have been subsampled for palynological analyses, salinity determinations, and mineralogy. 

The first results suggest that several cores consist of sediments deposited in freshwater and in 

brackishlmarine environments. One core collected in the Atkinson Point spit, near the 

backbarrier lagoon, shows freshwater peat overlain by organic-rich silty sands, probably 

deposited in a brackish environment. which are in turn covered by overwashed barrier sands 

(Fig. 8). The peat has been dated 3830 k 90 a BP (Beta-28283) and the organic-rich silty 

sand-facies 1280 f 70 a BP (Beta-28282). This latter date suggests that relative sea-level 

was only 50-1 00 cm below present sea-level ca. 1300 years ago. However, further analyses 

such as the identification of foraminifera are needed to determine with more certainty the 

depositional environments. Additional radiocarbon dating of some subsamples from the cores, 

particularly ones representative of the transition from freshwater to brackish conditions, 

should provide good control on the late Holocene sea-level rise. 

RECOMMENDED FUTURE RESEARCH 

During this two-year program, I analyzed a variety of data collected on the coast (beach 

profiles, bluff retreat measurements, vibracore samples, sediment samples, etc ...) and about 

500 km of seismic lines and echosounding data, resulting in several papers described above. 

Because of the time needed to complete the earlier work and because some results have just been 

made available (e.g. palynological analyses of the cores, grain-size of the seafloor sediments, 

wave and current data), it has been impossible for me to finish the program. There remain two 

major projects with valuable data collected that would be worthwhile completing. 



A) Inner Shelf Seabed Morphology and Sedimentary Processes in the 

Southeastern Beaufort Sea 

During the 1987 cruise with the KARLUK, thirty-one lines were run on the inner shelf of 

the southeastern Beaufort Sea, using a sidescan sonar and a sub-bottom profiler. 'They form a 

grid of lines running parallel and roughly perpendicular to the general orientation of the coast. 

Forty-four grab samples of seabed sediment were also collected along these lines. Sediment 

samples have been analyzed for grain-size. Preliminary analyses of the sidescan and sub-bottom 

profiler records show that large-scale hydraulic bedforms occur on the inner shelf (c10 m 

water depth) in the form of shoreface connected sand ridges and nearshore sand bars. Farther 

seaward, the shelf seems to be dominated by ice-induced processes which have formed seabed 

scours of significant relief. All of these data should be summarized and used to map the 

distribution of seafloor sediments and bedforms, and to define the physical processes interacting 

with the seabed. One aspect of particular interest in this study, is the distribution and density of 

ice-scours which could be mapped across the inner shelf from Kugmallit Bay to McKinley Bay. 

Most of the previous studies on ice-scouring the Canadian Beaufort Shelf were carried out in 

deeper water. This study will increase our knowledge of sea-ice interaction with the seabed in 

shalldw water and will help us to understand the role of ice in inner shelf sediment dynamics. 

Contacts have been established with P.W. Barnes of the USGS for further collaboration on this 

project. Comparisons of the ice-scouring regime on the Canadian Beaufort Sea inner shelf with 

the ice-scouring regime on the Alaskan shelf would be a useful collaborative project. 



B) Wave Climate and Littoral Sediment Transport at Tibjak Beach, Tuktoyaktuk 

Peninsula 

In order to improve our knowledge of nearshore wave climate, coastal currents, and 

longshore sediment transport in the southeastern Beaufort Sea coastal zone, a detailed field 

program was carried out during the summer of 1987 at one specific coastal site on the 

Tuktoyaktuk Peninsula. 

Directional wave and current meters were deployed in 3.5 m and 5.0 m of water, seaward of 

Tibjak Beach (Fig. 9) southwest of Toker Point, to obtain information on the incident wave 

climate. The burst interval was 3 hours and each burst lasted 1024 sec. Wave and current data 

were obtained from August 27 to September 17 and.are included in Fissel and Byrne (1 988). 

Beach profiles were measured and sediment samples were collected along the beach at the 

begining and end of the field program. Three topographic transects perpendicular to the 

shoreline were surveyed along Tibjak beach at the begining of the field program and after storm 

conditions in order to measure volumetric changes of beach sediments. Each profile extends from 

the dunes in the backshore to a depth of about 1 m in the subtidal zone. A tape-measure and a 

theodolite were used; an accuracy better than 5 cm in the vertical plane can be expected. 

Sediment samples were collected along the transects where textural variations occurred. 

At the same site, two video cameras were operated on the coastline during the period of wave 

and current measurements to monitor changes in beach and oceanographic conditions. The 

cameras were mounted on top of 3.5 m high aluminium ladders, near the edge of a low cliff (2 

m) in the middle part of the spit (Fig. 9). The current meters were deployed directly off this 

site. One camera was oriented alongshore while the other one was looking offshore. The cameras 

recorded every 3 hours during a 2 min period, simultaneously with the current meters off the 



133OOO' 

Fig. 9. Tibjak Beach sediment dynamic study site. 



beach. A first processing of the data obtained with this video monitoring system with the help of 

Rob Holman at the Department of Oceanography of Dalhousie University gave good results. With a 

computer software averaging the 2 min recording in a single image, the resulting image shows 

the nearshore topography with a sand bar system on which the incident waves break. The 

comparison of successive 2 min-average images shows the evolution of the bar system. 

Bathymetric lines perpendicular to the coast were run. using the KARLUK and a skiff 

equipped with an echo sounder. Usually, the skiff was able to run each line up to the beach. Both 

fathometers, on the KARLUK and on the skiff, were calibrated in calm weather with a plumbline. 

Analysis of the data obtained during this program with existing numerical models of 

longshore sediment transport (Komar and Inman, 1970; Kamphuis eta/., 1986) should provide 

new insights into the wave regime and the littoral sediment transport potential along the 

southeastern coast of the Canadian Beaufort Sea. 



PART 11: MODERN COASTAL PROCESSES AND 

HOLOCENE RELATIVE SEA-LEVEL CHANGES 

IN NORTHWEST SPITSBERGEN 



Fig. 10. Location map of Svalbard and study area. 



STUDY AREA 

Modem coastal accumulation features and Holocene raised marine and coastal deposits have been 

studied on the coast of the Brogger Peninsula and Kongsfjorden (Fig. 10). The sedirnentology, 

morphology, and stratigraphy of the glacial outwash plains of the Brogger Peninsula have also 

been investigated. 

RESULTS 

A) Quaternary Glacial Chronology and Relative Sea-Level History 

An overview of the Quaternary glacial and sea-level history of Svalbard is presented in 

Hkquette (1 988d. see Appendix 11). The paper is based on results of research recently carried 

out by Quaternary geologists and on the authots investigations in northwest Spitsbergen. Our 

knowledge concerning the Late Quaternary history of the Svalbard archipelago was greatly 

improved during the last few years, especially on the Weichselian glaciation. This glaciation was 

less extensive than previously assumed, since many areas were ice-free on the west coast of 

Spitsbergen in Late Weichselian times. Weichselian interstadial marine deposits occur in many 

parts of Svalbard. The post-glacial glacio-isostatic uplift is now stopped in almost all areas of 

the archipelago and it seems that a marine transgression is presently in progress on Svalbard 

coasts. 

B) Late Weichselian and Holocene Sea-Level Changes 

The postglacial sea-level variations in northwest Spitsbergen are presented in a paper in 

press in Zeitschrjft fur Geomorphologie (HBquette and Ruz, 1989), including a new shoreline 

displacement curve for the Kongsfjorden area (Fig. 1 I ) ,  based on radiocarbon dates and 



Fig. 11. Relative sea-level curve of the Kongsfjord area. 



geomorphic evidence. The proposed shoreline displacement curve shows a marine regression to a 

depth of 15 m where remnants of a drowned shoreline have been observed. In this area, the 

postglacial marine limit was reached at about 13 000 years BP as radiocarbon dating of 

whalebones found in raised beaches shows. The subsequent emergence of the land occurred at a 

relatively slow rate during the initial period of glacier-ice unloading and was followed by a very 

rapid marine regression (3 mt100 yr) during the Early Holocene. The relative sea level fell 

below its present position after 9000 years BP and then a transgression occurred, submerging 

subaerial periglacial features. The postglacial relative sea level variations in the Kongsfjord are 

explained in terms of glacio-isostatic adjustments. The migration of a peripherial forebulge, 

initially induced by ice-loading on eastern Svalbard at the end of the Late Weichselian glaciation, 

is likely the cause of a transgression which followed the postglacial emergence in that area. 

Theoretical considerations of the latter hypotheses are also discussed in a research note in the 

journal Norois (Hbquette, 1989~). 

C) Modern Coastal Processes along Glacial Outwash Plain Shorelines 

Coastal sedimentation along glacial outwash plain shorelines has also been investigated and 

results will be published in a paper in Gdographie physique et Quatemaire (Hequette and Ruz, in 

press). The accretional shorelines fringing the glaciofluvial outwash plains in northwest 

Spitsbergen are characterized by rapid short-term morphological changes. During the short 

arctic summer, the glaciofluvial streams and rivers carry significant sediment load. Part of this 

sediment is deposited in the lower intertidal zone as small-scale deltas, at the mouths of outlets 

cutting low elevated barrier beaches. Within these deltas, small sand and gravel bars develop, 

measuring 20 cm in height at the begining of the summer. These accumulation features develop 



rapidly during the first part of the summer to reach 50 cm in elevation in late July, and 

eventually to evolve as swash bars. Due to the action of waves and littoral drift, these swash bars 

subsequently develop as new barrier beaches, slightly seaward of the former coastline. 

Topographic measurements within the deltas show that in only two years these bars can reach 

the same size as the barriers. The formerly built-up barriers are cannibalized by the 

glaciofluvial streams, contributing to the accretion at the mouth of the outlets. Coastal 

progradation occurs, with the destruction of the former coastlines, at a rate which strongly 

relates to river flow fluctuations. The shoreline does not migrate regularly and evenly seaward, 

and slight shoreward movements of the barriers may occur during their formation. Coastal 

evolution is primarily controlled by glaciofluvial processes which supply sediment to the 

coastal system and also erode coastal landforms. 
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Abstract 

This paper describes the seismic stratigraphy of the Quaternary sediments on the inner shelf 

(<20 m water depth) of the Canadian Beaufort Sea, seaward of the Tuktoyaktuk Peninsula. Two 

regional unconformities and three seismic sequences are defined from the high resolution seismic 

records. The deeper sequence (Sequence III) is characterized by large-scale crossbeds. This sequence 

has been correlated with the Tingrniark Sand lithostratigraphic unit, previously defined farther 

offshore, which is thought to be a glaciofluvial unit deposited during lower-than-present sea level 

conditions in the late Wisconsinan. The lower boundary of the overlying sequence (Sequence 11) is an 

unconformity (UIC 2), interpreted as the pre-transgression land surface. Sequence 11 is discontinuous 

and consists of localized basin-fill and channel-fill units. Most of these are remnants of thermokarst 

lakes partially eroded during the Holocene transgression. This sequence is separated from the 

uppermost sequence (Sequence I) by another unconformity (UIC 1) which is the shoreface erosion 

surface generated by the Holocene sea level rise. Sequence I is composed of a transgressive sand 

sheet overlain, in deeper areas, by recent marine muds. Seaward of Hutchison Bay, a large 

sub-bottom depression within Sequence IIl is interpreted as a late Wisconsinan fluviatile channel. 

According to our seismic interpretation, the Tuk Phase morainal and glaciofluvial deposits existing 

onland on the Tuktoyaktuk Peninsula, and which were previously assigned to the early Wisconsinan, 

would be of late Wisconsinan age. 



Cet article d6crit la stratigraphic sismique de la partie peu profonde (QO m) de la platefome 

continentale de la Mer & Beaufort canadienne, au large de la Peninsule de Tuktoyaktuk Des 

enregistrements de sisrnique B haute rdsolution ont permis de distinguer deux rdflecteurs indiquant des 

contacts discordants. Ces contacts marquent les limites de trois sequences acoustiques correspondant 

des phases de dd@t diffdrentes dans des environnemnts s-entaires swifiques. La squence la 

plus profonde (Sdquence m) est caractdxis6e par des dflecteurs internes montrant des structures de 

smtification entrecrois6e de grande ampleur. Cette s6quence a Ctd corrklke aux "Tingmiark Sands", 

unit6 lithostratigraphique pdcaernment ddfinie plus au 1 arge. Cette uni td est vraisemblablemen t 

composk de swments fluvioglaciaires ddgods lors d'une pdriode du Wisconsinien sup6rieur 

pendant laquelle le niveau marin relatif Ctait inf6rieur B l'actuel. La Sauence III est par endroits 

surmont6e par la SQuence I1 dont la limite inf6rieur-e est marquh par un contact discordant (UIC 2), 

interprdtk comrne la surface continentale fini-wisconsinienne. La SQuence II est discontinue et se 

retrouve dans des palbddpressions qui constituent les restes de lacs de thermokarst ou de chenaux 

fluviatiles partiellement kodb pendant la transgression marine holoche. La limite supdrieure de cette 

dquence sismique est un autre contact discordant (UIC 1) qui serait la surface d'krosion marine 

induite par llt?l&vation du niveau marin relatif pendant 1'Holodne. La stquence supkrieure (Sequence 

I) est compode d'une couverture de f i m e n t s  transgressifs littoraux remaniCs, recouverte de boues 

marines kentes.  Au large de la Baie Hutchison, une grande dkpression subsuperficielle entaillk 

dans la SQuence III est interpdt6e cornme un chenal fluviatile du Wisconsinien sugrieur. Selon 

notre interpdtation sisrnique, les moraines et les a m e n t s  fluvioglaciaires qui en Pdninsule de 

Tuktoyaktuk correspondent h la Phase de Tuk, dateraient du Wisconsinien &cent plutdt que du 

Wisconsinien inftkieur comme cela avait kt6 suggdd jusqu'h pdsent. 



Introduction 

The fmt stratigraphic studies of the Beaufort Shelf were carried out by Vilks et al. (1977) and 

Vilks et al. (1979). Using piston cores, they recovered mainly Holocene sediment from the shelf and 

both Holocene and late Wisconsinan sediment from the continental slope. In the following years, 

with increasing petroleum exploration in the Beaufort Sea, numerous geophysical studies have been 

carried out and a large number of high resolution seismic reflection profdes have been collected, 

mainly in water depths greater than 20 rn A simple stratigraphic model, based on acoustic character, 

was developed for the middle and outer shelf by O'Connor (1980). Three major units were identified. 

A surficial transparent unit (A), interpreted as recent silts and clays, overlies a well stratified unit (B), 

possibly produced by the postglacial marine transgression. A regional unconfomity separates units A 

and B from the underlying unit C, an opaque to weakly stratified unit thought to represent sediments 

deposited on the shelf during the most recent sea level lowstand More recent work based on seismic 

and borehole data ( Hill a., 1985; Hill u., in press) has allowed interpretation of late Quaternary 

relative sea level history and depositional environments of these same areas of the Beaufort Shelf. 

Studies of the inner shelf in the vicinity of Richards Island (Fortin, 1986, 1987; Hill et al., 1986a, 

1986b) and King Point ( Hill et al., 1986b) have been documented, but no work has been reported to 

date from the inner shelf seaward of the Tuktoyaktuk Peninsula (Fig. 1). 

Stratigraphic studies have also been carried out on the adjacent coastal plains of the Yukon and 

Northwest Temtories (Rampton, 1982, 1988). However, detailed correlations of the more 

fiagrnentay land-based late Quaternary stratigraphy with the marine record has not so far been 

attempted, largely because of the difficulties of carrying out marine surveys in the shallow inner shelf 

region. The present study was initiated in an attempt to link the offshore and land-based records. 

The aims of this paper are (i) to present an interpretation of the late Quaternary seismo-stratigraphy 

and sedimentary environments of the inner shelf of the eastern Beaufon Sea off Tuktoyaktuk 

Peninsula (Fig. 1); and (ii) to make some preliminary observations concerning correlations between 



the offshore and land-based records. 

Materials and methods 

The primary data used in this study are high resolution seismic reflection profiles surveyed in 

September 1987. An ORE Boomer system (300 to 3000 Hz band pass) and 7 lcHz profiler system 

were used for sub-bottom penetration, together with a KIein 100 kHz and 500 kHz sidescan sonar 

system for seabed mapping. Positioning was maintained using a Syledis navigation system. 

Forty-four seafloor sediment samples were collected using a Van Veen grab sampler and three cores 

were obtained with a vibracore system 

The interpretation of stratigraphy and depositional facies from the seismic data was canied out 

according to the methodology of Mitchum d. (1977% 1977b). Seismic reflection terminations and 

configurations are interpreted as stratification patterns. They are used for recognition and correlation 

of depositional sequences, and interpretation of depositional enwnment  This approach involves the 

identification of seismic sequences and seismic facies. Seismic sequences are defined as packages of 

concordant acoustic reflectors separated by surfaces of discontinuity, and are interpreted as 

depositional sequences. Seismic facies are used to interpret depositional environments from the 

geometric and acoustic characteristics of the reflectors within the sequences. The advantage of this 

method is that a seismic sequence is chronostratigraphically significant because it represents a genetic 

unit which was deposited during a single episodic event. 

Setting 

The Canadian Beaufort Shelf extends offshore to 70 m water depth and is characterized by a 

very gentle gradient. Seaward of the Tuktoyaktuk Peninsula, muds dominate the central and outer 

shelf, whereas inshore of the 10 m isobath sand is generally abundant (Vilks w., 1979). The 



Mackenzie River, which has the second largest discharge in North America, has formed a major delta 

extending into the southern Beaufort Sea (Fig. 1). The Mackenzie supplies approximately 150 x lo6 

tonnes a-I of mainly silt and clay sediment (Davies, 1975), and is thought to be the principal source 

of fine-grained material supplied to the shelf since the beginning of the Holocene transgression 

(Harper and Penland, 1982). The Beaufort Shelf is covered by winter sea ice for seven to nine 

months of an average year. The open water season occurs generally from June to early October, 

although the presence of drift ice is common. Winter landfast ice is separated from the main polar ice 

pack by a shear zone where ice pressure ridges form (Reimnitz u., 1978). Keels of these ridges 

scour the seafloor, particularly seaward of 10 m water depth (Lewis, 1978; Gilbert and Pedersen, 

1987). Subseabed permafrost underlies most of the Beaufort Shelf (Hunter d., 1976; Blasco, 

1984). It is relict from periods during the late Pleistocene when the seabed was exposed to subaerial 

arctic conditions during periods of lower sea level (Mackay, 1972). 

Glacial history 

Despite the efforts of both land-based and marine geologists, a clear picture of Wisconsinan 

glacial events along the Beaufort Sea coast is still lacking. On the Tuktoyaktuk Peninsula, Rampton 

(1988) has identified an ice margin position assigned to the Toker Point Stade (Fig. 2), which he 

correlates with the Buckland Glaciation on the Yukon Coastal Plain (Rampton, 1982). The Buckland 

limit is considered the maximum all-time limit of Laurentide ice in the region ( Hughes d, 198 1; 

Hughes, 1987; Vincent and Prest, 1987) and the Toker Point Stade is assigned to the early 

Wisconsinan by Rampton (1982,1988). Some question remains about the age of this event as the 

Laurentide maximum limit can be traced south to the Bonnet Plume Basin where it has been dated at 

less than 39,000 years BP (Hughes a, 1981) (Fig. 2). On the other hand, there is clear evidence 

for a younger ice limit to the south and west of the Tuktoyaktuk Peninsula in the Sitidgi Lake area and 

the Mackenzie Delta (Fig. 2). This limit is marked by the Tutsieta Lake Moraine and is assigned to the 

late Wisconsinan, culminating about 13 000 years ago (Hughes, 1987). 



Associated with the Toker Point limit on the Tuktoyaktuk Peninsula is a second ice limit, the 

Tuk Phase limit (Mackay u., 1972; Fyles a . ,  1972; Rampton, 1988) which coincides with the 

Toker Point Stade limit east of Hutchison Bay, but splits and is traced parallel to Eskimo Lakes to the 

southwest (Fig. 2). Along the Tuk Phase limit, there are a number of ice margin features and deposits 

which attest to a complex deglacial history. Subglacial meltwater channels have been identified in the 

Eskimo Lakes area and a prominent proglacial meltwater channel crosses the Tuktoyaktuk Peninsula 

and can'be traced to the head of McKinley Bay (Rampton, 1988). Outwash valley trains interpreted 

by Rampton to have formed at a slightly later stage of deglaciation cross Richards Island and the 

southwestern portion of the Tuktoyaktuk Peninsula. Outwash sands associated with the Toker Point 

Stade cover much of the Tuktoyaktuk Peninsula (Rampton, 1988). The relationship between the 

Toker Point Stade and the Tuk Phase is not clear, but Rampton considers them both to be of early 

Wisconsinan age. 

No glacial limits have been f i d y  identified on the Beaufort Shelf. However, the extent of the 

Buckland limit along the Yukon coast (Fig. 2) implies the presence of ice in Mackenzie Trough and 

on the Beaufort Shelf north of Richards Island, perhaps linking with the Toker Point limit of 

Rampton (1988). Diamicton has been recovered from boreholes just west of Pullen Island (Hill d., 

1986a) and the ring of islands from Garry to Pullen Island all show ice-thrust deformation (Mackay 

and Matthews, 1983). It therefore seems likely that the Bucklanmoker Point limit extends offshore 

at least to the vicinity of these islands. 

Seaward of the Tuktoyaktuk Peninsula, there is no evidence for ice-contact deposits in the top 

100 metres of the shelf sequence. Beneath a thin unit of Holocene mud, a 40 m thick sand unit, 

named the Tingmiark Sand, is present over most of the shelf (Fig. 2; Hill u., in press). Interpreted 

as an outwash deposit, the Tingmiark Sand has been dated at younger than 21 620 (Hill a . ,  1985). 

The sand is incised by broad, fluvial valleys extending across the shelf from the coastline. The 

valleys, which clearly post-date the Tingmiark Sand, were formed during a lowering of relative sea 



level in the latter part of the late Wisconsinan, estimated between 15 000 and 10 000 years B.P. (Fig. 

3; Hill u., 1985). From these constraints, the Tingrniark Sand appears to have been deposited in 

the early part of the late Wisconsinan, and may therefore be somewhat older than the Tutsieta Lake 

advance mughes, 1987). A major problem of correlation between the onshore and offshore 

stratigraphies is to explain how such a thick sequence of sand was deposited offshore if the ice sheet 

was further south than the Tutsieta Lake limit. 

During the Holocene, relative sea level rose from approximately -70 m to its present level 

(Fig. 3). The Holocene sea level curve is well constrained between 10 000 and 3000 years B.P., but 

the most recent portion of the curve is not well defined. 

Acoustic stratigraphy 

Interpretation of high resolution seismic profiles from the Beaufort Sea Shelf is complicated 

by ice-scouring and subseabed permafrost. Scouring by ice keels, especially seaward of 10 m in the 

study area (Hhuette and Barnes, in press), results in an irregular seabed (Fig. 4) which produces 

substantial backscatter and diffraction of the acoustic signal, thus limiting the coherence of underlying 

reflectors. Hummocky acousticallydefined permafrost (APF; O'Connor, 1982) shows strong 

amplitude anomalies with a characteristic hummocky shape (Fig. 4). Borehole evidence confirms that 

the hummocky APF reflectors are highly disconformable with the host strata and coincide with a 

sharp change in the degree of ice-bonding with depth (O'Connor, 1984). Stratigraphicall y-con trolled 

APF is also found in the study area. In these cases, the APF reflector is horizontal or subhorizontal, 

and appears to be coincident with a change in lithology, but such a change can occur within a 

depositional sequence and thus might not have a chronostratigraphic significance. 

Three seismic sequences were defined on the high resolution seismic profiles from the inner 

eastern Beaufort Shelf. The upper sequence (Sequence I) is often composed of regularly stratified 



parallel and subparallel reflectors (Fig. 5). This sequence varies in thickness from 2 to 8 ms (ca 1.5 

to 6 m), but is typically 4-5 ms thick (ca 3.5 m). Sequence II, underlying Sequence I, shows a range 

of acoustic characteristics including parallel, subparallel, hummocky and chaotic reflectors, and 

reflector-free configurations. This sequence is discontinuous, being localized in depressions (Fig. 5). 

Sequence 111, the deepest acoustic sequence identified on our records, is characterized by various 

types of reflector configurations including parallel, subparallel, chaotic, and sigmoidal progradational 

reflectors. However, poor penetration of acoustic energy and discontinuous reflectors are more 

common in this sequence (Fig. 6). The lower boundary of Sequence 111 cannot be defined due to 

insufficient penetration. 

Two regional reflectors, interpreted as unconformities, mark the upper boundaries of 

Sequences IT and III. The lower unconformity (U/C 2) is interpreted as the original late Wisconsinan 

land surface (pre-transgression surface), and occurs mainly where channels and thaw lake bottoms 

have been preserved from the erosion induced by the Holocene marine transgression. Even though it 

is difficult to observe any unambiguous erosional truncation by UIC 2, the onlapping relationship of 

the overlying strata in some depressions (Fig. 5) implies a non depositional hiatus which in turn 

indicates a lower boundary of a depositional sequence. According to Mitchum d. (1977 b, p. 12 I), 

onlap is the most reliable base-discordant criterion,for a sequence boundary and therefore this 

stratigraphic surface can be considered as an unconformity. U/C 1 is the shoreface erosion surface 

produced by the shoreface retreat during the Holocene sea level rise. This surface is clearly erosional 

as it sometimes truncates the underlying strata (Fig. 6). 

In several places, UIC 1 becomes indistinguishable from U/C 2, and may sometimes 

correspond either to the erosion surface or to the pre-transgression surface. If the unconformity 

represents the pre-transgression surface (UIC 2), this would imply that the transition from Sequence 

II to Sequence I is gradational and that the erosional surface (U/C 1) can not be defined by the high 

resolution seismic data because of similar lithology andlor geotechnical properties. Consequently, this 



would mean that only little erosion occurred during the transgression, allowing the preservation of the 

pre-transgression land surface. This hypothesis is not very likely however, as it has been shown that 

high levels of shoreface erosion are favoured on a gently dipping submarine slope (Swift, 1974) such 

as the Beaufort Shelf, especially during slow sea level rise (Swift, 1968; Heward, 1981; Elliott, 

1986) like the one speculated to have taken place in the Beaufort Sea during the last thousand years 

(Forbes, 1980; Hill u., 1985). Therefore, where only one unconfonnity is visible, it is interpreted 

as the shoreface erosion surface (U/C 1) which has eroded the lower unconformity (U/C 2), except 

when it occurs at the bottom of depressions. This genetic interpretation is supported by the map 

showing the depth to U/C 1 (Fig. 7) which indicates a gently inclined surface towards the NNW and 

is consistent with a shoreface erosion surface. The map showing the depth to U/C 2 (Fig. 8) 

represents the remnants of the late Wisconsinan paleotopography which survived erosion during the 

Holocene transgression. 

The deepest sequence identified on the inner shelf of the eastern Beaufort Sea (Sequence Ill) 

contains a complex association of acoustic facies. Where reflectors are visible, the sequence is usually 

acoustically stratified, showing flat-lying and progradational reflectors, and complex large-scale 

crossbeds (Fig. 9). The large crossbeds visible in our records are more easily recognizable seaward 

of the 10 m isobath whereas in the upper part of the seismic profiles the acoustic structure of the 

sequence is more dominated by sub-horizontal reflectors. No discontinuity is visible between these 

two facies, suggesting that there is no major stratigraphic break between them. The change in 

character is therefore interpreted as a facies change within the same unit. 

Because of its similar acoustic character (principally the large-scale cut-and-fill snuctures) and 

stratigraphic position, this sequence has been tentatively correlated with the Sequence 3 defined 

offshore by Hill &. (in press). This in turn corresponds to the Tiigmiark Sand lithostratigraphic 



unit of Hill u. (in press), which mainly consists of fine grained fluvial outwash sands, probably 

related to a late Wisconsinan glacial advance. Analyses of quartz grain surface textures by Hill and 

Nadeau (1984) indicates that most grains in Tingmiark Sand samples have glacial origins, but that 

aeolian grains also occur, suggesting that these sands were deposited in a fluvial outwash plain 

environement during lower-than-present sea-level conditions. A radiocarbon date of 21 620 + 630 

years BP (B-6276) in the underlying Tarsuit Silt unit shows that the Tingrniark Sands can not be 

older than the late Wisconsinan. This outwash deposition largely preceded a further drop in RSL 

which was responsible for the incision of wide alluvial valleys in this unit, possibly between 

approximately 15 000 and 10 000 years BP (Hill d, 1985). Marine shells at the top of the unit 

indicate that the unit was partially reworked during the Holocene transgression. 

Analyses of seismic profiles collected in the region between the East Arnauligak site, Richards 

Island and the study area, indicate that there is no apparent stratigraphic break between our Sequence 

111 and Sequence 3 of Hill a (in press). Sequence 111 seems to become thinner shoreward towards 

Richards Island, but does not pinch out. Preliminary data from boreholes drilled near Richards 

Island indicate that a sandy unit occurs at depth, strongly suggesting that Sequence IIl still exists near 

the shore (John Lewis, -. . . 

Sequence I1 is largely represented by localized small basin-fill and channel-fill sequences. 

Many of them are small depressions (100-300 rn wide) with very little negative relief (2 ms), so any 

fill reflection pattern is difficult to define. Nevertheless, where the depressions are deeper, the fill 

sequence shows a variety of internal reflection configurations including mainly chaotic, onlap, and 

divergent fill. Prograded or complex fill showing a combination of the former acoustic characteristics 

can also occur (Fig. 10a, b). The bottom of the fill sequences is often reflector-free (Fig. 10c) and 

becomes better stratified upward. These seismic facies patterns correspond to different energy levels 

associated with their respective depositional environments. The onlapping-fill seismic facies, 

particularly, is usually characteristic of a low energy environment, suggesting deposition of 



fine-grained sediment by gravity-controlled flows (Sangree and Widmier, 1977). Based on the 

horizontal and vertical dimensions of the depressions where this sequence occurs and the internal 

reflection configurations, most of these negative relief features are interpreted as remnants of ancient 

thaw lakes, as presently seen on the adjacent Tuktoyaktuk Peninsula. 

Sequence IT is probably partly contemporaneous and stratigraphically equivalent to the 

Sequence 2 defined further offshore by Hill a (in press), representing dluvid sediments deposited 

during the period between the last sea-level lowering in the late Wisconsinan and the Holocene 

transgression (deposited between ca 15 000 and 10 000 years BP). Lacustrine sedimentation also 

began to take place during this period. Numerous radiocarbon dates obtained onland throughout the 

region indicate that the start of thennokarst activity which resulted in the formation of thaw lakes 

occwed as early as 12 900 years BP (Rampton, 1982, 1988). Sequence I1 probably also contains 

backbanier sediments deposited just prior to transgression, when the thermokarst lake is breached. 

Offshore from Hutchison Bay, a large sub-bottom depression with a valley shape is visible on 

the map showing the depth to the pre-transgression surface (U/C 2; Fig. 8). This feature is much 

wider than any other depression occumng on the inner shelf in the study area, and has been infdled 

by up to 8 m (10.5 ms) of sediment. This is the only location where the thickness of postglacial 

sediment fdl has been observed to be in excess of 9 ms (ca. 7 m). The reflector (U/C 2) forming the 

bottom of the sequence is an erosional surface, as indicated by erosional truncations of the underlying 

strata which can be observed in places (Fig.3). The internal reflection configurations are also different 

from those of the sediments in the smaller-scale depressions, exhibiting a well-stratified character. 

This large depression is interpreted as an alluvial valley incised into the underlying Sequence 111. 

Post-transgression environments 

The upper acoustic sequence (Sequence I) is the Holocene transgressive depositional 



sequence, and overlies UIC 1 which is interpreted as the shoreface erosion surface. Three core 

samples have been collected through the upper part of Sequence I, in shallow water (3.7 and 5.2 m 

water depths) along a seismic profile near the east coast of Kugmallit Bay (Fig.1). The cores typically 

consist of fine to coarse sand with occasional pebbles (Fig. 1 la). The sand is generally massive to 

poorly stratified, and is sometimes interbedded with silty sand or silt laminae (Fig. I 1 b). The coarse 

sediments are interpreted to have been deposited by storm-induced currents while the fine-grained 

material is representative of moderate to weak currents occuning during fair weather conditions. 

These lithologies are thought to be typical of the lower part of Sequence I and represent a 

transgressive sand sheet, generated by the erosion of the upper shoreface during erosional retreat. In 

this transgressive model, first developed by Swift (1974, 1975) on the Middle Atlantic Bight, sands 

of the upper shoreface are transferred to the lower shoreface and offshore during storms by bottom 

returning currents. 

A very thin veneer consisting of a few centimeGs of marine mud (Fig. 11 b) may overlie the 

sands in the nearshore area, especially in troughs or other small depressions in the seafloor. In deeper 

water (> 14 m), the reworked autochthonous sediments forming the transgressive sand sheet can be 

overlain by a greater thickness of marine mud. These fine-grained marine sediments appear to be in 

equilibrium with the present-day hydraulic regime of the shelf. They were deposited after the 

Holocene transgression and are stratigraphically equivalent to the Sauvrak Clay Unit that occurs 

further offshore (Hill a,, in press). A strong reflector can be seen in places within Sequence I and 

might correspond to the upper limit of the transgressive sand sheet (Fig. 10a). It may indicate a sharp 

textural differentiation between the transgressive sands and the modern fine-grained marine 

sediments. 

Sequence I generally thickens seaward from 2 ms to 10 ms (1.5 to 8 m), except near Atkinson 

Point (Fig. 8), in approximately 4.5 to 5 m water depths, where the sequence is thicker near the 

coast. At this location, Sequence I shows both positive and negative relief, and it reaches 7 ms in 



thickness, substantially thicker than in adjacent coastal areas where the Holocene deposits hardly 

exceed 3 ms. We suggest that this feature is a drowned barrier-lagoon complex, overstepped due to a 

decrease in sediment supply and/or an acceleration in the rate of sea level rise. Because the base of the 

depression (base of the lagoon?) lay at ca 11 m below present sea level, the barrier was overstepped 

when the sea level was probably about 10 m below present. 

From the preceding seismic facies interpretations of Sequences I and 11, we can propose an 

idealized facies model (Fig. 12) of the postglacial sedimentary environments of the inner shelf. The 

transgressive sand sheet commonly rests directly on Sequence III, only separated by U/C 1, but in 

places where lake bottoms or channels have been preserved, the following vertical succession of 

sedimentary facies can occur. The base of Sequence II is the pre-transgression surface (U/C 2) and is 

likely overlain by lacustrine deposits. The rest of the depression is infilled by lagoonal and 

backbarrier facies, possibly including marsh deposits. These sediments were subsequently partly 

eroded during the Holocene transgression and an unconfonnity, namely the shoreface erosion surface 

(UIC I), separates Sequence I1 from Sequence I. A lower shoreface facies (transgressive sands) 

overlies U/C 1, and where the water is sufficiently deep, a modem shelf facies (recent shelf muds) 

occurs on the sands. In the case of a channel, the lacustrine and lagoonal facies are replaced by 

alluvial deposits possibly passing vertically to an estuarine facies. 

Discussion 

From this study, the stratigraphy of the inner shelf, seaward of the Tuktoyaktuk Peninsula, is 

similar to the stratigraphy defined further offshore by Hill a. (in press). The three seismic 

sequences distinguished on the inner shelf have the same types of acoustic character as the offshore 

sequences and they are correlated with them. Sequence I is of Holocene age and consists of 

transgressive reworked sediments overlain by recent marine muds (Fig. 13). The underlying 

Sequence I1 is mainly formed of small-scale basins and channels, probably infilled during a period 



extending from the late Wisconsinan to the Holocene. The age and depositional setting of Sequence 

Ill is more uncertain. This seismic sequence shows the same acoustic characteristics as the offshore 

Sequence 3, which corresponds to the Tingmiark Sand Unit of late Wisconsinan age (Hill u., in 

press), but without borehole data we can not be completely sure that we are dealing with the same 

stratigraphic unit. However, the apparent absence of a stratigraphic break suggests that the Tingmiark 

Sand still occurs on the inner shelf. 

If the correlation between our Sequence III and the Tingmiark Sand is correct, then the 

subbottom channel seaward of Hutchison Bay has to be no older than late Wisconsinan age. 

However, correlation with similar features onland is problematic. Mackay (1963) and Rampton 

(1988) described several outwash channels crossing the Tuktoyaktuk Peninsula to the coastline, but 

these authors assigned them to the early Wisconsinan. Further south, the Tutsieta Lake Moraines 

(Fig. 2) are dated at 13 000 years BP (Hughes, 1987), but there is no obvious channel extending 

from them to the present coastline. However, an outwash system which extends directly south from 

Hutchison Bay corresponds to the Tuk Phase limit and related ice-contact deposits (Rampton, 1988). 

The Tuk Phase was originally assigned to the late Wisconsinan by Mackay d. (1972) and by Fyles 

d. (1972). but later work suggested an earIy Wisconsinan age (Rampton, 1988). In the study area, 

wood in sediments associated with the Toker Point Stade usually gives nonfmite radiocarbon dates, 

suggesting that the Toker Point Stade glaciation was not late Wisconsinan in age, but most likely was 

early Wisconsinan. But as Rampton (1988) points out, the argument suffers from the fact that most 

of the wood might have been reworked from older strata and redeposited during the glaciation. Dates 

of 17 860 -+ 250 years BP (GSC-481; Lowdon and Blake, 1973) and 14 130 f 440 years BP 

(GS C-5 12; Lowdon and Blake, 1973) from mudflow debris near Tuktoyaktuk, whose deposition 

postdates glaciation of the area, have been cited as evidence that local glaciation clearly predates the 

late Wisconsinan (?vlackay u., 1972), but these dates concern the Toker Point Stade and only 

indicate that this glaciation occurred before ca 18 000 years BP. There are no dates however which 

can unequivocally show that the Tuk Phase is of early Wisconsinan age. 



If both our correlation with the offshore stratigraphy defined by Hill u. (in press) and the 

continuity of the channel with a valley-uain sequence extending from the Tuk Phase limit are correct, 

two alternative explanations are possible: (1) the subbottom channel seaward of Hutchison Bay was 

active during the late Wisconsinan and therefore the Tuk Phase was a late Wisconsinan glacial 

advance; (2) a major unconfomity, corresponding to a stratigraphic break between Sequence I11 and 

an underlying sequence, exists but has not been defined by the high resolution seismic data. In the 

latter case, the channel would be incised in an older stratigraphic unit and onland the Tuk Phase 

deposits could be older than the late Wisconsinan. 

Conclusion 

1. A seismic stratigraphy comprising two regional unconformities and three depositional sequences 

has been established for the inner shelf of the eastern Canadian Beaufort Sea, seaward of the 

Tuktoyaktuk Peninsula. 

2. The upper sequence (Sequence I) is composed of transgressive sediments deposited during the 

Holocene sea level rise overlain by a thin veneer of modem marine silts and clays. Sequence II occurs 

in depressions interpreted as remnants of thennokarst lakes and channels partially eroded during the 

Holocene transgression. The underlying sequence (Sequence III) is thought to represent a 

glaciofluvial unit deposited during lower-than-present sea level conditions in the late Wisconsinan. 

3. There is evidence to suggest that a sub-bottom valley incised into Sequence 111, seaward of 

Hutchison Bay, was foxmed during a lowering of sea level in the late Wisconsinan. According to this 

interpretation, the Tuk Phase morainal and glaciofluvial deposits, which occur on the Tuktoyaktuk 

Peninsula, would be of late Wisconsinan age. 
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Figures 

Fig. 1. Map of the Canadian Beaufort Shelf showing the study area, and the location of the high 

resolution seismic profiles and sample sites. The numbers along the seismic lines indicate the location 

of seismic profiles illustrated in later figures. 

Fig. 2. Glacial limits in northwestern Canada (after Hughes d-, 1981; Hughes, 1987; Rampton, 

1988) 

Fig. 3. Relative sea level curve for the Canadian Beaufort Shelf (from Hill d., 1985). 

Fig. 4. Seismic section parallel to the coast, approximately 23 km north of Hutchison Bay, showing 

examples of hummocky acoustic permafrost (APF), and the bottom of a large depression (UIC 2) 

interpreted as a major late Wisconsinan valley. Water depth is ca 19 rn The ice-scours on the seabed 

are ca 1.5 m deep. 

Fig. 5. Seismic section parallel to the coast, in approximately 12.5 rn water depth, showing 

well-stratified Sequence I, parallel and subparallel reflectors within Sequence XI, and the onlapping 

relationship to UIC 2. Sequence III is essentially reflector-free at this location. 

Fig. 6. Seismic section showing the erosional nature of U/C 1, and the acoustic character of 

Sequence 111: chaotic and discontinuous reflectors, and cut-and-fill structures. Water depth is ca 16.5 

m. 

Fig. 7. Map showing the depth to the shoreface erosion surface (UIC 1). Contours in ms below sea 

level.; contour interval: 2 rns. 

Fig. 8. Map showing the depth to the pre-transgression surface (U/C 2). Contours in ms below sea 

,level.; contour intervaI: 2 ms. The small enclosed basins are shown schematically as line-spacing is 

too broad to define their true shape. 

Fig. 9. Line drawing of seismic ncord showing large scale cut-and-fill structures in Sequence ILI 

interpreted a$ late Wisconsinan glaciofluvial outwash sands. The section is located 10 km north of 

Toker Point in ca 9 m of water. 



Fig. 10. Seismic sections showing the acoustic character of the basin-fill sequences (Sequence 11): (a) 

Complex divergent fill with onlapping configuration patterns on the left, and prograded fill (?) in the 

smaller depression (possibly a breached lake infilled by a landward migrating banier and 

subsequently partially eroded during the shoreface retreat induced by the Holocene transgression), c: 

possible sharp contact between modern marine fine-grained sediments and underlying coarser-grained 

transgressive sediments. Note the reflector-free or chaotic character of Sequence 111, probably due to 

the presence of permafrost, water depth is ca 16.5 m; (b) onlap-fill in Sequence 11, r: isolated 

reflectors within Sequence III, water depth is ca 14 m; (c) reflector-free seismic facies at the base of 

Sequence I1 in larger basin, water depth is ca 14.5 m. 

Fig. 1 1. Core samples collected on the inner Beaufort shelf through the upper Sequence I, off 

Tuktoyaktuk Peninsula. (a) Massive medium to coarse sand with gravel beds and occasional pebbles, 

water depth is 3.7 m; (b) Massive to poorly stratified frne to coarse sand overlain by a thin veneer of 

marine muds, note the interlaminated silts and sands from 40 to 50 cm and deeper than 60 cm; water 

depth is 5.2 rn. 

Fig. 12. Block diagram showing an idealized facies model of the postglacial deposits on the inner 

shelf of the eastern Beaufon Sea. 

Fig. 13. North-south schematic cross-section of the inner sheIf of the eastern Beaufort Sea based on 

seismic facies interpretation. 
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ABSTRACT 

The coastline of the southern Canadian Beaufort Sea consists prirnairly of unconsolidated bluffs. 

Although the sea is ice-free during only three months a year and wave energy is restricted by pack ice, 

the coast is undergoing regional retreat with erosion rates as high as 10 rn a-I in some locations. S'nple 

and multiple regression analyses were carried out to determine the degree of correlation between the 

mean retreat rate measured at various locations and the different parameters that may control shoreline 

recession. Sediment texture, ground ice content, cliff height, wave energy and shoreface gradient 

revealed medium to poor correlation with erosion rates, showing that the recessive evolution of the 

coastline can not be explained solely by wave-induced and subaerial processes. The comparison of 1987 

nearshore echesounding records with bathymetry from 1971 showed a substantial erosion (up to 1 m) 

of the submarine profile between 12 and 15 m of water. There is strong evidence that this erosion has 

been caused by sea ice gouging on the seafloor. From 5 to 9 m water depths, accretion has taken place 

possibly induced by ice-push processes, and inshore of the 5 m isobath wave and current erosion of the 

shorefizce occurred. These results suggest that the erosion of the Liner shelf by ice gouging drives the 

erosion observed inshore on the coastal bluffs and nearshore zone as the shoreface profile strives for a 

state of dynamic equilibrium. 



INTRODUCTION 

During the last fifteen years, several studies concerning geomorphic and sedirnentological 

processes have been conducted along the southern Canadian Beaufort Sea coast (McDonald and Lewis, 

1973; Lewis, 1975; Lewis and Forbes, 1975; Forbes, 1981; Harper and Penland, 1982; Forbes and 

Frobel, 1985; Harper u., 1985; Mackay, 1986). Results from these studies lead to the conclusion 

that the coast is undergoing regional retreat. Harper d. (1985) considered that over 80% of the coast is 

erosional and that the mean coastlim recession rate is higher than 1 m a-l, with maximum lrtreat rates in 

excess of 10 m a-l at some locations. The Beaufort Sea coast is ice-free three months a year and even 

during the ice-free season, wave energy is restricted by the pack ice offshore. Therefore, these retreat 

rates are very high compared to mid-latitude coasts where the erosive action of waves can occur all year 

long and they are consequently difficult to explain in classical hydrodynamical terms as solely a function 

of wave-foreshore interaction. It is therefore necessary to look for mechanisms other than wave impact, 

pressure fluctuations and wave-generated shear stresses as agents in the shoreline recession. 

Mackay (1960,1963,1966,197 1,1972) was the first to emphasize the importance of 

permafrost, and particularly of mass-wasting processes induced by the presence of ground-ice in the 

surficial sediments, for understanding the rapid coastal recession in the region . Reimnitz and Barnes 

(1987) evaluated rapid coastal erosion in tiie Alaskan Beaufort Sea, 500 km to the west These authors 

considered a number of hydraulic and ice related coastal processes. Using regional studies, they 

concluded that thermal subsidence, and waves and currents were insufficient to account for the observed 

erosion and implicated ice gouging as a possible agent of coastal erosion. No attempt, however, has so 

far been made to define the respective significance of the different parameters which could explain the 

extremely high rates of erosion in the area 

In this report we assess the respective importance of terrestrial, wave-induced, and sea ice 

processes in the coastal retreat. The first part of this paper attempts to quantify, with the help of 

statistical analyses, the site-specific importance of grain size, cliff height, ground-ice content, wave 

height, wave power and shoreface slope relative to linear and volumetric erosion rates measured along 

the Canadian Beaufort Sea coast. In the second part, we analyse shoreface profile variations, offshore 

processes, and their relation to coastal retreat. 



The term coastal erosion can have several meanings. Studies comparing coastal maps (Reimnitz 

u., 1988; Hill, in preparation) arrive at a linear value for coastline advance or retreat. Photographic 

comparisons (McDonald and Lewis, 1973; Lewellen, 1977; Harper, 1978a; Harper a., 1985) often 

report linear rates of bluff retreat, which could coincide with advance of the shoreline where bluff debris 

accumulates. Usually, however, both bluff and shoreline retreat at similar although uneven rates. In this 

paper, we use the term coastal erosion to infer removal of a volume of material. We distinguish between 

shoreline and bluff retreat or recession (linear measurement) and between shoreface and bluff erosion 

(implying volume). 

REGIONAL SETTING 

The Canadian Beaufort Sea coast consists of approximately 2000 km of low-relief 

unconsolidated Quaternary deposits often composed of silt and clay rich sediments (Rampton, 1982; Hill 

d., 1986). The coastal plain west of the Mackenzie Delta (Fig. 1) is covered by Wisconsinan and 

older glacial and marine deposits overlain in places by Holocene sediments. Here coastal cliffs, up to 50 

m in height, often show sections with a high proportion of fine-grained sediment. The coastline of the 

Mackenzie Delta is extremely low (often less than 1 m) with delta channels, tidal flats and coastal 

wetlands. The Tuktoyaktuk Peninsula, east of the Delta, is principally composed of Pleistocene sands 

overlain by a discontinuous and variable thickness of till and glacial outwash sediments of Wisconsinan 

age (Rampton, 1988). The coast consists of sandy bluffs (c10 m) and of low lying spits and banier 

islands. 

Cold climatic conditions during the Pleistocene have led to the formation of permahst 

throughout the region. Onshore, ground ice exists to a depth of several hundred metres (Mackay, 1971) 

as a result of permafrost aggradation. Interstitial ice may be found at various depths but massive ice 

occurs primarily in the uppennost surficial sediments (Sellman u., 1975). Ground ice is more 

common in the western part of the study area, while it occurres in variable proportion along the 

Tuktoyaktuk Peninsula coast. Permafrost and ice bearing sediments also occur offshore where relict 

onshare permafrost has survived the post glacial transgression (Mackay, 1972; Mackay d., 1972). 

However, these sediments contain little massive ice (O'Comor, 1984; Reimnitz d., 1988). 



The Canadian Beaufort Shelf extends offshore to 70 m water depth and is characterized by a very 

gentle gradient. Muds dominate the central and outer shelf while inshore of the 10 m isobath sand is 

generally abundant (Vilks a., 1979). The Mackenzie River supplies approximately 1% x lo6 tonnes 

a-l of mainly silt and clay sediment (Davies, 1975). and is thought to be the principal source of 

fine-grained material supplied to the shelf since the beginning of the postglacial transgression, ca 15,000 

years B.P. (Forbes, 1980; Hill u., 1985). The shelf bathymetry influences coastal dynamics through 

the attenuation of wave energy by bottom friction across the usually wide, shallow, inner shelf zone. 

The winter sea ice canopy also effectively limits wave energy in this region for nine months of an 

average year. During the open water season, winds mainly originate from the east, southeast and 

northwest quadrants, but storm winds (A0  km/h) are most common from the northwest (Harper and 

Penland, 1982). The coastline of the Beaufort Sea is subject to positive storm surges, up to 2.4 m, when 

these strong northwesterlies occur (Harper u., 1988). Sea level changes caused by storm surges are 

more siflcant along the microtidal Beaufort Sea coast than tide-induced water level variations (mean 

tidal range: 0.3 m). 

The coastal ice regime in the Mackenzie Delta area is marked by four "seasons": open water, 

freeze-up, winter and breakup. The open water season occurs from June to early October, although the 

presence of drift ice is common. Coastal ice forms and becomes intermittently stationary during the 

freeze-up season. Nearshore and coastal pile-ups may occur at this time wickins, 1987). Sea ice in the 

coastal zone remains stable and "fast" to the coast through 6 to 9 months of the year. The fast ice zone is 

composed of undeformed and deformed first year ice (Cooper, 1974) which is commonly grounded 

(Kovacs and Mellor, 1974) along the shoreface and along its seaward margin where major pressure 

ridges form anchor points (Wadhams, 1975; Reimnitz d., 1978). From October to mid-January, the 

entire fast ice zone may repeatedly move offshore to be replaced by an influx of new floes and in situ ice 

growth. The winter season, extending from mid-January through May, is characterized by stable fast 

ice. The breakup season from June to Mid-July is associated with deterioration of the fast ice. Onshore 

ice-push events during breakup may result in movement of the fast ice upslope and onto the beach 

(Shapiro u., 1984). 

Only limited studies of ice interaction with the seabed exist for the nearshore part of the study 



area. Gilbert and Pedersen (1987) review the existing data base and indicate ubiquitous gouging seaward 

of 10 m. The nearshore ice-gouging regime off Alaska is better known and shows a decreasing intensity 

toward the coast (Barnes u., 1984). Gouging entirely reworks the nearshore surface sediments to 

average depths of about 20 cm in periods less than 200 years (Barnes and Rearic, 1985). Ice gouging 

bulldozes sediment upslope and aids in resuspending sediment. Grounded ice blocks surge in the 

nearshore wave regime creating ice wallow relief (Reimnitz and Kempema, 1982). During freeze-up, 

anchor and frazil ice formation often incorporate large volumes of sediments into the ice canopy, which 

are then rafted varying distances (Barnes a., 1982; Reirnnitz u., 1987). Thus, sea ice is a major 

factor interacting with coastal sediment dynamics. 

METHODOLOGY 

This study concerns bluff recession only. Retreat rates of bluffs can not be compared with retreat 

rates of barriers, inundated tundra or other coastal features. At the outer edge of the Mac!:enzie Delta, 

for example, recession rates are often in excess of 10 m a-l with a maximum rate of 29 m i1 

documented in the Shallow Bay area (Harper u., 1985). These exceptionally high rates are attributed 

to a combination of factors such as the very low reLf of the coast (so that little volume of sediment is 

eroded despite rapid retreat), the fine grained texture of sediments, and the high proportion of organic 

detritus (Harper, in press), and hence they are not comparable with erosion rates measured in bluffs. 

The coastal retreat rates (R) were obtained by comparing the position of the bluff edge in different 

years. Coastal retreat measurements made in the field from implanted stakes are few and scattered along 

the Canadian Beaufort Sea coast. Thirteen measurements were used from the islands located near the 

Mackenzie Delta (Forbes and Frobel, 1985), but only four sites were avaiIable for the Yukon coast and 

the Tuktoyaktuk Peninsula (Fig. 1). Where no field measurements exist, comparisons of air photographs 

by McDonald and Lewis (1973) and by Harper (1985) provide the data. These are less accurate than 

the measurements made in the field, but a comparison of retreat rates where both types of measurements 

were available showed fairly good agreement between the two techniques. When several air photograph 

measurements were available, a median value was selected for the site while extreme values were 

neglected. Sixteen sites were thus selected along the Beaufort coast Fig. 1). Volume of material eroded 



3 (V) were also calculated for each site. The volumetric changes (in m per metre length of coastline) were 

obtained simply by multiplying the retreat rate by the cliff height. 

The variable timespan considered in the available data for this study makes intercomparisons 

difficult. Retreat rates at a site can vary greatly for different periods of time, mainly beau-e varia~on 

from the mean annual retreat may be large. A coastal site can be stable for some years and then retreat 

rapidly during a single storm. For example, in September 1970, a bluff at Tuktoyaktuk retreated over 13 

m during a particularly severe storm (Rmpton and Bouchard, 1975). Thus, to compare rates of bluff 

retreat at different sites for the same time interval, two sets of data were sepmted in this study: air 

photograph measurements (AP) and field measurements (FM). The air photograph measurements were 

obtained by comparing early 1950's and early 1970's photographs at scale varying from 1 : 50 000 to 

1 : 60 000, whereas most of the measurements in the field were carried out from 1971 to 1984. In some 

cases bench marks used to measure erosion were not recovered during field measurements so it was 

assumed that the bluff retreated at least to the marker position and a minimum retreat value has been 

calculated. 

Simple and multiple linear regression ar,alyses using the least squaies technique were carried out 

to determine the degree of correlation between the mean retreat rate (R) and the volume of erosion (V) in 

each data set (AP and FM) measured at various locations and the different parameters that may control 

shoreline recession. 

The ground-ice content percentages used in this study are proportions of massive ice in the cliffs 

(% of the vertical surface). They come from direct measurements in the field of coastal sr:tions 

(McDonald and Lewis, 1973; Rampton and Bouchard, 1975; Mackay, 1986) or from visual estimates 

fiom low-altitude oblique airborne video imagery (Forbes and Frobel, 1986). The proportion of 

ground-ice in a cliff is difficult to evaluate from video images for several reasons. Oround-ice may ofcur 

as massive ice beds (Fig.2) and ice wedges or as pore-ice in ice-bonded sediments, the latter being very 

H ~ c u l t  to see at distance. The toe of a bluff may be covered by slumps or debris flow talus and 

sometimes a large part of the slope is covered by colluvium However, near many sites good sections 

were visible and a mean percentage of massive ice was estimated for the area. This approach was 

calibrated by comparing visual estimates with direct measurements in the field at several coastal sites 



(McDonald and Lewis, 1973; Rampton and Bouchard, 1975; Mackay, 1986)- and is thought to be 

accurate to within f 10 %. 

The grain size data of the cliff-composing material come from stratigraphic descriptions 

(McDonald and Lewis, 1973; Lewis, 1975; Mackay, 1971,1986; Rampton, 1988), and in some cases 

from estimates fiom Forbes and Frobel (1986) video coverage, or from personal observations in the 

field The error of the visual estimates of the sediment texture has been evaluated to f 1.0 0 after 

comparison with grain size distributions obtained at several sites by standard sievebipette technique 

(McDonald and Lewis, 1973). 

The wave data are derived from a wave hindcast model (Pinchin d., 1985). The wave 

hindcasts are based on hourly wind speed records at Tuktoyaktuk h m  1970 to 1983, this timespan 

almost duplicating the field measurements of erosion (1971 to 1984). Hindcasts were performed for 

seven offshore and nearshore sites extending from Herschel Island to Atkinson Point (Fig.1). The 

hindcast procedure included wind speed, wind duration and fetch length as input data and produced 

estimates of effective significant wave height K), peak period and direction of propagation. Because 

wave generating fetches in the Beaufort Sea are limited by the extent of the sea ice, weekly ice charts 

were used to define fetch lengths. A calibration of the procedure was performed by comparing wave 

hindcasts with measured wave data at two recording stations in the Beaufort S ~ S ?  for limited periods. 

When the wave data were transfered inshore using a wave refraction analysis, poor agreement was 

found between measured wave data at one coastal site (King Point) and the predicted refracted wave data 

at the same site (Pinchin and Nairn, 1987). Because the emr  irxxiuced by the refraction analysis can 

not be quantified and to avoid supplemenmy complications due to the prediction of refracted waves, 

only deep-water wave data were used in this study. 

The magnitude and frequency of incident waves was analyzed for each site. Incoming deep-water 

waves greater than 1 m fiom a 60° sector centered normal to the coast were considered Results are 

given in relative hquency percentage of occurrence for the total 14 years hindcast period (ice free period 

only). Incoming deep-water wave energy (E) and power (P) have also been computed for every site for 

the 600 sector facing the coastline. The energy per metre width of wave crest per wave is found by: 



where p is the density of water, g is the acceleration of gravity, Ho is the significant wave height in 

deep-water and L is the peak period wave length. Then, the mean power is calculated as: 

where C is the phase velocity and P is expressed in Watts per metre length of wave crest. 

Bathymetric data, side-scan sonar records and seafloor sediment saqles were collected on the 

inner shelf, off the Tuktoyaktuk Peninsula, in September 1987 (Fig. 1). A precision range-range 

navigation system was used, providing accurate positioning to about 10 m. Side-scan sonar records 

were obtained using a 500 kHz sound source capable of resolving features of less than 10 cm relief. 

Bathymetry was obtained with a 200 lcHz echosounder kth 10 cm precision. Accoustic soundings were 

calibrated with lead line measurements between 2 and 7 metres water depths. To compare our 1987 

soundings .to 1971 bathymetry from the Canadian Hydrographic Service field sheets, we adjusted the ~ 

water depths recorded in our surveys to the marine chart datum. Sounding data on line 35 (Fig. 1) were 

corrected for the tidal difference between Tuktoyaktuk and Atkinson Point (Fig.1). then for the tide level 

at Tuktoyaktuk relative to the datum. On line 40, the sounding data were adjusted to a Canadian 

Hydrographic Service sounding bench mark onshore by measuring the water level at the time of the 

survey. We believe that the comparisons of the 1971 and 1987 sounding data are accurate to within 20 

cm. 

BLUFF RETREAT ANALYSES 

Severd studies have shown that the strength of bluff materials and the magnitude of the incident 

wave energy are major controls on the rate of horizontal cliff retreat (Sunamura, 1977; Quigley and 

Zeman, 1980; Davidson-Arnott, 1986) and are included in our analyses. Unconsolidated cliffs normally 

respond in large part to subaerial erosional processes like ground water level fluctuations within the cliff, 

runoff, weathering or softening of the cliff material (Quigley d., 1977; Kamphuis, 1986). On the - 



Arctic coast, soil stability is strongly influenced by permafrost. The presence of ground-ice in the coastal 

bluffs leads to slumping when massive ice or ice-rich sediments have been exposed to mass wasting or 

erosion. These slumps represent a particular erosional landCom, unique to permafrost environments 

(Mackay, 1966,1971; French, 1974) and have been defined genetically as retrogressive thaw flow 

slides (McRoberts and Morgenstern, 1974) and the process as retrozressive thaw fa i lq .  Retrogressive 

thaw failures often show a cyclic pattern of activity, with periods of rapid development and/or 

reactivation, separated by intervals of stabilization (Rampton and Bouchard, 1975; Harry, 1985; 

Mackay, 1986). This is in part due to the downslope acumulation of water saturated debris at the base of 

the cliff, which protects it from direct wave attack and retards the rate of thaw of the ground-ice in the 

cliff. Thaw and slumping is renewed when debris at the base of the cliff are eroded. Several authors 

have stressed the importance of this thermal-induced process in arctic coastal (Mackay, 1960, 1966, 

1986; McDonald and Lewis, 1973; Forbes and Frobel, 1985; Harry, 1985; Harper, 1978b) and 

therefore the proportion of massive ice within the bluffs was analyzed. In addition, we consider bluff 

height, grain size of bluff material, wave energy, and shoreface slope in our bluff retreat analyis. 

Simple regression analyses 

Ground-ice 

The analysis of the erosion rates measured in the field versus the percentages of visible 

ground-ice revealed a weak relationship with a correlation coefficient (r) = 0.30, but surprisingly the air 

photo measurements showed a totally insignificant correlation (r = -0.1 1) (Fig.3). If we include in the 

FM data two sites west of Tuktoyaktuk, where the entire cliff face is formed of massive ice overlain by a 

gravel-clay diamicton (Mackay, 1986). then a fairly good relationship with a positive correlation 

coefficient is found (r = 0.62). However, since the exposed cliff faces are in this case composed of pure 

ice, they are virtually melting away. Consequently, these rates can not be compared with the erosion 

rates of cliffs composed of sediments (even ice-rich sediments) and these sites have been left out of 

consideration. 

Using bluff erosion volumes (V), the massive ice content showed a stronger correlation: r = 0.95 



for the air photo data and r = 0.48 for the field measurements (Fig.3) (Table 1). those coefficients being 

statistically significant at the 99.9 % and the 95 % confidence level respectively. The ground-ice content 

appears more important in terms of volume eroded rather than in terms of retreat distance, because the 

rate of erosion is apparently controled by the volume of sediment that can be removed from the base of 

the cliffs. The cyclic pattern of activity of the retrogressive thaw failure can result in bluff retreat of 

several metres during a single season or bluff stability for several years following failure In the case of a 

high elevated cliff with a high ice content, a single phase of activity of failure during the surveyed period 

will still produce a high V on an annual basis in comparison to a moderate R. 

Sediment texture 

The rate of bluff erosion is in part a function of its composition, but this aspect is difficult to 

quantify since cliffs are often composed of mixed types of sediment deposited one upon another. 

Assuming that wave action at the base of a cliff is an important mechanism which leads to a direct 

backcutting of the cliff, or at least to the steepening of the cliff face, only the sediment texture of the 

lower part of the cliff needs to be considered when vertical variations occur. 

Regression analyses usually show very poor correlation between retreat rates and the grain size 

of the bluff sediments (Table 1) (Fig.4). Hence, it appears that the textural composition itself is not a 

major control of the coastal retreat, probabIy because bluff erosional processes are more a function of the 

geotechnical properties of the sediment. These include characteristics such as plasticity, porosity, 

consolidation pressure, water content and ice content in addition to grain size. 

Cliff height 

High cliffs show statistically insignificant comlation with low R (r = 0.29 and 0.17, Table 1). 

The highest cliffs (>20 m) nevertheless are retreating a little more slowly than cliffs with elevations less 

than 10 m as expected, because a larger quantity of debris needs to be removed before additional remat 

can occur. These results tend to confirm previous studies showing little or no relationship between 

recession rate and cliff height (Dick and Zeman, 1983; Sunamura, 1983). 



Wave height and wave power 

The relative frequency of occurrence of high amplitude incoming waves (Ho>l m) seems to have 

a moderate influence on the retreat of the coastline. The correlation coefficient (r) is 0.60 for the field 

measurement sites and 0.44 for the air photo sites (Fig.5). Although the highest retreat rates (R > 4 m 

a-l) are associated with frequencies of high amplitude waves greater than 45% some sites exposed to 

equivalent wave conditions (in terms of wave height) have much lower retreat rates, in the order of 1 m 

a-l. 

Increased wave power also correlates with higher retreat rates (r = 0.54 and 0.57). This is not 

surprising because the wave energy (and consequently the wave power) is proportional to the square of 

the wave height (equation 1). These coefficients are lower than values obtained on mid-latitude coasts by 

Quigley and Zeman (1980) and by Kamphuis (1986) where correlation coefficients for wave power vs 

retreat rate range from 0.78 to 0.90. Although our correlation coefficients reveal generally moderate 

values, high recession rates occur, in all cases, at sites exposed to high deep-water wave energy (Fig.5). 

Comparing erosion volumes to wave height and wave power reveals insignificant correlations 

(Table 1). This means that the erosion of the highest bluffs can not be fully explained in terms of wave 

energy expended on the coast or in other words that wave-induced processes alone are insufficient to 

erode large volumes of material. These analyses also tend to conf i i  that the presence of massive ice in 

the bluffs sediments and hence thermal processes have an important role on the recession of the highest 

bluffs as the massive ice shows stronger correlation with eroded volumes than with retreat rates (Table 

1). 

Shorqkce gradient 

To determine if the dissipation of the wave energy on the shelf contributes significantly to the 

stability of the shoreline, the mean shoreface slope (13) has been measured for each site out to 10 m water 

depth, using marine charts. Regression analyses showed poor conelation between the shoreface slope 

versus coastal retreat rates and erosion rates (Table 1). In an attempt to relate deep-water wave power to 

the dissipation of energy when the waves are refracted inshore, a ratio PO has been calculated which 

decreases with decreasing shoreface gradients. Low ratios would be associated with low erosion rates. 



This revealed a stronger but still moderate relationship (Table l), suggesting that the shoreface slope can 

be a factor influencing coastal stability when combined with incident wave energy. 

Multiple regression analyses 

Besides the error inherent to the data and the limitation of the statistical analyses due to the low 

number of samples, the statistical variance of the observed retreat rates may also be partly explained by 

the diversity in local erosional processes (e.g. retrogressive thaw failure, but also rotational block 

failure, block slumping, mudflows, undercutting,...). We can however conclude from our simple linear 

correlation analyses, that some factors such as sediment texture, cliff height and shoreface gradient seem 

to have minor effects on bluff retreat and that wave induced processes and ground-ice content have a 

moderate but positive influence on coastal retreat. 

Multiple regression analyses were performed on the more significant parameters to determine if 

together they can explain the erosion of the Beaufort coast. The results are given in Table 2 and do not 

significantly improve the simple correlations except when ice content and wave power are combined and 

the correlation coefficient reaches 0.74 for the AP data. Given the still moderate values of correlation 

from the multiple regression analyses, it appears that the shoreline recession is not completely explained 

by subaerial processes nor by combined wave induced and subaerial processes. Therefore, it is 

necessary to look for other mechanisms to understand the coastal dynamics. 

SHOREFACE PROFJLE VARIATIONS 

The influence of sea-ice 

In September 1987, two bathymetric transects (35 and 40) were surveyed perpendicular to the 

coast of the Tuktoyaktuk Peninsula off Atkinson Point (Fig. I), a spit linked to a sandy headland which 

retreated over 55 m between 1950 and 1971 (Harper a., 1985). Transect 35, extending offshore for a 

distance of 15 lan, indicates both erosion and accretion when compared with 1971 bathyrnetry (Fig.6). 

Between 12 and 15 m of water, about 1 m of the silty-sand substrate was eroded while in water depths 

of 5 to 10 m, accretion of up to 80 cm has taken place. Transect 40, extending 2 lan northwest of 



Atkinson Point, also shows accretion in 5-9 m of water and erosion inshare of 5 m (Fig.7). 

The erosion of the seabed in 12-15 m of water is difficult to explain solely by wave energy 

especially when seabed accretion occurs inshore. Off La Jolla beach in California for example, the sandy 

shoreface is affected all year long by an energetic wave regime, and shows minor changes due to waves. 

Precise measurements over a period of three years revealed total bathymetric variations in the range of 

only 9 cm and 5 cm at depths of 9.14 m and 15.8 m respectively (Inman and Rusnak, 1956). Therefore, 

agents other than waves must be important for erosion of the lower shoreface off Atkinson Point. 

Ice gouging may be responsible for eroding the seafloor in water depths of 12 to 15 m. 

Echosounding and side-scan sonar records show a high concentration of sea-ice related ridges and 

trenches, called ice gouges, seaward of the 12 m isobath (Fig.8), but gouges are virtually absent or 

reworked in shallower water (Fig.9). Gouges deeper than 2 m with flanking ridges of 1.6 m were 

recorded (Fig.8). The sonar records shows that 50 to 75 5% of the seafloor between 12 and 15 m water 

depth is disturbed by ice gouging. 

Tile process of ice gouging by dragging ice keels results in sediment mixing and remobilization. 

On the Alaskan Beaufort shelf, ice keels are shown to be an effective agent of sediment erosion and 

transport (Barnes and Reimnitz, 1974; Barnes u., 1984,1987; Reimnitz and Barnes, 1974, 1987). 

Most ice gouges are thought to foxm in winter when atmospheric and oceanic energy is absorbed by the 

ice canopy and transmitted to the seabed by grounded pressure ice ridges. Based on repetitive surveys 

off Alaska, the average volume of sediment excavated and remobilized by ice keels in water depths 

2 1 between 7 and 18 m is between 3,000 and 6,000 m3 km- a- (Rearic, 1986). In addition to the 

mechanical energy transmitted to the seabottom, grounded ice intensifies the hydraulic flow around the 

ice keels, leading to winnowing and transport of the fme-grained sediments. According to numerical 

. model calculations by Kobayashi u. (198 I), even coarse sand at 15 m water depth could be eroded by 

such intensifled currents. The jagged ice gouge relief itself may intensify bottom water turbulence and 

re-suspension of sediments during storms. The high rates of obliteration of the ice gouged trenches 

(Barnes and Reimnitz, 1979) strongly suggest that sediment is more mobile on such an irregular seafloor 

than on a smoothly rippled shelf surface. Although we are still unable to quantify the net effect of these 

sea-ice related processes on the mobilization and transport of sediment, we believe the reworking of the 



seabed resuits in an increased sediment concentration in the water column and therefore aids sediment 

a-anspon alongshore and offshore. 

The aggradation, at depths of 5-10 m (line 35, Fig.6), may also be related to sea-ice processes. 

This zone of accretion can be seen in detail on the nearshore transect 40 (Fig.7), west of the line 35. A 

substantial aggradation occurred h 8-9 m water depths on transect 40 while erosion took place inshore 

of 5 m. The volume of erosion and accretion between 1971 and 1987 on transect 40 has been estimated 

h m  the cross-sectional area assuming a 1 m wide comdor. The volume of sediment removed from the 

submarine slope is ca 255 m3 per metre width while the volume of accretion is ca 290 m3 per metre. The 

volume of sediment eroded h m  the 2 m high bluffs inferred from the coastal retreat rate (2.62 m a-l) is 

approximately 85 m3 per metre of coastline for the 16 years period. A total of 340 m3 of sediment is 

then estimated to have been eroded from the bluffs and upper shoreface. The relationship between this 

erosion and the volume of aggradation on the submarine slope is complicated because of longshore 

sediment transport. 

Generally, littoral sediments on a retreating shoreface are thought to be transfed seaward 

during storms by bottom return flows on the adjacent shelf floor, (Swift u. 1971; Elliott, 1986), but 

at Atkinson Point much of the costal sediment may be transported alongshore rather than seaward 

because of a strong component of littoral drift. The longshore sediment transport potential at Atkinson 

Point has been calculated by Pinchin d. (1985) from twelve different transport models and is 

estimated to be approximately 1.0 x 10' rn3 a-l toward the northeast. The potential sediment transport 

4 3 1  rates obtained from the different models range from 4.3 x 10 m a- to 1.9 x lo5 m3 a-l and are at 

least one order of magnitude higher than the volume of sediments eroded from the adjacent headland 

3 1 (2.6 x id m i ), the only obvious source of littoral sediments. According to these numerical model 

calculations, most of the sediment from the bluffs and upper shoreface is expected to be transported 

along Atkinson spit in a northeast direction. Consequently, the volume of accretion on the submarine 

slope appears large when compared to the possible sediment supply h m  the upper shoreface. Even 

though in areas with strong longshore sediment transport some apparent onshore-offshore changes on a 

profde may reflect longshore movement, these results nevertheless suggest that an offshore source of 

sediment is needed to supply the shoreface aggradation seaward of the 5 m isobath and that another 



process in addition to wave-related transport is necessary. 

Although relatively rare, ice movements of hundreds of metres or more within the fast ice zone 

have been observed in the Beaufort Sea, leading to the development of pressure ridges, ice ride-ups and 

ice pile-ups at the coast (Kovacs and Sodhi, 1980; Spedding, 1983). These types of events occur less 

frequently than ice gouging, but their potential for sediment movement toward the coast is significantly 

greater (McLaren, 1982; Arctec, 1987; Reimnitz and Barnes, 1988). In June 1987, a major ice pile-up 

was observed off Atkinson Point at a water depth of about 6.6 m (Dickins, 1987). This feature, up to 

12.5 m in elevation (Fig-lo), probably began to form in November 1986 when drift ice moved onshore 

and formed a grounded rubble field. The highest part of the pile-up consisted of pulverized dirty ice 

(Fig. 1 I), suggesting that, during construction of the pile, the advancing ice was forced down into the 

seabed, incorporating seafloor material. This single ice-push event is probably not responsible for the 

entire volume of sediment accumulated on the shoreface between 5 and 9 m of water (Fig.7 & 8), but 

may have contributed offshore sediment to the aggradation site. 

The degradation of subseabed permafrost 

Subseabed permafrost underlies most of the Beaufort Shelf (Hunter u., 1976). It is relict 

from the late Pleistocene when the seabed was exposed to subaerial arctic conditions during periods of 

lower sea level. Offshore permafrost is presently in thermal disequilibrium as a result of marine 

transgression. The resulting degradation may cause thermokarst subsidence if the frozen ground 

contains excess ice. Excess ice occurs when the volume of ice exceeds the volume of the original voids 

in the sediment (37.5% of the frozen sediment volume according to Reimnitz u. (1988). 

Several authors have suggested that the degradation of subseabed permafrost, by lowering the 

submerged profile, may accelerate coastal retreat (Mackay, 1971; Rampton and Mackay, 1971; 

Dallimore a., 1988). But, geotechnical investigations in the Canadian Beaufort Sea have revealed that 

almost 85% of the permafrost-affected material encountered in offshore boreholes contains less than 5% 

ice by volume (O'Connor, 1984). As excess ice is rarely present in the frozen sediments, generally little 

or no settlement is likely to result from the degradation of offshore permafrost. 

According to Dallimore d. (1988), subsea thermokarst conditions may occur in the nearshore 



zone with substantial settlement where high proportion of excess ice occurs in the sediment on the 

adjacent mainland as massive ice beds, ice wedges or ice lenses. But even in the nearshore zone, 

Lewellen (1973) and Reimnitz and Kempema (1987) showed that thaw settlement is usually insignificant 

(less than 10 crn), because excess ice is most abundant in the upper few metres of the coastal plain 

sediments (Sellman d., 1975) which is eroded as the bluffs retreat. Once this upper few metres is 

removed by coastal erosion, very little excess ice is left to allow the submerged nearshore profile to 

settle. At Atkinson Point, because of a low proportion of ice (< 15%) in the form of interstitial ice in thz 

surficial sediments onshore, subseabed thaw subsidence is not likely to be significant and therefore the 

deepening of the shoreface can not be explained by thaw settlement. 

DISCUSSION 

Coast$ erosion is often explained by a landward and upward translation of the subaqueous 

profile as a resuIt of relative sea level rise. The upper shoreface undzrgoes erosional retreat while 

offshore, the adjacent seafloor is aggmbng with the material eroded from the shoreface and the 

foreshore (BNu~, 1962). In this transgressive scenario, the aggradation of the seafloor seaward of the 

erosional shoreface zone results in the maintenance of the same depth of water at the same distance from 

the new coastline. In the Canadian Beaufort Sea, a 70 m rise of relative sea level occuned during the 

Holocene (Hill d., 1985), but the rate of sea level rise at present has not been clearly established 

(Forbes, 1980; Hill d., 1986). The possible sea level change for the timespan of this study remains 

extremely low (ca 1 cm) and the sea level must then be considered as stable. Therefore, relative changes 

in sea level can not explain the observed coastal erosion. 

During a period of stable sea level, the recession of the coastline must be accompanied by a 

correlative shoreface erosion and retreat. Otherwise, as the shoreline retreats, the nearshore water depths 

decrease resulting in constantly decreasing wave energy on the foreshore and thus in lower erosion rates 

and eventually in the cessation of coastal retreat. Thus, the shoreface profile must shift landwad 

concurrently with or prior to coastal retreat. This can be explained in terms of dynamic equilibrium of the 

shoreface. 

The evolution of the shoreface profile at Atkinson Point from the coast out to 5 m water depth 



(Fig.7) indicates erosion. Seaward of 5 m, accretion has taken place (Figs.6 & 7), possibly induced by 

ice-push. Further seaward, between 12 and 15 m water depths, ice gouging may be responsible for up 

to 1 m of seafloor erosion. Thaw settlement caused by the degradation of subseabed permafrost has been 

ruled out as a major contributor at Atkinson Point, A shoreface profile is at all times tending toward a 

state of dynamic equilibrium, in which "changes in the process variable allow continuous and 

compensating adjustment of the profile" (Swift, 1976, p.277). Therefore, we suggest that the important 

erosion between 12 and 15 m of water is compensated by further erosion of the upper shoreface inside 

the 5 m isobath to maintain an equilibrium profile. The sea-ice induced erosion of the lower shoreface, in 

increasing the water depths seaward of 12 m, contributes to the erosion of the profile inshore of 5 m as 

wave energy is expended further up the subinarine slope. Rapid coastal retreat without erosion of the 

lower shoreface would lead, on the contrary, to decreasing wave energy inshore as the shoreface slope 

becomes flatter and would ultimately result in decreasing erosion at the coast and nearshore. Hence, we 

suggest that the upper shoreface erosion is a continuous adjustment of an equilibrium subaqueous profile 

related to sea-ice erosion at water depths greater than 12 m. The accumulation between 5 and 9 m is seen 

here as a localized phenomenon, and the sediment is believed to be stored .temporarily during the 

shoreface translation. 

Given the problems imposed by the environment, the data presented in this paper have some 

limitations. However, from the preceeding observations and analyses, four different zones in terms of 

geomorphic processes can be distinguished (Fig. 12). Thermal and wave erosion are important at the 

bluff and foreshore while the nearshore zone out to 6 m water depth is dominated by waves and 

currents. Further offshore, from 6 to 9 m, ice pile-up and ice-push processes enhance accretion. 

Furthest seaward (>I2 m deep), ice gouging appears to be the major mechanism influencing the shelf 

floor dynamics and is driving the coastal erosion by affecting the whole submarine profile. The next 

zone inshore is a response to inshore erosion, ice push and onshore gouging and may be a temporary 

depocentre for sediments from both offshore and from the coast. Along the shallow shoreface inshore of 

5 m, wave and current processes dominate carrying mizterial alongshore and offshore, especially during 

storms. 



CONCLUSION 

The pervasive erosion along the Canadian Beaufort Sea coast is partially driven by retrogressive 

thaw failure and concurrent wave and current transport at the coast. Rates of bluff retreat are weakly 

carrelated to the amount of massive ice in the coastal bluffs and to the amount of wave energy. Increased 

quantities of massive ice and higher wave energies correlate with higher coastal retreat rates but the 

moderate to weak positive correlations suggest additional causes for the rapid coastal recession (Table 1 

& 2). Bluff erosion is complex as it is influenced by the wave energy expended on the foreshore, by the 

presence of ground-ice in the cliff sediment, and also by the action of sea ice on the seafloor of the inner 

shelf. Ice processes including ice gouging, ice pile-up, and ice enhanced current scour are eroding h e  

shoreface and nearshore area and are significant contributors to rapid coastal erosion and to maintaining 

an equilibrium shoreface profile. Resurvey of offshore profiles along the Tuktoyaktuk Peninsula 

indicates significant erosion of the shoreface to depths of about 5 m which is related to waves and 

currents while seaward, to about 10 m, accretion on the order of 50 cm over 16 years may be partly 

related to ice pile-up and ice-gouge bulldozing from offshore. Ice gouging is eroding the inner shelf at 

rates up to 6 crn per year between 12 and 14 m depths, and this may be driving the erosion observed 

inshore on the coastal bluffs and nearshore zone as the shoreface profile strives for equilibrium. 

This unique combination of thermal erosion, wave and current reworking, and sea ice induced 

processes is one of the most distinctive aspects of the coastal environment around the perimeter of the 

Arctic basin in Canada, Alaska and the Soviet Union. 
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Gra in  Ground C l i f f  Wave Wave Shore face  PD 
s i z e  ice  h e i g h t  h e i g h t  power g r a d i e n t  

> l m  (P (8) 

R (FM) 0.08 0.30 0.29 0.60" 0.54:' 0.14 0.41 

R (AP) -0.10 -0.11 0.17 0.44 0.57* -0.30 0.41 

V (FM) 0.19 0.48" -- 0.00 0.04 0.41 0.17 

V (AP) 0.87* 0.95* -- -0.43 -0.49* 0.52* 0.61" 

Table 1: Simple linear regression correlation coefficients (r) of coastal retreat rates (R) and 

erosion volumes (V) versus local geomorphic parameters. FM: Field measurement 

sites; AP: Air photograph sites. 

(*): Significant at the 95% confidence level. 



Ground ice & Ground ice & Ground ice & 
wave power grain size wave power & 

g r a i n  s i z e  

Table 2: Multiple regression correlation coefficients (r') of coastal retreat rates (R) and erosion 

volumes (V) versus local geornorphic parameters. FM: Field measurement sites; AP: 

Air photograph s!tes. 



FIGURES 

Fig.1. Location map showing the bluff retreat sites studied and the bathymetric transect locations. 

Fig.2. Massive ice bed covered by medium grained sand in coastal bluff near Warren Point, 

Tuktoy aktuk Peninsula. 

Fig.3. Coastal retreat and erosion as a function of visible ground-ice in the bluffs. FM: Field 

measurement sites; AP: Aerial photograph sites; the open triangles are minimum values of retreat 

rate. 

Fig.4. Coastal retreat as a function of grain size of the bluff sediments. FM: Field measurement 

sites; AP: Aerial photograph sites; the open triangles are minimum values of retreat rate. 

Fig.5. Coastal retreat as a function of the frequency of incoming deep-water waves higher than 1 

m and as a function of exposure to deep-water wave power. FM: Field measurement sites; AP: 

Aerial photograph sites; the open mangles are minimum values of retreat rate. 

Fig.6. Comparison of 1987 and 1971 bathymetry along transect 35. 

Fig.7. Comparison of 1987 and 1971 bathymetry along transect 40. 

Fig.8. Echosounder and side-scan sonar records showing ice gouges in 13.5 m of water (transect 

35). At that depth, 75 to 80 % of the seafloor is reworked by ice gouges. See Fig. 6 for location. 

Fig.9. Side-scan sonar record showing ice gouges reworked by waves and currents in 12 m of 

water (transect 35). 20 to 30 % of the seafloor is gouged. See Fig. 6 for location. 

Fig.10. 12.5 m high ice pile-up off Atkinson Point (by courtesy of D.F. Dickins Ass. Ltd). See 

Fig. 7 for location of pile-up. 

Fig.11. Shore side of the pile-up ridge off Atkinson Point; note the sediments with the pulverized 

ice (by courtesy of D.F. Dickins Ass. Ltd). 

Fig.12. Conceptual model for coastal erosion along the Canadian Beaufon Sea coast. Each 

physical process especially affects a particular zone but can also occur in another one. 
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R b u d :  La c6te de la Mer de Beaufon canadienne est principalement constituee de falaises meubles 

pouvant contenir de la glace de dgr6gation en proportions variables. Ces falaises connaissent des mux 

de recut tr6s 6levCs (parfois plus de 10 mla) bien que la mer soit libre de glace pendant B peine trois 

mois par an. L'emsion littorale ne peut etre expIiquCe uniquernent par 116nergie des vagues B la c6te et 

par des processus de therrn&rosion, mais aussi par l'action des glaces flottantes. L'Ctude des 

variations bathym6triques ?i l'avant-cbte, en un site de la cbte sud-est de la Mer de Beaufort, a rev616 

une h s i o n  importante (jusqu'h 1 m par endroits) entre 12 et 15 m de profondeur depuis 197 1. Ce 

creusement du profil sous-marin est caus? essentiellement par le mIage exercC par la glace de mer sur 

le fond cornme en thoignent des enregistxements de sonar B balayage lat6ral. Le recul de la ligne de 

c6te est en partie expliquC par l'hsion du profil sous-marin par les processus glaciels. Contrairement 

une id& dpandue, la glace de rner n'aurait donc pas qu'un r6le protecteur sur les littoraux des 

dgions arctiques en limitant 1'6nergie des vagues, mais conmbuerait 6galement de faqon significative B 

leur h s i o n .  

Motsclds: Arctique canadien. G~morphologie littorale. Erosion c6tikre. Glace de mer. 



Abstract: The influence of sea ice on coastal erosion in the Canadian Beaofort Sea. 

The Canadian Beaufort Sea coast consists primarily of unconsolidated cliffs in which segregation 

ground ice may occur in variable proportions. Although the Beaufort Sea is ice-free during only three 

months of an average year, the coast is undergoing regional retreat with local erosion rates as high as 

10 m/a or more. Coastal retreat can not be explained solely by wave-hduced and subaerial processes, 

but also by sea-ice related processes. The study of the bathymetry changes since 1971 at a site along 

the southeastem Beaufort Sea coast has revealed significant erosion (up to 1 m) in 12 to 15 m water 

depths. This deepening of the submarine profile is essentially caused by sea-ice gouging of the seabed 

as shown by sidescan sonar records. The coastal retreat is partly explained by the erosion of the 

subaqueous pmfrle by sea ice processes. In opposition to a generally received opinion, sea ice has not 

only a protective effect on Arctic coasts by restricting wave energy, but also contributes significantly to 

their erosion. 

Key-words: Canadian Arctic. Coastal geomorphology. Coastal erosion. Sea-ice. 



Introduction 

Selon les plus dcentes etudes menCes en Mer de Beaufon canadienne, la majoritd des littoraux 

reculent il un rythme &s rapide (B.C. McDonald et C.P. Lewis, 1973; C.P. Lewis, 1975; C.P. Lewis 

et D.L. Forbes, 1975; D.L. Forbes, 1981; J.R. Harper et S. Penland, 1982; D.L. Forbes et D. 

Frobel, 1985; J.R. Harper d., 1985; J.R. Mackay, 1986). 80% du littoral subit un recul et la vitesse 

moyenne d'Crosion est estimk B plus de 1 d a n  (J.R. Harper u., 1985). En certains endroits, le 

taux de retrait est supkrieur A 10 d a n ,  les maximums pouvant atteindre plus de 18 m/an en bordure du 

delta du Mackenzie (Fig. 1) oh un taux de recul de la ligne de c6te de 29 m/an a Ct.6 mesure en un site 

par J.R. Harper d. (1985). Comme la Mer de Beaufort n'est libre de glace que pendant trois mois 

seulement en moyenne, et que 1'Cnergie des vagues, meme pendant cette pCriode, est lirnitCe par la 

proximit6e de la banquise au large, ces taux d'erosion apparaissent extrgmement ClevCs lorsqu'on les 

compare aux taux de recul des c6tes des rCgions temp6des oh l'action Crosive des vagues peut 
..- 

s'exercer toute l'annb. ~ u s s i  faut-il faire intervenir d'autres agents et processus d'krosion, en plus 

&s processus h s i f s  engendds par les vagues, pour expliquer la rapidit6 du recul de la cBte de la Mer 

Dans cet article, les processus de thermo-erosion (lies i la fonte de materiel gelC) et d'erosion 

mkanique (induits par les vagues, les courants et la glace marine) des falaises meubles sont examines. 

Les forrnes d'accumulation marine comrne les plages, les flkhes littorales, les iles-bamkres oir les 

marais intertidaux, quoique communes dans la region, n'ont pas it6 prises en considkration car leur 

comportement g6ornorphologique face aux agents d'Crosion cliffere fondamentalement de celui des 

falaises; par condquent, leur recul, qui s'effectue bien souvent B un tout autre rythme, ne peut 2tre 

compad celui des falaises. 

Les variations bathym6triques A l'avant-cBte et les processus qui s'exercent sur les fonds 

ddimentaires peu profonds ( 4 5  m) sont Cgalement examines dans cet article. Les donnCes 

bathyrnCtriques, de sonar B balayage lateral et les saiments prClevCs sur la platefoxme continentale ont 





CtC recueillis lors d'une mission octhnographique realis& en septembre 1987 B bord du Karluk, navire 

du U.S. Geoloeical Survey. La pdcision du syst2me de navigation goniomCtrique utilisk etait 

d'environ 10 m. Les donnCes de sonar lateral ont CtC obtenues en utilisant une source sonore d'une 

fiQuence de 500 kHz capable d'enregistrer des formes de moins de 10 cm de relief. Un Cchesondeur 

d'une Wquence de 200 kHz a CtC utilist pour recueillir des relevCs bathymCtriques qui ont CtC 

cornpads aux cartes bathydniques levCes 16 ans auparavant par le Service Hydrographique du 

Canada 

PRESENTATION DU SECTEUR D'INVESTIGATION 

1) Ghlogie des formations superficielles et geomorphologie littorale 

Plus de la moitiC des 2000 lan de cbte de la Mer de Beaufort canadieme est constituck de 

falaises entaill6es dans des dCp6ts meubles quaternaires. La plaine c6ti&re B I'ouest du Delta du 

Mackenzie (Fig. 1) est compos& de depots glaciaires et marins B grains fins du Wisconsinien, 

recouverts par endroits de ddiments holochnes (V.N. Rampton, 1982). Les falaises, quoique 

gdneralement peu 6lev&s, peuvent y atteindre 50 m de cornmandement vertical, La c6te du Delta du 

Mackenzie, par contre, avec ses marais et ses slikkes, est extrEment basse et ne ddpasse pas, bien 

souvent, 1 m au-dessus du niveau moyen de la mer. L'ne Richard (Fig. I), B l'est du Delta du 

Mackenzie, est constituCe de dCpbts morainiques et fluvioglaciaires qui, selon V. N. Rampton (1988), 

dateraient du Wisconsinien inferieur. Ces dCp6ts sumontent une Cpaisse stquence de saments  

sableux pd-wisconsiniens, dont le facib indiquerait une origine Colienne (J.-S. Vincent, 

communication personnelle, 1988), recouvrant A leur tour des sables et argiles marins. La cbte est 

dominCe par des fonnes d'brosion quoique de vastes slikkes et quelques fl2ches littodes soient aussi 

prdsentes. La Pdninsule de Tuktoyaktuk (Fig. 1) est essentiellement constituk de sables plCistochnes 

recouverts d'une 6paisseur variable de s&iiments glaciogCniques d'iige wisconsinien. La partie 

sud-ouest de la Hninsule est principalement fonnCe de moraines, ou de colluvions d&vCes de 

moraines, recouvm par endroits de sddiments lacusues holochnes, alors que la partie nord-est 

comprend des sables fluvioglaciaires en partie enfouis sous des saiments lacustres ou Coliens. La cbte 



est caract6ristk par de nombreuses baies dsultant de la submersion de lacs de themnokarst (M.-H. Ruz 

d., en pdparation). Une grande variCtC de formes d'accumulation littorale se sont dCvelopp6es B 

partir de falaises dont la hauteur ne dkpasse gCnCralement pas 10 m. 

Cornme toutes les cdtes soumises B un climat froid, le littoral de la Mer de Beaufort est 

immobilid pendant lhiver par un pied de glace fme, sCparC de la glace de mer proprement dite par une 

crevasse de mar&. Le pied de glace possMe avant tout un d l e  pmtecteur en pmdgeant le rivage de 

l'action des vagues et en empikhant tout mouvement de sddirnents pendant plusieurs mois de l'annCe 

(E.H. Owens t t  S.B. McCann, 1972). 

2) Le pergdlisol 

Des conditions climatiques froides pendant le PlCistoc6ne ont conduit ii la formation de 

pergtlisol dans toute la rtgion. L'aggradation du pergClisol a provoqut la formation de glace de 

&grCgation dans le sol, parfois pdsente jusqu'h des dizaines de m8tres de profondeur (J.R. Mackay, 

1971). De la glace interstitielle (cristaux remplissant les vides dans le skknent) peut se retrouver B des 

profondem diverses, mais la glace massive (masse de glace plus ou moins pure d'au moins 10 cm 

d'ipaisseur, R.J.E. Brown et W.O. Kupsch, 1974) se rencontre principalement dans les m?tres 

sup6rieurs des tenains pergClisolCs (P.V. Sellman et., 1975) (Photo. 1). I1 existe aussi du pergelis01 

sous-marin en Mer de Beaufort. I1 s'agit d'un pergelis01 continental qui a CtC subrnergb par la 

transgression postglaciaire (J.R. Mackay, 1972). Un s a m e n t  contenant une faible proportion de 

glace y est gCntralement associt? (M.J. O'Connor, 1984; E. Reimnitz u., 1988). 

3) La plateforme continentale 

La plateforme continentale de la Mer de Beaufon canadienne s'abaisse tx5s doucement vers le 

large jusqu'h une profondeur de 70 m. Des boues marines recouvrent la paxtie centrale et externe de la 

plateforme alors qu'en deqa de l'isobathe de 10 m, les sables peuvent ttre abondants (G. Vilks d., 

1979). Le fleuve Mackmde fournit approximativernent 150 X lo6 tonnes de s6diment.s terrigZnes par 





an, principalement des limons et des argiles, et serait la source rnajeure de stkiiments fins dCposCs sur 

la plateforme depuis le debut de la transgression postglaciaire, vers 15 000 ans B.P. (P.R. Hill u., 
1985). Une dpaisseur variable de ddiments marins holoci?nes recouvre en discordance des sables 

fluvioglaciaires d'2ge wisconsinien (A. HQuette et P.R. Hill, sous presse). Le tr&s faible gradient de 

la plateforme continentale (= 1: 2000) a pour effet de ralentir la course des vagues par r6fraction sur le 

fond et de dissiper l e u  Cnergie. 

Pendant la p5iode d'eau libre, qui dure en moyenne de juillet 3 octobre, 11t5nergie des vagues 

est Ernit& par la proximid de la banquise au large. Ainsi, les enregistrements de houles en eau 

profonde revblent que pr&s de 80% des vagues ont une hauteur sinificative (Ellb) inf6rieure 2 I m 

(J.R. Harper et S. Penland, 1982). Les vagues de tempete (HIl3>2 m) proviement principalement du 

nd-ouest  et ne reprdsentent que 2% des observations. L'amplitude de la marCe en Mer de Beaufort 

est faible (marriage moyen: 0,3 m). Bien plus importantes sont les fluctuations du niveau moyen de la 

mer engendrks par les crues de temete (Stom sur& qui peuvent Clever le niveau de l'eau de plus de 

2 m sur les cikes, lorsque soufflent les tempetes du nord-ouest (J.R. Harper a., 1988). 

Pendant pr&s de neuf mois de l'annCe, la banquise limite enti2rement 1'Cnergie des vagues A la 

c6te. La banquise c6ti&re (fast-ice) commence 2 se former en octobre et ne s'immobilise que 

progressivement pendant la periode d'engel. C'est B cette 6poque de I'annCe que les poussies glacielles 

qui se ttaduisent par des empilements de glace dans la zone c8tikre (ice ~ile-UD; A. Kovaks et D.S. 

Sodhi, 1980) se produisent (A. Hhuette, sous presse). Par la suite, la banquise c6tibre devient stable 

et est habituellement immobile pendant 6 B 9 mois, tout dCpendant des ann6es. La banquise c6ti2re est 

constituk de glace de l'annt5e, dCformCe ou non, souvent en contact avec le fond (A. Kovaks et M. 

Mellor, 1974). Vers le large, sa limite externe est composCe d'imposantes crstes de pression glacielle 

dont les quilles foment des points d'ancrages A des profondeurs comprises entre 10 et 25 m (E. 

Reimnitz d., 1978). De telles metes de glace en contact avec le fond peuvent toutefois Etre prisentes 



jusqu'a une cinquantaine de mhtres de profondeur (P.W. Barnes a., 1984) . La debacle se produit 

de juin la mi-juillet avec la dttkrioration de la banquise c6tikre. Les vents, les vagues et les courants, 

peuvent alors induire des mouvements de glace brisCe vers le rivage, parfois responsables 

d'accumulation importante de sddiments sur les plages (L.H. Shapiro u., 1984; P.W. Barnes et E. 

Reimnitz, 1988). 

L'action des vagues sur les blocs de glace khouts A l'avant-plage crte des dCpressions 

(ice-wallow relief; E. Reimnitz et E.W. Kempema, 1982) dont les dimensions peuvent atteindre 3 m 

de profondeur et 50 m de d i d t r e  dans les cas extremes. Lors de l'engel des cetes, de la glace de fond 

mchor ice) et de la glace en cristaux (frazil icd peuvent incorporer d'importantes quantitks de 

d d h e n t s  dans le couvert de glace qui sont ensuite transponCs sur des distances variables (P.W. 

Barnes d., 1982; E. Reimnitz u., 1987). dynarnique morpho-s6dimentologique de la zone 

pr6-littorale est donc fortement influencte, dans cette @on, par les processus morphogtniques lies B 

la glace marine. 

L'EROSION L~ITORALE EN MER DE BEAUFORT 

Dans un environnement arctique tel que la c8te de la Mer de Beaufon, le pergelis01 joue un r6le 

important sur la stabilit6 du rivage. J.R. Mackay (1963,1966, 197 1, 1972) fut le premier auteur A 

souligner l'importance des processus morphogtniques l i 6  au pefgtlisol, et particuli&rement 21 la 

pdsence de glace dans le sol, sur 1'Crosion littorale dans la region. 

Le recul des falaises peut revstir diffCrentes formes selon la texture du mat&el, la proportion et 

le type de glace contenus dans le sament .  LA oh la base du versant est foxmk de glace massive, une 

encoche de therrndrosion peut se dCvelopper au niveau de la mer si la falaise est vive (Photo. 2). 

L'action dcanique des vagues et la dissolution par l'eau de mer pourra alors entrdner un sapement i 

la base de Ia falaise qui reculera ensuite sous l'effet de detachements et de chutes de blocs (Photo. 2). 

Dans ces falaises, des taux d'krosion de plus de 4 &an ne sont pas rares. Lorsque des terrains de 





polygones li coins de glace sont dCgagCs par la mer, les coins de glace exposCs au sein de la falaise 

fondent lentement et les polygones finissent par se dCtacher et tomber sur l'estran. 

Un autre type de forme d'Crosion de falaise est la coulCe rkgressive de dCgel (retrorrressive 

*aw flow slides de E.C. McRobens et N.R. Morgenstern, 1974) (Photo. 3) qui se rencontre 

ordinairement dans les matCriaux fins comportant une forte proportion de glace interstitielle ou de glace 

massive. Ces coulhs pos&ent frequemment, en arnont de la zone fluante, une forme de cirque avec 

cicatrice d'arrachement. Un versant d'&osion, gCnCralement de forte pente (30-35'), dornine un bassin 

de kept ion doucement inclind (5-10') caractCrisC par des processus de transport et de dC@t de 

mat6riel @.G. Hany, 1985). En certains cas, la coalescence de plusieurs de ces bassins peut conduire 

B la foxmation d'un escarpement linCaire, parall&le B la ligne de cBte. La fonte de la glace mise li nue sur 

le versant QodC conduit ZI la saturation en eau du materiel de la falaise et provoque cette forme 

particulike de solifluxion. L'irnbibation des suiments superficiels est ici favorisCe par la proximitd, 

sous la surface du sol, de la couche impermeable que constitue le sommet du pergdlisol. Les couldes 

dgressives de dt5gel sont affectks d'une dynamique cyclique, caractCrisCe par des phases d'activite, 

de stabilisation, puis de dactivation (J.R. Mackay, 1966, 1971; H.M. French, 1974; D.L. Forbes et 

D. Frobel, 1985). Ceci est dii en grande partie i l'accumulation des dCbris B la base de la falaise, ce qui 

la proege d'une attaque directe par les vagues, isole la glace dans la falaise et retarde sa fonte. La 

reprise des processus lids li la fonte, au transport du mattriel et au recul du versant, ne se reproduit 

ensuite que lorsque les dCbris ?i la base ont CtC dCgagCs. La grande variabilitd inter-annuelle des taux de 

retrait observ6 sur les sites c6tiers affectCs par des coulCes rCgrt5ssives de dCgel ( V.N. Rampton et 

J.R. Mackay, 1971; V.N. Rarnpton et M. Bouchard, 1975; D.L. Forbes et D. Frobel, 1985; D.G. 

Harry, 1985) s'explique par cette kCgularitC dans le mCcanisme de recul. Ces sites peuvent connaitre 

une Crosion de plusieurs m6tres en une seule saison (V.N. Rarnpton et M. Bouchard (1975) font Ctat 

d'un site ayant reculC de plus de 13 m en une seule tempete), puis etre stables pendant plusieurs 

annks. 





Tous ces processus et mkcanismes de recul des falaises peuvent provoquer, en un premier 

temps, un mouvement de la ligne de c6te vers le large si un important volume de skdiment est livrk B la 

zone intemdale. Dans ce cas, la falaise est protCgCe de l'irosion marine jusqu'B la dispersion 

subdquente des dkbris par les vagues et les courants linoraux. Meme si les plus forts taux de retrait 

sont habituellement observ6 dans des terrains B forte proportion de glace, le recul des falaises ne 

s'explique pas uniquement par les processus subakriens. Un agent d'krosion ou au moins de transpon 

des rnatt5iau.x est indispensable pour dCgager les debris ti la base de rtactiver le versant et les 

processus lies B la gravitd. En l'absence d'un tel agent de transport, ou si la compCtence de cet agent 

est insuffisante pour exporter le sament,  il se produit une stabilisation du versant et un d t  du recul 

de la falaise. 

E. Reimnitz et P.W. Barnes (1987) et E. Reimnitz et (1988) se sont penchks sur les 

probl5mes d'krosion rapide de la cbte nord de 1'Alaska (environ 500 km h l'ouest de notre secteur 

d'investigation), en examinant un certain nombre de processus hydrauliques et mCcaniques affectant ce 

littoral. Ces auteurs ont conclu que la ricession de la ligne de cbte ne pouvait s'expliquer uniquement 

par les vagues, les courants et l'krosion thermique, et ont sugg6re que la glace de mer constituait un 

agent conmbuant B l'krosion du rivage. A. HCquette et P.W. Barnes (sous presse) ont CvaluC 

l'importance respective des diffirents facteurs pouvant expliquer les diffgrences locales de vitesse 

d'hsion des falaises le long de la Mer de Beaufon canadienne (proportion de glace dans le sol, 

granulomCme du stkliment, hauteur de la falaise, exposition de la cbte aux vagues de tempEtes, Cnergie 

des vagues B la c6te, pente de l'avant-cbte) et ont aussi conclu que d'autres facteurs Ctaient ntcessaires 

pour comprendre les taux d'krosion mesuds le long de cette cbte. A la suite de E. Reimnitz et P.W. 

Barnes (1987) et de E. Reimnitz et (1988), ils ont igalement envisagk que la glace de mer pamcipe B 

l'krosion du littoral en Crodant le profil sous-marin. Dans cet article, nous examinerons maintenant un 

exemple de l'influence de la glace de rner sur les fonds s~mentaires  peu profonds ( 4 5  m) de la 

plateforme continentale de la Mer de Beaufort canadienne, et son r6le sur le recul de la ligne de c6te. 



LES VARIATIONS DU PROFIL SOUS-MARIN A L'AVANT-COTE 

En septembre 1987, deux profils bathymCmques (35 et 40) ont CtC levCs perpendiculairement 

au rivage de la PCninsule de Tuktoyaktuk, h proximiti de la Pointe Atkinson (Fig. 1). La Pointe 

Atkinson est une flkhe littorale s'enraqinnant A un promontoire sableux ayant reculC A un rythme de 

plus de 2,6 d a n  entre 1950 et 197 1 (J.R. Harper u., 1985). Afin de pouvoir comparer nos 

donnks bathymemques celles recueillies en 197 1 par le Service Hydrographique du Canada, nous 

avons ajusd nos enregistrements au zCro des cartes marines. Les profondeurs du profd 35 ont CtC 

corrigks selon les enregistrements de made au port de Tuktoyaktuk par rapport au d ro  des cartes, en 

tenant compte de la diffdrence de mar& entre le port de Tuktoyaktuk et la Pointe Atkinson. Dans le cas 

du profil 40, nos enregistrements ont CtC directement relit% sur terre h la borne hydrographique utilisk 

par le Service Hydrographique en 1971, en mesurant la difference d'ilivation entre la borne et le 

niveau de la mer au moment de nos levies bathymemques. La precision des comparaisons entre nos 

enregistrements et les donnCs bathymitriques de 197 1 a it6 estimie h20 cm. 

1) Le creusement du fond par la glace de mer 

Le prof11 35 s'Ctend vers le large sur une quinzaine de kilomktres. La comparaison de ce profil 

avec la bathymCtrie de 1971 dv6le une irosion du substrat dans sa partie infbrieure et une 

accumulation dans sa partie moyenne (Fig. 2). Entre 12 et 15 m de profondeur, prks de 1 m du 

substrat sablo-vaseux a CtC CrodC alors qu'entre 5 et 10 m, s'est produit une accumulation de matiriel 

pouvant atteindre 80 cm. Le profd40, situC ligkrement plus 2 l'ouest (Fig. I), montre igalement une 

accumulation entre 5 et 9 m, et une Crosion du profil entre 5 m de profondeur et la cate (Fig. 3). 

L'hsion des fonds entre -12 et -15 m peut difficilement s'expliquer uniquement par l'inergie 

des vagues, surtout lorsque se p d u i t  une accumulation de sediments h des profondeurs moindres. Au 

large de la plage de La Jolla en Californie, par exemple, 1'Crosion des fonds sableux prilittoraux est 

dduite bien que la platefme puisse etre sournise B des vagues de moyenne ou de forte knergie tout au 

long de l'annk. Des mesures prCcises, pendant une pCriode de trois ans, ont dvilC des variations 
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bathymkmques de l'ordre de 9 et 5 cm seulement A 9 et 16 m de profondeur respectivement @.L. 

Inman et G.A. Rusnack, 1956). Par conshuent, au large de la Pointe Atkinson, des processus autres 

que ceux engendds par les vagues doivent etre invoquCs pour expliquer l'importante Crosion de la 

pente sous-marine. 

Certains auteurs suggerent que la degradation du pergClisol sous-marin dans la zone 

infdittorale, en abaissant le profil subaquatique B l'avant-ccte, accC12x-e le rythme de retrait de la ligne 

de rivage (J.R Mackay, 1971,1986; V.N. V.N. Rampton et J.R. Mackay, 197 1; S.R. Dallimore 

arl,, 1988). Selon S.R. Dallimore u. (1988), des processus thermokarstiques peuvent provoquer un 

important abaissement du profil sous-marin pdlittoral lorsque la c6te est constituk de suments 

contenant une forte proportion de glace de sol sous la forme de glace massive, de lentilles de glace, ou 

de coins de glace. Toutefois, ii la Pointe Atkinson, les s6diment.s superficiels formant le promontoire 

o i ~  s'enracine la flkhe contiennent une faible proportion de glace de sol (~15%) sous la forme de glace 

interstitielle. Il est par consQuent improbable que la dtgradation du pergCliso1 sous-marin ait pu 

provoquer ici une subsidence thexmokarstique importante et l'abaissement du profrl sous-marin ne peut 

donc pas s'expliquer par un tel phtnomkne. 

Le creusement des fonds meubles par les glaces est ici largement responsable de l'erosion entre 

12 et 15 m de profondeur. Les enregistrements d'Ccho-sondeur et de sonar B balayage lateral montrent, 

B plus de 12 m de profondeur, une forte concentration de tranchCes B la surface de la plateforme, 

produites par des quilles de glace affouillant les fonds ~Mimentaires, ainsi que des metes lattrales de 

d d h e n t s  excavds (Fig. 4). La glace marine agit sur les fonds meubles en creusant des tranchCes 

(parfois de plusieurs mhres) et en entrainant le materiel (Fig. 5). Dans ce secteur, les tranchees 

peuvent mesurer plus de 2 m de profondeur et les cretes atteignent parfois 1.6 m de hauteur. A 

moindre profondeur, ces formes glacielles sont plus rares et gCnCralement de plus petites dimensions. 

La diminution des profondem vers la cbte a pour effet de ralentir, puis de stopper, la progression des 

glaces. Par la suite, les vagues et les courants remanient les skdiments de surface et effacent ces formes 
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(Photo. 4). 

Le processus de creusement par la glace de mer provoque une remobilisation des sdiments de 

surface. Au large de I'Alaska, plusieurs Ctudes ont montrC que les quilles des d t e s  de pression 

glacielles constituent un agent d'drosion et de transport efficace des s6diments superficiels de la 

plateforme continentale (R.W. Rex, 1955; P.W. Barnes et E. Reimnitz, 1974; A. Kovacs et M. 

Mellor, 1974; P.W. Barnes eta 1984, 1987; E. Reirnnitz et P.W. Barnes, 1974, 1987; D.M. Rearic 

d., sous presse). Le creusement du fond marin par la glace, entre 10 et 40 m de profondeur, y 

remaniemit entihement les sMments superficiels sur 20 cm d'dpaisseur en moins de 200 ans (P.W. 

Barnes et D.M. Rearic, 1985). Les glaces, en creusant les fonds meubles, entrainent avec elles des 

ddiments de toutes tailles et remettent en suspension les saiments fins. Ce creusement des fonds 

s&entaires se produit principalement en hiver alors que 1'Cnergie atmosph6rique et ocCanique est 

ab-e par la couverture de glace de mer qui transmet cette Cnergie sur le fond par le biais de crstes 

de pression. Ce processus agit gCnCralement avec un maximum d'eficacit6 B des profondeurs 

comprises entre 15 et 25 m (E. Reimnitz a, 1978; D.M. Rearic, 1986). 

Les mesures effectuCes par D.M. Rearic a. (sous presse) en Mer de Beaufort au large de 

lPAlaska, indiquent que le volume de saiments remanib chaque annCe par les glaces sur la plateforme 

continentale serait d'environ 6000 m3 par km2 entre 7 et 18 m de profondew. En plus de I'Cnergie 

h a n i q u e  transmise par les glaces sur le fond, une intensification des courants se produit h proximite 

des quilles affouillant la surface de la plateforme. Ceci provoque une remobilisation des st?diments fins 

qui peuvent ensuite etre transportCs en suspension sur des distances parfois considhables. Selon les 

modelisations numCriques de N. Kobayashi a (1981), une teUe intensification des coirants sur le 

fond pourrait provoquer 1'Crosion de particules aussi grossi2res que des graviers, meme 2 15 m de 

profondeur. L'inCgalitC du relief cr6C par le raclage des glaces contribuerait lui-mi5rne 2 intensifier les 

courants pr8s du fond et 2 favoriser la resuspension des sdiments pendant les temgtes. Le fait que les 

tranchCes glacielles se comblent extremement rapidement (P.W. Barnes et E. Reimnitz, 1979) suggtre 





que les s6diments sont plus mobiles sur des fonds aussi Mguliers qu'h la surface d'une plateforme 

continentale au relief adouci par des processus hydrauliques. Bien qu'il soit encore difficile de 

quantifier avec exactitude l'effet de ces processus induits par les glaces sur la rnobilisation et le 

transport des ddbents,  il est indbniable qu'ils jouent un r6le rnajeur sur la dynamique ddinentaire de 

la pax-tie peu pmfonde de la plateforme continentale de la Mer de ~ e a h  De manitn gt?nMe, la 

remobilisation des rnat&hx fins provoque un accroissement de la concentration de suments dans la 

colonne d'm, ce qui favorise le transport ddimentairc le long de la cbte et vers le large. Dans notre 

secteur d'&ude, les tranchks glacielles sont principalement orient& paralEIement h la cbte ou 

16gkement vers la dte.  Ctci indique que les sUirnents pousds par les glaces sont surtout transport6s 

le long et vers le littoral et qu'ils aboutissent vraisemblablement dans les baies, qui sont d'importantes 

zones de dCp6t, ou encore qu'ils contribuent h alimenter l'avant-c6te. 

2) L'influence des pow& glacieIIes 

Il stmble que I'aggradation rnesu.de entre -5 et :10 m (Fig. 2) puisse aussi Ctre l i k  l'action de 

la glace de mer. Cettc zone d'acmetion est visible avec plus de detail sur le pmfil40, situb h l'ouest du 

profil35 (Fig. 3). Les volumes d'brosion et d'accumulation entre 197 1 et 1987 ont Cd calculCs le long 

de ce pfil, a partir de leur surface en coupe, en prenant en consid6ration un couloir de 1 m de 

largeur. Le volume de &limeno &odes sur la pente sous-marine a ett? estirnb ii 255 m3 par d m  de 

largeur* alors que le volume &accretion est de 290 m3/m. Sur la cbte, le promontoire auquel 

s'accroche la flkhe est W C  en falaises de 2 m de hauteur ayant reculb de 2,62 d a n  en moyenne 

(J.R. Harper st al,, 1985), ce qui donne une estimation de 85 m3/m pour les 16 ans pris en compte ici. 

En ajoutant ces 85 m3/m de stdiments issus de 116rosion des falaises, le volume total &ode se chi& a 

340 m3/m. GCnMement, le long d'une c6te en cours de recul, les sediments littoraux sont transf6rCs 

vers le large Ion des ternpi3.e~ et s'accumulent l'avant-cbte (P. Bruun, 1962; D.J.P. Swift, 1976). 

Toutefois, la Pointe Atkinson, en raison d'une forte dbrive littorale, la majeure partie de ces 

m a w u x  est probablement transpode le long de la c6te plut6t que transfede vers le large. La capacitt? 

de transport &dimentake cbtier, le long de la Pointe Atkinson, a Ct6 calculk par B.M. Pinchin u. 



(1985). A partir de 12 diffhnts d & l e s  numtkiques de prddiction de dkive littorale potentielle, et a 

kt6 estimk il 1.0 X 1 6  m3 de sediments par an ven 1e nord-est. Ce taux potentiel de transport littoral 

est considCrablement plus Qev6 que le volume de mathel pouvant provenir de 1Zrosion du 

3 3 promontoire sableux A I'enracinement de la flikhe (2,6 X 10 m Ian), seule source possible de 

sddhents littoraux. Selon ces estimations, on doit s'attendre h ce que'la rnajeun sinon 11enti8re partie 

du mafie1 provenant de 116rosion des fdaises et de l'avant-plage, uansite vers le nord-est le long de la 

Pointe Atkinson, et non pas perpendiculairement au rivage. De ce fait, le volume accumule entre -5 et 

-10 m paraft plus important que le volume de st?diments pouvant provenir de la c6te et de I'avant-c6te 

et, pa. cons@uent, une aum source de scents doit Cue invoqu6e. 

Quoique relativement rares, des mouvements de glace de plusieurs centaines de m6tres 

d'amplitude au sein de la banquise c6t8re ont CtC observes en Mer de Beaufort (A. Kovacs et D.S. 

Sodhi, 1980; L.G. Spedding, 1983). Ces mouvements produisent des &tes de prcssion et des 

empilements de glace dans la zone dtikre et parfois sur les plages. Bien que se produisant plus 

rarement que les processus de creusement par les glaces, il est rewnnu que les poussCes glacielles 

peuvent transporter des volumes de sddiments beaucoup plus considkrables vers la c6te (P. McLaren, 

1982; E. Reimnitz et P.W. Barnes, 1988). En juin 1987, une crCte de poussCe glacielle de grande 

ampleur a Ct6 observk, p&s de la Pointe Atkinson, irnmobilisCe ?i environ 6 m de profondeur (Fig. 3). 

Cette mete, form& d'un empilement de blocs de glace, slClevait A plus de 12 m au-dessus de la surface 

de la banquise adjacente (Photo. 5). Lors de la formation de la d t e ,  la glace a raclC le fond et poussC 

devant elle le rnat&iel pris en charge. Certains des blocs de glace ayant 6x5 en contact avec le fond et 

charges en s&knents 6taient visibles au sommet de l'empilement Par cons6quent; la poussCe glacielle 

qui s'est produite 21 proximi& de la Pointe Atkinson a vraisemblablement contribuCe de fapn 

significative B rapport de ddiments entre -5 et -10 rn 

DISCUSSION 

L ' h i o n  des littoraux est souvent expliquCe par une hausse du niveau marin (P. Bruun, 1962; 





M.L. Schwartz, 1%7). Un tel phCnom&ne dklenche une migration vers la tern du profil transversal 

de l'avant-c6te qui se traduit par un recul de la ligne de rivage. Selon ce principe, connu sous le nom 

de "hgle de Bruun", le materiel provenant de 1'Crosion coti2re s'accumule sur la pame inf6rieure du 

profil pdittoral de telle sorte que I'Cpaisseur de la tranche d'eau littorale reste constante meme si le 

niveau marin s'el2ve (Fig. 6A). En Mer de Beaufort canadienne, la hiusse du niveau marin relatif a kt6 

d'environ 70 m pendant la transgression HoIoc2ne (P.R. Hill d., 1985). Le niveau de la mer s'est 

6lev6 rapidement pendant l'Holoc&ne ancien, mais ce rythrne a progressivement dirninu6 pendant la 

secande partie de 1'Holdne pour ne plus reprbsenter que 1 A 2 rnm par an pendant les deux derniers 

millenaires (D.L. Forbes, 1980). Bien que les variations contemporaines du niveau rnarin relatif 

n'aient pas encore 6t6 dCfinies avec precision, la hausse possible du niveau moyen de la mer pendant la 

@ride de temps correspondant h cette Ctude reste extremement faible (i.e., environ 1 cm). Par 

condquent, les changements du niveau marin ne peuvent &re invoqu6s pour expliquer I'importante 

Crosion mesunk pendant cette #ride, autant sur le littoral qu'h l'avant-c6te. 

Pendant une ptkiode de stabilite du niveau marin, la recession de la ligne de c6te doit &re 

accompagntk par une Crosion et un retrait du profil sous-marin, faute de quoi, au fur et h mesure que la 

c6te recule, la pente du profil pdlittoral et les profondeurs B I'avant-c6te diminuent ce qui provoque 

une dkmissance de I'Cnergie des vagues h la cbte (Fig. 6B). Il a CtC rnontr6 que la pente de 

I'avant-c6te et l'6paisseu.r de la tranche d'eau littorale et @littorale sont des facteurs dbterminants 

controlant la dissipation et la conservation de l'Cnergie des vagues (L.D. Wright d., 1979; A.D. 

Short et P.A. Hesp, 1982). Par consQuent, cornme l'ont soulign6 R.G.D. Davidson-Arnott et R.W. 

Askin (1980), Ie profd sous-marin doit lui-aussi reculer (Fig. 6C), sinon 1'Cnergie des vagues h la cbte 

diminuera progressivement ce qui se traduira par un ralentissement puis finalement par un arr2t de 

l'kosion littorale. Ceci peut etre expliquC en terme dfQuilibre dynamique du profil pdlittoral. 

Le concept de profil d'huilibre a CtC maintes fois utilis6 en g6omorphologie littorale et 

sous-marine, mais a Ct& le sujet d'interpdtations diverses. Pour certains chercheurs, B la suite de D. 





Johnson (1919), les cBtes en voie de recul rapide posddent un profil en dCdquilibre, l'dquilibre ne 

pouvant &re da l id  que dans le cas de littoraux stables ou reculant lentement. Il est en fait important de 

faire clainment la distinction enm le concept de maturitd et celui d'Quilibre du profd @littoral. Selon 

D. Johnson (1919), le profd devient de plus en plus plat en passant par des stades de "jeunesse", de 

"mannit&', et de "vieillesse", jusqulB aneindre un Ctat d'6quilibre stati'que caractkrid par un 

applanissement tel que l'hosion marine agit si faiblement qu'elle en est negligeable. Il a C d  mend 

depuis quc ccttc vue h i t  im5alist.e car elle ne prends pas en compte l'interdependance des processus 

affeztant un syseme en 6quilibx-e ainsi que le caracthe continu de leur action (voir D.J.P. Swift, 1975, 

pour une discussion complhte sur le sujet). Un systkme est en Quilibre lorsque, soumis B une action, 

il rhgit  d'une f a ~ o n  telle qu'il s'adapte B cette action en faisant disparaitre la pression qu'elle 

engendrait sur lui. En ce sens, une plage, par exemple, est en huilibre dynamique lorsque, rgagissant 

B une ternfie, sa pente s'affaiblit en devenant plus conforme aux conditions hydrodynamiques du 

moment Dc la mEme faqon, un profil pklittoral est B tout moment en Ctat d'Quilibre dynarnique, car 

mute fluctuation dans l'intensid des processus agissant B sa surface entrdne un rhjustement continu 

du profil afin de compenser les variations des processus I'affectant @.J.P. Swift, 1976). Par 

consdquent, le tenne d6s6quilibre ne devrait s'appliquer qu'aux c6tes rocheuses ou tectoniquement 

actives, c'est B dire 18 oh plus de temps est nCcessaire pour que s'effectue le kajustement du profil. 

L'evolution du pmfil sous-marin, pr&s de la Pointe Atkinson, montre que le versant a Ctd 6rod6 

entre la d t e  et 5 m de profondeur (Fig. 2). Entre -6 et -10 m, une accumulation de saiments s'est 

produite (Figs. 2 & 3). fort probablement en dponse A des processus de poussk glacielle. De 12 A 15 

m de profondeur, le creusement par les glaces a pu provoquer prhs de 1 m d'krosion des fonds 

rneubles par endroits. Comme la pente subaquatique tend, en tout temps, B Ctablir un profil en kquilibre 

avec les processus physiques qui l'affectent, I'importante erosion entre 12 et 15 m, est compensCe par 

une erosion de la partie sup6rieui-e du profil afin de maintenir cet kuilibre dynamique. L'hsion 

glacielle, en accroissant les profondeurs dans la partie basse du profd, permet A 1'Cnergie des vagues 

de se transmettre plus haut sur le versant sous-marin et contribue ainsi B l'Crosion mesurk 3 moins de 



5 m de profondeur. Un recul rapide de la ligne de c6te sans Crosion de la partie infkrieure du profil 

prklittoral conduirait, au contraire, B une dCcroissance de l'inergie des vagues h la c6te au fur et h 

rnesure que la pente sous-marine s'amenuiserait (Fig. 6B), ce qui se solderait par une dhoissance du 

rythme d'drosion de la c8te et fmalement une stabilisation de la ligne de rivage. Ces dsultats sugghent 

qu'en M a  de Beaufa, l'Crosion de la partie supt5rieure du versant pGlittoral est un ajustement continu 

du profil d'@uililn-e subaquatique B une erosion exerck par la glace de mer sur sa partie infkieure. 

L'accwnulation de mathiel entre 6 et 10 m de profondeur est un p h d n d n e  t&s localid, limit6 B un 

site & pou& glacielle, et ne repdsente probablement qu'un de@t temporake de stdhents pendant 

le retrait du profrl sous-marin. 

Bien que cette 6tude iit 6tC limit6e h un secteur relativement restreint de la d t e  de la Mer de 

Beaufort (en raison de l'impossibilit6 dans ce type d'environnement de trouver des donnks 

bathymdtriques anciennes sufisamrnent prkises pour d'autres secteurs catiers), il semble que l'on 

puisse &gaga quatre zones distinctes en terrnes de processus morpho-s6dimentologiques (Fig. 7). La 

c8te propment dite est principalement sournise B 1'Crosion thermique et h l'action mecanique des 

vagues. Jusqu'h 5 ou 6 m de profondeur, les vagues et les courants sont les agents contr6lans le plus 

efficacement les processus d'6rosion et de transport de sMments qui peuvent m s i t e r  le long de la 

c6te oii ttre export& vers le large. La zone comprise entre -6 et -10 m, est affect& par des processus 

de poussk glacielle qui semblent conttibuer h apporter du mat6riel en direction de la &te. A plus de 12 

m de profondeur, l'action des glaces apparait comme le mkanisme majeur influen~ant la dynamique 

morpho-sddimentologique des fonds s6dimentaires. Cette erosion glacielle conmbue 

vraisemblablement favoriser l'erosion de la c6te en se dpercutant sur l'ensemble de la pente 

sous-marine. 

Conclusion 

L'hsion du littoral en Mer de Beaufort canadienne est due en partie B des processus de 

thermo-erosion et h l'action des vagues, mais serait aussi influencCe par les actions Crosives exercCes 
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par la glace de mer sur les fonds meubles peu profonds de la plateforme continentale. Les quilles de 

d t e s  de pression glacielle entrent en contact avec le fond et remanient le sddhent. La glace creuse des 

tranch4.e~ h la surface de la plateforme, transporte directement du mathel sur le fond et remet en 

suspension les ddiments fins. Ces processus peuvent provoquer une krosion importante des fonds 

&dimentakes et favoriser 116rosion littorale en affectant l'ensemble du versant sous-marin qui se 

modifie afin de maintenir un profil d'Quilibre. P&s de la Pointe Atkinson, des donnCes 

bathymCtriques obtenues A 16 ans d'intervale, ont dvC1C que les fonds ont Ct6 CrodCs 8 une vitesse de 6 

cm par an enm 12 et 14 m de profondeur. Contrairement B une idCe dpandue, la glace de mer n'aurait 

donc pas qu'un r6le protecteur sur les littoraux des dgions arctiques en limitant I'Cnergie des vagues, 

mais contribuerait Cgalement de fapn  significative h leur 6rosion.Une accumulation de I'ordre de 50 

cm s'est Cgalement produite entre 6 et 9 de profondeur, probablement induite en grande partie par des 

processus de poussk glacielle, ceci Ctant un phdnom5ne beaucoup plus localid. 

Le recul des d t e s  en milieu arctique est un ph6nom5me complexe, caract6rid par l'interaction 

de divers processus. La rkession de la ligne de rivage depend directement de la proportion de glace de 

sol dans les formations superfielles et de l'dnergie des vagues, et serait aussi affectee par l'action de la 

glace de mer h la surface de la plateforme continentale peu profonde. Cette combinaison unique 

d'agents d 'hs ion  fait de la zone &ticre en milieu arctique un enviro~ement tout ?i fait original en 

g&morphologie littarale 
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Fig. 1. Carte de localisation du terrain d'ktude et des profils bathymemques. 

Location map of the study area showing the bathymemc transect locations. 

Fig. 2. Comparaison de la bathymkme en 1971 et en 1987 le long du pmfd 35. 

Comparison of 1987 and 1971 bathymetry along transect 35. 

Fig. 3. Comparaison de la bathymktrie en 1971 et en 1987 le long du profil40. 

Comparison of 1987 and 1971 bathymetry along transect 40. 

Fig. 4. Enregistrements d'khosondeur et de sonar balayage lat6ral montrant les tranchkes et les 

d t e s  glacielles 13,5 m de profondeur le long du profil35. A cette profondeur, 75 A 80% de 

la surface du fond est affect6 par la glace de mer. 

Echosounder and side-scan sonar records showing ice scours in 13.5 m of water (transect 35). 

At that depth, 75 to 80% of the seafloor is reworked by ice scours. 

Fig. 5. Bloc-diagramme illustrant le processus de creusement des fonds meubIes par la glace de 

mer (d'apds E. Reimnitz u., 1973). 
Block diagram showing the process of ice-scouring on the seafloor (after E. Reimnitz u., 
1973). 

Fig. 6. Illustrations schbmatiques des variations de l'energie des vagues en fonction du recul de la 

ligne de rivage et des variations bathymbmques A l'avant-c6te pendant une phase de stabilitg ou 

de hausse du niveau marin. L'knergie des vagues au large est la mCme dans tous les cas et la 

d&ive littorale est considCde comme Ctant 6gale dans un sens comme dans l'autre. Dans ces 

schCmas, I'kpaisseur de la tranche d'eau est le facteur principal controlant la conservation de 



1'Cnergie des vagues. 

A) Conservation de I'Energie des vagues lors d'une hausse du niveau marin (modifiC d'ap*s 

Bruun, 1962): A Savant-c6te, 1'Epaisseur de la tranche d'eau reste constante (PI = P2); plus 

p&s de la c8te, la profondeur reste constante (pl = p2) A la &me distance (d) de la nouvelle 

ligne de d t e .  

B) Diminution de I'Cnergie des vagues lors d'une phase de stabilitC du niveau marin: Les 

profondeurs diminuent A l'avant-c6te (P1>P2), ce qui provoque une diminution de l'tnergie 

des vagues, une plus faible Erosion p&s du rivage et un amoindrissement des profondeurs 

@1>~2). 

C) Conservation de l'knergie des vagues par recul du profil sous-marin lors d'une phase de 

stabilit6 du niveau marin: Les profondeurs restent constantes dans le bas du proN (PI = P2) 

car il y a h s i o n  ou nondEposition; dans ce cas, les vagues peuvent continuer d'Eroder 

efficacement le haut du profil et de rnaintenir les memes profondeurs B la m2me distance de la 

Schematic illustration of wave energy variations as a function of coastline retreat and 

bathymetric changes on the shoreface with a rising or a stable sea level. The deep-water wave 

energy is the same in all cases and the longshore drift is assumed to be equal in both directions. 

In these schematic models, the water depth is the major factor controlling the dissipation of 

wave energy. 

A) Preservation of wave energy during a sea level rise (modified after Bruun, 1962): On the 

lower shoreface, the water depth remains constant (PI = P2); on the higher shoreface, the 

water depth remains the same (pl = p2) at the same distance (d) from the new coastline. 

B) Decrease in wave energy during a phase of sea level stability: Water depths decrease on the 



lower shonfacc (P1>P2) resulting in wave energy reduction, less erosion near the coast, and 

decreasing water depths on the higher shoreface (p >p2). 

C) Preservation of wave energy by shoreface reneat during a phase of sea level stability: Water 

depths remain constant on the lower shoreface (PI = P2) because of erosion or sediment 

by-passing, in this case, waves can continue to erode effectively the higher part of the profile 

and maintain the same water depth at the same distance from the new coastline (pl = p2). 

Fig. 7. M d l e  conceptuel illustrant les processus d'Crosion et de sumentation dans la zone c8ti2re de 

la Mer de Beaufort canadienne. 

Conceptual model showing the processes of erosion and sedimentation in the coastal zone of 

the Candian Beaufort Sea. 
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LEGENDES DES PHOTOGRAPHIES 

Photo. 1. Falaise de glace massive recouvene de sables moyens sur la'&te de la PCninsule de 

Tuktoyaktuk. La hauteur de la falaise est d'environ 6 m. 

Cliff composed of massive ice overlain by medium-grained sands along the Tuktoyaktuk 

Peninsula coast. Cliff height is approximately 6 m. 

Photo. 2. Erosion de falaise B haute proportion de glace de sol par detachement de blocs, PCninsule 

de Tuktoyaktuk. Notez I'encoche de thermo-6rosion 2 la base de la falaise (indiqu6e par la 

flkhe). La personne au bord de la falaise donne I'khelle. 

Erosion of an ice-rich cliff by block slumping, Tuktoyaktuk Peninsula. Note the 

thermo-erosional niche at the base of the cliff (shown by arrow). Person at the edge of the 

cliff for scale. 

Photo. 3. Caulk dgressive de dtgel affectant une falaise sur la c8te du Yukon. 

Remgressive thaw flow slide on a cliff along the Yukon coast. 

Photo. 4. Enregistrement de sonar B balayage lateral montrant des tranchCes glacielles rernaniis par 

les vagues et les courants ?t 12 m de profondeur le long du profil35. 

Side-scan sonar record showing ice scours reworked by waves and currents in 12 m of 

water (transect 35). 

Photo. 5. Empilement de glace B l'avant-plage de la Pointe Atkinson, B une profondeur de' 6.6 m. 

. La personne au sommet de la &te de glace donne 1'6chelle. 

Ice pile-up off Atkinson Point, immobilized in water depth of 6.6 m. The person on the 

cnst of the pile-up gives the scale. 
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L'action de la glace de me: sur les fonds sedimentaires 
pr6littoraux de la Mer de Beaufort canadienne 
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1006, Dartmouth, Nouvelle-Ecosse, B2Y 4A2, Canada. 

Abstract: The Canadian Beauforr Sea is completely ice-covered during the winter months. During 
that period, the keels of sea-ice pressure ridges interact with the seafloor on the inner shelf, scouring 
the bottom and reworking the sediment. Considerable ice-induced erosion (up to 1 m over 16 years) 
occurred at one coastal site in water depths of 12 to 15 m, and ice-push accretion took place between 5 
and 9 m of water. 

Introduction 

La plateforme continentale de la Mer de Beaufort canadienne s'abaisse trks doucement vers le large 
jusqu'8 une profondeur de 70 m. Des boues marines recouvrent la pame centrde et externe de la 
plateforme (Vilks et al., 1979) alors qu'en d e ~ 8  de l'isobathe de 10 m, les sables peuvent etre 
abondants. Le fleuve Mackende fownit approxirnativement 150 X lo6 tonnes de s&imenu terrighes 
par an, principalement des limons et des argiles, et serait la source majeurc de sediments fins deposes 
sur la plateforme depuis le debut de la transgression postglaciaire, vers 15 000 ans B.P. (Hill et a!., 
1985). La Mer de Beaufort canadienne est couvene par la banquise pendant @s de 9 mois par an. Des 
cretes de pression glacielle entrent en contact avec les fonds meubles de la partie interne de la 
plateforme continentale, mod5lent la morphologie sous-marine superficielle et influencent la 
dynamique saimentaire. Dans cet article, les variations bathymetriques A l'avant-c8te et les processus 
qui s'exercent sur les fonds ddimentaires peu profonds (c15 m) sont examines. 

CaractCristiques de la banquise c8tiere en Mer de Beaufort 

La pCriode d'eau libre dure, en moyenne, de juillet B octobre quoique de la glace de d6rive soit 
parfois pdsente. La banquise c6ti5re Cfast-ice) commence B se former en octobre et ne s'immobilise 
que progressivement pendant la *node d'engel. Des pousstes glacielles ~sponsables d'empilements 
de glace dans la zone c8tike (ice pile-up) peuvent se produire A cette epoque de l'annk. Par la suite, la 
banquise c6tiere devient stable et est habituellement immobile pendant 6 A 9 mois, tout dependant des 
annies. La banquise c6ti2re est constituie de glace de l'annke, dtform6e ou non, souvent en contact 
avec le fond (Kovacs et Mellor, 1974). Vers le large, sa lirnite externe est composke d'imposantes 
cretes de pression glacielle dont les quilles foment des points d'ancrages B des profondeurs comprises 
entre 10 et 25 m (Reimnitz et al., 1978), bien que de telles crites de glace en contact avec le fond 
puissent Etre presentes jusqu'8 une cinquantaine de m2tres de profondeur (Barnes et al., 1984) . La 
debacle se produit de juin il la mi-juillet avec la dCtCrioration de la banquise c6tih-e. Les vents, les 
vagues et les courants, peuvent alors induire des mouvements de glace brisCe vers le rivage, parfois 
responsables d'accumulation importante de s6diments sur les plages. 



L'influence de la glace de mer sur la morphologie 
sous-marine et la dynamique ddimentaire A I'avant-c6te 

En septembre 1987, deux profils bathymetriques ont 6t6 lev& perpendiculairement B la c6te de la 
PCninsule de Tuktoyaktuk (Fig. I), au large d'un site c6tier ayant reculC de plus de 55 m entre 1950 et 
197 1 (Hhuette et Barnes, sous presse). Nos donnCes bathyrnetriques ont CtC comparCes, aprh avoir 
CtC ajustees au zero des cartes marines, aux enregistrements recueillis en 1971 par le Service 
Hydrographique du Canada. 

Le transect 35 (Fig. 1) s'Ctend vers le large sur une distance de 15 lan. Depuis 1971, Crosion et 
accumulation ont affect6 ce profd sous-marin. Entre 12 et 15 m de profondeur, pr2s de 1 m du substrat 
sablo-vaseux a kt6 C d C ,  alors qu'entre 5 et 10 m s'est produit une accumulation de materiel pouvant 
atteindre 80 cm. Le profd 40 montre Cgalement une accumulation sensible B une profondeur similaire, 
mais en d e ~ a  de l'isobathe de 5 m, le profil a Ctt? CrodC. I1 est difficile d'expliquer une telle 6rosion du 
fond marin, entre 12 et 15 m de profondeur, uniquement par 1'Cnergie des vagues. Les plateformes 
continentaIes des regions tempedes sont en gCn&al caractCris6es par une mobilitC sedimentaire 
beaucoup moins importante il de telles profondeurs, bien que 1'Cnergie des vagues s'exerce toute 
l'annee. Par condquent, d'autres facteurs sont nkessaires pour expliquer 1'Crosion qui a affectCe ce 
profil depuis 197 1. 

Fig.  I .  Localisation du secteur d'ktude (en cartouches, profils bathyme'triques). 



Les enregistreinents d'khosondeur et de sonar la th1  ont rev616 que l'action de la glace de mer sur 
le fond atteignait son intensite maximum entre - 12 et - 15 m. A ces profondeurs, les glaces creusent des 
tranchCes pouvant atteindre plus de 2 m de profondeur et produisent des rides latdrales depassant 
prufois 1,5 m de hauteur. Toujours aux mEmes profondeurs, les donnCes de sonar lateral indiquent 
qu'entre 50 et 75 % de la surface du fond rnarin a 6tC recemment affect6 par les glaces. Les glaces, en 
creusant les fonds meubles, entrainent avec elles des saiments de toutes tailles et remettent en 
suspension les samen t s  fins. En plus de 1'Cnergie mdcanique transmise par les glaces sur le fond, 
une intensification des courants se produit B proximite des quilles affouillant la surface de la 
plateforme. Ceci provoque une remobilisation des saiments fins qui peuvent ensuite Etre transponCs 
en suspension sur des distances considerables. I1 a CtC montrk que de tels processus induisent un 
remaniement complet de la couche superficielle des ddiments de la partie interne de la plateforme 
continentale (Reimnitz et Barnes, 1974). Faute de pouvoir s'expliquer uniquement en termes de 
processus hydrauliques, l'erosion du profil entre -12 et -15 m peut donc en grande partie se 
comprendre en faisant intervenir des processus glaciels. 

L'aggradation mesurCe entre 5 et 10 m de profondeur peut aussi t e e  liCe B I'action de la glace de 
mer. Cette zone &accretion est visible avec plus de detail sur le profil40, situC 9 l'ouest du profil35 
(Fig. 1). Les volumes &erosion et d'accumulation entre 1971 et 1987 ont CtC calculCs le long de ce 
profil, B partir de leur surface en coupe, en prenant en consideration un couloir de 1 m de largeur. Le 
volume de sediments C d t s  sur la pent sous-marine a t td  estimt? B 255 m3 par metre de largeur. alors 5 que le volume d'acmtion est de 290 m /m. En ajourant les 85 m3/m issus de 1'Crosion des falaises, le 
volume total e r d  se chiffre B 340 rn3/m. GCnCralement, le long d'une c6te en cours de recul, les 
sediments littoraux sont transf6ds vers le large lors des temp2tes et s'accumulen: B l'avant-c6te. 
Toutefois, B la Pointe Atkinson, en raison d'une forte derive littorale ayant la capacid de transporter 
plus de 10 fois le volume de st?diments fournis par 1'Crosion littorale (HCquene et Barnes, sous 
presse), la majeure partie de ces matdriaux est probablement transportt?e le long de la c6te plut6t que 
transferee vers le large. Be ce fait, le volume accumulC entre -5 et -10 m apparait plus important que le 
volume de sCdirnents pouvant provenir de la cdte et de l'avant-c6te et, par consQuent, une autre 
source de s&iiments doit etre invoquk. En juin 1987, une d t e  de pousde glacielle de grande ampleur 
a CtC observCe ii cet endroit, immobilisCe 9 environ 6 m de profondeur. Cette d t e ,  formCe d'un 
empilement de blocs de glace, s'Clevait 8 plus de 12 m au-dessus de la surface de la banquise 
adjacente. Lors Be la formation de la d t e ,  la glace a raclC le fond et puss6 devant elle le matkriel pris 
en charge. Certains des blocs de glace ayant CtC en contact avec le fond et charges en scents dtaient 
visibles au sommet de l'empilement. Bien que se produisant plus rarement que les processus de 
creusement par les glaces, il est reconnu que les poussks glacielles peuvent transporter des volumes 
de s6diments beaucoup plus considhbles (Kovacs et Sodhi, 1980). La poussCe glacielle qui s'est 
produite B proximite de la Pointe Atkinson n'est probablement .pas e n t i h e n t  responsable de 
l'accumulation constatbe entre -5 et -10 m, mais elle a wais~mblcblement contribuCe de fagon 
significative 2 rapport de st5d.iment.s. 

Conclusion 

La glace de rner, en entrant en wnmct avec les fonds meubles de la partie intcrne de la plateforme 
continentale de la Mer de Beaufort, influence de plusieurs facons la rnobilitC stkhentaire. En creusant 
la surface de la plateforme, les glaces transportent directement des skdiments pris en charge par 
contact avec la glace ou en poussant du mrteriel au devant d'elles. L'affouillement des glaces sur le 
fond provoque Cgalement la remise en suspension des sediments fins, ce qui, conjugud B 
l'intensification des courants qui se produit 9 proxirnitC des quilles de glace, accroit la concentration de 
sidiments dans la colone d'eau et favorise ainsi le transport sddimentaire. Le creusement par les glaces 
peut provoquer une Crosion rapide et imponante des fonds sddimentaires, particulii$rement a des 



profondeurs comprises entre 12 et 15 m selon cette etude. Des poussCes glacielles peuvent egalement 
etre h l'origine d'une accumulation de materiel vers la cbte. Bien qu'il soit encore difficile de quantifier 
de fagon precise les effets de ces processus zonaux sur la dynamique stkiimentaire des plateformes 
continentales des regions arctiques, il est evident qu'ils participent de faqon importante A la 
mobilisation et au transport du materiel. 

Rernerciements: Ies remarques et suggestions de D.L. Forbes, M.H. Ruz et R.B. Taylor ont contribuC 
3 arnCliorer cet article. 
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RESUME : 

D'apres les resultats des recherches recentes menees sur le 

Quaternaire du Svalbard, llauteur examine les nouveaux 

developpements et les hypotheses concernant la reconstitution 

chronologique des principaux evhements glaciaires et marins 

pendant le Plkistocene sup6rieur et llHoloc&ne. L'etat des 

connaissances a beaucoup progress6 ces dernieres annees, 

particuliGrement en ce qui a trait ii la glaciation weichselienne. 

L'extension glaciaire weichselienne fut beaucoup moins etendue 

qu'on ne le pensait auparavant, et de nombreuses regions cbtieres 

de l'ouest du Spitsberg furent libres de glace pendant le Weichsel 

superieur. On connaIt maintenant l'existence de depbts marins 

datant d'un interstade weichselien. Le soulevement 

glacio-isostatique postglaciaire est termine dans la plupart des 

regions, et les c6tes de l'archipel seraient meme actuellement 

soumises & une transgression marine. 

ABSTRACT : 

According to recent investigations carried out in Svalbard, 

the author reviews the results and hypotheses on the glacial 

chronology and the relative sea level history during the Late 

Pleistocene and the Holocene. Our knowledge concerning the Late 

Quaternary history of the Svalbard archipelago was greatly improved 

during the last few years, especially on the Weichselian 

glaciation. This glaciation was less extensive than previously 

assumed, since many areas were ice-free on the west coast of 



Spitsbergen in Late Weichselian times. The occurrence of 

Weichselian interstadial marine deposits is well known in many 

parts of Svalbard. The post-glacial glacio-isostatic uplift is now 

stopped in almost all areas of the archipelago and it seems that a 

marine transgression is presently in progress on Svalbard coasts. 



I. INTRODUCTION 

Le S v a l b a r d  est un  a r c h i p e l  d o n t  b e s  p r i n c i p a l e s  i l es ,  

S p i t s b e r g ,  N o r d a u s t l a n d e t ,  Kong K a r l s  Land, Barentsraya e t  Edgenya 

( f i g . 1 )  emergen t  d ' u n e  p l a t e f o r m e  de 1 0 0  200 m de p r o f o n d e u r  q u i ,  

v e r s  l e  s u d ,  s ' k t e n d  j u s q u ' a  l a  Norvege. L e s  premieres r e c h e r c h e s  

s u r  l e  Q u a t e r n a i r e  du S v a l b a r d  d e b u t e r e n t  pendan t  l a  deuxieme 

moitie du X I X ~  siecle. D e s  cet te  &poque, A. N o r d e n s k i a l d  (1876)  

e x p r i m a i t  une  o p i n i o n  s e l o n  l a q u e l l e  une c o u v e r t u r e  d e  g l a c e  

beaucoup p l u s  g r a n d e  ava i t  r e c o u v e r t  l ' a r c h i p e l  d a n s  l e  p a s s e ,  

comme l ' i n d i q u a i e n t  les r o c h e s  p o l i e s  a v e c  s tr ies g l a c i a i r e s ,  l e s  

b l o c s  e r r a t i q u e s  s u r  l e s  p l a t e a u x  ou l e s  montagnes e t  l e s  v a l l e e s  

e t  les c i r q u e s  s u r d i m e n s i o n n 6 s  p a r  r a p p o r t  aux  g l a c i e r s  a c t u e l s .  

On a c r u  p e n d a n t  longtemps  q u e  les s e u l s  d e p 6 t s  que  l ' o n  

p o u v a i t  t r o u v e r  a u  S v a l b a r d  e t a i e n t  ceux  de l a  d e r n i e r e  g l a c i a t i o n ,  

r e c o u v e r t s  de s 6 d i m e n t s  h o l o c e n e s ,  c a r  c e t t e  g l a c i a t i o n  a u r a i t  

efface e t  d e t r u i t  les d e p 6 t s  a n t e r i e u r s .  Cependant ,  l ' o b t e n t i o n  de 

d a t a t i o n s  a b s o l u e s  6 l ' a i d e  du c a r b o n e  1 4  a  demont re  l ' e x i s t e n c e  de 

d e p b t s  p l u s  a n c i e n s .  L a  p r e m i e r e  e v i d e n c e  d e  d e p b t s  m a r i n s  

p l e i s t o c e n e s  a e te  o b t e n u e  p a r  W .  B l ake  (1961a)  a u  N o r d a u s t l a n d e t .  

Depu i s ,  de nombreuses  r e c h e r c h e s  o n t  k t 6  menees d a n s  l e  b u t  

d ' e t a b l i r  l ' h i s t o i r e  des g l a c i a t i o n s  a u  S v a l b a r d ,  e t  l ' u t i l i s a t i o n  

d e  n o u v e l l e s  t e c h n i q u e s  d e  d a t a t i o n  a  grandement  f a i t  a v a n c e r  l a  

c o n n a i s s a n c e  s u r  ce s u j e t  quoique d e  nombreuses  i n c e r t i t u d e s  

s u b s i s t e n t .  La d e t e r m i n a t i o n  d e  l ' 3 g e  d ' u n  e c h a n t i l l o n  o r g a n i q u e  

par l e  c a r b o n e  14 p r e s e n t e  e n  e f fe t  l ' i n c o n v e n i e n t  de n e  p o u v o i r  



remonter dans le temps que jusqu'a 40 000 ans, encore que de 

nombreux auteurs considerent meme que la limite de fiabilite de 

cette technique n'excede pas 30 000 ans. Depuis quelques annees, 

afin de pouvoir 6tendre les datations B des pkriodes plus 

anciennes, on a utilise la methode de thermoluminescence du quartz 

qui possede l'avantage de pouvoir dater des d6pBts jusqu'h lo6 

annees BP (L.S. Troitsky et al., 1979; J.M. Punning et L.S. 

Troitsky, 1981). L'utilisation de l'aminostratigraphie (amino acid 

-) (G.S. Boulton et al., 1982; G.H. Miller, 1982) a 

permis de mettre en evidence l'existence de phases de dep6ts 

jusqu'ici insoup~onnees, mais le peu de precisions des dates 

obtenues par cette methode (les Ziges donnes sont compris dans une 

fourchette pouvant depasser plusieurs centaines de milliers 

d'annees) ne nous renseigne que de facon tres approximative. Aussi, 

les dates attribuees aux differents evenements quaternaires ne 

peuvent nous renseigner que dans les grandes lignes en ce qui 

concerne les episodes les plus anciens. Toutefois, il est 

indeniable que l'ktat des connaissances sur le ~uaternaire du 

Svalbard, particulierement le Quaternaire recent, a beaucoup 

progress6 ces dernieres annees et nous nous proposons d'effectuer 

dans cet article une mise au point sur le sujet. 

11. LE PLEISTOCENE 

Les d6p6ts et les formes glaciaires, visibles dans les zones 

aujourd'hui dkglacees du Svalbard, attestent l'existence de 

glaciations considerablement plus importantes dans le passe. Selon 



G . H .  M i l l e r  ( 1 9 8 2 ) ,  l e  p l u s  v i e i l  6 p i s o d e  g l a c i a i r e  d o n t  il 

s u b s i s t e  e n c o r e  d e s  t r a c e s  p o u r r a i t  d a t e r  de p l u s i e u r s  m i l l i o n s  

d ' a n n 6 e s .  S e l o n  cet a u t e u r  q u i  a p l u s  p a r t i c u l i e r e m e n t  t r a v a i l l e  en  

p k n i n s u l e  d e  Br0gger  e t  a P r i n s  Karls F o r l a n d ,  on p o u r r a i t  

d6nombrer a u  moins q u a t r e  6 p i s o d e s  g l a c i a i r e s  m a j e u r s  d e p u i s  un 

m i l l i o n  d ' a n n e e s ,  d o n t  l e  d e r n i e r  se s i t u e r a i t  e n t r e  91 000 e t  260 

000 BP, a i n s i  que q u e l q u e s  e x t e n s i o n s  g l a c i a i r e s  r e g i o n a l e s ,  l a  

d e r n i & r e  s f 6 t a n t  p r o d u i t e  e n t r e  40 000 e t  130 000 B P .  I1 y  a u r a i t  

e u  ega lemen t  q u e l q u e s  avanc6es  g l a c i a i r e s  mineures  A p a r t i r  d e  

c i r q u e s  l o c a u x .  

1. LA PENULTIEME GLACIATION 

Pour L.S.  T r o i t s k y  ( 1 9 8 1 ) ,  l a  g l a c i a t i o n  l a  p l u s  i m p o r t a n t e  

a y a n t  r e c o u v e r t  l e  S v a l b a r d  c o r r e s p o n d  Zi cel le  du R i s s  dans  l e s  

Alpes  ou d e  S a a l e  d e  1 'Europe  du Nord. D e s  t r a c e s  de cet te  

g l a c i a t i o n ,  nommee "S tade  d e  B i l l e f j o r d e n "  ( B i l l e f i o r d e n  S t a a e )  au  

S v a l b a r d  (D .V .  Semevsky, 1967a; L.S.  T r o i t s k y  et al., 1'981; J .  

Mangerud e t  0. S a l v i g s e n ,  1 9 8 4 ) ,  s o n t  v i s i b l e s  s o u s  l a  forme d ' u n  

d6pBt mora in ique  (till) dans  l a  coupe du Kapp Ekholm ( B i l l e f j o r d e n ,  

f i g . l ) ,  d o n t  il es t  souven t  q u e s t i o n  d a n s  l a  l i t t e r a t u r e ,  a i n s i  

q u ' e n  p e n i n s u l e  de Bragger .  C e  d e p 6 t  a y a n t  un Bge minimum d e  110 

000 a n s  (Tln-TL-29 e t  Tln-TL-32, L.S.  T r o i t s k y ,  et al., 1 9 7 9 ) ,  c e t  

e p i s o d e  f r o i d  a e te  correle a v e c  l e  R i s s  s u p 6 r i e u r  p a r  L.S. 

T r o i t s k y  (1981) b i e n  q u ' i l  s ' a g i s s e  d ' u n  6ge q u e l q u e  peu r e c e n t  

p o u r  une g l a c i a t i o n  r i s s i e n n e .  Ces r e s u l t a t s  s o n t  c o m p a t i b l e s  a v e c  

ceux  d e  G . S .  Bou l ton  (1979) q u i  p l a c e  un e p i s o d e  g l a c i a i r e  majeur  



vers 80  000 - 120  000 BP. Cette glaciation serait responsable de 

l'erosion des affleurements rocheux, du fa~onnement des vallees et 

du surcreusement des fjords, ceux-ci toutefois ayant commenc6 a se 

former bien avant, lors dlune epoque charni5re Pliocene-Pleistoc5ne 

pendant laquelle l'archipel fut soumis a un soulevement 

neotectonique responsable de l'engendrement de failles et de fosses 

d'effondrement (D.V. Semevsky, 1967b, 1967c) . 

2. LE DERNIER INTERGLACIAIRE 

La transgression marine ayant succede a cette periode 

glaciaire est appelke "Calypsobyen" au Svalbard (tab.1) et 

colnciderait dans le temps avec la transgression eemienne de 

1'Europe du Nord. Elle est caracterisee par une faune. 

reprksentative d'un climat relativement chaud (Mytilus e d u l i s ) .  Des 

sediments de cette transgression, reposant sur le till du stade de 

Billefjorden et recouverts par un dep6t morainique plus recent, ont 

ete dates dans la coupe du Kapp Ekholm et sur la rive sud de la 

peninsule de Bragger de 70 000 a 95 000 BP (L.S. Troitsky et al., 

1979). Ces dep6ts ne se retrouvent pas plus de 10-15 m au-dessus 

du niveau marin actuel, ce qui indiquerait un relevement 

isostatique moins prononce pendant cette periode que pendant 

llHoloc~ne, ce qui semble curieux etant donne l'important inlandsis 

saalien qui aurait dQ provoquer, apres sa disparition, un 

reajustement glacio-isostatique de grande ampleur. Aussi D.V. 

Semevsky (1967~) et L.S. Troitsky (1981) concluent-ils que les 

mouvements verticaux des rivages au Svalbard ne peuvent s'expliquer 



uniquement en fonction de phenomenes glacio-isostatiques, mais que 

la neotectonique joua sfrement un r61e important; une subsidence 

pendant cette periode serait responsable de la position basse de 

ces dCp8ts. 

DERNIERE GLACIATION 

La periode froide suivante, que l'on peut correler avec le 

Weichsel, n'a pas eu une extension aussi grande que celle de Saale 

comme en temoignent des dep6ts marins de la transgression 

anterieure, pr4serves le long des cdtes de certains fjords du 

Spitsberg occidental. L'existence de ces depdts non deformks 

atteste la moindre ampleur de la glaciation weichselienne, ou au 

moins de la faible epaisseur des glaces comparativement a celles de 

la penulti&me glaciation. Bien que l'extension des glaces ait ete 

plus etendue que de nos jours, de vastes superficies ne furent pas 

englacees pendant cette epoque dans l'ouest du Spitsberg. Les dates 

de l'extension maximale du Weichsel inferieur, nome "Stade de 

Bellsundm (pel- Stage) au Svalbard (tab. 1) , restent cependant 
tres approximatives et varient considerablement selon les auteurs. 

Dans cet article, tout comme 0. Salvigsen et R. Nydal (1981) 21 la 

suite de J. Mangerud et al. (1974) et de J. Mangerud et B.E. 

Berglund (1978), nous avons adopte cornme limites entre le Weichsel 

inferieur et le Weichsel moyen d'une part, et entre le Weichsel 

moyen et le Weichsel superieur d'autre part, les dates de.50 000 BP 

et 25 000 BP. 



a) Le ou les interstades weichseliens 

Le Weichsel moyen aurait connu au moins un interstade, appele 

el ~ ~ ) t e r s t a W "  au Svalbard (L.S. Troitsky e-. , 19791, 

qui correspondrait B llinterstade Upton-Warren en Angleterre (35 

000 - 50 000 BP). Des depbts de cette transgression marine ont 6te 
dates en de nombreux endroits au Spitsberg, par exemple: 47 000 BP 

(Tln-TL-31, L.S. Troitsky et a1 , 1979) et 46 300 +2100 BP (T-4627, 
-1700 

J. Mangerud et 0 .  Salvigsen, 1984) en bordure du Billefjorden, 31 

910 f 500 BP (Tln-251, J.M. Punning et al., 1979) sur la rive du 

Bellsund, 37 050 BP (T-2099, 0. Salvigsen, 1977) B Prins Karls 
-420 

Forland, 38 000 BP et 52 500 BP (Tln-TL-30 et Tln-TL-14, L.S. 

Troitsky et al., 1979) en peninsule de BrDgger, ou encore 

43 340 BP (T-2702, 0. Salvigsen et R. Nydal, 1981) B 
-1400 

Reinsdyrflya, pr&s du Woodfjorden dans le nord du Spitsberg 

Bien qu'il n'existe pas dletude systematique des mollusques 

contenus dans les sediments marins du Weichsel moyen, les especes 

les plus representees sont Mva t r e  et Hiatella a r c t i c a  ainsi 

que, dans une moindre mesure, Serripes are-, Chlamvs 

islandica et Macoma, ce qui indique que le climat devait 

&re alors similaire a llactuel. Comme ces invertebres marins ont 

prolifkre un peu partout au Svalbard pendant le Weichsel moyen (0. 

Salvigsen et R. Nydal, 1981), que des bois flottes ont atteint les 

c6tes de l'archipel et que des series de cretes de plage se sont 



c o n s t r u i t e s  pendan t  cet te  p e r i o d e ,  il est k v i d e n t  q u l e x i s t a i e n t  d e s  

c o n d i t i o n s  d l e a u  l i b re ,  au  moins p a r t i e l l e m e n t .  Cec i  r e m e t  

s e r i e u s e m e n t  e n  c a u s e  l l h y p o t h e s e  d ' u n e  c o u v e r t u r e  de g l a c e  mar ine  

p r e s q u e  i n i n t e r r o m p u e  e n  M e r  d e  Norvege e t  e n  Mer du Groenland,  

e n t r e  115  000 e t  11 000 BP, t e l l e  que  fo rmulee  p a r  T . B .  K e l l o g  

(1976)  e t  T . B .  K e l l o g  et. (1978) . 

L e s  d e p b t s  lies a un i n t e r s t a d e  w e i c h s e l i e n  se s i t u e n t  

g e n e r a l e m e n t  a d e s  a l t i t u d e s  p l u s  e l e v e e s  que c e l l e s  d e s  n iveaux  

eemiens  (Ca lypsobyen) .  J . Y .  Landvik e t  0. S a l v i g s e n  (1985) f o n t  

e t a t  d ' u n  n i v e a u  i n t e r s t a d i a l  a Gangdalen ( N o r d e n s k i a l d  Land, 

S p i t s b e r g  c e n t r a l ) ,  a t t e s t 6  p a r  un d e p a t  p r o g l a c i a i r e  ( d r i f t  

s t r a t i f i e )  e n t r e  deux d k p 6 t s  mora in iques ,  q u i  s e  s e r a i t  c o n s t r u i t  

a l o r s  q u e  l e  n i v e a u  mar in  r e l a t i f  e t a i t  de 40 a 80 m s u p e r i e u r  au  

n i v e a u  a c t u e l .  C e  h a u t  n iveau  marin s e r a i t  e x p l i q u e  p a r  une 

d e p r e s s i o n  g l a c i o - i s o s t a t i q u e  de l a  terre, t o u j o u r s  depr imee  p a r  l e  

p o i d s  des g l a c e s .  L.S. T r o i t s k y  (1981) i n t e r p r e t e  d e  l a  m e m e  f a c o n  

des d e p b t s  m a r i n s  d a t a n t  d l a u  moins 25 000 BP, e n t r e  80 e t  90 m 

d l a l t i t u d e ,  s u r  l a  c 6 t e  o c c i d e n t a l e  du S p i t s b e r g .  C e r t a i n s  

c h e r c h e u r s  f o n t  ment ion  d e  d k p b t s  l i t t o r a u x  a d e s  a l t i t u d e s  e n c o r e  

p l u s  e l e v k e s .  D e  h a u t e s  s u r f a c e s  d ' a b r a s i o n  a v e c  des g a l e t s  b i e n  

r o u l e s  a l e u r  s u r f a c e  o n t  k t 6  i d e n t i f i e e s  j u s q u l a  275 m d l a l t i t u d e  

d a n s  l a  r k g i o n  du Hornsund (A.  Jahn,  1968) ou 234 m A Danskoya, 

d a n s  l e  nord -oues t  du S p i t s b e r g  ( A .  Moign, 1 9 7 4 ) ,  e t  i n t e r p r e t e e s  

c o m m e  d 6 p 6 t s  l i t t o r a u x .  D ' a u t r e s  a u t e u r s  t o u t e f o i s ,  comme 0. 

S a l v i g s e n  e t  R .  Nydal ( 1 9 8 1 ) ,  c o n t e s t e n t  l e  c a r a c t e r e  marin d e  c e s  

h a u t s  d e p 6 t s  d a n s  l e s q u e l s ,  il est v r a i ,  aucun organisme mar in  n ' a  



ete t r o u v e ,  e t  s u g g e r e n t  p l u t 6 t  que c e s  g a l e t s  o n t  6 t e  p r i s  en  

c h a r g e  e t  t r a n s p o r t &  p a r  d e s  g l a c i e r s  pendan t  l a  p r e m i e r e  p a r t i e  

du Weichse l .  

b) L ' i n l a n d s i s  d e  l a  M e r  d e  B a r e n t s  

En a b o r d a n t  ma in tenan t  l e  Weichsel  s u p k r i e u r ,  nous  a r r i v o n s  a 

une p e r i o d e  au  s u j e t  d e  l a q u e l l e  un d e b a t  a  longtemps oppose bon 

nombre d e  c h e r c h e u r s ,  d i s c u s s i o n  q u i  n ' e s t  d ' a i l l e u r s  t o u j o u r s  p a s  

c l o s e  a u j o u r d ' h u i .  Une t e n d a n c e  s o u t i e n t  qu 'un  i n l a n d s i s  d e  g rande  

ampleur ,  d o n t  l e  c e n t r e  se s i t u a i t  s u r  l a  M e r  d e  B a r e n t s  a c t u e l l e  

(V - ) a u  sud-es t  du S v a l b a r d ,  a u r a i t  eng lobe  

l ' a r c h i p e l  e t  les  zones  a d j a c e n t e s  e n  un immense c o u v e r t  d e  g l a c e  

c o n t i g u  a v e c  l ' i n l a n d s i s  f ennoscand ien  v e r s  18  000 - 20 000 BP ( V .  

S c h y t t  eta, 1968;  T .  Hugues e t  a l . ,  1977; M . G .  Grosswald,  1980; 

B.G. Andersen,  1 9 8 1 ) .  D ' a u t r e s  a u t e u r s  o p t e n t  p o u r  un i n l a n d s i s  d e  

moindre  e t e n d u e ,  a v e c  d e s  c a l o t t e s  l o c a l e s  ( 0 .  S a l v i g s e n ,  1977, 

1979; G.S. Boul ton ,  1979; L.S. T r o i t s k y  ~t al., 1979; G. Hoppe, 

1981; 0. S a l v i g s e n  e t  R. Nydal, 1981; L.S. T r o i t s k y ,  1981; G . S .  

Bou l ton  et  d., 1982; G . H .  M i l l e r ,  1982; A .  G u i l c h e r  et d., 1 9 8 6 ) .  

Les a rgument s  d e  G.S. Boul ton  (1979) e n  f a v e u r  d ' u n e  M e r  d e  B a r e n t s  

non e n g l a c e e  r e p o s e n t  p r i n c i p a l e m e n t  s u r  une r e f u t a t i o n  d e s  

p r e c e d e n t e s  i n t e r p r e t a t i o n s  d e s  s e d i m e n t s  s u b s u p e r f i c i e l s  du fond  

d e  c e t t e  m e r  comme d e s  m a t k r i a u x  mora in iques  ( V . D .  Dibner ,  1968; 

D . D .  Kvasov e t  A. I.  B l a z h c h i s h i n ,  1978) . Se lon  l u i ,  l e  f a c i e s  d e  

ces s e d i m e n t s  serai t  p l u t 6 t  c a r a c t e r i s t i q u e  d ' u n  d e p 6 t  g l a c i o m a r i n .  

Sans  t r o p  e n t r e r  dans  l e s  d e t a i l s ,  s i g n a l o n s  que  dans  l a  r e c e n t e  



m i s e  a u  p o i n t  s u r  ce s u j e t  p a r  A .  E l v e r h ~ i  e t  A .  So lhe im ( 1 9 8 3 ) ,  

d e s  a rgumen t s  r e p o s a n t  s u r  d e s  e v i d e n c e s  s 6 d i m e n t o l o g i q u e s ,  

s t r a t i g r a p h i q u e s  et t o p o g r a p h i q u e s  s o u t i e n n e n t  l a  t h e s e  d ' u n  

i n l a n d s i s  a y a n t  r e c o u v e r t  l a  M e r  de B a r e n t s ,  a u  moins  une  f o i s  

p e n d a n t  l e  P l e i s t o c & n e .  B ien  q u ' i l s  r e f u t e n t  l ' i d e e  d ' u n  m e m e  

i n l a n d s i s  a y a n t  e n g l o b 6  B l a  f o i s  l a  Mer de B a r e n t s ,  l a  

F e n n o s c a n d i e  e t  l e  S v a l b a r d  B l a  f i n  du Weichse l ,  i l s  s u g g e r e n t  

t o u t e f o i s  q u l &  cet te  epoque un i n l a n d s i s  r e c o u v r a i t  l ' e s t  du 

S v a l b a r d  e t  le  n o r d  de l a  M e r  de B a r e n t s .  

Du f a i t  de sa l o c a l i s a t i o n ,  Kong K a r l s  Land, p e t i t  a r c h i p e l  a 

l ' e s t  du S p i t s b e r g  ( f i g . l ) ,  a  e t 6  a u  c e n t r e  des d i s c u s s i o n s  s u r  l a  

p r e s e n c e  ou l ' a b s e n c e  d ' u n  i n l a n d s i s  commun Svalbard /Mer  de B a r e n t s  

p e n d a n t  l e  W e i c h s e l  s u p e r i e u r .  Dans cet a r c h i p e l ,  l a  p l u s  h a u t e  

l i m i t e  m a r i n e  a t t e i n t  100  m d ' a l t i t u d e .  G.S. B o u l t o n  (1979, p . 4 8 )  

a v a n c a n t  que les p l u s  h a u t e s  p l a g e s  s o u l e v e e s ,  s i t u e e s  B p l u s  de 67 

m au -des sus  du n i v e a u  de l a  m e r ,  e t a i e n t  t res  v i e i l l e s  (>38 000 

B P ) ,  s o u t e n a i t  q u e  Kong Karls Land n ' a v a i t  p a s  k t e  e n f o u i  s o u s  un 

c o u v e r t  d e  g l a c e  d e p u i s  a u  moins 40 000 a n s  , c o n t r a i r e m e n t  a 

l ' o p i n i o n  d l a u t r e s  a u t e u r s  comme V.  s c .hy t t  et a l .  (1968)  ou G .  

Hoppe (1970, 1972)  . Les  d a t a t i o n s  14c des p l a g e s  s o u l e v = e s  les 

moins  = l e v e e s  a v a i e n t  pa radoxa lemen t  r e v e l e  une  i m p o r t a n t e  

emergence  t a r d i - h o l o c h e  (V. S c h y t t  et al., 1 9 6 8 ) .  G.S. Bou l ton  

e x p l i q u e  ce t te  a n o m a l i e  p a r  une  combina ison  d e  f a c t e u r s  

g l a c i o - i s o s ' t a t i q u e s  e t / o u  n C o t e c t o n i q u e s .  

L 1 a r g u m e n t a t i o n  de G . S .  B o u l t o n  r e p o s e  e n  g r a n d e  pa r t i e  s u r  



une rkavancee glaciaire vers 11 000 - 10 000 BP (till date de 11 

028 440 BP (SRR-111, G.S. Boulton, 1979) a 9709 k 90 BP (SSR-109, 

G.S. Boulton, 1979) dans la coupe du Kapp Ekholm) qu'il nomme 

d'abord "Billefiarden Advance" (G.S. Boulton et M. Rhodes, 1974), 

puis "Billefiorden St-" (G.S. Boulton, 1979), qui aurait 

particulierement affect4 l'est et le nord-est du Svalbard. Cette 

reavanc4e glaciaire aurait en un premier temps provoque une 

depression de lt6corce terrestre et retarde le soulevement 

isostatique au debut de llHoloc&ne, mais la disparition subsequente 

de ces glaces aurait ensuite induit une rapide emersion 

tardi-holocene. D'une part, lfSge du "Billefjorden Stage" de G.S. 

Boulton - qui il faut le dire a entralnb une confusion dans la 
litterature, car il ne correspond pas de toute evidence au 

"Billefjorden Stage" (dtdge saalien superieur) introduit par D.V. 

Semevsky (1967a) - a recemment et6 contest6 par J. Mangerud et 0. 
Salvigsen (1984) qui, presentant plusieurs datations absolues dans 

le mGme depbt dat6 par G.S. Boulton dans la coupe du Kapp Ekholm, 

avancent un dge de plus de 33 000 ans. Aussi, J.M. Punning et L.S. 

Troitsky (in J. Mangerud et 0. Salvigsen, 1984) proposent-ils de 

nomrner "Stade de Kongsfjorden" la recurrence froide qui 

correspondrait h ce depbt glaciaire qu'ils considerent cornme datant 

du milieu du Weichsel, l'appelation "Stade de Billefjorden" devant 

&re reservee au seul till fini-saalien. D 'autre part, les 

investigations recentes de 0. Salvigsen (1981) a Kong Karls Land 

ont rev4le que toutes les plages soulev6es jusqu'a 100 m d'altitude 

sont holocenes. Le taux d'emersion pendant le premier millenaire de 

lVHoloc&ne depassait 4 m/si&cle, puis a diminue de facon constante 



jusqu'a 0,3 m/si&cle pendant le dernier millenaire. Pour 0 .  

Salvigsen, ce taux de soulevement extreme, surtout au debut de 

l'Holoc&ne, refl&te de facon evidente la presence d'une importante 

masse de glace sur Kong Karls Land pendant la phase finale du 

Weichsel. Les rksultats obtenus au Nordaustlandet (0. Salvigsen, 

1978; A. Haggblom, 1982) et a l'zle Hopen (G. Hoppe et l., 1969), 

au sud-est du Spitsberg, demontrant la aussi l'existence d'un 

inlandsis tardi-weichselien, additionnes aux observations sur Kong 

Karls Land, suggerent fortement que l'est du Svalbard et au moins 

le nord de la Mer de Barents ont ete soumis 2 un inlandsis 

tardi-glaciaire commun. 

Toutefois, a la meme epoque, l'ouest et le nord-ouest du 

Spisberg ne connurent que des calottes locales limitkes et de 

vastes regions c6tieres furent libres de glace ( D . V .  Semevsky, 

1967a; J.A. Lavrushin, 1969; 0. Salvigsen, 1977; G.S. Boulton, 

1979; 0. Salvigsen et R. Nydal, 1981; 0. Salvigsen et H. ~sterholm, 

1982; G.H. Miller, 1982; S.L. Forman ,e,L&I.., 1984). C1est une 

conclusion sur laquelle se sont accordees tres recemment A. 

Guilcher U. (1986). 

C) L1extension glaciaire tardi-weichselienne maximale dans l'ouest 

du Spitsberg 

Les avis sont partagks au sujet de l'extension glaciaire 

maximale au Spitsberg occidental pendant le Weichsel superieur, 

qu'il s'agisse du volume et des limites des glaciers ou des dates 



du maximum glaciaire. On ne sait toujours pas non plus quand 

exactement debuta la phase de croissance des glaciers apres 

l'interstade weichselien. 

Des restes de moraines frontales, aujourd'hui sous-marines, 

existent le long de la cdte ouest et nord-ouest du Spitsberg (0. 

Liestal, 1972; Y. Ohta, 1982). Certaines de ces moraines ont ete 

datees (dans leur partie emergee) et interpretees comrne les limites 

de l'extension glaciaire tardi-weichselienne maximale vers 18 000 - 

20 000  BP (Stade de Semmeldalen, Troitsky, 1981) comme au 

Smeerenburgfjorden ou au Raudfjorden (fig.l), nord-ouest du 

Spitsberg (0. Salvigsen et H. asterholm, 1982). L.S. Troitsky 

&. (1979) ont publie une date de 26 000 ans (Tln-TL-36) pour un 

dep6t morainique en bordure du Bellsund; a Arnsterdamaya, les 

coquilles marines les plus jeunes contenues dans du materiel 

morainique ont revel6 un Zge d'un peu plus de 28 000 ans (0. 

Salvigsen, 1977), ce qui indique qu'une avancee glaciaire s'est 

produite apres cette date. Si ces datations sugg6rent que les 

glaciers commencerent a reavancer vers le debut du Weichsel 

superieur, certaines regions occidentales du Spi.tsberg auraient par 

contre Bt6 libres de glace h cette epoque, et ce depuis longtemps. 

Selon 0. Salvigsen (1977), Prins Karls Forland n'aurait pas connu 

de glaciation importante venant de la grande terre depuis au moins 

40 000  ans; G.H. Miller (1982) avance que cette 41e n'a pas ete 

atteinte depuis 90 000 ans, aussiestime-t-il que dans cette 

region, l'extension glaciaire fut plus considkrable lors du debut 

du Weichsel que pendant le Weichsel supkrieur. L'existence de 



p l a g e s  s o u l e v e e s  remontant  au moins a u  Weichse l  moyen, cornme e n  

p e n i n s u l e  de Bragger  p a r  exemple ( S . L .  Forman e t  G . H .  M i l l e r ,  1 9 8 4 ;  

S.L. Forman et al., 1987) suqggre  a u s s i  une  e x t e n s i o n  g l a c i a i r e  

l i m i t e e  car un g l a c i e r  a u r a i t  e n l e v e  c e s  d e p 6 t s  ou au  moins remanik 

les  fo rmes .  

D e  p a r e i l l e s  s i t u a t i o n s  o n t  p r k v a l u  dans  d t a u t r e s  s e c t e u r s  d e  

l a  c6te o c c i d e n t a l e  du S p i t s b e r q  (L.S. T r o i t s k y ,  1 9 8 1 ) ,  comme d a n s  

l a  r e g i o n  d e  l t I s f j o r d e n  oG les  mora ines  sous-mar ines  s i t u e e s  a 

l ' embouchure  du f j o r d  d a t e n t  d ' a u  moins 40 000 a n s  (J. Manqerud eL 

. 1 9 8 4 ) .  Meme s i  l a  d a t e  e x a c t e  d e  l ' a v a n c e e  g l a c i a i r e  q u i  a  m i s  

e n  p l a c e  ces mora ines  n t e s t  p a s  c l a i r e m e n t  e t a b l i e ,  il est  

i n t e r e s s a n t  d e  c o n s t a t e r  que l e s  g l a c e s  pendant  l e  Weichse l  f u r e n t  

c a n a l i s k e s  s o u s  l a  forme de l a n q u e s  g l a c i a i r e s  a v e c  mora ines  

f r o n t a l e s  e t  non s o u s  l ' a s p e c t  d ' u n  i n l a n d s i s  q 6 n e r a l i s e .  

Ces nouveaux r k s u l t a t s  i n d i q u e n t  que  les p r e c k d e n t e s  

r e c o n s t i t u t i o n s  c h r o n o l o g i q u e s  d e  l a  d e r n i e r e  g l a c i a t i o n  a u  

S v a l b a r d  q u i  p r e s e n t a i e n t  un v a s t e  i n l a n d s i s  s u r  t o u t  l e  S v a l b a r d  

pendan t  l e  t a r d i - g l a c i a i r e ,  a v e c  un c e n t r e  v e r s  l a  b o r d u r e  est e t  

des f l u x  s t 4 c o u l a n t  vers l ' o u e s t  j u s q u t a  l a  l i m i t e  de l a  p l a t e f o r m e  

c o n t i n e n t a l e  (J .  Corbe l ,  1960; J. Budel ,  1968; G .  Hoppe, 1970, 

1972) s o n t  i n e x a c t e s .  On sa i t  ma in tenan t  que  l a  d i s s y m e t r i e  de l a  

c o u v e r t u r e  g l a c i a i r e  q u i  e x i s t a i t  pendant  t o u t  l e  Weichse l  e n t r e  

l ' o u e s t  e t  l t e s t  du S v a l b a r d  f u t  p a r t i c u l i k r e m e n t  g r a n d e  pendan t  l e  

Weichse l  s u p k r i e u r .  L a  d i s p o s i t i o n  a c t u e l l e  d e s  g l a c e s  e s t  s u r t o u t  

due  a une  c i r c u l a t i o n  a tmospher ique  r e s p o n s a b l e  d e  p r e c i p i t a t i o n s  



p l u s  i m p o r t a n t e s  s u r  l ' e s t  du  S v a l b a r d  e t  il semble  q u e  l ' o n  p u i s s e  

e x p l i q u e r  l ' i n e g a l e  r e p a r t i t i o n  des g l a c e s  p e n d a n t  l e  W e i c h s e l  d e  

l a  m e m e  f a c o n  (G.S.  B o u l t o n ,  1979; 0. S a l v i g s e n ,  1981;  L .S .  

T r o i t s k y ,  1 9 8 1 ) .  

ET L ' HOLOCENE 

1. LES FLUCTUATIONS CLIMATIQUES ET LES EPISODES NEOGLACIAIRES 

Recemrnent e n c o r e ,  on  p l a ~ a i t  une  r 6 a v a n c e e  g l a c i a i r e  p e n d a n t  

l e  D r y a s  r e c e n t  (A.  J a h n ,  1959;  G.S. B o u l t o n  e t  M .  Rhodes,  1974; 

G.S. B o u l t o n ,  1979;  L .S .  T r o i t s k y ,  1 9 8 1 ) ,  mais il es t  c l a i r e m e n t  

d e m o n t r e  a u j o u r d ' h u i  q u ' a  cet te  p e r i o d e  c o r r e s p o n d a i t  une  

i m p o r t a n t e  p h a s e  de d e g l a c i a t i o n  (0. S a l v i g s e n  et  R .  Nydal ,  1981; 

0. S a l v i g s e n  e t  H .  ~ s t e r h o l m ,  1982; Forman et a l . ,  1987 )  . P l u s i e u r s  

p l a g e s  s o u l e v 6 e s  o n t  m a i n t e n a n t  e te  datees d e  11 000 a 12 000 BP 

s u r  l a  c6te o u e s t  e t  n o r d - o u e s t  du  S p i t s b e r g ,  ce q u i  i n d i q u e  q u ' a  

ce t te  epoque  les g l a c i e r s  a v a i e n t  d k j a  commence a se r e t i r e r .  Ces 

r k s u l t a t s  s o n t  d ' a i l l e u r s  c o m p a t i b l e s  a v e c  c e u x  d e  M . G .  G ros swa ld  

(1972)  q u i  t e n d e n t  a d e m o n t r e r  q u e  l a  d e g l a c i a t i o n  de l a  M e r  de 

B a r e n t s  d e b u t a  a v a n t  1 2  000 BP. Ceci r e j o i n t  e g a l e m e n t  les 

c o n c l u s i o n s  d ' e t u d e s  p a l e o - o c e a n o g r a p h i q u e s  q u i  i n d i q u e n t  q u e  les 

e a u x  c h a u d e s  d e  l l A t l a n t i q u e  p e n e t r 6 r e n t  e n  M e r  de Norvege a v a n t  12 

600 BP (J. Mangerud, 1 9 7 7 ) ,  e t  meme p r o b a b l e m e n t  v e r s  1 3  000 BP ( E .  

J a n s e n  e t  al., 1983;  E .  J a n s e n  e t  K .  B j ~ r k l a n d ,  1985)  . 

La d e g l a c i a t i o n  f i n a l e  du S v a l b a r d  se p r o d u i s i t  a p r e s  10  000 



BP. L1abandance de mollusques tels que -us e d u l i s  (espece 

correspondant un climat plus chaud que llactuel) dans les dep6ts 

datant de 10 000 a 9 000 BP (R.W. Feyling-Hanssen, 1955a, 1965; 0. 

Salvigsen et H. ~sterholm, 1982) implique que les eaux c6tieres 

6taient plus chaudes que maintenant pendant llHoloc&ne ancien. Le 

rechauffement des eaux eut come resultat la reduction du couvert 

de glace marine, llallongement de la saison de velage des icebergs 

et l'accroissement de l'ablation du front des glaciers marins, le 

tout ayant contribue une deglaciation rapide apres 10 000 BP. 

Les regions arctiques ont connu une amelioration climatique 

sensible vers 6 000 - 5 000 BP, attestee en de nombreux endroits 
(T.E. Vinje, 1984), que l1on nomme optimum climatique postglaciaire 

ou optimum climatique Atlantique. Au Svalbard, on situe 

gkneralement cet optimum climatique vers 6 500 - 5 000 BP (W. 
Blake, 1961a; R.W. Feyling-Hanssen, 1955a; 0. Salvigsen, 1978). 

Suite 8 cette periode chaude, l'archipel aurait connu une 

recurrence froi.de, accompagnee d'une reavanc6e glaciaire. Pour R.W. 

Feyling-Hanssen (1955a), cet &pisode neoglaciaire commenCa au debut 

de la periode subatlantique, soit vers 2 500 BP, opinion partagee 

par J. Szupryczynski (1968) qui nomme cet episode llStade de 

Magdelenefjorden"; selon S. Baranowski (1977), cette reavancee 

glaciaire (que L. S. Troitsky (1981) appelle "Stade de Granf jordenl') 

se serait produite entre 3 500 et 2 000 BP dans le sud du Spitsberg 

(tab.2). I1 y eut ensuite une autre periode chaude entre 1 150 et 

750 BP, nome "petit" ou "second optimum climatique" ou "periode 



Viking" au Spi t sberg  (S.  Baranowski e t  W .  Karlen, 1 9 7 6 ) .  D 'autres  

a u t e u r s  s i t u e n t  p lus  precisement c e t t e  periode pendant l e  1 2 ' ~ ~  

s i e c l e  de no t re  e r e  (850 - 750 B P )  ( F . G .  Gordiyenko U., 1981; 

P.M. Kelly et., 1984) . Cet episode s e r a i t  responsable de 

l 'abandon de moraines dont c e r t a i n s  fragments au ra ien t  e t e  

r e spec tes  pa r  l e  P e t i t  Age Glac ia i re ,  comme en peninsule de Bragger 

( M . F .  Andre, 1985) .  On a s s i s t e ,  par  l a  s u i t e ,  a une n e t t e  

d e t e r i o r a t i o n  des condi t ions climatiques a p a r t i r  de 1350 A D .  I1 

s ' a g i t  du debut du P e t i t  Age Glac ia i re ,  periode l a  p lus  f r o i d e  de 

l 'epoque h i s t o r i q u e  qui ,  rappelons-le, s t e t e n d i t  a pratiquement 

t o u t e  l a  p lanete ,  designee sous l e  nom de "Stade de Treskelen" au 

Svalbard ( M . G .  Grosswald e t  a l . ,  1 9 6 7 ;  L.S. Troi tsky,  1981) . La 

premiere p a r t i e  du P e t i t  Age Glac ia i re  f u t  marquee par  une phase 

par t icu l i6remnt  f ro ide ,  e n t r e  1570 e t  1625 AD, pendant l aque l l e  l e s  

g l a c i e r s  reavancerent un peu par tout  dans l e  monde e t  de facon t r e s  

s e n s i b l e  notamrnent en Scandinavie ( W .  Karlen, 1 9 7 9 ) .  S i  l t o n  

excepte  une t r e s  courte  periode chaude dont l e  maximum, d ' ap res  l e s  

ana lyses  po l l in iques ,  s e  s i t u e  vers  1635 au Svalbard ( L .  

Hacquebord, 1984),  l e s  annees suivantes  fu ren t  c a r a c t e r i s e e s ,  en 

d e p i t  de breves e t  legeres  f l u c t u a t i o n s  cl imatiques,  par une 

predominance f r o i d e .  I1 s ' a g i t  de l ' ep i sode  terminal  du Stade 

Treskelen, dont l e s  t r a c e s  sont  omnipresentes dans l e  paysage du 

Sp i t sbe rg  occ iden ta l .  C ' e s t  a c e t t e  epoque qu 'eu t  l i e u  l 'avancee 

maximale de nombreux g l a c i e r s  depuis l a  deglac ia t ion  

f ini-weichsel ienne,  comrne en temoignent l e s  grands a r c s  morainiques 

abandonnes bien a l ' avan t  (pa r fo i s  a p lus ieu r s  ki lometres)  des-  

f r o n t s  des g l a c i e r s  a c t u e l s .  GrEice -a c e r t a i n s  documents 



historiques, il est possible d'avancer que la plupart de ces 

vallums morainiques datent de la seconde moitie du lgBme si6cle 

(1870 1880?) (G.S. Boulton et M. Rhodes, 1974; G.S. Boulton, 1979; 

M.F. Andre, 1985). 

AprBs 1880, suivit une p6riode de rechauffement dont les 

aspects les plus spectaculaires furent la forte remontee de la 

temp6rature moyenne annuelle dans les regions arctiques et 

subarctiques (parfois plus de 4OC), atteignant un maximum au 

Spitsberg vers 1935-1940. Ce rechauffement a provoque un recul 

rapide et important de la majorit6 des glaciers qui aujourd'hui 

sont souvent tres en retrait par rapport aux vallums morainiques de 

1870 - 1880. 

LES VARIATIONS VERTICALES DE LA LIGNE DE RIVAGE 

Le soul6vement isostatique postglaciaire, consecutif S la 

dkcharge glaciaire, se manifesta de facon tr&s inegale dans les 

differentes parties du Svalbard. Le rel6vement des terres dkbuta 

plus t6t dans l'ouest que dans l'est du Svalbard 06, toutefois, ce 

mouvement fut plus important pendant l'Holocene, comme en 

temoignent les plages soulevees postglaciaires portees & des 

altitudes plus elevkes (cf. Kong Karls Land, fig.2). Cette 

difference de vitesse et d'amplitude d16mersion entre l'est et 

llouest de l'archipel serait surtout due au developpement 

dissymetrique des masses de glace qui, apr&s leur disparition, 

auraient provoqu6, l& oii l'epaisseur de la glace etait la plus 



importante, soit dans la partie est, un reajustement 

glacio-isostatique de plus grande ampleur. G. Stablein (1978) a 

avance que les differences regionales dlemersion postglaciaires ne 

pouvaient se comprendre uniquement en terme de glacio-isostasie et 

qul il fallait faire intervenir des mouvements neot6ctoniques, mais 

cette opinion est loin de faire l'unanimite. 

Dans la plupart des regions du Svalbard, le relevement 

isostatique, au debut de llHoloc&ne, a induit une r6gression marine 

rapide dont le rythme diminua progressivement pendant la deuxieme 

partie de 1'HolocGne. Des transgressions passag6res ont cependant 

pu se produire pendant 116mersion. Plusieurs auteurs suggerent qula 

la faveur du rechauffement lors de l'optimum climatique 

postglaciaire entre 6 500 et 5 000 BP, une hausse eustatique du 

niveau marin a pu provisoirement provoquer une transgression marine 

dont on retrouverait les signes en plusieurs endroits au Svalbard: 

Nordaustlandet (H. Hyvarinen, 1969, 1970; 0. Salvigsen, 1978), 

Billefjorden et Barentsaya (R.W. Feyling-Hanssen, 1965), 

Kongsf jorden (S.L. Forman et al., 1987) . I1 est possible que le 
phenomene fut general dans les regions arctiques, car de semblables 

transgressions mi-holocenes sont egalement connues en Norvege (U. 

Hafsten, 1983; J.J. Msller, 1984), au Groenland (C. Hjort, 1973) 

aussi bien qulen Ile de Baffin au Canada (J.T. Andrews et d., 

1972). Au Svalbard, le terme commun4ment adopte pour cette 

transgression est "transgression Trulvattnetn (H. Hyvarinen, 1969; 

A. Moign, 1974) que l'on peut correler avec la transgression 

Tapes-Littorina en Scandinavie (M. Marthinussen, 1962; N.A. Marner, 



1969) (tab. 2) . 

Qu'il y ait eu transgression ou non, les plages soulevees 

postglaciaires se succedent en altitudes et ages decroissants 

jusqu'a la ligne de c6te actuelle. Si les plages soulevees les plus 

proches du rivage actuel datent de la seconde moitie de 1'Holocene 

au sud du Spitsberg, au Spitsberg central, au Nordauslandet ou a 

Kong Larls Land (R.W. Feyling-Hanssen et I.U. Olsson, 1960; I.U. 

Olsson et P. Piyanuj, 1965; K. Birkenmajer et I.U. Olsson, 1970; A. 

Moign, 1974; 0. Salvigsen, 1981, 1984), il en est autrement dans le 

nord et le nord-ouest du Spitsberg oh les basses plages soulevees 

sont beaucoup plus vieilles (>7000 BP) (0. Salvigsen et H. 

~sterholm, 1982; S.L. Forman -al., 1987) . Les depdts littoraux 
datant des periodes atlantiques et sub-boreales dtant absents, il a 

ete recemment suggere par S.L. Forman et al. (1987) qu'un niveau 

marin inferieur au niveau actuel aurait ete atteint pendant 

llHoloc&ne en p6ninsule de Bragger, mais aucune preuve decisive 

n'avait pu &re avancee. Des figurations periglaciaires submergees 

ont ete d6couvertes dans cette region (A. Hequette, 1985, 1986; A. 

Guilcher et al., 1986) , confirmant qu 'un niveau marin plus bas que 

l'actuel avait kt6 atteint, et des datations 14c ont r.6~616 que la 

transgression responsable de la submersion de ces formes etait 

holocene (A. Hbquette et D.H. Mann, 1986). I1 est d'ailleurs 

vraisemblable que dans le nord du Spitsberg egalement, la 

regression marine postglaciaire ait amene la ligne de c6te a un 

niveau plus bas que le niveau marin actuel (A. Hequette, 1987). La 

transgression qui aurait suivi, se poursuivrait encore de nos 



jours, non seulement dans le nord et le nord-ouest du Spitsberg (T. 

Vogt, 1932; A. Hequette et M.H. Ruz, 1986; S.L. Forman et al., 

1987), mais aussi au Spitsberg central (R.W. Feyling-Hanssen, 

1955b; H. Christiansson, 1961) et au Nordaustlandet (W. Blake, 

1961b). Dans toutes ces regions, des vestiges de constructions 

humaines datant des deux ou trois derniers siecles sont maintenant 

attaques par la mer, ce qui demontrerait une transgression marine 

actuelle ou tout au moins un arret du soul4vement isostatique. 

Ainsi, les investigations les plus recentes menent a penser 

que l'evolution weichsklienne, holocene et meme phe-contemporaine 

du Svalbard, et particulierement de sa facade occidentale, a ete 

assez differente de ce que l'on pensait il y a encore peu de temps. 
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eu l'obligeance de lire et critiquer une premiere version de ce 

manuscrit. L1auteur tient a leur adresser ses remerciements pour 

leurs observations et les modifications qulils ont suggkre. 
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Tableau 1 . -  Correlation des principaux &pisodes glaciaires et rnarins 

au Svalbard, pendant ie Plelstoc&ne, avec ceux de 1'Europe 

du Nord (d'apres Troitsky (19811, modifie). 
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Tableau 2..- Les principaux evenements neoglaciaires et 
les fluctuations climatiques au Svalbard 
pendant 1'Holocene. 
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R6sud: 
Dans la dgion du Kongsfjord, au Spitsberg nord-occidental, la lirnite marine postglaciaire a CtC 

atteinte vers 13 000 ans B.P.. L'Cmersion subsequente des terres s'est effectuCe ii un rythme 

relativement lent pendant la @node initiale de dkcharge glaciaire, puis une regression marine trks 

rapide (3 dsii2cle) s'est produite pendant 1'Holocene infCrieur. Cette dgression s'est poursuivie 

jusqu'8 un niveau infCrieur au niveau marin actuel et a CtC suivie par une transgression qui a ennoyC 

des structures pkriglaciaires continentales. Les variations postglaciaires du niveau marin relatif dans le 

Kongsfjord sont expIiquCes en termes de dajustements glacio-isostatiques. La migration d'un 

bombement pt$riphCrique (forebulge), induit 8 l'origine par la depression isostatique causie par les 

glaciers du Weichsel supCrieur dans l'est du Svalbard, serait & l'origine d'une transgression ayant 

succ6dC ii 1'Cmersion postglaciaire dans cette dgion. 

ABSTRAn: Postglacial shoreline displacements in northwest Spitsbergen, Svalbard. 

In the Kongsfjord area, northwest Spitsbergen, the postglacial marine limit'was reached at about 13 

000 years B.P. The subsequent emergence of the land occurred at a relatively slow rate during the 

initial period of glacier-ice unloading and was followed by a very rapid marine regression (3 4100 

yr) during the Early Holocene. The relative sea level fell below its present position after 9000 years 

B.P. and then a transgression occuned, submerging subaerial penglacial features. The postglacial 

relative sea level variations in the Kongsfjord are explained in terms of glacio-isostatic adjustments. 

The migration of a peripherial forebulge, initially induced by ice-loading on eastern Svalbard at the 

end of the Late Weichselian glaciation, is likely the cause of a transgression which followed the 

postglacial emergence in that area. 



Introduction 

Dans les dgions arctiques, les variations de la ligne de rivage pendant l'Holoc&ne ont Cte 

principalement influencks par les jeux antagonistes de la transgression eustatique postglaciaire et du 

soulkvement glacio-isostatique. On a cru jusqu'h t&s dcemment que le Spitsberg (Fig. 1) avait CtC, 

pendant la derni&re glaciation (Weichsel), entihement enfoui sous un vaste inlandsis ( B ~ ~ E L ,  1968; 

HOPPE, 1970) et que le hjustement isostatique consCcutif il la dCcharge glaciaire avait provoqui une 

rbgression marine jusqu'il la ligne de rivage actuelle. Cependant, de dcentes datations ont rCvC1C que 

certaines plages soulevCes datent au moins d'un interstade weichselien (235 000 ans B.P.) et que des 

dt5p6ts marins prCserv6s le long des c6tes de certains fjords du Spitsberg occidental dateraient mime 

de la dernikre pdriode interglaciaire (SALVIGSEN & NYDAL, 1981; FORMAN u., 1987 ). Aussi 

est-il recouu aujourd'hui que I'extension des glaciers dans l'ouest du Spitsberg fut 1imitCe il des 

avancks locales ou rkgionales et que d'importantes superficies furent Cpargntks par les glaces lors du 

maximum glaciaire tardi-weichselien (TROITSKY, 1981; SALVIGSEN & OSTERHOLM, 1982; 

&QUETIE, 1988). Cet article pdsente les dsultats de recherches sur les variations postglaciaires 

du niveau marin relatif (NMR) dans le Kongsfjord, dans une region du Spitsberg n'ayant connu 

qu'une avancde glaciaire limit& pendant le Weichsel supe5eur. 

LeKongsfjord est, avec le Krossfjord (Fig. 2), le plus septentrional des grands fjords qui dCcoupent 

la c6te ouest du Spitsberg. Au fond du fjord, deux Cmissaires du Glacier du Roi (Kongsvegen et 

Kongsbreen) atteignent la mer (Fig. 3). Le Kongsfjord possae dans sa partie arnont une forme de 

vallee en V, alors que vers l'aval, & partir de Ny-Alesund, il a une forme qui se rappr&he plus d'une 

vallee en auge (MOIGN, 1974a). Ses flancs entrent en contact avec le littoral par l'interm&iiaire d'un 

replat de 5 & 10 m de pmfondeur moyenne. I1 s'agit d'une banquette immergCe de $trandflatl dont le 

Strandflat: plateforme c6tikre des dgions de hautes latitudes ayant mnnu w e  gu plusieurs 

glaciations plCistoc6nes, et qui actuellement n'est que partiellement occupt5e par un glacier ou 

innoccupCe (GUILCHER a., 1986). 



diveloppement maximal se situe dans la prolongation de caps comme Kvadehuk (Fig. 3), Guissez 011 

Mitrahalvgya (Fig. 2). Dans sa partie CmergCe, ce strandflat se prolonge, jusqu'8 plus de 80 m 

d'altitude par endroits, en une plateforme dCcoupCe en gradins dans la roche en place. 

Selon MILLER (1982), le Glacier du Roi n'aurait pas atteint I'embouchure du fjord actuel 

depuis 90 000 ans, soit depuis le Weichsel ancien. Les recherches mentes par TROITSKY a. 
(1979) sur les dCp6ts quaternaires en bordure du Kongsfjord dCmontrent que le Glacier du Roi aurait 

21 peine dipass6 Blomstrand (Fig. 3) lors du maximum glaciaire tardi-weichsClien vers 20 000 ans 

B.P. Ainsi, la situation du Kongsfjord au Weichsel rkent fut-elle similaire B ceUe qui prCval&t dans 

d'autres rCgions de la c6te ouest du Spitsberg oh des glaciers aboutissaient au fjords mais ne les 

occupaient pas. La rkession glaciaire subshuente a ensuite provoquC une Cmersion des terres par 

dajustement isostatique, attestCe par l'existence de plages soulev6es, mCme dans ces kgions 

partiellement glacibes. . 

Les formations marines soulevCes 

En bordure du Kongsfjord, la plaine c6tikre est formCe d'un strandflat Ctage, plus ou moins large, 

recouven de formations dktritiques marines et littorales isostatiquement soulevCes. L'exu6mitC 

nord-ouest de la pCninsule de Brogger compone ainsi une des dries de plages soulevCes les mieux 

conservks au Spitsberg (Photo 1). Tout comme les cordons littoraw actuels, les cordons anciens 

sont sCparCs les uns des autres par des zones dCprimCes et madcageuses qui ont remplacies 

d'anciennes lagunes maintenant exondCes. Des sols polygonaux et des cercles de pierre se 

dCveloppent dans ces zones ma1 drainCes. 

Il existe maintenant un nombre apprtciable de datations 14c de diptits littoraw et infralittoraux 

postglaciaires en bordure du Kongsfjord, particuliiirement sur sa rive sud (Tabl. 1). Depuis une 

trentaine de m&tres d'altitude jusqu'au niveau marin actuel, les Bges ne concement que l'Holoc5ne 

ancien et demontrent que 1'6mersion s'est produite B un rythme exdmement rapide pendant cette 

pCriode. 



i) La Iirnite marine post~Iaciaire sugrieure 

La plus haute lirnite marine postglaciaire a CtC atteinte vers 13000 ans B.P. dans la region, comme en 

temoigne un os de baleine date au 14c 13 100 k 190 ans B.P. (Beta- 10968; FORMAN u., 1987) 

dans une plage soulevCe B Mitrahalvoya, en bordure du Krossfjord. Comme le Krossfjord et le 

Kongsfjord n'ont CtC ni l'un ni l'autre occup6 par un glacier au Weichsel superieur, la limite marine 

postglaciaire a C t t  etablie au meme moment dans les deux fjords. En bordure du Kongsfjord, la date 

la plus ancienne pour une plage soulevCe postglaciaire est de 11 940 &- 180 ans B.P. (1-13793; 

FORMAN d., 1987). Cette date provient d'un os de baleine prClev6 B Kvadehuk B 37 m au dessus 

du niveau marin actuel, mais la plus haute lirnite marine associCe B la transgression postglaciaire se 

situe vers 45 m d'altitude. Elle est soulignte A Kvadehuk par la prksence d'une large (>I00 m) plage 

soulevCe et peut-etre suivie h une altitude voisine sur les rives du Kongsfjord sous la forme de dCp6ts 

de plages ou de temsses marines (BOULTON, 1979). 

ii) L 'ke  des basses formations marines soulevCe~ 

Sur la rive sud du Kongsfjord, des terrasses marines se succ6dent depuis p*s de 20 m d'altitude 

jusqu'8 proximitC de la ligne de rivage actuelle. A I'est de Gluudneset (Fig. 3), une coupe a CtC mise Zi 

jour dans une de ces terrasse, situte B moins de 5 m d'altitude (Fig. 4). Surmontant un dC@t (unite 

stratigraphique nO1) pdsentant toutes les caractCnstiques s ~ e n t o l o g i q u e s  propres aux plaines 

d'tpandage fluvioglaciaire avoisinantes &QUE'ITE, 1986), un s6diment essentiellement ptlitique 

(58%<50pm) se retrouve sur une Cpaisseur de 35 cm (unit6 n02). Ce s6diment qui contient des 

coquilles entikes de I'esfice  MY^ truncatq et dans lequel on dCnornbre quelques graviers et galets 

probablement issus du delestage d'icebergs ~pdsenterait un ancien milieu infralittoral, le faci&s Ctant 

en effet ~ 6 s  comparable A celui des d$6ts glaciomarins actuels du Kongsfjord (ELVERHOI, 1984). 

La datation 14c des coquilles a dvele un Age de 9550 k 150 ans B.P. (GIF-7 165) qui correspond 

vraisemblablement B I'gge du d6p6t, le s&hent Ctant semblable au biotope de Mva truncata 

(BIWNMAJER & OLSSON, 1970). Cene unit6 est surmontte d'un dCp6t sablo-graveleux (Mz: 

1,l mm), de pr&s de 20 cm d'ipaisseur, contenant des fragments de coquilles marines. Le sediment 

est caractCrisC par une absence quasi totale de pClites, et est en cela analogue aux dCp6ts c6tiers actuels 



(plage ou bas de plage), aussi l'interprktons-nous comme littoral. Les coquilles ont CtC datCes et ont 

indiquk un fige de 9120 f 140 ans B.P. (GIF-7164). L'unitC n04 est composee d'un sdiment 

sablo-limoneux ne contenant ni coquilles ni dkbris glaciels de delestage, trb comparab1e.a~ skdiment 

des micro-lagunes qui, par endroits, bordent la c6te actuelle. Les deux unites supirieures sont 

constitukes de sables Coliens cryoturMes, dont le degr6 de p6dogCn8se suggke un fige d'au moins 

4000 ans (VAN VLIET-LANOE & ~QUE?TE, 1987). 

Cette coupe indique qu'au debut de la pinode borkale, le niveau apparent de la mer Ctait plus 

ClevC que son homologue actuel. A cette epoque, des boues glacio-marines (unit6 n02) se sont 

dCpos6es sur des dCp6ts proglaciaires de type continental (unit6 nO1). On ne peut pr6ciser le niveau 

qu'atteignait la mer vers 9500 B.P. B partir de ce de$t, car Mva truncata peut vivre B des 

profondeurs t&s variables (PETERSEN, 1986). Par la suite, vers 9100 B.P., B la faveur de 

l'abaissement du niveau marin relatif, un dC$t littoral peu profond (unite n03) a recouvert les 

sediments glaciomarins. Ulterieurement, une s e e n t a t i o n  de type lagunaire saumfitre (unit6 n04) a 

pr6valu, probablement en raison de la progradation du rivage reli6e B la dgression marine qui se 

poursuivait. Ensuite, la deflation Colienne qui s'est exercCe aux depend des plaines d'epandage 

fluvioglaciaire voisines et des cordons littoraux s'est sold6e par une accumulation de sables qui a 

fossilis6 ces d6pats marins (VAN VLIET-LANOE & ~QUE'ITE, 1987). 

Nous avons donc ici 1'Cvidence d'un d6p6t littoral, situC B 3 m seulement au-dessus du niveau 

marin, dont 1'8ge est d'environ 900(! ans B.P. La mCme situation se retrouve en d'autres endroits du 

Kongsfjord. A Kvadehuk, la datation d'une vert5bre de baleine a indiquC qu'une plage soulev6e 

situee imm6diatement ii l'anikre de la lagune actuelle, h 4 m seulement au-dessus du niveau marin, 

date de 9370 f 340 ans B.P. (GX-9908; FORMAN d., 1987). Recueillies A 5 m au-dessus du 

niveau de la mer B Blomstrand, sur la rive nord du fjord, des coquilles de l'esp8ce Mytilus edulis, 

mollusque consider6 wrnme un bon indicateur pour dater un littoral ancien (PETERSEN, 1986), ont 

rCvCIC un fige d'environ 9200 ans B.P. (date pdliminaire, communication personnelle de 0. 

S ALVIGSEN). / 

On ne connait pas dans la dgion du Kongsfjord de plages soulevCes datant de pCriodes plus 

rkcentes comme il en existe dans d'autres parties du Spitsberg (MOIGN, 1974a; SALVIGSEN, 1984; 



LANDVIK u., 1987). Un ossement de baleine a CtC datC 6040 f 210 ans B.P. (GX-9899, 

FORMAN u., 1987) sur la rive nord du Kongsfjord, rnais il a CtC recueilli l'arrikre de la criite de 

tempete actuelle. Comme dans cette region les poussCes glacielles peuvent s'exercer au-delh de la 

limite d'action des vagues (MOIGN, 1976) et en raison du caract5re unique de cet Cchantillon, nous 

n'avons pas retenu cette date. L'absence de dCp6ts littoraux soulevCs d'ige plus recent que 9000 ans 

B.P. dans cette rCgion peut s'expliquer soit par un niveau marin relatif stable depuis cette pCriode soit 

par une regression jusqu'ii un niveau inferieur ii l'actuel, suivie d'une transgression. 

Evidences de submersion  enda ant 1'Holoctne 

11 existe en plusieurs sites de la c6te ouest du Spitsberg des signes d'une transgression marine 

contemporaine, ce qui indique qu'il n'y a plus, au moins dans ces endroits, d'C1Cvation significative 

de la terre par rapport au niveau rnarin. A l'embouchure de l'IsfSord, la mer atteint presque une hutte 

datant de la fin du 172me sikle alors que des dkhets domestiques (kitchen midden) provenant de 

cette habitation sont maintenant enfouis sous le cordon littoral actuel (CHRISTIANSSON, 1961). 

Dans la meme rkgion, FEYLING-HANSSEN (1955) a not6 que la progradation rkente du rivage au 

Cap Wijke, Dicksonfjord (Fig. I), a donne lieu A la rnise en place de cretes de plage d'altitude 

croissante vers le large ce qui sugg8re une 616vation contemporaine du NMR. A Amsterdarnaya et 

Danskoya (Fig. I), les fours A huile utilisCs aux 175me et 182me sikles par les baleiniers Ctaient d6ja 

attaquCs par la mer au debut de ce sikcle (VOGT, 1932). Dans la @on du Kongsfjord, le meme 

phCnom2ne se produit et des fours datant de la m?me 6poque sont erodes pr2s de la lagune 

Ebeltofhamna (Fig. 2), dans le Krossfjord. Dans cette mtme lagune, des s6pultures apparaissent 

aujourd'hui (communication personnelle de M.-F. A-E), ce qui monm une submersion recente. 

Au Cap Kvadehuk (Fig. 3), les cordons littoraux actuels rnigrent lentement vers la terre sous 

l'effet de processus de dCbordement de temfite ~ Q U E ' I T E  & RUZ, 1986). A la faveur du recul 

des cordons, un sol recouven de mousses est progressivement enfoui sous des dCpbts de 

dCbordeme'nt de temptte. Sur la face marine, un sol analogue qui n'a pu se ddvelopper qu'8 l'anittre 

d'une accumulation littorale, apparait par endroits en haut d'estran. Un Cchantillon de ces mousses 

recueillies sous la crtte de tempete, i 2 m au-dessus du niveau moyen de la mer, a rdvCl6 un Bge 14c 



de 2100 f 135 ans B.P. (Beta-13799). Ceci implique que le cordon littoral se situait B l'avant de sa 

position actuelle, et que sa migration a dCbutC il y a au moins 2100 ans, date a laquelle les mousses 

commenckrent dZtre enfouies sous les dCp6ts littoraux. Bien qu'en certains cas des cordons littoraux 

puissent migrer vers la tern sans que cela soit dfi B une transgression marine, plusieurs ClCments 

indiquent qu'une hausse du NMR a CtC B l'origine du recul de ces cordons. 

Des sols suucturCs #riglaciaires ont CtC dCcouverts B l'avant-plage des cordons littoraux de 

Kvadehuk @&QUE?TE & MANN, 1986). Des ostioles (mudboils) d6velopptes dans une boue 

glaciomarine 8 blocaux apparaissent 8 la limte des basses mers et dans la zone infratidale. A leur 

surface, des coquilles des espkes Mva truncata et Hiatella arctica ont CtC expulsCes sous l'action 

alternee du gel et du degel. De grands cercles de pierre (1,5 B 2 m de diarnstre) sont visibles en 

contrebas, immerges 2 plus de 1 m de profondeur par rapport au niveau des basses mers. Le 

dCveloppement de figurations ptkiglaciaires exige d'une part un gel intense dans le sol et d 'au~e  part 

de nombreux cycles gel-dCgel. L'Claboration de telles structures ne peut se produire que sur une 

surface subaCrienne, car pendant l'hiver la mer ne g2le qu'en surface et le fond est isole du froid par 

une Cpaisseur d'eau libre ce qui a pour effet d'y interdir la formation de figurations @riglaciaires. On 

ne peut donc expliquer leur pr6sence sous l'eau que par une submersion postCrieure i leur formation. 

Des coquilles de Hiatella arctica on CtC pdlevks dans les ostioles submergees A 1,5 m sous le 

niveau moyen de la mer. Ces coquillles datCes 9895 + 120 ans B.P. (Beta-13800) vivaient dans un 

rniIieu infralittoral alors que la mer stationnait ii un niveau plus ClevC que I'actuel. Ceci indique que le 

dC@t glaciomarin coquiller a 6merge a@s cette date et que I'actuelle zone infratidale a CtC livr6e A une 

action continentale @riglaciaire pendant l'Holoc2ne. Aprks la formation des ostioles et des cercles de 

pierre, une transgression marine l'a emport6 sur le relhvement isostatique et ces structures 

@riglaciaires ont Ct6 alors submergbes. 

Des observations concordantes ont CtC effectuees dans la kgion. MOIGN (1974a) a signal6 des 

sols polygonaux envahis par la mer dans la lagune Ebeltofhamna. Sur la c6te ouest du Cap Mitra, une 

rivicre se raccorde i un niveau de base situC au moins B 1 m plus bas que le niveau marin actuel et son 

embouchure est msforrn6e en estuaire (FORMAN d., 1987). Un phCnom&ne similaire a CtC noti 

sur la rive nord de Prins Karls Forland (Fig. 2) (LEHMAN, 1985). 



Les mouvements de la ligne de rivarze pendant 1'Holoctn~ 

En se basant sur ces n5suitats, nous avons tent6 de reconstituer les variations verticales de la ligne de 
- 
rivage dans le Kongsfjord. Une courbe des changements postglaciaires du NMR a CtC Ctablie (Fig. 5) 

en utilisant principalement des datations d'ossements de baleine, reconnus comme de bons indicateurs 

littoraux pour des plages soulevCes (BLAKE, 1975). Des coquilles marines ont aussi CtC utilisee pour 

la construction de la courbe du NMR lorsque elles provenaient d'un dCpBt littoral ou interpr6d comme 

tel. 

Vers la fin de la glaciation weichsdlienne, la fonte des glaciers provoqua une ClCvation eustatique 

du niveau marin qui submerges les rCgions encore dCprimCes par le poids de la glace. Toutefois, la 

mer autour du Svalbard Ctait recouverte par la banquise pendant le Weichsel supCrieur et ce jusque 

vers 13 000 ans B.P., date vers laquelle les eaux chaudes de I'OcCan Atlantique commenckrent de 

pCnCtrer en Mer de Norv&e, imrnddiatement au sud de l'archipel (JANSEN u., 1983). De 13 000 

B 10 000 ans B.P., les eaux c6ti8res Ctaient Cpisodiquement libres de glace dans le nord-ouest du 

Spitsberg comrne le prouvent les quelques ossements de baleines datant de cette ptkiode retrouvCs 

dans des plages soulevCes (SALVIGSEN & OSTERHOLM, 1982; FORMAN a., 1987). Dans le 

Kongsfjord, cette p&iode a CtC marquee par une lente Cmersion ( ~ 0 ~ 5  d l 0 0  ans), attestee par la 

datation de plusieurs dCp6t.s littoraux soulevCs (Tabl. 1). Cette Cmersion aurait CtC entrecoupCe par de 

courtes phases de stabilitk du NMR ou mEme par de 1Cg8res transgressions. La taille considQable des 

cordons soulevCs rnis en place lors de cette pCriode (100 i 200 m de largeur et jusqu'h 5 rn de 

hauteur) serait due h de 1Cg2res oscillations positives du NMR pendant lesquelles la demi2re plage 

constmite est CrodCe et le matCriel redCposC sur un cordon prCCxistant. Un tel processus a d6ja CtC 

invoquC pow expliquer la morphologie de plages soulevCes en Nodge  (HALD & VORREN, 1983) 

et au Spitsberg (LANDVIK d., 1987). 

Le debut de 1'Holockne fut caractCris6 dans la region du Kongsfjord par un soulkvement 

isostatique rrks rapide (FORMAN u., 1987), correspondant vraisemblablement la deglaciation 

finale du Svalbard. Ceci se traduisit par une regression de plus de 3 m/10 ans ap&s 10 000 ans 

B.P., malgrd la hausse eustatique du niveau marin qui se poursuivait. Ensuite, aprss 

approximativement 9000 ans B.P., le NMR a continue de s'abaisser pour atteindre un niveau plus 



bas que le niveau marin actuel. A I'embouchure du Kongsfjord et dans toute la kgion, des galets bien 

CmousssCs et relativement homomCtriques, semblables aux galets des cordons littoraux actuels, ont 

CtC signal& par MOIGN (1974a) 3 environ -1 5 m de profondeur sur les plateformes immergCes de 

strandflat (Photo 2). Ces galets disposCs en rides que l'on retrouve toujours aux memes profondeurs 

avaient initialement CtC interprCtCs cornme les restes de cordons littoraux tardi-weichdliens (MOIGN, 

1974b). Cornme il est maintenant connu que les premi5res plages postglaciaires au Spitsberg sont 

situCes h des altitudes de plus de 20 m et que les dCp6ts littoraux datant d'un interstade weichsklien 

sont Cgalement situCes bien au dessus du niveau marin actuel (TROITSKY, 1981), nous interprktons 

ces rides de galets submergCes comme la limite inferieure du NMR pendant 1'Holockne. La pCriode 

pendant laquelle la rner aurait atteint ce niveau ne peut etre connue avec precision en l'absence de 

datation, aussi cene partie de la courbe du NMR est-elle une approximation. D'autre part, si l'bge des 

mousses actuellement exhumCes en haut de plage 9 Kvadehuk rCv&le que la transgression subskquente 

dkbuta avant 2100 ans B.P., on ne peut connaitre avec exactitude le niveau marin cornspondant 

cette date. Toutefois, comme les cordons actuels atteignent par endroits une hauteur de plus de 3 m 

au-dessus du niveau moyen de la mer et que les mousses sont situCes 9 2 m d'altitude, il est tr6s 

probable que la mer se trouvait 3 cette Cpoque 8 un niveau ldgkrement inferiew au niveau actuel. Sur 

la courbe du NMR la transgression se poursuit ensuite jusqu'8 nos jours, c o m e  l'indiquent les 

arguments prkcaemrnent exposks. 

Discussion 

La courbe des changements du NMR pdsentCe dans cet article dimre considirablement de toutes les 

autres courbes de variations postglaciaires du niveau marin publiies pour le Spitsberg. Elle est 

cependant similaire B certaines courbes de variations du NMR de dgions marginales ou pc5riphkriques 

d'englacement et correspond bien aux mod8les gCophysiques de pddiction des changements du 

niveau marin dans de telles dgions. 

WALCOlT (1972) a montri qu'en l'absence de variations de volume des eaux ocCaniques 

depuis 6000 ans, les changements "apparents" du niveau marin pouvaient Ctre expliquCs en terme de 

modifications visco-Clastiques des couches profondes de la Terre (sublithosphkre), sans faire appel :I 



des variations d'ordre eustatique. A partir de ce concept largement accept6 aujourd'hui, CLARK 

(1980) a props6 un modkle de prMction des changements du MMR pendant l'Holoc&ne, dans leq~rel 

la carte du monde est divisCe en six zones distinctes, chacune ayant connu un type de variations du 

niveau marin. Selon ce modcle, appuyC par des donnees de terrain, la depression isostatique 

engendrCe par les glaciers du Pl6istoci?ne aurait induit un mouvement de mati2re sublithosphCrique qui  

se serait traduit par un bombement (forebulge) dans les dgions p6riph6riques de l'englacement. Par In 

suite, la dcession glaciaire aurait provoque, dans les regions effectivement couvertes par les glaciers, 

une Cmersion importante et rapide par riajustement isostatique, alors que dans les rCgions 

pCriphCriques, une subsidence se serait produite par rC6quilibrage de matikre profonde. Dans la zone 

de transition situCe entre la zone dCprimCe par la glace et la zone de bombement pCriphCrique, 

1'Cmersion initiale est normalement suivie d'une submersion due h la migration du forebulge vers le 

centre de relhement glacio-isostatique. Gene migration impliquant une redistribution de maticre dans 

les couches visco-Clastiques de la Terre s'effectue B un rythme beaucoup plus lent que celui du retrait 

glaciaire, et de ce fait, continue de se produire bien ap2s la fin de la dCglaciation. 

En comparant des p e c t i o n s  bades sur ce mod6le et des domks  recueillies dans une telle zone 

de transition dans laan?gion atlantique du Canada, QUINLAN & BEAUMONT (198 1) ont affinC ce 

type de mod2le ii une Cchelle dgionale en demontrant que sur moins de 500 km de distance, le NMR 

s'est constamment abaissk en certains sites, s'est dgulihement ClevC en d'autres ou encore a rCgresse 

puis s'est ClevC en plusieurs endroits. Comme ces auteurs l'ont mond,  ceci peut etre expliquC 

uniquement en temes de riajustements nt~tectoniques, par la migration d'un forebulge B travers la 

region (Fig. 6). La courbe des variations du NMR dans le Kongsfjord est identique il la courbe type 

de la zone B (Fig. 6) de QUINLAN & BEAUMONT (1981). Comrne la region du Kongsfjord Ctait 

situCe B la p6riphCrie des glaciers pendant le Weichsel sup&ieur, tout cornme l'ttait la dgion 

atlantique du Canada, nous expliquons la submersion tardi-hoIockne du Kongsfjord cornrne une 

manifestation de la migration d'un forebulge vers l'interieur du Svalbard, c'est B dire vers le centre de 

la glaciation tardi-weichsilienne dans Yest de I'archipel (SALVIGSEN & NYDAL, 198 1; 

TROITSKY, 1981). 



Conclusion 

Cette Ctude montre que dans la dgion du Kongsfjord, les variations holocknes de la ligne de rivage 

ont CtC diffdrentes de celles qui ont pr6valu en d'autres dgions du Svalbard. Ces rCsultats rejoignent 

les conclusions des recherches rkentes mendes sur les changements postglaciaires du niveau marin 

dans les dgions soumises A une ddpression glacio-isostatique pendant le Pleistoc&ne. I1 a en effet it6 

mis en evidence que les variations apparentes du niveau rnarin ont pu y ttre trks diffbrentes entre 

plusieurs sites c6tiers peu Cloignts les uns des aunes. De nouvelles investigations seraient 

nCcessaires, particulikrement dans le nord et le nord-ouest du Spitsberg, dm de dCterrniner si la 

transgression qui a affectCe le Kongsfjord & l'Holoc&ne a Ctt? un phCnom&ne is016 ou si d'autres 

regions ont connu de semblables variations de la ligne de rivage. 
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NO de 
laboratoire 

Localisation Altitude Nature de Age 14c RBfbrences 
(m) l'bchantillon (annbes B.P. ) 

Kvadehuk 3 7 vertbbre de 11940f180 FORMAN 
baleine U., 1987 

Kvadehuk 3 7 vertebre de 11020+170 FORMAN 
baleine t a l . ,  1987 

Kvadehuk 30 vertbbre de 97452155 FORMAN 
baleine et aL., 1987 

Kvadehuk 2 3 vertbbre de 10060+315 FORMAN 
baleine et al., 1987 

Brandalpynten 22 Mva t r m  et 9970k90 PUNNING 
et d., 1977 

Brandalpynten 20 Mva_truncata 9965k315 MILLER, 1982 

Kvadehuk 2 0 coquilles 10415k90 FORMAN 
marines et al., 1987 

GX-9892 Kvadehuk 14 vert&bre de 9505+280 
- - baleine 

GX-10104 Ouest de 
Blomst rand 

10 fragments de 10085k170 
coquilles 

FORMAN 
et al., 1987 

8 vertebre de 994Ok37U 
baleine 

GX- 98 93 Kvadehuk FORMAN 
et al., 1987 

Tln-276 Rive sud du 
Kongsfjord 

5 coquilles 9450k120 
marines 

PUNNING 
u., 1980 

GX- 98 94 Kvadehuk 5 fragments de 9975f290 
coquilles 

GX-9908 Kvadehuk 4 vertgbre de 9370+340 
baleine 

FORMAN 
et d., 1987 

GIF-7 164 Gluudneset 3 coquilles 9120k140 
marines 

non publie 

GIF-7165 Gluudneset 

Beta-13799 Kvadehuk 

non publie 

2 mousses 2100+135 HBQUETTE & 

MANN, 1986 

HBQUETTE s 
MANN, 1986 

Beta-13800 Kvadehuk 

Tableau 1. Ages 14c de dBp6ts rnarins en bordure du Kongsfjord, Spitsberg. 

Table 1. 14c dates of marine deposits along the Kongsf jord, Spitsbergen. 
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FIGURES 

Figure 1. Carte de localisation du Svalbard. 

Location map of Svalbard. 

Figure 2. Carte de localisation de la dgion du Kongsfjord. 

Location map of the Kongsfjord area. 

Figure 3. Carte de localisation de la pCninsule de Brogger. 

1) moraines; 2) glaciers. 

Location map of the Brggger peninsula. 

1 ) moraines; 2) glaciers. 

Figure 4. Coupe lithostratigraphique de la basse terrasse marine pr8s de Gluudneset, dans le 

Kongsfjord (cf. Fig. 3 pour la localisation de la coupe). 

1) stkliments fluvioglaciaires hCt6rorn6triques; 2) boues glaciomarines B coquilles; 3) sables 

littoraux coquillers; 4) ddiments sablo-limoneux lagunaires; 5) sables Coliens grossiers; 6) sables 

Coliens fins. 

Lithostrangraphic section of the low marine terrace near Gluudneset, inner Kongsfjord (cf. Fig. 3 

for location). 

1) poorly sorted glaciofl uvial sediments; 2) glaciomarine muds with marine shells; 3) littoral sands 

with shells fragments; 4) lagoon silty sands; 5) coarse eolian sands; 6) fine eolian sands. 

Figure 5. Courbe des variations holocknes du niveau marin relatif dans le Kongsfjord, nord-ouest 

du Spitsberg. Les coquilles provenant de dtp6ts infralittoraux n'ont pas CtC utilisdes pour la 

construction de la courbe, car le niveau marin correspondant n'est pas connu. 

Holocene relative sea level curve in the Kongsfjord, northwest Spitsbergen. The shells from 

sublittoral deposits were not used for the construction of the curve because the corresponding sea 

level is unknown. 

Figure 6. Representation schematique de la migration postglaciaire du bombement p6riphCrique 

(forebulge) et de son effet sur le niveau marin relatif en quatre sites (d'apr8s QUINLAN & 

BEAUMONT, 1981). La fl8che indique la direction du retrait glaciaire; la migration du forebulge 

s'effectue dans le mCme sens. 

Schematic representation of a postglacial peripheral bulge migration affecting relative sea level at 

four sites (after QUINLAN & BEAUMONT, 1981). The ice sheet producing this bulge retreats 

from right to left, in the direction of the arrow, and the bulge follows it. 



PHOTOGRAPHIES 

Photo. 1. Photographie airienne venicale de I'extr6mitC nord-ouest de la peninsule de Bragger, 

Spitsberg occidental. Les sines de plages soulevies postglaciaires sont numbrotees de 1 B 5, par 

ordre chronologique de mise en place (photo no S69-2207, copyright Norsk Polarinstitutt, Oslo). 

Vertical aerial photograph of the northwestern extremity of the Bragger peninsula, western 

Spitsbergen. The series of postglacial raised beaches are numbered from 1 to 5, in chronological 

order of formation (photo no S69-2207, copyright Norsk Polarinstitutt, Oslo). 

Photo. 2. Galets de plage submergis il environ 15 m de profondeur au nord-est de Prins Karl 

Foreland (cliche A. Moign). 

Submerged beach pebbles in 15 m of water, northwest of Prins Karl Foreland (photo by A. 

Moign). 
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RESUME: Les littoraux meubles situCs en bordure des plaines dlCpandage fluvioglaciaire de la 

pdninsule de Brogger (nord-ouest du Spitsberg) sont caractirisis par une grande variabilite i court 

terme. Pendant la courte saison estivale arctique, les torrents proglaciaires transportent une 

importante charge sidimentaire dont une partie se depose A l'avant-plage sous la forme de 

micro-deltas, au niveau d'exutoires qui tronGonnent de minces cordons littoraux de faible hauteur 

(= 1 m). Au sein de ces deltas, de petites barres sablo-graveleuses se foment, mesurant h peine 20 

cm de hauteur en dCbut d'dtC. Ces accumulations se ddveloppent rapidement pendant la premikre 

partie de l'itd pour atteindre environ 50 cm fin juillet et jouent alors le r6le de barres de deferlement. 

Sous I'action des vagues et de la derive littorale, ces barres se transforment en un nouveau cordon 

littoral A l'avant de la precuente ligne de rivage. Les mesures effectuCes au sein de ces deltas ont 

rCvC1C qu'en l'espace de deux ans seulement, ces barres de ddferlement pouvaient atteindre la mime 

taille que les cordons littoraux. Les levees littorales antirieurement mises en place sont 

progressivement CrodCes par les torrents et ce mattriel contribue Cgalement Zi engraisser les 

nouvelles accumulations littorales i l'avant des exutoires. On assiste ainsi B une progradation de la 

c8te, avec destruction des lignes de rivage antdrieures, A un rythme en grande partie dCterrninC par 

les fluctuations dans les debits des cours d'eau. La migration de la ligne de c6te ne s'effectue pas 

uniformCment vers le large, mais de lCgers mouvements des cordons vers la terre peuvent se 

produire pendant leur formation. L'Cvolution d'un tel littoral est essentiellement conditionnke par 

les processus fluvioglaciaires qui contribuent i alimenter mais aussi i dCtruire ies accumulations 

littorales. 



ABSTRACT Coastal sedimentation along glacial outwash plain shorelines in 

northwest Spitsbergen: The accretional shorelines fringing the glaciofluvial outwash plains of 

the Bragger Peninsula, in northwest Spitsbergen, are characterized by rapid short-term 

morphological changes. During the short arctic summer, the glaciofluvial streams and rivers carry 

significant sediment load. Part of this sediment is deposited in the lower intertidal zone as 

small-scale deltas, at the mouths of outIets cutting low elevated barrier beaches (ca. 1 m). Within 

these deltas, small sand and gravel bars develop, measuring 20 cm in height at the begining of the 

summer. These accumulation features develop rapidly during the fxst part of the summer to reach 

50 cm in elevation in late July, and eventually to evolve as swash bars. Due to the action of waves 

and littoral drift, these swash bars subsequently develop as new barrier beaches, slightly seaward 

of the former coastline. Topographic measurements within the deltas show that in only two years 

these bars can reach the same size as the bamers. The formerly built-up barriers are cannibalized 

by the glaciofluvial streams, contributing to the accretion at the mouth of the outlets. Coastal 

progradation occurs, with the destruction of the former coastlines, at a rate which strongly relates to 

river flow fluctuations. The shoreline does not migrate regularly and evenly seaward, and slight 

shoreward movements of the barriers may occur during their formation. Coastal evolution is 

primarily controlled by glaciofluvial processes which supply sediment to the coastal system and 

also erode coastal landforms. 



INTRODUCTION 

Les plaines d'ipandage fluvioglaciaire dans les rkgions de haute latitude constituent des 

ensembles morphogCniques particuliers, caractirisis notamment par une discontinuid dans le temps 

des processus g~omorphologiques et s u m e n  tologiques qui les affectent. Ce caractkre interrni ttent 

des processus lies B l'Crosion, au transport et au dCMt de matiriel clastique en fait des milieux 

s6dimentaires tout il fait originaux. Peu de recherches ont CtC menees sur la g~morphologie et la 

s6dimentologie des littoraux associbs aux Cpandages fluvioglaciaires. Quelques Ctudes sur la 

dynamique littorale en bordure de plaines d'ipandage fluvioglaciaire ont Cte rialides en Alaska 

(Galloway, 1976; Boothroyd d., 1976) et en Islande (Nummedd u., 1974, 1987; Ward u., 
1376; Eine et Boothroyd, 1978; BodCri, 1979, 1985). Jusqu'i prCsent ce type de c6te n'avait fait 

I'objet au Spitsberg que de descriptions gCornorphologiques (Moign, 1974; Moign et HCquette, 

1985) sans que de viritables modkles de samentation linorale aient CtC difinis. 

Cet article prCsente les rCsultats de recherches menCes sur 1'Cvolution 

morpho-s6dimentologique de littoraux meubles associCs i des plaines d'dpandage fluvioglaciaire en 

pkninsule de Brogger, au Spitsberg nord-occidental (fig. 1). La face nord-est de !a pininsule de 

Brogger fournit un excellent exemple des relations qui peuvent s'Ctablir entre des formations 

fluvioglaciaires et des formes d'accumulation marine. Des glaciers et leur vallums morainiques 

dominent uce plaine cdtikre constituCe de cdnes d'kpandage fluvioglaciaire, coalescents ou 

individuels, en bordure desquels se sont construits des cordons linoraux. En general, peine plus 

de 1 km sipare le rivage du front des glaciers. Ainsi, la pkninsule de Brogger prisente-t-elle 

l'avantage de possCder un systkme morphogCnique glacio-fluvio-marin complet dans un espace 

restreint. . 

MZ~IODOLOGIE 

En 1983, un rCseau de profils topographiques a CtC mis en place le long des littoraux de la 

pininsule de Brogger, en utilisant un thdodolite i nivellement horizontal. Ces profils, rCalisCs 



perpendiculairement aux plages, ont it6 levis tous les dix jours en moyenne pendant 1'CtC 1983, 

puis une autre fois en 1985. Cette technique nous a permis, griice ?i la comparaison des situations 

successives d'un meme profil dans le temps, de suivre de fagon prkise ( 4  cm) I'Cvolution 

morphologique des estrans. Des d iments  ont CtC prClevCs le long de chaque profil ainsi que dans 

les lagunes et sur les plaines d'tpandage fluvioglaciaire. Dans les formations fluvioglaciaires et 

dans les cordons littoraux, des coupes stratigraphiques ont CtC levees et 6chantillonCes. Les 

analyses granulom6mques des Cchantillons sableux ont CtC rCalis6es sur une colonne de tamis au 

quart de phi, alors que la fraction fine ( 4 0  pm) a btC analyste l'aide d'une cenmfugeuse. Les 

paramktres statistiques (moyenne, kart-type, dissyrnktrie) ont CtC calculis graphiquement selon la 

mCthode de Folk et Ward (1957). L'analyse morphoscopique des sables a t t C  effectuCe la loupe 

-binoculaire sur des Cchantillons de 100 grains de quartz provenant des refus des tarnis de 800,500, 

3 15 et 200 pm, tel que pr6conisC par Le Ribault (1977). 

PRESENTATION DU SECTEUR D'INVESTIGATION 

La p6ninsule de Brogger est situCe sur la faqade nord-ouest du Spitsberg, B pr2s de 79' de 

latitude nord (fig. I). Elle est limitCe au sud-ouest par le Forlandsundet et au nord-est par le 

Kongsfjord (fig. 2). Trois glaciers ?i front marin - le Kongsvegen, le Kongsbreen et le Conway 

(fig. 2) - atteignent le fond du Kongsfjord. Ce fjord posskde par endroits des profondeurs de plus 

de 300 m, mais ses flancs abrupts entrent en contact avec le littoral par l'intermkdiaire d'un replat 

sous-marin de 5 i 10 m de profondeur (Moign, 1974). I1 s'agit d'une banquette immergie de 

S-1, qui au sens large est une plateforme cbtikre, situCe dans une region de hautes latitudes, 

et ayant connu une ou plusieurs glaciations au PlCistockne (Guilcher u., 1986). Cette plateforme 

posskde une faible extension latCrale dans la partie amont du fjord, mais s'Clargit vers son 

embouchure. Dans sa partie 6mergCe, ce strandflat est recouven de formations dCtritiques marines 

et littorales soulevCes, dsultat de 1'Cmersion glacio-isostatique provoquke par la disparition des 

glaciers weichseliens qui occupaient le Spitsberg (Salvigsen et Nydal, 1981; H$uette, 1988). 



La pCninsule de Brogger posstde une morphologie caractkristique commune aux iles et aux 

pCninsules de la cbte nord-ouest du Spitsberg: un axe montagneux mktamorphique dominant un 

piedmont ddimentaire. De petits glaciers de vallte de type alpin (surface moyenne: 5 km2), les 

glaciers Loven, Pedersen, et Briigger, s'koulent vers le Kongsfjord, sans toutefois l'atteindre, en 

d&oupant perpendiculairement l'arete axiale montagneuse de la pkninsule (fig. 2). A la firiphirie 

de leur front, de vastes complexes morainiques, constitues de mat6riaux dttritiques issus des parois 

supra-glaciaires ou du fond du lit glaciaire, ont kt6 dCposCs; il s'agit essentiellement de roches 

mCtamorphiques et, dans une moindre mesure, de roches skdimentaires (Barbaroux, 1967). Dans 

chaque cas, I'organisation est sirnilaire: on distingue un vallum exteme semi-circulaire de 20 B 35 m 

de hauteur, ii l'arrikre duquel s'ttend, jusqu'au front du glacier, une plaine intramorainique 

chaotique formbe de nombreuses buttes et collines. Les collines morainiques attestent des retraits 

successifs des glaciers depuis la mise en place des vallums externes qui correspondent en grande 

partie i des moraines de poussk marquant le maximum du Petit Age glaciaire qui, dans cette 

region, date de la seconde partie du X U e  s ik l e  (Boulton, 1979). Des torrents proglaciaires 

entaillent profondiment les vallums nlorainiques et fournissent en abondance du materiel clastique' 

aux plaines d'tpandage fluvioglaciaire qui, en contrebas, s'Ctendent jusqu'au fjord et masquent en 

partie les affleurements de roche ddimentaire du piedmont (fig. 3). La cbte est forrnCe de minces 

cordons littoraux tronqonnCs, de place en place, par des exutoires de torrents fluvioglaciaires ou de 

micro-lagunes. 

LES CONDITIONS CLIMATIQUES 

~ t a n t  donne sa position 79' de latitude nord, la @ninsule de Bltigger est situte dans la zone 

polaire froide ii deux saisons thermiques. Les temperatures moyennes annuelles sont toujours 

ndgatives et, dans cet environnement periglaciaire, la gelifraction est le processus majeur de 

mCthrisation des roches. Toutefois, cette rCgion apparait comme un endroit relativement clkment 

pour 1'Arctique. Pendant la piriode 197 1- 1980, la tempirature moyenne annuelle a Ct6 de - 5 , 8 O  C B 



la station de ~ ~ - A l e s u n d  (fig. 2). i proximite immuiate du terrain dlCtude, et la moyenne du mois 

le plus froid n'a CtC que de -13,9" C, ce qui est loin des tempkratures beaucoup plus basses 

enregistrdes B la mime latitude dans le Grand Nord canadien. Ces valeurs sont rCvClatrices de 

l'adoucissernent apponk par la branche la plus septentrionale de la Dkrive nord-atlantique, issue du 

Gulf Stream, le long de la c6te occidentale du Spitsberg. 

Si les hivers ne sont pas excessivement rigoureux, ils sont cependant longs: huit mois ont des 

moyennes mensuelles infCrieures 2 0" C. L'Ctk arctique est court; il ne dure que trois ou quatre 

mois: juin, juillet et aoQt, parfois septembre selon les annks. Toutefois, que 1'CtC soit lkghement 

plus court ou un peu plus long, une de ses caractdristiques essentielles est la remarquable stabilitd 

des tempkratures audessus de 0" C, ce qui induit une fusion rapide et continue. 

La pkninsule de Brogger, en cornparaison avec d'autres regions polaires, est abondamment 

arrosk (moyenne annuelle: 385 rnm), et la ripartition des pdcipitations est assez Cgale tout au long 

de l'annee. 

OCGANOGRAPH~E COTI~RE 

Une donnee primordiale concernant les conditions hydrodynamiques littorales dans cette 

dgion est la courte pt5riode de l'annCe pendant laquelle la banquise est prisente. En raison de I'effet 

adoucissant de. la Wrive nord-atlantique, la banquise n'apparait le plus souvent qu'en janvier et 

parfois seulement en fkwier dans le nord-ouest du Spitsberg, et elle n'y subsiste que trois mois en 

moyenne (Kergomard, 1982). Cependant, les eaux catikres, et sp6cialement les fjords, &lent plus 

t6t dans !a saison et sont irnmobilis6es pendant une p6riode plus longue par une banquise cbtikre 

(fast-ice>. Avant m2me l'apparition de cette banquise c6tike, le jet de rive et la m&e cornmencen t 

B consnuire un pied de glace qui recouvrira le littoral pendant environ huit mois (Moign, 1976). 

Dans cette rtgion, le pied de glace joue avant tout un r61e protecteur en irnmobilisant la c6te et en 

e m e h a n t  tout mouvement de Miments sur les plages pendant cette #node de I'annCe. Bien que 

ce moment wit variable d'une annke A l'autre, le Kongsfjord commence h geler fin novembre ou en 



dkembre et Ia de'bicle a gCnCralement lieu fin mai ou debut juin (Moign, 1974). Que le couven de 

glace marine soit total ou partiel, il Climine ou au moins limite fonement les possibilitCs de 

fornation de vagues locales et absorbe l'tnergie des houles du large. 

Au cours de la p6riode d'eau libre, les vagues dans le Kongsfjord proviennent de deux 

directions oppos6es qui correspondent h l'axe du fjord. Les vagues les plus fdquentes sont celles 

de secteur sud-est. Il s'agit de vagues locales engenddes par les vents catabatiques en provenance 

des glaciers Kongsvegen et Kongsbreen (fig. 2). La vitesse de ces vents peut parfois dCpasser 15 

m s-I (Joly et Kergomard, 1983), rnais ttant donnt leur faible course possible dans le fjord, ils ne 

peuvent engendrer que des vagues de coune pCriode (<3 sec) et de faible hauteur (< 0,8 m). Les 

vagues les plus fortes sont celles du large, qui viennent de l'ouest et du nord-ouest, et sont 

associies aux temps dtpressionnaires. Leur hauteur significative en eau profonde peut 

dCpasser 3 m lorsque les vents soufflent en tempCte (HQuette, 1986). Cependant, dans le fjord, les 

littoraux sont peu exposis i ces houles. 

Du point de vue de la ptriode, la made est de type semi-diurne. L'amplitude moyenne des 

marCes est de 110 cm environ dans le Kongsfjord, ce qui en fait un milieu microtidal selon la 

classification de Davies (1964). Er; plus des oscillations quotidiennes du niveau marin likes au 

rythme des marees, les variations de la pression atmosphirique peuvent sensiblement Clever le 

niveau de la mer sur les c8tes. Ainsi, des surCl6vations du plan d'eau de plus de 0,5 m, dues h de 

brusques variations de la pression amsphtrique, ont eti  signaldes A N~-Alesund (Wiseman u., 
198 1). 

LES PRINCIPAUX CARACTERES SEDIMENTOLOGIQWES ET 

HYDROLOGIQUES DES PLAINES DIEPANDAGE FLUVIOGLACIAIRE 

La plaine cctibre, h l'aval des moraines, est constituke de canes d1Cpandage fluvioglaciaire, 

qui sont soit distincts et bien individualisCs, soit coalescents. 11s foment dans ce dernier cas de 

vastes plaines d'Cpandage que I'on peut qualifier de sandur. Certains de ces sandurs sont 



fonctionnels ou partiellement actifs, alors que d'autres, colonises par une vegetation rase de 

mousses et de lichens, ne sont plus actifs (fig. 3). Les caractkres rnorpho-s&iimentologiques de ces 

sandurs sont dtroitement lids aux dgimes hydrologiques des torrents qui les alimentent. 

Le rCgime hydrologique dans les regions de hautes latitudes est marqud par sa discontinuit6 

dans le temps. Les 6couIements sont temporaires; ils ne sont actifs que pendant I'CtC thermique,'soit 

pendant environ quatre mois. MCme pendant cette saison, le dCbit des torrents est loin d'etre 

dgulier et fonctionne plut6t par hcoups. 

Les facteurs determinants pour I'koulement sont Cvidemment les facteurs climatiques: les 

temperatures, les prtcipitations et dans une moindre mesure l'ensoleillement. Le retour des 

temperatures positives au printemps provoque la fonte nivale et le dkclenchement des transpons 

liquides. Le maximum hydrologique de printemps dQ, B la fonte de la neige de versant et de 

piedmont se produit gCnCralement en juin (Griselin, 1982). Par la suite, il existe une relation Ctroite 

enae le debit des torrents et Ma t  therrnique du glacier qui les alimente. 

Si le regime hydrologique saisonnier suit d'assez prks les pulsations thermiques, les 

prtkipitations enaainent une grande irrCgularitt dans les debits joumaliers des torrents. Pendant les 

CtCs les plus arrosb, les debits les plus forts correspondent B de fortes averses coincidant dans le 

temps avec des tempCratures ClevCes. Ainsi pendant 1'CtC 1980, le plus fort debit d'un des torrents 

issus du glacier Acstre Loven (fig. 2) a CtC enregistre B la suite de fortes pluies pendant le mois 

d'aofit (85.4 mm en 5 jours, soit 201  des pdcipitations totales de llann&) asmides A une hausse 

des temperatures, variant de 1 m3 s-l A prks de 15 m3 s-l en l'espace de cinq jours (Griselin, 

1982). 

Lors des crues, les capacids dtCrosion et de transport augmentent considdrablement. Le debut . 
de saison estivale est donc un moment favorable au creusement des lits et au transport d'une 

importante charge stklimentaire, d'autant plus qu'avec le retour des temp6ratures positives le dCgel 

de la surface du terrain provoque une perte de cohesion du matCriel qui devient facilernent &odable 

par les eaux courantes. Les oscillations des debits favorisent Cgalernent la mobiliti des a i m e n t s  i 



la surface des sandurs (Church et Gilbert, 1975). Ces torrents extremement charges en materiel 

dCtritique vont dCposer l'essentiel de leur charge 18 oh la pente longitudinale des sandurs diminue. 

La pente gtnerale de ces sandurs est relativement forte. Elle est de 3% dans le cas de la plaine 

d9Cpandage des glaciers Vestre et Midre Loven, ce qui est comparable 8 la pente de certains sandurs 

d'Islande, comme les petits sandurs du Breidamerkjokull, par exemple (BodC1-6, 1985). Les profils 

longitudinaux des plaines d'Cpandage de la Hninsule sont paraboliques; les pentes se redressent i 

I'amont et s'adoucissent 8 I'aval, ce qui est la r8gle pour la majorit6 des sandurs (Boothroyd et 

Ashley, 1975). Les hauts sandurs sont parcourus par des torrents fluvioglaciaires trks canalisks, 

alors que vers l'aval la pente s'atttnue progressivement et les Ccoulements ~'Cpanouissent en de 

nombreux bras formant un rkseau de chenaux anastarnoses (fig. 4). C'est dans cette partie du 

sandur, ob les chenaux s'Ctalent, que domine l'aggradation, particulikrement lors des dCb5cles. Les 

&oulements fluvioglaciaires peuvent changer de lit plusieurs fois pendant une seule saison estivale, 

et parfois d'un jour 8 l'autre. Cette divagation des Ccoulements est favorisie par la faible 

pr~Tondeur des chenaux et par I'absence de levees ladrales importantes (Church et Gilbec, 1975). 

La granulomCtrie des scents de surface des plaines d'epandage deckit nenement d'amont 

en I'aval, ce qui est.le cas de presque tous les sandurs (Price, 1973; Boothroyd et Ashley, 1975; 

Embleton et King, 1975). Les sandurs moyens sont ici caillouteux et ce n'est que dans les parties 

les plus basses des plaines d'kpandage, h I'approche de la c6te; que les matCriaux de surface 

deviennent essentiellement sablo-graveleux. Les sCdiments fins atteignent le fjord oh ils sont 

transportks en panaches d'eaux turbides comme le montrent les photographies akriennes (i.e., fig. 

3).  

Les dCp8ts fluvioglaciaires en pCninsule de Brogger sont trks faiblement mCs, ce qu'a 

kgalement constate Sendobry (1977) pour d'autres sandurs dans la mtme region. Lorsqu'une 

stratification est visible dans ces dip6ts fluvioglaciaires, le pendage des couches est souvent 

horizontal ou subhorizontal. L'absence de stratification est due B un dC@t lors de conditions de 

dCbicles ou de dCbits puissants, accompagnCes de transport de materiel grossier autant que fin. La 



chute brutale du dCbit provque I'abandon du materiel qui s'accumule en une structure massive, 

peu ou pas stratifiee. Ces structures sont plut6t caractCristiques des hauts sandurs; les sections 

distales des sandurs sont caractkriskes par des d i m e n t s  gkneralement plus fins et mieux stratifies. 

Les sdiments fluvioglaciaires sont invariablement non us& en pCninsule de Briigger, comme les 

analyses morphoscopiques effectukes sur les sables I'ont rt5velC. Les grains de quartz possuent un 

M a t  naturel, ainsi que des angles et des aretes anguleux. Cette absence d'Cmousst5 est le reflet d'un 

enviromement dynamique caractkrisi par un apport constant de nouveaux sddiments. 

LES PROCESSUS MORPHO-SED~MENTOLOGIQUES LITTORAUX 

En bordure des plaines d'epandage fonctionnelles, les accumulations littorales ressemblent i 

une chaine d3es bambes B khelle rauite. De minces cordons littoraux sabl~graveleux, d'un peu 

plus de 1 m de dkveloppement vertical et de longueur moyenne de 200 m, sont tronqonnCs par des 

passes qui correspondent B des koulements fluvioglaciaires (fig. 5). Au debouch6 de ces passes, 

de petites accumulations deltai'ques dkouvrent B marke basse. En genCra1, le cordon est sCparC de la 

plaine dtCpandage fluvioglaciaire par une micro-lagune alimentke par les eaux continentales et 

envahie par la rner B made haute (fig. 6). 

Dks que le pied de glace dispardt, gCnkralement durant le mois de juin, la mer commence i 

prendre en charge les s6diment.s de l'esmn dont le ui est encore trks rnCdiom (Moign et H6quette. 

1985). Les matCriaux qui composent les cordons littoraux sont esentiellement d'origine 

fluvioglaciaire, comme I'indiquent la pCtrographie et le fa~onnement des grains. Leur nature 

Htrographique est en effet sirnilaire B celle des sidiments fluvioglaciaires: principalement des 

micaschistes, des quartzites et des quartzophyllades, roches mCtamorphiques issues des moraines 

en amont. On dCnombre Cgalement une tr6s faible proportion de grains CmoussCs dans les 

Cchantillons pr6levCs sur les estrans et dans les cordons. De plus, presque partout le long du littoral 

du Kongsfjord, de trop grandes profondeurs B l'avant-c6te interdisent des apports de provenance 

marine, exception faite de I'appon marginal de sCdiments par de petits icebergs khouks qui se 



delestent de leur charge ?i proximite du rivage. 

Le secteur c8tier situi en aval des sandurs des glaciers Vestre et Midre Loven fournit un 

excellent exemple des interactions qui existent entre les processus marins et fluviatiles en bordure 

de plaines dtCpandage fluvioglaciaire fonctionnelles (fig. 5). Ce littoral, de 1,8 krn de longueur, est 

sit& dans la partie amont du Kongsfjord, A l'abri de petits ilots calcaires sous le vent desquels de 

faibles profondeurs favorisent la sidimentation. I1 est de ce fait grandement protkgi des houles du 

large, d'autant plus qu'un rdtn5cissement ?i mi-chernin entre l'entree et le fond du fjord conmbue A 

dissiper I'knergie des vagues. Les vagues locales, de secteur est, sont des houles de faible hauteur 

et de coune pkriode, aussi ce littoral est-il soumis 2 des houles d'energie faible A moderee. 

L'malyse des param5tres texturaux, calcules pour les saiments prClevCs le long de ce secteur 

c6tier, a rkvC1C une decroissance de la taille moyenne des ddiments (M,) d'ouest en est, une 

amelioration correlative de l'indice de tri (Si), ainsi qu'une augmentation de la proportion des 

particules les ,plus fines dans les courbes cumulatives de frequence (Ski > 0) vers l'est (tabl. :). 

Ces variations granulomitriques indiquent un transport preferentiel des sediments vers l'est en 

raison d'une dCrive littorale majeure dans cette direction. 

LE DEVELOPPEMENT DES MICRO-DELTAS 

En dCbut de saison estivale, les Ccoulements fluvioglaciaires sont trks puissants et les cordons 

littoraux subissent une Crosion fluviatile efficace au niveau de brkches qui les tronqonnent au 

dCbouchC des torrents. Cenains cours d'eau non alimentes par les eaux glaciaires se tarissent 

rapidement ap*s le maximum hydrologique de la fonte nivale et la mer a alors t6t fait de combler la - 
br5che. Les skdiments prCcCdernment livrds B l'avant-plage sont ramen& par les vagues et 

rCagencCs en un gradin de plage au niveau des hautes mers (fig. 7). Au dCbouchC des autres 

exutoires, des micro-deltas se dkveloppent, alimentis par les Ccoulements fluvioglaciaires. Les 

processus fluviatiles sont ici plus efficaces que les forces marines puisque celles-ci ne sont pas 



capables de disperser tous les skdiments terrigenes apportts, dont une partie s'accumule sur place. 

Les Ccoulements fluvioglaciaires ~'Cpanouissent au niveau de ces micro-deltas, dont le rayon varie 

de 25 B 60 m, et leur conferent une forme arrondie. En dkbut d'ktk, des Cbauches de petites barres 

convexes soulignent la forme parabolique des deltas. Plusieurs profils topographiques ont Ctt 

Ctablis au dCbouchC d'dcoulements actifs afin de suivre le rythme de construction de ces 

accumulations au sein des syst2mes deltai'ques (fig. 5). 

Les profils 2 et 3 (fig. 8) reprisentent 1'Cvolution estivale d'un de ces complexes delta'i'ques. 

Au dCbut du mois de juillet 1983, alors que les torrents Ctaient fortement charges en sumen t s  , 

deux petites barres de sables et graviers commen~aient B se former B environ 10 et 25 m i l'avant de 

la crste du cordon littoral (fig. 8). Pendant la deuxikme semaine de juillet, le dCgel sur la marge 

proglaciaire fut particulierement actif et, au sein du delta, les leves topographiques successifs 

dvCl5rent un dkveloppement notable de c is  accumulations. Les apports de sediments transportCs 

par les torrents furent considkrables pendant cette *node et les barres se dtvelopp5rent rapidement 

(fig. 8). Db la fin juillet, le dtbit du cours d'eau principal alimentant ce delta s'ktait fortement 

arnoindri et, en raison de la diminution d'apports saimentaires, le rythme d'engraissement des 

barres se ralentissait. 

La morphologie de ces forrnes d'accumulation rdsulte de l'efficacitk respective des diffkrents 

agents marins et fluviatiles. Plus la saison estivale avance, plus les pentes se rCgularisent et plus le 

modelk marin l'emporte. A partir de la fin juillet, l e u  forme en coupe dtmontre la prUominance 

des vagues dans leur fa~onnement (fig. 8). Leur profil est dissymttrique en raison du courant 

oscillatoire engendk par les vagues, et ces accumulahons se comportent alors cornme des barres de 

dkferlemen t. - 
Si la dynamique de ces barres est fortement influencte par les vagues, les agents fluviatiles 

sont par contre pr6pondCrants pour la construction des deltas (fig. 9). Leur convexitt indique une 

efficacitd relativernent faible des markes et des vagues sur leur fa~onnement, quoique la derive 

littorale joue un 6 l e  dCterminant en alimentant de petites flhches &embouchure qui s'accroissent i?i 



partir de la rive situke du c6tC d'ob provient le transit samentaire dominant, soit de l'ouest dans ce 

cas-ci. 

Devant chaque brkche de semblables processus ont CtC observts. L'ampleur de chaque 

syst5me deltdique dCpend de la taille et du dCbit du torrent qui l'alimente. La vitesse de construction 

peut Ctre tr5s rapide; on note, parfois en quelques jours seulernent, une accretion verticale sensible, 

de I'ordre de 50 cm. Quelques semaines suffisent pour que des formes embryonnaires 

d'accumulation deviennent des barres de dCferlement.'Ces barres ont ensuite tendance B s'allonger 

dans le sens de la dCrive littorale, constituant ainsi 1'Cbauche d'un nouveau cordon parallkle A la 

ligne de c6te. Ce type de processus a d'ailleurs dija Ctt remarque sur le littoral du Skeidararsandur 

en Islande oh Ward u. (1976) ont not6 que la progradation du rivage se manifeste d'abord sous 

la fonne de deltas au niveau des passes dans les cordons littoraux, puis que les sidiments sont 

redistribuCs le long du rivage par Ia derive littorale. 

L*DIFICATION DE NOUVEAUX CORDONS LITT~FUUX 

En 1985, les profds topographiques ont etC lev& de nouveau et l'on a not6 un dCveloppement 

important au sein du syst2me deltai'que des profils 2 et 3 (fig. 10). Au niveau du profil 3, la bane 

de dkferlernent la plus externe s'est diveloppk B un point tel qu'elle forme la nouvelle mete externe 

du cordon. Les submersions Cpisodiques lors des hautes mers de fort coefficient ont r6gularisC les 

accumulations supCrieures qui ont CvoluC en une crite interne individuelle. Cette Cvolution est 

Cgalement visible sur le profil 2. Dans ce cas Cgalement, la barre de ddferlement, qui n'emergeait 

qu'A basse mer en 1983, est devenue un veritable cordon littoral i I'avant de l'ancienne crtte 

principale. Plus bas sur l'estran, a 100 m de distance de la station de mesure, une nouvelle barre de 

deferlement subrnergie B mark haute, cornmengait B se construire. 

Bien que les exutoires se reforment pn5ferentiellement aux mimes e n h i t s  en debut d'CtC , en 

raison de la canalisation des eaux couranles dans des chenaux principaux, de nouvelles brkches 

peuvent apparaitre d'une annCe i?t l'autre si des captures ou des changements de cours surviennent 



sur le sandur. Ainsi, les cordons sont chaque annCe remis en cause par le track final des torrents. 

Les anciens cordons, devenus cretes internes i la suite de l'idification d'un nouveau cordon A partir 

d'une barre au sein d'un delta, sont progressivement dCtruits par les koulements fluvioglaciaires 

(fig. 11). On remarque souvext, faisant maintenant partie du domaine du sandur, de petites 

accumulations sablo-graveleuses longilignes ou parfois de simples buttes, qui sont les vestiges 

d'un ancien cordon littoral dCmantelC (fig. 9). A la faveur de la divagation des cours d'eau, ces 

restes de cordons sont de plus en plus CrodCs, puis complkement effacCs, le matCrie1 allant 

engraisser Ie nouveau cordon 3 l'avant. 

Le m6canisme de progradation du rivage consiste donc en une destruction des anciens cordons 

littoraux et en une mise en place de nouvelles accumulations au dCbouchC des exutoires qui, par 

accroissement vertical et longitudinal, foment un nouveau cordon. Ce diveloppement vers le large 

se manifeste surtout l i  oh les Ccoulements sont les plus actifs; dans les secteurs oG les debits sont 

moins imponants, les cordons sont moins CrodCs par les cours d'eau et la ligne de c6te est plus 

stable. Les cordons littoraux sont en general peu ClevCs, en partie en raison d'une durCe de vie 

restreinte, car la progradation vers le large est uks rapide. Sur le littoral de la plaine dbCpandage des 

glaciers Vestre et Midre Loven, nous avons constate qu'en l'espace de deux ans seulement, de 

petites barres d'embouchure se transfoment en cordons et que l'ancienne cr2te principale devient 

un cordon interne cornmenpnt i Eue dCtruit par les koulements fluvioglaciaires. Nummedal d. 

(1974) et Hine et Boothroyd (1978) ont Cgalement notC, sur les c6tes des sandurs islandais, que de 

forts dCbits des cours d'eau fluvioglaciaires sont des facteurs limitatifs pour le dCveloppement des 

cordons !inoram. 

L'analyse stratigraphique des cordons littoraux a rCvC1C que la progradation du rivage peut 2tre - 
entrecoupke par des phases transgressives pendant lesquelles le cordon recule. Sur la c6te de la 

plaine dfCpandage du glacier Pedersen (fig. 2), les Ccoulernents fluvioglaciaires ont en partie ditruit 

un cordon littoral interne, situC B une quinzaine de mktres ii l'arrikre d'un nouveau cordon en 

formation, dCgageant ainsi une coupe nansversale de 1,5 m de hauteur (fig. 12). On observe, Zi la 



base de cette coupe (fig. 12), une unite peu stratifiCe ( I )  de sdiments heteromCmques comprenant 

des galets anguleux et subanguleux, des graviers, des sables, et des pClites en faible proportion. Ce 

dtpet, d'au moins 30 cm d'Cpaisseur, est caractkristique de sdiments fluvioglaciaires d6posds lors 

de conditions de dCbicIe. Cette unite dont la surface est trks faibiement inclinCe vers la mer, est 

surmontCe d'un dC@t de 5 cm d'Cpaisseur de sables moyens assez bien classes (2). Cette unit6 a 

kt6 interpretCe comme un s f iment  fluvioglaciaire dtposC alors qu'agissait un courant plus faible 

ayant pennis la saimentation de matCriel de cette taille. Ce Miment est surmontC de deux unites 

distinctes juxtaposCe, d'une Cpaisseur de 10 il 20 cm: vers llintCrieur des terres, le dCp6t est 

compod de sables et graviers fluvioglaciaires mCdiocrement tries (3), alors que vers la mer, le 

saiment est un sable moyen bien class6 (4) caractCris6 par des stratifications entrecroisees dont le 

pendage gCntra1 s'oriente vers la terre (fig. 12). Ce dCp6t sableux est caracteristique d'une 

migration vers la terre d'un cordon embryonnaire ou du moins reprCsente-t-il plusieurs Cpisodes 

d'accumulation et d'erosion en milieu intertidal. Ce dk@t a donc CtC interpet6 comme une crEte 

prelittorale ou une "barre de delta" ayant rnigre vers la cbte, sa structure interne Ctant en effet 

comparable i celle des cretes prilittorales transgressives (Davis a., 1972). L'unitC suivante (5) 

est constitude de 12 cm de sables vaseux (Mz: 0,066 mm; 42% < 50 pm), representatifs de la 

sbdimentation qui s'effectue dans les micro-lagunes i l'arrikre des cordons. L'Cpaisse unit6 

supkrieure (6) est essentiellement compode de sables et graviers bien stratifies. Chaque lit s'incline 

en pente douce vers la terre et tCmoigne d'une accretion verticale sous l'effet de vagues Ce 

dtbordements. 

Cette coupe, qui revkle des dC@ts littoraux surmontant ,des sdiments fluvioglaciaires et 

lagunaires, met en evidence une migration vers la terre des accumulations littorales. Bien qu'il 

semble que le niveau marin relatif puisse actuellement s'Clever dans le nord-ouest du Spitsberg 

(HCquette et Ruz, 1986; Forman u., 1987), l'ivolution de ces cordons littoraux n'est influencee 

que par des variations mamentanks du niveau de la mer Ctant donne la coune pCriode pendant 

laquelle ils se developpent. Les oscillations dans la position de la ligne de cbte sont 



vraisemblablement causies principalement par les fluctuations de la dynamique fluvioglaciaire en 

arnont du syst6me littoral. Lorsque 1'Cpandage fluvioglaciaire est actif une importante charge 

s&irnentaire est livrde B la zone littorale et les accumulations littorales se. dCveloppent en aval. Par 

conue, lorsque le dCbit des torrents diminue et que les apports sidimentaires sont plus rduits, la 

dynarnique littorale peut alors devenir transgressive notamment lors des tempztes. 

DISCUSSION 

Le processus d'tdification des cordons littoraux en bordure des plaines d'Cpandage 

fluvioglaciaire de la pt5ninsule de Bragger dkbute par la construction de barres de diferlement au 

sein de micro-deltas qui, par developpement vertical et longitudinal, se transfoment en vCritables 

cordons. Les vagues et les makes constituent les principaux agents morphogCniques affectant ces 

accumulations littorales, mais le dkveloppement de ces formes depend au depart de l'existence et du 

dCveloppement de micro-deltas. La presence de deltas n'est possible par ailleurs que si certaines 

conditions existent. Il est essentiel que les cours d'eau aient non seulement une capacitC de transport 

ClevCe, mais qu'elle soit effectivement utilisCe. Tel est le cas dans cette region o t ~  la gklifraction 

fournit une abondante charge clastique aux torrents. Le rCseau hydrographique anastamosk, 

spCcifique aux plaines d'kpandage fluvioglaciaire, favorise aussi le diveloppement, au dCbouche 

des exutoires, de nombreux micro-deltas. La topographie de la zone infratidale intervient 

Cgalement. !l irnporte que les profondeurs h remblayer 2i l'avant-plage soient peu imponantes pour 

que Ics deltas puissent se ddvelopper et Cmerger rapidement. 

La tendance gCn6rale est une migration de la position des cordons littoraux vers le large: de 

nouveaux cordons se dkveloppent ii partir des micro-deltas, alors que les levees littorales - 
prCc6demment rnises en place sont progressivement 6rodCes par les torrents. Ces accumulations 

littorales sont rapidement irodies par les koulements fluvioglaciaires, spkialement lors des crues, 

et 1eu;rnatCriel est redistribud vers le large au niveau des exutoires. Ce sCdiment alimente, avec les 

alluvions transportkes par les torrents, les micro-deltas au sein desquels des banes 



sablo-graveleuses s'exhaussent progressivement pour former des Cbauches de cordon littoraux. 

L'action des vagues et des courants littoraux conduit 8 une coalescence de cenaines de ces 

accumulations qui fom~ent alors une crgte continue, parallkle 8 I'orientation gCnCrale de la ligne de 

cbte. 

De 1Cgkres fluctuations dans la position des cordons peuvent cependant intervenir. Le 

mouvement n'est donc pas uniforme vers la mer, mais de courtes phases uansgressives peuvent se 

produire, particuli5rement en cas de diminution d'apports suimentaires h la zone littorale par les 

torrents et si les caractCristiques des vagues sont telles qu'elles favorisent un mouvement net des 

sCdiments vers le haut de plage. Le facteur primordial pouvant diterminer un mouvement 

transgressif ou regressif des cordons littoraux semble etre la disponibilitC de materiel temgene. Si 

les Ccoulements fluvioglaciaires fournissent un apport suimentaire suffisant au syst8me littoral, 

une progradation du rivage se produit; si, par contre, les apports terrigines se rdduisent, les 

cordons littoraw peuvent comaitre une 1Cg8re phase transgressive et migrer sur le bas sandur. 

L'Ctude des processus actuels affectant les littoraux meubles bordant les sandurs de la 

pCninsule de Br~gge r  semble donc indiquer que, lors de la progradation des plaines dlCpandage 

fluvioglaciaire pendant le relkvement glacio-isostatique postglaciaire (HCquette et Ruz, sous 

presse), des cordons littoraux se sont successivement rnis en place 8 leur lirnite, puis ont CtC dimits  

selon un modkle dtCvolution cyclique d'accumulation et dlCrosion. Au fur et il mesure que les 

plaines d'tpandage srCtendaient vers le large, les accumulations littorales Ctaient progressivement 

6 rd&s  par les cours d'eau, le materiel Ctant aussitbt livrC B l'avant-plage et repris par la mer pour 

reformer un nouveau cordon littoral prenant naissance B l'embouchure d'un exutoire. Ce type de 

dynamique littorale, essentiellement conditionnke par les agents fluviatiles, est fondarnentalement 
a 

diffkrente de celle qui caractCrise les cordons littoraux qui, en p6ninsule de Bragger, ne sont pas 

directement aliment& par des appons temgknes d'origine fluvioglaciaire, comme au cap Kvadehuk 

(fig. 2) oh les cordons de barrage migrent lentement vers la terre depuis au moins 2100 ans BP 

(Hiquette et Mann, 1986). L'evolution du littoral en bordure des sandurs actifs est donc 



principalement conditionnee par les processus fluvioglaciaires qui conmbuent A alimenter, mais 

aussi 2 dttruire les accumulations littorales. 
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Tableau 1. Parametres texturaux des sables de I'estran moyen le Ion du  littoral de 
la plaine d'epandage des glaciers Vestre et  Midre Loven voir Fig. 5 pour 
la localisation des echantillons). 

P 

No de profil 

Mz (mm) 

Si (0) 

Ski (0) 

Table 1. Textural parameters o f  the mid-foreshore sands along the shoreline of 
the outwash plain o f  the Vestre and Midre Loven glaciers (see Fig. 5 for 
sample location). 

1 
(ouest) 

0,62 

1,03 

-0,36 

3 

0,70 

1,23 

-0'23 

5 

0,33 

0,58 

-0,04 

6 

0,35 

0'54 

+ 0,05 

7 
(est) 

0,38 

0,39 

+ 0,3 1 



LEGENDE DES FIGURES 

FIGURE 1. Carte de localisation du Spitsberg et de la region Ctudiee (voir fig. 2). 

Location map of Spitsbergen and study area (see fig. 2). 

FIGUIW 2. La p6ninsule de Bragger et le KongsfSord. 

1) glacier Brggger; 2) glacier Vesne Loven; 3) glacier Midre Loven; 4) glacier Austre Loven; 5) 

glacier Pedersen. 

The Bagger  Peninsula and the Kongsfjord. 

1) Bragger glacier, 2) Vestre Loven glacier; 3) Midre Loven glacier, 4) Austre Loven glacier; 5) 

Pedersen glacier. 

FIGURE 3. Photographie airienne des glaciers Vestre et Midre Loven et de leur marge proglaciaire 

(Photo S71 7038, Norsk Polarinstitutt, Oslo). 

1) moraine; 2) plaine d'Cpandage fluvioglaciaire active; 3) plaine d'epandage fluvioglaciaire 

vkgCtalis6e. 

Aerial photograph of the Vestre and Midre Loven glaciers and of their proglacial environments 

(Photo S71 7038, Norsk Polarinstitutt, Oslo). 

1) moraine; 2) active glaciofluvial outwash plain; 3) vegetated glaciofluvial outwash plah. 

FIGURE 4. RCseau de chenaux fluvioglaciaires anastarnosds i l'aval d'un petit sandur du glacier 

Midre Loven. 

Braided glaciofluvial streams in the lower part of a small sandur of the Midre Loven glacier. 

FIGURE 5 .  SchCma gComorphologique de la zone littorale de la plaine dlCpandage des glaciers 

Vestre e: Midre Loven (d'aprts photographies airiennes). 

Geomorphologic sketch of the outwash plain coast of rhe Vestre an% Midre Loven glaciers (after 

aerial photographs). 



FIGURE 6. Cordon littoral barrant une micro-lagune le long du littoral de la plaine d'kpandage des 

glaciers Vestre et Midre Loven. 

Barrier beach isolating a micro-lagoon along the coast of the outwash plain of the Vestre and Midre 

Loven glaciers. 

FIGURE 7. Exutoire comblk; cordon littoral en bordure de la plaine d'ipandage des glaciers Vesne 

et Midre Loven. 

Infilled outlet through a barrier, coast of the outwash plain of the Vestre and Midre Loven glaciers. 

FIGURE 8. Variations des profils topographiques 2 et 3 pendant 1'CtC 1983. 

Variations of topographic profiles 2 and 3 during summer 1983. 

RGljRE 9. IlIustration schkmatique d'un micro-delta en bordure de plaine d'epandage. 

Schematic illustration of a micredelta bordering a glacial outwash plain. 

FIGURE 10. Variations des profils topographiques 2 et 3 entre 1983 et 1985. 

Variations of topographic profiles 2 and 3 between 1983 and 1985. 

FIGLRE 11. Cordon littoral interne partiellement Crode par les ecoulements fluvioglacisires; littori 

de la plaine d'epandage des glaciers Vestre et Midre Loven (le personnage est situk sur un cordo:~ 

interne). 

Remnant barrier beach partidly eroded by glaciofluvial streams; coast of the outwash plair. of the 

Vestre and Midre Loven glaciers (the person is located on an inner barrier beach). 

FIGURE 12. Suatigraphie d'un cordon littoral interne en bordure du sandur du glacier Pederser~ 

(HMM: haute mer moyenne: BMM: basse mer moyenne). A) Profil topographique du cordon 



littoral st localisation de la coupe (B). B) Coupe stratigriiphique. C) Lithostratigraphie et pum;ltres 

texturaux; lithofacies: 1) mattriel fluvioglaciaire grossier; 2) sables fluvioglaciaires; 3) matiriel 

fluvioglaciaire sablo-graveleux; 4) sables littoraux grossiers; 5) sables vaseux lagunaires; 6) sables 

et graviers de cordon littoral (dCp6ts de dibordement). 

Stratigraphy of a barrier beach slightly landward of the coastline of the outwash plain of the 

Pedersen glacier (HMM: mean high water level; BMM: mean low water level). A) Topographic 

profile of the banier beach, and location of the stratigraphic section (B). B) Stratigraphic section. 

C) Lirhostratigraphy and textural parameters; lithofacies: 1) coarse glaciofluvial sediments; 2) 

glaciofluvial sands; 3) sandy-gravely glaciofluvial sediments; 4) coarse littoral sands; 5) lagoonal 

silty sands; 6) barrier beach sands and gravels (overwash deposits). 
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Dans la dgion de la Peninsule de Brogger, au Spitsberg nord-occidental, le souli3vement 

glacio-isostatique postglaciaire a provoquC une Cmersion rapide des terns pendant l'Holoc5ne 
b 

infbrieur. La dgression marine s'est poursuivie jusqu'h un niveau infbrieur au niveau marin actuel, et 

a CtC suivie par une transgression d'une quinzaine de m2ms pendant la deuxi5me partie de 

l'Holoc8ne. Les variations postglaciaires du niveau marin relatif sont expliqubes en tennes de 

dajustements glacio-isostatiques. La migration d'un bombement pkiphkique (forebul~), induit B 

l'origine par la depression isostatique causCe par les glaciers du Weichsel sup6rieu.r dans l'est du 
- - 

Svalbard, serait B l'origine d'une transgression ayant succt5dC ?i l'emersion postglaciaire dans cette 

ABSTRACE 

In the Bragger Peninsula area, northwest S p i t s k g e ~ t g l a c i a l  glacio-isostatic uplift has 

induced a rapid land emergence during the Early Holocene and relative sea level fell below its present 

position. This regression was followed by approximately 15 m of relative sea level rise during the 

second part of the Holocene. The postglacial relative sea level variations are explained in terms of 

glacio-isostatic adjustments. The migration of a peripherial forebulge, initially induced by ice-lodng 

on eastern Svalbard, at the end of the Late Weichselian glaciation, is likely the cause of a 

transgression which followed the postglacial emergence in that area. 



Introduction 

Dans les dgions arctiques, la disparition des glaciers du Pliistockne supCrieur a provoquk un 

relbement isostatique ayant dCpassC la hausse eustatique postglaciaire du niveau marin. Ceci s'est 

traduit, pendant l'Holocine, par une dgression marine gtnCrale responsable de la rnise en place de 

plages soulevkes. Au Spitsberg, on a cru jusqu'i d s  rtkemment que les variations verticales de la 

ligne de rivage s'ktaient soldCes par un abaissement relatif jusqu'au niveau marin actuel. Toutefois, la 

dtcouvene de figurations #riglaciaires submergees dans la zone c6ti81-e de la Pininsule de Brogger 
b 

(HMuene, 1985) (Fig. 1) a demon& qu'un niveau rnarin plus bas que l'actuel avait C t i  atteint, et des 

datations 14c ont dvC1C que la transgression responsable de cene submersion Ctait holocene 

(Hquette et Mann, 1986). 

Prhntation du secteur d'investigation - 
. . 

Il, est unanirnement reconnu aujourd'hui que l'extension des glaciers dans I'ouest du Spitsberg 

pendant la derni8re glaciation fut limitbe B des avancks locales ou kgionales et que d'importantes 

superficies furent Cpargn&s par les glaces lors du maximum glaciaire tardi-weichselien vers 18 000 - 
20 000 ans B.P. (Salvigsen et Nydal, 1981; Troitsky, 1981; Boulton d., 1982; Guilcher u., 
1986; Mangerud u., 1987; H@uene, 1988). En Pkninsule de Bragger, la situation au Weichsel 

&ent Ctait similaire B celle qui prCvalait dans d'autres dgions de la c6te ouest du Spitsberg oh des 

glaciers aboutissaient aux fjords mais ne les occupaient pas. Selon Miller (1982), le Kongsford, ijord 

qui borde la face nord-est de la Pkninsule de Brogger, n'aurait pas kt6 occupd par un glacier depuis au 

moins 90 000 ans, soit depuis le Weichsel inftrieur. Les recherches mentes par Troitsky Ual. (1979) 

sur les dkflts quaternaires en bordure de la p6ninsule de Bragger, demontrent que le Kongsfjord 

n'Ctait qu'8 moitiC occu# par un glacier lors du maximum glaciaire tardi-weichdlien. 

La dcession glaciaire subsQuente a ensuite provoquk une Cmersion des terres par dajustement 

isostatique, anestee par l'existence de plages soulevks, meme dans les dgions partiellement 

englacks. En Pkninsule de Bmgger, la plaine &tii?re est recouvene de formations dimtiques marines 

et littorales isostatiquement soulevees jusqu'B 80 m &altitude. Il existe maintenant un nombre 



appdciable de datations 14c de dCp6ts linoraux et infralinoraux postglaciaires dans cene rtgion 

(Forman a., 1987; HQuette et Ruz, sous presse). Depuis une trentaine de mttres d'altitude 

jusqu'au niveau marin actuel. les ages ne concement que l'Holoc&ne ancien et dCmontrent que 

1'Cmersion s'est produite B un rythme exemement rapide pendant cene @node. 

I - UNE TRANSGRESSION HOLOCENE AU SPITSBERG DU NORD-OUEST 

Vers la fin de la glaciation weichstlienne, la fonte des glaciers provoqua une Cltvation eustatique 
b 

du niveau marin qui subrnergea les dgions encore dCprides par le poids de la g1ace.k debut de 

l'Holoc6ne fut caract6risC dans la dgion de la PCninsule de Bragger par un soulbvement isostatique 

tr2s rapide, correspondant vraisemblablement h la dCglaciation finale du Svalbard (Forman d., 

1987). Ceci se traduisit par une n5gression de plus de 3 4100 ans apr2s 10 000 ans B.P., malgre la 

hausse eustatique du niveau marin qui se poursuivait. Ensuite, aprts approximativement 9000 ans 
- 

B.P., le niveau marin relatif (NMR) a continue de s'abaisser pour atteindre un niveau plus bas que le 

niveau marin actuel (Fig. 2). 

La d&ouverte de sols structuds ~Criglaciaires sous le niveau des plus basses mers en bordure 

de la PCninsule de Bragger (Hhuette, 1985) a mis en 6vidence l'existence d'une transgression 

marine. Cornme ces f m e s  periglaciaires n'ont pas pu se former sous l.'eau, ceci implique que 

l'actuelle zone infratidale a 6tC l i n k  il une action continentale #riglaciaire, puis qu'elIe a Ctt  

submergCe lors d'une h w s e  du niveau marin relatif. Des datations 14c effectutes sur des coquilles 

de Hiatella arctica pdlevdes dans ces figurations p6riglaciaires ont dvtI&s que cene transgression 

Ctait holoc2ne (Hhuette et Mann, 1986). Des observations concordantes ont CtC effectukes dans la 

rCgion. A. Moign (1974) a signal6 des sols polygonaux envahis par la mer dans la lagune 

Ebeltofhamna, ii une quinzaine de km au nord de la PCninsule de Brogger. Des dCp6ts littoraux datant 

d'environ 9000 ans B.P. sont actuellement erodes sur les rives du Kongsfjord (HQuette et Ruz, sous 

presse). Au Cap Mitra, pr&s de l'embouchure du Kongsfjord, une rivihe se raccorde & un niveau de 

base situC au moins Zi 1 m plus bas que le niveau marin actuel et son embouchure est transformCe en 

estuaire (Forman u., 1987). 



Des galets bien CmousssCs et relativement homomCtriques, semblables aux galets des cordons 

littoraux actuels, ont Ct6 signalts par A. Moign (1 974) 3 environ - 15 m de profondeur sur les 

plateforrnes sous-marines de la region. Ces galets disposCs en rides que l'on retrouve toujours aux 

memes profondeurs ont CtC interprttCs cornme les restes d'une ligne de rivage correspondant i la 

limite inferieure du niveau marin relatif pendant 1'Holockne. La +ode pendant laquelle la mer aurait 

atteint ce niveau ne peut etre connue avec prkision en l'absence de datation, mais en raison des autres 

datations disponibles, il est trks probable que la mer a atteint ce niveau entre 7000 et 5000 ans B.P. 
b 

(Fig. 2). La transgression qui a suivie dCbuta il y a plus de 2000 ans et se poursuivrait encore de nos 

jours (Hhuette et Ruz, 1986), non seulement dans cette rCgion, mais aussi au Spitsberg central 

(Christiansson, 1961) et au Nordaustlandet (Fig. 1) (Blake, 1961). 

- I1 - HYPOTHESE D'EXPLICATION DES VARIATIONS DU NIVEAU MARIN 
-- 

RELATIF 

La courk des changements du niveau marin relatif en PCninsule de Brcagger (Fig. 2) differe 

considhblement des aums courbes de variations postglaciaires du niveau marin publiCes pour le 

Spitsberg. Elle est cependant sirnilaire B certaines courbes de variations du NMR de dgions 

margindes ou p&iph6riques d'englacement et correspond bien aux modeles g6ophysiques de 

prWction des changements du niveau marin dans de telles dgions. 

On sait maintenant que l'essentiel de la transgression eustatique postglaciaire Pest dalist 

pendant la prernih-e partie de l'Holoc&ne et que la rner s'est stabilisCe B un niveau &s proche de son 

niveau actuel, le long de nombreuses cbtes du monde, il y a 5 B 6000 ans (Kidson, 1982). Il est donc 

difficile d'expliquer d'iportantes variations du NMR pendant la deuxi8me moitit de l'Holoc6ne en 

ne faisant intervenir que des facteurs d'ordre eustatique. Walcott (1972) a montrC qu'en l'absence de 

variations de volume des caux oceaniques depuis 6000 ans, les changements "apparents" du niveau 

marin pouvaient etre expliquCs en terme de modifications visc~Clastiques des couches profondes de 

la Terre (sublithosph2re), sans faire appel B des variations d'ordre eustatique. A partir de ce concept 

largement accept4 aujourdhui, Clark (1980) a propod un rnod8le de praction des changements du 



NMR pendant I'Holoc$ne, dans lequel la carte du monde est divide en six zones distinctes, chacune 

ayant connu un type de variations du niveau marin. Selon ce mod&le, appuyC par des donnCes de 

tenain, la depression isostatique engendde par les glaciers du Pldistockne aurait induit un mouvement 

de matikre sublithosphCrique qui se serait traduit par un bombement (forebulge) dans les rigions 

pdriph6riques de l'englacement. Par la suite, la dcession gl,aciaire aurait provoquC, dans les regions 

effectivement couvertes par les glaciers, une Cmersion importante et rapide par Iustement  

isostatique, alors que dans les dgions p6riphdriques, une subsidence se serait produite par 
b 

n55quilibrage de matisre profonde. Dans la zone de transition situk entre la zone dCprimCe par la glace 

et la zone de bombement pCriphCrique, 1'Cmersion initiale est normalement suivie d'une submersion 

due B la migration du forebulge vers le centre de relkvement glacio-isostatique. Cette migration, 

irnpliquant une redistribution de matiere dans les couches visco-Clastiques de la Terre, s'effectue B un 

rythme beaucoup plus lent que celui du retrait glaciaire, - et de ce fait, continue de se produire bien 
. . 

aprks la fin de la deglaciation. 

En cornparant des pn5iictions bades sur ce d & l e  et des domks  recueillies dans une telle zone 

de transition dans la dgion atlantique du Canada, Quinlan et Beaumont (1981) ont affinC ce type de 

mod81e A une khelle dgionale en demonuant que sur moins de 500 krn de distance, le NMR s'est 

constarnrnent abaisd en certains sites, s'est dgulibzment 6levC en d'autres ou encore a regress6 puis' 

s'est ClevC en plusieurs endroits. Comme ces auteurs l'ont montr6, ceci peut etre expliquC uniquement 
- 

en termes de dajustements nh-tectoniques, par la migration d'un forebula travers la @on (Fig. 

3). La courbe des variations du NMR en PCninsule de Bmgger a t  identique B la courbe type de la 

zone B (Fig. 3) de Quinlan et Beaumont (198 1). Comme cette dgion etait situ& A la p6riphCrie des 

glaciers pendant le Weichsel supkrieur, tout cornme 1'Ctait la dgion atlantique du Canada, nous 

expliquons la submersion tardi-holoc8ne de la Peninsule de Bwgger commt une manifestation de la 

migration d'un forebulee vers l'intCrieur du Svalbard, c'est h dire vers le centre de la glaciation 

tardi-weichselienne dans l'est de I'archipel (Salvigsen et Nydal, 1981; Troitsky, 198 1). 



Conclusion 

Ces dsultats rejoignent les conclusions des recherches dcentes menks sur les changements 

postglaciaiks du niveau marin dans les kgions sournises une depression glacio-isostatique pendant 

le PlCistoc5ne. Il a en effet CtC mis en Cvidence que les variations apparentes du niveau marin ont pu y 

&re tr&s differentes entre plusieurs sites c6tiers peu CloignCs les uns des autres. De nouvelles 

investigations seraient nkessaires, particuli2rement dans le nord et le nord-ouest du Spitsberg, afin 

de determiner si la transgression qui a affect& la dgion de la PCninsule de Bragger ii 1Holockne a etC . 
un phenomhe isole ou si d'autres regions ont connu de semblables variations de la ligne de rivage. 
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FIGURES 

Figure 1. Carte de localisation du Svalbard et de la PCninsule de Bragger (indiquke par la flkhe). 

Figure 2. Courbe des variations postglaciaires du niveau marin relatif dans la region de la PCninsule 

de Brggger, nord-ouest du Spitsberg (d'aprks HCquette et Ruz, sous presse). Les coquilles 

provenant de dCp6ts infralittoraux n'ont pas CtC utilisks pour la construction de la courbe, car le 

niveau marin correspondant n'est pas connu. 

Figure 3. Reprhentation schtmatique de la migration postglaciaire du bombement p6riphirique 

(forebulpe) et de son effet sur le niveau marin relatif en quatre sites (d'aprts Quinlan et Beaumont, 

1981). La flkche indique la direction du retrait glaciaire; la migration du forebu1gg s'effectue dans le 

m&me sens. 
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APPENDIX Ill: BEAUFORT SEA DATA 



Table 1: KARLUK 87 - LlNE INVENTORY 

LINE SOL 
Day I lme  

EOL 
Time Fix 

ROLL 
7&200 kHz Seismic SSS 



LINE 
Day 

47 255 
48 257 
49 257 
50 257 
51 257 
52 258 
53 258 
54 258 
55 258 
56 258 
57 258 

SOL 
Time 

1658 
1236 
1636 
1720 
1734 
0832 
1330 
1454 
1726 
1759 
1833 

Fix 

61 6 
674 
708 
81 2 
842 
001 
335 
524 
808 
858 
91 1 

EOL 
Time Fix 

1918 672 
1257 695 
1719 811 
1731 841 
1850 1038 
1312 334 
1440 523 
1708 807 
1747 857 
1813 910 
1843 946 

7&200 kHz 

33/34 
34 
34 
34 
3413 5 
35 
36 
36/37 
37 
37 
37 

ROLL 
Seismic SSS 



Table 2 - BEACH SAMPLE LOG 

No. 

1 TTO- 1 

1 TTO-2 

1 TTO-3 

1 TTO-4 

1 TTO- 5 

1x1 -1  

1~1-1-2 

1TT1-3 

1TT1-4 

1TT1-5 

1TT1-6 

1TT1-7 

1 TT2- 1 

1 TT2-2 

1 TTZ-3 

1 TT2-4 

1 TT2-5 

1 TT2-6 
L 

1 TTZ-7 

87-24- 1 

1TH1-1 

ITHI-2 

1TH1-3 

1TH1-4 

1TH1-5 

1 TH2- 1 

1 TH2-2 

1TH2-3 

1 TH2-4 

1TH3-1 

1 TH3-2 

1 TH3-3 

Notes 

Backshore (P.0) 

M. Foreshore (P.0) 

L. Foreshore (P.0) 

Backshore (P.0) 

M. Foreshore lP.0) 

Backshore (P. 1) 

Berm (P. 1) 

M. Foreshore (P. 1) 

L. Foreshore (P.1) 

M. Foreshore (P. 1) 

Trough (P. 1) 

Bar Crest (P.2) 

Berm (P.2) 

M. Foreshore (P.2) 

L. Foreshore (P.2) 

Dune Base (P.2) 

Trough (P.2) 

L. Foreshore; bk, pt(P.2) 

M. Foreshore (P.2) 

Nearshore Bar (P. 1) 

HWL 

Backshore (R-M) 

Berm 

M. Foreshore 

L. Foreshore 

Berm 

M.  Foreshore 

L. Foreshore (R-M) 

Dune 

Backshore (Trough of  R-M) 

Backshore (Crest of R-M) 

M. Foreshore 

Latitude 

69" 35' 54" 

69" 35' 54" 

69" 35' 54" 

69" 35' 54" 

69" 35' 54" 

69" 35' 42" 

69" 35' 42" 

69" 35' 42" 

69" 35' 42" 

69" 35' 42" 

69" 35' 42" 

69" 35' 42" 

69" 35' 36" 

69" 35' 36" 

69" 35' 36" 

69" 35' 36" 

69" 35' 36" 

69" 35' 36" 

69" 35' 36" 

69" 35' 48" 

69" 43' 28" 

69" 43' 28" 

69" 43' 28" 

69" 43' 28" 

69" 43' 28" 

69" 43' 53" 

69" 43' 53" 

69" 43' 53" 

69" 43' 53" 

69" 45' 18" 

69" 45' 18" 

69" 45' 18" 

Day 

234 

234 

234 

248 

248 

234 

234 

234 

234 

248 

248 

248 

234 

234 

234 

234 

248 

248 

248 

249 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

236 

Year 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

Longitude 

132" 58' 24" 

132" 58' 24" 

132" 58' 24" 

132" 58' 24" 

132" 58' 24" 

132" 58' 50" 

132" 58' 50" 

132" 58' 50" 

132" 58' 50" 

132" 58' 50" 

132" 58' 50" 

132" 58' 50" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 59' 00" 

132" 04' 36" 

132" 04' 36" 

132" 04' 36" 

132" 04' 36" 

132" 04' 36" 

132" 02' 36" 

132" 02' 36" 

132" 02' 36" 

132" 02' 36" 

131" 59' 10" 

13 1" 59' 10" 

13 1" 59' 10" 

Location 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak' 

Tibjak 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

Tibjak 

Tibjak 

Tibjak 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 

Hutchison Ray 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 

Hutchison Ray 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 

Hutchison Bay 



Table 2 (Continued) - BEACH SAMPLE LOG 



Table 2 (Continued) - BEACH SAMPLE LOG 

No. 

CW3- 1 

CW3-2 

CW2- 1 

CWZ-2 

CW2-4 

CW2-5 

WS-1 

W 5-4 

TU-B 

TU-C 

Mc-1-3 

A2-87-5 

Longitude 

132" 28' 24" 

132" 28' 24" 

132" 20' 50" 

132" 20' 50" 

132" 20' 50" 

132" 20' 50" 

1 32" 29' 00" 

132" 29' 00" 

132" 33' 12" 

132" 33' 12" 

132" 05' 36" 

1 32" 25' 40" 

Notes 

Section 3 (Unit 1) 

Section 3 (Unit 2) 

Section 2 (Unit 1) 

Section 2 (Unit 2) 

Section 2 (Unit 4) 

Section 2 (Unit 5) 

Section 5 (Unit 1 ) 

Section 5 (Unit 4) 

Unit B2 

Unit C 

3 m Top o f  Section 

Surface of Core A2-87 

Day 

237 

237 

237 

237 

237 

237 

238 

238 

249 

249 

236 

252 

Year 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

Location 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Warren Pt. 

Tuf t  Pt. 

Tuf t  Pt. 

McKinley Bay 

Atkinson Pt. 

Latitude 

69" 44' 34" 

69" 44' 34" 

69" 45' 10" 

69" 45' 10" 

69" 45' 10" 

69" 45' 10" 

69" 44' 30" 

69" 44' 30" 

69" 44' 28" 

69" 44' 28" 

69" 52' 50" 

69" 57' 04" 



Table 3 - ORGANIC MATERIAL 

AT-Dl 

A3-87 

251 

254 

1987 

1987 

69' 56' 54" 

69' 56' 54" 

131" 26' 48" 

13 1 " 27' 00" 

Roots base dune, Atkinson Pt. 

Peat on foreshore, Atkinson Pt. 



Table 4 - GRAB SAMPLE LOG 

Water 
Depth 
(m) 

1.5 

3 

2.5-3 

4.3 

4.3 

3 

5.2 

3.5 

5 

6 

4 

5 

3 

5 

6.5 

8.3 

8.3 

10 

12 

14 

No. 

87-19-1 

87- 19-2 

87- 19-7 

87- 19-8 

87- 19-9 

87-19-10 

87- 19-1 1 

87-19-12 

87-19-13 

87-19-14 

87-19-15 

87-19-16 

87-35-1 

87-35-2 

87-35-3 

87-35-4 

87-35-5 

87-35-6 

87-35-7 

87-35-8 . 

Year 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

Day 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

249 

254 

254 

254 

254 

254 

254 

254 

254 

Location 

Off Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Of f  Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Of f  Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Of f  Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Off Toker Pt. 

Off Atkinson R .  

Off Atkinson R. 

Off Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off  Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off  Atkinson Pt. 

OffAtkinsonR. 

Latitude 

69" 39' 07" 

69" 39' 1 1" 

69" 39' 19.4" 

69" 39' 22" 

69" 39' 22" 

69" 39' 26.9" 

69" 39' 38.9" 

69" 39' 43.5" 

69" 39' 46.9" 

69" 39' 56.9" 

69" 39' 49" 

69" 39' 06.8" 

69" 57' 38.8" 

69"57'41.5" 

69" 58' 05.7" 

69" 58' 29" 

69" 58' 29" 

69" 59'05.4" 

70°00'15.3" 

70°02'48.9" 

Longitude 

132" 52' 02" 

132" 52' 03" 

132" 52' 00.1 " 

132" 51' 58.5" 

132" 51' 58.5" 

132" 5 1' 59.7" 

132" 51' 59.8" 

132" 52' 00.1 " 

132" 51 ' 59.7" 

132" 52' 00.8" 

132" 5 1' 58.3" 

132" 5 1 ' 58.9" 

13 1 " 25' 03.6" 

131°25' 14" 

13 1 " 25' 13.6" 

13 1 " 2S1'14.2" 

1 3 1 " 25' 1 4.2" 

131'25' 12.5" 

131°25'12.6" 

131°25'08.1" 



Table 4 (Continued) - GRAB SAMPLE LOG 

Equivalent to 87-46.1 



Table 5 - WATER SAMPLES* 

* All samples have a volume of  1 P (2 x 0.5 0)  

Sample 
Depth 

(m) 

0 

0 

0 

0 

0 

0 

0 

0 

No. 

87-19-1P 

87-35-1 P 

87-35-2P 

87-35-3P 
- 

87-3 5-4P 

87-35-6P 

87-35-7P 

87-35-8P 

Location 

Off Toker Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off  Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Off Atkinson Pt. 

Day 

249 

254 

254 

254 
- -- ~- 

254 

254 

254 

254 

Year 

1987 

1987 

1987 

1987 

1987 

1 987 

1987 

1987 

Latitude 

69" 39' 07' 

69" 57' 38.8" 

69" 57' 41.5" 

69" 58"05.7" 

69" 58' 29" 

69" 59' 05.4" 

70" 00' 15.3" 

70V2' 48.9" 

Longitude 

132" 52' 02' 

132" 25' 03.6" 

132" 25' 14" 

132" 25' 13.6" 

1 32" 25' 1 4.2" 

132" 25' 12.5" 

132" 25' 12.6" 

132" 25' 08.1 " 



Table 6 - CORE LOG 

C88-7 224 1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1987 

1987 

C88-8 

C88- 10 

C88-11 

C88- 1 2 

C88-13 

B H-5 

A1-87 

A2-87 

225 

227 

227 

229 

229 

235 

252 

252 

Kukjuktuk Bay Island 

Drift Pt. Marsh 

North Head 

Canyanek Inlet 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

North Head Spit 

Atkinson Point 

Atkinson Point 

69" 39' 00" ------ 
69" 52' 00" 

69" 43' 24" 

69" 23'24" 

69" 30' 30" 

69" 30' 48" 

69" 43' 28" 

69" 57' 15" - 

69" 57' 04" 

132" 41' 12" 

13 1 " 37' 00" 

134" 23' 00" 

133" 23' 00" 

132" 57' 36" 

132" 55' 48" 

134" 22' 45" 

131" 25' 50" 

13 1" 25' 40" 

Backbarrier lagoon 

Backbarrier lagoon 

sampled on site 

t ip  of the spit 

Backbarrier 

Backbarrier 



Table 7 - CORE SAMPLE LOG 

Location 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

E. Toker Pt. 

E. Toker Pt. 

E. Toker Pt. 

E. Toker Pt. 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

No. 

C88-2A 

C88-2B 

C88-3A 

C88-3B 

C88-3C 

C88-30 

C88- 3 E 

C88-3F 

C88-5A 

C88-6A 

C88-6B 

C88-6C 

C88- 1 2A 

C88- 1 2B 

C88- 1 2C 

C88- 1 2 D 

C88-12E 

C88- 12F 

C88- 12G 

Latitude 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 30' 36" 

69" 39' 00" 

69" 39' 00" 

69" 39' 00" 

69" 39' 00" 

69" 30' 30" 

69" 30' 30" 

69" 30' 30" 

69" 30' 30" 

69" 30' 30" 

69" 30' 30" 

69" 30' 30" 

Notes 

peat 

mud 

peat 

grey mud 

mud 

mud 

frozen mud 

brown frozen mud 

upper 5 0 i  I 

mud 

peat and mud 

mud 

peat 

frozen grey mud 

frozen grey mud 

frozen grey mud 

frozen grey mud 

frozen brown mud 

frozen brown mud 

Day 

223 

223 

223 

223 

223 

223 

223 

223 

224 

224 

224 

224 

229 

229 

229 

229 

229 

229 

229 

Longitude 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 57' 42" 

132" 48' 36" 

132" 48' 30" 

132" 48' 30" 

132" 48' 30" 

132" 57' 36" 

132" 57' 36" 

132" 57' 36" 

132" 57' 36" 

132" 57' 36" 

132" 57' 36" 

132" 57' 36" 

Depth 
(cm) 

2 0 

3 0 

10 

23 

3 1 

3 7 

45 

5 5 

9 

32 

5 1 

6 1 

39 

76 

9 7 

125 

147 

161 

175 

Year 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 



Table 8 - CROSS-SECTION LOG 

Notes 

sampled on site 

sampled on site 

sampled on site 

Latitude 

69" 30' 24" 

69" 52' 12" 

70" 07' 36" 

Location 

Topkak Marsh 

Drift Pt. (Dune) 

S.E. lkpisugyuk Pt. 

No. 

C88-4 

C88-9 

C88- 1 4 

Longitude 

132" 57' 06" 

13 1 " 37' 00" 

128" 04' 00" 

Day 

223 

225 

230 

Year 

1988 

1988 

1988 



Table 9 - CROSS-SECTION SAMPLE LOG 

Depth is from top of section 

No. 

C88-4A 

C88-48 

C88-4C 

C88-40 

C88-4E 

C88-9A 

C88-9B 

C88-9C 

C88-9D 

C88- 14A 

C88- 14B 

C88- 14C 

C88- 14D 

C88- 1 4E 

C88- 14F 

TM88-A 

Location 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Topkak Marsh 

Drift Pt. 

Drift Pt. 

Drift Pt. 

Drift Pt. 

S.E. lkpisugyuk PI. 

S.E. lkpisugyuk Pt. 

S.E. lkpisugyuk Pt. 

5.  E. l kpisugyu k Pt. 

S.E. lkpisugyuk Pt. 

S. E. l kpisugyu k Pt. 

Topkak Marsh 

Day 

223 

223 

223 

223 

223 

225 

225 

225 

225 

230 

230 

230 

230 

230 

230 

229 

Latitude 

69" 30' 24" 

69" 30' 24" 

69" 30' 24" 

69" 30' 24" 

69" 30' 24" 

69" 52' 1 2" 

69'52'12" 

69" 52' 12" 

69" 52' 1 2" 

70" 7' 36" 

70" 7' 36" 

70" 7' 36" 

70" 7' 36" 

70" 7' 36" 

70" 7' 36" 

69" 30' 48" 

Year 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

Depth* 
(cm) 

6 

20 

30 

40 

60 

150 

300 

377 

420 

700 

600 

450 

370 

330 

150 

20 

Longitude 

132" 57' 06" 

132" 57' 06" 

132" 57' 06" 

132" 57' 06" 

132" 57' 06" 

13 1" 37' 00" 

131"37'00" 

131" 37' 00" 

1 3 1 " 37' 00" 

128" 04' 00" 

128" 04' 00" 

128" 04' 00" 

128" 04' 00" 

128" 04' 00" 

128" 04' 00" 

132" 55' 48" 

Notes 

soil 

mud 

wood fragments 

peat 

organic and wood 

dune sand 

buriedsoil 

old dune sand 

peaty soi I 

compact mud 

mud and sandy beds 

mud and sandy beds 

peat soil 

mud and sand 

thinly bedded 

soil 



Table 10 - EROSION BENCH MARKS 

Installed by R. Gillie (see R.D. Gillie, 1988 for bench mark description) 

No. 

AGC-88- 1 

AGC-88-2 

AGC-88-3 

AGC-88-4 

AGC-88-5 

AGC-88-6 

AGC-88-6bix 

Location 

Topkak spit 

Topkakspit 

E. Tuft Pt. 

E. Tuft Pt. 

Drift Pt. 

w.DriftPt. 

E. Mingnuk Pt. 

Day 

221 

221 

224 

224 

225 

225 

226 

Latitude 

69" 30' 36" 

69" 30' 42" 

69" 43' 24" 

69" 43' 48" 

69" 52' 00" 

69"51136" 

69" 40' 24" 

Year 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

1988 

Longitude 

132" 59' 36" 

132" 59' 48" 

132" 33' 00" 

132" 33' 48" 

13 1" 38' 00" 

131"39'00" 

132" 38' 12" 

Retreat 
Rate 
(mfa) 

Distance from Cliff 
Edge 

1986 

- 
- 
- 
- 
- 
- 
- 

1987 

- 

- 
- 
- 
- 
- 

1988 
. 

23.5 

33.4 

5 1 

50 

50 

50.5 

36.9 



Table 11. EROSION BENCH MARKS DESCRIPTION* 

No 

AGC 88-1 

AGC 88-2 

Location 

Topkak Point 

Topkak Point 

East of Tuft Point 

East of Tuft Point 

West of Drift Point 

Drift Point 

East of Toker Point 

West of Warren 
Point 

Warren Point 

Hutchison Bay 

Atkinson Point 

Description 

Wooden log in upright position, located near the edge 
of the northernmost marsh, and identified by 
fluorescent orange paint and fluorescent tape with 
corresponding number. 

Two wooden stakes located near the edge of the marsh, 
near the northern limit of the dunes of the spit. The two 
wooden stakes were aligned perpendicular to the coast 
and were identified by fluorescent orange paint and 
fluorescent tape with numbers AGC 88-2A and AGC 
88-2B. AGC 88-2A was 33.4 m from the edge of the 
dune cliff; AGC 88-2B was 39.3 from the edge of the 
cliff. 

Wooden stake with orange paint, located in the western 
part of the dunes on top of the cliff, at 5 1 m from cliff 
edge. 

Located ca 150 m eastward of AGC-88-3,23.2 m 
behind a wood cross in the dunes, and 49.9 m from the 
cliff edge. 

Located ca 20 m westward of the coastal dunes, at a 
distance of 50 m from the cliff edge. 

Located within the Drift Point coastal dunes complex, at 
50.5 m from the cliff edge. 

Located on the east side of Mingnuk Bay; distance 36.9 
m from cliff edge. Cliff composed of ca. 80% massive 
ice. 

Installed at 5 1.05 m from cliff edge. 10-1 5 rn high cliff 
affected by block failure. 

Iron rod identified by "Legal Survey Marker" in 
backshore dunes; distance 73 m from low scarp on the 
seaward-facing side of the dunes. 

Installed in coastal dunes located on small peninsula in 
Hutchison Bay. The bench mark was located 51.5 m 
from the eroding dune cliff (2-3 m high), in the rnidle 
part of the small coastal dune field. 

Installed 30 m westward of beacon tower. The bench 
mark (iron rod) was located 25.3 m from the eroding 
dune cliff (1 m high). 



Table 11 (Continued). EROSION BENCH MARKS DESCRIPTION 

No Location Description 

AGC-88-11 McKinley Bay Installed on the eastern shore of McKinley Bay (orange 
painted iron rod); distance 38.8 m from the cliff edge 
(1.5 m high). 

AGC-88-12 McKinley Bay Installed on the eastem shore of McKinley Bay (orange 
painted iron rod), southward of AGC-88-11; distance 
44.2 m from the cliff edge (12 m high). 

AGC 88-13 Russell Inlet Installed on an island on the west side of Russell Inlet. 
Wooden stake with f1uorescen.t paint, located 57.2 m 
from the edge of a 10 m high sandy cliff with 
occasional ice wedges. 

AGC 88-14 Russell Inlet Installed on an island on the eastern side of Russel 
Inlet. Bench mark is an orange iron rod, located 47.3 m 
from the edge of a 12 m high sandy cliff with ice 
wedges. 

AGC 87-3 Tibjak Point Located on 5 m high cliff northward of Tibjak beach. 
Two wooden stakes identified by fluorescent orange 
paint and fluorescent tape 

* See following figures for bench mark locations 





1 'S33UnOS3U ONV S3NlW 'A9U3N3 40 l N 3 H l W d 3 0  VMNV3 40 lH91U 111 N33nO 3 H l  US3m Y3H 81 



a SA MAlESTE LA REINE OU CHEF Dl1 CANADA. MINISTERE DE L'ENERGIE. DES MINES E l  DCS RtSSUUHCtS. T 





(D SA MAJtbIt LA I It INt UU ~ n l f  UU LANAUA. MlNlSlttit  ~t LLNtHtilt. ~ t b  M I N ~ ~  t~ DES RESSOURCES. T 

(13 HER MAJESTY THE OUEEN I N  RIGHT OF CAMM DEPARTUENT OF ENERGY, M I N E S  AND RESOURCr" -r 



lJ
J
 HtA

 W
E

S
TY

 THE Q
UEEN IN RIGHT Of CANADA. 

DEPARTMENT OF ENEAGY. M
INES AND RESOURCES 

# 8 










