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RÉSUMÉ 

L’évolution spatio-temporelle de la marge glaciaire de l’Inlandsis laurentidien lors de la dernière 

déglaciation est encore la source de plusieurs interrogations, principalement en raison de la 

pauvreté en matériaux organiques datables qui limite l’application de la datation au radiocarbone 

(14C). Ce projet de maîtrise porte sur la combinaison des isotopes cosmogéniques 10Be et 3He en 

guise d’outils géochronologiques. Ces isotopes sont produits dans les premiers centimètres des 

surfaces rocheuses d’origine glaciaire exposée aux rayons cosmiques. Dans le présent contexte 

géologique, ils s’accumulent donc depuis la dernière déglaciation et permettent ainsi de dater le 

début de la déglaciation d’un site d’étude. Un objectif associé du projet porte sur l’évaluation de 

l’applicabilité de la datation 3He cosmogénique aux terrains glaciaires du Québec. Cette méthode 

démontre un potentiel en raison des âges relativement jeunes attendus (< 12,000 ans), qui 

comportent des signaux faibles en 3He, proches de la limite de détection. 

Les travaux ont été faits sur des blocs erratiques et affleurements rocheux riches en quartz et en 

pyroxènes présents sur de grandes moraines ou anciens fronts glaciaires qui marquent des pauses 

importantes du retrait de l’Inlandsis laurentidien au Québec. Les sites d’échantillonnages suivent 

un tracé nord-sud qui couvre différentes tranches temporelles. Ces sites sont : 1) la moraine de 

Dixville-Ditchfield dans le sud du Québec (~ 13,100 et 13,400 cal ans BP); 2) la moraine de Saint-

Narcisse dans le Québec méridional (~ 12,800 et 12,200 cal ans BP); 3) la moraine de Sakami dans 

le nord du Québec (~ 8,500 et 8,100 cal ans BP) et 4) la ceinture de drift de Puvirnituq à l’est de la 

baie d’Hudson (~8,450 cal ans BP). Les âges 14C ci-dessus reportés ont été obtenus à partir de 

sédiments souvent distaux et/ou indirects à l’épisode de mise en place des moraines ou dépôts de 

contact glaciaire, d’où la nécessité de dater par isotopes cosmogéniques. Ici nous présentons un 

nouvel âge 10Be de 11,800 ± 400 ans obtenu sur le mont Mégantic qui est cohérent avec la 

chronologie de déglaciation antérieure dans la région et fournit la première contrainte temporelle 

directe d'un front glaciaire dans les Appalaches du sud-est du Québec. La datation de la moraine 

de Saint-Narcisse a été effectuée par 3He étant donné l'absence de blocs erratiques contenant 

suffisamment de quartz dans la zone d'étude. Les datations par 3He ont donné des résultats mitigés 

suggérant la présence de sources importantes de 3He terrigènes dans les échantillons datés. L'âge 

moyen 10Be de 7 600 ± 200 ans (n=4) pour la moraine de Sakami affine la chronologie de sa mise 

boudreau_sim
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en place et renforce son lien avec l'événement de refroidissement de 8,2 ka. L'âge moyen de 7 900 

± 200 a (n=4) obtenu pour la ceinture de drift de Puvirnituq représente les premiers âges directs sur 

un front glaciaire au nord-est de la baie d'Hudson. Les derniers résultats sont similaires à ceux 

rapportés dans d’autres études sur la moraine de Sakami et ensemble, suggèrent que ces deux 

systèmes de formes de terrain délimitent une position importante de marge glaciaire du secteur du 

Labrador à la fin de la déglaciation. Les résultats fournissent des données importantes sur la 

chronologie du retrait des glaces au Québec et élargissent le cadre géochronologique de référence 

développé en Nouvelle-Angleterre, en plus de présenter des données importantes pour améliorer 

l'utilisation de la datation cosmogénique 3He dans les environnements anciennement englacés. 

Mots clés: Inlandsis laurentidien, moraines, datation par isotopes cosmogéniques, 10Be, 3He
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INTRODUCTION 

Les grandes calottes glaciaires de la période Quaternaire ont influencé le climat planétaire de 

plusieurs façons, notamment en modifiant l’albédo terrestre, le niveau marin, la circulation 

océanique, ainsi que la circulation atmosphérique (Kull et Grosjean, 1998 ; Clark et al., 1999 ; 

Dutton et al., 2015; Cuzzone et al., 2016; Lawrence et al., 2016; Dubé-Loubert et al., 2018). À cet 

effet, les récents événements associés à la dernière glaciation et à la déglaciation subséquente sont 

particulièrement importants, car ils ont laissé des archives sédimentaires et géomorphologiques 

variées qui sont particulièrement utiles dans la compréhension des interactions complexes entre les 

calottes glaciaires, la circulation océanique et le climat. Ce projet de maîtrise porte sur l’acquisition 

de nouvelles données géochronologiques via des méthodes de datation novatrices et établies qui 

permettent de contraindre le retrait glaciaire dans le sud-est du Canada et ainsi contribuer à une 

meilleure compréhension du cadre paléogéographique Quaternaire et des évènements 

paléoclimatiques lors de la fin de la dernière glaciation en Amérique du Nord. 

L’Inlandsis laurentidien (IL) a recouvert une vaste étendue du territoire Nord-Américain lors de la 

dernière glaciation, soit la glaciation Wisconsinienne. Au dernier maximum glaciaire, soit entre 

24,000 et 18,000 14C ans BP (28,100 et 21,700 ans en chronologie calendaire BP1) (Mix et al., 

2001; Dyke et al.,2002, 2003, 2004; Clark et al., 2009; Batchelor et al., 2019; Dalton et al., 2020), 

la limite méridionale du front glaciaire a atteint les régions de Long Island et de Cape Cod dans les 

états de New York et du Massachusetts aux États-Unis (Dyke, 2004; Balco et al., 2009; Dalton et 

al., 2020). Ensuite, le front glaciaire laurentidien s’est progressivement retiré vers le nord, pour 

quitter définitivement le territoire de la Nouvelle-Angleterre (N-A) entre 12,500 et 12,000 14C ans 

BP (14,700 et 13,900 cal ans BP) (Thompson et al., 1999). Le retrait des glaces s’est ensuite 

poursuivi sur le territoire Québécois pour s’achever autour de 5,000 14C ans BP (5,700 cal ans BP) 

 
1 La chronologie calendaire correspond à la conversion des âges radiocarbones (14C) en âge étalonnés; cette 
calibration s’effectue avec le calculateur Calib 8.20 avec la courbe intercal20 qui tient compte des particularités de la 
chronologie 14C. Ces mêmes paramètres sont retrouvés dans le reste du mémoire lorsqu’un âge est présenté avec la 
mention « XX cal ans » ou « XX cal ka ». 
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(Dyke, 2004) ou 6,700 cal ans BP (Ullman et al., 2016) selon les différentes études (Dyke, 2004; 

Dalton et al., 2020). Au Québec, l’évolution spatiotemporelle du front glaciaire de l’Inlandsis 

laurentidien peut être visualisée à partir de grands complexes morainiques qui s’étendent de la 

frontière canado-américaine jusqu’aux régions plus nordiques : la moraine de Dixville-Ditchfield 

en Estrie, la moraine de Saint-Narcisse au nord du fleuve Saint-Laurent, et de la moraine de Sakami 

à l’est de la baie-James (Fig. 1). 
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Figure 1. Reconstruction schématique de la déglaciation de l'Inlandsis laurentidien en Amérique 
du Nord depuis le dernier maximum glaciaire. Les marges glaciaires et la chronologie associée sont 
tirées de Dalton et al., (2020). L’encadré jaune montre le secteur où le transect de datations 
cosmogénique a été effectué en Nouvelle-Angleterre. Les moraines à l'étude sont identifiées par 
les lignes rouges : A - Moraine des Cantons-de-l’Est (Dixville-Ditchfield); B - Moraine de Saint-
Narcisse, C - Moraine de Sakami, D - Série de deltas de contact d’origine glaciomarine dans le 
secteur de la ceinture de drift de Puvirnituq. 
 

Durant le retrait de l’Inlandsis laurentidien, la géométrie et la position spatiale du front glaciaire 

ont continuellement évoluées. L’étude des moraines terminales mises en place aux marges du 

glacier lors de différentes phases du retrait glaciaire s’avère une approche essentielle dans la 
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reconstruction de l’évolution spatio-temporelle de l’étendue de l’Inlandsis laurentidien au cours de 

la déglaciation. De plus, certaines moraines ont été édifiées lors d’épisodes de stagnation ou même 

de réavancée du front du glacier, dont certains épisodes seraient une conséquence directe de 

périodes de refroidissements majeurs survenus lors de la déglaciation. La compréhension du 

comportement de l’inlandsis face au réchauffement global de la dernière déglaciation, de même 

que le lien entre certaines détériorations climatiques et les épisodes de stagnation ou de réavancée 

de l’inlandsis requiert l’obtention de contraintes géochronologiques sur ces moraines et/ou autres 

dépôts et formes de terrain marquant la position d’anciens fronts glaciaires. Ces données 

géochronologiques nous indiquent ainsi la position de ces fronts à une période précise. 

L’intégration de ces données géochronologiques avec les enregistrements géomorphologiques 

(moraines) permet ainsi d’évaluer le rôle de l’inlandsis et du retrait glaciaire dans certaines 

perturbations climatiques. En effet, le retrait glaciaire au-delà de certaines régions engendre parfois 

la réorganisation des réseaux de drainage à l’échelle continentale et occasionne l’ouverture de 

nouvelles voies de drainage des eaux de fonte en provenance de la marge glaciaire en décrépitude 

et/ou des grands lacs de barrage glaciaires formé sur le territoire (Clark et al, 1999; Clark et al., 

2001; Carlson et al., 2007). Ces réorganisations permettent ainsi l’écoulement massif des eaux de 

fonte vers différents secteurs de l’océan Atlantique, dont certains sont très sensibles à l’apport 

massif d’eau douce et froide. Un exemple classique de réorganisation du système hydrographique 

et de redirection des eaux de fonte, communément appelé « routing events » s’est produit aux 

alentours de 11,000 14C ans BP (12,900 cal ans BP) lorsque le retrait de la marge glaciaire a libéré 

l’axe du fleuve Saint-Laurent, redirigeant ainsi les eaux de fonte qui s’écoulaient jusqu’alors vers 

le golfe du Mississippi vers l’Atlantique Nord (Broecker et al., 1989; Richard et Occhietti, 2004). 

Ce changement dans l’écoulement des eaux de fontes aurait supposément joué un rôle fondamental 

dans un refroidissement climatique majeur à cette période connue sous le nom du Dryas récent 

(Younger Dryas) (Broecker et al., 1989; Licciardi et al., 1999; Richard et Occhietti, 2004). Bien 

qu’une autre voie de drainage vers nord-ouest (fleuve Mackenzie) ait aussi été proposée pour ce 

refroidissement (voir Teller, 2013), il n’en demeure pas moins que les changements dans la 

géométrie des systèmes de drainage en lien avec la fonte et le retrait des inlandsis sont reconnus 

comme étant un facteur majeur dans les épisodes de débalancement de la circulation océanique et 

le déclenchement de perturbations climatiques importantes de la dernière déglaciation, soit entre 

15,000 et 7,000 14C ans BP (18,300 et 7,800 cal ans BP) (Carlson et Clark, 2012; Dubé-Loubert et 
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al., 2018). Malgré l’importance d’obtenir des contraintes géochronologiques robustes sur ces fronts 

glaciaires, les schémas paléogéographiques représentants le retrait de la marge glaciaire de l’IL 

dans le nord-est du Canada lors de la dernière déglaciation demeurent encore peu détaillés d’un 

point de vue géochronologique. Ce manque de données géochronologiques reflète en partie la vaste 

étendue du territoire, ainsi que les nombreux défis d’obtenir des datations fiables dans les 

environnements glaciaires quaternaires. 

La géochronologie appliquée aux environnements glaciaires quaternaires est une discipline qui 

amène son lot de défis. Les données géochronologiques sur la dernière déglaciation de l’Inlandsis 

laurentidien sont majoritairement basées sur : i) la datation par radiocarbone (14C), effectuée 

principalement sur des coquilles marines ou matière organique terrestre; ii) la chronologie par 

comptage de varves des lacs glaciaires; iii) la datation par luminescence optique, effectuée 

principalement sur des sédiments de sables enfouis; et iv) la datation par isotopes cosmogéniques, 

effectuée sur des surfaces rocheuses ou des blocs erratiques. En pratique, les principales 

reconstructions paléogéographiques de marges glaciaires reposent essentiellement sur les datations 
14C (Dyke, 2004; Dalton et al., 2020). L’application de cette méthode comporte cependant des 

difficultés dans les environnements glaciaires pour plusieurs raisons. Entre autres, la rareté du 

matériel organique (coquillages, bois fossiles) trouvé dans les enregistrements sédimentaires et 

géomorphologiques associés à la déglaciation. Cela est causé en grande partie par le contexte de 

sédimentation aux marges glaciaires en retrait, lequel est dominé par un apport en eau de fonte 

froide et fortement chargée de matériel détritique. La résultante de ce contexte est un 

environnement peu propice au développement des formes de vie et de végétation, à tout de moins 

pour les environnements proximaux au front glaciaire (ex. les moraines), soit les sites d’intérêt 

pour les reconstructions temporelles du retrait glaciaire. Exception à ceci, les secteurs aux environs 

des marges continentales où les mers postglaciaires ont transgressé sur le continent qui était alors 

affecté par l’enfoncement glacio-isostatique et où l’on retrouve de nombreux fossiles marins. Dans 

ces endroits l’utilisation du 14C s’avère toutefois difficile, car la correction de l’effet réservoir marin, 

qui reflète le fait que le bassin de carbone marin est appauvri en 14C par rapport au bassin de carbone 

atmosphérique, s’avère complexe à effectuer (Hillaire-Marcel et Occhietti, 1977). Un 

vieillissement des âges est causé par l'appauvrissement en 14C, attribué à l'apport de carbone 

inorganique provenant des eaux de fonte glaciaire (Hillaire-Marcel et al., 1979). Il est encore 
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difficile de reconstituer avec précision ces phénomènes et de faire les corrections appropriées 

(Ridge et al., 2001; Borns et al., 2004). Les âges obtenus sont des âges relatifs à la déposition de 

la moraine qui représentent des âges minimums du retrait de la marge glaciaire. Globalement, cela 

rend la géochronologie à l’intérieur des territoires englacés, comme la vaste majorité du Québec, 

difficile à étudier. Pour finir, les contraintes géochronologiques obtenues sur les fronts glaciaires 

sont des âges relatifs à la déposition de la moraine et qui représentent des âges minimums du retrait 

de la marge glaciaire. 

La méthode de datation par isotopes cosmogéniques s’avère donc très utile dans l’environnement 

glaciaire en raison du fait qu’elle ne dépend pas de la présence de matière organique. Cette méthode 

se base sur les taux d’accumulation, dans les premiers centimètres de la surface rocheuse, 

d’isotopes formés par le bombardement constant que reçoit la surface terrestre par les 

rayonnements de haute énergie provenant du cosmos, plus communément nommé « le 

rayonnement cosmique » (George et Wilson, 1952; Gosse et Phillips, 2001; Corbett et al., 2013). 

Donc les taux d’accumulation mesurés de ces isotopes permettent de calculer des âges absolus 

correspondant aux durées d’expositions pour la période suivant la déglaciation et le retrait des 

glaces des surfaces rocheuses ou des blocs erratiques formant les moraines. 

Le rayonnement cosmique est constitué principalement de protons de hautes énergies provenant 

principalement de la Voie lactée et dans une moindre mesure du Soleil et d’autres galaxies 

(Simpson, 1983; Gosse et Phillips, 2001). Le rayonnement cosmogénique interagit avec les gaz de 

l’atmosphère et le substrat rocheux produisant des isotopes cosmogéniques tels que l’hélium-3 (3He) 

ou le Beryllum-10 (10Be) pour nommer ceux parmi les plus communément utilisés pour ces 

applications en géologie glaciaire (e.g., Gosse et Phillips, 2001; Niedermann, 2002). Lors de la 

glaciation, l’érosion à la base du glacier permet de « décaper » la surface terrestre et ainsi enlever 

les premiers mètres des roches et du substrat qui avaient préalablement accumulé les isotopes 

cosmogéniques au cours de périodes d’expositions interglaciaires antérieures. À la déglaciation, 

lors du retrait des glaces, les surfaces de roches ainsi nouvellement formées, de même que celles 

des blocs erratiques, sont soumises à nouveau à l’exposition aux rayons cosmiques et à 

l’accumulation de ces isotopes cosmogéniques, qui à l’image d’un chronomètre, enregistrent le 

début de la déglaciation au site d’étude. La datation des blocs erratiques retrouvés sur les moraines 

étudiées permet d’apporter un âge de déposition direct de la moraine. Contrairement au 
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radiocarbone où les âges obtenus correspondent à ceux de la mort d’un organisme, avec le risque 

d’un décalage chronologique entre la mise en place des conditions climatiques favorables à la 

survie d’une espèce donnée et l’invasion de cette espèce dans la région, les datations par isotopes 

cosmogéniques correspondent, théoriquement, à la durée d’exposition des nouvelles surfaces 

érodées ou de déposition des blocs des cordons morainiques. Plusieurs isotopes cosmogéniques 

peuvent être analysés : 3He, 10Be, 14C, 21Ne, 26Al, 36Cl, 53Mn (Gosse et Phillips, 2001). Pour cette 

étude, l’hélium-3 et le bérylium-10 sont les isotopes cosmogéniques utilisés. Le 10Be est souvent 

utilisé pour calculer les durées d’exposition des surfaces glaciaires (Bierman et al., 1999; Davis et 

al., 2017) car il a l’avantage de s’accumuler et de se préserver aisément dans le quartz, une phase 

minérale abondante dans le matériel rocheux. Cependant, cela demande une préparation complexe 

de l’échantillon et surtout l’accès à d’imposants accélérateurs de particules pour la mesure des 

isotopes. L’extraction de l’3He nécessite moins de préparation et sa mesure se fait par simple 

spectrométrie de masse en phase gazeuse, mais les taux d’accumulations sont cependant plus 

faibles et il se trouve principalement dans des phases minérales moins abondantes comme le 

pyroxène, un minéral moins commun que le quartz dans le substratum rocheux. 

Ce projet de maîtrise vise à apporter de nouvelles données géochronologiques sur quatre grands 

fronts glaciaires qui marquent des pauses ou stagnations importantes de l’Inlandsis laurentidien 

lors de son retrait dans le sud, moyen-nord et nord du Québec, dont certaines positions du front 

glaciaire sont présumément associées à des refroidissements majeurs de la dernière déglaciation. 

L’approche d’étude est basée sur la méthode de datation d’exposition au rayonnement cosmique 

des surfaces rocheuses et de l’accumulation, dans ces mêmes surfaces, des isotopes cosmogéniques 
10Be et 3He. 

Spécifiquement, les principaux objectifs de ce projet de maîtrise peuvent se diviser ainsi : 

1)  Apporter de nouvelles contraintes géochronologiques sur quatre anciens fronts glaciaires 

associés au retrait glaciaire au Québec à l’aide de datations par 10Be et 3He ; 

2)  Élaborer un protocole analytique pour l’analyse de l’helium-3 cosmogénique, lequel a été 

peu utilisé dans les environnements glaciaires du Canada, notamment dans la région 

d’étude ; 
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3) Évaluer l’apport et la complémentarité des deux méthodes de datation par isotopes 

cosmogéniques (3He et 10Be) à la géochronologie quaternaire glaciaire ;  

4)  Contextualiser les résultats géochronologiques dans le cadre paléogéographique de 

l’Inlandsis laurentidien et évaluer la mise en place de ces moraines dans le contexte des 

événements (refroidissement) paléoclimatiques documentés pour la dernière déglaciation. 

Afin de réaliser ces objectifs, les isotopes cosmogéniques 10Be et 3He ont été analysés sur 16 

échantillons extraits de blocs erratiques et d’un échantillon provenant d’une surface rocheuse avec 

un poli glaciaire dans le but d’obtenir des durées d’exposition. Les analyses ont été faites sur 2 

blocs erratiques et un affleurement rocheux collectés sur le sommet du mont Mégantic qui fait 

partie du tracé de la moraine de Dixville-Ditchfield dans le sud du Québec, 3 blocs de la moraine 

de Saint-Narcisse située tout juste au nord du fleuve Saint-Laurent, 6 blocs de la moraine de Sakami 

situé à l’est de la baie-James, dans le moyen-nord du Québec ainsi que 2 blocs erratiques et 2 

affleurements rocheux associés à des dépôts glacio-marins marginaux et à des rivages érosifs de la 

Mer de Tyrrell dans la ceinture de drift de Puvirnituq à l'est de la baie-d'Hudson (site TYR). Les 

lithologies de ces échantillons sont des granites, des gneiss et des roches mafiques, contenant donc 

du quartz et/ou en du pyroxène, les phases minérales utilisées comme capsules temporelles pour la 

mesure de 10Be et 3He. Les échantillons provenant de la moraine de Sakami proviennent de la 

province géologique du supérieur (âge de formation approximatif de 2,5 à 4,3 Ga). Les échantillons 

provenant de la moraine de Saint-Narcisse proviennent de la province géologique du Grenville (âge 

de formation approximatif de 1 Ga). Les échantillons provenant du mont Mégantic proviennent de 

la formation géologique des collines montérégiennes (âge de formation approximatif de 130 Ma). 

Le cadre de l’étude, le choix des ensembles géomorphologiques à dater et l’échantillonnage ont été 

faits sous la supervision du professeur Martin Roy. Les analyses à l’3He ont été effectuées en partie 

au Laboratoire GRAM du centre de recherche GEOTOP sous la supervision du professeur Daniele 

Pinti, ainsi qu’au laboratoire du CRPG-CNRS de l’Université de Lorraine en France via une 

collaboration avec Pierre-Henri Blard. Les analyses au 10Be ont été effectuées via une collaboration 

avec Joerg M. Schaefer du centre de recherche Lamont-Doherty Earth Observatory de Columbia 

University (NY, É.-U.) Bien qu’il ait été initialement prévu que j’effectue ces analyses sur place, 

l’arrivé de la pandémie de Covid-19 a malheureusement empêché tout déplacements vers les États-
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Unis. Les analyses ont alors été effectuées par les personnes responsables au laboratoire de Lamont-

Doherty Earth Observatory. 

Les résultats obtenus par 10Be permettent de donner les premiers âges directs d’un front glaciaire 

dans les Appalaches tout en précisant l'âge de la moraine de Sakami dans la région de la baie-James. 

Les résultats fournissent également la base pour la corrélation de la ceinture de drift de Puvirnituq 

dans l'est de la baie d’Hudson avec la moraine de Sakami dans l'est de la baie-James, délimitant 

ainsi une position importante de marge glaciaire du secteur du Labrador du LIS dans la déglaciation 

tardive. Dans l'ensemble, le travail effectué le long de ce transect nord-sud, qui couvre une bonne 

partie du secteur du Labrador, et montre que la datation par isotopes cosmogénique des formes et 

des reliefs de la marge glaciaire de cette région a un grand potentiel pour améliorer la chronologie 

de la déglaciation de la région intérieure du LIS. Les résultats obtenus par 3He permettent de 

soulever plusieurs questions et pistes de réponses entourant son applicabilité sur le territoire du 

Québec. 

Ce mémoire comporte trois chapitres. Le premier chapitre est consacré à la présentation du contexte 

paléogéographique et du cadre géochronologique Quaternaire de la région d’étude. Le deuxième 

chapitre présentera l’approche de datation utilisée et l’élaboration de la méthodologie développée 

pour les analyses de l’hélium-3 cosmogénique. Le troisième chapitre est sous format d’article 

scientifique rédigé en anglais: The use of cosmogenic isotopes 10Be and 3He in surface exposure 

dating of former ice-margin positions recording the retreat of the Laurentide ice sheet in Quebec. 
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CHAPITRE 1 

CONTEXTE PALÉOGÉOGRAPHIQUE ET CADRE GÉOCHRONOLOGIQUE 

QUATERNAIRE DE LA RÉGION D’ÉTUDE 

Ce chapitre présente les grands traits du retrait de la marge sud de l’Inlandsis laurentidien dans le 

nord-est de l’Amérique du Nord au cours de la dernière déglaciation. Une attention particulière 

sera portée sur les positions des fronts glaciaires qui incluent les trois moraines qui sont à l’étude. 

Leurs compositions, contextes de mise en place et contraintes géochronologiques seront synthétisés. 

1.1 Patron de déglaciation du nord-est de l’Amérique du Nord 

L’édification de l’Inlandsis laurentidien a débuté tout juste après la fin de l’interglaciaire du 

Sangamonien il y a environ 120,000 ans (stade isotopique marin (SIM) 5e) et s’est fait à partir de 

trois principales régions communément désignées comme: i) le Secteur du Labrador ii) le Secteur 

du Keewatin et iii) le Secteur de Fox-Baffin; ces secteurs ont été nommés à partir de zones 

géographiques couvertes par ce qui peut être perçu comme des centres de dispersion glaciaires 

(dômes) (Shilts et al., 1987; Dyke et al., 1989; Clark et al., 1993; Dyke, 2004). L’inlandsis a atteint 

sa superficie maximale au dernier maximum glaciaire de 24,000 jusqu’à 18,000 14C ans BP (28,100 

à 21,700 cal ans BP) (Mix et al., 2001; Dyke et al., 2003, 2004; Clark et al., 2009; Batchelor et al., 

2019; Dalton et al., 2020). À ce moment, la glace de l’IL recouvrait la majeure partie du territoire 

de la Nouvelle-Angleterre et l'entièreté du territoire du Québec. La marge sud-est de l’IL se trouvait 

dans le secteur de Long Island et Cape Cod dans les états américains de New York et du 

Massachusetts.  

À la suite du dernier maximum glaciaire, le front glaciaire s’est retiré vers les centres de dispersion 

selon une orientation allant dans un axe orienté du sud vers le nord pour le sud-est nord-américain. 

Le patron du retrait glaciaire a été reconstruit à partir de moraines ou de dépôts glaciaires qui 

marquent la position (géométrie) du front glaciaire dans différentes régions, dont l’emplacement 

spatio-temporel est en grande majorité contrainte par des âges radiocarbones (Dyke, 2004; Dalton 

et al., 2020). Il en résulte un patron illustrant une série de marges glaciaires, ou isochrones, plus ou 

moins arquées et parallèles entre elles qui rajeunissent au fur et à mesure que l’on progresse vers 
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le nord. L’image de la déglaciation est mieux connue en Nouvelle-Angleterre que sur le territoire 

québécois, principalement en raison d’un raffinement des données géochronologiques, notamment 

en raison des datations par 10Be de certains fronts morainiques dont les âges sont calés dans la 

chronologie annuelle dérivée d’un enregistrement composite détaillé de varves (Fig. 1.1) (Ridge, 

2004; Davis, 2017). Ces datations ont, entre autres, permis de préciser la chronologie du retrait 

glaciaire régional. 

 

Figure 1.1. Reconstruction de la position du front de l'Indlandsis laurentidien au cours de la 
déglaciation de la Nouvelle-Angleterre. Les isochrones (petites lignes grises) indiquent la 
chronologie du retrait glaciaire comme établi par l’enregistrement varvaire nord-américain. Les 
points noirs correspondent à des moraines datées au 10Be et calibrées avec le taux de production du 
nord-est de l'Amérique du Nord. (Martha's Vineyard et Buzzard's Bay - Balco et al., 2002 ; Old 
Saybrook et Ledyard - Balco et Schaefer, 2006 ; Ashuelot Valley, Perry Mountain et Littleton-
Bethlehem - Balco et al., 2009 ; Androscoggin - Bromley et al., 2015 ; Basin Pond - Davis et al., 
2015 ; Pineo Ridge et Parc national Acadia - Koester et al., 2017). La figure en médaillon montre 
l'étendue de l’IL à 21 ka et 10 ka (Dyke, 2003). (Tirée de Davis et al., 2017) 
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Ainsi, une synthèse du retrait de la marge glaciaire en Nouvelle-Angleterre basée sur les âges 10Be 

et des comptages de varves montrent que la fonte du glacier s’est faite progressivement de la marge 

glaciaire au sud, vers la frontière avec le Québec au nord. Les datations qui suivront ont paru dans 

Ridge et al. (2012) et ont été misent à jour par Davis et al. (2017) (Fig 1.1). Les datations effectuées 

sur les moraines ont été datées par 10Be et calibrées avec le taux de production nord-américain 

(Davis et al., 2017). Les datations effectuées sur des blocs erratiques de segments de moraines 

terminales à Martha’s Vineyard au Massachusetts situent le maximum glaciaire autour de 29,200 

± 1,700 ans et plus au nord sur la moraine de Buzzards Bay  (21,000 ± 1,000 ans) qui montre le 

début de la déglaciation (Balco et al., 2002; Davis et al., 2017). Les moraines de Ledyard (20,200 

± 1,000 ans) et de Old Saybrook (20,300 ± 1,000 ans) daté par 10Be se situent au sud de l’état du 

Connecticut et indiquent le début de la libération du territoire des glaces (Balco et Schaefer, 2006). 

Pour sa part, le comptage des varves situe le retrait définitif des glaces sur le territoire du 

Connecticut à environ 17,700 ans b2k2 et celui du Maine à 15,800 ans b2k (Ridge et al., 2001; 

Ridge et al., 2012). Trois grandes moraines ont été datées dans le l’état du New Hampshire par 
10Be. Partant du sud de l’état, la moraine de Ashuelot Valley est associée à un front glaciaire à 

15,100 ± 300 ans (Balco et al., 2009), la moraine de Perry Mountain est datée à 14,600 ± 200 ans 

(Balco et al., 2009) et le complexe morainique de Bethlehem plus au nord, qui se trouve dans les 

villes de Bethlehem et de Littleton, a été daté à 13,200 ± 400 ans (Balco et al., 2009). Ce dernier 

complexe morainique avait également été daté par radiocarbone à 12,450 ± 60 14C ans BP (14,600 

cal ans BP) (Thompson et al., 1996). Située à la frontière du New Hampshire/Maine, à une latitude 

légèrement plus élevée que la moraine de Bethlehem et Littleton, la moraine d'Androscoggin est 

datée à 13,200 ± 400 ans (Bromley et al., 2015). Le comptage des varves dans le Vermont et le 

New Hampshire montre une déglaciation jusqu’aux collines frontalières du sud du Québec entre 

15,500 et 13,400 ans b2k (Ridge et al., 2001; Ridge et al., 2003; Ridge et al., 2012). Globalement, 

ces datations concordent très bien au sein de la séquence temporelle de déglaciation faite par le 

comptage des varves.  

D’autres contraintes sur la déglaciation en Nouvelle-Angleterre proviennent de l’environnement 

marin adjacent qui indique que le retrait glaciaire s’est accompagné du vêlage de glace dans les 

 
2 L'âge [b2k], est actuellement la norme pour la chronologie des carottes de glace. Elle provient de la chronologie des 
varves qui compare les enregistrements des varves de déglaciation avec les chronologies de carottes de glace. 
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eaux marines de l’Atlantique autour de 13,000 – 11,000 14C ans BP (15,600 – 12,900 cal ans BP) 

(Thompson et al., 1999). Ensuite, vers 11,500 14C ans BP (13,400 cal ans BP) le vêlage s’est 

intensifié, ce qui se reflète par un taux de retrait plus rapide du front glaciaire (Dalton et al., 2020). 

Dans le secteur nord-ouest des montagnes Blanches, à la limite entre la Nouvelle-Angleterre et le 

Québec, les datations au radiocarbone suggèrent que l’IL a libéré le territoire des glaces vers 12,500 

– 12,000 14C ans BP (13,900 - 14,700 cal ans BP) (Thompson et al., 1999). Les montagnes 

frontalières qui délimitent la frontière entre le Québec et les États-Unis sembleraient avoir été 

libérées des glaces entre 11,500 et 11,000 14C ans BP (13,400 et 12,900 cal ans BP). À cette époque, 

les datations effectuées sur des coquillages marins montrent que la transgression de la Mer de 

Champlain s’était déjà produite dans la vallée du Saint-Laurent et dans le piémont appalachien 

(Parent et Occhietti, 1988). L’incursion de la Mer de Champlain ce serait produit il y a environ 

11,100 ± 100 14C ans BP (entre 12,800 et 13,000 cal ans BP) et apportent donc des contraintes 

minimales au retrait des glaces dans les Appalaches et pour la mise en place des fronts morainiques 

de cette région (Richard et Occhietti, 2005). L’orientation des lobes de moraines, ainsi que les 

éléments géomorphologiques (eskers et stries) indiquent un recul vers le nord-ouest de l’Inslandsis 

laurentidien dans les Appalaches (Parent et Occhietti, 1988). Le retrait s’est poursuivi de façon 

plus ou moins graduelle vers le dôme du Labrador où se retrouvaient les dernières glaces jusqu’à 

environ 5000 14C ans BP (5700 cal ans BP) (Dyke, 2004; Dalton et al., 2020) ou autour de 6,700 

cal ans BP tel que suggéré par les âges 10Be (Ullman et al., 2016). 

Récemment, des études se sont penchées sur l’aspect tridimensionnel du retrait glaciaire. En effet, 

afin de bien comprendre la dynamique du retrait glaciaire, il est nécessaire d’étudier la fonte 

verticale de la calotte glaciaire, un phénomène communément appelé « glacial thinning ». La 

quantification de l’amincissement de la colonne de glace permet d’avoir une idée sur le volume de 

glace perdu. Ainsi, ces données permettent de s’ajouter à celles des études du retrait de la marge 

glaciaire de façon horizontale. Ces études apportent des données supplémentaires en vue de 

comprendre le volume ainsi que les exutoires empruntés par l’eau douce. L’approche 

méthodologique consiste à dater des blocs ou des surfaces rocheuses par isotopes cosmogéniques 

à différentes élévations au sein d’une montagne, comme le mont Washington dont l’élévation fait 

plus de 2000 m. Les dates correspondent alors au moment où la surface rocheuse a été exhumée de 

glaces. La différence entre les âges obtenues à différentes élévations permet d’estimer le volume 
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de glaces et donc d’eau perdu. À l’aide de cette méthode, de récents travaux faits par Davis et al. 

(2017) au mont Washington, on permit de quantifier le taux de fonte de la calotte glaciaire et de 

les relier à des événements climatiques majeurs. Ce type d’étude est une des raisons pourquoi la 

Nouvelle-Angleterre est un des endroits au monde ou le retrait glaciaire est le mieux contraint. 

Les enregistrements de la variation du niveau marin indiquent d’ailleurs des changements 

importants du niveau marin entre 19,500 et 14,600 cal ans BP. Ces remontées abruptes du niveau 

marin traduisent des pertes importantes en volume des calottes glaciaires continentales. Ces 

données ne renseignent cependant pas sur la provenance de ces eaux et de quelles(s) masses de 

glace son responsable de ces variations (Clark et al., 2009; Carlson et Clark, 2012). De telles 

données sur la déglaciation du mont Washington suggèrent donc que le sud-est de l’IL aurait pu 

contribuer à ces fluctuations du niveau marin. La source d’eau et leurs points d’entrée dans l’océan 

sont des éléments majeurs à tenir en compte lors des modélisations paléoclimatiques (e.g., Marcott 

et Shakun, 2021). C’est également dans cette optique que, dans cette présente étude, le mont 

Mégantic a été échantillonné à son sommet, ainsi qu’a une élévation plus basse. 

1.2 Patron de déglaciation au Québec. 

Le patron général du retrait glaciaire sur le territoire Québécois peut être déduit à partir 

d’importantes accumulations morainiques qui indiquent la position des fronts glaciaires (Fig. 1.2). 

Les datations cosmogéniques au cœur de ce projet de maîtrise porteront sur trois des principaux 

fronts morainiques. D’abord, dans le secteur des Appalaches du sud du Québec se trouve la moraine 

de Dixville-Ditchfield qui comprend des amas de dépôts de contact parsemés et orientés plus ou 

moins est-ouest, lesquels ceinturent le mont Mégantic. Au Nord du Saint-Laurent, on retrouve la 

moraine de Saint-Narcisse qui forme un grand complexe de cordons morainiques d’une 

impressionnante continuité. Finalement, dans le nord du Québec, à l’est de la baie-James, la 

moraine de Sakami forme un front morainique bien développé sur quelques centaines de kilomètres. 

Ces fronts glaciaires sont principalement contraints par des âges 14C qui se trouvent à proximité de 

ces dépôts morainiques, en revanche, la méthode des isotopes cosmogéniques a très peu été utilisée 

pour obtenir des contraintes géochronologiques directes sur l’évolution spatiotemporelle de la 

marge glaciaire de l’Inlandsis laurentidien au Québec. 
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Figure 1.2. Répartition spatiale des principales moraines frontales du Québec daté au 14C non 
étalonné. On retrouve la localisation des moraines à l’étude. La moraine de Dixville-Ditchfield qui 
est représenté par le tracé numéro 1, la moraine de Saint-Narcisse par le tracé 4 et la moraine de 
Sakami selon le tracé 7. (Tirée de Landry et Mercier, 1983) 

 

1.3 Fronts glaciaires dans le sud du Québec. 

Les fronts glaciaires dans le sud du Québec sont reconstruits grâce à la présence d’accumulations 

de dépôts fluvioglaciaires de contacts distribuées de façon éparse sur le territoire. Comme le retrait 

glaciaire s’est fait au contact de lacs de barrage glaciaire qui ont occupé différents bassins formés 

de vallées fluviatiles et de creux topographiques, le tracé de l’emplacement du front glaciaire s’est 

fait en tenant compte de la nécessité de bloquer la position des exutoires qui contrôlaient l’élévation 

des différents lacs proglaciaires (Parent et Ochietti, 1999). En partant du sud (plus vieux), la 

succession de moraines va comme suit : Moraine de Frontier, Dixville-Ditchfield, Cherry River-
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Est-Augus, Mont Ham, Sutton, Ulverton-Tingwick, Saint-Sylvestre (Fig. 1.3) (Parent et Occhietti, 

1999). La plus imposante et la mieux développée des moraines bordent tout juste le mont Mégantic 

et se nomment la moraine de Dixville-Ditchfield (Clément et Parent, 1997). Son tracé commence 

à la frontière du Québec et du Vermont au sud-ouest de la ville de Coaticook. Cette partie de la 

moraine est appelée la moraine de Dixville. L’autre segment, celui de Ditchfield, se poursuit de 

façon discontinue, parallèle à la frontière, jusqu’aux environs du mont Mégantic dont la moraine 

le contourne dans sa partie nord. Le mont Mégantic est donc bordé par de nombreux dépôts 

fluvioglaciaires de contact qui constituent une série de moraines frontales (l’ensemble nommé les 

moraines des Cantons-de-l’Est). Avec ses 1111,3 mètres d’élévation (mesuré à partir d’un DGPS 

de précision centimétrique), le mont Mégantic forme d’ailleurs l’un des plus hauts sommets du 

sud-est du Québec et au nord de la frontière ouest avec l’état du Maine. Trois principales lithologies 

constituent ce pluton. Son centre est constitué de granite formant la partie la plus élevée de la 

montagne. Un creux topographique entourant ce pic délimite la lithologie du gabbro. Le pourtour 

du mont Mégantic est entouré d’une auréole constituée de syénite dont l’élévation est de 500 à 600 

mètres (Reid, 1960; Feininger et Goodacre, 2003). 
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Figure 1.3. Emplacement de la moraine à l’étude Dixville-Ditchfield, du mont Mégantic et des 
autres moraines des Cantons-de-l'Est qui indique une déglaciation de la calotte laurentidienne du 
sud vers le nord. Le secteur recouvert pas la calotte résiduelle des Bois- Francs est également 
illustré dans cette figure montrant un écoulement tardiglaciaire (vers le nord et le nord-est) (tirée 
de Parents et Occhietti, 1999). 
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1.3.1 Composition et contexte de mise en place de la moraine de Dixville-Ditchfield. 

La moraine de Dixville-Ditchfield est composée de sédiments fluvioglaciaires grossiers, de 

sédiments deltaïques, de till (till de Lennoxville) et elle montre de nombreux faciès le long de son 

tracé. Le segment au sud consiste en des sédiments sablonneux de lacs pro-glaciaires et d’une 

couverture de till au-dessous de 430 mètres d'altitude. La marge glaciaire aurait alors été en contact 

avec un lac glaciaire lors de la déposition de la moraine dont l’élévation s’élève à 430 m (Shilts, 

1981). Des deltas de lac glaciaires à proximité de la moraine ainsi que des terrasses fluviatiles, 

perchées à 430 mètres, le long des rivières environnantes témoignent de l’existence du lac 

proglaciaire dans la région (Shilts, 1981). Dans la section nord de la moraine, les sédiments du lac 

proglaciaire n'ont qu'une distribution parcellaire, ce qui implique que ce lac proglaciaire était 

présent au sud de la position de Ditchfield plus longtemps qu'au nord. En effet, le retrait glaciaire 

aurait été très rapide laissant le till de Lennoxville presque intact (non remanié), ce qui suggère un 

retrait rapide après la mise en place du système morainique de Dixville-Ditchfield (Shilts, 1981). 

Le Mont-Mégantic présente un obstacle au retrait glaciaire régional, formant un point d’ancrage 

qui aurait causé une stagnation de la glace, expliquant ainsi la formation de petites moraines 

frontales dans la région (Shilts, 1981). Cette particularité fait du secteur du mont Mégantic un 

endroit important pour obtenir des contraintes géochronologiques en vue de mieux comprendre 

l’évolution de la marge glaciaire dans la région de l’Estrie. La présence de roc au sommet de cette 

montagne se prête particulièrement bien à la datation par isotopes cosmogéniques.  

1.3.2 Contraintes chronologiques sur la moraine de Dixville-Ditchfield  

Bien qu’aucune datation n’ait été effectuée directement sur la moraine de Dixville-Ditchfield, les 

travaux sur la géologie quaternaire de la région présentent des données géochronologiques qui 

permettent de déduire certaines contraintes sur le moment de mise en place de celle-ci, notamment 

sur les autres moraines de la région qui ceinture cette moraine. Au sud de Dixville-Ditchfield, des 

datations au radiocarbone faites sur des coquilles marines dans ce secteur permettent d’estimer la 

mise en place de la moraine de Frontier à environ 11,550 ± 150 14C ans BP (13,400 cal ans BP), ce 

qui représente la plus vieille moraine du secteur (McDonald, 1968; Shilts, 1981). Au nord, on 

retrouve la moraine du mont Ham daté à 11,200 ± 150 14C ans BP (13,100 cal ans BP), toujours à 

partir de coquilles marines (Parent, 1987). La moraine de Dixville-Ditchfield est située entre ces 
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deux moraines et son âge devrait donc se situer entre ces deux contraintes temporelles. D’autres 

âges 14C ont été effectués sur des coquilles marines des moraines avoisinantes et situe les âges de 

Cherry River–East-Angus, et Ulverton-Tingwick à 11,300; et 11,100 14C ans BP (13,200 et 13,000 

cal ans BP), respectivement (Boissonault et Gwyn, 1983; Parent et Occhietti, 1988; Richard et 

Occhietti, 2005). 

Le comptage des varves de Danville a permis d’estimer un taux de retrait dans la région de l’ordre 

de 200 m/an (Parent et Occhietti, 1988, 1999; Turgeon et al., 2003). Selon ce taux de retrait, l’âge 

de la moraine Frontier, est estimé à environ 12,550 ans BP, et celui des moraines subséquentes, 

Dixville-Ditchfield, Cherry River–East-Angus, Mont Ham et Ulverton-Tingwick, à environ 12,500, 

12,325, 12,200 et 12,100 ans BP, respectivement (Parent et Occhietti, 1999).  Il est à noter que ces 

dates ne sont pas intercalées avec d’autres références chronologiques contrairement à celles des 

comptages de varves de la Nouvelle-Angleterre intercalées avec des carottes marine (âges b2k). 

Les âges du comptage de varves de Danville ont un décalage d’environ 1,000 ans de différence 

avec les âges des datations par radiocarbone. En effet, Des âges 14C faits sur des détritus organiques 

dans des lacs du secteur du Lac-Mégantic indiquent que les glaces se seraient définitivement 

retirées de la région à 11,200 14C ans BP (13,100 cal ans BP) (Shilts, 1981). 

La récente arrivée de modèle d’élévation numérique de hautes précisions de type LiDAR devraient 

permettre de préciser le tracer ou même de confirmer la présence de certaines moraines dans le sud 

du Québec. Ce raffinement du patron du retrait glaciaire devrait également fournir des cibles 

d’échantillonnage pour de futurs travaux de géochronologie. 

1.4 Fronts glaciaires au nord du Saint-Laurent. 

La morainique de St-Narcisse fut rapportée la première fois par Osborne (1951) et elle consiste en 

un vaste complexe morainique qui regroupe de nombreux cordons et crêtes de dépôts glaciaires 

variés qui s’étendent sur plus de 750 km au nord du fleuve Saint-Laurent (Fig. 1.4) (Occhietti, 

2007). La moraine présente une crête principale montrant une continuité remarquable, notamment 

entre le secteur de la rivière Gatineau et celui de la rivière du Saguenay. La moraine pourrait même 

traverser la frontière provinciale à l’ouest, jusqu’au parc Algonquin en Ontario (Daigneault et 

Occhietti, 2006). De plus, dans la vallée du Saint-Laurent, la moraine marque également 
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l’extension septentrionale de la Mer de Champlain et sa composition suggère une interaction étroite 

entre la marge méridionale de l’IL et la mer postglaciaire. 

 

Figure 1.4. Localisation de la moraine de Saint-Narcisse (tracé en rouge) d'Ottawa jusqu'à la rivière 
du Saguenay (Données tirées de Dalton et al., 2020). 
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1.4.1 Composition et contexte de mise en place de la moraine de Saint-Narcisse 

La moraine de Saint-Narcisse est composée de deux principaux faciès sédimentaires. Le premier, 

le diamicton de Yamachiche, consiste en un amalgame d’argiles marines et de till remaniés et de 

dépôts glaciomarins proximaux (Lamothe, 1977; Pagé, 1977). Le deuxième faciès comprend des 

dépôts variés, mais principalement formés de till de fusion, till compact sans fissilité, de dépôts 

juxtaglaciaires et fluvioglaciaires, regroupé localement sous l’appellation du dépôt de Charrette ou 

le dépôt de Saint-Narcisse (Occhietti, 2007). Une partie des sédiments de la moraine de Saint-

Narcisse ont été remaniés par la transgression de la Mer de Champlain et on estime qu’au moins 

30 % du tracé de la moraine aurait été en contact avec la Mer de Champlain (Occhietti, 2007). 

Enfin, certains segments de la moraine de Saint-Narcisse montrent des évidences de déformation 

et de remaniement des dépôts marins et glaciaires, ce qui suggère une mise en place impliquant 

une réavancée glaciaire. 

1.4.2 Contraintes chronologiques sur la moraine de St-Narcisse. 

L’âge de la moraine de Saint-Narcisse est contraint par une série de datation 14C sur des coquilles 

marines et des foraminifères qui ont été échantillonnés à partir de la moraine et qui globalement 

indiquent qu’elle aurait été édifiée entre 12,800 et 12,200 cal ans BP (Occhietti, 2007). Ces 

datations ont été effectuées sur des fossiles présents dans plusieurs types de dépôts: 1) des 

sédiments postérieurs (au nord) à la moraine de Saint-Narcisse (Lowdon et Blake, 1975; Occhietti, 

1976; Dionne et Occhietti, 1996) ; 2) des sédiments au-dessous, à l’intérieur ou synsédimentaires 

aux dépôts de la moraine (Occhietti, 1976; Dionne et Occhietti, 1996; Govare et Gangloff, 1989; 

Rodrigues et Vilks, 1994) ; 3) des sédiments glaciomarins, prodeltaiques, ou marins présents sur la 

frange extérieure (sud) du complexe de la moraine (Occhietti, 1976; LaSalle et Shilts, 1993; Dionne 

et Occhietti, 1996) ; et 4) de sédiments pré-Saint-Narcisse au sud de celle-ci (Lasalle et al., 1972, 

1993; Lowdon et Blake, 1976; Lasalle et Shilts, 1993). 

Compte tenu des âges obtenus pour la formation du complexe morainique de Saint-Narcisse, sa 

mise en place a été associée au refroidissement du Dryas récent (Hillaire-Marcel et Occhietti, 1980). 

Cet événement climatique majeur s’est produit il y a environ 13,000 à 11,500 cal ans BP qui est 

très bien documenté dans les enregistrements de températures des carottes de glace du Groenland 

(Johnsen et al., 1992; Alley et al., 1993; Gulliksen et al., 1998) et qui est également documentés 
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dans de nombreux enregistrements sédimentaires, dont les carottes marines de l’océan Atlantique, 

l'océan Pacifique et de l'océan de l’Asie du Sud-Est (Mathewes, 1993 ; Gosse et al., 1995; Andres 

et al., 2003; Broecker et al., 2010; Partin et al., 2015). Ce refroidissement durant la déglaciation  

pourrait avoir causé une augmentation du bilan de masse du secteur sud-est de l’Inlandsis 

laurentidien et provoqué une réavancée majeure qui est aujourd’hui exprimée par la continuité sur 

plusieurs centaines de kilomètres du complexe morainique de Saint-Narcisse. 

1.5 Fronts glaciaires dans le nord du Québec. 

La moraine de Sakami forme un long cordon de dépôts fluvioglaciaires disposés dans une 

configuration suivant arc de cercle de 630 km de long qui s’étend de l’embouchure de la Grande 

Rivière de la Baleine au sud-est de la baie d’Hudson, jusqu’au lac Mistassini au sud-est de la baie-

James (Fig 1.5) (Hillaire-Marcel et al., 1981; Hardy, 1982). La moraine est généralement 

discontinue le long de ces 630 km et son allure alterne entre crêtes morainiques et épandages 

fluvioglaciaires sous-aquatiques. Les dimensions de ses crêtes peuvent atteindre 6000 m de largeur 

et 40 m de hauteur (Hardy, 1982). Son élévation est de 128 m pour le segment septentrional et de 

250 m pour le segment sud près de la rivière d’Opinaca (Hardy, 1976). La moraine a été en contact 

avec deux plans d’eaux distincts. Le Lac glaciaire Ojibway qui recouvrait alors une grande partie 

de l’Abitibi et de la Jamésie se retrouvait en bordure du flanc sud-ouest de la moraine Sakami 

(Hardy, 1976; Veillette, 1994; Godbout et al., 2019). À la suite du drainage du lac Ojibway, les 

eaux de la Mer de Tyrrell ont immédiatement submergé les régions côtières de basses élévations 

de la baie-James et de la baie d’Hudson, pour s’étendre jusqu’à la moraine de Sakami. 
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Figure 1.5. Localisation du complexe morainique de Sakami sur le territoire de la baie-James (tirée 
de Hardy, 1982). 
 

1.5.1 Composition et contexte de mise en place de la moraine de Sakami 

La moraine de Sakami est constituée de quatre principaux facies : 1) le faciès de plaines deltaïques 

composé de silt, sable, graviers et de cailloux ; 2) le faciès de crêtes dissymétriques composées de 

sables et de sables graveleux ; 3) le faciès de crêtes évasées composées de silts, de sables, de 

graviers interstratifiés avec du till ; et 4) le faciès de crêtes composées de till avec quelques 

segments de sables, de graviers et de silts stratifiés (Hardy, 1976). La présence d’argiles 

glaciolacustres varvées sous les argiles glaciomarines fossilifères sur le flanc ouest de la moraine 

reflète la mise en place au contact avec la Mer de Tyrrell (Hardy, 1976).  
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La moraine de Sakami marque la position de la marge sud-ouest du secteur du Labrador, qui au 

tardiglaciaire s’était individualisé du reste de l’inlandsis pour former le dôme du Nouveau-Québec. 

La mise en place de la moraine reflète fort probablement les changements de configuration de l’IL 

au cours des derniers stades de la déglaciation. À ce moment, le secteur central de l’IL était 

constitué du dôme d’Hudson qui bloquait alors le Lac Ojibway au sud de la baie d’Hudson. Le 

dôme d’Hudson était alors une entité glaciaire indépendante, bien que coalescente, du glacier du 

Nouveau-Québec localisé à l’est (Hardy, 1976, 1977; Hillaire-Marcel et al., 1981). Les causes 

probables avancées pour expliquer l’édification de la moraine de Sakami sont les suivantes (on 

note que ces deux hypothèses sont également compatibles entre elles) :  

1- La stagnation du front pourrait être reliée à l’épisode de refroidissement majeur ayant suivi 

la vidange catastrophique du lac Agassiz-Ojibway vers 8.200 ans BP (Alley et al., 1997; 

Barber et al., 1999; Kleiven et al., 2008; Roy et al., 2011; Brouard et al., 2021). Cette 

décharge massive d’eau de fonte aurait perturbé la circulation océanique causant un bref 

épisode de refroidissement à environ 8,200 ans BP (Alley et al., 1993, 1997; Grafenstein et 

al., 1998; Barber et al., 1999; Kleiven et al., 2008). Des études montrent des évidences que 

les eaux du Lac Ojibway se seraient drainées tout juste avant l’édification de la moraine de 

Sakami au contact de la Mer de Tyrrell (Hardy, 1976).  

 

2- Des études postérieures suggèrent que la stagnation du front glaciaire aurait été causée par 

l’abaissement rapide du niveau des eaux du Lac Ojibway (drainage), ce qui aurait eu comme 

conséquence de provoquer une ré-équilibration de la configuration du profil du glacier du 

Nouveau-Québec (Hilaire-Marcel et al., 1981; Hardy, 1982). À la suite du drainage du lac, 

le contact entre la marge et le socle rocheux aurait augmenté en raison de l’augmentation 

de la friction à la semelle du glacier qui aurait permis de diminuer les processus d’ablation 

par vêlage. L’atteinte du nouvel équilibre de la marge glaciaire aurait alors été causée par 

ce réajustement dans l’ancrage de la calotte glaciaire (Hilaire-Marcel et al., 1981; Hardy, 

1982). La présence de sédiments fluvioglaciaire au sein de la moraine suggère un retrait de 

la glace par dominance d’eaux de fonte fluvioglaciaire (Hardy, 1982). Cela concorde avec 

l’hypothèse d’une diminution du vêlage des glaces après la ré-équilibration. 
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1.5.2 Contraintes chronologiques sur la moraine de Sakami. 

La chronologie a pu être faite en combinant les séquences glaciolacustres varvées aux datations 
14C de coquilles marines associées à la Mer de Tyrrell (Hardy, 1977). Selon les premiers travaux 

faits sur le territoire de la baie-James, l’incursion de la Mer de Tyrrell se serait produite il y a 

environ 7,900 14C ka BP (8700 cal ans BP), daté à partir de coquillages dans les argiles marines 

(Craig, 1969; Skinner, 1973; Hardy, 1976, 1977). De récents travaux ont fait des datations 14C de 

microfossiles contenus dans les sédiments marins présents directement au-dessus d’une unité 

associée au drainage du Lac Ojibway (8128-8282 cal ans BP), donnant ainsi un âge minimal à cette 

incursion marine (Roy et al., 2011). Une revue exhaustive des âges 14C en milieu marin et 

continental indique que le drainage final du lac s’est fait aux alentours de ~8.16 ± 0.02 cal ka BP 

(Brouard et al., 2021). En se basant sur une courbe de distribution de datation 14C étalonnée sur 

des coquilles marines d’eau froide, et cela pour plusieurs événements climatiques, Occhietti et 

Hillaire-Marcel (1977) proposent que la Sakami se soit déposée entre 8,500 et 8,100 cal ans BP. 

Ces datations 14C ont été faites sur les coquilles marines d’eau froide distale à la moraine. Ullman 

et al. (2016) on fait des datations par isotope cosmogénique 10Be sur la moraine de Sakami. Les 8 

datations effectuées donnent un âge moyen de 8,200 ± 600 ans. Concrètement, le contexte 

physiographique indique que la moraine de Sakami, du moins en partie, se serait mise en place 

préalablement à l’invasion marine, mais encore peu de données géochronologiques directes 

permettent d’évaluer si cette moraine est en lien avec le refroidissement de 8,200 ans ou si elle 

témoigne d’une ré-équilibration du profil de glace à la suite du drainage du lac Ojibway. 
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CHAPITRE 2 

PRINCIPES DES MÉTHODES DE DATATION PAR ISOTOPES COSMOGÉNIQUES ET 

PROTOCOLES ANALYTIQUES UTILISÉS 

Ce chapitre présente les principes de la méthode de datation par isotopes cosmogéniques, le 

protocole d’échantillonnage sur le terrain utilisé, ainsi que les protocoles d’analyses faites pour les 

datations par l’3He et le 10Be. Une attention particulière sera portée sur la méthodologie élaborée 

au laboratoire GRAM du centre de recherche GEOTOP de l’UQAM où un nouveau protocole 

d’analyses à l’aide du spectromètre de masse présent a été développé. Le protocole de préparation 

et d’analyse pour le 10Be, effectué au laboratoire Lamont-Doherty Earth Observatory De Columbia 

University et Lawrence Livermore National Laboratory, le potocole de manipulation se retrouve à 

l’annexe B. À noter que dû à la pandémie du Covid-19 il m’a été impossible de me rendre sur place 

afin d’effectuer les analyses des échantillons pour le 10Be. 

2.1 Cadre théorique de la méthode de datation par isotopes cosmogéniques 

La géochronologie appliquée aux environnements glaciaires quaternaires a toujours été une 

discipline comportant son lot de défis. Depuis les années 80, le perfectionnement des spectromètres 

de masses par accélération (ou accelerator mass spectrometry, AMS) a permis le développement 

et le raffinement de la méthode de datation par isotopes cosmogéniques qui se sont avérés d’une 

grande utilité pour les études des différents terrains géomorphologiques. Les apports scientifiques 

de cette méthode de datation sont importants et fournissent des contraintes temporelles fines sur 

des terrains préalablement difficiles à contraindre en termes de géochronologie en raison de la 

rareté de matériel des environnements glaciaires et des limitations attenantes pour l’application de 

la datation radiocarbone (14C). 

 

Les isotopes cosmogéniques sont des isotopes qui se forment par des réactions nucléaires dites de 

« spallation ». Plus spécifiquement, la spallation est une réaction nucléaire au cours de laquelle un 

noyau atomique est frappé par une particule incidente étant pour la majorité du temps un proton ou 

un neutron ou une onde électromagnétique de grande énergie. Sous la force de l'impact, le noyau 

cible se décompose en produisant des jets de particules plus légères. Le noyau obtenu après la 
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réaction est généralement de masse atomique plus faible que le noyau d'origine (Cerling et Craig, 

1994). Ces isotopes se forment sur toute la surface terrestre. 

 

Le processus de spallation est causé par l’intéraction du rayonnement cosmique qui interagit avec 

les éléments terrestres dans l’atmosphère (par exemple, le 14N qui devient le bien connu 14C) et sur 

les surfaces rocheuses. Ce rayonnement cosmique est constitué en majorité de protons de haute 

énergie (83%), de particules α (13%) et d’électrons (3%) provenant principalement de la Voie 

lactée et dans une mesure négligeable du Soleil et d’autres galaxies (Simpson, 1983; Lal, 1987 

Gosse et Phillips, 2001, Dunai et al., 2007). La ou les source(s) théorique(s) de ce rayonnement 

proviennent de la formation de trous noirs, des supernovae, des pulsars et des éruptions solaires 

(Gosse et Phillips, 2001). 

 

Les nouveaux atomes légers ainsi créés par les réactions de spallation produisent une cascade de 

réactions avec les noyaux atomiques environnants, et ce, aussi bien dans la haute atmosphère qu’à 

la surface terrestre. Ces différentes composantes de la spallation produisent des isotopes 

cosmogéniques. Une de ces composantes est la capture de neutrons thermiques. Ces neutrons ont 

une énergie dite épithermique ou thermique et ont une énergie basse (<5MeV) causée par la perte 

répétée d’énergie durant les réactions successives de la spallation. Alors, ils ne peuvent pas induire 

d’autres réactions de spallation et sont alors capturés par des noyaux atomiques ayant une section 

efficace (probabilité d’interaction) élevée face à cette réaction (Blard, 2006). À l’inverse de la 

spallation normale, les noyaux produits par cette capture sont des noyaux plus lourds. Bien que ce 

soit la principal cause, la spallation n’est pas le seul responsable de la formation des isotopes 

cosmogéniques. Il existe également la composante de capture de muons qui est créée dans la haute 

atmosphère. Ce phénomène se produit lorsque les rayons cosmiques n’interagissent pas rapidement 

avec les nucléides présents dans l’atmosphère, permettant ainsi leurs désintégrations en muons 

(Gosse et Phillips, 2001). Compte tenu de leurs très petites masses, les muons interagissent 

faiblement avec les éléments présents dans la roche produisant une faible quantité d’isotopes 

cosmogéniques à la surface de la roche de l’orde de 1 à 3% de la quantité totale (Brown et al., 

1992, 1995; Heisinger et al., 1997; Stone et al., 1998; Braucher et al., 2003). Par contre, une plus 

petite masse leur confère une profondeur de pénétration plus grande que la composante 

nucléonique de spallation et donc même si en faibles quantités, on peut retrouver des isotopes 
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cosmogéniques plus en profondeur dans la roche, donc plus loin de l’altération de surface qui peut 

déranger les systèmes géochronologique (Braucher et al., 2003). Bien que la grande majorité de la 

production d’isotopes cosmogénique sur la surface terrestre est engendrée par la spallation, c’est 

la combinaison de ces facteurs de productions qui équivaut à la production totale des isotopes 

cosmogéniques. 

 

Les isotopes cosmogéniques pouvant être formés sont : 3He, 10Be, 14C, 26Al, 21Ne, 36Cl, 53Mn. 

Dépendant de la demi-vie et de la nature des isotopes cosmogéniques terrestres générés, ils seront 

stockés dans la structure cristalline de certains minéraux. La production de ces isotopes 

cosmogéniques à la surface des roches est à la base de la méthode de datation d'exposition de 

surface utilisée dans ce mémoire. 

 

Elle permet, entre autres, de quantifier la durée d’exposition d’une surface rocheuse aux 

rayonnements cosmogéniques. En effet, lors de la glaciation, l’énorme pouvoir érosif à la base du 

glacier permet de « décaper » la surface terrestre et ainsi enlever les premiers mètres de la surface 

du substrat rocheux, lesquels avaient préalablement accumulé les isotopes cosmogéniques au cours 

de leur histoire géologique. De plus, l’érosion glaciaire génère des blocs de dimensions variés. Lors 

du retrait des glaces, les surfaces de roches fraîches ainsi formées, de même que celles des blocs 

erratiques, sont soumis à nouveau à l’exposition aux rayons cosmiques et acculements les isotopes 

cosmogéniques au fil du temps. Ainsi, à l’image d’un chronomètre, les différentes surfaces 

enregistrent le début de la déglaciation au site d’étude. La datation des blocs erratiques retrouvés 

sur une moraine permet donc de donner un âge de déposition direct de la moraine. La figure 2.1 

montre différents scénarios qui peuvent survenir sur l’exposition de ces blocs aux rayonnements 

cosmogéniques. 
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Dans le cadre de cette maîtrise, les isotopes de l’hélium (3He) et du béryllium (10Be) sont utilisés 

pour les datations sur des minéraux contenus au sein de blocs erratiques reposant sur des moraines 

terminales. 

 

2.1.1 Facteurs influençant la production des isotopes cosmogéniques 

La magnitude de pénétration du rayonnement cosmique peut être atténuée par plusieurs facteurs, 

avec comme conséquences une surproduction ou sous-production d’isotopes cosmogéniques, 

laquelle peut causer une surestimation ou une sous-estimation des âges. D’abord, le champ 

Figure 2.1. Schéma représentant trois scénarios possibles de l’exposition de blocs 
erratiques lors de la déposition d’une moraine. A) Dans le cas idéal (pour la datation d’une 
déglaciation), l’échantillon a été complètement protégé des rayons cosmiques avant la 
glaciation et exposé en continu depuis la déglaciation. B) Si un échantillon est exposé aux 
rayons cosmiques avant la glaciation (exposition antérieure) la durée d’exposition 
apparente dépassera l’âge de déglaciation. C) Si un échantillon a complètement été protégé 
des rayons cosmiques avant la glaciation et partiellement à l’abri des rayons cosmiques à la 
suite de la déglaciation (exposition incomplète), la durée d’exposition apparente sera 
inférieur à l’âge de déglaciation. (Modifié de Hayman et al., 2011). 
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magnétique terrestre ainsi que son angle d’incidence ont un effet sur la pénétration du rayonnement 

cosmique. L’énergie des rayons cosmiques atteignant la surface de la Terre varie selon la latitude 

(Siame et al., 2000; Gosse et Phillips, 2001). Le champ magnétique est à son intensité maximale à 

l’équateur et par conséquent le rayonnement cosmique aura ici son intensité minimale. Au 

contraire, plus on monte en latitude, l’intensité du champ magnétique diminue jusqu’à un minimum 

aux pôles terrestres, là où le rayonnement cosmique aura une plus grande énergie. Afin de tenir en 

compte de ce phénomène et des variations de l’intensité du champ magnétique terrestre dans le 

temps, plusieurs modèles physiques ont été conçus afin de calculer les taux de rayonnement 

terrestres selon la localisation d’un secteur donné sur le globe (Dunai, 2001; Pigati et Nathaniel, 

2004). Le rayonnement est également atténué par la nature de la roche, et dans une moindre mesure, 

par l’épaisseur de la glace ou l’eau (George et Wilson, 1952; Lal, 1991). Les plus importantes 

concentrations isotopiques sont produites dans les premiers mètres du roc (Corbett et al., 2013). 

Conséquemment, les échantillons doivent être pris dans les premiers cm de la roche afin de 

maximiser le contenu en isotopes cosmogéniques pour les analyses menantes aux datations. La 

densité et la minéralogie de la roche sont également des facteurs qui influencent la production des 

isotopes. En effet, le taux de production varie au sein des différents minéraux et la densité est un 

facteur dans l’atténuation de la pénétration des rayons cosmiques (Gosse et Phillips, 2001). Les 

obstacles (arbres, neige, relief) présents près du secteur d’échantillonnage peuvent aussi créer un 

effet d’ombrage (shielding) qui peut restreindre la quantité de radiations reçues par la surface du 

site d’étude et ainsi causer une sous-estimation de l’exposition (Gosse et Phillips, 2001; Balco et 

al., 2008). Finalement, dans les régions anciennement englacées, le réajustement glacio-isostatique 

postglaciaire peut également influencer la quantité de rayonnement reçu par l’échantillon puisque 

le rebond postglaciaire aura comme conséquence de modifier l’élévation d’une région tout au long 

de la déglaciation. 

 

Pour tenir en compte de ces facteurs lors de l’échantillonnage des sites d’études, il est primordial 

de s’assurer de prendre plusieurs paramètres en considération afin de pouvoir correctement calculer 

et minimiser les erreurs des âges : 

 

1) Mesures de la localisation (élévation, longitude, latitude); 
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2) Mesure de la profondeur de l'échantillon dans la surface rocheuse pour prendre en 

considération le pouvoir de pénétration du rayonnement; 

3) La densité de la roche et des minéraux étudiés (c.f., la lithologie de la roche échantillonnée); 

4) La présence d’obstacles (arbres, neige, relief) présents près du secteur d’échantillonnage afin 

d’évaluer le potentiel d’un effet d’ombrage qui pourrait restreindre la quantité de radiations 

reçues au site d’échantillonnage et ainsi causer une sous-estimation de la durée d’exposition 

(Gosse et Phillips, 2001; Balco et al., 2008). Ce facteur est le plus difficile à contraindre, car 

plus on remonte dans le temps, plus le panorama a probablement changé. 

5) Les blocs échantillonnés doivent être bien encastrés dans le sol, être stables et montrer une 

surface exempte de signes d’altération qui pourrait causer la perte d'isotopes cosmogéniques 

(Balco et al., 2011). Afin d’éviter l’échantillonnage de surface montrant un signal hérité ou 

ancien, la surface doit montrer des signes d’une érosion significative (2-3m) avant son 

exposition. Cette érosion a pour effet d’effacer la production isotopique causée par une 

exposition antérieure à la glaciation/déglaciation qui pourrait causer une surestimation de 

l’âge (Nishiizumi et al., 1989). On recherche donc des surfaces rocheuses présentant un poli 

glaciaire strié ou encore des blocs erratiques anguleux. 

 

2.1.2 Caractéristiques des isotopes cosmogéniques à l’étude 

 

3He 

L’3He est un isotope stable composé de 2 protons et de 1 neutron. Puisque c’est un isotope stable, 

il peut être utile pour des datations à très longues expositions, ce que le reste des isotopes 

cosmogéniques ne peuvent pas faire, car ils décroissent (p. ex. le 10Be décroît en 10B avec une demi-

vie de 1,39 million d’années). Il est peu abondant sur Terre et son origine provient majoritairement 

de la nucléosynthèse primordiale (Rood et al., 1992). L’3He a le plus haut taux de production de 

tous les isotopes cosmogéniques. Au niveau de la mer dans les hautes latitudes, il est d’environ 120 

at.g-1.a-1 (Martin et al., 2017). Au sein des minéraux, sa concentration est principalement due à la 

production cosmogénique causée par la spallation et la composante muonique. Ce processus 

produit également de l’3H (tritium) qui est radioactif avec une demi-vie de 12.42 ans et devient, 
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par la suite, de l’3He (Lal, 1987). Les principaux minéraux à cibler lors d’analyse d’hélium-3 sont 

l’olivine, le pyroxène, la hornblende, le grenat et les oxydes de fer (Gosse et Phillips, 2001). 

4He 

L’hélium-4 est un isotope stable composé de 2 protons et de 2 neutrons. Couplé avec l’analyse de 

l’3He il peut être utile pour dater des expositions très anciennes. L’4He est 106 fois plus abondant 

sur la Terre que l’3He (Marty et Jambon, 1987) et son origine provient de façon négligeable de la 

nucléosynthèse primordiale et stellaire, mais principalement produite par la décroissance de 

l’232Th, 235U et 238U (Busso et al., 1977). Sa production cosmogénique étant trop petite par rapport 

aux autres composantes, l’4He est utilisé en couplage avec l’3He pour calculer l’âge de fermeture 

de l’échantillon et pour obtenir un rapport isotopique 3He/4He (ou R) qui permet de comprendre la 

provenance de l’hélium en le comparant avec les rapports isotopiques déjà connus de trois sources 

principales sur Terre : l’atmosphère (Ra = 1.39 x 10-6; Clarke et al., 1976),  du manteau (1.1 x 10-

5 ou R/Ra = 8±1 ; Allègre et al., 1995) et la croûte continentale (2 x 10-8 ou R/Ra = 0.02; Ballentine 

et Burnard, 2002) . 

10Be 

Le béryllium-10 est un isotope radioactif composé de 4 protons et de 6 neutrons. Il possède un 

temps de demi-vie de 1.39 × 106 ans (Korschinek et al., 2010). Il est peu abondant sur Terre et son 

origine provient du phénomène de spallation et de l'interaction avec la composante muonique 

(Desch et al., 2014). Le 10Be a le taux de production d’isotopes cosmogéniques le plus petit avec 

environ 6 at.g-1.a-1 au niveau de la mer dans les hautes latitudes (Lal, 1991). Son long temps de 

demi-vie ainsi que sa bonne capacité à être préservé dans les minéraux lui confèrent une bonne 

utilité pour les datations de phénomènes géologiques vieux (Gosse et Phillips, 2001). Les 

principaux minéraux à cibler lors d’analyse du 10Be sont l’olivine, la magnétite, mais surtout le 

quartz en raison de son abondance et sa résistance à l’érosion; une cible d’échantillonnage qui a 

fait ses preuves dans de nombreuses études qui ont démontré l’efficacité de son application (Gosse 

et Phillips, 2001). 
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2.2 Minéraux analysés et diffusion de l’hélium et du béryllium dans les minéraux 

Étant donné que la production in situ ainsi que la diffusion des éléments diffère d’un minéral à 

l’autre, il est important de faire les analyses sur des aliquotes homogènes. Les analyses effectuées 

par 10Be ont été développées sur le minéral de quartz, en partie, dues à son abondance et à sa 

capacité à retenir les isotopes dans sa structure cristalline (Nishiizumi, 1990). L’échelle de temps 

abordé dans cette étude est très jeune (< 13,000 ans) permettant de négliger la diffusion du 10Be. 

De plus, les méthodes analytiques pour le 10Be sont bien développées et efficaces justifiant nos 

analyses des isotopes du 10Be sur les minéraux de quartz. Cependant, l’isotope cosmogénique 3He 

semble réagir différemment dans la structure cristalline du quartz. En effet, plusieurs études 

expérimentales faites sur l’hélium montrent qu’il diffuse facilement dans le quartz (>10-8 cm2.s-1 

à 30°C, Shuster et Farley, 2005) donnant ainsi de mauvais résultats dans les tentatives de datations 

(Brook et Kurz, 1993; Trull et al., 1995; Niedermann, 2002; Shuster et Farley, 2005). La diffusion 

de l’3He est moindre dans les olivines, les pyroxènes et les oxydes de fer (Fig.2.2) (Craig et Poreda, 

1986; Goose et Phillips, 2001). Des études expérimentales sur plusieurs échantillons montrent que 

la diffusion dans le quartz est beaucoup plus rapide que dans l’olivine et dans le pyroxène qui 

agissent comme un système fermé jusqu’à une période d’environ 1 Ma, dépendant de la taille des 

cristaux, comme illustrés dans la figure 2.2 (Tremblay et al., 2014; Delon et al., 2020). Les raisons 

de cette différence de la diffusivité de l’hélium au sein des minéraux ne sont pas encore claires, 

mais pourraient impliquer la diffusion rapide de l’hélium induite par la spallation dans la structure 

du cristal d’olivine et/ou la libération relativement lente de l’hélium dans les inclusions fluides 

(Trull et al., 1991). 
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Figure 2.2. Graphique illustrant la rétention de l’hélium-3 cosmogénique dans des minéraux de 
quartz et d’olivines exposées en continu aux rayons cosmiques :(A) olivine à 50 °C (B) olivine à 
15 °C et (C) quartz à 15 °C. Ces courbes ont été calculées en résolvant l’équation production-
diffusion des sphères (Wolf et al., 1998) de différents diamètres (100 μm, 500 μm et 1 cm). 
Paramètres de diffusion 3He proviennent d’expériences de diffusion à basse température (<200 °C) 



 

35 
 

(1) 

(1.2) 

(1.3) 

sur le quartz (Tremblay et al., 2014) et l’olivine (Delon et al., 2020). Noter les différentes échelles 
sur l’axe des y sur les graphiques (Tirée de Blard 2021) 
 

2.3 Équations théoriques et méthode de calculs 

Le succès des datations cosmogénique réside souvent dans l’habileté à mesurer les quantités 

isotopiques présentes dans un minérale et surtout la capacité de soustraire les composantes non 

cosmogéniques. La quantité totale d’un isotope cosmogénique dans un minéral est le résultat de la 

somme des différentes sources, énumérées dans les équations suivantes (Modifié de Blard et 

Farley, 2008, 2021) : 

 

Quantité totale de l’isotope 3He (3Hetot) : 

 

 

Quantité totale de l’isotope 4He (4Hetot) : 

 

 

Quantité totale de l’isotope 10Be (10Betot) : 

 

 

Où les suffixes correspondent aux composantes suivantes : c : cosmogénique; nuc :  

nucléogénique; rad : radiogénique; atm : atmosphérique; météo : météorique. 

 

Dans le cas de la composante cosmogénique, les isotopes sont formés par l’entremise du processus 

de spallation qui interagit avec les éléments contenus dans les minéraux des roches à l’étude. Dans 

le cas de l’4Hecos, sa contribution peut être négligée, car sont abondances conférées par ses autres 

composantes a pour conséquence de ne pas être détectable par les technologies actuelles (Blard, 

2021). La composante magmatique de l’3He et l’4He provient du magma primordial qui après 

cristallisation est emprisonné dans les inclusions de fluides et est contenu dans la matrice des 

minéraux. La composante nucléonique (3Henuc) est contenue dans la matrice et produite par capture 

de neutrons dans les noyaux de 6Li présents dans une roche (Andrews 1985; Andrews et Kay 1982; 

Dunai et al., 2007). Pour ce qui est du 10Benuc, il est produit de la même façon que l’hélium 

3Hetot = 3Hec + 3Henuc + 3Hemag + 3Heatm 

4Hetot = 4Hec + 4Herad + 4Hemag + 4Heatm 

10Betot = 10Bec + 10Benuc + 10Bemétéo 
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nucléogénique à l’exception que l’interaction ce produit avec le 7Li (Gosse et Phillips, 2001). La 

composante radiogénique (4Herad) contenue dans la matrice est produite par la décroissance alpha 

du 232Th, 235U et 238U contenus dans une roche. La composante atmosphérique pour l’3He et l’4He 

provient de l’adsorption de l’hélium contenu dans l’atmosphère par les minéraux. Le béryllium 

météoritique est créé par la spallation de l’oxygène et du nitrogène dans l’atmosphère. Il est ensuite 

incorporé à la pluie puis dans les sédiments marins et adsorber par les minéraux (Brown et al., 

1989, 1992). Plus rarement, le béryllium météoritique peut être contenu dans les roches dans le cas 

d’une zone de subduction qui incorpore des sédiments marins (Brown et al., 1982; Morris, 1991). 

 

 

Figure 2.3. Différentes sources des isotopes cosmogéniques de l'hélium dans un minéral (Tirée de 
Blard, 2021). 
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(1) 
(1) (2) 

(2.1) 

2.3.1 Méthode de calcul et correction pour les composantes des isotopes de l’hélium non 
cosmogénique 

 

Afin d’isoler la composante cosmogénique des autres sources d’hélium et de béryllium, certaines 

corrections doivent être effectuées. 

i) Afin de connaître la concentration du 4He radiogénique de l’échantillon, l’analyse des éléments 

traces et majeur est effectué. Les analyses ont été effectuées au Bureau Veritas Mineral 

laboratories à Vancouver via un procédé de digestion multiacide et au laboratoire du CRPG-CNRS 

de l’Université de Lorraine en France sur les minéraux et sur la roche totale (voir annexe F). Il est 

important de quantifier la concentration de 4He radiogénique afin d’estimer l’apport de 3He et 4He 

magmatique (Blard et Farley, 2008). Le Thorium et l’Uranium (235U, 238U et 232Th) décroîts en 

émettant des particules alpha qui ne sont rien d’autre que des atomes de 4He. Le samarium 147 et 

148 peut également relâcher des particules alpha, mais leur contribution à l’4He est négligeable 

(Geiger and Rutherford, 1910; Cowart and Burnett, 1994). La concentration en 4He radiogénique 

dépend de l’âge de fermeture du minéral. La connaissance de l’âge de fermeture du système minéral 

est nécessaire afin de calculer la quantité de désintégration des éléments radioactifs, selon leurs 

demi-vies, menant à la formation d’hélium. La concentration en 4He peut alors être calculée par 

l’entremise de la formule 2 (Tirée de Blard, 2021) :  

 

 L’équilibre séculaire d’un échantillon signifie que l’échantillon est assez vieux pour que le taux 

de désintégration de l’isotope fils (4He) soit égal à la désintégration de l’isotope père (234, 238U-
232Th) (ce qui est le cas pour les échantillons présenté dans cette étude, car l’équilibre séculaire de 

l’4He est atteint en 500 000 ans (Aciego et al., 2007; Farley et al., 2002). L’équation peut alors être 

simplifiée (Tirée de Blard, 2021): 
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(3) 

(4) 

Où les suffixes correspondent aux composantes suivantes : 4He* : concentration en 4He 

radiogénique; tc : âge de fermeture de l’hélium (âge d’éruption dans le cas de roches volcaniques); 

P4 : taux de production du 4He radiogénique dans la roche ou minéral étudié. 

ii) La formation de l’hélium-3 nucléogénique dans les minéraux se produit par capture de 

neutrons à faible énergie par le 6Li (Andrews, 1985; Dunai et al., 2007). Les neutrons impliqués 

dans cette réaction sont les neutrons « thermiques », « épithermiques », « lents » et « rapide » 

(Gosse et Phillips, 2001; Dunnai, 2010). La formation de l’3He nucléogénique est illustrée pas 

l’équation 3 (Tirée de Blard, 2021). 

 

Le taux de production totale d’hélium-3 nucléogénique (Pnuc) est calculé selon l'équation 4 (Tirée 

de Blard, 2021) et dépend de la concentration en lithium dans le minéral d'intérêt, des 

concentrations en U et en Th et de la composition chimique de la roche encaissante dans un rayon 

d’environ 1 mètre. 

 

 

Où les suffixes correspondent aux composantes suivantes : Pnuc : production de l’hélium 3 

nucléogénique; fn: flux de neutrons thermiques moyen provenant de la roche; σi : section efficace 

de capture de neutrons spécifique à l’élément; Ci : Concentration de l’élément i (mol g-1); k : 

nombre d’éléments nécessaires pour calculer Pnuc (selon Andrews et Kay, 1982 k= 17 est 

nécessaire pour avoir une bonne précision). 

 

iii) La contamination atmosphérique peut changer la signature isotopique de l’hélium dans 

l’échantillon. Selon des études expérimentales l’adsorption de l’hélium par les minéraux est 

négligeable et la correction n’est pas nécessaire lorsque la granulométrie étudiée est au-delà de 

100m, ce qui est le cas dans le cadre cette étude (Protin et al., 2016; Blard, 2021). 
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(6) 

(5) 

iv) La correction de l’apport magmatique peut être difficile à effectuer. Il est possible d’écraser 

l’échantillon afin de dégazer les isotopes contenus dans les inclusions de fluides (Williams et al., 

2005). Cependant, le broyage peut causer des fuites de 3Hec et ainsi causer une sous-estimation de 

sa concentration lors de son analyse subséquente par chauffage. 

 

Où les suffixes correspondent aux composantes suivantes : 3Hecosmo : Concentration d’hélium 

cosmogénique; 3Hetotal : Concentration totale d’hélium-3 (héliummag + héliumcosmo); 3Hemag : 

Concentration de l’hélium-4 magmatique; (3He/4He)mag : ratio de la concentration de l’hélium-3 sur 

la concentration de l’hélium-4. 

 

Il est possible de calculer l’impact de l’hélium magmatique sur l’incertitude des mesures de 

l’hélium cosmogénique. L'équation (6) permet de considérer l’incertitude causée par la composante 

magmatique (Tirée de Blard, 2021). 

 
 

Où les suffixes correspondent aux composantes suivantes : σ3HeC : Incertitude de la concentration 
3He; σ3Hetot : Total 3He extrait par fusion; σ3Hemag : Concentration 4He magmatique; σ3/4 : ratio 
3He/4He de la composante magmatique. 

 

Pour faciliter la tâche, des études expérimentales sur 132 olivines et 32 pyroxènes montrent la 

variabilité du contenu des isotopes d’hélium-4 magmatique au sein des phénocristaux. Une valeur 

médiane peut être extraite et le calcul peut alors se faire selon le ratio 3He/4He de ces valeurs 

médianes (Ra = 8) (Blard, 2021). Bref, il est préférable de réduire la concentration d’hélium 

magmatique dans l’échantillon afin de pouvoir réduire la contamination des signaux 
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cosmogéniques par cette composante. Selon des études expérimentales, avoir une granulométrie 

entre 100 et 500µm permet de réduire le contenu en isotopes magmatique et ainsi réduire 

l’incertitude (Williams et al., 2005; Puchol et al., 2017). Également, il est possible d’utiliser la 

méthode analytique qui est nommée la méthode d’isochrone pour l’3He cosmogénique et qui 

permet de sauter l’étape du broyage. Par le fait même, cela permet d’éviter toute sous-estimation 

due à la fuite de l’3Hec induite par le broyage toute en obtenant la concentration d’apport 3He 

magmatique. La méthode consiste à faire fusionnée sous-vide plusieurs aliquotes de phénocristaux 

et de produire des concentrations en 3He et 4He (condition qu’il est des rapports magmatiques 
3He/4He identiques, des concentrations identiques de 3Hec et des teneurs variables d’hélium 

magmatique) (Blard et Pik, 2008). Les données peuvent alors permettre de tracer une ligne droite 

selon 3He/4He vs 1/4He. L’interception de cette ligne droite produit le rapport magmatique 

(3He/4He)mag, et dont la pente est la concentration cosmogénique de l’3He (Blard et Pik, 2008). 

 

2.3.2 Méthode de calcul et correction pour les composantes de l’isotope Bérylium-10 non 
cosmogénique 

 
i) La composante nucléogénique du béryllium est pour la majorité du temps une composante 

négligeable dans les analyses, exceptées dans le cas où un échantillon a une quantité très élevée de 

Li, U et Th (Brown et al., 1991).  

 

ii) La composante météoritique du béryllium est très souvent la composante dominante de la 

concentration du béryllium. Les échantillons peuvent être contaminés par incorporation de 

sédiments marins dans une zone de subduction ou par infiltration de l’eau dans les roches où les 

minéraux peuvent fortement adsorber le béryllium (Brown et al., 1982; Gosse et Phillips, 2001). 

Pour remédier à cette composante indésirable, il est nécessaire de faire des attaques sur le quartz 

avec différents acides, dont l’acide fluorhydrique (HF) qui permet d’enlever la composante 

météorique, lors de la phase de préparation de l’échantillon (Kohl et Nishiizumi, 1992). 

 

2.3.3 Formules simplifiées pour le taux de production et le temps d’exposition 
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(7) 

(7’) 

Isotopes stables (3He)  (8) 

Isotopes instables (10Be)  (8’) 

ρ = Densité de la roche (g/cm3) 

z = Profondeur de l’échantillon (cm) 

µ = Coefficient d’absorption (cm-1) 

P0 = Taux de production à la surface (cm3STP/groche/a) 

ʌ= Longueur d’atténuation (g/cm2) 

P = Taux de production (cm3STP/groche/an) 

ʌ= Longueur d’atténuation (g/cm2) 

N= Concentration des isotopes (at/g) 

Λ= Constante de désintégration (yr-1) 

Le taux de production peut être calculé, en considérant une géométrie plane de l'exposition aux 

rayons cosmogéniques de l’échantillon. Les équations énumérées ci-dessous sont simplifiées par 

souci de consistance (modifié de Lal, 1991). 

 

Équations du taux de production d’isotopes cosmogéniques: 

 

Pz = P0 * e(-ρz/ʌ) 

 

Pµ(z) = Pµ,0 * e(-ρz/ʌµ) 

 

Équations pour le temps d’exposition :  
 

t = 𝑁
𝑃

 

 

t= - 1
𝜆
ln(1 −  

𝑁𝜆

𝑃
 ) 

 

Le résultat de l’équation 7 (Pz) donne le taux de production d'un isotope formé par le processus de 

spallation. Le résultat de l’équation 7’ (Pµ(z)) donne le taux de production de l’isotope par 

l’interaction avec la composante des muons.  Le taux de production des isotopes cosmogéniques à 

la surface (P0) provient de mesures expérimentalement à différentes latitudes par différents 

chercheurs (Licciardi et al., 1999; Cerling et Craig, 1994). Les équations montrent que le taux de 

production d'un radionucléide P (atoms/g s) varie selon la profondeur, z (cm) et la densité de la 

roche (Lal, 1991). Les équations plus développées doivent prendre en compte le taux de production 

qui varie selon plusieurs autres paramètres tels qu’énumérés dans la section 2.1.1. 

 

Les résultats des équations 8 et 8’ donnent le temps d’expositions de l’échantillon étudié. Dans le 

cas d’un isotope qui a une décroissance radioactive comme le bérylium-10, il faut prendre en 

considération sont taux de décroissance lors du calcul tel, qu’illustré dans l’équation 8’. La 

concentration de l’isotope (N) est mesurée à l’aide des spectromètres de masse. 
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Des outils en ligne ont été développés afin de faciliter la prise en considération de ces nombreux 

facteurs au sein des équations. Les âges Bérilyum-10 ont été calculés à l’aide du calculateur en 

ligne Cronus Earth (Version x ; https://hess.ess.washington.edu/). Les âges hélium-3 ont été 

calculés à l’aide du calculateur CREp (http://crep.crpg.cnrs-nancy.fr). 

 

2.4 Méthode d’échantillonnage et protocoles analytiques utilisés 

 
Des échantillons ont été prélevés sur 15 blocs erratiques reposant sur des moraines et sur des deltas 

de contact d’origine glacio-marine ainsi que 1 un affleurement rocheux au sommet du mont 

Mégantic. Chaque échantillon comprend des fragments de roche qui ont été récoltés à l’aide d’une 

scie à roche. La méthode consiste à faire des entailles en forme de quadrillées sur la surface (Fig. 

3.1). Par la suite, des morceaux de roche sont récoltés à l’aide d’une masse et d’un ciseau. Dans 

chaque cas, les échantillons proviennent des 2 à 3 premiers centimètres de la surface, car c’est dans 

cet horizon que l’on retrouve la plus grande concentration d’isotopes cosmogéniques. 

 

https://hess.ess.washington.edu/).
http://crep.crpg.cnrs-nancy.fr/
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Figure 2.4. La photo du haut montre le sciage d’un bloc erratique reposant sur la moraine de 
Sakami. La photo du bas montre le bloc après incision à la scie permettant de récolter les fragments 
de roches à l’aide d’une masse et d’un ciseau à froid. 
 

Une fois ramenés en laboratoire, ces fragments sont broyés à l’aide du compresseur. Cela permet 

de transformer les échantillons en petits fragments pluri-granulométriques. 

Les échantillons broyés sont ensuite tamisés pour récupérer des grains de la fraction variant de 

125m < x < 200m sur laquelle seront effectué la suite des analyses. Cette fraction 

granulométrique a été choisie puisque d’un côté elle est assez petite pour s’assurer que la fraction 

soit inférieure à la maille de libération des minéraux; et de l’autre côté, la granulométrie est assez 

grosse pour réduire le temps du tri manuel des minéraux. Le broyage de l’échantillon à une taille 

granulométrique s’étendant de 100m à 500m qui permet de relâcher les inclusions fluides et 

réduire considérablement l’apport d’hélium magmatique et donc permet de simplifier les 

corrections associées (Puchol et al., 2017; Williams et al., 2005). De plus, une taille 
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granulométrique supérieure à 100 m permet de négliger la contamination atmosphérique (Blard 

et al., 2006; Protin et al., 2016; Blard, 2021). Ensuite, les échantillons sont attaqués par acide afin 

d’enlever la couche superficielle qui présente de l’oxydation. Les attaques ont été faites avec du 

HCl et du HNO3 (concentration 1 molaire). De l’eau Milli-Q est utilisée afin de nettoyer 

l’échantillon. Finalement les échantillons sont lavés à l’acétone dans un bain ultra sonique. Cette 

procédure permet d’enlever les impuretés contenues dans l’échantillon et diminue ainsi le nombre 

de répétitions du nettoyage. L’échantillon est considéré propre lorsque l’acétone dans laquelle 

l’échantillon est submergé devient translucide et ne présente plus de particules visibles. Pour cela, 

il faut en moyenne quatre lavages de 5 minutes dans le bain à ultra-son. Ensuite, ils sont placés 

dans un four de laboratoire à 100°C pour les faire sécher pendant 1 heure. 

2.4.1 Densimétrie et microscopie électronique à balayage (MEB) 

 
Les phases minérales des échantillons doivent être séparées des autres phases minérales afin 

d’isoler la fraction de quartz et de pyroxène, les deux phases qui représentent les meilleurs pièges 

pour les isotopes cosmogéniques 10Be (quartz) et 3He (pyroxène). Pour isoler la fraction de quartz, 

les échantillons sont déposés dans un liquide de polytungstène de sodium dont la densimétrie peut 

être contrôlée avec l’ajout d’eau dans la solution. En vue de séparer les feldspaths des quartz, les 

échantillons sont versés dans la solution à densité de 2,62 g/cm3. La densité des minéraux de 

feldspaths alcalins varie autour de 2,5 et 2,8 g/cm3 tandis que les minéraux de quartz ont une densité 

de 2,65 g/cm3. Les grains de feldspath flottent dans la solution tandis que le quartz coule dans le 

fond du récipient avec les minéraux lourds. Pour accélérer la décantation, les récipients sont insérés 

dans une centrifugeuse pendant 10 à 15 minutes, permettant ainsi aux minéraux lourds de décanter 

plus rapidement. Par la suite, la partie sommitale du liquide est versée dans un filtre récupérant les 

grains et laissant passer le liquide. Il faut donc effectuer cette opération pour la partie sommitale 

qui comporte les minéraux indésirables de feldspaths ainsi que pour le reste du récipient qui inclut 

les minéraux de quartz. Ces manipulations sont répétées une seconde fois avec une liqueur dense 

préalablement mesurée à 2,68 g/cm3 de densité afin de séparer le quartz, qui cette fois flottera alors 

que les minéraux lourds indésirables décanteront. 

À la suite de ces manipulations, il devrait rester les minéraux de quartz et quelques plagioclases 

qui peuvent avoir une densité proche de celle du quartz. À cet effet, les échantillons seront analysés 
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aux binoculaires afin d’enlever les plagioclases. Une attaque au HNO3 et au HCl (concentration 1 

molaire) est nécessaire pour enlever l'oxydation sur les grains de quartz. Les échantillons sont 

submergés par les deux acides, un à la suite de l’autre, et insérés dans le bain ultra sonique. Cela 

jusqu’à ce que les échantillons deviennent blancs (sans traces d’oxydations). Un dernier rinçage à 

l'éthanol et à l'acétone finalise la préparation des échantillons. Dans le cas des analyses aux 

pyroxènes, la densimétrie sera faite avec une liqueur de densité 3,32 g/cm3 couplés avec un 

séparateur magnétique frantz qui pourra séparer les pyroxènes grâce à sa propriété de léger 

magnétisme. 

Suite aux manipulations, afin de s’assurer de la composition des minéraux restants, une observation 

détaillée de la surface des échantillons au microscope électronique à balayage (MEB) a été faite. 

Le MEB envoie un faisceau d’électrons sur la surface d’un minéral sélectionner. L’interaction entre 

les électrons et la matière provoque une émission de particules et de rayonnements qui renseignent 

sur sa composition chimique. Il est ainsi possible d’obtenir un diagramme de la composition 

chimique du minéral et d’en déduire sa nature (quartz, pyroxène, etc.). 

 

Figure 2.5. La photo de gauche montre des minéraux de pyroxènes sous microscope électronique 
à balayage sur lesquels l’analyse de la composition chimique a été faite. La photo de droite montre 
un diagramme montrant la quantité de chaque élément retrouver au sein du minéral analysé. 

2.4.2 Analyse des échantillons pour l’He par spectromètre de masse – Laboratoire GRAM, 
UQAM 
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L’analyse par spectrométrie de masse permet d’effectuer des mesures de concentration isotopique 

d’un élément. Dans le cas des gaz rares, les éléments sont en très petites teneurs et demandent une 

grande précision analytique ainsi qu'une technologie bien adaptée. Pour l’analyse de l’3He on 

utilise normalement un spectromètre de masse à source gazeuse de haute résolution et de haute 

sensibilité, particulièrement adapté à la mesure des gaz rares et qui est normalement dénommé 

NGMS (Noble Gas Mass Spectrometer). Un filament chaud de tungstène (la source du 

spectromètre de masse) permet d'ioniser les gaz au sein du spectromètre et de former des ions. Ces 

ions sont ensuite séparés en fonction de leurs rapports masses/charges par un électro-aimant et 

détectés par des collecteurs (cage de Faraday et CDD). Par la suite, le détecteur transforme et 

amplifie le courant ionique en courant électrique. Donc, la quantité d’un isotope sera 

proportionnelle au signal électrique résultant. Les résultats sont représentés sous forme de 

graphiques où les pics représentent la quantité de l'isotope détecté par le spectromètre exprimé en 

femtoampères de signal électrique. Puisque le spectromètre prend en considération les masses des 

atomes, des contaminants moléculaires peuvent fausser les résultats par interférences isobariques 

(molécules ayant la même masse). C’est pourquoi une série de manipulation est nécessaire pour 

s’assurer d’analyser uniquement les isotopes recherchés. Dans ce volet, le spectromètre utilisé au 

laboratoire GRAM est un spectromètre de gaz rares HELIX-MC de Thermo®. 

2.5 Équipements et manipulation du spectromètre de masse. 

 Afin d’analyser les isotopes des gaz rares de l’hélium et les isotopes du néon (pour la correction 

atmosphérique), on se sert d’une plateforme analytique composée de : 1) un système d’extraction 

du gaz de l’échantillon minéral ; 2) un système de purification des gaz; 3) une pompe cryogénique; 

4) un spectromètre de masse adapté à la mesure des gaz rares (NGMS).  

Tout à bord, le système d’extraction du gaz est un four miniature qui permet de chauffer les 

minéraux de quartz et de pyroxènes à maximum 1200°C. Le four est composé d’un simple filament 

servant de résistance au courant, en résulte un dégagement de chaleur. Le tout est isolé par de la 

porcelaine à base de silice réfractaire (St-Gobain®) et introduit dans un cylindre métallique. Les 

isotopes cosmogéniques se trouvent dans la structure cristalline des minéraux. Le chauffage de 

l’échantillon permet d’extraire les isotopes cosmogéniques de la structure des minéraux par 

diffusion. Dans le but d'évaluer la température nécessaire à l’extraction de la totalité des gaz 

présents dans les minéraux, une série de tests a été faite. L’analyse d’un échantillon de quartz a été 
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faite successivement pour des températures de 200°C, 400°C, 600°C, 800°C, 1000°C et 1100°C 

(Fig 2.5). Le chauffage a été programmé pour une période de 30 minutes pour chaque essai. Les 

résultats ont montré que presque la totalité du gaz est extraite à 1100°C dans le quartz. Dans le but 

d’assurer l’extraction de tout le gaz cosmogénique des minéraux, les analysent ont été faites à 

1100°C pendant 30 minutes. 

 

Figure 2.6. Diagramme représentant le signal d’3He enregistré par le spectromètre de masse à 
différentes températures. Le signal représente la quantité d’3He extrait de l’échantillon lors du 
chauffage de ceux-ci dans le four. Le diagramme montre que la majorité de l’extraction se fait à la 
température de 1100°C. 
 
Théoriquement, la température d’extraction de l’3He cosmogénique dans les phénocristaux de 

pyroxènes et d’olivines devrait être à 1500°C permettant à 98% de l’3He matriciel d’être diffusé 

(Trull et Kurz, 1993). Afin d’assurer la meilleure extraction possible, le chauffage au-delà de leurs 

températures de fusion est conseillé à des températures de 1600°C à 1800°C pendant 30 minutes 

(Blard, 2006). 
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La ligne du spectromètre comporte une série de valves permettant de contrôler le cheminement des 

gaz (Fig 3.4). Trois getters sont placés le long de la ligne permettant de capter les molécules 

indésirables dans leurs structures, telles que les hydrocarbures, l’eau et le CO2. La purification de 

ces composés permet d’éviter les interférences isobariques lors de l’analyse. Les deux premiers 

fours sont à une température de 600°C et contiennent des pellets de titane purs et le dernier four 

est chauffé à une température de 100°C et contient un composé de V-Fe-Al. À chaque getter, les 

gaz doivent rester 15 minutes à chaud (getter actif) et 10 minutes à froid (getter inactif). Dans la 

première phase à chaud, les gaz réactifs sont physiquement piégés dans la structure des métaux (Ti 

ou V-Fe-Al). Dans la deuxième phase à température ambiante, la pression partielle d’hydrogène 

(qui peut interférer avec l’analyse de l’isotope cosmogénique 3He par le composé 3HD+) est 

baissée drastiquement par adsorption sur le métal. Les pièges ont une grande surface spécifique 

permettant d’adsorber les gaz via des liaisons faibles de type Van der Waals. Cette fixation à 

l’avantage de permettre à ces pièges d’être réversibles et de pouvoir les « nettoyer » après l’analyse 

par chauffage. 

Le gaz est ensuite envoyé dans une pompe cryogénique. La pompe cryogénique est refroidie par 

un cycle de compression-expansion d’hélium qui produit un refroidissement isochore (soit à 

volume constant) de la chambre jusqu’à atteindre des températures avoisinantes le 11 Kelvins (-

262°C). Cela permet, sur une surface de charbon actif incorporé dans la pompe, d’adsorber tous 

les gaz rares incluant l’hélium.  Chaque gaz rare à une température de désorption différente. Il faut 

donc augmenter la température à l’intérieur de la pompe cryogénique à celle correspondant à la 

température de désorption de l’espèce gazeuse voulue (Hélium 40K, Néon 110K). 

La ligne doit être sous ultra vide pour s’assurer de ne pas avoir de la contamination atmosphérique 

tout au long de la manipulation. L’ultravide est considéré dans la gamme de pression de 10-8 à 10-

10 mbar. Trois types de pompes sont présents sur la ligne. La pompe primaire est utilisée pour 

pomper l’air extérieur du four une fois l’échantillon installé. Elle permet de faire le vide initial (≥ 

5 x 10-4 mbar). La deuxième pompe est la pompe turbo qui crée un vide d’environ 2 x 10-8 mbar. 

La troisième pompe est la pompe ionique qui permet un vide allant jusqu’à 10-10 mbar.  
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Figure 2.7. La figure de gauche illustre un schéma de la ligne purification des gaz rares. Celui-ci 
est associé au spectromètre de masse HELIX-MC de Thermo®. du laboratoire GRAM retrouvé sur 
la photo de droite. 
 

Avant de procéder à l’analyse de l’échantillon, il est nécessaire de faire une analyse du blanc (signal 

de la ligne sous-vide) suivi du standard. Les procédures du blanc sont les mêmes que ceux de 

l’échantillon, mais sans aucun gaz dans la ligne. Le blanc permet de connaître le bruit de fond capté 

par le spectromètre. Ensuite, permettant de voir l'état du spectromètre, le standard est mesuré après 

l’injection d’une quantité de gaz connue qui est envoyée dans la ligne. Ces analyses sont 

nécessaires afin de comparer les résultats de l’échantillon et de calculer sa concentration isotopique. 

Finalement, pour l’analyse, une aliquote de minéraux est insérée dans le système de four miniature. 

Le système est fermé et connecté avec la ligne du spectromètre. La température du four est montée 

à 1100°C pendant 30 minutes. Le gaz qui était incorporé dans la structure cristalline est libéré dans 

la ligne par diffusion. Une fois les manipulations complétées, les analyses sont lancées. 
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CHAPITRE 3 

THE USE OF COSMOGENIC ISOTOPES 10Be AND 3He IN SURFACE EXPOSURE 

DATING OF FORMER ICE-MARGIN POSITIONS RECORDING THE RETREAT OF 

THE LAURENTIDE ICE SHEET IN QUEBEC 

The scientific article forming this chapter presents new cosmogenic-nuclide (3He and 10Be) 

exposure ages from 4 major ice fronts in Quebec. The results increase our understanding of the 

Laurentide Ice Sheet evolution over the last 15,000 years. 

Several authors have contributed in various ways to this article. First, Hugo Raymond carried 

out the field work, laboratory analysis and writing of the original draft of the article. Martin 

Roy and Daniele L. Pinti designed the study, participated in field work, supervised laboratory 

work and article writing. Etienne Brouard helped with field work, figures drafting and 

calibration or radiocarbon ages. Hugo Dubé-Loubert participated in the field work, and the 

calculation of the cosmogenic ages. Pierre-Henri Blard was responsible for the 3He analyses at 

the laboratory of the CRPG-CNRS of the Université de Lorraine in France. Joerg M. Schaefer 
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3.1 Abstract 

The need of new and spatially extended geochronological data is primordial to precisely 

trace the retreat of the Laurentide Ice Sheet (LIS) following the last glacial maximum and to 

evaluate the impact of changes in ice extent and volume on climate. Here we applied terrestrial 

cosmogenic nuclide dating (TCN, 10Be) to four ice-margin positions marking pauses in the LIS 

retreat across Quebec (eastern Canada), which are presumably associated with major climate 

cooling events of the last deglaciation. We further applied 3He cosmogenic dating to a subset 

of samples to test its feasibility on Holocene age ice-front landforms and deposits and further 

expand TCN dating methods. Specifically, the sampling sites follow a south-to-north transect 

intersecting different deglacial time slices: 1) the Dixville-Ditchfield ice front near Mt. 

Megantic; 2) the Saint-Narcisse moraines north of the St. Lawrence River; 3) the Sakami 

moraine east of James Bay; and 4) the Puvirnituq drift belt east of Hudson Bay. TCN dating 

was carried out on erratic boulders from moraines (n=11), boulders on ice-marginal glacio-

marine deltas (n=2), and rock outcrops from the summit of Mt. Megantic (n=1) and of glacio-

marine trimline (n=2). The new 10Be age 11,800 ± 400 a obtained from Mt. Megantic agrees 

with previous deglaciation chronology in the area and provides the first direct time constraint 

of an ice front in the Appalachians of southeastern Quebec. Dating of the St. Narcisse moraine 

was complicated by the lack of quartz-bearing boulders in the study area, while 3He dating 

yielded mixed results suggesting the presence of significant terrigenic 3He sources in the dated 

samples. The mean 10Be age of 7,600 ± 200 a (n=4) for the Sakami Moraine refines the timing 

of its emplacement and reinforces its link with the 8.2-ka cooling event. The mean age of 7,900 

± 200 a (n=4) obtained for the Puvirnituq drift belt represents the first direct ages on an ice front 

to the northeast of Hudson Bay. The latest results are similar to those of the Sakami moraine 

and together these two landform systems delineate an important ice-margin position of the 

Labrador Sector in the late deglaciation. Overall, the results provide important constraints on 

the chronology of ice retreat in Quebec and expand a similar chronology developed in New 

England, in addition to layout important considerations to improve the use of 3He cosmogenic 

dating in glacial environments. 
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3.2 Introduction 

During the last deglaciation, continental-scale ice sheets influenced Earth's climate in several 

ways, notably in modifying the terrestrial albedo, changes in sea level, as well as altering the 

oceanic and atmospheric circulation (Kull and Grosjean, 1998; Clark et al., 1999; Dutton et al., 

2015; Cuzzone et al., 2016; Lawrence et al., 2016; Dubé-Loubert et al., 2018). The last glacial 

cycle (24,000 to 6,000 14C a BP; 28,100 – 6,800 cal a BP3) produced a unique and extensive record 

of landforms and deposits that may be studied for understanding the complex interactions between 

ice sheets, ocean and the atmosphere that are at the core of the climate system. 

There are still uncertainties about the retreat pattern of the Laurentide Ice Sheet (LIS) across 

the north-eastern American continent during the last deglaciation, largely due to the lack of 

geochronological data on ice-margin positions, which are spatially scattered and lacking in many 

sectors – a situation that reflects the complexities in dating glacial environments (Mix et al., 2001; 

Dyke et al., 2002, 2003, 2004; Clark et al., 2009; Ullman et al., 2016; Batchelor et al., 2019; Dalton 

et al., 2020). However, in the past decade, terrestrial cosmogenic nuclide (TCN) dating has been 

used to refine the history of the last deglaciation. A good example comes from New England (USA) 

where a deglaciation model was developed through the integration of TCN ages of moraines with 

the North American Varve Chronology (Ridge et al., 2012). This model shows one of the best 

spatiotemporal reconstructions of an ice margin retreat in the Northern Hemisphere (Thompson et 

al., 1999). TCN dating in glacial environments commonly uses 10Be to derive ages, but additional 

approaches – such as the use of other nuclides like 3He – are required in order to expand the 

database of geochronological data. 

In Quebec, paleogeographic reconstructions depicting ice-margin positions are essentially 

based on radiocarbon dating (14C) of deposits containing marine shells (Dyke, 2004; Dalton et al., 

2020). However, despite its valuable contribution, the 14C method has some limitations and 

drawbacks in glacial environments, notably due to the scarcity of organic material available and 

the complexity of making corrections for contamination and the marine reservoir effect (Hillaire-

Marcel and Occhietti, 1977; Ridge et al., 2001; Borns et al., 2004; Balco and Schaefer, 2006). 

 
3 The calendar chronology corresponds to the conversion of radiocarbon ages (14C) into calibrated ages; this 
calibration was carried out with the Calib 8.20 calculators with the intercal20 curve which takes into account the 
particularities of the 14C chronology. These same parameters are found in the rest of the report when an age is 
presented with the mention, " XX cal yr ". 
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Deglacial environments were typically cold and harsh, with sediment-laden water, thus forming 

conditions that were hostile for the development of life. When organic material is present, it is 

primarily concentrated on continental margins where postglacial seas have transgressed (Dalton et 

al., 2020). Correcting for the marine reservoir effect, which reflects the fact that 14C ages of marine 

samples are offset due to the incorporation of old inorganic carbon (14C-depleted material) from 

glacial meltwater, is still difficult and complications linked to the quantification of this effect in 

some region introduce large uncertainties in the calibration of 14C ages and associated 

reconstructions (Hillaire-Marcel and Occhietti, 1977; Hillaire-Marcel et al., 1979; Ridge et al., 

2001; Borns et al., 2004; Ascough et al., 2005). In addition, radiocarbon dating often only gives 

age constraints around the deposition of the moraine but not directly the age of the deposition itself. 

The TCN dating method is based on the accumulation rate – in the first centimeters of the 

bedrock – of nuclides formed by spallation and muon reactions resulting from the constant 

bombardment of the Earth’s surface by high-energy radiation from the cosmos, more commonly 

known as the “cosmic radiation” (George and Wilson, 1952; Corbett et al., 2013; Gosse and 

Phillips, 2001). During a glaciation, glacial erosion generates new rock surfaces and freshly 

plucked blocks of various dimensions that are devoid of cosmogenic nuclides. When the ice 

retreats, the fresh rock surfaces formed, as well as those of the glacial erratics, are then exposed to 

cosmic rays, which leads to an accumulation of cosmogenic isotopes over time. Thus, like a 

chronometer, the different surfaces record the onset of the deglaciation at a given study site. 

Spectrometric measurements of some of these isotopes, most commonly 10Be and 26Al, allow the 

calculations of TCN ages that constrain the timing of the immediate release by the ice of the 

glacially polished surface or boulder on a moraine, thereby providing the absolute age of the dated 

environment. 

Typically, the study of LIS retreat during the last deglaciation involves TCN dating of 

moraines or ice-contact deposits. Indeed, deglaciation was marked by pauses or readvances 

recorded in the field by major regional moraines or extensive ice-marginal deposits (Benn and 

Evans, 2004). The general pattern of ice retreat in Quebec was reconstructed from large moraines 

and other deglacial deposits that provide insights on the position of ice fronts (Fig. 1). Some of 

these halts in the ice retreat are thought to be the consequence of major climate cooling events. 

Geochronological constraints on these moraines or deposits are often scarce and even lacking 

(Dalton et al., 2020). Understanding the behavior of the LIS in relation with the progressive 
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warming during the last deglaciation, as well as the link between certain climatic deteriorations 

and episodes of stagnation or re-advancement of the ice margin requires more geochronological 

constraints. 

 

Figure 3.1. Schematic reconstruction of the deglaciation of the Laurentide Ice Sheet in North 
America since the last glacial maximum. Glacial margins and associated chronology are taken from 
Dalton et al. (2020). The areas under study are identified by the red lines: A - Eastern Townships 
Moraine (Dixville-Ditchfield); B - Moraine of Saint-Narcisse, C - Moraine of Sakami, triangle – 
Tyrrell delta. 
 

To address the gap in the geochronological data available on the Quebec territory, we 

analyzed cosmogenic 3He and 10Be from boulders (glacial erratics) and rock surfaces  linked to ice-

marginal positions. Four areas were targeted: the Dixville-Ditchfield moraine in the Eastern 
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Township of southeastern Quebec, the Saint-Narcisse moraine just north of the St. Lawrence River, 

the Sakami moraine to the east of James Bay and le Puvirnituq drift located east of Hudson Bay 

(Fig. 1). This work represents the first attempts at obtaining TCN ages on the ice-margin positions 

and the new chronological data are required to refine our understanding of the associated changes 

in ice volume and extent and their link to the paleoclimatic events that marked the last deglaciation. 

 

3.3 Background on the last deglaciation of New England and Quebec  

The build-up of the LIS started towards the end of the last (Sangamonian; MIS 5e) 

interglacial, ~ 110 ka BP (Clark et al., 1993). During the last glaciation, the LIS comprised three 

large domes which served as anchors for expansion of its margins, one of which being the Labrador 

Dome that covered the entire territory of Quebec and a large portion of New England (Dyke et al., 

1989). The last glacial maximum (LGM) is marked by a terminal moraine linking Long Island 

(N.Y.) and Cape Cod (Massachusetts) and lasted between 24,000 and 18,000 a 14C BP (28,100 and 

21,700 a cal BP) (Mix et al., 2001; Dyke et al., 2002, 2003, 2004; Clark et al., 2009; Batchelor et 

al., 2019). 

The LGM was followed by a gradual withdrawal of the LIS southern margin, which is shown 

by numerous frontal moraines. The chronology of the deglaciation is mostly based on 14C ages and 

a varve chronology derived proglacial lake sediments. The New England varve chronology was 

developed from lakes that occupied the Connecticut River Valley (figure 1) (Ridge, 2001, 2003, 

2004, 2012). This chronology was combined with TCN dating of important moraines, from which 

the 10Be ages were integrated to the varve record (Davis et al., 2017). This work also led to the 

establishment of Northeastern American production rate for the calculation/calibration of 10Be 

ages, which is the reference for the production of cosmogenic isotopes for mid-to-low latitudes of 

North America (Davis et al., 2017).  

These reconstructions show that the LIS melted gradually from the south in New England to 

the north, towards Quebec. TCN dating of Martha’s Vineyard and Buzzards Bay moraines yielded 
10Be ages indicating that the southern LIS margin left southeastern Massachusetts between 29,200 

± 1,700 a and 21,000 ± 1,000 a (Balco et al., 2002; Davis et al., 2017). At the same latitude in the 

state of Connecticut, Balco and Schaefer (2006) also dated on the Ledyard and Old Saybrook 

moraines at 20,200 ± 1,000 a and 20,300 ± 1,000 a ago, respectively. The varve counting constrains 
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ice retreat in Connecticut at about 17,700 a b2k4 and in Massachusetts at 15,500 a b2k (Ridge et 

al., 2001; Ridge et al., 2003; Ridge et al., 2012). 

Three large moraines have been dated with TCN (10Be) in New Hampshire (Davis et al., 

2017) (Fig. 4). In the southern part of the state, the Ashuelot Valley moraine is dated at 15,100 ± 

300 a ago (Balco et al., 2009). The next position associated with the Perry Mountain moraine is 

dated at 14,600 ± 200 a (Balco et al., 2009). The Bethlehem moraine complex further north, located 

in the towns of Bethlehem and Littleton, was dated at 13,200 ± 400 a (Balco et al., 2009). This 

latter moraine complex was also dated by 14C at 12,450 ± 60 14C a BP (14,600 a cal BP) (Thompson 

et al., 1996). Located at the New Hampshire/Maine border, at a slightly higher latitude than the 

Bethlehem and Littleton moraine, the Androscoggin moraine is dated by 10Be at 13,200 ± 400 a 

ago (Bromley et al., 2015). These numerical ages are consistent with the varve chronology in 

Vermont and New Hampshire that places the deglaciation of the border hills in southern Quebec at 

15,500 to 13,400 a b2k (Ridge et al., 2001; Ridge et al., 2012). In the White Mountains, which 

form the border between New England and southern Quebec, 14C ages on marine shells suggest 

that the LIS freed the northwest of the White Mountains between 13,000 – 11,000 14C a BP (15,600 

– 12,900 cal a BP) (Thompson et al., 1999). 

Once the ice margin crossed over the US-Canada border, reconstructions show that the ice 

front reached the Mt. Megantic sector, where it started depositing the Frontier Moraine, which is 

the southernmost moraine found in the area, dated at 11,550 ± 150 14C a BP (13,400 cal a BP) 

(McDonald, 1968; Shilts, 1981). The ice completely retreated from the area at ~ 11,200 14C a BP 

(13,100 cal a BP) according to 14C ages of organic detritus from Lake Megantic (Shilts, 1981). 

Subsequent ice retreat brought the ice margin to the north of the St. Lawrence River at ~ 12,800 

and 12,200 cal a BP, an interval marked by the deposition of the remnant of the Saint-Narcisse 

moraine (Occhietti, 2007). The next major moraine is represented by the Sakami moraine east of 

James Bay, for which 14C dating on distal marine shells indicates that deglaciation of this region 

occurred ~ 8,500 and 8,100 cal a BP (Hillaire-Marcel and Occhietti, 1977). The retreat continued 

towards the Labrador Ice Dome where the last ice was probably found about 5,000 14C a BP (5,700 

cal a BP) (Dyke 2004, Dalton et al., 2020). 

 

 
4 The [b2k] age is the current standard for ice core chronology. This type of age is used when varve records are 
compared with ice core chronologies. Ages is given in years before AD 2000. 
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3.4 Timing and physical characteristics of the dated ice-margin positions 

In this section we present physiographic description and age characteristics of four ice margin 

positions that were sampled in Quebec. 

 

Dixville-Ditchfield moraine 

The glacial fronts in southern Quebec are mainly deduced using the occurrence of glacial-

fluvial ice-contact deposits scattered over the territory. These sand and gravel deposits form a series 

of discontinuous accumulations that were interpreted as moraine segments, some of them being 

over almost 100 km long (Fig. 1). From the south (older), the moraine succession is as follows: 

Frontier, Dixville-Ditchfield, Cherry River-East-Augus, Mont Ham, Sutton, Ulverton-Tingwick, 

Saint-Sylvestre (Parent and Occhietti, 1999). The largest and best-developed moraine just along 

Mt. Megantic is called the Dixville-Ditchfield moraine (Clément and Parent, 1997). The structure 

begins at the Quebec-Vermont border southwest of the city of Coaticook. This part of the moraine 

is called the Dixville moraine. The other segment, that of Ditchfield, continues in a discontinuous 

way, parallel to the border, until the vicinity of Mt. Megantic, where the moraine skirts it in its 

northern part. 

The Dixville-Ditchfield moraine – or ice-front position – mostly regroups fluvioglacial 

deposits, deltaic sediments and till (Lennoxville till). The southern segment consists of sandy 

sediments from proglacial lakes and till. Raised deltas near the moraine as well as terraces perched 

at an elevation of 430 m along the surrounding river valleys testify to the existence of an ice-

dammed lake in the area (Shilts, 1981). In the northern section of the moraine, the sediments of the 

proglacial lake present only a fragmentary distribution. Studies show that ice retreat occurred in 

contact with ice-dammed lakes that occupied various basins formed by river valleys and 

topographical troughs (Boissonnault and Gwyn, 1983; LaRocque et al., 1999, 2003). The 

delineation of the glacial fronts in the sector was reconstructed by taking into consideration that 

the ice should block the outlets that controlled the elevation of the various proglacial lakes, along 

with the presence of ice-contact deposits (Parent and Ochietti, 1999).  

There are no direct geochronological constraints on the Dixville-Ditchfield moraine. South 

of the Dixville-Ditchfield moraine, 14C ages from marine shells were used to assign the timing of 

the edification of the Frontier moraine at ~ 11,550 ± 150 14C a BP (13,400 cal a BP), which makes 

it the oldest moraine in the area (McDonald, 1968; Shilts, 1981). Slightly further north the Mont-
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Ham moraine was dated at 11,200 ± 150 14C a BP (13,100 cal a BP), again from marine shells 

(Parent, 1987). The Dixville-Ditchfield Moraine is located between these two moraines and its age 

should therefore fall between these two ages, following the general deglaciation path in the area. 

Other 14C ages from marine shells from nearby moraines place the age of the Cherry River-East-

Angus, and Ulverton-Tingwick moraines at 11,300 and 11,100 14C a BP (13,200 and 13,000 cal a 

BP), respectively (Boissonault and Gwyn, 1983; Parent and Occhietti, 1988; Richard and Occhietti, 

2005). Varve counting near the locality of Danville was used to establish the rate of ice retreat in 

the region, estimated at about 200 m/yr (Parent and Occhietti, 1988, 1999; Turgeon et al., 2003). 

This estimate places the age of the Frontier moraine estimated to be about 12,550 a BP, and that of 

the subsequent Dixville-Ditchfield, Cherry River-East-Angus, Mont-Ham and Ulverton-Tingwick 

moraines about 12,500, 12,325, 12,200 and 12,100 a BP, respectively (Parent and Occhietti, 1999). 

It should be noted that this varve counting is not interspersed with other dating such as those of 

New England which are corrected with the age of ice cores (b2k ages) (Ridge et al., 2012). 

 

Saint-Narcisse moraine complex 

The Saint-Narcisse moraine consists of a large morainic complex containing numerous ridges 

of various glacial deposits extending over 750 km north of the St. Lawrence River (Fig. 1) 

(Occhietti, 2007). The moraine has a main ridge showing remarkable continuity, especially 

between the Gatineau and the Saguenay River sectors. In the St. Lawrence River Valley, the 

moraine marks the northern extension of the Champlain Sea and its composition suggests a close 

interaction between the southern margin of the LIS and the post-glacial sea (Occhietti, 2007). 

The Saint-Narcisse moraine is composed of two main sedimentary facies. The first, the 

Yamachiche Diamicton, consists of a mixture of marine clays and reworked till and proximal 

glaciomarine deposits (Lamothe, 1977; Pagé, 1977). The second facies include various deposits, 

but mainly formed by melt-out and compact till, juxta-glacial and fluvioglacial deposits, grouped 

locally under the name of the Charrette Drift, previously known as the Saint-Narcisse deposit 

(Occhietti, 2007). It is estimated that at least 30% of the Saint-Narcisse moraine sediment has been 

altered by the transgression of the Champlain Sea (Occhietti, 2007). Finally, some segments of the 

Saint-Narcisse moraine show evidence of deformation and reshaping of the marine and glacial 

deposits, suggesting a formation involving a glacial re-advance. 
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The age of the Saint-Narcisse moraine is constrained by a series of 14C ages on marine shells 

and foraminifera that were sampled from the moraine deposits and that together indicate that it was 

built between 12,800 and 12,200 cal a BP (Occhietti, 2007). 

The 14C ages suggest that the deposition of the Saint-Narcisse moraine may be linked to the 

cooling event of the Younger Dryas (Hillaire-Marcel and Occhietti, 1980; Broecker et al., 2010). 

This major paleoclimatic event occurred about 13,000 to 11,500 cal a BP and it is well documented 

in the Greenland ice core temperature record (Johnsen et al., 1992; Alley et al., 1993; Gulliksen et 

al., 1998) and present in various marine sediments (Mathewes, 1993; Gosse et al., 1995; Andres et 

al., 2003; Broecker et al., 2010; Partin et al., 2015). This cooling event may have led to an increase 

in the mass balance of the southeastern sector of the LIS, which may have resulted in a major ice 

re-advance that is expressed today by the continuity over several hundred kilometers of the Saint-

Narcisse moraine complex. 

 

Sakami moraine 

The Sakami moraine forms a long ridge of fluvioglacial deposits arranged in a 630 km long 

arc which extends from the mouth of the Great Whale River in southeast Hudson Bay to Mistassini 

Lake to the south-east James Bay (Fig. 1) (Hillaire-Marcel et al., 1981; Hardy, 1982). The arc-

shaped moraine is generally discontinuous along its 630 km segments and consists of an alternance 

of moraine ridges and subaquatic glacial outwash apron. The ridges can be 6,000 m wide and 40 

m high (Hardy 1982). The moraine was in contact with two separate bodies of water. Glacial Lake 

Ojibway, which covered much of the Abitibi and James Bay region, was on the southwest flank of 

the Sakami moraine (Hardy, 1976; Veillette, 1994; Godbout et al., 2019). Following the break-up 

of the ice dam in southern Hudson Bay and the concomitant drainage of Lake Ojibway, the water 

of the Tyrrell Sea immediately flooded coastal areas of James Bay and Hudson Bay then extended 

up to the Sakami moraine. 

The Sakami moraine consists of four main facies: 1) deltaic plain facies composed of silt, 

sand, gravel, and pebbles; 2) asymmetrical ridge facies are composed of sands and gravelly sands; 

3) flared ridge facies composed of silts, sands, gravels interbedded with till; and 4) ridge facies 

composed of till with a few segments of stratified sands, gravels, and silts (Hardy, 1976). The 

presence of varved glaciolacustrine clays beneath the fossiliferous glaciomarine clays on the 

western flank of the moraine reflects its formation in contact with the Tyrrell Sea (Hardy, 1976). 
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The chronology for the formation of the Sakami moraine is mostly based on 14C dating of 

marine shells associated with the Tyrell Sea (Hardy, 1977). Early work in the James Bay region 

suggested that the Tyrell Sea incursion occurred about 7,900 14C a BP (8,700 cal a BP), dated from 

shells in marine clays (Craig, 1969; Skinner, 1973; Hardy, 1976, 1977). Occhietti and Hillaire-

Marcel (1977), propose that the Sakami deposition was between 8,500 and 8,100 cal a BP, based 

on a 14C dating distribution curve calibrated to cold-water marine shells for several climatic events. 

Recently, 14C ages from microfossils in marine sediments present directly above a unit associated 

with the Lake Ojibway drainage, give a minimum age for this marine incursion of 8,130-8,280 cal 

a BP (Roy et al., 2011). A comprehensive review of marine and continental 14C ages indicates that 

the final drainage of the lake occurred around 8,160 ± 0.02 cal a BP (Brouard et al., 2021). These 
14C ages were made on cold-water marine shells distal to the moraine. In addition, Ullman et al. 

(2016) performed 10Be cosmogenic isotope dating on the Sakami moraine. These seven dates give 

an average age of 7,600 ± 600 a which shows a gap of almost 1,000 years with the oldest 

radiocarbon ages. 

Two hypotheses, which may be interrelated, can explain the formation of the Sakami 

moraine. First, the stagnation of the ice front in response to the major cooling episode around 8,200 

a BP that was caused by the drainage of Lake Agassiz-Ojibway (Alley et al., 1997; Barber et al., 

1999; Kleiven et al., 2008; Roy et al., 2011; Brouard et al., 2021). This massive meltwater 

discharge would have disrupted ocean circulation causing a brief cooling episode at about 8,200 a 

BP (Alley et al., 1993, 1997; Grafenstein et al., 1998; Barber et al., 1999; Kleiven et al., 2008). 

Second, other studies argued that the stagnation of the ice front was caused by the rapid lowering 

of the water level of Lake Ojibway (drainage), which would have resulted in a re-equilibration of 

the profile of the Labrador ice Dome (c.f., New Quebec glacier of Hilaire-Marcel et al., 1981; 

Hardy, 1982). Following the drainage of the lake, the contact between the margin and the bedrock 

would have been enlarged due to the increase in friction at the base of the glacier, which would 

have reduced the ablation processes by calving and led to a new equilibrium of the ice margin and 

anchoring of the ice sheet (Hilaire-Marcel et al., 1981; Hardy, 1982). In practical terms, the 

physiographic context indicates that the Sakami moraine, at least in part, would have been 

emplaced prior to the marine invasion, but yet there is little direct geochronological data to assess 

whether this moraine is related to the 8,200-year cooling or whether it reflects a re-equilibration of 

the ice profile following the drainage of Lake Ojibway. 
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Puvirnituq sediment belt 

The Puvirnituq sediment belt forms a SE–NW oriented and discontinuous transect of 

glaciomarine sediments found at an elevation between 100 and 120 m west of Puvirnituq, between 

40 and 70 km inland (Lajeunesse, 2008). This accumlation of ice-marginal deposits is roughgly 

similar to the Nastapoka Belt present to the south (Lajeunesse, 2008). 

Two types of outwash deposits are listed in the area, the submarine fans sediment and the 

deltas and sandur-deltas (Lajeunesse and Allard, 2002, 2003a, b). These sediments correspond to 

ice-contact outwash deposits which are located at or below the Tyrrell maximal marine limit. They 

were built near the ice margin from the accumulation of sediments transported by sub-glacial 

tunnels flowing into the Tyrrell Sea (Lajeunesse, 2008). 

There is little geochronological data in the Hudson Bay area other than 14C dating of marine 

shells from Nastapoka (south of Puvirnituq), which constrains the stabilization of the ice margin in 

the area at ~8,000 a BP (Lajeunesse and Allard, 2003). Lajeunesse (2008) proposes a model in 

which a major stillstand phase of the Labrador ice Dome margins would comprise ice-contact 

deposits to the east of Hudson Bay and the Sakami moraine, for which 14C ages would place at 

~8,450 cal a BP. However, additional geochronological data are required in order to reinforce this 

correlation and evaluate the late-deglacial dynamics of the ice front. 
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Figure 3.2. Sample locations of the four studied sites. 
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3.5 Analytical methods 

Sampling 

TCN dating requires extensive glacial erosion of the rock surfaces and boulders to be dated. 

All the sites sampled showed evidence for intense glacial activity, such as a glacially polished rock 

outcrops, striations, and fresh glacial deposits. In this context it is expected that glacial erosion 

removed inherited cosmogenic signal from previous exposure. 

A total of 16 samples were collected for 3He and 10Be TCN dating in the four study areas 

(Table 1): 2 boulders and 1 rock outcrops from Mt. Megantic summit (Dixville-Ditchfield moraine; 

site MEG); 3 boulders on the Saint-Narcisse moraine north of the St. Lawrence River (site MSN); 

6 boulders on the Sakami moraine east James-Bay (site SAK); and 2 boulders and 2 rock outcrops 

associated with ice-marginal glacio-marine deposits and trimlines of the Tyrrell Sea in Puvirnituq 

drift belt east of Hudson Bay (site TYR). 
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Figure 3.3. Pictures of rock surfaces and boulders sampled during this study. A) Oblique aerial 
view of a segment of the southern section of the Sakami moraine represented by the red line. B) 
Erratic boulder, found at the top of the Saint-Narcisse moraine, freshly stripped from its vegetation 
cover. C) Sampling of a boulder at the top of the Sakami moraine. D) Details of a rock surface 
sampled; groves are used to remove the blocks with a chisel and a hammer. E) Rock surface of the 
highest point of Mt. Megantic (after the sampling). 
 

A minimum of 2 kg bulk rock was taken from the uppermost 2 cm of the boulder/bedrock 

surface. The rock sample was collected using an electric- or fuel-powered rock saw, a 

sledgehammer, and a chisel. The sites were carefully selected according to criteria that would 

reduce the uncertainty of the results, i.e. avoiding the presence of large obstacles – such as large 

positive relief or nearby blocks – in the immediate environment that could cause “shielding” in the 

amount of cosmogenic radiation received (Gosse and Phillips, 2001; Balco et al., 2008). We 

selected larger boulders (>1m) showing no evidence of weathering, flat surfaces boulders well 

embedded in the ground to ensure that they have not moved since their last deposition. Samples 
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were collected in high-elevation or windswept settings in order to reduce the error associated with 

the correction for annual snow accumulation which cyclically reduce the amount of cosmogenic 

radiation (Gosse et al., 1995; Licciardi et al., 1999). 

 

Mineral selection for cosmogenic isotopes 10Be and 3He analyses 

The in-situ production and diffusion of the elements differ from one mineral to another, so it 

is important to perform the analysis on homogeneous aliquots. Studies of cosmogenic 10Be have 

been developed on quartz minerals, in part, due to its abundance and its ability to retain isotopes in 

its crystal structure (Nishiizumi, 1990). Cosmogenic 3He (3Hec hereafter) is commonly analyzed 

in mafic minerals such as olivine, iron oxides and pyroxene since the diffusivity of helium is lower 

than in quartz and thus, they represent the best time capsules (Craig and Poreda, 1986; Trull et al., 

1991; Brook and Kurz, 1993; Goose et al., 2001). Therefore, 10Be measurements were carried out 

on quartz minerals and cosmogenic 3Hec analyses on pyroxene minerals at three different 

laboratories mentioned below. An experimental part of the analysis of 3Hec on quartz fractions was 

also carried out at the Noble gas Laboratory of the Geotop, Montréal. 

 
10Be analyses 

Sample preparation for the 10Be analysis was carried out according to protocols developed at 

the Lamont- Doherty Earth Observatory Cosmogenic Dating Laboratory (Schaefer et al., 2009; 

Putnam et al., 2010). In short, samples were grinded to a size fraction between 150μm and 600μm, 

then an aliquot (⁓1g) of pure quartz was separated from this fraction. The 10Be is subsequently 

extracted from the quartz by various acid attacks (HClO4 and HCl) and by anionic and cationic 

exchanges. Since the concentration of 10Be in rock is too low, it is necessary to add a known amount 

of 9Be in order to be detected by the AMS. The last step consists of precipitation and combustion 

of beryllium and the insertion of a cathode containing niobium. 

Measurements of the 10Be/9Be ratios were carried out on ten samples of the Sakami moraine 

and Mt. Megantic samples (SAK and MEG) at the Lawrence Livermore National Laboratory 

(CAMS-LLNL; California, USA) using a 10-MV FN tandem Van de Graaff accelerator. 

Ages were calculated with version 3 of the CRONUS-Earth online calculators 

(https://hess.ess.washington.edu). The CRONUS calculator code has been developed to take into 

consideration the multitudes of factors that can affect the cosmogenic isotope production as 
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discussed in analytical methods section. Using the global mean 10Be production rate of 4.26 ± 0.21 

atoms g-1 yr-1 for the MSN samples and a production rate of 3.96 ± 0.15 atoms g-1 yr-1 (Young et 

al., 2013) for the SAK and Tyr samples because of their high latitude location. We used the 

altitude/latitude scaling scheme elaborate by Lal (1991) and Stone (2000), referred to as “Lm” 

scaling (Balco et al., 2008). 

 
3Hec analyses 

Sample preparation for the measurement of cosmogenic 3Hec was carried out at the Geotop, 

Montréal. The samples were crushed then sieved to recover grains from the fraction ranging from 

125μm < x < 200μm. This granulometry allows the release of fluid inclusions during the crushing 

step (described below) and atmospheric contamination to be neglected (Blard et al., 2006; Protin 

et al., 2016; Blard, 2021). The aliquot must be separated into quartz and pyroxene mineral fractions 

which will be analyzed subsequently. To do this, the samples were passed through a sodium 

polytungstate solution which density can be adjusted by adding water and thus separating quartz 

(density = 2.5) from pyroxene (density ≥ 3.0). For pyroxenes we coupled density separation with 

a Frantz magnetic separation. Then, the samples were passed under are Scanning electron 

microscope (SEM) to determine the purity of the separated fraction (minerals other than pyroxenes 

or quartz). To clean the mineral aliquot (pyroxene and quartz) from any weathered products or 

carbonate impurities, mineral separated fraction was attacked with acid to remove the surface layer 

that exhibited oxidation. The etchings were done with HCl and HNO3 (1 molar concentration), 

while Milli-Q water was used to wash multiple times the sample. Finally, the mineral aliquot is 

washed with acetone in an ultrasonic bath. The sample is considered clean when the acetone in 

which the sample is submerged becomes translucent and no longer contains visible particles. For 

this, an average of four 5-minute washes in the ultrasonic bath is required. Then the cleaned 

separated mineral fraction is placed in a furnace at 105°C to dry for 1 hour. 

The 3Hec concentrations were measured in pyroxene and quartz aliquot at the Noble gas 

laboratory of Geotop (G.R.A.M.) and at the Noble gas laboratory of the CRPG-CNRS laboratory 

of the University of Lorraine in France. Five samples of the Saint-Narcisse moraine and the Sakami 

moraine (MSN and SAK) were measured at the GRAM laboratory using a multicollection Thermo® 

HELIX-MC noble gas mass spectrometer. The procedure involves the extraction of gases trapped 

in the quartz / pyroxene lattice by heating a mineral aliquot in a self-made miniature furnace system 
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which can heat up to 1200°C. After a series of stepheating extraction of helium from a pyroxene 

aliquot, we determined that almost all the 3Hec was extracted after 30 minutes at 1100°C and this 

duration was kept all along analyses. 

Three samples of pyroxene aliquots of the Saint-Narcisse moraine (MSN) were analyzed at 

the CRPG-CNRS laboratory using a dual flying tube Thermo® Helix-SFT spectrometer. Two of 

them are repeated analyses of sampled analyzed at the GRAM laboratory (MSN-01 and MSN-02) 

allowing to compare the results. The 3Hec concentrations have been measured in pyroxene aliquot 

according to the revised procedure described in Blard (2021). Briefly, it consists of an extraction 

phase of the 3Hec in pyroxene. The aliquot is heated at high temperatures (1,300–1,500°C for 

pyroxene) using a high-vacuum, high-temperature furnace (Blard, 2021). Pre-phase of crushing in 

vacuo is necessary for magmatic helium correction which allows to release fluid inclusion and 

significantly reduces the magmatic helium input (Williams et al., 2005; Puchol et al., 2017). 

Ages were calculated with the online calculator CREp (http://crep.crpg.cnrs-nancy.fr). The 

CREp calculator has been developed to allow the selection of different parameters and existing 

models, according to our needs, that could vary the production of cosmogenic isotopes. Here we 

use the LSD system (Lifton et al., 2014), the ERA40 atmospheric model (Uppala et al., 2005), the 

VDM geomagnetic database of (Muscheler et al., 2005), and the average global production rate of 

124 +- 11 at/g/a (Martin et al., 2017). 

 

Corrections 

The production of 10Be and 3Hec varies according to the local atmospheric pressure, which 

changed throughout the postglacial climate change (Staiger et al., 2007) and by changes in the 

elevation of the sampling sites caused by the isostatic rebound of the crust. In this study, the 

cosmogenic ages are not corrected for the effect of the post-glacial rebound. The existing models 

for this type of correction bring additional uncertainties in the results due to the inability to account 

for the variability of the isostatic uplift gradient and the variability of the atmospheric pressure 

during time (Balco, 2020; Young et al., 2020a and b). Furthermore, the evolving atmospheric 

pressure evolution due to changing post-glacial climate (Stone, 2000; Staiger et al., 2007) has been 

estimated in south-central Quebec (Ullman et al., 2016). The study involves coupled atmospheric-

ocean general circulation models that indicated an average elevation correction order of 1-10m for 

our study sites. This elevation correction is small enough to be neglected when calculating exposure 

http://crep.crpg.cnrs-nancy.fr/
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ages and can be extended on our three study areas which had experienced similar deglacial climate 

change. We expect that this negligible atmospheric effect is included in the uncertainties of the 

measurements carried out. Accordingly, ages were only corrected by calibrating the production 

rate with the present elevation of the sampling sites. 

To quantify the concentration of 4He radiogenic component the analysis of trace and major 

elements is performed. The analyses were carried out at Bureau Veritas Mineral Laboratories in 

Vancouver via a multi-acid digestion process and at the CRPG-CNRS laboratory of the University 

of Lorraine in France on quartz aliquot minerals and on the total rock. It is important to quantify 

the concentration of radiogenic 4He in order to calculate the closure age of the mineral system 

which allows to estimate the input of magmatic 3He and 4He (Blard and Farley, 2008). The 4He 

radiogenic origin came from thorium and uranium (235U, 238U and 232Th) decay by emitting alpha 

particles which are nothing but 4He atoms (Geiger and Rutherford, 1910; Cowart and Burnett, 

1994). The concentration of radiogenic 4He will depend on the closure age of the mineral since this 

will be the start of the disintegration of the father’s elements. 

 

 

3.6 Results 

The 3He and 10Be ages are presented in Table 1 and Table 2, respectively. The uncertainties 

reported on the results are the analytical uncertainties. The 3He analytical uncertainties (1σ (%)) 

range between 9.4 and 8.9% for the CRPG-CNRS laboratory and between 8.5 and 10% for the 

GRAM laboratory (only MSN-01 sample yielded a 21.6% 1σ error). The 3He ages (Table 1) 

obtained for the eighth boulders are not in good agreement with deglacial chronology for the 

different study areas, showing a wide range, going from 37,000 ± 8000 a to 1,128,000 ± 96,000 a, 

except for one sample that yielded an age of 10,000 ± 1000 a (SAK-02C). The 10Be ages (Table 2) 

show analytical uncertainties ranging between 2.3 and 5.4%, with only one sample yielding an 8% 

1σ error (120-035 TYR). A boulder and one rock outcrop on Mt. Megantic yielded 10Be ages of 

34,900 ± 800 a (MEG-01:) and 30,100 ± 800 a (MEG-02), which are inconsistent with the regional 

deglacial chronology. These samples are considered as outliers and likely reflect inheritance of 

cosmogenic nuclides from a previous exposure. On the other hand, one boulder revealed an age of 

11,800 ± 400 a that is consistent with the deglaciation framework of this region. The four boulders 

on the Sakami moraine returned coherent 10Be ages ranging from 7,400 ± 400 a to 7,900 ± 400 a, 
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for a mean age value of 7,600 ± 200 a, thus consistent with previous work. The four samples 

collected from ice-contact deltas (outwash) or trimlines associated with the Tyrrell Sea are showing 

ages in good agreement, ranging from 7,500 ± 600 a to 8,000 ± 400 a for an average age of 7,900 

± 200 a. 

Table 1. Sample information and surface exposure times for 3He analysis. 

a Bldr: boulder 
1 Measurements done at CRPG-CNRS laboratories of the University of Lorraine in France. 
2 Measurements done at the rare gas laboratory of Geotop at the University of Quebec in Montral (GRAM laboratory) 

Surface exposure times have been calculated with the online calculator CREp (http://crep.crpg.cnrs-nancy.fr). 

  

http://crep.crpg.cnrs-nancy.fr/
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Table 2. Sample information and surface exposure times for 10Be. 

a Bldr: boulder; Outcp: Rock outcrop; Outcp delta: Glacio-marine delta linked to the maximum limit of the Tyrrell Sea; 

wave-washed bedrock outcrop in boulder beach (washing limit); Bldr delta: Boulder on top of glacio-marine delta 

linked to the maximum limit of the Tyrrell Sea. Ages have been calculated with the online calculator Chronus 

(https://hess.ess.washington.edu) and Measurements have been done at Lawrence Livermore National Laboratory 

(California, USA) (CAMS-LLNL; California, USA). 

We calculated the uncertainties we report along the ages presented as follows. The geological 

uncertainty is defined by the standard deviation of the ages for the same site while the analytical 

uncertainty is defined by the average of the analytical uncertainty of the spectrometer for each of 

the samples of the same set of data. Since our analytical uncertainty is greater than our geological 

uncertainty, the calculation of the average age is defined by the weighted average and the 

uncertainty is the weighted average of the errors, i.e. one over the sum of 1 divided by the root of 

the analytical uncertainty of each sample. 

 

3.7 Discussion 

3He ages 

The 3He ages are systematically too old when compared to previous 14C-based deglacial 

chronology in areas near the sites studied here (Craig, 1969; Skinner, 1973; Hardy, 1976, 1977; 

https://hess.ess.washington.edu/
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Hillaire-Marcel and Occhietti, 1980; Occhietti, 2007). Exception for this pattern come from 

samples MSN-01 (GRAM laboratory) and SAK-02C that yielded younger ages, which are still off 

(old) by a few thousand years. Samples of the Saint-Narcisse moraine, carried out on pyroxene 

aliquot, give unrealistic ages ranging from 37 ka to 1,128 Ma. These ages are much too old since 

the construction of the Saint-Narcisse moraine should be temporally close to the Younger Dryas 

cooling event occurred about 13,000 to 11,500 cal a BP (Johnsen et al., 1992; Alley et al., 1993; 

Gulliksen et al., 1998; Barber et al., 1999) according to radiocarbon dates of marine shells 

(Occhietti, 2007). 

The two 3He ages for the first site of the Sakami moraine (SAK-01B at 277,000 a and SAK-

01C at 316,000 a) are also too old for the regional deglaciation, which places the formation of the 

moraine building between 8,200 cal a BP and 7,600 ± 400 a (based on 14C ages of Hardy, 1976, 

1982; Brouard et al., 2021; 10Be results presented in this study). The age obtained at the second site 

(SAK-02C) is at 10,000 ± 1000 a. Although, this age is much closer to the above estimates, it 

remains a bit old with respect to our 10Be results and previous study. 

The MSN-01 and MSN-02 samples were dated in two distinct laboratories and yielded old 

ages and internally inconsistent results. The reproduction of these old results in two different 

laboratories makes it unlikely to be caused by an analytical error and suggest instead the presence 

of terrigenic helium (radiogenic and or mantle-derived) sources, which cause apparent aging of the 

samples. Indeed, two explanations are possible for these old ages but only the non-cosmogenic 3He 

contamination seems to be coherent in the present geological setting. 

It is well documented that helium diffuses easily in quartz (>10-8 cm2.s-1 at 30°C, Shuster 

and Farley, 2005), thus giving poor results in dating attempts (Brook and Kurz, 1993; Trull et al., 

1995; Niedermann, 2002; Shuster and Farley, 2005). The diffusion of 3He in olivines, pyroxenes 

and iron oxides are much lower and usually give better results (Craig and Poreda, 1986; Goose et 

al., 2001). It seems that we face the same problem with our results. Indeed, by calculating our 

closing ages of the crystalline system, which considers the amount of cosmogenic 4He divided by 

the rate of production, we systematically obtain closing ages that are significantly too young. The 

expected closure age for the sampled Proterozoic rocks from Greenville Province is expected to be 

approximately 1 Ga. However, the closing ages obtained at the CRPG-CNRS laboratory for MSN-

01, MSN-02 and MSN-03 range from 200 Ma to 425 Ma and the closing ages obtained at the 

GRAM laboratory for MSN-01, MSN-02, SAK-01B, SAK-01C and SAK-02C range from 1.1 Ma 
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to 800 Ma. These closing ages are too young for Greenville rocks and this suggests the diffusion 

of the 4He. However, even considering that there has been diffusion, it remains that the quantity of 
3He remains much too high, hence the results yielding too old ages. There are two possible 

explanations for this 3He anomaly. 

The first source of error could be related to a wrong estimate of the amount of 3Hec. It can 

be possible if we underestimated the cosmogenic flux, which would cause more production of 
3Hec. This hypothesis is very unlikely because, as described in analytic methods section, the online 

calculators and models used to represent standard approach that has yielded coherent results for a 

long time in previous study (Balco et al., 2008; Davis et al., 2017; Blard, 2021). Another 

explanation for the high 3Hec concentration could be related to a significant inheritance of 

preglacial cosmogenic isotopes. Although inheritance issues are common in TCN dating of glacial 

environments, the ages obtained here imply cosmogenic inheritance lasting for more than 500 Ma, 

which represents a time span extending over more than five ice ages. It seems virtually impossible 

that a rock surface would not have been sufficiently eroded after so many glaciations. Especially 

since the sites under study show geomorphological evidence for glacial erosion that suggests a 

sustained glacial activity in these regions. In addition, 10Be analyses on Sakami moraine show no 

evidence of inheritance. And if present, it would have been measured in the 10Be data since it 

diffuses less than helium in the crystal structure of the quartz (Craig and Poreda, 1986; Goose et 

al., 2001). Accordingly, the hypothesis seems very unlikely and even if it may have been a source 

of error, it must not be the only contributing factor for these old ages and other explanations must 

be sought. 

An alternative explanation may be linked to sources of non-cosmogenic helium 

contamination. The large amount of 3He could reflect an issue with the correction of the non-

cosmogenic 3He component, which may be terrigenic (crustal or mantellic), magmatic or 

atmospheric 3He, which may have not been properly separated from the cosmogenic production. 

Indeed, it is possible that late fluids in the rocks bring 3He fluid inclusions. Our uncertainty 

corrections take as reference a median value of the ratio 3He/4He magmatic (Ra) of 8 which is 

obtained by an experimental study of 132 olivine and 32 pyroxene phenocrysts (ranging in size 

from 0.2 to 2 mm) (Blard and Pik, 2008). Since it is the first 3Hec study in Quebec, it may be 

interesting for future work to focus on corrections of the magmatic helium in the Quebec territory. 

The atmospheric 3He correction does not appear to be necessary because of the analyzed particle 
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size (> 100 microns) it should not have accumulated 4He or 3He in detectable amounts by 

adsorption (Protin et al., 2016; Blard, 2021). Nonetheless, given the present geological context, 

this could be a potential source of error to investigate. 

Attempts were made to measure cosmogenic 21Ne with the mass spectrometer of the GRAM 

laboratory, to compare potential 21Nec ages with those obtained from the 3Hec. However, the signal 

was too low to be properly measured. 

 
10Be ages 

The 10Be results from the Mt. Megantic, which can be linked to the Dixville-Ditchfield 

moraine, can be separated into two parts. First, the two samples taken at the top of Mt. Megantic 

yielded ages of 34,900 ± 800 a (MEG-01) and 30,100 ± 800 a (MEG-02). These ages are 

inconsistent with the regional deglaciation history based on 14C ages and other considerations based 

on a fragmentary varve record (Shilts, 1981; Parent, 1987; Turgeon et al., 2003). Still, this time 

range is roughly coincident with the ice-free episode that took place during MIS 3 and during which 

the LIS southern margin retreated to the foothills of the Appalachians of southeastern Quebec – an 

interval that led to the development of glacial lake Gayhurst that flooded large areas of the Eastern 

Townships. However, the subsequent ice advance that marked MIS 2 and that culminated with the 

last glacial maximum undoubtedly caused Mt. Megantic to be buried by ice. These geological 

considerations suggest that these apparent old ages can be explained by cosmogenic inheritance. 

Indeed, the summit of Mt. Megantic rises to 1111 meters and forms an important positive relief 

with the surrounding topography. At this elevation the erosive capacity of the glacier was probably 

not sufficient to erode >2m of rock surfaces and remove all the earlier exposure cosmogenic 

isotopes.  

Another sample, the MEG-03, consisting of a boulder collected at an elevation of 1031 

meters on Mt. Megantic, gives a 10Be age of 11,800 ± 400 a. This age is coherent with the 

chronology of the regional deglaciation and forms the first direct chronological constraint on an 

ice front in the Appalachians of southern Quebec. This age is also in agreement with the New 

England 10Be chronology and North American Varve Chronology that place the retreating ice front 

at the border between the Vermont/New Hampshire and Quebec at 13,400 a (Ridge et al., 2012). 

This result suggests that the deglaciation of the region between the international border (13,400 a) 

and Mt. Megantic (11,800 a) would have taken approximately 1,500 years. On the other hand, the 
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10Be age is younger than expected if compared with 14C-based chronology (Shilts, 1981; Parents, 

1987), which assigns the deposition of the Dixville-Ditchfield moraine sometime between the 

Frontier moraine estimated at 11,550 ± 150 14C a BP (13,400 cal a BP) (McDonald, 1968; Shilts, 

1981), which represents the southern and oldest moraine in the area, and the Mont-Ham moraine 

at 11,200 ± 150 14C a BP (13,100 cal a BP) (Parent, 1987) (north of the Dixville-Ditchfield 

moraine). The chronology of these ice-margin positions, however, derives from 14C ages of distal 

deposits and an ice retreat rate from a floating varve chronology. More TCN ages are required to 

fully constrain these ice fronts. 

Results from the Sakami moraine yielded an averaged 10Be age of 7600 ± 200 a (n=4), which 

is consistent with the regional deglacial chronology and in agreement with previous 10Be ages 

reported by Ullman (2016) that showed a mean age of 8200 ± 500 a (n=8). These results are 

consistent with the hypothesis that the deposition of the Sakami moraine was linked with the 

climate cooling defining the 8.2-ka event. One hypothesis suggests that the stagnation of the front 

– and thus formation of the moraine – could be related to the cooling that followed the final outburst 

of Lake Agassiz-Ojibway (Alley et al., 1997; Barber et al., 1999). Alternatively, the moraine may 

also be linked to the rapid lowering of the water level of Lake Ojibway (drainage), which would 

have caused a re-equilibration of the profile of the New Québec glacier (Hilaire-Marcel et al., 1981; 

Hardy, 1982). We note that these two models are compatible with each other. Because our 10Be 

ages are slightly younger than the 8.2 Ka event, these results tend to suggest that the moraine was 

deposited in response to this cooling event, which would have modified the dynamics of the ice 

margin. 

The Puvirnituq drift belt corresponds to a series of ice-contact outwash fans and a proximal 

glacio-marine delta emplaced near the maximum limit of the Tyrrell Sea. The mean 10Be age of 

7800 ± 200 a (n=4) is statistically indistinguishable from the one obtained from the Sakami 

moraine. These results are also consistent with the 14C ages of marine shells from the Nastapoka 

sediment belt (Lajeunesse and Allard, 2003a) located between the Puvirnituq drift belt and the 

Sakami moraine. Our 10Be ages from northeastern Hudson Bay reinforce correlation of these ice-

contact landforms and together they delineate a major and extensive ice margin of the Labrador 

Sector in the late deglaciation. 
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3.8 Conclusion 

The TCN dating using 3He in this study is one of the first attempts of this type to be carried 

out on landforms of the LIS. The 3He results are not consistent and show that there is still much 

progress to be made to be able to palliate the helium measurement in glacial boulders from ice-font 

positions. Further investigation and refinement of the non-cosmogenic 3He correction method is 

necessary in order to carry out dating in sectors such as the Saint-Narcisse moraine where the 

boulders found are often mafic and ultramafic and contain very little amount of quartz, making 
10Be dating very difficult or impossible. In such an environment, other solutions can also be 

investigated as the 10Be dating on pyroxene which comes with difficulty to correct the meteoric 

contamination, but which is possible and has already been done (Blard et al., 2008). Also, Future 

work should systematically carry out coupled 10Be and 26Al analyses in order to unravel the 

complex exposure history that seems to be suggested by the data obtained of some of the samples 

dated.  

The application of 10Be surface exposure dating gives the first direct ages of the glacial front 

in the Appalachians and in the Hudson Bay territory, while refining the age of the Sakami moraine 

in the James Bay region. The later ages suggest that the Sakami Moraine was deposited shortly 

after the cooling episode associated with the 8.2-ka event. The results also provide the basis for 

correlating the Puvirnituq drift belt in eastern Hudson Bay with the Sakami moraine in eastern 

James Bay, thereby delineating an important ice-margin position of the Labrador Sector of the LIS 

in the late deglaciation. Overall, the work carried out along this North-South transect, which covers 

a good part of the Labrador Sector, shows that TCN dating of ice-marginal landforms of this region 

has a great potential to improve the deglacial chronology of the interior region of the LIS. 
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CONCLUSION 

 

Durant la dernière déglaciation au Québec, la fonte de l'Inlandsis laurentidien (IL) a laissé une série 

de complexes morainiques et dépôts glaciaires qui enregistrent le parton du retrait glaciaire qui 

s’est fait globalement du sud vers le nord. Les travaux en géochronologie des dernières décennies 

sont principalement basés sur la datation par radiocarbone de matériaux organiques en lien direct 

et indirect avec ces moraines et ont permis d’apporter certaines contraintes sur la chronologie du 

retrait glaciaire. Bien que ces travaux fournissent une bien meilleure compréhension sur l’évolution 

spatio-temporelle d’un important secteur de l’IL au cours de la dernière déglaciation, la couverture 

de données géochronologiques demeure largement parcellaire, ce qui entraîne de nombreux 

questionnements et d’incertitudes. De plus, des lacunes persistent toujours dans certaines régions 

sur l’étendue et même la présence des formes de terrain et dépôts de contact glaciaire qui 

renseignent sur la position du front glaciaire durant son recul. 

En vue de mieux documenter l’évolution spatio-temporelle de l’Inlandsis laurentidien durant la 

déglaciation, de nouvelles données sont requises, notamment des âges directs sur la mise en place 

de ces moraines ou dépôts marquant la position d’anciens fronts glaciaires. Cet objectif demeure 

un défi considérable dans les environnements glaciaires en raison du peu de matière organique 

qu’on retrouve dans ces milieux de déposition proximaux au front glaciaire et qui par le fait même 

limite l’application de la datation 14C. C’est ici que la datation par isotopes cosmogéniques est 

particulièrement utile et peut permettre d’augmenter le nombre de contraintes temporelles sur les 

positions des marges glaciaires. De nouvelles données géochronologiques sont d'autant plus 

importantes puisque l'on sait que les moraines sont souvent reliées à des évènements 

paléoclimatiques majeurs. Les datations cosmogéniques sur les blocs de ces moraines peuvent ainsi 

éclaircir les liens entre certains forçages climatiques et la réponse de l’inlandsis et ainsi permettent 

de mieux comprendre la déglaciation de l’est de l’Amérique. Puisque cette méthode a encore peu 

été appliquée au Québec, les travaux présents permettent d’apporter des données chronologiques 

et ainsi de prolonger le transect de datations qui a été amorcé en Nouvelle-Angleterre. 
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La datation par isotopes cosmogénique utilisant l’3He dans cette étude est l'une des premières 

tentatives de ce type à être réalisée sur des formes de terrains de l’IL. Les résultats de 3He ne sont 

pas cohérents et montrent qu'il y a encore beaucoup de travail à faire afin d’effectuer les mesures 

de l'hélium sur des blocs erratiques. Il est nécessaire d'approfondir et de raffiner les méthodes de 

corrections des composantes de l’3He non cosmogéniques afin de réaliser des datations fiables. 

Cette méthode pourrait être très utile dans des secteurs tels que la moraine de Saint-Narcisse où les 

blocs trouvés sont souvent mafiques et ultramafiques contenant très peu de quartz, rendant la 

datation par 10Be très difficile, voire impossible. Dans un tel environnement, d'autres solutions 

peuvent être envisagées comme la datation par 10Be sur des minéraux de pyroxènes. Cette méthode 

présente des difficultés en partie à cause de la difficulté à corriger la contamination météorique, 

mais qui est possible et qui a déjà été réalisée (Blard et al., 2008). 

L'application de la datation par exposition de surface au 10Be donne les premiers âges directs du 

front glaciaire dans les Appalaches et dans le territoire de la baie d'Hudson, tout en raffinant l'âge 

de la moraine de Sakami dans la région de la baie-James. Les âges plus tardifs suggèrent que la 

moraine de Sakami s'est déposée peu après l'épisode de refroidissement associé à l'événement 8,2 

ka. Les résultats fournissent également la base pour la corrélation de la ceinture de drift de 

Puvirnituq dans l'est de la baie d'Hudson avec la moraine de Sakami dans l'est de la baie-James, 

délimitant ainsi une position importante de marge glaciaire du secteur du Labrador du l’IL lors de 

la déglaciation tardive. Dans l'ensemble, le travail effectué le long de ce transect nord-sud, qui 

couvre une bonne partie du secteur du Labrador, montre que la datation par isotopes 

cosmogéniques des formes et des reliefs de cette région a un grand potentiel afin d’améliorer les 

restrictions chronologiques des marges glaciaires de la région intérieure de l’IL lors la déglaciation.
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ANNEXE A 

PROTOCOLE D’ANALYSES (3HE) AU LABORATOIRE DU CRPG-CNRS DE 

L’UNIVERSITÉ DE LORRAINE EN FRANCE 

 

Trois échantillons de la moraine de Saint-Narcisse ont été analysés au laboratoire du CRPG-CNRS 

de l’Université de Lorraine en France. 

La préparation des échantillons afin de faire l’extraction du gaz magmatique par broyage dans in 

vacuo comporte quelque étapes (étapes modifiées de Blard, 2006). 

1. Les minéraux sont nettoyés pendant 5 minutes dans un bain à l’acétone dans une cuve à 

ultra-sons, permettant d’enlever les contaminations organiques et les poussières 

indésirables. 

2.  L’échantillon séché est mis dans un tube d’acier et recouvert d’un piston de fer doux qui 

est ensuite connecté à la ligne d’extraction. 

3. L’échantillon est ensuite pompé pendant 8 heures par une pompe turbo-moléculaire afin de 

suffisamment baisser la pression (> 10-8 mbar). Il faut également chauffer la ligne à 150°C 

afin d’éliminer les molécules indésirables pouvant être contenues dans les parois de la ligne. 

4.  Afin d’extraire les gaz de l’échantillon, le broyage est fait à l’aide d’un piston d’acier qui, 

grâce à un champ magnétique alternatif produit par trois solénoïdes empilés, broie 

l’échantillon. Le piston est réglé pour donner 100 coups par minute pendant 3 à 5 minutes. 

5. Le gaz extrait est purifié par plusieurs pièges dans la ligne pendant quelques minutes. 

L’échantillon est ensuite envoyé au spectromètre de masse VG5400 pour mesurer 

l’abondance de 3He et 4He et faire un rapport isotopique 3He/4He par broyage. 

 

Maintenant que le rapport magmatique à été mesuré, l’extraction de l’hélium cosmogénique par 

fusion in vacuo dans un four HT (haute température) a également été effectuée sur les échantillons 

afin de mesurer la totalité de l’hélium-3 cosmogénique des échantillons produit in situ qui est 

contenu dans le réseau cristallin des minéraux (manipulations modifiées de Blard, 2006). 
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1. En vue de l’extraction dans les minéraux d’olivine et de pyroxène, les phénocristaux 

doivent être chauffés à une température supérieure à 1500°C afin de sortir la totalité de 

l’hélium contenu dans la matrice (Trull et Kurz, 1993). Pour s’assurer d’une extraction 

complète, les échantillons sont chauffés selon une température comprise entre 1600°C et 

1800°C pendant 15 minutes. 

2. Les échantillons pouvant être mis dans le four sont d’un poids entre 0,1 et 1 gramme et sont 

insérés dans la nacelle du four. 

3. Suite au vide effectué, le chauffage pour être fait par passages électriques en cuivre montés 

sur des brides couteau de type CF16®. Le gaz peut alors passer dans la ligne, être purifié des 

autres gaz indésirables par les pièges de la ligne et ensuite être analysé par le spectromètre de 

masse. 
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ANNEXE B 

PROTOCOLE DE PRÉPARATION ET D’ANALYSE (10BE) AU LABORATOIRE LAMONT-

DOHERTY EARTH OBSERVATORY (LDEO) DE COLUMBIA UNIVERSITY (NY, É.-U.) 

ET LAWRENCE LIVERMORE NATIONAL LABORATORY (CALIFORNIE, É.- U.) 

 

La préparation des échantillons a été faite au centre de recherche de Lamont-Doherty Earth 

Observatory (LDEO) de Columbia University selon le protocole du laboratoire de datation 

cosmogénique en place (Schaefer et al., 2009). Les analyses des échantillons au béryllium sont 

faites sur les minéraux de quartz purs. Les analyses ont été faites à l’aide d’un spectromètre de 

masse par accélération (AMS) au Lawrence Livermore National Laboratory (Californie, É.- U.) 

Plusieurs manipulations physiques et chimiques sont faites sur les roches pour en extraire la 

fraction de quartz. 

1. Les manipulations physiques consistent à broyer les échantillons et faire une séparation 

magnétique des minéraux; 

2. Les manipulations chimiques consistent en des procédés qui utilisent des solutions 

moussantes, des bains d’acide fluorhydrique (HF) et des séparations par liqueur dense. Une 

fois ces manipulations terminées, il reste une aliquote de quartz pur à partir duquel le 10Be 

est extrait. Pour cela, l’attaque par acide HCL et HCLO4 est nécessaire; 

3. Ensuite, des échanges anioniques et cationiques permettent d’isoler les éléments traces. 

Pour obtenir le produit final, prêt à l’analyse, la combustion et la précipitation du 10Be sont 

requis; 

4. Le produit d’oxyde de béryllium est ensuite intégré dans une cathode qui contient du 

niobium. L’analyse par spectrométrie de masse permet d’obtenir les ratios de 10Be/9Be qui 

sont calibrés par un standard. 
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ANNEXE C 

DONNÉES ET CALCULS DES ANAYSES ISOTOPIQUE DE L’HÉLIUM ET DU NÉON 

EFFECTUTÉES AU LABORATOIRE GRAM À L’UQAM 

 

Tableau i). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour MSN-01 

 

*Extraction fait à 1000°C, Néon indétectable par le spectromètre de masse. 
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Tableau ii). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour MSN-02 

*Extraction fait à 1000°C. 

Tableau iii). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour SAK-01A 

*Extraction fait à 1100°C, Néon-21 indétectable par le spectromètre de masse. 
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Tableau iv). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour SAK-01B 

*Extraction fait à 1100°C, Néon indétectable par le spectromètre de masse. 

Tableau v). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour SAK-01C 

*Extraction fait à 1100°C. 
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Tableau vi). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour SAK-02B 

*Extraction fait à 900°C, Néon-20, Néon-21 indétectable par le spectromètre de masse ainsi que 

l’hélium-3 (Bruit de fond de l’hélium détecté). 

Tableau vii). Signal des isotopes de l’hélium et du néon et calcul des ratios pour SAK-02C 

*Extraction fait à 1100°C. 



96 
 

ANNEXE D 

DONNÉES DES MESURES ET DES CALCULS DE GÉOCHIMIE ISOTOPIQUE DE 

L’HÉLIUM-3 EFFECTUÉ AU LABORATOIRE DU CRPG-CNRS DE L’UNIVERSITÉ DE 

LORRAINE EN FRANCE 

 

Tableau viii). Données des analyses géochimiques des éléments majeurs faits sur les échantillons, 
présenter selon l’incertitudes en fonction de la teneur. 

 

 

 

*L'incertitude sur la mesure est calculée pour 200mg d'échantillon préparé. Elle devient importante (>25%) 
sur une plage de concentration située entre la limite de détermination et la plus faible concentration pour 
laquelle un pourcentage d'erreur est indiqué. 
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Tableau ix). Données des analyses géochimiques des éléments majeurs effectuées sur les 
échantillons. 

 

 

 

Tableau x). Données sur les mesures et les calculs des différentes composantes de l’3He et l’4He 
ainsi que l’âge de fermeture des échantillons. 

 

Échantillons MSN-01 MSN-02 MSN-03 
Granulométrie 100-300 100-300 100-300 

Minéraux analysé Pyroxènes Pyroxènes Pyroxènes 

Masse (g) 0,139 0,118 0,088 
3He mesuré (at/g) 6,19E+07 4,49E+07 1,01E+08 

Incertitudes 1,39E+06 1,10E+06 2,21E+06 
4He mesuré (at/g) 9,04E+13 3,90E+13 9,99E+13 

Incertitudes 1,19E+12 5,18E+11 1,32E+12 

Production radiogénique 4He (at/g/yr) 2,93E+05 1,87E+05 2,34E+05 

Incertitudes 1,24E-04 2,86E-04 1,70E-04 

Concentration nucléogénique 3He (at/g) 1,92E+05 2,97E+05 3,63E+05 

Incertitudes 5,43E+04 8,41E+04 1,03E+05 

Concentration magmatique 3He (at/g) 8,86E+05 8,86E+05 8,86E+05 

Incertitudes 4,43E+05 4,43E+05 4,43E+05 

Âge de fermeture (Ma) 3,09E+02 2,08E+02 4,26E+02 

Incertitudes 6,19E+01 4,17E+01 8,54E+01 

Concentration cosmogénique 3He (at/g) 6,08E+07 4,37E+07 1,00E+08 

Incertitudes 1,46E+06 1,19E+06 2,25E+06 
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Tableau xi). Input des données sur les échantillons tel que utilisé pour rentrer dans le calculateur 
CREP. 

 

 

 

Sample Lat (dec°) Lon (dec°) Alt (masl) Conc (at/g) 1s (at/g) Shield. Corr Density Thickness (cm) Er. (cm/yr)

MSN-01 46,174852 -74,035534 467 6,08E+07 1,46E+06 1 2,7 2 0

MSN-02 46,17786549 -74,0354697 487 4,370E+07 1,192E+06 1 2,7 2 0

MSN-03 46,17774602 -74,0341114 486 1,001E+08 2,254E+06 1 2,7 2 0

MSN-01' 46,174852 -74,035534 467 6,73E+06 1,46E+06 1 2,7 2 0

MSN-02' 46,17786549 -74,0354697 487 2,12E+08 1,192E+06 1 2,7 2 0

Sample Lat (dec°) Lon (dec°) Alt (masl) Conc (at/g) 1s (at/g) Shield. Corr Density Thickness (cm)Er. (cm/yr)
Sak-01b 51,9548014 -76,325777 294 4,51E+07 3,08E+04 1 2,7 2 0

Sak-01c 51,9600873 -75,744028 294 5,146E+07 1,372E+05 1 2,7 2 0
Sak-02c 51,0766115 -75,227054 321 1,660E+06 5,742E+04 1 2,7 2 0

Sak-01b-Qtz 51,9548014 -76,325777 294 4,52E+07 3,27E+03 1 2,7 2 0

Sak-01c-Qtz 51,9600873 -75,744028 294 5,19E+07 6,875E+03 1 2,7 2 0
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ANNEXE E 

RÉSULTATS DES ANALYSES GEOCHIMIQUE EFFECTUÉS AU BUREAU VERITAS 

MINERAL LABORATORIES À VANCOUVER 

Tableau xii). Données géochimique des éléments traces et majeurs des échantillons. 
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Tableau xiii)1. Données géochimique des éléments du hafnium et du sélénium des échantillons. 

 

Tableau xiv). Données géochimique des éléments traces et majeurs des standards. 
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Tableau xv). Données géochimique des éléments du hafnium et du sélénium des standards. 
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ANNEXE F 

ANALYSE AU MICROSCOPE ÉLECTRONIQUE À BALAYAGE (MEB) POUR LES 

ÉCHANTILLONS MSN 

Figure x- 3.4. Signature chimique d’un minéral de illménites sur MSN-01 

 

 
Figure x- 3.5. Signature chimique d’un pyroxène sur MSN-01 

 

Element Weight% Atomic%  

         

C K 29.59 48.60  

O K 29.31 36.14  

Ti K 12.54 5.17  

Fe K 28.56 10.09  

    

Totals 100.00   

 

Element Weight% Atomic%  

         

C K 45.74 58.89  

O K 31.56 30.51  

Mg K 5.32 3.38  

Si K 8.82 4.86  

Fe K 8.57 2.37  

    

Totals 100.00   
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Figure x- 3.6. Signature chimique d’un minéral de illménites sur MSN-02 

 

 

Figure x- 3.7. Signature chimique d’un pyroxène sur MSN-02 
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Figure x- 3.8. Signature chimique d’un minéral de illménites sur MSN-03 

 

           

Figure x- 3.9. Signature chimique d’un pyroxène sur MSN-03 
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Figure x- 3.10. Signature chimique d’un minéral de illménites sur MSN-04 

 

 
 

Figure x- 3.11. Signature chimique d’un pyroxène sur MSN-04 
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