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C’est une triste chose de penser que la nature parle et que le genre humain n’écoute pas.

Victor Hugo

It is evident that the oceanographical conditions of the North Polar Basin have much
influence upon the climate, and it is equally evident that changes in its conditions of
circulation would greatly change the climatic conditions.

Fridtjof Nansen, 1902.

...The NorthWest Passage is [NDRL] ... without significance and useless for navigation
as long as the climate in these parts is so severe and the sea so covered with ice...

Johann Miert, Interprete a bord de I’Investigator
commandé par Robert M’Clure lors de la découverte
de la route directe du passage du Nord-Ouest, 1850-1854.

C'est des hommes et d'eux seulement qu'il faut avoir peur, toujours.

Louis Ferdinand Céline

the man thinks

the horse thinks

the sheep thinks

the cow thinks

the dog thinks

the fish doesn't think
the fish is mute
expressionless

the fish doesn't think,
because the fish knows everything
the fish knows everything ...

Iggy Pop
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Avant-propos

Le présent document constitue la synthése des travaux effectués au cours de mes
études doctorales. I1 a le format d’une thése «classique» et est composé d’une
introduction générale servant de mise en contexte, d’une revue de littérature détaillée
offrant au lecteur les informations nécessaires a la compréhension des résultats et a leur
mise en perspective, de trois chapitres présentant les résultats obtenus, d’une conclusion
générale faisant le lien entre les différents résultats ainsi que d’une bibliographie
compléte et de nombreuses annexes.

Les trois chapitres de résultats ont été écrits pour pouvoir étre lus
indépendamment les uns des autres. Il est cependant recommandé au lecteur de parcourir
le document en suivant I’ordre de présentation, car afin d’alléger le texte et d’éviter les
redondances, certaines connaissance et références ne sont présentées dans le détail qu’a

leur premiére citation.

Remarque concernant les unités: dans ce qui suit, le terme température
désignera toujours la température potentielle lorsqu’il s’appliquera a 1’océan et sera

représenté par la lettre 6.
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Résumé

La région d’étude du programme Canadian Arctic Shelf Exchange Study (CASES)
est formée par le sud de la mer de Beaufort, les plateau et delta du fleuve Mackenzie et le
golfe d’Amundsen. Entre 2002 et 2004, plusieurs campagnes océanographiques ont
permis d’y acquérir un trés grand nombre de données dans le but de mieux comprendre
son fonctionnement et d’en envisager 1’évolution future sous la pression des changements
climatique globaux. Cet échantillonnage s’est poursuivit au cours des années 2005, 2006,
2007 et 2008 lors des campagnes réalisées sous 1’égide du réseau ArcticNet.

Dans la présente étude, un grand nombre de données issues de ces compagnes est
utilisé pour générer une description régionale des propriétés de 1’océan en termes de
masses d’eau et de circulation, documenter le cycle annuel d’évolution des principaux

parametres océanographiques et évaluer les échanges entre la mer de Beaufort et le golfe
d’ Amundsen.

La cartographie des champs de propriétés laisse apparaitre une forte hétérogénéité
spatiale aux échelles locale et régionale. Cette observation est liée a la circulation, aux
singularités bathymétriques ainsi qu’aux effets du seuil séparant la mer de Beaufort et le
golfe d’ Amundsen. Le schéma de circulation, mis en évidence pour la premiére fois dans
le golfe d’Amundsen, fait apparaitre deux couches aux mouvements opposés,
anticyclonique en surface, cyclonique au fond. Dans le sud de la mer de Beaufort les
résultats présentés confirment les connaissances existantes et la présence d’un jet
géostrophique en bordure du plateau continental. L’analyse spectrale des courants permet
d’évaluer le réle primordial joué par les mécanismes de résonance entre les fréquences
inertielles et les harmoniques de marée semi-diurne, elle offre également une vision

contrastée de I’effet du couvert de glace sur le contenu énergétique de ces courants.

L’identification précise des masses d’eau présentent dans la région met en
évidence la profondeur anormalement faible de la couche halocline qui permet le transfert
d’une partie de la chaleur contenue dans les eaux issues du Pacifique vers les couches de

surface. Le suivit du cycle annuel d’évolution de la colonne d’eau permet de documenter
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I’évolution de la Polar Mixed Layer au cours de I’année. Les résultats laissent ainsi
apparaitre son épaississement pendant ’hiver, 1’élévation trés rapide de sa température au

début de I’été et son conditionnement a I’automne en vue de ’hiver suivant.

Enfin, le calcul du flux volumique entre la mer de Beaufort et le golfe
d’Amundsen montre que le golfe exporte plus d’eau vers I’Arctique qu’il n’en regoit.
L’estimation de ce transport (-0.19 + 0.22 Sv) correspond a 10% du volume total
transporté au travers de 1’ Archipel Arctique Canadien. Cette valeur montre le rdle non

négligeable joué par la région dans la circulation et les échanges au sein de 1’archipel.

Ensemble, ces éléments portent un éclairage nouveau sur la région d’étude du
programme CASES et permettent d’expliquer une part de I’hétérogénéité spatiale
observée. A leur lecture, le golfe d’Amundsen n’apparait plus comme une simple
dépendance de la mer de Beaufort, mais bien comme une région a part enticre aux

multiples particularités. Ils offrent également une base physique au nombreuses autres

recherches océanographiques en cours et a venir.
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1. Introduction

Le monde dans lequel nous vivons change. En réponse & I’augmentation des
concentrations de gaz a effet de serre dans ’atmosphere, la Terre entre dans une période
prolongée de réchauffement et son systéme climatique cherche un nouvel état d’équilibre
(IPCC, 2001; ACIA, 2004). Partout sur le globe, des indices de ces changements
apparaissent et les régions polaires ne sont pas épargnées. Bien au contraire, tout porte a
croire que dans un avenir proche, I’ Arctique et 1’ Antarctique subirons de plein fouet les
effets de cette révolution climatique et que ces régions reculées de notre planétes encore
méconnues seront le théitre de bouleversements majeurs, probablement plus importants

que n’importe ou ailleurs (Manson et Solomon, 2007).

Les preuves de changements climatiques rapides sont apparues dans 1’ Arctique au
cours des années 1990 (Carmack et Macdonald, 2002) et sont de plus en plus flagrantes.
Par exemple, Carmack et al. (1995) ont montré a partir de données in situ qu’un
réchauffement de la couche atlantique est en cours et Macdonald et al. (1999) ainsi que
Barber et Hanesiak (2004) ont décrit la diminution de 1I’étendue et de 1’épaisseur du
couvert de glace en mer de Beaufort. En analysant des données récoltées entre 1989 et
1995 dans le bassin canadien, McLaughlin et al. (2002) ont observé une diminution du
volume d’eau originaire du Pacifique, au profit de la couche atlantique. Plus récemment,
Polyakov et al. (2005) ont montré que le réchauffement de I’ Arctique a franchi une étape
importante, vers un nouvel état d’équilibre. Année aprés année, les records de minimum
d’étendue de glace dans 1’ Arctique se succédent, nous approchant toujours un peu plus du
jour probable ou la banquise aura complétement disparu et ou cet océan entrera dans un
régime de glace saisonnier.

Parce que le climat est le paramétre le plus influent pour les écosystémes arctiques
(Carmack et Wassmann, 2006), les changements a venir auronf sur eux des effets
nombreux et difficiles & prévoir. Par exemple, la diminution du couvert de glace
entrainera une réduction de production des algues de glace, source de nourriture pour les
organismes benthiques et pélagiques mais offrira un environnement lumineux plus

favorable au développement du phytoplancton, également a la base de la chaine trophique
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(Carmack et Macdonald, 2002). L’exposition accrue des couches de surface aux effets de
I’atmosphére et la pénétration plus importante des dépressions au-dessus de I’Arctique
augmenteront le mélange vertical et accentueront une érosion cotiére déja favorisée par la
fonte du pergélisol (Carmack et Macdonald, 2002; Manson et Solomon, 2007). Avec
I’augmentation des précipitations, le transport de matériel organique terrestre vers I’océan
-sera plus important, diminuant ainsi la pénétration de 1’énergie solaire dans les eaux des
régions cotiéres. Chez les grands mammiféres, la disparition de la glace de mer,
nécessaire a la chasse et aux migrations, aura des effets catastrophiques. Les changements
de régimes de circulation a grande échelle participeront a une redistribution des especes
et favoriseront ’arrivée d’individus originaires des régions tempérées au sein de ce
systéme, entrainant des effets impensables sur les populations de 1’ Arctique (Macdonald
et al., 1999).

Bien que nos connaissances a son sujet se soient considérablement accrues au
cours des 30 derniéres années, ’environnement arctique n’en reste pas moins complexe
et toute prédiction a son sujet demeure hasardeuse. Durant de nombreuses années, 1’idée
que les propriétés de ’océan Arctique étaient peu variables dans I’espace et le temps nous
a amené a croire que les connaissances acquises localement étaient extensibles a
I’ensemble de son bassin. Cette idée a été complétement balayée récemment, lorsque
I’accumulation des données nous a permis de nous rendre compte de I’hétérogénéité
spatialé de cet océan et de son évolution rapide sous la pression des changements globaux -
(McLaughlin et al,, 2002). Ainsi, il apparait aujourd’hui de premicre hnpoﬂaﬁce
d’approfondir notre savoir sur cet environnement, de suivre 1’évolution de toutes ses

caractéristiques et de comprendre les nombreux mécanismes qui les lient entre elles.

Contrairement aux zones centrales de 1’ Arctique, les régions marginales formées
de vastes plateaux continentaux, comptent parmi les écosystémes les plus dynamiques au
monde (Carmack et Wassmann, 2006). Elles se comportent comme de larges estuaires au
sein desquels se forme I’eau de I’ Arctique par mélange des eaux issues de 1’Atlantique,

du Pacifique et des fleuves (Carmack et Wassmann, 2006). Ainsi, les plateaux qui

bordent 1’Arctique jouent un rdle primordial pour la création et le maintient des




propriétés spécifiques de cet océan mais également pour la production de nourriture et la
séquestration de carbone (Carmack et al., 2004). Ces régions céticres sont également des
lieux de vie privilégiés, tant pour les nombreuses especes qui composent leur chaine
trophique, depuis les bactéries jusqu’aux ours polaires, que pour les communautés qui y
ont élu domicile. Leurs écosystémes, formés de populations résidentes et migratrices
adaptées aux conditions environnementales extrémes, sont intimement liés aux rythmes
saisonniers (Carmack et Macdonald, 2002) ce qui les rend plus fragiles que ceux des
régions tempérés (Carmack et Wassmann, 2006). En perturbant ces rythmes, plus que
I’amplitude des événements qui les composent, les changements climatiques pourraient
avoir sur eux des effets dramatiques. Parmi ces régions, celle formée par le sud de la mer
de Beaufort, le plateau du Mackenzie et le golfe d’Amundsen forme un systéme a la fois
complet et complexe, propice au déploiement de campagnes océanographiques

multidisciplinaires.

Grice a leurs vastes plans d’échantillonnage, les programme Canadian Arctic
Shelf Exchange Study (CASES) et ArctiNet ont offert une occasion unique de compléter
les connaissances déja acquises dans cette région mais également de documenter sa partie
est (le golfe d’Amundsen), pour laquelle aucune étude spécifique n’avait encore été
menée. En effet, malgré un intérét croissant pour 1’océanographie polaire et bien qu’un
nombre important d’études ait été réalisé dans le sud de la mer de Beaufort, aucune
information n’est encore disponible concernant la circulation des masses d’eau dans le
golfe d’Amundsen et les caractéristiques des échanges entre ’océan Arctique et
I’ Archipel Arctique Canadien via cette région spécifique. Avec le pack arctique au large,
la glace saisonniére qui se forme le long des cétes et la polynie du cap Bathurst dans le
golfe d’ Amundsen, cet écosystéme connait tous les régimes de glace. Située a la sortie du
passage du Nord-ouest, elle est une zone convoitée pour le transport maritime depuis sa
découverte. La présence d’une polynie de grande taille en fait une zone écologique
particuliére et importante dans 1’environnement polaire et le lieu de vie de nombreuses

populations autochtones.




Dans ce contexte général, I’objectif de mes recherches est de combler une partie
des manques qui font obstacle a3 une meilleure compréhension de cette région et des
interactions entre les différentes parties qui la composent. Les connaissances acquises
permettront d’en prédire 1’évolution dans le cadre des changements majeurs en cours
dans I’Arctique et participeront & la construction d’une vision plus claire de son

fonctionnement. Dans ce but, mes recherches seront séparées en trois parties différentes.

Dans un premier temps, je décrirai les propriétés physiques de 1’océan pour
I’ensemble de cette région et mettrai en évidence leur hétérogénéité spatiale ainsi que leur
cycle saisonnier d’évolution. Je présenterai une étude temporelle des courants et mettrai
en évidence la circulation régionale. Par le biais d’une analyse spectrale j’étudierai les
propriétés dynamiques de ces courants en portant une attention particuliére a la bande
semi-diurne pour laquelle une analyse détaillée sera menée. En particulier, je discuterai
les effets du couvert de glace et de la stratification sur les variations de ces propriétés
avec le temps et la profondeur. Dans cette partie, je ferai également le lien entre les
connaissances déja existantes et les nouveaux résultats obtenus grice aux données des

programme CASES et ArcticNet.

Dans un deuxiéme temps, je porterai mon attention sur la région formant la
frontiére entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. En combinant des données de
mouillages et des profils in situ, je décrirai en détail ses caractéristiques hydrographiques
et suivrai I’évolution des paramétres physiques de la colonne d’eau tout au long de leur
cycle annuel, entre 1’automne 2003 et 1’été 2004. Dans ce chapitre, je soulignerai la
position anormalement élevée de la couche halocline froide ainsi que la rapidité avec

laquelle les couches de surface réagissent aux différents événements saisonniers.

Enfin, dans une troisi¢me partie, j’utiliserai des mesures de courants pour évaluer
les transports au travers de cette frontiére. Cette étude permettra de déterminer le role

joué par le golfe d’Amundsen dans les échanges entre les océans Arctique et Atlantique

via I’ Archipel Arctique Canadien.




En fin de document, une discussion générale sera présentée et mettra en
perspective les travaux réalisés en faisant le lien entre les différents résultats ainsi qu’en

proposant des pistes de réflexion pour des travaux a venir.







2. Contexte des travaux et revue de littérature

2.1. Les programmes CASES et ArcticNet

2.1.1. Le programme CASES

Le programme CASES (Canadian Arctic Shelf Exchange Study) est un
programme international multidisciplinaire ayant pour objectif 1’étude glob;ale de
I’écosysteme formé par le plateau du Mackenzie et le golfe d’Amundsen (voir par
exemple Barber et al., 2009). Ce systéme complexe situé au sud de la mer de Beaufort
(figure 2.1) et dans lequel se déverse le fleuve Mackenzie forme un environnement qui
reste encore assez mal compris. Bien que plusieurs études aient été menées depuis les
années 80 dans la région (voir notamment Carmack et Mcdonald, 2002), ’interaction
entre tous les éléments de cet environnement et son possible comportement dans le cadre

de changements climatiques restent encore a déterminer.

Profondeur (m)

Figure 2.1: Situation géographique et bathymétrie de la région concernée par
le programme CASES.




La particularité du programme CASES qui s’est déroulé entre 2002 et 2004 a été
de regrouper une large communauté de scientifiques de tous les domaines de
I’océanographie arctique (océanographie physique, météorologie, glaciologie,
biogéochimie, écotoxicologie, etc.), de leur donner la possibilité de travailler ensemble et
de partager une trés grande quantité de données. Le programme d’échantillonnage de
CASES a eu lieu selon deux phases distinctes. La premiére, une campagne
océanographique dans le golfe d’Amundsen et sur le plateau du Mackenzie menée en
2002, au cours de laquelle un grand nombre de stations océanographiques a été visité et 8
mouillages ont été déployés (voir figure 2.2-a.). Cette premiére mission a été réalisée
dans un but préparatoire a la seconde partie du programme, beaucoup plus importante,
qui s’est déroulée entre septembre 2003 et aolt 2004 a bord du brise-glace canadien
NGCC Amundsen.

Durant toute cette période, le navire a parcouru la zone d’échantillonnage pour la
couvrir en totalité et offrir aux chercheurs participants la possibilité d’échantillonner
plusieurs fois chaque station. Pendant la saison d’hiver, entre les mois de décembre 2003
et de juin 2004, I’Amundsen a été englacé en un point fixe choisit au sud du golfe
d’Amundsen, dans la baie de Franklin (figure 2.2-b.). Ainsi, pour la premiere fois la
communauté scientifique a bord a eu ’opportunité de suivre 1’évolution de tous les
paramétres environnementaux de cet écosystéme au cours de I’hiver arctique et de la nuit
polaire. Grace a I’utilisation d’un « moon pool » (puits d’accés a la mer depuis I’intérieur
du navire), il a été possible d’opérer pendant tout I’hiver les appareils océanographiques
tels que Rosette, CTD et filets, a ’abri des conditions extérieures extrémes. A ’extérieur,
sur la glace, des camps ont été mis en place pour permettre un trés grand nombre
d’études, météorologiques, glaciologiques, biologiques, etc. Ainsi, le programme CASES
représente un des plus grands déploiements scientifiques jamais réalisés dans I’ Arctique
avec pour la premiére fois une étude compléte du cycle saisonnier en un point fixe. De
plus, en septembre et octobre 2003, les mouillages déployés durant CASES 2002 ont été
récupérés et un plus grand nombre a été remis a I’eau. Ces derniers mouillages ont été
finalement relevés lors de la derniére rotation (ou leg) de CASES, a I’ét¢ 2004 (voir

figure 2.2-b. pour la position des différents mouillages).
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Figure 2.2 : Plan d’échantillonnage (points bleus et noir) et positions des
mouillages (étoiles rouges) durant les campagnes CASES 2002 (a.) et 2003-
2004 (b.). Sur les cartes, certains numéro de stations ont été reportés (bleus)

ainsi que les numéros des mouillages sous la forme CAXX (rouge). Pour




’année 2003-2004, la position de la station hivernale en baie de Franklin est

signalée par une €toile verte.

2.1.2. Le réseau ArcticNet

ArcticNet est le nom du réseau de centre d’excellence canadien fondé en 2003 qui
s’est donné pour mission de soutenir les recherches environnementales, médicales et
sociologiques menées dans I’arctique canadien et portant sur les problémes liés aux
changements climatiques. Au sein de ce réseau, environnementalistes, sociologues et
médecins sont répartis en quatre groupes ou thémes selon leur axe de recherches. Les
deux premiers groupes s’intéressent aux gradients Est-Ouest et Nord-Sud dans 1’ Archipel
Arctique Canadien (AAC); le troisiéme focalise 1’attention de plusieurs chercheurs sur la
baie d’Hudson; enfin le quatriéme cherche a réunir et synthétiser les différentes
informations recueillies pour envisager des programmes d’action et d’adaptation face aux
changements climatiques. La partie océanographique d’ArcticNet a débutée a 1’automne
2004 avec une premiére croisiére qui a conduit I’Amundsen a travers tout le passage du

Nord-ouest, en mer de Beaufort et finalement en Baie d’Hudson et s’est poursuivit en

2005, 2006, 2007 et 2008.

Une petite partie du programme d’échantillonnage d’ArcticNet couvre la région
d’étude du programme CASES (figure 2.3). Cette correspondance partielle nous permet
d’allonger la série temporelle de nos données. De plus, certains mouillages mis a I’eau
lors des campagnes CASES ont méme été conservés dans le plan d’échantillonnage
ArcticNet. Nous avons ainsi, en certains points, une série temporelle de données plus
longue, ce qui nous permet de mieux évaluer la variabilité interannuelle des résultats
obtenus. Malheureusement, a cause du temps nécessaire a leur traitement, seules les
données des campagnes 2005 et 2006 ont pu étre disponibles a temps pour étre utilisées

dans nos recherches.
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Figure 2.3: Stations visitées lors des missions océanographiques ArcticNet

2005 (a) et 2006 (b) dans la région du golfe d’Amundsen et de la mer de

Beaufort.
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2.2. L’océan Arctique

2.2.1. Caractéristiques géographiques

Malgré leur éloignement géographique, les régions polaires occupent une place
centrale dans le fonctionnement de la machine thermique terrestre. L’énergie solaire
regue aux faibles et moyennes latitudes est redistribuées sur toute la surface du globe par
I’atmosphere et les océans. Une part de cette énergie, livrée aux régions polaires est
retournée vers 1’espace sous forme de rayonnement infrarouge de telle sorte que le bilan
énergétique terrestre reste équilibré. Avec cette simple idée en téte, il est aisé de
percevoir I’importance de tous les mécanismes de redistribution de la chaleur solaire a la
surface de la terre, qu’ils soient atmosphériques ou océaniques, et de comprendre le role
central que jouent I’Arctique et I’Antarctique dans le bon fonctionnement du systéme

climatique planétaire.

L’océan Arctique est un océan presque fermé. D’ une superficie de plus de 14 000
000 km?, il communique avec I’océan Pacifique via le détroit de Béring, étroit et peu
profond et avec l’océan Atlantique via deux passages, 1’Atlantique nord (soit
principalement le détroit de Fram et la mer de Barents) et 1’ Archipel Arctique Canadien
(AAC). Cet océan est bordé le long de ses cOtes eurasiennes et nord-américaines par de
vastes plateaux continentaux qui ensemble couvrent environ 30% de sa superficie totale.
La partie centrale de I’océan Arctique reste encore aujourd’hui couverte en permanence
par une glace de mer épaisse et compacte (pack arctique) alors que ses régions
périphériques présentent un cycle saisonnier d’ouverture et de fermeture des glaces. Bien
que la validité des prédictions a moyen terme reste encore sujette a discussion, la plupart
des résultats des modélisation prédisent que I’océan Arctique pourrait perdre sa
couverture de glace pluriannuelle au milieu du XXI*™ siécle et entrer dans un régime de

glace uniquement saisonnier avec disparition de tout couvert glace en été.

Le bassin Arctique est alimenté en eau principalement par trois sources
différentes, ’océan Atlantique, 1’océan Pacifique et les fleuves qui s’y déversent. Les

eaux issues de ces trois sources présentent des propriétés physico-chimiques tres
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différentes (salinité, température, concentration en nutriments, rapport isotopiques, voir
par exemple Carmack, 2000). Ainsi, leur signature physico-chimique est un outil trés
efficace pour comprendre 1’origine des masses d’eaux de chaque région, leur trajectoires
au sein du bassin arctique ainsi que les différents processus de transformation auxquels
elles sont soumises tout au long de leur parcours (Nikiforov et al., 1966; Carmack et al.,

1989; Jones et al., 1998; Carmack, 2000).
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Figure 2.4 : Carte bathymétrique générale de 1’océan arctique (adaptée de

www.ngdc.noaa.gov).

2.2.2. Circulation

La circulation dans le bassin arctique est assez complexe et semble étre fortement
soumise aux parameétres extérieurs, tels la circulation atmosphérique ou les débits de
riviéres (voir par exemple Proshutinsky et Johnson, 1997 ou Newton et al., 2006). Elle

présente, en de nombreux points, une grande variabilité verticale (voir par exemple
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Pickart, 2004; Aagaard, 1984) et est soumise a des cycles temporels a différentes échelles
(Aagaard, 1981, Proshutinsky et Johnson, 1997; Carmack, 2000). De fagon schématique,
cette circulation peut étre scindée en deux, une partie en surface, importante notamment
pour la dynamique du couvert de glace, et une partie en profondeur capitale pour la
diffusion des différentes eaux types dans I’ensemble du bassin. Tout autour de 1’ Arctique,
les échanges entre les couches profondes et superficielles ont lieu a la limite des plateaux
continentaux et sont favorisés par la présence de larges canyons sous-marins. Sous
I’influence de régimes atmosphériques favorables, des processus de upwelling ou
downwelling importants peuvent se mettre en place (voir Carmack et Kulikov, 1998;
Carmack et Chapman, 2003; Williams et al., 2006, Williams et al., 2008) mais peuvent
également trouver leur source sur les plateaux dans la transformation des masses d’eau
qui accompagnent notamment la formation de la glace de mer (voir Aagaard et al., 1981;
Melling et Moore, 1995). De fagon générale, la combinaison de ces phénomeénes revét
une importance capitale pour la formation et la ventilation des couches profondes des

bassins arctiques (Weingartner et al., 1998; Woodgate et al., 2005).

Au nord de l’océan Atlantique, les eaux relativement chaudes et salées
transportées par le Gulf Stream depuis les faibles latitudes pénétrent dans 1’océan
Arctique via la mer de Norveége. Une part majoritaire de cette eau atlantique (ou Atlantic
Water, AW, Carmack et al., 1989) passe le détroit de Fram vers le nord et rencontre les
eaux de surface arctiques moins denses. Lors de cette rencontre, les eaux atlantiques
plongent et vont étre transformées avant de rejoindre leur profondeur moyenne
d’équilibre comprise entre 300 et 500 meétres, ou se situe la couche intermédiaire de
I’océan Arctique connue sous le nom de couche Atlantique (A4tlantic Layer, AL, voir
notamment Rudels et al., 1994). Une plus petite partie de cette eau atlantique entre en
mer de Barents au sud du Svalbard et va se répartir sur I’ensemble des plateaux sibériens.
Dans ces régions peu profondes, elle est mélangée avec 1’eau douce issue des grands
fleuves russes (principalement le Yenisei, I’0Ob et la Lena), refroidie et enrichie en sel par
la formation de glace. Les eaux ainsi formées sur les plateaux continentaux eurasiens

vont a leur tour couler jusqu’a une profondeur plus faible et aller alimenter la couche
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halocline froide (A4rctic Cold Halocline, ACH, voir section 2.2.3.) présente dans
I’ensemble des bassins arctiques. Ces deux branches atlantiques sont observables au nord
de la mer de Kara, entre les iles de la Terre Frangois-Joseph et celles des Terres du Nord
ou elles se rencontrent. Ensemble, elles représentent un volume total variant de 3 a 4.5 Sv

3 sec!). Les patrons de

'selon les estimations (Macdonald et al., 2004; 1 Sv = 10° m
circulation de ces eaux issues de 1’ Atlantique sont complexes (voir par exemple Aagaard,
1981, Jones et al., 1998, Aagaard et Carmack, 1994, Carmack, 2000) mais on trouve une
trace importante de leur descendance dans tous les bassins de 1’ Arctique de 1’est (Nansen
et Amundsen) et méme dans le bassin canadien. Bien que les masses d’eau ayant traversé
le plateau sibérien aient subi des transformations par mélange avec les eaux issues de
fleuves et qu’elles se soient refroidies par contact avec 1’atmosphére, certaines de leurs
caractéristiques (comme la relation qui lie leur concentration en nitrates et phosphates)

restent constantes (Jones et al., 1998) et commune aux autres masses d’eau dérivées de
I’AW.

De I’autre coté du pole, les eaux issues de 1’océan Pacifique péneétrent dans
I’océan Arctique en passant a travers le détroit de Béring aprés avoir été pré
conditionnées en mer de Béring. Le volume d’eau ainsi importé dans 1’océan Arctique est
généralement estimé a 0.8 Sv (Roach et al.,, 1995). Lors de leur entrée dans I’océan
Arctique, leur caractéristiques sont modifiées en fonction des saisons dans les régions peu
profondes de la mer de Chukchi, produisant une grande variété de masses d’eau
différentes (Shimada et al., 2001; Pickart, 2004; Shimada et al., 2005) qui sont
généralement groupées sous deux catégories aisément identifiables dans le bassin
canadien; les eaux d’été de la mer de Béring (Bering Sea Summer Water, BSSW,
Ekwurzel et al., 2001) et leur équivalentes hivernales (Bering Sea Winter Water, BSWW,
Ekwurzel et al., 2001). Ces deux masses d’eau vont suivre des trajectoires distinctes selon
la saison. En été, une branche est transportant la BSSW, va longer les cotes de 1’ Alaska
transportées par un courant cotier (4laskan Coastal Jet) et pénétrer en mer de Beaufort
via le canyon Barrow, situé juste au nord du cap du méme nom. Elle va ainsi se rendre

jusqu’en mer de Beaufort pour finalement aller se disperser dans I’AAC ou sortir de
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I’Arctique par le détroit de Fram. En hiver, la branche ouest de 1’eau pacifique, va
prendre une direction nord apres le passage du détroit de Béring et étre transformée de
fagon significative en mer de Chukchi par mélange avec les eaux douces issues des
fleuves russes, formation de glace ainsi que production et consommation de matiére
organique pour produire la BSWW. Aprés un certain temps, I’eau ainsi formée va
emprunter le canyon Herald, a I’ouest de la mer de Chukchi, et venir a son tour trouver sa
place en mer de Beaufort. Malgré leur parcours différent, et bien que les propriétés des
eaux d’origine varient entre 1’hiver et 1’été avec de plus importantes concentrations en
nutriments et une plus grande salinit¢ en hiver, ces eaux conservent des propriétés
communes permettant de les associer a leur origine pacifique tout au long de I’année
(Jones et al., 1998). Ainsi, les différences de parameétres physiques (température et
salinité) mais aussi chimiques (concentration en nutriments) entre les eaux atlantiques et
pacifiques peuvent étre utilisées pour déterminer I’importance relative de chacune des
contributions dans 1’ Arctique et parfois obtenir des informations sur leurs trajectoires de

circulation.

En surface, la circulation dans 1’Arctique présente deux composantes'majeures.
En mer de Beaufort, la présence d’une gyre (circulation a grande échelle circulaire et
quasi-fermée) anticyclonique (gyre de Beaufort) a pour effet d’accumuler une quantité
trés importante d’eau douce dans les couches de surface du bassin canadien, sous formes
solide et liquide. Selon les années, cette gyre peut s’étendre assez loin au nord et a I’ouest
(voir par exemple Proshutinsky et Johnson, 1997 ou Newton, 2006) en lien avec les
grands patrons de circulation atmosphérique. Au nord, elle est bordée par un courant de
surface qui prend son origine dans ’est des plateaux continentaux sibériens et traverse
’océan de part en part pour déboucher en mer du Groenland par le détroit de Fram. Ce
courant transpolaire (ou dérive transpolaire) est le tapis roulant qui exporte les glaces a
I’extérieur de ’océan Arctique. Ainsi, le détroit de Fram représente la seule issue que la
glace de mer puisse emprunter pour quitter le bassin arctique. Bien que la circulation des
couches de surface différe de celle des glaces le long des cotes nord américaines et

européennes (Jones et al., 1998), ces deux grands patrons de circulation sont
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généralement assimilés 1'un a 1’autre. Les eaux de surface quittent 1’Arctique par le
détroit de Fram principalement et longent les cotes du Groenland et de 1’Islande ou elles
jouent un réle important dans les mécanismes de convection profonde a ’origine de la
circulation thermohaline planétaire. Une partie des eaux de surface sort également au
travers de I’AAC ou elle détermine largement les conditions océaniques de la mer du
Labrador (Jones et al., 1998). Ces deux flux sortant sont composés d’eau d’origines
distinctes. Le premier transporte majoritairement de 1’eau d’origine Atlantique et
représente un flux moyen de 3 a 3.5 Sv (Macdonald et al., 2004) alors que le second est

composé en majorité d’eaux issues du Pacifique (Jones et al., 1998) pour un flux moyen
de 0.7 2 2.7 Sv (Melling, 2000).

Figure 2.5 : Circulation des masses d’eau issues du Pacifique (bleu) et de
1’ Atlantique (rouge) au sein du bassin Arctique (tiré de McLaughlin et al.,

1996, reproduction autorisée).




La qualité de I’eau exportée hors de 1’Arctique vers les mers du Groenland et de
I'Islande a une importance capitale. En Effet, la convection dans 1’Atlantique Nord a
’origine de la circulation thermohaline est fortement conditionnée par le transport d’eau
douce a travers le détroit de Fram a cause de son impact sur la stabilité des couches de
surface (Aagaard et Carmack, 1989; Aagard et Carmack, 1994; Melling, 2000). Ainsi, a
la fin des années 1960 par exemple, un adoucissement sensible des couches de surface au
nord de I’Islande (connu sous le nom de grande anomalie de salinité ou GSA) a engendré
une perturbation de la convection en Atlantique nord qui s’est propagée jusqu’en mer du
Labrador puis a travers 1’océan jusqu’en Europe. Une telle anomalie, possiblement due a
une augmentation du transport de glace via le détroit de Fram suite a un changement dans
les schémas de circulation, est susceptible d’avoir un impact climatique important. Les
calculs montrent que 1’océan Arctique posséde assez de réserves de glace pour alimenter
une telle anomalie pendant plusieurs décennies (Aagaard et Carmack, 1994) ce qui

pourrait avoir un impact catastrophique et modifier sensiblement le climat planétaire.

2.2.3. Structure verticale

Comme nous ’avons partiellement évoqué en section 2.2.2., ’eau de ’océan
Arctique posseéde seulement trois origines possibles. L’Atlantique dont les eaux
relativement chaudes (Atlantic Water, AW) pénétrent le bassin arctique via le détroit de
Fram et la mer de Barents (0 > 3°C et S > 34.9, Ekwurzel et al., 2001); le Pacifique dont
le point d’entrée est le détroit de Béring et dont 1’apport est composé d’un assemblage de
masses d’eau transformées régionalement dans le Pacifique nord et les environs de la mer
de Béring (voir par exemple McLaughlin et al., 1996 ou Pickart, 2004), et enfin les
précipitations directes et les débits de riviéres, que nous nommerons suivant Macdonald
et al. (1989) Meteoric Water (MW) et dont les caractéristiques (quantité et température)
sont étroitement li€ées aux cycles saisonniers et présentent une forte variabilité (0 < 0 <
17°C, Macdonald et al., 1989). Les nombreux processus de mélange et les
transformations que subissent ces masses d’eau tout au long de leur circulation dans le
bassin arctique sont a I’origine de la structure verticale unique de cet océan. A cause de la

diminution du volume de glace de mer observée depuis quelques années, il faut ajouter a
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ces trois sources d’eau, celle issue de la fonte de la glace de mer (Sea Ice Melt, SIM,

Ekwurzel et al., 2001) dont 1’apport annuel reste encore méconnu.

En surface, se trouve la couche mélangée polaire (Polar Mixed Layer, PML)
relativement douce et homogeéne, assemblage d’eau atlantique, pacifique, de MW et de
SIM, continuellement transformées durant I’année et dont les proportions relatives
varient largement selon les régions de I’ Arctique et la saison. Généralement, cette PML
est considérée comme occupant les 50 premiers métres de la colonne d’eau (Macdonald
et al., 1989; Carmack et Kulikov, 1998) avec une salinité faible (S < 31, Carmack et
Kulikov, 1998) et une température extrémement variable (entre le point de congélation en
hiver et 3 a 5 °C en été) reflétant les influences saisonniéres des apports d’eau douces
d’été et du mélange hivernal (McLaughlin et al., 1996). Ainsi, le cycle annuel d’évolution
de la PML est habituellement marqué par une augmentation de la stratification durant
1’été en réponse au réchauffement solaire et aux apports d’eau douce issus de la fonte des
glaces et les débits de rivieres (Shimada et al., 2001) et par un mélange vertical durant
I’hiver, engendré par la formation de glace et le rejet de sel a la surface (Carmack et
Macdonald, 2002), ainsi que par le vent dans les régions ou le couvert de glace est partiel

ou mobile.

Sous la PML se trouve une couche halocline froide et salée trés prononcée (6 <
1°C et 31 < S < 344, Carmack et al., 1989), généralement comprise entre 50 et 250
métres de profondeur (Arctic Cold Halocline, ACH, Carmack et al., 1989) et qui
représente une des particularités de 1’océan Arctique. A cause de la forte dépendance
entre densité et salinité aux basses températures cette couche halocline est aussi une
pycnocline marquée (Aagaard et al., 1981). Les processus de créations de 1’eau de la
ACH ont été 1’objet de nombreuses études (voir par exemple Aagaard et al., 1981; Rudels
et al.,, 1999; Shimada et al., 2005) et certaines incertitudes persistes encore quand aux
périodes et régions exactes de cette formation mais I’hypothése généralement admise et
développée par Aagaard et al. (1981) est que I’ACH est alimentée majoritairement par

I’advection horizontale d’eau formée sur les plateaux continentaux qui bordent les

19




bassins arctiques, plus que par refroidissement des eaux atlantiques. Selon cette
hypothése, deux régions de I’Arctique semblent avoir plus d’importance dans la
production d’eau halocline. La zone comprise entre le Svalbard et les iles russes des
Terres du Nord semble fournir la couche du bassin eurasien alors que la mer de Chukchi
et le nord de la mer de Béring fournissent celle du bassin canadien (Aagaard et al., 1981).
Dans ces régions, la perte de chaleur de ’océan au bénéfice de 1’atmosphere et la
formation de glace de mer créent dans les couches de surface des conditions de
température proches du point de congélation couplées a de tres fortes salinités. Dans
certaines zones, la divergence des glaces due aux conditions atmosphériques ou
I’advection vers le large de la glace cotiére (comme c’est le cas dans les polynies ou les
chenaux), accentue encore ce phénoméne et la production d’eaux haloclines semble étre
particuliérement élevée. Dans la partie canadienne de la mer de Beaufort par contre, le
potentiel de production de telles eaux salées apparait négligeable a cause de la trés faible
salinité des eaux de surface alimentées par le débit du Mackenzie. Cependant le golfe
d’Amundsen adjacent a cette région représente une exception possible selon Aagaard et

al. (1981) méme si aucune étude n’a encore été faite dans ce sens.

Sous I’ACH, au-dela de 250 meétres, vient s’intercaler une couche relativement
chaudes résultante de la transformation des eaux atlantiques et connue sous le nom de
Atlantic Layer (AL). Elle est généralement définie par sa température positive (6 > 0°C,
Macdonald et al., 1989; Rudels et al., 1994; Carmack et Kulikov, 1998; Jones et a1.,
1998) et présente en son ceeur un important maximum de température (Omay), localisé

autour de 500 m de profondeur.

Enfin, sous la couche atlantique et s’étendant jusqu’au fond, se trouve 1’eau de
fond de I’arctique, froide et salée (arctic Deep Water, DW, 6 < 0°C et 34,88 < S < 34.96,
Carmack et al., 1989), généralement assez homogéne verticalement mais présentant des
différences significatives entre les régions occidentales et orientales du bassin arctique

(Carmack et Kulikov, 1998).
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Ainsi de fagon schématique, la colonne d’eau de 1’océan Arctique peut étre
considérée comme la superposition de quatre couches. Une couche de surface froide et
peu salée (PML) s’étend au dessus d’une couche halocline froide (ACH) caractéristique
de I’Arctique. Sous cette derniére, la couche atlantique (AL) est marquée par un
important maximum de température atteignant des valeurs positives. Ainsi, I’ACH a
pour effet d’isoler la partie supérieure de 1’océan de la grande quantité de chaleur sensible
accumulée dans la couche atlantique (Aagaard et al., 1981). La couche isolante ainsi
formée a une influence capitale sur les conditions climatiques et joue un réle primordial
pour le maintien des mécanismes de formation de la glace de mer dans tout le bassin
(Aagaard et Carmack, 1994). Dans un contexte de changements climatiques, si des
modifications de cette structure venaient a se produire, menant a la disparition de la
couche halocline froide, le flux de chaleur de la couche atlantique vers la surface de
I’océan pourrait avoir un effet trés important sur la présence de glace de mer et sur le
climat en Arctique. Sachant que la couche halocline est complétement ventilée en une
dizaine d’années environ (Aagaard et Carmack, 1994), le temps de réponse de ce systéme
doit étre considéré comme court.

Finalement, sous I’AL, les bassins arctiques sont occupée par une épaisse couche
profonde homogeéne, froide et salée (DW) qui s’étend jusqu’au fond (McLaughlin et al.,
1996). Si les couches de surface et Atlantique sont séparées par une thermocline inverse
marquée (Arctic Thermocline, ATh, Carmack et al., 1989) montrant une augmentation de
la température avec la profondeur, les couches Atlantique et profondes sont, elles,
séparées par une faible thermocline dans laquelle la température diminue avec la

profondeur (McLaughlin et al., 2005).

Bien que ce modéele a quatre couches (trois si ’on inclut la PML dans I’ACH
comme le fait McLaughlin et al., 1996) soit valide pour I’ensemble du bassin, les
différences importantes entre les assemblages de 1’Arctique de ’est et de 1’ouest sont
apparues au fil des études (Nikiforov et al., 1966; Aagaard et Carmack, 1994; Shimada et
al., 2005) et ont mené a en différencier deux types selon les régions (Eastern et Western

Assembly, EA et WA, McLaughlin et al., 1996). En effet, la présence des eaux pacifiques
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dans le bassin canadien complique le profil vertical de cette région et méne souvent a la
séparation de cette couche halocline en deux ou trois parties (voir Pickart, 2004 ou

Shimada et al., 2005) comme le présente la figure 2.6.

035

o
o

Température potentielle (°C)

L3 CBDW

Figure 2.6 : Diagramme 6-S moyen de la colonne d’eau dans le bassin
Canadien (trait bleu) tracé a partir des données issues du programme Arctic
Internal Wave EXperiment. Les limites verticales des masses d’eau les plus
importantes sont indiquées en meétres et matérialisées par des lignes pointillées
verticales, leur dénomination est reportée sous forme d’acronyme. La position
de I’isotherme 6 = 0°C est également indiquée par une ligne pointillée

horizontale.

Ainsi, dans le sud de la mer de Beaufort, la colonne d’eau posséde les
caractéristiques de la WA (McLaughlin et al., 1996) mais présente également une
variabilité horizontale non négligeable a I’échelle de quelques kilometres (Aagaard et
Carmack, 1994; McLaughlin et al., 2004). Dans cette région, la couche halocline est
principalement formée d’eaux pacifiques transformées sur le plateau continental eurasien

(Aagaard et Carmack, 1994) et elle peut étre subdivisée en trois sous-couches visibles sur
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la figure 2.6. Dans sa partie supérieure et centrale (upper et middle Halocline Water,
uHW et mHW, Ekwurzel et al., 2001) elle est composée de la superposition des deux
modes pacifiques (BSSW et BSWW) et présente leur caractéristiques principales. La
premiere, un Oy, & une salinité comprise entre 31 et 32 correspondant au centre de la
couche BSSW (Carmack et al., 1989; McLaughlin et al., 1996; Carmack et Kulikov,
1998) et présentant un maximum local de la concentration en oxygeéne dissous
(McLaughlin et al., 2005). La seconde, un 8, pour S ~ 33.1 marquant le coeur des eaux
de la BSWW (Carmack et al., 1989; McLaughlin et al., 1996; Carmack et Kulikov, 1998;
Rudels et al., 1999) et présentant une concentration en oxygene plus faible. La différence
de salinité entre BSSW et BSWW qui crée une stratification supplémentaire comparée a
I’ Arctique de 1’est est parfois identifiée sous le nom de Cold Halostad (Ch, Shimada et
al., 2001) et est généralement observée au dessus de 170 m dans le sud de la mer de
Beaufort. Les positions verticales des couches BSSW et BSWW sont considérées comme
étant variables dans le temps et I’espace (McLaughlin et al., 2004) mais les valeurs
généralement admises sont comprises entre 50 et 100 m et 100 a 200 m respectivement
(voir tableau 2.1). Sous la BSWW, la ATh qui forme partie inférieure de la couche
halocline (lower Halocline Water, IHW, Ekwurzel et al., 2001) marque la transition vers
la couche atlantique (AL). Dans le bassin canadien, deux types de IHW sont présents,
chacun marqué par un profil de concentration en oxygeéne dissous ([O]) particulier,
présentant soit un maximum, soit un minimum local. Chacun de ces deux types de IHW
est associé a une trajectoire particuliére dans le bassin Arctique explicant son niveau de
[O]. Dans le sud de la mer de Beaufort, la IHW présente un important minimum
d’oxygene (McLaughlin et al., 2004) et est associée a une trajectoire le long de la pente
continentale entre Sibérie et mer de Chukchi (Shimada et al., 2005). La salinité de la ATh
couvre la plage 33.1 a 34.4 (Carmack et al., 1989; McLaughlin et al., 1996) et sa position
verticale s’étend de 200 a 400 m de profondeur. Le gradient de température de cette

couche est relativement fort, avec une température augmentant rapidement avec la

profondeur et un rapport AB/AS évalué a 3.4 par McLaughlin et al., (1996) pour le WA.




Type Temp. Sal. Depth Origine

Nom Acronyme °C) Lim. Sup. Lim. Inf.
Arctic Cold Halocline ACH
upper Arctic Intermediate Water  uAIW <2 34,7-349
lower Arctic Intermediate Water 1ATW 0-3 349-35,1
Atlantic Layer AL >0 344 -34,8 400 1000 Atlantic
core of AL 0,5 34,84 400
Arctic thermocline ATh <344
Bering Sea Summer Water BSSW 31-32 50 100 Pacific
Bering Sea Winter Water BSWW 33.1 100 200 Pacific
Canada Basin Deep Water CBDW <0 > 34,86 > 1000
Cold halostad Ch 32-335 50-170 Pacific
Meteoric Water MW 0-1,7 0,15 0 50
Polar Mixed Layer PML <31 0 50
Sea Ice Melt SIM -0,8-0 5 0 50

Tableau 2.1: Caractéristiques (température, salinité, profondeur et origine)
des masses d’eau les plus importantes présentes dans le bassin Canadien

issues de la littérature. Extrait des annexes 1.2 et 1.3.

Selon les types d’assemblages (EA ou WA), le 0.« marquant le coeur de la AL est
associé a ’'une des deux trajectoires de I’eau Atlantique dans 1’Arctique, celle du détroit
de Fram ou celle de la mer de Barents (Fram Strait Branch, FSB; ou Barents Sea Branch,
BSB; respectivement, voir section 2.2.2.) chacune produisant des eaux aux
caractéristiques différentes (Ekwurzel et al., 2001). Dans notre région d’étude, la branche
FSB associée a I’assemblage WA présente un 0.« plus faible que la branche BSB, autour
de 0.5°C. La limite inférieure de la couche AL est caractérisée par une thermocline faible
présentant une diminution de la température avec la profondeur nommée uPDW (upper
Polar Deep Water, Rudels et al., 1994) et comprise entre 700 et 1000 m de profondeur
(Jones et al., 1998; Carmack et Kulikov, 1998). Ainsi, la couche Atlantique, posseéde une

épaisseur comprise entre 400 et 600 m dans le bassin canadien.
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En mer de Beaufort, on trouve sous cette thermocline les eaux de fond du bassin
canadien (Canada Basin Deep Water, CBDW, Carmack et al., 1989; Carmack et
Kulikov, 1998; Rudels et al., 1999), relativement homogenes et généralement définies par
leur température négative (68 < 0°C) et leur salinité S ~ 34.9 (Carmack et Kulikov, 1998;
McLaughlin et al., 1996).

2.2.4. La mer de Beaufort

La mer de Beaufort, située au nord des cotes canadiennes et américaines est partie
intégrante de I’océan Arctique. Sa définition géographique la situe au sud et a I’est de la
ligne reliant Point Barrow en Alaska a Lands End sur 1’ile du Prince Patrick, dans 1’ouest
de ’AAC. Bien que cette définition lui accorde une superficie de 450 000 km? la mer de
Beaufort est généralement assimilée a la gyre de Beaufort qui, selon les années peut
s’étendre beaucoup plus loin au nord dans le bassin canadien et englober une partie du
bassin de Makarov. Les cotes qui bordent la mer de Beaufort sont de faible élévation
surtout dans la partie canadienne continentale ou les terres atteignent difficilement
quelques metres d’altitude. Le sud de cette mer est caractérisé par 1’influence trés
importante du fleuve Mackenzie. Ce fleuve, le plus long du Canada avec 1738
kilométres, prend sa source dans le Grand Lac des Esclaves (Territoire du Nord Ouest) et
draine un bassin versant de 1 805 200 km®. Si on y ajoute ses affluents principaux, la
riviere de la Paix et la riviére Finlay, ce systéme hydrographique devient, avec 4241
kilomeétres de long, le deuxiéme plus long en Amérique du Nord aprés celui du
Mississipi-Missouri. Le débit moyen du fleuve Mackenzie est de 9700 m’/sec (soit 306
km®/an) ce qui fait de lui le quatriéme fleuve le plus important de I’Arctique aprés le
Yenisei, la Lena et I’Ob et le plus important de ’arctique de 1’Ouest. Le Mackenzie se
déverse dans 1’océan Arctique en un vaste delta qui forme un site écologique de premiére
importance, entre autres pour de grandes colonies d’oiseaux, de poissons et de

mammifére marins (Carmack et Macdonald, 2002).

En mer de Beaufort, au large du plateau du Mackenzie, les mouvements des

glaces et des eaux de surface sont gouvernés par la gyre de Beaufort anticyclonique
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(Kulikov et al., 1998). Sous la surface, le mouvement s’inverse pour former un courant de
fond connu sous le nom de Beaufort undercurrent (Aagaard, 1984). Dans le sud de la mer
de Beaufort, les eaux de surface sont majoritairement d’origine pacifique alors que des
eaux d’origine atlantique occupent une position plus profonde, située sous la limite des
200 meétres (voir section 2.2.3.). Sur le plateau canadien, les courants moyens sont assez
faibles et fortement influencés par les effets combinés du vent, des débits de riviere et de
la formation ou fonte du couvert de glace (Kulikov et al., 1998). Dans cette région, les
courants de marées sont en général faibles, comme dans les mers arctiques en général, a
I’exception de zones proches de la bordure du plateau au nord du cap Bathurst, et
représentent donc une source faible d’énergie pour le mélange (Carmack et Mcdonald,
2002). Le plateau du Mackenzie est marqué par la présence de deux canyons orientés
perpendiculairement a la ligne de cote. Ces sites sont connus pour étre favorables aux
phénomenes d’upwelling, particuliérement en régime de vent de nord-est (Carmack et
Kulikov, 1998; Williams et al., 2006; Williams et al., 2008) tout comme le cap Bathurst,
a la frontiére avec le golfe d’Amundsen (Williams et Carmack, 2009).

Le systeme formé par le plateau du Mackenzie et le sud de la mer de Beaufort
présente un cycle annuel ou I’on distingue quatre saisons, résultantes de 1’interaction des
deux cycles prédominants dans la région, soient le débit du fleuve et la température de
I’air. Dans cette région, il semble que le moment d’occurrence des événements
saisonniers (maximum de débit du fleuve, ouverture des glaces, etc.) soit plus important
que leur amplitude pour 1’équilibre écologique (Carmack and Mcdonald, 2002). Ainsi
I’impact de changements tels que ceux déja observés et ceux prévus pour le courant du
siecle ne doit pas seulement étre vue en termes d’amplitude des phénomeénes mais

également en termes de variation temporelle et de concordance de ceux-ci.

A la fin de I’hiver, la glace cétiére atteint sont maximum et s’étend vers le large
jusqu’a la position de I’isobathe 20 m. Un stamukhi — sorte de barriére de glace en
profondeur — est formé par la convergence des glaces et se dresse en profondeur, parfois

jusqu’au fond. Au dela du stamukhi s’ouvre un chenal d’eau libre (ou /ead), zone d’eau
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ouverte par intermittence durant la période hivernale. L’ouverture de ce chenal est
engendrée par le cisaillement entre le mouvement de la banquise centrale de 1’ Arctique
formée de glace ancienne soumise aux courants de surface (comme la gyre de Beaufort)
et la glace cotiere immobile. Le sud de la mer de Beaufort présente donc trois types
d’écosystemes différents, glace cotiére, eau libre et pack arctique. La présence
rapprochée de ces différents habitats est de grande importance au développement et au
maintien de la biomasse locale (Carmack et Macdonald, 2002; Carmack et al., 2004).
Pres des cotes, le flux d’eau douce issu du Mackenzie est retenu par le stamukhi et forme
un véritable lac d’eau douce flottante, connu sous le nom de lac Herlinveaux (ou lac
Mackenzie) et dont le volume approximatif de 70 km® le placerait parmi les 30 plus
volumineux de la planéte. L’interface entre cette eau douce et 1’eau salée en dessous est
une zone de formation de frasil a cause de la différence de température de congélation
entre les deux fluides. Dans le chenal au large du stamukhi, la production de glace est
importante et le sel rejeté en surface crée un mélange vertical sur 40 ou 50 métres de
profondeur (Carmack et Macdonald, 2002). Certaines années, lorsque les conditions sont
propices, cette région peut également devenir le site de formation d’eau assez dense pour
ventiler la couche halocline (Melling et Lewis, 1982; Macdonald et al., 1989). Au dela du
chenal, le pack arctique formé de glace nouvelle et pluriannuelle recouvre 1’océan. Sous
la glace, les couches supérieures de I’océan sont bien mélangées durant tout 1’hiver et
trahissent la présence de la PML. Bien que sous cette derniére se trouve une couche d’eau
pacifique riche en nutriments, la convection hivernale ne semble pas assez importante

pour permettre une bonne communication entre elles.

Au printemps, on assiste a ’ouverture des glaces. La débacle parcoure le fleuve
Mackenzie depuis I’amont et I’ouverture du delta se fait a la fin mai. L’accumulation
d’eau douce fluviale crée une forte pression et tente de forcer le passage vers 1’océan au
large. Durant cette période, il est méme possible d’observer des geysers d’eau turbide

apparaitre dans les trous et craquelures de la glace coétiere (Carmack et Macdonald,

2002). Cette accumulation d’eau relativement chaude accentue la fonte de la glace de mer




et force I’ouverture du stamukhi, la libération des eaux du lac Herlinveaux se fait donc

trés rapidement.
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Figure 2.7 : Schéma du transport de 1’eau douce issue du Mackenzie (fléche
vide) et sens du transport vertical (vers le bas pour les cercles avec croix et
vers le haut pour les cercles avec point) en fonction de la direction du vent

(fleche grise).
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Dans la région, 1’été correspond a la saison des eaux ouvertes. Alors que le fleuve
Mackenzie continue de déverser de grandes quantités d’eau douce dans I’océan, un
panache formé d’eaux de faible salinité (comprise entre 26 et 28) et de forte turbidité
(transmissivité inférieure a 50 %, Carmack et Macdonald, 2002) s’étend vers le large. La
progression de ce panache dans ’océan crée un front de salinité et impose une
stratification forte aux couches de surface, soit les 5 ou 10 premiers métres de la colonne
d’eau. Cette stratification est alimentée durant 1’été par le débit du fleuve mais aussi par
la fonte de glace de mer en surface. En absence de vent, les eaux du fleuve Mackenzie
tendent a suivre la c6te vers 1’est sous 1’effet de la force de Coriolis, a longer la péninsule
de Tuktoyaktuk et a entrer dans le golfe d’Amundsen (Melling et Lewis, 1982). Cette
trajectoire naturelle est accentuée lors d’éveénements de vents d’ouest. Ceux-ci vont
rabattre les eaux du Mackenzie vers la cote, favoriser les processus de downwelling et le
transport d’eau douce vers le golfe d’Amundsen. Les vents d’est, par contre, tendent a
éloigner le panache du Mackenzie vers le nord et engendrer des upwellings en bordure du

plateau continental.

A partir de la mi-aodt débute la période de mélange automnale. Les tempétes d’été
et d’automne mélangent les 20 premiers meétres de la colonne d’eau et diminuent
énormément la stratification. Sous cette nouvelle couche relativement homogene persiste
en général les restes de la PML froide et salée issue de I’hiver précédent (Carmack et
Macdonald, 2002). Durant cette période, les événements de vent d’est forcent les eaux
douces de surface vers le large et favorisent les upwellings. Les canyons du plateau du
Mackenzie (Mackenzie et Kugmallit) jouent alors un réle important, favorisant
I’advection en surface d’eau issue de la couche atlantique (Williams et al., 2006). Le
minimum d’étendue des glaces dans la partie sud de la mer de Beaufort est atteint au
milieu du mois de septembre en moyenne, débute alors la période de formation de la

glace menant a I’hiver.

D’un point de vue de circulation, le sud de la mer de Beaufort déja été le sujet de

plusieurs étude (voir notamment Aagaard, 1984). Au large, les couches de surface sont
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entrainées vers 1’ouest par le mouvement anticyclonique de la gyre de Beaufort, pouvant
parfois se renverser temporairement (Lukovich et Barber, 2006). Sous la surface, a la
limite du plateau continental, la circulation s’inverse et devient cyclonique (Aagaard,
1984) sous la forme d’un courant cotier (Beaufort Undercurrent). Ce dernier, dont la
limite supérieure se trouve autour 50 metres de profondeur s’intensifie avec la profondeur
et atteint une vitesse maximum de 10 cm sec™’. Récemment, les travaux de Pickart (2004)
ont montrés que ce courant présente une structure complexe avec trois régimes différents,
associés a des masses d’eau différentes. De la mi-printemps a la fin de I’été, un courant
sous la surface transporte des eaux hivernales originaires de la mer de Béring (BSWW).
Du milieu de 1’été jusqu’a mi-automne, un courant de surface intense transporte
majoritairement des eaux d’été introduites dans le bassin par le courant cotier d’Alaska
(BSSW). Enfin, de mi-automne a mi-printemps, sous 1’effet des vents d’est majoritaires,
le courant cétier transporte des eaux atlantiques remontées le long de la pente du plateau
continental. Ce courant cotier, ou jet, large de 20 kilométres environ, semble avoir des
caractéristiques hydrodynamiques d’instabilité pouvant étre a 1’origine de la formation

des tourbillons observés dans le bassin canadien (Pickart, 2004).

2.2.5. Le golfe d’Amundsen

Le golfe d’Amundsen se situe au sud-est de la mer de Beaufort. Ses limites sont,
I’ile de Banks au nord, I’ile Victoria a I’est et les cotes des Territoires du Nord-Ouest au
sud (figure 2.8). Bien qu’il ait été exploré partiellement en 1850 par le Britannique
Robert McClure, il fut traversé complétement pour la premiere fois par 1’explorateur
Norvégien Roald Amundsen lors de son expédition de 1903-1905 a bord de la Gjoa. Sa
position géographique autour de 70° Nord et 120° Ouest le situe au nord du cercle polaire
en région climatique de toundra arctique. Le golfe d’Amundsen s’étend sur plus de 400
kilométres en longitude et s’ouvre a ’ouest sur 150 kilométres entre 1’ile de Banks et le
cap Bathurst, 1a ou il communique avec la mer de Beaufort. Sa position a 1’extrémité
ouest du passage du Nord-ouest, route entre les océans Atlantique et Pacifique en fait une
région a grand potentiel d’intérét économique. Quelques communautés vivent sur les

cotes du golfe d’Amundsen, principalement dans les trois villages de Sachs Harbour,
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Holman et Paulatuk. Ce golfe communique au nord avec le détroit de McClure via le
détroit du Prince de Galles et a I’est avec le golfe du Couronnement via le détroit du
Dauphin et de 1’Union.

Figure 2.8 : Situation géographique du golfe d’ Amundsen.

Le golfe d’Amundsen présente la particularité d’avoir un régime de glace de
polynie, soit une période d’ouverture des glaces plus longue que les régions
environnantes. Cette polynie, connue sous le nom de polynie du cap Bathurst est la
troisiéme plus importante de 1’ Arctique en termes de surface. Les polynies jouent un rdle
important dans la dynamique du couvert de glace, la formation d’eau profonde et dans le
cas de la polynie du cap Bathurst, comme habitat pour 1’une des plus importantes densités
d’oiseaux et de mammiféres qu’on puisse trouver dans 1’ Arctique (Arrigo et van Dijken,
2004). Les eaux ouvertes des polynies en Arctique et en Antarctique montrent
généralement une production primaire accrue et de plus grandes populations de haut

niveau trophique.
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Figure 2.9 : Image MODIS de la région CASES prise le 16 juin 2004.

La polynie du cap Bathurst montre une forte variabilité inter-annuelle dans la
dynamique des glaces, tant dans la date, que dans la durée et dans 1’étendue de son
ouverture (Arrigo et van Dijken, 2004). Les observations satellites montrent que les vents
d’est contrélent cette dynamique dans la région avec un large chenal se formant prés du
cap Bathurst et le long de la cote ouest de ’ile de Banks, en réponse aux tempétes et
évenements météorologiques locaux. L’ouverture de la polynie se produit généralement
au mois de juin avec une évolution rapide jusqu’a une superficie de plus de 6000 km®. La
formation de la glace recommence au mois d’octobre, offrant une période d’eau ouverte
comprise entre 1 et 4 mois pour le golfe d’Amundsen avec un maximum de 5 mois pour
la région située au nord du cap Bathurst, 13 ou le golfe communique avec la mer de
Beaufort (Kwok, 2006 et Arrigo et van Dijken, 2004). Il semble que cette polynie soit
formée par le résultat d’une forte advection de la glace par les vents couplée a la

formation d’un pont de glace entre le cap Parry et la pointe sud de 1’ile de Banks, comme
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le montre I’image satellite de la figure 2.9. De ce fait, la polynie du cap Bathurst
appartient a la catégorie des polynies dites de chaleur latente (par opposition a celles dites
de chaleur sensible) puisque son apparition n’est pas li€ée a un apport d’énergie local dans
les couches de surface de ’océan. Le taux de formation de glace dans cette région, trés
supérieure au reste de la mer de Beaufort, est susceptible de créer une accumulation de
sel dans la couche de surface. Ainsi, les eaux de surface du golfe d’Amundsen sont
sujettes aux effets couplés du mélange par les vents et par la convection. La couverture
moyenne de glace durant 1’été dans la polynie varie de 40% d’une année a 1’autre et
présente parfois des variations abruptes au cours de la saison avec des périodes de
refermeture partielle suivies de réouverture. Dans le golfe d’Amundsen, le couvert de
glace est majoritairement composé de glace jeune formée localement (glace saisonniére).
Grace a I’activité de la polynie, cette région participe fortement a la contribution en glace
de I’AAC dans le bilan du bassin arctique avec un flux net de 85 (+/- 26) x 10%.an"" km?
de glace exportée hors du golfe vers la mer de Beaufort (Kwok, 2006). Bien que les
données manquent pour valider ce calcul, une estimation de 1 a 1,5 meétre d’épaisseur
moyenne de glace impliquerait que ce flux monterait & 85 a 130 km’.an™ de glace
exporté. En termes de volume d’eau, aucune étude n’a encore été réalisée et I’importance
du golfe d’ Amundsen dans le transport des eaux arctiques hors du bassin reste inconnue

jusqu'a aujourd’hui.

Le travail de Arrigo et van Dijken (2004) semble montrer que la polynie présente
généralement deux floraisons phytoplanctoniques distinctes dans le temps, une premiére
au printemps ou au début de I’été et une seconde a la fin de I’été ou au début de
I’automne. Il semble de plus que la seconde floraison soit généralement significativement
plus importante que la premiére. La production primaire annuelle de la polynie du cap
Bathurst présente une grande variabilité inter-annuelle (du simple au double d’une année

a ’autre). Néanmoins, les valeurs publiées par Arrigo et van Dijken la placent parmi les

écosystémes marins les plus productifs de 1’ Arctique.







3. Conditions physiques dans le sud de la mer de Beaufort et
dans le golfe d’Amundsen durant CASES

3.1. Introduction et site d’étude

La région d’intérét du programme CASES, a été ’objet de plusieurs études au
cours des 30 derniéres années (par exemple Macdonald et al., 1989 ; Kulikov et al.,
1998 ; Carmack et Macdonald, 2002). Bien que les connaissances acquises au fil du
temps permettent d’en avoir une assez bonne vision d’ensemble, de nombreuses
interrogations persistent encore, notamment en ce qui concerne sa partie la plus a ’est, le
golfe d’Amundsen. En effet, avant 2004, cette derniére n’avait jamais fait 1’objet de
recherche spécifique (mis a part celle d’Arrigo et van Dijken, 2004, réalisée par
télédétection sans données in situ) et son régime hydrographique était resté quasi
inconnu. Ainsi, dans cette premiére partie de nos travaux, nous avons cherché a combler
les manques de connaissances nécessaires a la construction d’une vision d’ensemble des
propriétés physiques de la région CASES. Nous avons ainsi étudié la répartition des
propriétés de 1’océan et leur évolution dans le temps. Nous avons également porté notre
attention a la circulation régionale. En nous appuyant sur les résultats des études
précédentes de Kulikov et al. (1998), Kulikov et al. (2004), et Ingram et al. (2009), nous
avons mis en évidence les schémas de cette circulation et décrit ses variations au cours de
I’année. Enfin, inspirés par certains de ces travaux, nous avons cherché a décrire et
comprendre les propriétés des courants ainsi que leur variabilité spatiale. Avec ces
éléments, nous avons mis en évidence les différences importantes qui existent entre le sud
de la mer de Beaufort et le Golfe d’Amundsen et leur avons proposé des explications.
Cette premiére partie de nos travaux, nous a également servi de base a I’étude du cycle
annuel de 1’océan dans la région (chapitre IV.) et des échanges entre la mer de Beaufort
et le golfe d’ Amundsen (chapitre V.)

Ainsi, dans ce chapitre, notre région d’étude est étendue a 1’ensemble de la région
CASES, soit le sud de la mer de Beaufort, le plateau du Mackenzie et le golfe

d’ Amundsen. Notre seule limitation géographique nous a été imposé par la répartition des
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données et nous avons, dans cette partie, cherché a exploiter au maximum les

informations dont nous disposions.

3.2. Matériel et méthode

3.2.1. Données utilisées

Leg Début Fin
0202 22 sept. 2002 17 Oct. 2002
0303 20 sept. 2003 14 oct. 2003
0304 18 oct. 2003 20 nov. 2003
0305 9dec. 2003 7 jan. 2004
0401 9 jan. 2004 18 fev. 2004
0402 19 fev. 2004 31 mars 2004
0403 1 avr. 2004 12 mai 2004
0404 13 mai 2004 22 juin 2004
0405 25 juin 2004 2 aolt 2004
0406 5 aoft 2004 17 aotit 2005
0501 31 aotit 2005 13 sept. 2005
0603 30 sept. 2006 19 oct. 2006

Tableau 3.1 : Dates de début et de fin des rotations (ou /egs) des missions
CASES et ArcticNet au cours desquelles les données utilisées dans nos

travaux ont été collectées.

Comme nous I’avons mentionné en section 2.1., les données utilisées pour nos
travaux sont issues des campagnes d’échantillonnage CASES et ArcticNet et sont
réparties entre 2002 et 2006 (voir tableaux 3.1 et 3.2). Au cours de ces cinq années, des
missions océanographiques ont été menées tous les automnes, excepté pour 1’année 2003-
2004 au cours de laquelle le navire est demeuré dans la région du sud de la mer de
Beaufort pour effectuer un hivernage. Ainsi, entre décembre 2003 et juin 2004, le brise
glace est resté englacé dans la baie de Franklin, dans le sud du golfe d’Amundsen (voir
figure 2.2-b.). Au cours de cette période, 1’échantillonnage de la colonne d’eau a été
rendu possible par I’utilisation d’un moon pool, puits d’accés a la mer depuis I’intérieur

du navire, ainsi que par la mise en place de camps de glace. Au total, 1083 profils CTD
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ont été réalisés entre 2002 et 2006, répartis sur I’ensemble de la région, dont 403 au cours

de I’hivernage a la station fixe. Tous les ans a 1’automne, de nombreux d’instruments ont

été également mouillés sur I’ensemble de la région et ont été récupérés 1’été suivant.

Position Profondeur Instrument, m Enregistrement
Site By
Latitude, N Longitude, O a ADCP RCMI11/RCM7 Alec CT SBE37 Début Fin
CAO03 71°09.182' 128°07.569' 64 47 27 11 Oct. 2003 ' 29 Sept. 2004
CA04 71°05.158' 133°43.392' 304 102 202 34 4 Oct. 2003 7 Sept. 2004
CAO05 71°25.225' 127°22495' 250 100 202 33 12 Oct. 2003 28 Juil. 2004
CA06 70°35.324' 127°16.230" 250 102 35 11 Oct. 2003 5 Sept. 2004
CA07 71°08.990" 133°53.880' 500 83 186/ 389 17 3 Oct. 2003 7 Sept. 2004
CAO08 71°00.048 125°57.852' 401 90 190 13 Oct. 2003 18 Juil. 2003
CA09 70°12.580' 137°30.856' 65 47 6 Oct. 2003 9 Sept. 2004
CA10 69°57.307 138°40.424' 250 95 30 6 Oct. 2003 8 Sept. 2004
CA1l 70°34.629' 138°39.2890' 1000 122 223/ 840/ 1021 54 50ct. 2003 9 Sept. 2004
CA12 71°25.613' 134°12.028' 1234 86 188/396/801/1007 25 3 Oct. 2003 27 Juil. 2004
CA13 71°21.356' 131°21.824' 300 217 49 90Oct. 2003 4 Sept. 2005
CA15 71°32232' 127°01.434' 400 85 189 20 10 Oct. 2003 22 Juil. 2004
CAl6 71°47.886¢' 126°27.354' 250 100 36 10 Oct. 2003 22 Juil. 2004
CA18 70°38.560' 123°06.040' 500 100/ 202/ 403 14 Oct. 2003 30 Juil. 2004
CA19 70°50.180" 128°01.210' 30 11 Oct. 2003 6 Sept. 2004
CA20 70°20.350' 126°21.293' 250 96 30 12 Oct. 2003 16 Juil. 2004

Tableau 3.2 : Caractéristiques des 15 mouillages immergés au cours de
1’année 2003-2004.

Dans cette section, deux types de données seront principalement utilisées, des
données CTD récoltées a bord du navire et réparties suivant les plans d’échantillonnages,
et des données de mouillages parmi lesquelles nous n’avons utilisé que celles récoltées
entre I’automne 2003 et I’automne 2004, exception faite du mouillage CA13 qui n’a pas
pu étre récupéré en 2004 et qui est donc resté immergé durant deux années consécutives.

Les dates de début et de fin des rotations d’équipage (ou legs) sont données par le tableau

3.1 ; concernant les mouillages, I’ensemble de leurs caractéristiques est résumé par le
tableau 3.2.




Les profils CTD utilisés dans ce travail ont été obtenus par 1’utilisation d’une
sonde SeaBird 911 Plus (résolution température : 0.003 + 0.0005°; salinité : 0.003 +
0.003; pression : 1 + 0.1 db) fixée sur une rosette comportant 24 bouteilles Niskin de 12
litres et également équipée d’une sonde mesurant la concentration en oxygene (SBE-43,
résolution : 2 % -de la concentration a saturation). La calibration et la vérification de ces
données CTD a été réalisé par Québec-Océan (groupe interinstitutionnel de recherche
océanographique du Québec;) en appliquant les tests standards de I'UNESCO. Des
échantillons d’eau ont également été pris au cours des campagnes pour calibration des
sondes de salinité et traités a bord en utilisant un salinométre Guideline Autosal
(résolution < 0.0002 + 0.002). Enfin, des mesures d’oxygene dissous ont été effectuées
sur le navire en utilisant la méthode de titration de Winkler pour calibration de la sonde a

oxygene.

Les différents mouillages immergés et répartis sur la région d’étude n’étaient pas
tous équipés des mémes appareils (voir tableau 3.2). Une grande majorité d’entre eux
était équipé de capteur SeaBird SBE37 (résolution température: 0.002 + 0.0001°;
salinité : 0.03 = 0.0015) ou Alec (résolution température : 0.001 £ 0.05°; salinité : 0.001 +
0.03) proches de la surface permettant 1’enregistrement de séries temporelles de
température et salinité (T et S) autour de 30 métres de profondeur. Dix des quinze
mouillages étaient également équipés de courantomeétres Aanderaa RCM-11 (résolution
température : 0.05 £ 0.025°; salinité : 0.03 = 0.009; vitesse 0.003 £ 0.0015 m sec'l) ou
RCM-7 (résolution température : 0.05 + 0.02°; salinité : 0.05 = 0.015; vitesse 0.01 = 0.01
m sec’) mesurant les courants (vitesse et direction) ainsi que T et S en profondeur
(autour de 200, 400, 800 ou 1000 m selon les sites) et dans la partie peu profonde au nord
du cap Bathurst (site CA03). Enfin, onze mouillages étaient équipés de courantometres
acoustiques ADCP (Acoustic Dopler Current Profiler, RD Instruments Workhorse
Sentinel 300 kHz, résolution 0.005 + 0.001 m sec”) immergés autour de 100 m et
orientés vers la surface, donnant I’intensité et la direction des courants par couches de
huit metres d’épaisseur. La calibration de tous ces instruments a ¢été effectuée par

I’Institut of Ocean Sciences (IOS, Sydney, Colombie Britannique, Canada) avant et apres
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immersion. Cette calibration inclue une correction pour la déclinaison magnétique ainsi
qu’un ajustement des données de T et S par comparaison avec des profils pris in situ

apres déploiement et avant récupération.

Enfin, nous avons également utilisé des données météorologiques provenant de
trois stations du ministére de I’environnement Canadien situées a Paulaktuk, Tuktoyaktuk
et Sachs Harbour (figure 2.1). Pour ces trois sites, nous avons utilisé les données horaires
de vent a dix métres d’altitude (intensité et direction) ainsi que de pression atmosphérique

(données disponible sur le site internet www.climate.weatheroffice.ec.gc.ca).

3.2.2. Traitement des données
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Figure 3.1 : Visualisation des différentes étapes du traitement des données de
vitesses avec tracé de données brutes (noir), aprés traitement préliminaire
(rouge), filtrées avec fc, = 36h (trait plein bleu) et filtrées avec fc; = 7j (trait

discontinu bleu).




Données CTD : En ce qui concerne les données CTD, seul un filtrage vertical
suivit d’un calcul des moyennes aux métres ont été effectués car la vitesse de descente
choisie pour les opérations en mer (1 m sec™’) ne permet pas de résoudre les variations du

signal a plus petite échelle (détails du traitement, voir Guillot, 2003).

Données de mouillage : En ce qui concerne les données de mouillage, le
traitement a été effectué en plusieurs étapes. Le nombre de ces étapes a varié selon le
type de donnée (température, salinité ou courants) et 1’utilisation prévue. Dans tous les
cas, un traitement préliminaire a été effectué ayant pour but leur standardisation a fin de
comparaison. Lors de cette étape les données ayant une fréquence d’échantillonnage
supérieure a 24 cycles par jour (cpj) ont été filtrées avec un filtre de fréquence de coupure
fe1 =80 min. Le filtre choisi pour cette opération est un filtre elliptique passe-bas du 5™
ordre de type Butterworth car c’est le seul a avoir un gain de 1 dans la bande passante.
Apres cela, toutes les données ont été interpolées aux heures, en conservant pour chaque
mouillage, un vecteur temps le plus long possible. Ainsi, d’'un mouillage a un autre, les
séries temporelles ne possedent pas le méme nombre de données.

Par la suite, les données de courants utilisées pour 1’analyse des séries temporelles
et de la circulation saisonniére (sections 3.5. et 3.7.) ont été filtrées pour en soustraire le
signal de marée. Cette opération a été effectuée en utilisant un filtre du méme type que
celui utilisé pour le traitement préliminaire avec une fréquence de coupure fC, fixée 36h.
A fin de comparaison, une copie de ces données ont également fait 1’objet d’un filtrage a
plus basse fréquence (fc; = 7j), cette étude (résultats non présentés) a montré que ce
dernier filtrage diminue énormément 1’énergie contenue dans le signal sans apporter
beaucoup de lisibilité aux résultats et nous a amené a ne conserver que les données
filtrées a 36 h pour nos travaux.

Pour I’analyse spectrale (section 3.6.), les données de courants utilisées n’ont pas
été filtrées pour ne pas altérer le signal. Seule la tendance a long terme a été calculée par
I’ajustement d’un polynéme du troisiéme ordre et soustraite des séries dans le but d’éviter

le transfert d’énergie vers les basses fréquences lors de I’analyse.
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Enfin, les données 0-S utilisées en section (3.7.) ont été filtrées avec une
fréquence de coupure fc, pour extraire le signal de marée puis moyennées aux jours par
simple calcul de la moyenne géométrique de toutes les valeurs horaires prise chaque jour.
La valeur ainsi calculée est considérée comme étant une valeur moyenne centrée sur

midi.

3.3. Description saisonniére des propriétés T-S et répartition des masses
d’eau

Dans le but de décrire 1’évolution saisonnieére des champs de température et
salinité, il a été nécessaire de choisir une méthode d’interpolation efficace. Notre choix
s’est porté sur une méthode d’analyse objective de type krigeage (ou méthode de Gauss-
Markov), dont les fondements théoriques sont bien décrits par Journel et Huijbregts
(1978) et dont des applications a I’océanographie ont été présentées en détail par Denman
et Freeland (1985) et MclIntosh (1990). Le choix d’utiliser une telle méthode est justifié
par le fait qu’elle offre les meilleurs résultats (d’un point de vue statistique) et qu’elle
permet d’extrapoler a 1’extérieur de la grille de mesures tout en fournissant une
évaluation spatiale de I’erreur associée aux résultats (erreur d’estimation du parametre

étudié), ce qui se révele d’une grande utilité au cours de leur interprétation.

Pour utiliser une méthode de krigeage, il est nécessaire de considérer que la

réalisation (/) du processus naturel étudié s’écrie :

y(h) = u(h) + 8(h) (équation 3.1)

Ou: u(h) est la structure déterministe pour 1’espérance de y(%) (ou tendance)

o(h) est une fonction aléatoire stationnaire.

Ainsi, avant d’appliquer une méthode de krigeage a nos données, il nous a été
nécessaire de faire deux hypothéses quand aux propriétés statistiques des parameétres

étudiés (température et salinité). Tout d’abord, nous avons supposé¢ que oJ(h) est
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stationnaire, au moins au sens le plus large de la stationnarité intrinséque. Cette

hypothése suppose que les égalités 3.2 et 3.3 sont vérifiées, soit :
E (6(5 + h) — 6(3)) =0 (équation 3.2)
Soit : I’espérance de tout accroissement d(s+4) - d(s) est nulle.
Var(8(s + h) — 8(s)) = 2y(h) (équation 3.3)

Soit : la variance de tout accroissement d(s+4) - d(s) existe et dépend uniquement

de A. Cette fonction de variance est appelée variogramme.

Ensuite, nous avons considéré que les variations spatiales des paramétres étudiés
ne présentaient pas de tendance. En effet, aucun élément régional connu et aucune
information contenue dans nos données ne nous permet d’inférer qu’une telle tendance
existe. De ce fait, nous avons considéré que le terme u(k) de 1’équation 3.1 est nul et

avons choisi d’appliquer sur nos données une méthode de krigeage ordinaire.

3.3.1. Synopticité et regroupement temporel

L’un des problémes majeurs lors de I’analyse de données océanographiques est de
prendre en compte la non synopticité des données utilisées. En effet, les différentes
mesures n’étant pas effectuées au méme instant, il est souvent difficile de faire la part
entre les variabilités spatiales et temporelles comprises dans les résultats. Face a ce
probléme plusieurs réponses ont été proposées, telle la méthode de relocalisation (voir
Rixen et Beckers, 2002) ou les méthodes d’interpolation spatio-temporelles (voir par
exemple Kliem et Greenberg, 2003), mais si aucune d’entre elles n’emporte 1’adhésion de
toute la communauté scientifique elles requiérent toutes d’avoir a disposition une densité
de données trés supérieure a la notre. Dans notre cas, une premicre idée pour étudier les
variations saisonniéres des champs de température et salinité est de mener une étude par

leg, soit grouper les données par périodes de six semaines a peu preés. La question se pose
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alors tout de méme de savoir si cette solution offre le meilleur compromis entre non
synopticité et densité de données. En effet, pour pouvoir mener a bien nos calculs
d’interpolation, il est nécessaire d’utiliser un nombre de données minimum, réparti le

mieux possible sur I’ensemble de notre région d’étude.

Afin d’évaluer la synopticité des données a notre disposition, nous avons utilisé
deux méthodes. Tout d’abord, nous avons étudié les données leg par leg en focalisant
notre attention sur les températures de surface. Le choix de la température de surface est
justifié par le fait que c’est le paramétre le plus dynamique et qu’il présente des variations
trés rapides, notamment au début de 1’été. Afin d’évaluer ’amplitude des variations
temporelles apparue en cours d’échantillonnage, nous avons recherché la plus importante
différence de température observée en un méme site au cours de chaque leg et I’avons
comparée a la plus importante différence de température observée entre deux stations
échantillonnée consécutivement. Cette étude rapide, nous a montré qu’entre le début et la
fin d’un leg, l’intervalle de temps est parfois suffisant pour que les paramétres
environnementaux varient significativement. Cela implique que deux profils de
température, effectués a la méme station ou a deux stations proches, I’un au début, I’autre
a la fin d’un méme leg peuvent présenter des valeurs sensiblement différentes. Cet état de
fait est illustré par la figure 3.2 sur laquelle les cercles rouges mettent en évidence deux
profils, proches dans 1’espace mais échantillonnés 1’un en début, I’autre en fin de leg. La
différence de température observée entre les deux stations concernées est supérieure a la
variabilité spatiale maximale observée pour deux profils consécutifs (cercles verts). Il
devient alors légitime de considérer que cette différence a pour origine une variation
temporelle de la température, intervenue au cours de la période écoulée entre les deux
mesures. Ainsi, il est apparu nécessaire de trouver un moyen pour que cette variabilité
temporelle ne vienne pas s’introduire dans nos interpolations ou elle deviendrait

indiscernable de la variabilité spatiale naturelle. Ceci nous a donc poussé a rechercher

une autre méthode de regroupement temporel des données.
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Figure 3.2 : Répartition temporelle des stations visitées au cours du leg
ArcticNet 0603 (a.) et température de surface (10 m) mesurée a ces stations

(b.). La couleur associée a chaque point représente soit le jour

d’échantillonnage (jour de 1’année 2006), soit la température (°C).
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L’autre méthode que nous avons choisie est I’utilisation des séries temporelles
issues des mouillages pour déterminer les périodes majeures de variations des parameétres
a étudier et choisir les dates entre lesquelles grouper les données. Les conclusions de
cette analyse sont que, comme nous le verrons en détail au chapitre IV., les signaux de
température et salinité enregistrés par les mouillages présentent des variations
importantes sur de courtes échelles de temps (voir par exemple figure 4.10) et que les
événements majeurs du cycle saisonnier se produisent souvent au milieu d’un /eg. Par
ailleurs, entre deux sites voisins, les variations enregistrées ne trouvent pas
nécessairement de correspondance ou bien encore un décalage temporel peut exister. Il
est donc trés difficile de découper 1’ensemble des séries temporelles selon de courtes
périodes de temps communes. Enfin, I’obligation de maintenir une densité acceptable de
données ne nous permet pas de grouper et d’interpoler sur les courtes échelles de temps
car nous manquerions de points de mesures. Ainsi nous avons fait le choix de grouper les
données par saison, en excluant ’hiver au cours duquel seules des données a la station

fixe ont été enregistrées.

Période Leg Cast Date début Date fin

Fall 02 0202 tous 22 sept. 2002 17 oct. 2002
Fall 03 0303 2 -fin 30 sept. 2003 14 oct. 2003
0304 tous 18 0ct.2003 20 nov. 2003
Spring 04 0404 41 - fin 4juin 2004 22 juin 2004

0405 1-38 25juin 2004 6 juil. 2004

Summer 04 0405 39 - fin 6juil. 2004 2 aolt 2004
0406 tous 6 aolit 2004 12 aout 2004
Fall 05 0501 72-132 31 aolit 2005 13 sept. 2005
Fall 06 0603 4-73 30 sept. 2006 19 oct. 2006

Tableau 3.3 : Paramétres de regroupement des données pour l’analyse

objective selon 6 saisons distinctes.

Nous avons donc groupé nos données selon six saisons résumées par le tableau
3.3. Ce découpage temporel nous permettra de discuter des variations saisonniéres grace
a ’enchainement des saisons Fall03, Spring04 et Summer(04. Par ailleurs, la répétition

des échantillonnages automnaux (Fall02, Fall03, Fall05 et Fall06) nous permettra
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d’appréhender les variations interannuelles. Pour confirmer la validité de nos choix de
périodes, nous avons mené de nouveau 1’analyse des données de température de surface,
mais cette fois saison par saison. Les résultats obtenus (non présentés) nous montrent que
les périodes choisies sont bien adaptées a nos données et limitent ’impact des variations
temporelles sur l’interpolation. Les intervalles de temps existant entre les mesures
réalisées a des stations proches n’engendrent pas de différences significatives dans les
températures observées. Dans les quelques cas (trois au total) ou de telles différences sont
apparues, le choix a été fait de retirer le point de mesure le moins cohérent par rapport

aux données environnantes.

3.3.2. Analyse objective

L’une des étapes les plus sensibles d’une analyse objective réside dans le choix
des parameétres définissant le modéle de semi-variogramme. En effet, comme 1’exprime
clairement Journel et Huijbregts (1978), ce modéle définit comment la variable interpolée
évolue dans I’espace et quel lien existe entre les observations faites de cette variable en
différents points, en fonction de la distance qui les sépare. En d’autre terme, le modéle de
semi-variogramme doit a lui seul représenter les effets des processus physiques a
’origine des différences observées entre les points de 1’espace. Ainsi, le choix de ces
paramétres est motivé tant par les propriétés intrinséques des données a interpoler que par
la connaissance des processus a 1’origine de ces propriétés. Il est donc préférable de
connaitre a priori les processus responsables des variabilités temporelles et spatiales du

parametre étudié pour pouvoir mener a bien une analyse objective.

Nombre de modéles : Compte tenu de toutes ces considérations, il semble
maladroit de réaliser les analyses objectives de toutes les saisons décrites par le tableau
3.3 avec les mémes paramétres. De méme, il n’y a pas a priori de raison pour que ces
parametres soient applicables indifféremment a toutes les couches qui composent la
colonne d’eau. Avec cette idée en téte, nous avons mené une étude préliminaire pour
déterminer s’il fallait définir un modéle de semi-variogramme par saison et s’il en fallait

également un par couche. Nous avons ainsi étudié les profils moyens de température
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potentielle et de salinité (8 et S, figure 3.3) pour chaque saison afin de définir les
principales couches qui le compose. Nous avons ensuite calculé pour chaque paramétre,
pour chaque saison et pour plusieurs profondeurs la distance maximum de corrélation,
définie comme étant la distance pour laquelle le corrélogramme réel devient nul. En
associant ces deux résultats nous avons déduit le nombre de modele de semi-

variogramme nécessaire a notre étude.

Les profils moyens pour les trois saisons (figure 3.3) sont trés similaires, a
I’exception des couches de surface pour lésquelles des différences significatives sont
observées. En effet, si les dix premiers métres de la colonne d’eau semblent assez bien
mélangés au printemps, avec une salinité proche de 27, une température de surface juste
inférieure a -1°C et une déviation standard faible, les profils d’été et d’automne ne
laissent pas apparaitre la présence d’une couche mélangée. Cet état de fait a pour origine
la grande variabilité spatiale observée en surface a I’été et a I’automne qui a pour effet de
faire apparaitre une stratification dans les premiers métres de la colonne d’eau lors du
calcul des profils moyens. Cependant, 1’étude individuelle des profils montre la présence
d’une couche mélangée de surface d’épaisseur faible et variable (entre 3 et 15 m) pour
ces deux saisons. Ces profils moyens nous montrent que la température de surface atteint
son maximum durant I’été avant de diminuer drastiquement a 1’automne. En dehors de
ces variations attribuables au cycle annuel d’évolution de la couche mélangée de surface
(ou PML, voir chapitre IV.), les profils de 8 et S montrent une grande stabilité au fil des
saisons. Ainsi, il est possible d’identifier, de la méme fagon que dans la section 4.4.1., la
superposition des masses d’eau d’origine Pacifique (BSSW et BSWW) entre 50 et 150 m,
de la thermocline arctique (ATh) entre 150 et 300 m, de la couche atlantique (AL) au-
dela de 300 m et des eaux de fond du bassin canadien (CBDW) au-dela de 800 m (masse
d’eau non visible sur la figure). En termes de stabilité, les profils de N? (fréquence de
Brunt-Vaissala, voir équation 4.1) montrent la présence d’une pycnocline autour de dix

metres en été et a I’automne, probablement associée a la limite inférieure de la PML. Au

printemps, cette pycnocline est moins marquée, en réponse a 1’augmentation de la salinité
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Figure 3.3 : Profils moyens de salinité (gauche), température (centre) et

fréquence de stabilité (droite) pour les saisons de printemps (haut), d’été

(milieu) et d’automne (bas). Sur chaque profil, la déviation standard est

ajoutée en pointillés (moyenne +/- déviation standard).
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de surface au cours de I’hiver. La représentativité des ces profils moyens, est confirmée

lors de leur comparaison avec ceux déja publiés, notamment par Kuikov et al. (1998).

En ce qui concerne la distance maximale de corrélation (d.), seul le calcul effectué
avec les données d’automne (figure 3.4) permet d’obtenir un résultat exploitable. En
effet, les profils obtenus avec les données de printemps et d’été présentent une variabilité

trop importante pour permettre d’en tirer une quelconque information.

20+
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Figure 3.4 : Distances maximales de corrélation pour les parameétres 6 et S
(pointillés bleus et rouges) calculés pour la saison d’automne, superposés aux

profils moyens correspondants (traits pleins bleu et rouge).

Sur les profils d’automne apparait une bonne relation entre masses d’eau et
distance de corrélation. La PML, dont la caractéristique principale est d’étre soumise aux
effets de I’atmosphére et d’étre trés variable, présente une corrélation relativement faible,

elle aussi variable. Les eaux pacifiques par contre sont fortement corrélées (d. ~ 100 km),
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a cause de la grande stabilité de leurs paramétres dans le temps. En ce qui concerne la
thermocline arctique, elle montre une corrélation faible malgré une stabilité comparable a
celle des eaux pacifiques (d; ~ 30 km). Ceci est explicable par le fait que la stratification
au sein de cette couche est trés importante. Ainsi, le moindre déplacement vertical de
cette thermocline entraine tout de suite 1’apparition de gradients horizontaux significatifs.
Plus profondément, la couche atlantique, présente des distances de corrélations
maximales importantes (d; > 100 km) pour les mémes raisons que les eaux pacifiques.
Malheureusement, passé 500 métres de profondeur, le nombre de données disponible
devient assez faible et il est impossible de calculer d. de fagon précise. Les trés faibles
valeurs obtenues en profondeur sont simplement causées au manque de données et il
apparait hasardeux d’essayer de définir un modéle de variogramme pour la couche de
fond. Cependant, il est légitime de penser que cette couche présente des variations
spatiales comparables a celle de la AL et qu’un modéle adapté pour 1'une le sera

également pour I’autre.
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Figure 3.5: Nombre de points par intervalle de distance (haut), semi-
variogrammes réel (cercles) et modélisé (trait, milieu) et corrélogramme réel
(bas) calculés pour la température (gauche) et la salinité (droite) a 20 m pour

la saison d’automne.
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Ainsi, notre étude préliminaire nous montre qu’il ne faut non pas réaliser nos
analyses objectives avec un seul modéle de semi-variogramme mais bien en définir
plusieurs. Le nombre de ces modéles s’éléve a douze, soit quatre par saison, un pour

chaque couche (PML, BSW, ATh et AL/CBDW).

Types de modéles et paramétres de krigeage : Le nombre de modéles de semi-
variogrammes différents utilisés en analyse objective est relativement important.
Théoriquement, il est méme possible pour chaque semi-variogramme calculé d’ajuster
une fonction analytique par méthode des moindres carrés (Gratton, 2002). Néanmoins les
deux types de modéles les plus fréquemment utilisés sont les modéles exponentiel et
gaussien et c’est principalement ces deux types que nous avons testé sur notre jeu de
données. Apres avoir effectué ces tests, il est apparu que le type de semi-variogramme le
plus adapté a nos données est le modele exponentiel (exprimé par 1’équation 3.4), car

c’est celui qui minimise 1’erreur totale normalisée par rapport au semi-variogramme réel.
3 ,
y(h) =C (1 —e a) + Cy (équation 3.4)

Ou y(h) est la semi-variance a la distance 4, a détermine la portée, C détermine la
valeur du palier et exprime la variance maximale associée au résultat d’interpolation (Cy
+ C), et Cy est la semi-variance pour 4 = 0 appelé effet de pépite et défini par 1’équation
3.5

lim,_ o+ y(h) = Cy (équation 3.5)
Dans notre cas nous n’avons pas considéré d’effet de pépite car les paramétres

étudiés sont continus dans ’espace et que les mesures séparées par de faibles distances

montrent en général une faible variabilité. Ainsi dans nos modeles de variogramme, nous

avons fixé Cy= 0.




Ainsi, pour chaque saison et seize profondeurs comprises entre 5 et 600 m, nous

avons ajusté un modele de semi-variogramme et avons sauvegardé les résultats (exemple

en figure 3.5). Nous avons mené cette étude sur une distance maximum h de 100 km car

nous avions choisi, au vu des résultats, de ne pas prendre en compte dans 1’analyse

objective les points séparés par une plus grande distance. Dans les cas ou la distance de

corrélation d. était inférieure a cette valeur maximale, nous avons fait un second

ajustement en ne prenant pas en compte les distances supérieures a d.. Nous avons ainsi

obtenu pour chaque saison et chaque profondeur des valeurs de a et ¢ calculées avec

toutes les distances inférieures a 100 km (a(100) et c(100) respectivement) et une valeur

a(d,) et c(d.) calculée avec seulement les distances inférieures a d. lorsque nécessaire. Les

résultats obtenus avec cette analyse sont illustrés par le tableau 3.4.

Couche Prof. Dist. Corr. a(100) ¢ (100) a(dc) c(dc) a c am Cm
5 170 5484 1,59 / / 5484 1,59

1 20 50 2568 1,59 11,16 1,16 1842 1375 29 1,06
40 110 1463 0,22 / / 1463 0,22
60 50 864 0019 1,12 0,017 488 0018

’ 7k 230 845 0,014 / / 845 0,014 9 0.01
90 160 592 0,012 / / 592 0,012 j
100 110 15 0,013 / / 15 0,013
150 30 13,96 0,054 0,076 0,036 7,018 0,045

3 200 30 63,81 0,16 55 0,14 59,405 0,15 25 0.05
250 30 46,65 0,037 15 0,013 30,825 0,025 ’
300 50 15 00017 15 0,0015 15 0,0016
350 100 15 0,0009 / / 15 0,0009
400 110 15  0,0003 / / 15 0,0003

4 450 120 15 0,0001 / / 15 0,0001 15 0,0006
500 70 15 2E-05 15 2E-05 15 2E-05
600 0 / / / / / /

Tableau 3.4 : Résultats de 1’étude menée pour la salinité a I’automne pour les

paramétres de krigeage (profondeur en m et distance de corrélation en km).
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Nous avons définis les paramétres moyens an, et cy utilisés pour chaque couche
dans la phase d’analyse objective comme étant la moyenne des paramétres a et ¢ attribués

a chaque profondeur. Ces derniers ont été calculés de la fagon suivante :

{a =a(100)

b = b(100) (équation 3.6, pour d. > 100 km)

{a = 1/2[a(100) + a(d,)]
b = 1/2[b(100) + b(d,)]

(équations 3.7, pour d, < 100 km)

Ce choix résulte d’un compromis entre les études des semi-variogrammes
réalisées avec chacun des paramétres. En effet, bien que les parameétres a(dc) et c(d.)
semblent a priori mieux adaptés dans les cas ou d. < 100 km, les résultats graphiques ne
concluent pas clairement en ce sens car les modeles de variogramme ajustés avec
seulement les points pour lesquels la distance est inférieure a d. n’épousent pas toujours

mieux les points de mesure que ceux ajustés avec I’ensemble des points.

3.3.3. Champs saisonniers

Pour décrire au mieux les variations saisonniéres et spatiales des champs de
température et salinité dans toute notre région d’étude, nous avons choisi de représenter
le résultat de nos interpolations selon trois formes différentes. D’abord, nous avons tracé
chacun de ces parameétres par couche et par saison. Nous avons ainsi choisi quatre
profondeurs représentatives des couches définies plus haut. La PML est représentée par la
profondeur 25 m, les eaux BSW par la profondeur 100 m, la ATh par 200 m et la couche
AL par 400 m. Les figures ainsi réalisées sont présentées en annexe 2. Dans un second
temps, nous avons tracé deux sections pour chaque parametre et chaque saison. Ces deux
sections, les mémes d’une saison a 1’autre, ont été choisies pour représenter 1’évolution
des paramétres depuis le plateau du Mackenzie vers le large et entre la mer de Beaufort et
le golfe d’Amundsen. Ainsi la premiére est tracée en suivant le 134™™ paralléle Ouest
alors que la seconde relie les points situés a 73°N / 134°0 et 70°N / 120°0 et traverse le

golfe d’Amundsen de part en part (figure 3.6). De cette fagon, nos deux sections se
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rejoignent a leur extrémité nord et représentent bien les variations spatiales des
paramétres 0 et S. Dans la suite du texte, ces deux sections porteront respectivement les
noms de section Beaufort et section Amundsen. Enfin, nous avons tracé dans un
troisiéme temps, la profondeur de I’isotherme 6 = 0°C, marquant la limite supérieure de
la AL. 11 est a noter que ’ensemble de ces interpolations a été calculé en coordonnées

MTU afin de respecter les distances réelles entre les stations.
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Figure 3.6 : Position des deux sections (tirets noirs) utilisées pour I’étude des

propriétés de I’océan.

Couches de surface : Les conditions au sein de la PML, représentées par les
cartes de température et salinité a 25 m (annexes 2.1 et 2.2) montrent une trés grande
variabilité. Parmi les six saisons, les deux plus éloignées dans le temps (Fall02 et Fall06)
sont celles qui présentent les conditions les plus similaires. Cette similarité, trés
remarquable sur les données de salinité trouve une explication dans le fait que ces deux

ériodes ont été échantillonnées a une méme période de 1’année.
p
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Figure 3.7 : Sections de température le long des sections Beaufort (gauche) et
Amundsen (droite) pour les saisons Fall02 (a. et b.), Fall03 (c. et d.), Spring04
(e. et f.), Summer04 (g. et h.), Fall0S5 (i. et j.) et Fall06 (k. et 1.).
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Figure 3.8 : Sections de salinité le long des sections Beaufort (gauche) et
Amundsen (droite) pour les saisons Fall02 (a. et b.), Fall03 (c. et d.), Spring04
(e. et f.), Summer04 (g. et h.), Fall05 (i. et j.) et Fall06 (k. et 1.).
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A I"automne 2002 (Fall02), la température présente une variabilité modérée, avec
deux minima visibles au nord du cap Bathurst et dans le sud de la baie de Franklin et un
léger maximum au centre du golfe d’Amundsen. En termes de salinité, les différences
observées sont plus importantes avec deux minima au centre du golfe et dans le sud de la
baie de Franklin (S < 26) et des maxima au nord du cap Bathurst (S ~ 31.5) et dans 1’est
du golfe. Pour cette année, aucune information n’est disponible dans I’ouest de la région.

L’automne 2003 (Fall03), échantillonné un peu plus tard dans la saison, présente
lui aussi certaines similitudes avec 1’automne 2002. Comme en 2002, une masse froide
occupe le sud de la baie de Franklin et le nord-ouest du cap Bathurst mais celle-ci s’étend
a tout le centre de la région et le sud du golfe d’ Amundsen. Dans 1’ouest, un maximum de
température est observé mais la trop faible quantité de données ne permet pas d’en
évaluer la représentativité. A 1’est par contre, dans le golfe, une bande d’eau relativement
chaude longe le sud de I’ile de Banks et est observée en de nombreux points. Le golfe est
ainsi divisé en deux régions qui présentent des températures trés différentes (-1.5 a 0.5°C
du sud au nord). Sur la carte de salinité, les variations ne suivent pas celles de
température. Seuls deux maxima locaux sont observés au nord des caps Bathurst et Parry
(S ~ 31.5) alors que les régions a I’est du golfe et au large du plateau montrent des
salinités relativement faibles (S ~28).

Le printemps 2004 (Spring04) est sans conteste la saison la plus froide et la plus
homogeéne en température parmi les six échantillonnées avec une moyenne proche de -
1.5°C, exception faite de la région directement au nord et a 1’est du cap Bathurst ou
apparait une masse d’eau nettement plus chaude (8 ~ 0°C). Le champ de salinité ne
présente pas la méme homogénéité bien que la valeur moyenne soit la plus élevée des six
saisons. Des maxima de salinité sont observés d’ouest en est en bordure du plateau dans
le canyon Mackenzie, au nord du cap Bathurst ainsi que dans le sud du golfe
d’ Amundsen.

A 1’été 2004 (Summer04), une masse d’eau chaude (6 ~ 1.5°C) apparait dans la
baie de Franklin et s’étend vers le nord en direction de la mer de Beaufort.

Malheureusement, le manque de données a ’est du cap Parry ne nous permet pas de

savoir si cette masse chaude s’étend également vers 1’est ou si elle est confinée




localement. Par ailleurs, un second point de température élevé est observé a I’ouest du
cap Bathurst et pourrait appartenir la méme masse d’eau. La encore, le manque de
données entre ces deux régions ne nous permet pas de conclure a ce sujet. L’ouest de la
région d’étude est a cette période occupé par des masses d’eau bien plus froides (0 ~ -
1°C) contrairement au nord et a I’est du golfe d’ Amundsen plus proches de 0°C. Ainsi,
les différences de température observées sont trés importantes (-1 < 6 < 1.5°C) et sont les
plus grandes des six saisons. En termes de salinité, 1’été 2004 est assez homogene a cette
profondeur, mis a part le nord du cap Bathurst et le canyon Mackenzie qui présentent des
maxima locaux. Pour le reste, la salinit¢é moyenne observée est légérement plus faible
qu’au printemps précédent.

L’automne 2005 (Fall 05) est caractérisé par une faible densité de données, ce qui
handicape notre analyse. Malgré cela, cette saison semble étre nettement plus chaude que
toutes les autres et présente, comme a 1’été 2004, une masse d’eau chaude dans le sud du
golfe d’Amundsen s’étendant vers le nord. Cette fois, la présence de données a ’est du
cap Parry nous laisse voir I’étendue de cette masse d’eau vers I’est. L’ouest de la région
semble également occupé par une masse d’eau similaire, bien que le petit nombre de
données nous oblige a étre prudent. Le nord du golfe ainsi que le centre de la région sont
eux sous I’influence d’une masse d’eau bien plus froide et le golfe est une fois de plus
divisé selon son axe est-ouest avec de fort gradient de température (-0.5 a 2° du nord au
sud). En ce qui concerne la salinité, le champ observé est relativement homogene. Seuls
quelques maxima apparaissent, au nord du cap Bathurst, proche du site de mouillage
CA18 et au sud-ouest de 1’1le de Banks.

Enfin, comme nous ’avons déja évoqué, 1’automne 2006 (Fall06) est assez
semblable a 1’automne 2002 pour ce qui est de la température. Dans le golfe, des
différences importantes apparaissent entre le sud (8 ~ -1°C et S ~ 31.5) et le nord (6 ~
1°C et S ~ 29.5) bien que ces différences soient plus importantes en température qu’en

salinité.

Couches profondes : Contrairement a celles de surface, les couches profondes ne

montrent aucune différence saisonniére significative et trés peu de variabilité spatiale.
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Cette constatation est d’autant plus vraie que 1’on s’enfonce en profondeur et trouve
principalement son explication dans la diminution de I’impact des phénomeénes de surface
avec la profondeur. A 100 m (annexes 2.3 et 2.4) les variations spatiales sont faibles mais
encore visibles. A cette profondeur, une différence de température semble apparaitre
systématiquement entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen, ce dernier étant plus
froid de quelques dixiémes de degrés, excepté a 1’automne 2005. Seuls les automnes
2003 et 2006 présentent des valeurs extrémes, mesurées en bordure du plateau
continental a proximité du canyon Mackenzie et également visibles sur les champs de
salinité. En dehors de ces valeurs extrémes, ces derniers ne laissent apparaitre aucune
différence systématique entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. Ainsi, mis a
part ces dernieres observations particulieres, les champs de salinités a 100 m ne montrent
ni variabilité spatiale, ni variabilité saisonniéres. Cette constatation reste valable pour les
champs a 200 et 400 m (annexes 2.6 et 2.8) qui présentent eux aussi une homogénéité
importante contrairement a ceux de température (annexes 2.5 et 2.7), trés variable a 200
m. En effet, les différences spatiales de température a cette profondeur sont plus
importants que celles observées a 100 m mais ne présentent aucun schéma particulier, ni
différence systématique entre mer de Beaufort et golfe d’Amundsen. Le champ a 400 m

par contre, montre une variabilité similaire a celui de salinité, extrémement faible.

Sections et profondeur de I’isotherme 0°: Les sections de température et salinité
(figures 3.7 et 3.8) nous montrent une fois de plus que la structure de la colonne d’eau
n’évolue pas (ou peu) avec les saisons et les années en dessous de la PML. Elles
permettent également de compléter la vision offerte par les champs horizontaux (annexes
2.1 a 2.8). Ainsi les maxima de température observés a 1’été 2004 (annexe 2.1-d.) et
I’automne 2005 (annexe 2.1-e.) sont bien visibles sur les figures 3.7-h. et 3.7-j. et
s’étendent jusqu’a 50 m de profondeur. En revanche, la section Beaufort coupant le
plateau du Mackenzie au printemps 2004 (figure 3.7-e.) nous montre ’existence d’un
autre de ces maxima en développement et n’ayant pas encore atteint 25 m de profondeur.
Contrairement a 1’image donnée par les champs a 25 m, I’automne 2006 présente une

différence majeure avec 1’automne 2002 sous la forme d’un maximum de température en
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surface, du méme type que ceux observés au printemps et a 1’été 2004, visible sur la
figure 3.7-1. Ainsi la température a 25 m est selon la saison supérieure, égale ou inférieure
a celle de surface. De méme pour la salinité, les sections automnales montrent des valeurs
extrémement faibles en surface, non visibles sur champs a 25 m et seules les mesures du

printemps 2004 nous montrent le cas ou salinité a 25 m et en surface sont proches.
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Latitude

Spring04
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Figure 3.9 : Profondeur (m) de I’isotherme 6 = 0°C (limite supérieure de
I’AL) pour les saisons Fall02 a Fall06.
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En profondeur, les sections nous montrent que la stratification en mer de Beaufort
est bien plus réguliére que dans le golfe d’Amundsen. En d’autres termes, la profondeur
des isothermes et isohalines semble perturbée au passage du point le plus haut du seuil
séparant le golfe d’Amundsen de la mer de Beaufort, au nord du cap Bathurst. Ces
perturbations engendrent des oscillations verticales des différentes masses d’eau, visibles
notamment sur la position de 1’isotherme 0°. Cette idée est confirmée par la figure 3.9 sur
laquelle, la position de cette isotherme est tracée pour toute la région. En utilisant
I’évaluation de I’erreur associée a I’interpolation des champs de température et salinité
par analyse objective, il est possible de savoir si ces variations sont représentatives d’ une
réalité physique. Pour ce faire nous avons estimé 1’erreur verticale sur la position des
isolignes (AP, en meétres) associée au AB (ou AS) issus de I’erreur d’interpolation en
exploitant I’information fournie par les profils moyens (section 3.3.2.). Cette estimation
nous a montré que 1’erreur sur 1’estimation des parametres 0 et S engendre une incertitude
sur la position verticale des isolignes de 1’ordre du meétre au cceur de la ATh (autour de
200 m de profondeur). Ce résultat s’explique par la trés importante stratification de
I’océan Arctique et permet de conclure que les déplacements verticaux des isolignes de
température et salinité observées sont représentatifs de phénomeénes réels. Il apparait ainsi
clairement que si de telles variations verticales sont visibles en mer de Beaufort,
principalement le long de la pente continentale, elles sont beaucoup moins importantes
que celle observées dans le golfe d’Amundsen. En particulier, des différences notables
apparaissent entre le sud et le nord du golfe pour plusieurs saisons (Fall03, Spring04,
FallO5 et Fall06), superposées a des fluctuations a faibles échelles de distance.

Enfin, ces sections nous montrent qu’il existe des différences en profondeur entre
le golfe et la mer de Beaufort. Dans le fond du golfe d’Amundsen, les températures et
salinités mesurées sont plus faibles que celles au large du plateau et cette différence est
plus marquée en température. Sur les figures 3.7-i. et 3.7-k., un noyau d’eau chaude
semble apparaitre le long de la pente continentale mais ses caractéristiques laissent penser
qu’il s’agit de la couche atlantique (AL) dont I’étendue horizontale n’est pas

correctement restituée par 1’analyse objective a cause du manque de donnée au nord de la

section.




3.4. Circulation régionale, évolution saisonniére
3.4.1. Méthode

Apreés avoir étudié les propriétés régionales de la colonne d’eau (section
précédente), nous avons cherché a décrire la circulation sur cette méme région. En effet,
bien que certains éléments de cette circulation aient déja ét€é mis en évidence lors
d’études précédentes (Kulikov et al., 1998, Ingram et al., 2009), aucune d’elle n’a permis
d’avoir une vue d’ensemble et de faire le lien entre la circulation au large du plateau du
Mackenzie et celle au sein du golfe d’Amundsen. Heureusement, la répartition spatiale
des mouillages et la distribution verticale des instruments durant le programme CASES

(figure 2.2 et tableau 3.2) nous a donné la possibilité de mener cette étude a bien.

Couche Prof. (m)
PML 0-50
BSW 50 - 150
ATh 150 - 300
uAL 300 - 500

Tableau 3.5 : Dénomination et limites verticales des couches choisies pour la

description régionale de la circulation.

Pour ce faire, nous avons utilisé les données de courant a notre disposition,
enregistrées par les mouillages au cours de I’année 2003-2004. Verticalement, nous
avons choisi de faire notre description par tranche de profondeurs, dont les limites ont été
dictées par la position des instruments ainsi que par la volonté de permettre une analyse
d’ensemble en faisant correspondre ces couches avec celles étudiées et décrites dans la
section précédente. Pour chacune de ces couches, une profondeur représentative a été
choisie, principalement en fonction du nombre d’instruments immergés. Ainsi, nous
avons définit quatre couches a étudier (tableau 3.5), limitées par les profondeurs 50, 150,
300 et 500 m correspondant respectivement a la PML, la BSW, la ATh et la partie

supérieure de la AL (que nous nommerons uAL pour upper Atlantic Layer).

Malheureusement, la trop faible quantité d’informations disponibles pour les couches
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plus profondes ne nous a pas permis de mener une analyse de la circulation au-dela de

500 metres, en effet seuls deux sites (CAll et CA12) étaient équipés d’instruments

immergés a ces profondeurs.

Figure 3.10: Séries temporelles de vitesses de courant (cm sec’),
composantes Est (U, haut), Nord (V, centre) et norme du vecteur (bas)
enregistrées au site CA10 a 52 m. Les traits discontinus verticaux représentent
les limites des périodes numérotées de 1. a VIL identifiées sur les séries

temporelles du groupe Beaufort et résumées par le tableau 3.6.

Temporellement, notre approche a été de nous baser sur I’étude des séries de
données pour définir des périodes d’analyses plutét que d’utiliser des arguments
théoriques comme 1’ont fait Ingram et al. (2009) avec les mémes données et pour la
méme période de temps. En effet, dans leur étude, Ingram et al. analysent leurs données

de courant en les groupant selon les quatre saisons formant le cycle saisonnier régional
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décrites au chapitre 1. Notre choix s’appuie sur deux constatations. Premiérement, la
correspondance entre les saisons utilisées par Ingram et al. et les périodes apparentes sur
les séries temporelles n’est pas toujours exacte. Deuxiémement, le nombre de périodes
mises en évidence est supérieur a celui utilisé par Ingram et al. dans leur étude. De ce fait,
notre méthode nous permet de décrire avec plus de finesse les variations de la circulation
dans la région CASES entre 2003 et 2004 et de ne pas grouper entre elles des données
issues de périodes différentes. Ainsi, nous avons étudié visuellement 1’ensemble des
séries temporelles de courant et avons repéré les dates des changements majeurs de
direction ou d’intensité, comme le montre I’exemple de la figure 3.10. Pour le découpage,

nous avons conservé les dates communes a 1’ensemble des séries.

Periode Beaufort Amundsen Date
1 <302 <302 29 oct.
2 302 - 336 302 - 336 2 dec.
3 336 - 395 336 - 369 5 janv.
4 369 - 395 29 janv.
5 395 - 524 395 -450 25 mars
6 450 - 493 7 avr.
7 493 - 524 7 juin
8 524 - 580 524 - 549 2 juil.
9 549 - 580 2 aolit
10 580 - 600 580 - 600 22 aofit
11 600 - 638 600 - 638 29 sept.

Tableau 3.6 : Dates de début et de fin de chaque période apparaissant dans les

séries temporelles de courant pour les groupes Beaufort et Amundsen.

Au cours de cette analyse, nous nous sommes rendu compte que les instruments
placés dans le golfe d’Amundsen présentaient une variabilité supérieure a celle des
instruments mouillés au large du delta du Mackenzie. Cette constatation nous a poussé a
grouper les mouillages selon deux catégories, I'une a 1’extérieur du golfe (catégorie
Beaufort), ’autre a l’intérieur (catégorie Amundsen). Les dates définissant les sept
périodes du groupe Beaufort et les dix périodes du groupe Amundsen sont résumées par

le tableau 3.6. Heureusement pour nous, la correspondance entre les périodes des deux
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groupes est bonne, ainsi les trois périodes en plus du groupe Amundsen sont des sous-
divisions de certaines du groupe Beaufort. Cette constatation nous permet déja de penser
que les schémas locaux de circulation dans la région CASES sont liés entre eux et
doivent étre soumis a des contraintes communes.

Une fois cette étape terminée, nous avons calculé les moyennes des deux
composantes des vitesses (U et V) pour chaque couche et chaque période. L’analyse des

vitesses obtenues nous a permis de décrire la circulation moyenne sur toute la région
CASES.

3.4.2. Résultats

L’ensemble des résultats de cette étude est présenté en annexe 3 et une synthése
est exprimée par les figures 3.11 et 3.12 sur lesquelles sont tracée les valeurs moyennes
annuelles des vitesses mesurées. Dans le sud de la mer de Beaufort, les mesures
enregistrées autour de 50 m par les six mouillages équipés de capteur a cette profondeur
montrent une circulation a deux régimes opposés. Entre les périodes 1 et 7 (de I’automne
a début juin, voir tableau 3.6) les trois mouillages CA04, CA07 et CA12, tres proches les
uns des autres sont sous 1’influence d’un flux orienté au sud-ouest. A partir de la période
8 et jusqu’a la fin des enregistrements (i.e. jusqu’en septembre) cette tendance s’inverse
aux sites CA04 et CAO7 qui s’orientent alors au nord-est mais demeure inchangée a
CA12 (le plus au large). Dans ’ouest de la région, le mouillage CA10 (le plus proche de
la cote et au centre du canyon Mackenzie) enregistre un flux de nord constant sur toute
I’année. Un peu plus au nord et face au canyon Mackenzie, le site CA11 subit un courant
similaire jusqu’au début de I’hiver (périodes 1 a 4) puis s’oriente au nord-est jusqu’au
début du mois d’aofit avant de devenir fluctuant pour le reste de 1’été. Au nord-est de
CA10, la direction des courants a CAQ9 varie peu au cours de 1’année (orientation nord-
est) mais leur intensité diminue fortement au cours de I’hiver (périodes 5 a 7). Malgré ces
fluctuations, la moyennes annuelle des vitesses mesurées (figure 3.11) montre un flux
orienté au sud-ouest et concorde bien avec le sens de circulation imposé par la gyre de

Beaufort.
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Parallélement, dans le golfe d’Amundsen, les données enregistrées par les sept
mouillages semblent indiquer un schéma de circulation assez constant. Mis a part les
périodes 1 et 2 pour lesquelles les vitesses enregistrées aux sites CA03, CA0S5, CAlS et
CA16 sont trés faible, ce schéma indique un flux entrant constamment dans le golfe pres
de I'fle de Banks (CA16) et sortant au nord du cap Bathurst (CA0S5 et CA1S5). Entre les
périodes 3 et 7, les données des sites CA16, CA08, CA06 et CA20 montrent qu’une part

du flux entrant dans le golfe est déviée vers le sud en direction de la baie de Franklin.
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Figure 3.11 : Moyennes annuelles des vitesses mesurées a 50 m (bleu clair) et

100 m (bleu foncé€) par I’ensemble des appareils de mesures disponibles.

Selon les périodes (comme au cours du mois de décembre par exemple), une
branche de ce courant se sépare vers 1’ouest et le mouillage CA06 en direction de la sortie
du golfe. Temporairement (période 6), le flux entrant s’élargit jusqu’au site CA1S5 ou les

courants s’inversent alors. A la fin de I’hiver (au mois d’avril), toutes les mesures dans le
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golfe montrent un net ralentissement de la circulation, qui reprend au début de 1’été
(période 8). A partir de ce moment, le flux 8 CA0S devient plus fluctuant et faible mais
reste orienté vers l’intérieur du golfe. Pour les autres sites par contre, la tendance de
I’hiver se maintient globalement, notamment a8 CA15 et CA16 qui continue d’enregistrer
des flux sortant et entrant respectivement. Tout au long de I’année, les mesures sur le
plateau ( site CAO03, le site le moins profond de tous) montrent des vitesses moyennes

faibles et globalement orientées vers la plus grande ligne de pente (au nord-est).
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Figure 3.12 : Moyennes annuelles des vitesses mesurées a 200 m (vert clair)

et 400 m (vert foncé) par I’ensemble des appareils de mesures disponibles.

A 100 m de profondeur, I’ensemble des données montre que la circulation est
identique a celle décrite pour 50 m. Seule I’intensité des courants differe avec des
vitesses plus importantes en profondeur, et ce pour toute I’année. Le mouillage CA18,

seul site en plus a cette profondeur, enregistre des courants aux directions trés variables
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mais généralement intenses. D’abord orientés au sud, ces courants tournent au nord-est
pour les périodes 2 et 3 puis diminuent énormément avant de revenir au sud et de
disparaitre a nouveau. Ces deux observations sont également valables pour les moyennes

annuelles présentées par la figure 3.11.

A 200 m, ’analyse des données de courant le long de la pente continentale au
large du Mackenzie ne permet pas de dégager de schéma de circulation net. Tout au long
de I’année, les trois mouillages proches CA04, CA07 et CA12 n’enregistrent presque
jamais de directions de courants similaires. Si au cours des périodes 1 a 7, le site CA07
semble montrer une tendance oscillante entre nord-ouest et sud-ouest, ses voisins directs
sont toujours orientés suivant la plus grande pente et toujours en direction opposée 1'un
par rapport a ’autre. Dans le méme temps, les courants 8 CA11, d’abord orientés au sud
en direction du canyon Mackenzie (périodes 1 a 4) s’inversent complétement et passent
en direction du large pour les trois périodes suivantes. Enfin, le site CA13 plus a ’est,
montre une constance particuliére et reste orienté au sud-est en direction du cap Bathurst
pendant presque toute I’année. A la fin du printemps (i.e. a partir de la période 8), les
mouillages CA04 et CAQ7 tournent pour venir s’aligner avec les isobathes en direction
du nord-est, de fagon similaire a ce que nous avons observé pour les couches supérieures.
Cette derniere tendance se maintient au site CA04 jusqu’a la fin ao(t avant de tourner au
nord, précédé par le site CAO7 un mois plus t6t. Plus au large et a 1’ouest, les deux
mouillages CA12 et CA11, adoptent une direction sud qu’ils conservent jusqu’a la fin des
enregistrements. Dans le golfe d’Amundsen a cette profondeur, la circulation observée
tend a s’opposer a celle de surface, exception faite du mouillage CA15 qui présente un
comportement beaucoup plus barotrope que ses voisins directs. Durant tout 1’automne et
jusqu’a la fin du mois de janvier, le mouillage CA0S enregistre un flux entrant orienté au
sud-est. Parall¢lement, le mouillage voisin (CA15) enregistre d’abord la méme tendance
(période 1) puis s’inverse sous 1’influence d’un flux sortant, orienté au nord-nord-ouest.
Plus a I’est, le site CAOS reste assez stable, oscillant entre nord et nord-ouest. Au cceur de
I’hiver (entre février et avril), ce schéma disparait temporairement. Les vitesses

enregistrées a CAOS5 deviennent trés faibles et fluctuantes alors que CA15 repasse au sud-
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est. Finalement, au cours du mois de juin, CAO5 et CA1l5 reprennent leur direction
respective au sud-est et nord-ouest et les conservent jusqu’a la fin des enregistrements au
mois d’aolit avec une accélération des courants a la fin des séries. Durant toutes ces
périodes, le site CA18 est trés fluctuant mais adopte une tendance ouest a partir de février

qu’il conserve jusqu’a la fin.

Au-dela de 200 m, les informations sur les courants se raréfient puisque seuls trois
sites posseédent des instruments autour de 400 m (CAO07, CAl2 et CAIl8) et que
seulement deux (CA1l et CA12) en possédent autour de 800 et 1000 m. Cependant, ces
mesures montrent qu’un flux continu orienté le long des isobathes vers le nord-est passe
au site CA07 a 400 m avec des vitesses moyennes soutenues (figure 3.12). A cette méme
profondeur, les courants a CAl12 sont faibles et trés variables et ceux a CAIl8
majoritairement au sud et sud-est. A 800 m, CA12 montre lui aussi une tendance au nord-
est mais celle-ci disparait avec ’arrivée de 1’été. CA11l quand a lui, enregistre a cette
profondeur des vitesse entrantes puis sortantes du canyon Mackenzie (périodes 1 et 2 puis
3 et 4), et tourne au nord-est en février et devient parallele 8 CA12, puis tourne encore au
sud-est et au sud-sud-est en cours de 1’été. Enfin a 1000 m, CAl1l reste constamment

orienté au sud en direction du canyon alors que CA12 est trés faible et fluctuant.

3.5. Evaluation des composantes géostrophiques

3.5.1. Méthode

Le calcul des composantes des vitesses géostrophiques a partir des champs de
température et salinité apporte souvent de nombreuses informations utiles. Il permet
notamment d’évaluer la part du champ de vitesse engendrée par les propriétés in situ de
I’océan. Bien que nombreux autres parametres soient a 1’origine de ces mouvements (les
marées, le transfert de quantité de mouvement depuis 1’atmosphere), 1’approximation
géostrophique permet souvent d’en obtenir une premicre vision et reste, en 1’absence de
données de courants, la seule information disponible. Bien que cette méthode présente de
nombreuses limitations (voir notamment Pond et Pickard, 1983, pour une explication

compléte de la méthode et une discussion sur sa validité), elle reste encore extrémement
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utile et fréquemment employée. Dans notre cas, la principale motivation a I’origine de ce
calcul est de déterminer si, comme il a été observé le long les cotes de 1’ Alaska (Pickart,
2004), il existe un courant géostrophique a la limite du plateau continental responsable
pour partie des vitesses déja observées par Ingram et al. (2009) et décrite en sections
3.4.2.

Pour faire ce calcul, nous avons utilisé les équations 3.8 et 3.9, telles qu’elles sont

décrites par Pond et Pickard (1983) :

-10  OH
— Tdyn

Uy, = ; T (équation 3.8)
— 2 aden , .
Vy = r = (équation 3.9)

Ou f'est le paramétre de Coriolis (voir détails page 76) et Hy, est la hauteur dynamique,
donnée par 1’équation 3.10 en fonction d’un niveau de référence choisit py, avec a

I’anomalie de densité
Hiyoe = f;; a-dp (équation 3.10)

Le choix du niveau de référence joue toujours un rdle central lors de 1’application
de I’approximation géostrophique. En effet, pour pouvoir calculer le champ de vitesse
absolu, il est nécessaire de faire correspondre ce niveau avec celui auquel le champ de
vitesse est nul. Bien qu’ayant fait débat (voir Olbers et Willebrand, 1984), cette condition
est en général respectée dans 1’océan profond, loin des cotes ol 1’approximation
géostrophique se révéle trés efficace. En océanographie cdtiére, et dans notre cas en
particulier, le choix d’un niveau de référence est compliqué par les trés grandes variations
de bathymétrie existantes. Pour résoudre ce probléme, nous avons utilisé la méthode qui
consiste a calculer les vitesses géostrophiques entre deux stations en ne considérant que
la partie commune des deux profils de mesures. De ce fait, le niveau de référence n’est
pas constant, mais correspond a la profondeur maximale du profil le moins profond

utilisé dans le calcul. Ainsi, le niveau de référence suit la topographie (si les profils se
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rendent jusqu’au fond) ce qui impose une condition de vitesse nulle au fond et peut

parfois étre problématique comme nous le verrons plus loin.

3.5.2. Résultats

Malgré nos efforts, le calcul des composantes géostrophiques sur 1I’ensemble de la
région en utilisant les champs saisonniers interpolés ne fournit pas beaucoup
d’informations. En effet, le calcul de ces composantes est par essence sensible aux
gradients horizontaux de densité. En dehors des régions ou le nombre de points de
mesure est exceptionnellement élevé (i.e. le long des sections échantillonnées par
exemple), ces gradients sont complétement lissés par l’interpolation et les vitesses
géostrophiques calculées sont quasi-nulles. Dans certains cas, 1’existence de points isolés
et dont les valeurs associées sont sensiblement différentes de la moyenne des mesures
(voir section 3.3.3), font apparaitre des domes de hauteur dynamique artificiels dont la
présence laisse croire a 1’existence de circulations géostrophiques circulaires intenses.
Ainsi, nous n’avons porté notre attention que sur les régions a forte densité de mesure.
Compte tenu du fait que la question de vitesses géostrophiques au travers de la section du
cap Bathurst est abordée dans le détail en section V., nous ne présentons ici que les
résultats issus des observations le long de la section Beaufort, coupant le plateau du
Mackenzie et qui correspond a une section du plan d’échantillonnage du programme
CASES visitée de nombreuses fois.

En dehors de ’automne 2005 pour lequel le calcul des vitesses géostrophiques est
entaché¢ par un trop faible nombre de mesures, les résultats montrent une grande
constance (figure 3.13). Ainsi les cinq autres saisons laissent apparaitre une trace visible
d’un flux géostrophique a la limite du plateau continental, centré autour de 200 m et plus
ou moins collé a la pente. Les vitesses calculées sont relativement faible (6 a 7 cm sec™)
mais sont du méme ordre de grandeur que les vitesses moyennes mesurées in situ (section
précédente) et que celles calculées par Pickart (2004) le long des cotes de 1’ Alaska. Selon
les saisons, 1’étendue horizontale du noyau de ce courant est variable et il se déplace pour
étre plus ou moins collé au talus continental. Ces déplacements horizontaux laissent

croire a I’existence de méandres et pourraient étre associés a I’apparition de tourbillons
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Figure 3.13 : Vitesses géostrophiques orthogonales a la section Beaufort (m
sec'l), calculées pour les saisons Fall02 , Fall03 , Spring04, Summer04 et

Fall06. Les vitesses comptées positivement sortent du plan.
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Deux remarques importantes doivent néanmoins étre formulées concernant ces
résultats. En premier lieu, 1’étendue des données vers le nord de notre région d’étude
(partie droite des sections) est limitée. Ainsi, plus on s’éloigne dans cette direction, plus
les champs calculés par analyse objective tendent vers la valeur moyenne de chaque
profondeur. Ainsi, il est difficile de discuter en détail de I’étendue vers le nord du courant
géostrophique observé. Dans un second temps, la profondeur maximale de ce courant est
difficile & évaluer. En effet, plus on s’approche du fond, plus les résultats du calcul
deviennent discutables. Deux raisons a cela ; d’abord la méthode de calcul elle-méme
qui, parce qu’elle impose une condition de vitesse nulle au fond, a tendance a diminuer
les résultats proches de la coOte. Ensuite, le nombre de données diminue avec la
profondeur ce qui tend a atténuer voire a faire disparaitre les gradients horizontaux a
I’origine des vitesses géostrophiques. Ce second effet est particuliérement visible sur les
sections du printemps et de 1’été 2004, sur lesquelles la limite inférieure abrupte du noyau
géostrophique parait plus probablement liée a un manque de données qu’a une réalité du
milieu.

Malgré ces nombreuses incertitudes, les résultats obtenus nous donnent
I’information recherchée, a savoir que la distribution des propriétés de 1’océan dans la
région alimente un courant géostrophique cétier, suivant la limite du plateau continental
vers I’est et centré autour 200 m de profondeur. Bien que la quantité de données manque
pour le confirmer, la constance des résultats suggere la présence de ce courant tout au
long de I’année. Les similarités entre les résultats de nos calculs et ceux publiés par
Pickart (2004) (profondeur et amplitude notamment) nous incitent a la confiance et nous

invitent a une étude plus approfondie de cette structure dynamique.

3.6. Analyse spectrale

3.6.1. Spectres de puissance et spectres rotatoires

L’analyse spectrale consiste en 1’étude des propriétés d’un ou plusieurs signaux
dans I’espace des fréquences plutdt que celui du temps, comme le fait une analyse
classique de corrélation. En d’autres termes, une telle analyse a pour vocation de décrire

les propriétés des signaux en fonction de la fréquence d’apparition de ces propriétés et se
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base sur le principe mathématique de la transformée de Fourrier. Ainsi, la densité
spectrale (ou spectre de puissance) correspond a la transformation de Fourrier du
corrélogramme (densité auto-spectrale et auto-corrélogramme pour une seule série). Dans
le cas d’une série temporelle discréte (non continue), cette transformée est donnée par

I’équation 3.11 suivante :

kn

2
X, =YN-2X.e"w (équation 3.11)

n=0

Avec k= 0,1,2,...,N/2 et X; la transformée de Fourier de la série discréte X, de

durée T = NxAt

En océanographie, 1’analyse spectrale trouve un champ d’intérét tout particulier
dans I’étude des courants. En effet, cette méthode permet de faire ressortir des séries
temporelles les fréquences auxquelles ces courants ont un comportement particulier et de
mettre en évidence notamment les signaux de marées, les mouvements inertiels ou encore
les cycles annuels.

Pour notre étude, nous avons utilisé deux types d’analyses, les spectres de
variance classiques, calculés pour chaque composante du signal (U et V) et les spectres
rotatoires, qui sont également des spectres de variance mais calculés pour les
composantes positives et négatives de ce méme signal. Afin de compléter ou valider les
informations obtenues, nous avons également utilisé des résultats des analyses
harmoniques effectuées par V. Lago a ’INRS pour ’ensemble des sites de mesure en

utilisant les outils développés par Pawlowicz et al. (2002).
Spectres de variance classiques (ou cartésiens) :

Le spectre de variance (ou densité auto-spectrale) est donnée en fonction de la

transformée de Fourier X par I’équation 3.12 suivante :

Gxx(fi) = ﬁ [X*(fi)-X(fr)]  (équation 3.12)
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Avec k=0,1,2,...,N/2 et ou X (fi) est la valeur conjuguée de X(f}).

Dans le cas des spectres classiques, les densités auto-spectrales sont calculées a
partir des transformées de Fourier des séries temporelles des deux composantes U et V.
La variance totale du signal de courant par bande de fréquence est alors obtenue en
additionnant la variance de chaque composante. Ainsi, la variance entre deux fréquences
du spectre est calculée en intégrant la variance G(f) entre ces deux bornes. Dans le cas de
I’étude de données de vitesses, I’analyse dimensionnelle montre que ce calcul de variance
correspond au calcul de 1’énergie contenue dans le signal, par bande de fréquence. Ainsi,
si I’on trace G(f).Af en fonction de f, on obtient alors directement une représentation de

’énergie en fonction de la fréquence.

Spectres rotatoires :

Le principe des spectres rotatoires est le méme que celui des spectres classiques.
La différence réside dans la décomposition du signal temporel. Si ’on exprime un
vecteur mesurée V sous sa forme complexe en fonction de composantes U et V dans un

repére orthonormé, on peut écrire (voir Gonella, 1972 ou Emery et Thomson,. 2001):
V=u+iv (équation 3.13)
Avec:i=+-1
La transformée de Fourier devient alors pour la série temporelle complexe V(?) :

ulw) = % foT V(t)e iwtdt

u(w) = |u(w)|e®@ (équation 3.14)

Ou u(w) donne I’amplitude spectrale [u(w)| et la phase 6(w) a 1’origine et ol ®
peut étre positif (composante positive) ou négatif (composante négative). Le vecteur V se

trouve ainsi décomposé selon deux composantes rotatoires horaire (négative) et
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antihoraire (positive). Cette décomposition est particuliérement utile en océanographie
car elle permet d’extraire des séries temporelles de courant, des signaux aux origines tres
différentes. Parmi eux, les mouvements inertiels, soumis a la rotation terrestre
n’apparaissent que dans la composante négative (horaire) des spectres rotatoires.

Comme pour les spectres cartésiens, la variance totale est également donnée par la
somme de la variance des deux composantes et on vérifie que les deux méthodes de

calcul donnent deux estimations de la variance totale rigoureusement égales.

Résolution de la fréquence inertielle : La période d’oscillation des mouvements

_ inertiels est donnée par I’équation 3.15 en fonction du parameétre de Coriolis f:

P; = i (équation 3.15)
ou: f=2Qsing@ (équation 3.16)
et:  Q estla vitesse angulaire de rotation terrestre (red sec™)

¢ est la latitude de la région considérée

Ainsi, dans notre région d’étude, cette période est comprise entre P;; = 12.77 et
P> = 12.62 heures (a2 70° et 72° N respectivement). Ces périodes nous permettent de

calculer les fréquences inertielles associées :

1 g
fu= = 1.88 cpj
1 8

1 >
fiz = e 1.90 cpj

2
Lors d’une analyse spectrale, pour pouvoir séparer deux signaux possédant des
fréquences proches, il faut que I’écart de fréquence qui les sépare soit supérieur a la

limite de détection, fonction de la longueur de la série de données analysée AT,,,. Cette

limite est donnée par la relation :
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Af min = ﬁ (équation 3.17)

Dans notre cas, la longueur des séries temporelles varie d’un mouillage a I’autre

mais, elle est en général supérieure de 280 jours. Ainsi, on a :
Afnin~0.0036 cpj

Les différences entre les fréquences inertielles et I’harmonique de marée la plus
proche, soit la lunaire elliptique semi-diurne (N, ; fréquence : 1.89 cpj) sont alors dans

notre cas :

Afy = fuz — fi = 1.89 — 1.88 = 0.01 cpj
Afz = fiZ = sz =1.90-1.89 =0.01 Cp]

Ces valeurs sont supérieures a Afy, calculé plus haut, il est donc possible de
discerner la fréquence inertielle de celle des marées semi-diurne par 1’analyse spectrale
de nos séries temporelles. Cependant, 1’erreur associée a 1’estimé de la variance pour une
bande de fréquence est souvent assez importante. Pour obtenir des résultats exploitables,
il devient alors nécessaire d’effectuer plusieurs fois le calcul de la densité spectrale en ne
considérant chaque fois qu’une partie de la série de mesure. Cette opération est réalisée
en appliquant une fenétre (de type Hanning dans notre cas) plus petite que la longueur
totale de la série étudiée au moment du calcul de la transformée de Fourier. La valeur de
la densité spectrale associée a chaque bande de fréquence devient alors la moyenne de
celles calculée avec les sous ensembles de données. Dans notre cas, le meilleur
compromis entre la précision sur la fréquence et celle sur I’amplitude est obtenue en
utilisant une fenétre quatre fois plus petite que la longueur totale des enregistrements, on
a alors pour chaque fenétre AT o = ATpax / 4. Ceci réduit la limite de détection qui

devient:
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Afmin'~0.0144 cpj

Cette nouvelle valeur est supérieure a Af; et Af>, il n’est donc pas possible dans la
pratique de séparer les mouvements inertiels de I’harmonique de marée elliptique semi-
diurne par nos analyses. Dans nos résultats, ces deux fréquences apparaitront dans la

méme bande et leurs variances seront additionnées.

3.6.2. Propriétés spectrales des courants

Fréq. (cpj) Période (h) Dénomination Origine
3.935 6.10 MS4 Luni-solaire composée, quart diurne
3.865 6.21 Ma Lunaire composée, quart-diurne
2.935 8.18 MK3
2 12 S2 Solaire Principale, semi-diurne
1.932 12.43 M2 Lunaire principale, semi-diurne
1.88-1.90 12.77 - 12.62 F; Inertiel
1.89 12.66 N2 Lunaire élliptique, semi-diurne
1.003 23.93 K1 Luni-solaire, diurne
0,997 24,07 P1 Solaire Principale, diurne
0.93 25.81 O1 Lunaire principale, diurne
0.86 27.90 2Q1

Tableau 3.7 : Fréquences, périodes, dénominations et origines des principaux

pics de variance observés sur les différents types de spectres.

Les propriétés spectrales des courants, mesurées sur toute la région CASES sont
extrémement variables en fonction des sites de mesure et des profondeurs. Sur 1’ensemble
des spectres (annexes 4 et 5), des pics de densité spectrale apparaissent clairement a
certaines fréquences. Parmi eux, une majorité marque la présence d’énergie associée aux
harmoniques de marées, d’autres trouvent leur origine ailleurs. Les fréquences et périodes
associées a ces pics sont énumérées par le tableau 3.7 ainsi que leur dénomination et leur
origine, lorsqu’elle est connue. Parmi eux, le seul qui soit visible a tous les sites et toutes
les profondeurs se situe a la fréquence de I’harmonique de marée lunaire principale semi-

diurne (M;). Bien qu’elle confirme que cette derniére représente le signal dominant
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I’ensemble de la région, I’analyse harmonique révéle que localement cette bande de
fréquence contient également 1’énergie de I’harmonique MKS;, dont la période est trop
proche de celle de M, pour pouvoir étre séparée (Af ~ 0.005 cpj). Cette harmonique semi-
diurne rare est particuliérement importante site CA07 ou elle se place juste aprés M; et S,

en termes de variance expliquée.

Bien que leur connaissance demeure partielle, les caractéristiques des courants de
marée dans notre région d’étude ont déja été I’objet de travaux plus ou moins spécifiques
(notamment Kowalik et Proshutinsky, 1994 ; Kulikov et al., 1998 ; Pawlowicz et al.,
2002 et Kulikov et al., 2004). Ces études ont mis en évidence quelques aspects locaux
importants de leurs comportements, utiles a 1’interprétation de nos résultats. Ainsi, dans
leur étude par modélisation, Kowalik et Proshutinsky (1994) ont montré la grande
variabilité des courants de marée sur toute la région CASES avec notamment une
particularité au sud-ouest de 1’ile de Banks ou les composantes semi-diurnes M, et S,
atteignent localement leurs amplitudes maximum et minimum respectives ainsi qu’a
proximité du cap Bathurst ou les composantes diurnes sont les plus importantes de toute
la région. Dans 1’exemple d’application de leur fonction 7' Tide, Pawlowicz et al. (2002)
ont montrés que les niveaux d’eau a Tuktoyaktuk sont dominés par les marées semi-
diurnes (Tableau 1 dans leur article), les harmoniques les plus importantes étant M», S, et
N suivies de K, dans la bande diurne. Cependant, selon Kowalik et Proshutinsky (1994)
cette observation ne s’applique pas aux courants qui sont, sur le plateau du Mackenzie,
dominés par les harmoniques diurnes. Ces derniéres composantes sont observées dans le
golfe d’ Amundsen mais pas au large du plateau du Mackenzie selon Kulikov et al. (2004)
et présentent une structure barotrope partout ou elles sont observées. Dans la bande semi-
diurne, ces mémes auteurs ont montré que les courants observés sont composés de quatre
types de signaux aux origines distinctes qui leur conférent leur comportement barocline.
Ces quatre composantes sont les marées externes (barotropes), les marées internes
(baroclines) cohérentes (phase constante), les marées internes incohérentes (phase
variable) et les ondes inertielles. Les deux composantes associées aux marées baroclines

ont pour méme origine 1’interaction entre les ondes de marée externes et les irrégularités
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bathymétriques, les propriétés de leur phase (cohérence) dépendent alors de la proximité
du point de mesure au site ou elles sont générés. Ainsi, des mesures effectuées a
proximité d’un site de génération de telles marées internes présenteront une cohérence
élevée, contrairement a d’autres effectuées a une distance importante de toute source.
Dans leur étude, Kulikov et al. (2004) ont montrés que le site du cap Bathurst est propice
a la génération de marées baroclines a cause des importantes singularités bathymétriques
locales. Du fait de la variabilité de leur phase, les marées baroclines incohérentes sont
difficilement mises en évidence lors de 1’analyse harmonique des courants, ce qui n’est
pas le cas de leurs homologues cohérentes. Etant générées par I’interaction des marées
externes avec la bathymétrie, ces deux types d’ondes se propagent depuis le fond vers la
surface et portent la trace des cycles de vives-eaux et mortes-eaux. En ce qui concerne les
mouvements inertiels, ils trouvent leur source dans le transfert d’énergie atmosphérique
vers ’océan et se propagent depuis la surface vers le fond, la profondeur limite de
propagation de ces signaux dépend alors de la stratification de 1’océan. Ces mouvements
inertiels sont directement li€és aux caractéristiques météorologiques locales et sont
influencés par la présence du couvert de glace hivernal qui perturbe le transfert d’énergie
atmosphérique vers I’océan. A cause de leurs caractéristiques si différentes, la répartition
de I’énergie suivant ces quatre composantes est trés variable dans le temps et 1’espace
comme ’ont observés Kulikov et al. (2004). Ainsi, les courants mesurés a proximité du
fond dans les bandes diurne et semi-diurne ne contiennent que les signaux des marées
barotropes alors qu’en surface, les mouvements de la bande semi-diurne portent la trace
de la contribution des quatre composantes. Ces éléments expliquent les variations
verticales des propriétés spectrales des courants déja observées dans notre région d’étude.
Enfin, trés peu d’informations sont disponibles quant a 1’existence de marées hautes
fréquences. Ces harmoniques particuliéres (shallow water tides), qui apparaissent aux
sommes et différences des fréquences principales ne sont observées dans aucune des
analyses spectrales menées par Kulikov et al. (2004) bien que la présence significative
d’une de ces harmoniques (3MK;) apparaisse dans I’exemple d’analyse des niveaux

d’eau présenté par Pawlowicz et al (2002). Ainsi, dans nos analyses spectrales, il faut
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nous attendre a voir apparaitre un signal de marée variable dans 1’espace et dont les

harmoniques dominantes différeront d’un site a 1’autre.

Densité Spectrale (car sec”cpj )
5

)

o

Densité Spectrale (caf sec” cpj’*

Figure 3.14 : Densité spectrale de la variance (composantes U, V et totale, a.)

et détails de ce spectre (b.) pour le site CA15 a 20 m.

A 20 m, les densités spectrales totales (aussi bien U + V que Pos + Neg) font
apparaitre aux sites CA0S5, CA06, CA15 et CA16 les pics associés aux harmoniques de
marée diurne (K;, P; et O, figure 3.14-a.) pour lesquels 1’énergie associée a O; est cinq
fois inférieure a celle de P; et K;. La encore, la trés petite différence de fréquence entre
ces deux derniéres harmoniques (Af'~ 0.006 cpj) ne nous permet pas de les différencier.
Ces quatre mouillages, tous situés dans le golfe d’Amundsen, sont les seuls a faire
ressortir ces fréquences de fagon évidente bien que 1’analyse harmonique des courants
montre également leur présence significative aux sites CAO8 et CA10. En dehors de ces

particularités, les spectres sont assez similaires avec une forme générale telle que décrite
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par Pawlowicz et al. (2002), soit une variance marquée par un important maximum dans
les basses fréquences et une diminution vers les hautes fréquences. Seul celui du
mouillage CA12 se différencie réellement par une énergie beaucoup plus faible dans les
basses fréquences (Bf, < f; = 0.07 cpj, Kulikov et al., 1998) alors que dans cette méme
bande, les valeurs les plus importantes sont observées aux sites CA06, CA08 et CA11.

En ce qui concerne les fréquences semi-diurnes, I’analyse du détail des spectres
(figure 3.14-b.) permet de voir que la densité spectrale dans la bande contenant f; et N est
assez constante d’un site a 1’autre et qu’elle est presque systématiquement inférieure a
celle contenant I’harmonique M,. Seule exception, le site CAO8 pour lequel les énergies

associées a ces deux bandes sont plus proches (et pas significativement différentes, voir

tableau 3.8).

Densité Spectrale (et s ~cpj")

3.4
Frequence (cpj)

Figure 3.15 : Densité spectrale de la variance (composantes U, V et totale, a.)

et détail de ce spectre (b.) pour le site CA03 a 47 m.
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En regardant séparément les composantes (U et V, Pos et Neg) certaines
différences apparaissent. Dans les basses fréquences, les sites CA07, CA08, CA11, CA15
et CA16 montrent une différence importante entre les densités spectrales de U et de V.
Ces derniéres trahissent 1’existence d’une direction préférentielle pour les courants,
associée aux schémas de circulation. Ainsi, au site CAl5 par exemple, la densité
spectrale de la composante U pour les basses fréquences est cinq a dix fois supérieure a
celle de V. Ce résultat est en accord avec la circulation moyenne ouest-est mise en
évidence pour ce site a la section 3.4.2. En ce qui concerne les spectres rotatoires, ils
montrent également quelques différences dans les basses fréquences aux sites CA08 et
CAl1 pour lesquels la composante négative domine nettement, mais ils laissent surtout
apparaitre un élément commun pour les fréquences comprises entre 1.5 et 2.5 cpj. Dans
cette bande on observe systématiquement (tous les sites et toutes les profondeurs) une
différenciation marquée entre les deux composantes des spectres rotatoires. Ainsi la
forme du spectre de la composante négative (horaire), avec un pic trés large centré sur les
fréquences semi-diurnes, contraste avec celle de la composante positive sur laquelle
apparait seulement un maximum de variance ponctuel pour /'~ 2 cpj. Cette différence est
similaire a celle observée par Kulikov et al. (2004) et trouve sont explication avec la
I’existence dans notre région d’étude, de latitude dites critiques, pour lesquelles la
fréquence des mouvements inertiels devient égale a celle des certaines harmoniques de
marée (voir section 3.8.). Aux fréquences diurnes par contre, aucune différence

n’apparait entre les deux composantes rotatoires dont les variances sont presque égales.

Plus profondément, les observations restent similaires. A 50 m, les quatre sites
CAO05, CA06, CA15 et CA16 présentent encore les pics d’harmoniques diurnes, ces
derniers sont également visibles a CA03 (figure 3.15-a.) ou ils dominent le spectre, et
dans une moindre mesure a CAO8 (plus similaire & CA06). A cette profondeur, le site
CAO03 se démarque des autres non seulement par I’amplitude associée aux fréquences
diurnes (seul site pour lequel celle-ci est supérieure a celle des fréquences semi-diurne)
mais également par I’existence de trois autres pics remarquables dans les trés hautes

fréquences (figure 3.15-b.). Deux d’entre eux contiennent les harmoniques quart-diurne
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M, et MS4 (f ~ 4 cpj, égalements visibles a CA05 et CA16), le second est centré sur une
fréquence proche de 3 cpj et marque la présence de ’harmonique tiers-diurne MKs.
Enfin, les courants mesurés a ce site présentent une densité spectrale dix a cinquante fois

inférieure dans les basses fréquences, comparés a ’ensemble de la région d’étude.

A cette méme profondeur, plusieurs mouillages comme CAQ05 ou CAl2,
présentent une augmentation de la densité spectrale dans les basses fréquences par
rapport a la surface avec un rapport de presque un a cinq pour CA12. Ce dernier site,
présente également une diminution importante a la limite entre les moyennes et basses
fréquences (entre 0.5 et 1.5 cpj). Bien que moins évidente, cette dernieére observation
semble également valable pour plusieurs autres mouillages, dont CA05, CA08 ou CALlS.
En ce qui conceme la répartition par composante, seuls les spectres rotatoires de CA11 et
CA12 montrent des particularités notables en dehors de celles déja observées a 20 m pour
les hautes fréquences (figure 3.16). Sur ces deux spectres, 'une des deux composantes
rotatoires domine les basses fréquences, composante positive pour CA11, négative pour
CA12. Dans la bande semi-diurne, la différence entre les composantes positive et
négative observée a 20 metres est toujours visible, cependant la forme du second de ces
deux spectres évolue. En effet, la largeur du pic observé dans cette bande diminue alors
que son amplitude augmente. Ainsi la différence entre composantes augmente pour f ~ 2
cpj et diminue dans les bandes adjacentes. Pour confirmer cette information, nous avons
extrait les valeurs densité spectrale pour les trois harmoniques semi-diurnes a toutes les
profondeurs inférieures a 200 m. Une partie de ces résultats est présentée par le tableau
3.8, elle montre que la densité spectrale de la composante rotatoire négative de
I’harmonique M, augmente bien dans les tout premiers métres de la colonne d’eau et
atteint son maximum autour de 50 m. Passé cette profondeur, cette variance diminue
progressivement. Cette observation est également vraie pour les bandes comprenant les
fréquences de N, + f; et S, bien que leurs amplitudes soient nettement inférieures. Seules
exceptions, les sites a I’intérieur du golfe pour lesquels la composante négative de la

bande contenant Ny et f; est maximale en surface. Ces résultats confirment également que
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la composante rotatoire positive est trés inférieure pour I’harmonique M,, et qu’elle est

quasi-nulle pour les bandes adjacentes (N, + f; et S5).

Densité Spectrale (ci-sec™.cpj )

a s
107 10" .
Frequence(cpj)

Figure 3.16: Densité spectrale de la variance (composantes Positive,

Négative et totale) pour le site CA12 2 47 m.

A 100 m, les mouillages CA05, CAl5 et CAl6 présentent encore leurs
harmoniques diurnes particulieéres (K;, P; et O,), également visibles 8 CA06, CA08 et
CA18 bien que moins importantes. Dans les basses fréquences, 1’énergie continue
d’augmenter a certains sites par rapport a 50 m (2 CA10 par exemple) mais de fagon
moins importante. A CA12, la diminution observée entre 20 et 50 m dans les moyennes
fréquences continue mais semble elle aussi moins importante. A ce site, la composante
négative continue de dominer les basses et moyennes fréquences. Comme nous 1’avons
évoqué plus haut, les différences entre les composantes rotatoires dans la bande semi-

diurne continuent d’évoluer et le pic de la composante négative continue de s’affiner

alors que son amplitude décroit.

Tableau 3.8 (page suivante) : Densité spectrale de la variance (cm® sec™ cpj”

") observée pour les deux composantes rotatoires des trois harmoniques semi-
diurnes entre 20 et 200 m aux sites CA04, CA05, CA08, CA12 et CA1S5.




N2 +f; S2
Site Prof.
Neg. Pos. Neg. Pos. Neg. Pos.
CA04 20 90 0 240 15 70 0
30 150 0 460 10 40 0
40 200 0 650 10 50 0
50 120 0 550 10 60 0
60 50 0 440 10 50 0
70 40 0 400 10 30 0
80 40 0 370 10 20 0
90 30 0 340 10 20 0
200 20 0 80 20 20 0
CA05 20 120 0 440 120 50 20
30 50 0 630 150 30 20
40 200 0 750 150 50 0
50 60 0 650 150 30 10
60 40 0 670 150 30 10
70 40 0 720 150 30 10
80 30 0 700 150 20 10
90 30 10 680 140 30 10
200 30 10 150 150 60 20
CA08 20 100 80 220 90 70 0
30 40 10 390 90 30 10
40 40 0 440 90 20 20
50 30 0 510 100 30 10
60 30 0 480 90 20 20
70 30 0 490 90 10 10
80 30 0 480 90 20 20
200 30 10 60 70 40 10
CA12 20 70 0 70 0 10 0
30 100 0 120 0 20 0
40 230 0 130 0 40 0
50 70 0 170 0 30 0
60 30 0 170 10 20 0
70 20 0 170 10 30 0
80 40 0 170 0 50 0
200 20 0 180 0 20 0
CAl15 20 70 0 550 150 30 20
30 40 10 580 140 30 30
40 30 10 540 140 40 20
50 20 20 440 140 30 20
60 10 10 470 140 30 20
70 20 20 500 140 30 20
80 20 20 500 140 40 20
200 20 0 350 140 20 20
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A 200 m, les tendances observées plus haut se maintiennent globalement. Entre
100 et 200 m, le site CA11 présente une diminution d’énergie similaire a celle observée
plus haut au mouillage CA12 et I’ensemble des sites montrent une baisse de variance
importante dans les basses fréquences. Aux mouillages CA04 et CA13, on observe une
différence trés grande entre les composantes U et V, U étant cinquante fois plus
énergétique aux basses fréquences. Dans une moindre mesure, les sites CAO5, CAO8 et
CA18 montrent une tendance opposée, avec prés de dix fois plus d’énergie dans la

composante V.

Les méme particularités apparaissent a 400 m aux sites CA07 (U >> V) et CA18
(V >> U). A cette profondeur, ce dernier site continue de présenter les pics des
harmoniques diurnes, avec une variance plus importants que dans les couches
supérieures. De fagon globale, I’énergie des basses et moyennes fréquences diminue
beaucoup, surtout 8 CA12 dont le spectre présente la particularité d’étre presque constant
sur I’ensemble des basses fréquences. A cette profondeur, les différences entre

composantes positives et négatives des spectres rotatoires s’atténuent fortement en

comparaison des couches supérieures.

Densité Spectrale (cmz.scc'z.cpj'l)
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Figure 3.17 : Densité spectrale de la variance (composantes U, V et totale)
pour le site CA12 a 800 m.

87




La forme particuliére du spectre a CA12 reste quasi-inchangée a 800 (figure 3.17)
et 1000 m, la différence entre les moitiés basse et hautes du spectre s’accentuant encore
un peu alors qu’a CAll, seul autre site équipé d’appareils a ces profondeurs, 1’énergie

basse fréquence continue a diminuer avec la profondeur.

Atténuation de I’énergie : effet de la profondeur

Pour mieux comprendre les comportements spectraux que nous venons de décrire,
nous avons évalué 1’effet de la profondeur sur I’atténuation de 1’énergie pour tous les
mouillages équipés d’ADCP en calculant la variance totale (U + V) pour toutes les

profondeurs mesurées par ces instruments.

L’ensemble des résultats est présenté en annexe 6 et un exemple en figure 3.18.
Ce qui ressort de cette analyse est que selon les bandes de fréquences, cet effet n’est pas
le méme, mais qu’aucune différence géographique n’apparait. Dans les basses
fréquences, 1’énergie en surface est presque toujours inférieure a celle mesurée plus
profondément. Cette augmentation de 1’énergie ne se fait pas progressivement mais au
contraire presque uniquement dans les 30 premiers m de la colonne d’eau. Seules
exceptions, les sites CA06, CA08 et CA20 (tous a I’intérieur du golfe d’Amundsen) et le
site CAO7 ne présentent pas de différences significatives dans cette bande entre les

profondeurs étudiées.

Dans les moyennes fréquences (Mf, f; < f'<f> = 0.7 cpj, Kulikov et al., 1998), la
situation est différente. L’écart observé dans les basses fréquences entre la surface et les
couches plus profondes commence a diminuer lorsque les fréquences augmentent a partir
de f7 jusqu’a une valeur limite f; ~ 0.2 ¢pj a laquelle les énergies redeviennent égales.
Passé cette limite, la situation s’inverse et 1’énergie de surface devient supérieure a celle
au fond avec plus ou moins de différences observées selon les sites. Le mouillage CA12
(figure 3.15-b.) présente le cas de figure le plus flagrant, avec un facteur entre la surface

et 80 m de ’ordre de dix au bénéfice de la surface. En continuant vers les hautes
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fréquences, les différences verticales tendent a disparaitre entre f; et fj,, et deviennent nul

au-dela.

Densité Spectrale (car’ sec” epj”')
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Figure 3.18 : Effet d’atténuation de 1’énergie par la profondeur aux sites

CAO05 (a.) et CA12 (b.).

En plus de ces observations, la bande semi-diurne montre un comportement

particulier, visible sur les spectres rotatoires. En effet, 1’étude de ces spectres nous a

montré les différences majeures qui existent entre les composantes rotatoires positive et

négative des courants. La premiére de ces deux composantes présente des pics étroits et

précis associés aux harmoniques de marées et dont la forme et I’amplitude demeurent

constants avec la profondeur. La seconde par contre, présente en surface des pics

beaucoup plus larges et dont la largeur et I’amplitude diminuent avec la profondeur.
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Ainsi, les différences entre les deux composantes, trés importantes en surface, diminuent

avec la profondeur pour disparaitre autour de 400 m.

Atténuation de ’énergie : effet saisonnier

L’effet d’atténuation saisonnier de 1’énergie des courants est un phénomeéne déja
référencé. Il a pour origine 1’isolation mécanique provoquée par le couvert de glace en
hiver qui empéche le transfert d’énergie entre 1’atmosphére et 1’océan. Pour évaluer cet
effet, nous avons comparé les spectres de variance totale calculés avec 1’ensemble des
données et déja présentés au début de cette section avec d’autres, calculés avec seulement

les mesures effectuées au cours de ’hiver.
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Figure 3.19 : Evolution du couvert de glace entre le 1 janvier 2003 et le 1
janvier 2005 pour la région du golfe d’Amundsen dans son ensemble ainsi
qu’a la verticale des mouillages CAO5 et CA1S5. Les parties grisées
correspondent aux périodes au cours desquelles la couverture de glace est

supérieure a 50%. Adapté de Forest et al., 2008.

En utilisant des estimations de couverture de glace publiées par Forest et al.
(2008) et illustrées par la figure 3.19, nous avons déterminée une période hivernale en
choisissant comme critére une couverture supérieure a 50 %. La période hivernale ainsi

déterminée s’étend du 1 novembre 2003 au 15 juin 2004. Nous avons mené une étude
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systématique pour deux profondeurs, 20 et 50 m et ’ensemble des spectres obtenus est

présenté en annexe 7 ainsi qu’un exemple représentatif par la figure 3.20.
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Figure 3.20 : Densité spectrale de la variance totale calculée pour les séries
temporelles complétes (trait plein) et la période hivernale (trait discontinu) a
20 m, aux sites CA05 (a.), CA1l (b.) et CA15 (c.).




Contrairement a nos attentes et sauf a quelques exceptions, aucun effet significatif
n’est observable sur la densité spectrale a 20 et 50 m. A 20 m, seuls les sites CAO5 et
CAO08 (tous deux a l’intérieur de golfe) présentent une différence dans les basses
fréquences. Les autres mouillages semblent peu affectés par le couvert de glace, si ce
n’est pour les fréquences proches de la bande semi-diurne pour lesquelles une légere
atténuation est parfois visible. De ce fait, le pic de variance semi-diurne est mieux défini
(moins large) au cours de la période hivernale. Chose surprenante, le site CA15 présente
une situation inverse dans les trés basses fréquences avec une variance en hiver plus
grande que pour I’année entiére. A 50 m, le méme phénoméne se produit et aucun effet
saisonnier n’est observé, sauf au site CAO09 pour lequel les courants sont plus

énergétiques en hiver.
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Figure 3.21: Effet d’atténuation de I’énergie par la profondeur pendant
I’hiver, aux sites CAQS (a.) et CA16 (b.).
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Pour mieux comprendre ce résultat, nous avons mené une seconde analyse de
’effet de la profondeur sur I’atténuation de 1’énergie, mais seulement avec les données de
la saison hivernale. Les résultats (annexe 8 et figure 3.21) montrent que durant cette
période, les variations verticales différent légérement par rapport a ce qui est observé
pour une année entiére. Dans les basses fréquences, la différence entre 1’énergie en
surface et celle en profondeur est accentuée et les sites qui ne présentaient pas d’effet net
(CA06, CA07, CAO8 et CA16) adoptent un comportement plus tranché avec une
différentiation plus nette des profondeurs. Ainsi, une atténuation saisonniére de 1’énergie
semble bien se produire sur I’ensemble de la région d’étude mais son importance est bien

plus faible qu’attendu.

Pour compléter cette étude, nous avons appliqué les outils d’analyse harmonique
développés par Pawlowicz et al. (2002) aux données de courants pour évaluer 1’effet
saisonnier du couvert de glace sur la phase de la marée. Pour ce faire, nous avons
appliqué une fenétre mobile de trente jours et calculé a chaque fois la phase des
harmoniques de marée les plus importantes. Une partie des résultats est présenté par la

figure 3.22 suivante réalisée avec les résultats issus des données du mouillage CAOS.

Bien que la période couverte par les données utilisées pour générer la figure 3.22
soit courte, il semble bien apparaitre un effet dans les 70 premiers meétres de la colonne
d’eau sous la forme d’une augmentation de la phase. Dans le cas de ’harmonique M,
présenté, cette augmentation est particuliérement importante entre les mois de décembre
et avril et atteint plus de 25° autour de 30 metres de profondeur. Bien que I’amplitude de
cette observation paraisse trés importante, elle est du méme ordre de grandeur que celle
observée par Kogan et Sofina (sous presse) sur le plateau sibérien. De plus, le fait que
notre région d’étude soit en grande partie soumise a un couvert de glace cotiére (Landfast
Ice) permet d’envisager que ’effet sur la phase de la marée soit bien plus important que
dans I’océan profond (Kowalik et Proshutinsky, 1994). La correspondance partielle entre
la période hivernale déterminée en début de section et I’effet observée (notamment au

début de I’hiver) peut s’expliquer par le fait que le site CAO5 se trouve a la frontiére entre
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le golfe d’ Amundsen et la mer de Beaufort, 1a ou le couvert de glace se forme en dernier
et s’ouvre en premier, a cause notamment de la présence de la polynie du cap Bathurst.
Ainsi, la période au cours de laquelle apparait 1’effet sur la phase de I’harmonique M,
présenté correspond bien avec la période de au cours de laquelle un couvert de glace est
présent au site de mesure. Malgré cela, une étude sur une plus longue échelle temporelle

(une année compléte) permettrait de mieux appréhender cette variation saisonniere.

gi’iov. 03 Jan. D4 Mars 04 Mai 04 Juil. 04

Figure 3.22 : Evolution de la phase (°) de I’harmonique de marée M, en

fonction de la profondeur et du temps au site de mouillage CA05.
Répartition de I’énergie par bandes de fréquence

Enfin, nous avons calculé la répartition relative de 1’énergie selon les trois bandes

de fréquence (basse, moyenne et haute). Pour ce faire nous avons calculé I’intégrale sous
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la courbe de la variance totale (U + V ou Pos + Neg) entre les bornes définissant ces
bandes de fréquences. Ce calcul a été effectué a tous les sites, aux mémes profondeurs
que celle utilisées pour ’analyse spectrale, soit 20, 50, 100, 200, 400, 800 et 1000 m. Les
résultats (annexe 8) montrent une variabilité extréme comme le résume le tableau 3.8.
Contrairement a la vision proposé par Kulikov et al (1998), I’importance relative des ces
trois bandes varie énormément selon les sites et la profondeur. Pour les basses
fréquences, la fraction maximale calculée est de 64.5 % a 100 m au site CA18 valeur
correspondant presque exactement a la valeur publiée par Kulikov et al. La fraction
minimale (6.9 % a 47 m a CAO03) est beaucoup plus inattendue. Dans les moyennes
fréquences, les valeurs extrémes observées sont de 56.1 % au maximum (CA12 — 800 m)
contre 8.4 % au minimum (pour CA03 — 47 m). Enfin, les hautes fréquences atteignent
leur maximum avec 84.7 % de ’énergie contenue a 47 m au site CAO3 contre 2.6 % au
minimum a 84 m au site CA10. Ces valeurs font clairement apparaitre que le mouillage
CAO3 représente un site particulier. Mais au-dela, cette étude nous montre que 1’énergie
contenue dans les trois bandes de fréquence est loin d’étre constante, ni régionalement a

une méme profondeur, ni verticalement a un méme site.

Bf Mf Hf
Valeur Site Prof. Valeur Site Prof. Valeur Site Prof.
max 64.5 CA18 100 56.1 CA12 800 84.7 CAO03 47
min 6.9 CAO03 47 8.4 CAO03 47 2.6 CA10 84
moyenne 41.7 352 27

Tableau 3.9 : Valeurs extrémes des fractions de répartition de 1’énergie (%)

selon les trois bandes de fréquences (basse, moyenne et haute).

En excluant ces valeurs extrémes, la moyenne de ces fractions est légérement en

faveur des basses fréquences (41.7 %) et diminue lorsque les fréquences augmentent
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(35.2 % pour Mf et 27 % pour Hf). Cependant, cette répartition est beaucoup plus égale

que celle publiée par Kulikov et al. et a laquelle nous nous attendions.

Vents, pressions atmosphériques et spectres croisés avec les courants

Pour mieux comprendre les comportements des courants décrits plus haut, nous
avons mené une analyse spectrale similaire sur les données de vents et de pression
atmosphériques (P,m) recueillies aux stations météorologiques de Paulatuk, Tuktoyaktuk

et Sachs Harbour (description des données en section 3.2.1).

Les spectres des vents calculés pour les trois stations sont similaires et présentent
une forme proche de celle des spectres de courants avec un dome de densité spectrale
dans les basses fréquences et une diminution avec 1’augmentation des fréquences (voir
figure 3.23-a.). Sur ces spectres, aucune fréquence particuliére de se démarque des autres
et aucun maximum significatif n’y est visible. De leur c6té, les spectres de densité
spectrale des P,y (voir figure 3.23-b.) présentent une forme générale similaire mais avec
une diminution plus importante que ceux des vents dans les hautes fréquences. Aux trois
stations, ces spectres laissent apparaitre un maximum significatif a f= 2 cpj dont 1’origine
physique reste incertaine. Deux des trois stations (Paulatuk et Tuktoyaktuk) présentent
également un maximum faiblement significatif pour f ~ 0.2 cpj probablement li¢ aux

phénomeénes météorologiques locaux.

Le calcul des spectres croisés courants VS vents et courant VS Py offre des
résultats intéressants. Ces deux types de spectres ont un profil trés similaire (voir figure
3.23-c.) et bien que la densité spectrale croisée des courants avec les vents semble étre
systématiquement plus importante qu’avec les P,y il ne faut pas perdre d’idée que les
unités de ces deux densités spectrales sont différentes. A tous les sites, ces résultats
montrent en premier lieu un maximum dans les basses fréquences trahissant le lien entre
les mouvements de ’océan et les phénomeénes atmosphériques aux longues échelles

temporelles.
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Figure 3.23: Densité spectrale de la variance des vents (a., composante U, V
et variance totale), de la Patm (b.) et densité spectrale croisée (c., courant VS
Patm, trait plein, courant VS vent, tirets) calculés avec les données de la

station météorologique de Paulatuk et du mouillage CAOS5 a 26 m.
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Figure 3.24: Densité spectrale de la variance croisée (courant VS pression
atmosphérique, trait plein, courant VS vent, tirets) calculés avec les données

de la station météorologique de Sachs Harbour et du mouillage CA12 4 79 m.

Un second maximum est également visible dans la bande semi-diurne. La valeur
de ce dernier augmente avec la profondeur dans les couches de surfaces et atteint son
maximum entre 50 et 100 m. Au-dela de ces profondeur, son amplitude tend a diminuer
et devient de moins en moins significative. Deux autres maxima, moins importants, sont
¢galement visibles pour des fréquences proches de la bande semi-diurne (f'~ 0.9 cpj) et
dans les moyennes fréquences (f ~ 0.1 cpj). Le premier de ces maxima secondaires n’est
significatif que pour les sites a I’intérieur du golfe (CA03, CA05, CA06, CA08, CAlS,
CA16, CA18 et CA20) et est particuliérement important au site CA03 alors que le second
est observé a tous les sites. Lorsque la profondeur augmente, la densité spectrale croisée
des fréquences comprises entre 0.7 et 2 cpj diminue, surtout pour les spectres courants
VS vents. Ainsi, le maximum quasi-diurne tend a disparaitre avec la profondeur, apparait
alors une discontinuité entre les bandes moyennes et hautes fréquences (clairement

visible sur la figure 3.24) qui tend a augmenter en s’éloignant de la surface.

3.7. Pulses

Lors des différentes phases d’analyse des séries temporelles de données de

courant, une particularité remarquable est apparue pour certains sites. La plupart des
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mouillages situés en bordure du plateau du Mackenzie (CA04, CA07, CA09, CA10 et
CAL13) présentent un ou plusieurs événements (ou pulses) au cours desquels les vitesses
enregistrées atteignent leur valeur maximale annuelle (voir figure 3.25). La durée de ces
événements est trés limitée (de 1’ordre d’une dizaine de jours) et la valeur maximale
observée ne se maintient que quelques heures. En termes de profondeur, ces pulses sont
aussi bien observés autour de 200 m (CA04, CA07 et CA13) que moins profondément (a
partir de 90 m a CA04, a 47 m a CAQ9 et entre 52 et 84 m a CA10).

Figure 3.25 : Séries temporelles (cm sec”) des composantes U (a.), V (b.) et

de la norme de la vitesse (c.) enregistrées a 202 m au site CA04 entre

I’automne 2003 et 1’automne 2004.

Parmi ces événements, le plus important est observé en janvier et se propage
d’ouest en est en 3 jours (Tableau 3.10). Selon la profondeur, ces pulses transportent ainsi

vers 1’est des eaux d’origine pacifique, de types BSW et ATh.

99




Date observation Caractéristiques
Mouillage Prof. Type
j. julien j. calendaire Direction L S

CA03 / / / / / / /
CA04 372 7 jan. 2004 90 - 202 N-E /--09 /-34 /-ATh
CAO05 / / i / / / /
CA06 / / / / / / /
CA07 372 7 jan. 2004 186 N-E -1,2 33,6 ATh
CA08 / / / / / / )
CA09 371 6 jan. 2004 47 N-E / A /
CA10 372 7 jan. 2004 52-84 S-E / / /!
CAll / /i / / / / J
CA12 / / /i 7 / / £
CA13 373 8 jan. 2004 217 S-E -0,8 33,6 ATh
CA15 / / / / / / A
CA16 / s / / £ / i/
CA18 / Vi / / / / !
CA20 / i / / / / A

Tableau 3.10 : Caractéristiques (profondeur, date, direction, température et

salinité) du pulse le plus important, observé au début du mois de janvier 2004.

3.8. Discussion et conclusion

Grace a I’utilisation des nombreuses données fournies par les programmes
CASES et ArcticNet, nous avons pu mettre en évidence de nouveaux aspects du systeme
formé par le sud de la mer de Beaufort et le golfe d’ Amundsen. En utilisant une méthode
d’analyse objective, nous avons obtenu une cartographie de la distribution de température
et salinité pour six saisons, réparties entre 1’automne 2002 et 1’automne 2006. Ainsi, il est
apparu que seules les couches supérieures de 1’océan présentent un cycle annuel avec de

réelles variations de leurs propriétés, a diverses échelles temporelles et spatiales.

Du point de vue spatial, trois observations ont été faites. Tout d’abord, les champs
calculés montrent une forte variabilité a petite échelle, avec des gradients horizontaux de
I’ordre de 1 et 3 pour 10 km (respectivement en température et salinité). Cette
hétérogénéité ne présente pas de schémas particuliers et doit étre attribuée a de effets

locaux, notamment météorologiques, a la présence de fronts aux interfaces entre les
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différentes masses d’eau, a des upwellings cotiers voir a des courants inertiels ou des
tourbillons. A plus large échelle, des différences sont apparues systématiquement entre le
nord et le sud du golfe d’Amundsen. Ainsi, la premiére de ces deux régions montre des
températures plus élevées que la seconde durant I’automne et plus faibles durant 1’été,
sans que ces différences ne soient visibles sur les champs de salinité. Cette observation
semble étre liée a la circulation mise en évidence dans le golfe qui fait pénétrer les
masses d’eau de surface au sud de I’ile de Banks pour les faire ressortir au nord du cap
Bathurst aprés avoir suivi un parcours anticyclonique. De ce fait, I’eau de surface
occupant le nord du golfe d’Amundsen provient de la mer de Beaufort et probablement
du nord du bassin Canadien d’ou elle a été transportée par la gyre de Beaufort alors que
celle occupant le sud a séjourné dans le golfe ou elle a subit des conditions sensiblement
différentes menant a des transformations de ses propriétés. Cette observation, issue de
I’analyse des nombreuses données de courants, contraste avec la vision généralement
admise des échanges entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. En effet, tous les
travaux précédent (notamment Ingram et al., 2009) indiquent un schéma de circulation
inverse et ne mentionnent aucune variation verticale. Nos résultats permettent également
de comprendre certaines propriétés régionales des champs de température et salinité. En
effet, sur les cartes de salinité, la région juste au nord du cap Bathurst montre
systématiquement [’existence d’un maximum, également visible dans le canyon
Mackenzie au cours du printemps et de 1’été. Ce résultat correspond bien a ce que I’on
connait déja de ces deux zones qui sont connues pour étre favorables aux phénomenes de
upwelling (Carmack et Kulikov, 1998 ; Williams et al., 2006 ; Williams et al., 2008). En
effet, le gradient de salinité positif présent juste sous la PML impose une élévation de
salinité en cas de remontée d’eau plus profonde. Cependant, les travaux trés récents de
Williams et Carmack (2009), ont montrés que ces phénoménes pouvaient apparaitre au
cap Bathurst par combinaison d’une circulation ouest-est et de la divergence locale des
isobathes. Ainsi, il devient évident que la circulation régionale dans le golfe d’ Amundsen

participe a la présence du upwelling observé presque constamment a ce dernier site.
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Du point de vue temporel, les observations nous ont montré que la fin de I’hiver et
le printemps correspondent avec la période de minimum de température et maximum de
salinité pour les couches de surface. Ce résultat, en accord avec les descriptions
antérieures du cycle annuel de la région (voir par exemple Carmack et Macdonald, 2002)
et les observations récentes, faites a la station hivernale durant le programme CASES
(Données non publiées), est expliqué par 1’épaississement de la couche mélangée
hivernale qui atteint son maximum au printemps sous l’influence de la formation de la
glace de mer et du rejet de sel en surface. Il apparait de plus, que cette période de I’année,
précédant le début de 1’été, correspond au moment ou la plus grande homogénéité
spatiale est observée en termes de température de surface. A I’opposé, 1’automne présente
la plus grande variabilité horizontale avec des champs de salinité extrémement
hétérogeénes. La répétition des échantillonnages a cette période de 1’année nous permet de
généraliser cette observation tout en mettant en évidence des patrons récurrents. Ainsi,
comme nous 1’avons déja évoqué, des différences marquées entre le nord et le sud du
golfe d’ Amundsen apparaissent pour les quatre années échantillonnées. En 2002, 2003 et
2006 les champs de températures sont trés similaires pour la moitié est de la région et le
nord du golfe est nettement plus chaud que le sud. En ce qui concerne 1’année 2005, la
situation est inverse mais il faut remarquer que la période d’échantillonnage est pour cette
année bien plus précoce (d’un mois, voir tableau 3.3). Ainsi les conditions observées en
2005 sont plus proches de celles observées a 1’été 2004. De plus, parmi les cinq années
échantillonnées, 1’année 2005 correspond a une situation exceptionnelle qui a mené a
I’enregistrement du plus petit minimum de glace jamais observé dans 1’Arctique,
minimum battu depuis au cours de 1’automne 2007 (Levinson et Lawrimore, 2008). La
combinaison de ces conditions particuliéres et d’une période d’échantillonnage plus
précoce que les autres années est a 1’origine des trés grandes différences observées entre
I’automne 2005 et les automnes 2002, 2003 et 2006. Enfin, la saison estivale, représentée
par I’année 2004 montre une situation inverse dans le golfe d’ Amundsen, cette fois plus
chaud au sud. Comme nous 1’avons évoqué, cette observation est confortée par les
mesures de 1’automne 2005, qui présentent la méme structure. Au large du plateau par

contre (i.e. dans la moitié ouest de la région), les données de 2004 et 2005 montrent deux
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situations treés différentes. Selon les mesures de 2004, il apparait qu’une différence
sensible de température peut exister au cours de 1’été entre la mer de Beaufort et le golfe
d’Amundsen. Le golfe étant une région plus protégée, le développement de maxima de
température en surface y est plus probable. Par ailleurs, la présence de la polynie favorise
1’apparition plus précoce de tels maxima par rapport a la mer de Beaufort pour laquelle le
couvert de glace se maintient plus tard dans la saison. La différence observée dans cette
derniére région entre les données de 2004 et celle de 2005 trouve ainsi une possible

explication dans les quelques semaines qui séparent les deux périodes d’échantillonnage.

Ainsi, I’analyse des champs de température et salinité en surface nous permet de
mettre en €vidence plusieurs éléments formant le cycle annuel de notre région d’étude,
notamment a l’intérieur du golfe d’Amundsen, et qui seront examinés en détails au
chapitre IV. A la fin de I’hiver, les couches de surface sont froides, salées et relativement
homogenes dans ’espace. Avec la disparition du couvert de glace, ces couches se
réchauffent mais de fagon inégales selon les régions. Alors que le sud du golfe
d’Amundsen montre d’importantes €¢lévations des températures, le nord reste soumis a
’advection d’eau issue de la mer de Beaufort et probablement de glace de mer, dont la
présence fait barriére au rayonnement solaire et diminue le flux de chaleur vers 1’océan.
De ce fait, le golfe est divisé en deux selon son axe est-ouest. A 1’automne, cette
séparation demeure mais les gradients s’inversent. Sous 1’action combinée de la baisse
des températures atmosphériques et du mélange induit par le vent, les températures de
surface commencent a diminuer mais la encore, le sud du golfe réagit plus rapidement au
changement de saison car probablement moins protégé par les glaces. L’automne est
¢galement la saison au cours de laquelle les champs de température et salinité sont les
plus hétérogenes, a cause de ’action trés localisée des coups de vent qui influencent les

flux de chaleur et le mélange vertical.
Avec la profondeur, ces différents cycles et tendances disparaissent rapidement.

Dés 50 metres, les gradients horizontaux ont diminués par dix et mis a part quelques

maxima locaux les champs sont trés homogeénes. Néanmoins une légere différence
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persiste entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. Sur ce point précis, le tracé de
la profondeur de la couche atlantique (AL, figure 3.9) et des sections de température et
salinité (figures 3.7 et 3.8) nous ont permis de mettre en évidence le double effet généré
par le passage des masses d’eau au dessus du seuil qui sépare la mer de Beaufort du golfe
d’Amundsen (seuil d’Amundsen). Ce seuil, dont la profondeur se situe autour de 300
metres, empéche les masses d’eau plus profondes de pénétrer dans le golfe. Cependant, le
point le plus profond a I’intérieur du golfe d’ Amundsen se situe autour de 600 metres. De
ce fait, il existe une différence entre I’intérieur et ’extérieur du golfe au-dela.de 300
metres de profondeur. En effet, nous avons vu qu’en dessous d’une limite située autour
de 250 metres, les masses d’eau sont d’origine atlantique et leur température augmente
jusqu’a atteindre un important maximum (0 > 0°C) vers 500 meétres. A cause de la
présence du seuil, le golfe d’Amundsen n’est pas alimenté en eau atlantique profonde et
son eau de fond se trouve donc étre plus froide que celle de la mer de Beaufort a
profondeur équivalente. Par contre, la salinité n’évoluant presque pas au-dela de 300
meétres, 1’effet sur ce parameétre n’est que peu visible. Du point de vue dynamique,
I’écoulement des masses d’eau au dessus du seuil lors de leurs entrée et sortie du golfe
d’Amundsen est perturbé ce qui génére des déplacements verticaux significatifs de la
colonne d’eau (figures 3.7 et 3.8). Cet effet, clairement visible sur le tracé de la
profondeur de la limite supérieure de la couche atlantique (isotherme 0°C), est
particuliérement important sur les données des automnes 2002 et 2003 et semble étre
associé¢ a la génération d’ondes internes. Le tracé de la profondeur de ’isotherme 0°C
permet également de mettre en évidence les interactions avec la bathymeétrie, notamment
le long de la limite du plateau du Mackenzie et dans le canyon du méme nom. Dans ces
deux régions, connues pour étre favorables aux upwellings et downwellings selon les
régimes de vents (Ingram et al., 2009), les paramétres 6 et S présentent des anomalies trés

visibles, positives ou négatives selon les saisons.
Grace a I’analyse des données de courants, nous avons pu mettre en évidence la

circulation pour 1’ensemble de la région. La comparaison de nos résultats avec ceux déja

publiés (Kulikov et al., 1998 ou Ingram et al., 2009) nous permet de conforter leur
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validité et de mettre en évidence de nouveaux éléments. Dans le sud de la mer de
Beaufort, nous avons observé une circulation divisée selon deux couches. Dans les 100
premiers metres, cette circulation est globalement orientée au sud-ouest au cours de
I’automne 2003 et de 1’hiver 2004, sous I’influence de la gyre de Beaufort. Les vitesses
mesurées augmentent avec la profondeur et atteignent leur maximum autour de 100
metres. A partir de juin 2004, cette circulation s’inverse et tourne au nord-est jusqu’a la
fin des enregistrements en septembre. Ce renversement de la circulation au cours de 1’été
est probablement la conséquence de fluctuations de la gyre de Beaufort a grande échelle
sous ’influence du déplacement des zones de dépressions au dessus de 1’ Arctique telles
que décrites par Lukovich et Barber (2006). A 200 métres, le nombre de points de
mesures diminue mais on enregistre la méme tendance qu’en surface avec deux régimes
opposés. Encore plus profondément, a 400 métres, les quelques données disponibles
montrent que seul un flux continu persiste, tout au long de 1’année, orienté au nord-est et
qui correspond bien a la description du Beaufort Undercurrent faite originalement par
Aagaard (1984) et détaillée plus récemment par Pickart (2004). Les calculs effectués a la
limite du plateau continental permettent d’affirmer qu’une partie du flux orienté au nord-
est mesuré au-dela de 200 meétres a une origine géostrophique. Cette composante est
observée au cours de cinq des six saisons échantillonnées avec une intensité de 6 a 7 cm
sec”, comparable a celle observée le long des cotes de 1’Alaska (Pickart, 2004), et son
noyau semble se déplacer horizontalement pour former des méandres. En dehors de ces
schémas généraux qui font circuler les masses d’eau parallélement a la ligne de cote, la
circulation dans le sud de la mer de Beaufort porte également la trace d’échanges entre
les régions cdtieéres et le large. Cette remarque est particuliérement valable pour le canyon
Mackenzie a I’ouest dans lequel les vitesses mesurées sont systématiquement orientées
selon la plus grande pente. Cette observation, valable pour toutes les profondeurs, est
associée aux mouvements verticaux décrits par Williams et al. (2006) et qui jouent un
role important dans les processus de transformations des masses d’eau sur le plateau du
Mackenzie. De tels échanges existent également dans une moindre mesure le long du
plateau du Mackenzie ou des courants de faibles intensités sont fréquemment mesurés

perpendiculairement a la cote. Dans le golfe d’Amundsen, les observations effectuées
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nous permettent de décrire pour la premiere fois la circulation et offrent des résultats

cohérents avec les précédents. Ainsi, on observe dans cette région une circulation a deux
régimes opposés selon deux couches. En surface (entre 0 et 150 m), les mesures font
apparaitre une trajectoire anticyclonique qui fait pénétrer les masses d’eau au sud de 1’ile
de Banks et les transporte autour du golfe jusqu’a les faire ressortir au nord du cap
Bathurst. Selon ce schéma, la baie de Franklin, au sud, est alimentée en surface par de
I’eau provenant du nord du golfe et ultimement du nord de la mer de Beaufort et de la
gyre de Beaufort. Cette observation est en accord avec le mécanisme proposé par Benoit
et Simard (2008) pour expliquer 1’agrégation des morues arctique dans la baie de
Franklin au cours de I’hiver 2003-2004 ainsi qu’avec les observation faites par Kulikov et
al. (1998) mais ne correspond pas avec 1’image donnée par les travaux de Ingram et al.
(2009) qui proposent une circulation inverse. Ainsi, il est normal que peu d’eau originaire
du Mackenzie ne soit observée en baie de Franklin au cours de I’hiver 2003-2004
(Tremblay et al., 2008) puisque selon nos observations, seule une petite partie de cette
eau peut pénétrer le golfe d’Amundsen, directement au nord du cap Bathurst, ou de
faibles vitesses sont parfois mesurées orientées au sud-est notamment en été. Malgré
quelques fluctuations a I’entrée du golfe, cette circulation est observée tout au long de
’année et alimente un upwelling au nord du cap Bathurst. Un trés net ralentissement de
ce schéma est observé au cours du mois d’avril, au moment ou le maximum de glace est
atteint. A cette période, les fluctuations du champ de vitesse deviennent importantes en
comparaison des moyennes, ce qui expliquerait les mouvements de glaces observés par

Peterson et al. (2008), en sens opposé a la circulation moyenne.

En profondeur (au-dela de 200 m) les trajectoires des masses d’eau se font en sens
inverse. Les mesures disponibles montrent que les eaux profondes pénétrent le golfe au
nord du cap Bathurst et le quitte au sud de I’ile de Banks. Bien que peu d’informations ne
soient disponibles a ’intérieur du golfe, ces échanges imposent aux eaux de fond de
circuler de fagon cyclonique. Selon ces observations, 1’eau profonde de la baie de
Franklin provient du sud de la mer de Beaufort d’ou elle a été transportée par le Beaufort

Undercurrent avant de pénétrer dans le golfe d’Amundsen. Sur le plateau par contre, les
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vitesses moyennes mesurées sont extrémement faibles comparées aux fluctuations, ce qui
correspond aux observations de Kulikov et al. (1998). Malheureusement, 1’absence de
données dans la moitié est du golfe d’Amundsen, a I’est du cap Parry, nous empéche
d’avoir une vision globale de la circulation de cette région. Cependant, il est légitime de
penser qu’une part des masses d’eau qui circulent dans I’ouest du golfe prolonge le
schéma vers I’est. Il est également légitime de penser qu’une partie de ces masses d’eau
quittent le golfe via les détroits du Prince de Galle et celui du Dauphin et de 1’Union (ce
dernier aspect sera également discuté au chapitre V.). Malgré ce manque d’information,
la précédente description de la circulation dans la partie ouest du golfe d’Amundsen
apporte un élément nouveau a la compréhension du fonctionnement de la région. Bien
que dans sa partie profonde elle corresponde avec les propositions faites par Ingram et al.
(2009) ou plus anciennement par McLaughlin et al. (2005), ses deux régimes opposés
n’avaient encore jamais €té décrits et devront étre pris en compte, notamment pour

’analyse des données récoltée en baie de Franklin au cours de 1’hiver 2003-2004.

Enfin, nous avons appliqué des méthodes d’analyse spectrales a 1’ensemble des
données de courants disponibles, ce qui nous a permis d’approfondir la connaissance de
leurs propriétés dans cette région. Une fois encore, de nombreuses différences sont
apparues entres les sites de mesures, liées notamment aux effets de la glace et de la
bathymeétrie. De plus, la comparaison entre les mesures effectuées en un méme site a
différentes profondeurs, font apparaitre d’importantes variations verticales des
caractéristiques des courants, sur I’ensemble du spectre, ce qui confirme 1’importance de
la baroclinicité dans la région déja évoquée par Kulikov et al. (2004).

En comparant tous les sites et toutes les profondeurs, le seul élément commun qui
apparaisse est la présence d’un pic de variance dans la bande de fréquence semi-diurne.
Ce résultat est en accord avec les études déja réalisées dans la région, notamment
’analyse harmonique des niveaux d’eau réalisée en exemple par Pawlowicz et al. (2002),
les analyses spectrales de Kulikov et al. (1998) et celles de Kulikov et al. (2004). Dans
cette bande de fréquence (entre 1.5 et 2.5 cpj), nos observations mettent en évidence les

propriétés particuliéres des courants, notamment en ce qui concerne leur comportement
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rotatoire. En effet, nos mesures montrent que la composante négative (horaire) domine
nettement cette partie du spectre avec des pics de densité spectrale larges et amples alors
que leurs homologues positifs sont étroits et précis. Malgré quelques variations spatiales,
cette observation reste valable pour ’ensemble des sites de mesure. Selon Kulikov et al.
(2004) cette différentiation des composantes, visible notamment sur la figure 3.16, est un
indicateur clair du comportement barocline des courants semi-diurnes. En effet, grace a la
bonne résolution verticale apportée par les ADCP, nous avons pu observer que la forme
des spectres antihoraires est constante avec la profondeur alors que celle des spectres
horaires varie de fagon importante. La composante négative de la densité spectrale semi-
diurne augmente avec la profondeur dans les cinquante premiers métres de la colonne
d’eau et diminue au-dela pour devenir similaire a la composante positive en proximité du
fond. Ainsi la densité spectrale totale varie avec la profondeur et devient maximale autour
de 50 m, soit sous la couche mélangée de surface. Or cette observation est également
valable pour le pic de variance semi-diurne des spectres croisé€s ce qui semblent montrer
qu’il existe bien un échange d’énergie de I’atmosphére vers 1’océan via la création de
mouvements inertiels et que cette énergie contribue de fagon importante a la génération

des courants de cette bande de fréquence.

Les résultats de Kulikov et al. (2004) nous permettent de mieux comprendre le
comportement barocline prononcé de la composante négative des spectres rotatoires
mesurée sur 1’ensemble de notre région d’étude. En effet, 1’une des particularités de la
région CASES est que sa latitude moyenne est proche d’une latitude critique (/.), pour
laquelle la fréquence des mouvements inertiels (f}) devient égale a celle d’une des
harmoniques de marée. Dans notre cas précis, f; est presque égale aux fréquences des
I’harmoniques de marée semi-diurne N, (/. = 70.98°) et M, (/. = 74,47°). De ce fait les
courants associés aux marées internes générées par ces harmoniques sont amplifiés par
résonance, avec une énergie concentrée dans les couches supérieures de I’océan. A cause
de la relation qui lie les composantes rotatoires des courants (équation 3.18 ; Gonella,
1972) en fonction de la fréquence (@), la composante négative devient dominante lorsque

o s’approche de f; soit & proximité d’une latitude critique :
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st (w) _ (0=f)?
S (@) (w+f)?

(équation 3.18)

Ainsi, seule la composante rotatoire négative des courants de marée barocline
subie cette amplification résonante. De plus, la position de la limite du plateau du
Mackenzie, directement au sud des latitudes critiques, est une particularité régionale qui
favorise d’autant la génération de marées internes, ce qui amplifie encore le phénoméne
(Kulikov et al., 2004). Nous savons par ailleurs que les mouvements inertiels, soumis a la
force de Coriolis, ont dans I’hémisphére nord un comportement rotatoire horaire pur (i.e.
une composante positive nulle). De ce fait cette composante des signaux contient a la fois
des marées internes amplifiées et les mouvements inertiels et il est trés difficile de les
distinguer car leurs comportements spectraux sont similaires. Cependant, n’ayant pas la
méme origine, ces deux types de mouvements n’évoluent pas de la méme fagon dans le
temps et ’espace. Bien que localement 1’énergie des mouvements inertiels dépasse celle
des marées internes (en proximité du canyon Mackenzie par exemple, Kulikov et al.,
2004), il semble que ce cas de figure soit exceptionnel dans notre région d’étude et que la
composante associée aux marées baroclines y soit généralement dominante. Nous avons
donc calculé les variations des estimés spectraux en fonction du temps et de la
profondeur. Pour ce faire, nous avons utilisé une méthode similaire a celle choisie pour
générer la figure 3.22, a savoir I’application d’une fenétre mobile de 30 jours sur les
séries temporelles de mesures et les calculs densité spectrales pour chaque sous-
¢échantillon. Nous avons ensuite extrait les valeurs de densité spectrales de la composante
négative pour les bandes de fréquences contenant les deux principales harmoniques de
marée semi-diurnes et la fréquence inertielles (M, et Na+f;) que nous avons tracées en
fonction du temps et de la profondeur. Un exemple de ces résultats est présenté par la

figure 3.26, réalisée avec les données du mouillage CA0S.

Sur cette figure, les variations de densité spectrales sont comparées aux données
de vitesse de vent mesurées a la station météorologique la plus proche (3.26-a.) ainsi qu’a
une prévision des courants de marée réalisée grace a 1’analyse harmonique des donnés de

courants issues du méme mouillage (3.26-d.). De plus 1’épaisseur de la couche mélangée
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de surface (PML) est surimposée aux densités spectrales (trait plein, 3.26-b. et 3.26-c.)
ainsi que la limite temporelle de la période période hivernale déterminée précédemment.
L’épaisseur de la PML est issue des profils CTD réalisés a la station fixe CASES en baie
de Franklin, entre décembre 2003 et juin 2004. En premier lieu, ces résultats montrent
que le cycle de marée est le facteur principal de la variabilité temporelle dans les deux
bandes de fréquence observées. En effet sur les deux figures (3.26-b. et 3.26-c.) les cycles
de vives-eaux et mortes-eaux identifiable sur la figure 3.26-d. apparaissent clairement et

les dates des grandes marées sont en phase avec les maxima de densité spectrale.

En ce qui concerne la vitesse du vent, sont influence n’est pas clairement
identifiable sur les figures. Seuls les maxima mesurés fin novembre et début décembre
2003 semblent avoir un impact visible sur les densités spectrales mesurées avec
I’existence de maxima en sub-surface (entre 20 et 30 m). De fagon étonnante, les deux
maxima les plus importants de I’ensemble des données sont observés en fin de période,

au mois de juin et juillet, alors que I’activité météorologique est faible, sans vent mesuré

au-dessus de 20 km h'. Deux explications sont alors possible, tout d’abord la distance

entre le site de mesure et la station météorologique (~ 200 km) peut jouer un rdle car un
coup de vent localisé a proximité du mouillage CAO5 peut ne pas étre enregistré a
Tuktoyaktuk. De plus, il faut avoir a I’esprit que les mois de juin et juillet sont ceux au
cours desquels la quantité de glace mobile est la plus importante. En effet, au printemps
le couvert de glace commence par se fracturer et partir a la dérive avant de fondre au
cours de I’été. A cette période, le transfert d’énergie depuis 1’atmosphére vers 1’océan est
maximal (Chapman et Carmack, 2003), les vents mesurés autour de 20 km h™ peuvent
alors avoir un effet trés supérieur a celui qu’ils auraient a I’automne, au moment ou
I’étendue du couvert de glace est la plus faible de toute 1’année. De plus, il apparait
clairement qu’au cceur de I’hiver (entre les mois de janvier et mai) la densité spectrale
mesurée en surface est trés inférieure a celle mesurée a I’automne et au printemps, ce qui
met en évidence ’effet d’atténuation hivernal de 1’énergie dans les deux bandes de
fréquence étudiées. Par ailleurs, les variations verticales du signal observées tout au long

de I’année, associées au comportement barocline des courants, deviennent beaucoup plus
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importantes au cours de I’hiver. Sur ce point, la comparaison avec 1’épaisseur de la
couche de mélange semble montrer un lien entre la stratification et la profondeur du
gradient maximal de densité spectrale. En d’autres termes, 1’énergie contenue dans les
courants semi-diurnes mesurés au sein PML en hiver est trés faible, méme lorsque cette
énergie est maximale en profondeur, comme cela se produit au cours du mois d’avril.
Puisque la génération de mouvements inertiels est interdite en hiver par la présence du
couvert de glace, 1’énergie contenue dans les courants a cette période provient
uniquement des marées baroclines et se propage depuis le fond vers la surface. Il devient
alors légitime de penser que la stratification importante a la base de la thermocline
interdit a I’énergie des marées baroclines de se propager jusqu’a la surface et maintient
les premiers meétres de la colonne d’eau a des niveaux d’énergie tres faibles.
Malheureusement 1’absence de données dans les premiers meétres sous la surface ne
permet pas de vérifier si cette hypothése est également valable a 1’automne, lorsque la
PML est trés peu épaisse. L’effet a cette période pourrait étre inverse et empécher
I’énergie inertielle de se propager en profondeur. Cependant, la position trés haute des
maxima de densité spectrale observés fin octobre et début décembre et associés a des
coups de vent semble bien correspondre avec cette derniére hypothése. Sur ce point, la
réserve formulée en section 3.6.2. (effet saisonnier sur la phase des marées) concernant la
mauvaise correspondance entre la période hivernale déterminée et 1’effet observé reste
valable, a savoir que le site de mesure CAOS5 se trouve dans une région ou le couvert de
glace se forme plus tard et disparait plus tot en comparaison du reste de notre région

d’étude.

L’étude des variations de la densité spectrale en fonction du temps et de la
profondeur pour les composantes rotatoires négatives des bandes de fréquences contenant
les harmoniques de marée M, et N, et les mouvements inertiels nous permet donc de
comprendre les propriétés des mouvements semi-diurnes décrites plus haut. En
profondeur (prés du fond) 1’absence de différences entre les composantes rotatoires
positive et négative des courants montrent qu’ils sont exclusivement influencés par les

marées externes. Dans les couches supérieures (au-dessus de 200 m) la multiplicité des
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forgages génére des courants a forte tendance barocline. Cela est d’autant plus vrai au
cours de I’été lorsque la surface de 1’océan est libre et la génération de mouvements
inertiels permise. Ces mouvements se propagent alors vers le fond et sont atténués par la
stratification de 1’océan. En tout état de cause, leur propagation ne semble pas dépasser
beaucoup la profondeur maximale annuelle de la PML, observée autour de 50 m. En
hiver, la présence du couvert de glace interrompt le for¢age de surface et la génération de
mouvements inertiels n’a plus lieu. Au cours de cette période 1’énergie des courants
trouve sa source dans les marées internes qui se propagent depuis le fond vers la surface
et laisse apparaitre les cycles de vives-eaux et mortes-eaux de fagon tres nette. La
stratification a la base de la PML joue a cette période un role de barriere et maintient sous
la surface un niveau d’énergie trés faible. En moyenne sur I’année, 1’énergie totale
contenue dans les courants semi-diurnes est maximale autour 50 meétres, 1la ou les
contributions des signaux inertiels et des marées baroclines sont toute les deux présentes.
Dans leur étude, Kulikov et al. (2004) ont utilis¢é des données récoltées a deux
profondeurs seulement (40 et 100 m) mais comme pour nous, leur analyse avait mis en
évidence le comportement barocline des marées semi-diurnes. Notamment, a leur site
SS2, équivalent & CAOQS, la variance de la bande M, était deux fois plus importante a 40

qu’a 100 m, en accord avec nos propres observations.

Figure 3.26 (page suivante) : Composantes négatives de la densité spectrale
pour les bandes contenant les fréquences M, (b.) et N,+f (c.) exprimées en dB
(valeur relative a 700 cm® sec” cpj™') en fonction du temps et de la profondeur
(m) pour le mouillage CA05. Sur les figures sont surimposées la profondeur
de la couche de mélange (trait plein) estimée a partir des données de 1’hiver
2003-2004 a la station fixe CASES et les limites de la période hivernale
(pointillés, voir section 3.6.2.). Les courbes présentées en a. et c.
correspondent respectivement a la vitesse du vent mesurée a la station de
Tuktoyaktuk (m sec”, filtrée a 7 jours) et a la prédiction de marée réalisée a
partir de ’analyse harmonique des données de courants issues du méme

mouillage (cm sec™, filtrée & 7 jours).
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Dans les hautes fréquences, les pics associés aux marées d’ordre élevées sont
faibles ou inexistants pour la plupart des mouillages. Seule exception flagrante, le site
directement au nord du cap Bathurst (CA03) présente des variances importantes pour les
harmoniques MKj (tiers-diurne) et My et MS; (quart-diurne). Les autres sites ou
apparaissent ces fréquences particuliéres sont les trois situés a la frontiére entre le golfe et
- la mer de Beaufort (CA0S, CA15 et CA16) et dans une moindre mesure les deux sites les
plus proches localisés a l’intérieur du golfe (CA06 et CAO0S8). Sachant que ces
harmoniques de marées sont le fruit de ’interaction entre les ondes principales et la
bathymétrie, il semble que dans notre cas ces mouvements soient générés au voisinage du
cap Bathurst (12 ou leur amplitude est la plus grande) et qu’elles se propagent au nord-est
le long du seuil et vers 1’est ou leur énergie est rapidement dissipée. De fagon similaire,
les marées diurnes (harmoniques K;, P; et O;) n’apparaissent qu’a I’intérieur du golfe
d’Amundsen, principalement aux sites CA03, CA05, CA15 et CA16 en accord avec les
observations faites par Kulikov et al. (1998). Ce dernier résultat est confirmé par
I’analyse harmonique qui met en évidence 1’absence de variance significative pour ces
trois fréquences a tous les sites hors du golfe. De la méme fagon que pour les
harmoniques d’ordre élevés, le site du mouillage CAO3 présente la plus grande variance
dans la bande diurne qui est méme supérieure a celle de la bande semi-diurne (seul site
dans ce cas). Cette observation confirme la prédiction de Kowalik et Préshutinsky (1994)
selon laquelle les courants sur le plateau sont dominés par les marées diurnes. Dans les
basses fréquences par contre, la variance mesurée a ce site est faible, ce qui est également
le cas du mouillage CA12, le plus au large de tous. Le calcul de la répartition de 1’énergie
selon les trois mémes bandes de fréquences que celles utilisées par Kulikov et al. (1998)
confirme la particularité du premier de ces deux sites pour lequel prés de 85 % de
I’énergie est contenue dans les hautes fréquences ( > 0.7 cpj) qui incluent toutes les
harmonique de marée importantes. La valeur moyenne de cette répartition, calculé en
tenant compte de tous les sites et toutes les profondeurs et en excluant les valeurs
extrémes est assez différente de celle obtenue par les travaux de Kulikov et al. (1998),
avec 42 % pour les basses fréquences (0.01 — 0.07 cpj), 35 % pour les moyennes

fréquences (0.07 — 0.7 cpj) et 27 % pour les hautes fréquences ( > 0.7 cpj) (contre 65 %,
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15 % et 20 % respectivement). Plusieurs éléments peuvent expliquer ces différences.
Tout d’abord, le nombre de sites de mesure est trés différent entre les deux études (4 sites
avec chacun 2 profondeurs pour Kulikov et al. contre 16 sites avec chacun 3 a 4
profondeurs en moyenne dans notre étude) avec dans notre cas une proportion de mesures
a faible profondeur beaucoup plus importante. Vu la trés importante variabilité des
propriétés des courants dans la région, tant horizontalement que verticalement, on peut
penser que plus le nombre de mesures augmente, plus la valeur moyenne calculée devient
précise. Compte tenu de cette variabilité, il devient alors légitime de s’interroger sur
I’intérét de ce calcul, qui perd beaucoup en représentativité régionale. Malgré cela, il
apparait que si la répartition de 1’énergie selon les trois bandes de fréquence est
différente, la valeur absolue de la variance dans les basses fréquences est comparable.
Ceci implique que les changements de rapport sont associés a une augmentation de la
variance dans les moyennes et hautes fréquences. En ce qui concerne les hautes
fréquences, cette augmentation moyenne est en partie associée a la prise en compte des
sites a ’intérieur du golfe, pour lesquels les harmoniques de marées diurnes, tier-diurne
et quart-diurne sont non négligeables. De plus, il faut noter que les travaux publiés par
Kulikov et al. en 1998 et Kulikov et al. en 2004 ont été réalisés a partir de données
récoltées a la fin de années 80, or nous savons que depuis ces époque 1’océan Arctique est
entré dans une période de transition (Melling, 1998 ; Polyakov et al., 2005). Ainsi, la
diminution du couvert de glace et la disparition progressive de la glace pluriannuelle
observée dans la région CASES (Melling et al., 2005 ; Galley et al., 2008) peut avoir une
influence sur le transfert d’énergie entre 1’atmosphére et 1’océan. Cet effet peut étre
particuliérement important en hiver car, avec la disparition de la glace ancienne, le
couvert hivernal devient plus fragile. Ainsi, il est plus susceptible de se rompre par
endroit et de devenir mobile. Dans un tel cas, le transfert de quantité de mouvement peut
devenir trés important, parfois méme supérieure a ce qu’il serait en absence totale de
glace (Chapman et Carmack, 2003). Ce scénario est encore plus probable dans notre
région d’étude qui, a cause de la présence de la polynie, possede déja un couvert de glace
plus mobile qu’ailleurs. Associé a la diminution de la période de glace, ce phénomeéne

tend a faire diminuer 1’effet saisonnier d’atténuation de 1’énergie (winter damping) et
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peut faire augmenter la moyenne annuelle de la variance dans les moyennes et hautes
fréquences. Afin d’explorer cette hypothése nous avons calculé 1’effet saisonnier du
couvert de glace sur la répartition de 1’énergie et avons comparé les spectres calculés
avec les séries temporelles complétes avec ceux calculés en tenant compte de cette
période seulement. Les résultats montrent que les différences sont trés faibles, et
remarquablement plus petites que celles observées par Kulikov et al. (1998). Dans les
basses fréquences, cet effet est généralement négatif avec une diminution de 1’énergie
observée a CAO0S ou CAO8 mais dans la plupart des cas, les différences ne sont pas
significatives. A certains sites (comme CA15) ’effet observé est positif, ce qui semble
indiquer une plus grande mobilité locale du couvert de glace. Pour les moyennes et
hautes fréquences, aucune différence significative n’est observée en dehors de la bande
semi-diurne dont nous avons parlé plus haut, ce qui semble aller dans le sens de notre
hypothese. En menant cette étude a 20 et 50 métres, il apparait que I’effet devient encore
plus faible avec la profondeur, comme I’avaient déja observé Kulikov et al. (1998).
Malgré ce résultat qui semble expliquer 1’augmentation de 1’importance relative des
moyennes et hautes fréquences dans la variance totale, on peut se demander si le critére
choisi pour définir la période hivernale ne devrait pas étre plus strict. En effet, lors de
I’étude de la circulation, nous avons remarqué un net ralentissement entre les mois de
février et d’avril. Cette diminution des vitesses moyennes mesurée devrait normalement
impliquer une diminution importante de la variance dans la moiti€¢ basse du spectre.
Ainsi, en menant de nouveau ’analyse de 1’effet saisonnier avec un critére plus strict (80
ou 90 % de couverture de glace par exemple) nous devrions au moins voir apparaitre des
différences plus proches de celles rapportées par Kulikov et al. (1998) pour les basses
fréquences. Cependant, pour obtenir un tel résultat, il faudrait réduire la période hivernale

utilisée pour le calcul a trois mois seulement et ne pas tenir compte du reste de 1’hiver.

Le calcul de I’effet de la profondeur sur 1’énergie contenue dans le signal de
courant confirme partiellement le résultat que 1’étude de la circulation avait déja mis en
évidence, a savoir 1’augmentation de 1’énergie avec la profondeur dans la couche de

surface. En effet, nous avions remarqué lors de I’analyse des courants que les vitesses
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moyennes mesurées autour de 100 métres étaient souvent supérieures a celle de surface.
En calculant les spectres des données d’ADCP pour toutes les profondeurs, cette
constatation a été vérifiée pour certains sites, notamment ceux situés a la frontiére entre le
golfe d’Amundsen et la mer de Beaufort et ne semble pas étre attribuable a4 un manque de
réflecteurs dans les couches de surface. Il apparait cependant que cette observation n’est
valable que pour les basses fréquences, inférieures a 0.2 cpj (f7), et que I’effet diminue
avec la profondeur. Ainsi 1’augmentation de la variance avec la profondeur est la plus
importante dans les 30 premiers métres de la colonne d’eau et peu de variations sont
observées sous la PML. Au dessus de la fréquence limite (fz), 1’effet observé est inverse
et les couches de surfaces deviennent les plus énergétiques sauf autour de la bande semi-
diurne, comme nous 1’avons dit précédemment. Dans les deux cas, si la moyenne des
différences observée est tout juste significative, elle peut devenir localement
particuliérement visibles, comme c’est le cas aux sites CA08 et CA12. Au-dela de 100 m,
le tendance s’inverse et les spectres montrent une diminution de la variance sur

I’ensemble des fréquences lorsque la profondeur augmente.

Tous ces éléments nous confirment la dominance des courants baroclines dans la
région. Dans les basses fréquences, les cycles saisonniers et forgages a grande échelle
sont a I’origine de courants, dont I’intensité tend a augmenter avec la profondeur dans les
cent premiers metres. A 1’inverse, dans les moyennes et hautes fréquences (fréquences
des phénomeénes a 1’échelle synoptique) la variance en surface est en général supérieure a
celle plus en profondeur sauf pour la bande semi-diurne pour laquelle la résonance des
harmoniques de marée a proximité des latitudes critiques combinée a 1’apport d’énergie
inertielle déplace ce maximum sous la PML. Seules les marées diurnes semblent montrer
un comportement barotrope, comme le montre la constance de la variance totale dans

cette bande entre les différentes profondeurs.
Au cours de cette étude, le systéme formé par le sud de la mer de Beaufort et le

golfe d’Amundsen nous est apparu comme un milieu a trés forte variabilité, et ce pour

I’ensemble des paramétres étudiés, a toutes les échelles temporelles et spatiales. Cette
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constatation vient s’ajouter a celles des nombreux travaux récents réalisés dans la région
(notamment McLaughlin et al., 2005) et confirme la complexité des zones marginales du
bassin arctique. Bien qu’une part importante de ces variations (notamment temporelles)
soit attribuable aux effets des différents cycles saisonniers auxquels cette région est
soumise, les particularités géographiques qu’elle comporte jouent également un role
important. Loin d’étre une simple extension de la mer de Beaufort, le golfe d’Amundsen
s’est révélé étre une région aux multiples particularités, dont il est nécessaire de tenir
compte pour pouvoir la comprendre. Au cours de nos travaux, nous avons pris conscience
que le seuil existant entre ces deux parties de la région CASES joue un réle capital dans
la génération de ces différences, avec un impact particulier sur la répartition verticale des
masses d’eau et sur les propriétés des courants. Malgré cela, la circulation régionale mise
en évidence est cohérente avec celle du sud de la mer de Beaufort, connue depuis

longtemps.

118



4. Cycles annuels d’évolution de la colonne d’eau le long de la

section du cap Bathurst

4.1. Introduction

Dans I’arctique, 1’étude de la structure verticale de I’océan a été 1’objet d’un grand
nombre de travaux au cours des trente derniéres années (voir notamment Aagaard et al.,
1981, Carmack et al., 1989, Aagaard and Carmack, 1994, McLaughlin et al., 1996,
Shimada et al., 2001 ou McLaughlin et al., 2004). Si dans cette région, la vision d’un
océan relativement homogeéne et présentant peu de variations dans le temps et 1’espace a
dominé jusqu’au milieu des années 90, les études les plus récentes ont mis en évidence
les différences importantes qui existent entre les propriétés physiques des nombreuses
régions de I’arctique (McLaughlin et al., 1996, Shimada et al., 2001, McLaughlin et al.,
2004, Shimada et al., 2005). Dans le sud de la mer de Beaufort, les travaux de
McLaughlin et al., (2004) ont montrés 1’existence de trois types de structures verticales
au moins, ajoutant ainsi un niveau de complexité supplémentaire a la vision précédente
(McLaughlin et al., 1996) et mettant un terme définitif a 1’idée d’un océan Arctique
homogéne. Malheureusement, les conditions climatiques extrémes qui prédominent dans
les régions polaires rendent trés difficile la prise de données océanographiques en période
hivernale, ainsi les informations concernant les cycles annuels de cet océan particulier
sont rares. Dans ce contexte, un des objectifs principaux du programme CASES était de
suivre 1’évolution du systéme complexe formé par le sud de la mer de Beaufort, le plateau
du Mackenzie et le golfe d’Amundsen tout au long de son cycle annuel entre I’automne
2003 et I’automne 2004.

Plus spécialement, ce chapitre de nos travaux avait deux objectifs; premiérement,
identifier les masses d’eau et décrire en détails leur distribution verticale le long de la

section du cap Bathurst, deuxiémement, présenter 1’évolution saisonniére de la colonne

d’eau et mettre en évidence le cycle annuel de cette évolution.




4.2. Site d’étude
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Figure 4.1: Position géographique de la section du cap Bathurst dans la
région CASES avec localisation des stations océanographiques (point noirs) et

des mouillages (étoiles rouges) utilisés dans ce chapitre.

Le site choisi pour cette partie de notre étude, la section du cap Bathurst (SCB),
est située a la frontiere entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen (voir figure 4.1.).
Elle s’étend depuis le plateau continental au nord du cap Bathurst jusqu’au cap Kellett, a
la pointe sud ouest de I’lle de Banks. La SCB est le principal exutoire du golfe
d’Amundsen et représente 1’extrémité ouest du passage du nord-ouest, elle est orientée au
nord-est et mesure 155 km de long. La profondeur est trés variable le long de cette
section qui comporte une portion peu profonde (les 50 km au sud) sur le plateau du
Mackenzie ou la profondeur augmente doucement de 30 & 60 m. Apres la limite du
plateau, située & 50 km de I’extrémité sud, la profondeur augmente rapidement pour
atteindre 350 m. Le point le plus profond de la section est situé a au kilométre 115 1a ou
le fond atteint 445 m. Ainsi, la SCB présente des conditions de plateau continental le long

de son tiers sud et des conditions océaniques le long des deux autres tiers.
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Peu d’informations sont disponibles concernant cette région et le golfe
d’Amundsen en général et le programme CASES fut une opportunité unique de

documenter les régimes hydrographiques de cet écosystéme.

4.3. Matériel et méthode

4.3.1. Présentation des données

Les données utilisées dans cette partie de notre travail sont les mémes que celles
utilisées en section III. et possédent donc les mémes caractéristiques. Dans la présente
section, nous avons seulement sélectionné parmi toutes celles a notre disposition, les

données de température, salinité et oxygene dissous récoltées le long de la SCB.
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Figure 4.2 : Vue en coupe de la section du cap Bathurst avec tracé de la
bathymétrie (gras), position des stations océanographiques numérotées de 400
a 415 (pointillés), des 4 mouillages (traits plein) et des instruments dont les

données sont utilisées dans ce chapitre (cercles pleins).

Le long de cette section, quatre mouillages étaient déployés pour I’année 2003-
2004 (voire figures 4.1 et 4.2 pour localisation et tableau 4.1 pour caractéristiques). Trois

d’entre eux étaient équipés de capteur SeaBird SBE37 ou Alec (voir section 3.2.1.)
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proches de la surface (autour de 30 meétres de profondeur). Trois étaient également
équipés de courantomeétres Anderaa RCM-11 (voir section 3.2.1.) placés en profondeur
aux sites CAO5 et CA1S5 et dans la partie peu profonde au sud de la section (CA03). Au
cours des campagnes océanographique CASES et ArcticNet entre 2002 et 2006, 63

profils CTD ont été réalisés le long de la SCB, tous ont été utilisés dans le présent

chapitre.
Position Prof. Instrument, m Enregistrement
Site Prof.,

Lat, N Long, O ™ RCMI11 Alec CT SBE37 Début Fin
CA03 71°09.182' 128°07.569' 64 47 27 11oct. 03 29 sept. 04
CAO05  71°25.225' 127°22.495' 250 202 33 120ct. 03 28juil. 04
CA15 71°32.232' 127°01.434' 400 189 20 100ct. 03 22juil. 04
CA16 71°47.886' 126°27.354' 250 36 100ct. 03 22juil. 04

Tableau 4.1 : Position des mouillages immergés le long de la section du cap
Bathurst au cours de 1’année 2003-2004 et caractéristiques des appareils dont

les données sont utilisées dans ce chapitre.

4.3.2. Traitement des données

Données CTD : Les données CTD utilisées dans cette section font partie de celles
utilisées en section III. Tous les détails concernant leurs traitements sont donnés en

section 3.2.2.

Données de mouillages : En ce qui concerne les données de mouillages, elles ont
été sous-échantillonnées aux heures aprés extraction des hautes fréquences par filtration
(supérieures & 24 cpj, filtre basse-bas elliptique du 5°™ ordre). Ensuite, les données 0 et S
ont été filtrées une seconde fois pour supprimer les signaux de marées semi diurnes et
giéme

diurnes (filtre elliptique passe-bas du ordre avec fréquence de coupure de 36 h) puis

moyennées aux jours (valeur moyenne calculée a midi).
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4.3.3. Méthode

Dans la suite de ce chapitre, la présentation des résultats sera séparée en deux
sections. D’abord nous utiliserons les données CTD prises le long de la SCB pour évaluer
les caractéristiques moyennes de la colonne d’eau et pour déterminer la composition des
masses d’eau. Comme mentionné plus avant, 1’identification des masses d’eau sera
réalisée en utilisant trois variables: température potentielle (8), salinité (S) et
concentration en oxygeéne dissout ([O]). Comme il a été largement discuté dans de
précédentes études (Macdonald et al., 2002, McLaughlin et al., 2002, McLaughlin et al.,
2005), I’utilisation de traceurs chimiques et d’isotopes stables doit étre considérée par qui
veut comprendre les processus de création des masses d’eau et identifier leurs
trajectoires. En ce qui nous concerne, aucune donnée chimique ou isotopique n’était
disponible lors de nos travaux mais puisque notre objectif principal était de décrire et
comprendre le cycle annuel d’évolution de la colonne d’eau, I’utilisation combinée de 9,
S et [O] a été considérée suffisante et nous a permis d’atteindre le niveau de précision
voulu. Pour la classification des masses d’eau, nous avons comparé notre jeu de données

a une liste de caractéristiques issue de la littérature et présentée en annexe 1.

Num. Section Début Fin Nombre de stations visitées Mission
L 5nov.2003 7nov.2003 16 CASES
1L 12 juin 2004 = 17 juin 2004 15 CASES
III. 21juil. 2004 25 juil. 2004 6 CASES
V. 2sept. 2005 8 sept. 2005 14 ArcticNet
V. 4 oct. 2006 6 oct. 2006 12 ArcticNet

Tableau 4.2 : Parameétres décrivant 1’échantillonnage de la section du cap
Bathurst entre 2003 et 2006.

Ensuite, nous avons combiné les sections de CTD avec les séries temporelles de
données issues des mouillages pour décrire le cycle annuel d’évolution de la colonne
d’eau tout au long de I’année. Nous avons utilisé les cinq sections disponibles (sections 1.
a V., voir tableau 4.2) comme images instantanées considérées représentatives de la

période de I’année a laquelle elles ont été échantillonnées. Puis, nous avons utilisé les
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données de mouillages pour discuter de 1’évolution des différentes portions de la SCB
(couches de surface et intermédiaires, zone de plateau et région profondes) et pour faire
le lien entre les différentes sections. Ainsi, en commengant par la section I
échantillonnée début novembre, nous avons suivi le cycle annuel d’évolution jusqu’a la
section V., échantillonnée début octobre. Comme nous ’avons signalé plus tot, les
données de mouillages utilisées couvrent une période comprise entre 1’automne 2003 et
I’automne 2004, ainsi, une bonne correspondance avec les sections I. a III. est attendue
aux dates correspondantes. En ce qui concerne les sections IV. et V., (respectivement
échantillonnées a 1’automne 2005 et 2006), des différences significatives sont a prévoir a
cause de I’importante variabilité inter-annuelle déja observée dans la région (voir chapitre

IIL.).

4.4. Observations

4.4.1. Profils moyens le long de la section et composition des masses d’eau

Tout au long de I’année, les couches de surface soumises aux influences de
I’atmosphere et de la glace (i.e. la PML) présentent un haut niveau de variabilité, trés
visible sur le profil moyen de température potentielle (figure 4.3-a.). Juste sous la surface,
ce profil présente un maximum remarquable (60 > 0.5°C) avec une déviation standard
importante (+/- 2°). Sur le profil de salinité (figure 4.3-b.), ce Omax correspond a un
minimum, lui aussi accompagné d’une forte variabilité. Sous ces valeurs extrémes, au-
dela de 20 m, les deux profils présentent une couche a trés fort gradients, négatif en
température et positif en salinité, d’une quinzaine de métres environs étendue jusqu’a 35
m de profondeur. La limite inférieure de cette couche a fort gradient apparait sur le profil
de stabilité (fréquence de Brunt-Vaissala, figure 4.3-c., Pond et Pickard, 1983) calculée
grace a I’équation 4.1. Sur ce profil, un important maximum autour de 35 m trahis la
position de la limite inférieure de la PML. Comme lors du calcul des profils moyens au
chapitre III., cette stratification apparente des couches de surface n’est qu’un artefact 1ié
au calcul de ces profils. En regardant les données utilisées dans ce calcul, il apparait
qu’une couche mélangée d’épaisseur variable est présente sur la majorité d’entre elles

(entre 3 et 15 m).
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- — (équation 4.1)

Avec: p la densité (kg m™), g I’accélération gravitationnelle (m sec™) et N° en (rad / s)?

Profondeur (m)
&

L 8 I 1 L 1 1 1 I I
L] L] 1 45 0 [} 1 15 2 b 3 5 {
a

Fréquence de Brunt-Vaissala (radis)” )

Figure 4.3 : Profils moyens (traits pleins) et déviations standards (pointillés)
de température potentielle (a.), salinité (b.), concentration en oxygeéne dissous
(c.) et fréquence de Brunt-Vaissala (d.) calculés avec 1’ensemble des données
récoltées le long de la SCB.

Au-dessus de ce maximum, le profil de stabilité est lui aussi extrémement
variable, avec une déviation standard maximale autour de 25 m. Il est & noter qu’a

Pintérieur de la PML, la déviation standard de N? couvre des valeurs négatives,
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indicatrices d’activité convective. L’étude individuelle des données utilisées pour le
calcul de ces profils moyens montre que de telles valeurs bien été enregistrées a
I’automne, au moment ou la formation de glace est la plus intense.

Sous la PML, la transition vers les eaux relativement chaudes de la BSSW (Bering
Sea Summer Water) est difficilement identifiable par les seuls parameétres 0 et S, le
maximum de température, généralement associé a cette couche, étant fondu avec la base
de la couche de surface. Néanmoins, en utilisant la définition généralement admise de
cette couche (31 < S < 32) cette position est comprise entre 25 et 60 m juste sous la limite
de la PML. Sur les profils de 0 et S, la position de la BSSW semble étre confirmée par les
légeres variations de gradients visibles dans cette gamme de profondeur. Bien que cette
position soit moins profonde que la moins profonde déja observée, la présence du
maximum de [O] associé a cette couche, visible autour de 35 m pour une salinité de 31.3
(figure 4.4) confirme la faible profondeur des eaux de la uHW (upper Halocline Water).
En se basant sur la position du Omi, local, le centre de la couche BSWW (Bering Sea
Winter Water) est trouvé autour de 115 m, et présente une température proche du point de
congélation (~ -1.5°C) et une salinité de 32.9. Sur le profil d’oxygene, cette profondeur
correspond a un point d’inflexion de la courbe marquant un minimum local. Cette couche
BSWW, présente la plus faible variabilité de toute la colonne d’eau aussi bien en
température qu’en salinité. Sa position la place également a une profondeur moins grande
qu’attendu et le décrochement qui lui est associé sur le profil de salinité correspond bien
a celui de la Cold halostad (Ch) décrite par Shimada et al. (2005). Le minimum
d’oxygene important, marquant la position de la basse halocline (IHW, lower Halocline
Water) est observée a une salinité de 34.3, autour de 215 m de profondeur et correspond
bien avec la région a forts gradients de température et salinité. Contrairement aux masses
d’eau observées au dessus, salinité et profondeur associée a la ATh (Arctic Thermocline)
se situent exactement entre les valeurs observées McLaughlin et al. (2004) dans le sud de
la mer de Beaufort et a ’ouest de 1’ile de Banks.

La limite entre les eaux atlantiques et pacifiques est identifiée autour de 260 m
(poﬁr S ~ 34.4) en se basant sur la position de I’isotherme 6 = 0°C. Cette valeur proche de

celles observées par McLaughlin et al. (2004) dans le sud de la mer de Beaufort

126



correspondant bien a la définition généralement admise de la limite supérieure de la AL.
A cause de la profondeur relativement faible le long de 1a SCB (pmax ~ 450 m.), la couche
atlantique est celle qui s’étend jusqu’au fond. Son maximum de température est identifié
autour de 400 m et présente des caractéristiques proche du type III de McLaughlin et al.
(2004), avec S ~34.79 et 6 ~ 0.33°C.
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Figure 4.4 : Diagrammes 6-S (a.) et [O]-S (b.) tracés a partir des propriétés

moyennes de la SCB. Sur le diagramme 6-S, sont reportés la position de




certaines isopycnes (pointillés verticaux) et de la ligne de congélation (tirets

horizontaux).

Ainsi pour résumer, la colonne d’eau le long de la SCB est composée de deux
couches seulement. En surface, les eaux d’origine pacifique forment une PML peu
épaisse s’étendant jusqu’a 25-30 m. La couche halocline montre la superposition de la
BSSW (au dessus de 60 m.), de la BSWW (autour de 115 m.) et de la ATh. Sous la limite
Atlantique-Pacifique observée a 260 m, les caractéristiques de la AL sont trés proches de

celles du type III de la WA (Western Assembly).

4.4.2. Evolution saisonniére et cycle annuel

Comme nous 1’avons mentionné dans la section précédente, la plupart de la
variabilité¢ dans les caractéristiques 0 et S au cours de 1’année 2003-2004 est observée
dans les couches de surfaces. Au dessous de 100 m, les propriétés de la colonne d’eau
demeurent stables et ne présentent que des variations mineures sans cycle annuel

apparent.

Section automnale (section I. - Novembre) : La section automnale a été
échantillonnée juste avant le déploiement des mouillages (voir tableaux 4.1 et 4.2) et
présente des conditions quasi hivernales. Les couches de surface sont trés homogénes,
avec une température proche du point de congélation et une salinité faible (figures 4.8-a.
et -b.). Cette section est la seule des cinq dont nous disposons ou existe une véritable
couche mélangée. L’épaisseur de cette PML varie entre 10 et 20 m le long de la section
avec la valeur la plus faible observée au sud, a la limite du plateau continental. Sur le
plateau, la colonne d’eau présente une température assez homogéne jusqu’au fond mais
est clairement stratifiée en salinité. Cette variation horizontale est a I’origine de la faible
pente observée tant sur les champs de salinité que sur ceux de densité (figure 4.8-b. et
4.8-b.). Cette pente, accentuée a limite du plateau continental rappelle les observations
faites par Williams et al. (2006) plus a I’ouest et suggere la présence d’un upwelling.

L’évaluation de I’amplitude du déplacement vertical des masses d’eau par rapport a leur
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Figure 4.5: Diagrammes 6-S représentant I’évolution temporelle des
caractéristiques enregistrées par les appareils proches de la surface (triangles
pointant le haut) et en profondeur (triangles pointant le bas) aux sites CA03
(a.), CAO05 (b.), CA15 (c.) et CA16 (d.). Sur chaque diagramme, la position de
la ligne de congélation est identifiée en pointillés ainsi que celle du profil 6-S
moyen de la section (trait plein). Les étoiles de couleurs mettent en évidence
les caractéristiques enregistrées par chaque instrument au moment de

1’échantillonnage des sections (I. a V).




profondeur d’équilibre (en comparant leurs température et salinité par rapport au profil
moyen de référence, voir Williams et al., 2006) nous indique que dans cette région de la
section, I’eau transportée sur le plateau provient d’une profondeur de 100 m environ et a
subi un déplacement vertical de plus ou moins 60 m. Ainsi, on retrouve a 40 m de
profondeur, a la limite du plateau des eaux de type BSWW qui normalement résident au-
dela de 100 m. Le long des deux tiers nord de la section, un faible Omax persiste sous la

PML entre 20 et 50 m et marque la position de la BSSW.

Temperature potentielle (°C)

% i,

Temperature potentielle (°C)

27

Figure 4.6 : Evolution de la température potentielle (trait plein) et de la
salinité (pointillés) enregistrés a 27 m (a.) et 47 m (b.) au site CAO3 entre
octobre 2003 et septembre 2004. Sur chaque figure, les pointillés verticaux
identifient le début et la fin de la période de couvert de glace supérieure a 50%

pour le golfe d’ Amundsen.
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Evolution hivernale : Entre novembre et juin, les capteurs proches de la surface
aux sites CA03, CA05 et CA16 présentent une évolution similaire (figures 4.6-a., 4.7-a.
et 4.11-a.). A partir des conditions de faibles température et salinité décrites plus haut, les
caractéristiques évoluent rapidement pour atteindre un état relativement stable (31 < S <
32 et 6 ~ -1°C) autour du 1* novembre, correspondant aux caractéristiques de la BSSW.
Apres cette transition, seuls des éveénements sporadiques modifient sensiblement 6 et S
jusqu’a la fin de I’hiver. L’un d’eux est observé presque en méme temps au trois sites a la
mi-décembre lorsqu’une diminution drastique de température et salinité se produit. Seul
CAOS présente un second événement similaire, plus t6t, fin novembre (figure 4.7-a.). Au
cours de la méme période de temps, le capteur supérieur du mouillage CA1S5 enregistre
des parameétres en constante d’évolution, en lien possible avec sa position moins profonde
et I’évolution de la PML. Les données a CA15 suggére que 1’épaisseur de la PML atteint
20 m en décembre lorsque 0 et S diminue rapidement pour atteindre -1.5°C et 27.4
respectivement. Durant le reste de I’hiver, la salinité enregistrée a ce site augmente
réguliérement pour atteindre 31.5 en juin alors que la température reste toujours proche
du point de congélation. Cette tendance, correspondant a I’évolution d’une PML, est
seulement perturbée par trois événements majeurs. Autour du 1 décembre, 0 et S évolue
rapidement depuis les caractéristiques de PML vers celles de BSSW et demeurent stables
pendant deux semaines avant de retrouver leur état initial. Le méme type d’événement se
produit également entre le 20 janvier et le 25 février. Les trois autres appareils proches de
la surface présentent un changement abrupt de leurs parametres (jusque 1a restés stables)
et évoluent vers des caractéristiques de PML a la fin de I’hiver. Ce changement est
mesuré d’abord a CA03, le 19 mars, puis 8 CAOS5 et CA16, respectivement les 29 mars et
9 avril avec les deux derniers sites présentant un bref retour aux caractéristiques de

BSSW fin mai.

En profondeur, les comportements observés sont trés différents de la surface. Sur
le plateau, les caractéristiques proches du fond (i.e. CA03, 47 m, figure 4.6-b.) évoluent
depuis des conditions de BSWW vers celle de BSSW entre novembre et juin. Au large,

les évolutions en profondeur sont similaires entre elles bien que celle observée a CA0S
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soit plus stable, centrée sur 6 = -0.6°C et S = 34.4 (figure 4.7-b.). Au site CA15 (figure
4.10-b.), une importante diminution de 6 et S est observée au cours de la premiére moitié
de décembre, simultanément au premier événement observé au méme site proche de la
surface. Plus tard, en janvier et février, deux autre événements consécutifs et moins
importants sont enregistrés et sont également synchronisés avec ceux mesurés en surface.
Aux deux sites CA05 et CA135, les variations de 0 et S révélent une forte corrélation entre

elles (figures 4.7-b. et 4.10-b.).
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Figure 4.7 : Evolution de la température potentielle (trait plein) et de la
salinité (pointillés) enregistrés a 33 m (a.) et 202 m (b.) au site CAO5 entre
octobre 2003 et juillet 2004. Sur chaque figure, les pointillés verticaux
identifient le début et la fin de la période de couvert de glace supérieure a 50%

pour le golfe d’ Amundsen.
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Figure 4.8 : Sections de température potentielle (°C, gauche) et de salinité
(droite) réalisées le long de la SCB (sections I. a V., lignes 1 a 5
respectivement) avec positions des stations visitées (points noirs en surface).
Sur les sections de température, la position de 1’isotherme 6 = 0°C est signalée
en pointillés.
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Figure 4.9 : Sections de concentration de oxygéne dissous (mg 1", gauche) et
d’anomalie de densité (kg m>, droite) réalisées le long de la SCB (sections L a
V., lignes 1 a 5 respectivement) avec positions des stations visitées (points

noirs en surface).
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Section de fin de printemps (section II. - juin) : Cette section montre de grandes
différences du nord au sud. Alors que la moitié nord présente encore des conditions
hivernales avec une couche de surface quasi isotherme jusqu’a 150 m, la moitié sud
présente un important maximum de température en surface, centré sur la limite du plateau
continental (entre les km 20 et 80, figure 4.8-c.). Ce O s’éfend jusqu’a 25 m de
profondeur et crée en surface un gradient de température le long de la section (-1.5 < 0 <
2°C) tres peu visible sur les profils de salinité (figure 4.8-d.). L’absence presque totale de
Omax autour de 50 m a I’extrémité nord de la section suggere que 1’épaississement hivernal
de la PML a injecté les eaux de BSSW dans les couches de surface et a temporairement
fait disparaitre leurs caractéristiques. Seule, la présence d’un faible maximum de
température autour de 40 m entre la limite du plateau et le kilomeétre 130 marque encore
la présence d’une petite quantité de ces eaux. Dans la partie profonde de la section (entre
les km 50 et 150), la présence d’une halocline trés marquée autour de 50 m semble
indiquer la profondeur maximum atteinte par la PML a la fin de I’hiver bien que les
couches supérieures restent stratifiées en salinité. En profondeur (au-dela de 50 m),
température et salinité sont homogeénes horizontalement et la colonne d’eau présente une
stratification normale avec des isopycnes plats (figure 4.9-d.). Tous les profils (0, S, [O]
et densité) montrent clairement 1’existence d’un upwelling sur le plateau (figures 4.8-c. et
-d. et 4.9-c. et -d.). Dans cette partie, la colonne d’eau présente des profils similaires a
ceux rencontrés entre 80 et 100 de profondeur au large. Cette hypothése est confirmée par
la pente des isopycnes a la limite du plateau. L’isohaline S = 31, normalement présente
autour de 45 m, se trouve déviée verticalement et atteint la surface autour du kilomeétre
25,

Retrait des glaces et réchauffement de surface printanier : La période entre les
sections II. et III. est marquée par un réchauffement de surface rapide correspondant a la
disparition du couvert de glace. Partant de températures proches du point de congélation a
la fin de I’hiver, les eaux de la PML se réchauffent rapidement. La variation de
température journaliére maximale (A8 = 0.53°) est enregistrée a CA1S5 début juillet

(figure 4.10-a.). Cette variation de 0 est quasi-isohaline et s’accompagne de trés faibles

135




N

- o
T T

o
n
'

4
Salié

-]
o
T

Temperature pofentielle (°C)

s A i A L L
1er nov. O3 1er jan 04 Ter mars 04 1er mai D4 Ter juil. D4 Ter sept. 04

y
Salnié

) i L 27
Tor now. O3 1orjan DA Tor marm D4 Tor mai 0a Terjuil D4 Tor sept 04

Figure 4.10 : Evolution de la température potentielle (trait plein) et de la
salinité (pointillés) enregistrés a 20 m (a.) et 189 m (b.) au site CA1S entre
octobre 2003 et juillet 2004. Sur chaque figure, les pointillés verticaux
identifient le début et la fin de la période de couvert de glace supérieure a 50%

pour le golfe d’ Amundsen.

variations de salinité (figure 4.5). Le début de ce réchauffement se produit
progressivement du sud au nord de la section. En commengant par CA03 le 25 mai,
I’événement se propage a CA05 CA15 et CA16 les 3, 7 et 16 juin respectivement (figures
4.6-a., 4.7-a., 4.10-a. et 4.11-a.). Ce réchauffement de surface dure 5 semaines et les
maxima annuels de températures sont atteints progressivement du sud au nord les 6, 10,
13 et 22 juillet (pour CA03, CA05, CA15 et CA16 respectivement). La valeur de ce

maximum annuel varie d’un site & l’autre mais semble liée a la profondeur de
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I’instrument de mesure, les capteurs les plus profonds montrant des valeurs maximales

plus faible que ceux plus proches de la surface.

Sur le plateau, le réchauffement de surface estival s’accompagne d’une légere
¢lévation de température en profondeur, sans variation de salinité (figure 4.5-a.). Au
large, les mesures de 0 et S autour de 200 m laissent apparaitre une diminution aprés une
longue période de stabilité au printemps. Cette variation est observée d’abord a CA05 mi-
juin (figure 4.7-b.), suivit par CA15 début juillet (figure 4.10-b.) et perdure jusqu’a la fin

des enregistrements, au milieu de I’été.
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Figure 4.11: Evolution de la température potentielle (trait plein) et de la
salinité (pointillés) enregistrés & 36 m au site CA16 entre octobre 2003 et
juillet 2004. Sur chaque figure, les pointillés verticaux identifient le début et la
fin de la période de couvert de glace supérieure a 50% pour le golfe
d’ Amundsen.

Section estivale (section III. - juillet) : La section estivale correspond a la fin du
réchauffement de surface, au moment ou CA16 atteint son maximum de température
annuel et ou CA03 et CAO5 commencent déja a refroidir (figures 4.5-d., 4.5-a. et 4.5-b.
respectivement). Le gradient de température qui existait au moment de la section de fin
de printemps a disparu et une couche chaude de 20 a 25 m d’épaisseur couvre la section.
Comparée a la section II., la salinité des couches de surface a diminuée, en lien probable

avec I’injection d’eau issue de la fonte de la glace de mer et des précipitations (Sea Ice
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Melt et Meteoric Water). Avec cette diminution de salinité, la stratification augmente
dans les 50 premiers métres et la PML montre les caractéristiques estivales attendues.
Une fois encore, la pente des isopycnes suggére la présence de upwelling a la limite du

plateau

Mélange estival : Apreés la section estivale, seul le mouillage CAO3 reste encore
immergé. Au cours de la fin de 1’été, ce site présente une tendance au refroidissement et a
I’adoucissement (figure 4.6-a.). Avec la glace qui continue de fondre, I’injection de SIM
dans les couches de surface continue. Associée aux apports de MW et sous I’influence du
vent, température et salinité de la PML commencent a décroitre. Malgré cette tendance,
de brusques variations sont observées dans les données, plus importantes en température

qu’en salinité.

Section de fin d’été (section IV. - septembre) : Cette section présente la
structure la plus complexe de toutes et n’est que partiellement échantillonnée. Alors que
les parties nord et sud présentent des maxima de température en surface similaires a la
section III., le centre (entre les km 50 et 100) est occupé en surface par une masse d’eau
froide (figure 4.8-g.). De fagon surprenante, cette particularité n’est visible que sur les
données de température et pas sur celles de salinité (figure 4.8-h.). Sur ces derniéres
apparait une masse d’eau trés douce au sud en surface a I’origine d’un gradient horizontal
de salinité compris entre 26 et 31.5 (du sud au nord). Sur le plateau, sous cette couche
d’eau douce et chaude (0 ~ 2.5°C) épaisse de 30 m, des eaux aux caractéristiques 6 ~ 0°C

et S ~ 32.5 s’étendent jusqu’au fond.

Section de début d’automne (section V. - octobre) : Sur cette derniére section
on retrouve des caractéristiques de température proches de celle observée lors de la
section III. La couche chaude de surface a commencé a refroidir et un gradient horizontal
significatif de température apparait a la surface (2.3 < 0 < -0.5°C du nord au sud, figure
4.8-1.). En termes de salinité, la structure de la section V. est comprise entre celles des

sections L. et IV. La salinité de surface est trés basse (S ~ 27 au nord) et présente un
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gradient inverse a celui de température (figure 4.8-j). Ainsi, la section V. est composée en
surface par des eaux chaudes et douces au nord devenant froides et salées vers le sud.
Autour de 40 m, des traces de BSSW semblent apparaitre. La pente des isopycnes
observée a la limite du plateau continental est la plus importante de toutes les sections

(figure 4.11-j.)

4.5. Discussion

Nous avons suivi 1’évolution de la colonne d’eau le long de la SCB dans son cycle
annuel, entre novembre et octobre. A cause de la faible profondeur de cette section, la
composition des masses d’eau est un assemblage de deux couches seulement avec la
ACH occupant les 260 premiers m de la colonne d’eau et la AL s’étendant jusqu’au fond.
De fagon surprenante, les profondeurs généralement associées avec les particularités de la
couche halocline sont observées moins profondes que lors des études précédemment
publiées (voir par exemple McLaughlin et al., 2004). La profondeur de la PML est
mesurée entre 25 et 30 m en moyenne bien que la section II. nous permet d’évaluer sa
profondeur maximale autour de 50 m a la fin de I’hiver, ce qui correspond aux valeurs les
moins profondes proposées par Carmack et Macdonald (2002). Contrairement a nos
attentes et a la vision généralement admise, les eaux de la PML présentent toujours une
stratification en sel. Cette observation doit néanmoins étre modérée par le fait qu’aucun
profil CTD n’est disponible le long de la SCB entre novembre et juin, lorsque ’activité
convective est la plus intense. Cependant, les mesures effectuées durant le programme
CASES au cours de I’hiver 2003-2004 (données non publiées) corroborent 1’idée d’une
PML présentant une stratification haline au cours de I’hiver. Sous cette couche,
apparaissent des eaux présentant les caractéristiques de BSSW, mais dont la profondeur
est supérieure a toutes celles observées pour cette masse d’eau. En se basant sur leur
propriétés 6 et S, la BSSW est identifiées entre 30 et 60 m, valeurs confirmées par les
concentrations en oxygene dissous. Cette gamme de profondeurs extrémement faible
chevauche en partie celle de la PML permettant le mélange partiel de ces masses d’eau et
’injection d’une partie de la chaleur contenue dans la couche BSSW vers les couches de

surfaces a la fin de I’hiver. Une évaluation de la quantité d’énergie ainsi transférée peut
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étre faite en utilisant 1’équation d’état de I’eau de mer (équation 4.2) et en considérant
que les 20 premiers métres de la couche de BSSW sont injectés dans la PML, avec une

différence de température moyenne de 0.5°.

AE =m.C,.AT (équation 4.2.)

Avec : m la masse d’eau concernée (kg)
C, la chaleur spécifique de 1’eau de mer (en J ke Y

AT la variation de température (en °C)
On obtient alors :

AE = 4.11.10'° J m™2

De plus amples investigations serait nécessaires pour évaluer 1’effet de I’injection
de ce cette énergie dans la PML mais I’on peut s’attendre a ce qu’il soit significatif sur
’épaisseur du couvert et la production de glace. En effet, la répartition de cette énergie
dans les 50 premiers meétres de 1’océan est susceptible d’engendrer une élévation de
température maximale et 0.2°. Selon la période de 1’année a laquelle elle se produit, une
telle variation de température peut déclencher le processus de fonte et avoir une influence
sur la date de disparition du couvert de glace comme 1’ont déja montrés Shimada et al.
(20006).

Autour de 115 m on trouve la couche BSWW, clairement identifiée par sa
température, présentant un Oy, ~ -1.5°C. La salinité de cette couche est mesurée juste
sous 33, exactement comme celle du type Il.c (McLaughlin et al., 2004), placant cette
couche moins profondément qu’attendu. Le large minimum d’oxygéne dissous marquant
la position de la basse halocline est observé vers 215 m et la thermocline arctique (Ath)
présente un rapport AG/AS proche de 1 entre 33.1 et 34.4 de salinité. Cette valeur est tres
inférieure a celle estimée par McLaughlin et al. (1996) pour la WA mais semble

comparable aux valeurs mesurées dans 1’est de la mer de Beaufort (type III., McLaughlin
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et al., 2004). La limite supérieure de la couche atlantique est évaluée a 260 m en se basant
sur la position de I’isotherme 6 = 0°C, pour une salinité juste en dessous de 34.6. Le cceur
de cette couche présente les caractéristiques du sud du bassin canadien (type Il.c,
McLaughlin et al., 2004) avec des températures, salinité et profondeur mesurées a 0.33,
34.79 et 410 respectivement. Ainsi, les propriétés de la colonne d’eau de la SCB sont
comparables a celles du sud et de I’est du bassin canadien, ce qui correspond a sa position

géographique, avec la particularité de présenter une couche halocline surélevée.

Tout au long de I’année, la majorité de la variabilité est observée dans les 50
premiers metres. Néanmoins, une remarque majeure doit étre faite au regard de la
répartition temporelle des cinq sections CTD (voir tableau 4.2). L’échantillonnage de la
SCB s’étend depuis 1’automne 2003 (section 1.) jusqu’a I’automne 2005 (section V.), ce
qui représente une période de temps relativement longue considérant la variabilité
interannuelle naturelle de cette région mise en évidence par Arrigo et van Dijken (2004).
De plus, ’année 2005 reste parmi les record de minimum d’étendu de glace jamais
observés dans 1’ Arctique et a présenté des différences majeures d’étendue de couvert de
glace de mer par rapport aux années 2003, 2004 et 2006 (voir par ex. Levinson et
Lawrimore, 2008). Ces différences interannuelles doivent étre considérées comme part de
la variabilité temporelle mais ne peuvent étre attribuées a 1’évolution saisonniére. Ainsi,
une attention particuliére doit étre portée sur les différences entre les sections I. & III.,
échantillonnées la méme année, et les sections IV. et V., échantillonnées les années
suivantes parce que des variations interannuelles dans le moment d’apparition

d’événements saisonniers peuvent rendre leur comparaison difficile.

A la fin de I’automne (section I.), avant que ne débute la formation de glace, la
salinité de surface est la plus faible de I’année (26 < S < 27). A cette période, les couches
supérieures de 1’océan sont conditionnées pour la formation de glace, avec un point de
congélation O¢ haut due a la faible salinité (-1.5 < 6¢c < -1.4°C). L’existence d’une PML
précoce, douce et froide, est alors étroitement liée aux conditions météorologiques de la

saison. Les faibles températures atmosphériques associées aux tempétes d’automne
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augmentent la perte de chaleur de 1’océan et refroidissent les 15-20 premiers métres de la
colonne d’eau. De méme, les grandes quantités d’eau douce (SIM et MW) stockées dans
les tout premiers metres au cours de 1’été sont mélangées avec les autres couches de
surface, faisant diminuer la salinité. Durant 1’hiver, 1’évolution de 6 et S enregistrée par
les instruments proches de la surface aux quatre sites de mouillage sont en accord avec
I’idée d’'une PML s’épaississant avec le temps, comme observé durant CASES dans le
sud du golfe d’Amundsen. Alors que I’instrument proche de la surface a CA15 (le moins
profond des 4 sites) enregistre des conditions de PML (i.e. 6 proche du point de
congélation) a partir de décembre, les trois autres mouillages présentent des
caractéristiques de BSSW (en accord avec leur position verticale) et restent relativement
stable jusqu’a leur entrée dans la PML en fin d’hiver. Ce changement abrupte des
parametres 6 et S se produit en respectant la profondeur, avec les instruments les plus
profonds entrant dans la PML en dernier. Néanmoins, cette tendance est perturbée par des
évenements sporadiques qui modifient de fagon importante les propriétés des couches de
surface pour de courtes périodes de temps, probablement causés par des restratifications
temporaires, 1’advection de masses d’eau étrangéres, des tempétes ou des événements
convectifs. Le plus important de ces événement est enregistré mi-décembre a tous les
sites. En profondeur, 0 et S restent stables au long de I’hiver, tant sur le plateau qu’au
large et seul le capteur profond du mouillage CA15 présente des variations notables,
concomitantes avec les événements de surface. A la fin de I’hiver, la PML atteint son
épaisseur maximale et les caractéristiques de BSSW ont presque totalement disparues de
la SCB. Avec le retrait des glaces, la température de la PML évolue trés rapidement et
des gradients de température horizontaux apparaissent causés par les différences spatiales
de concentration de glace. En cinq semaines, la PML a atteint son maximum de
température annuel et la plus importante variation journaliére est enregistrée autour du
ler juillet. L’amplitude du réchauffement estival dépend de la profondeur et les senseurs
plus profonds présentent un 6.« annuel moins important que ceux de surface a cause de
la faible pénétration de 1’énergie solaire en profondeur. Ce phénomene est a 1’origine de

la stratification thermique estivale observée sur la section III. Le flux de chaleur a travers

la surface s’inverse fin juillet et les températures de surface commencent a diminuer.
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Avec la diminution rapide de 1’ensoleillement et le mélange induit par le vent, 6 et S
diminuent pendant la seconde moitié de 1’été. La grande quantité d’eau douce issue des
précipitations, des débits de riviéres et de la fonte de la glace de mer (MW et SIM)
contenue dans les premiers métres de la colonne d’eau sont progressivement incorporés
aux couches plus profondes. Parce que le taux de mélange dépend fortement des
évenements météorologiques, les conditions automnales sont treés différentes d’une année
a ’autre. Malgré ces différences interannuelles, la fin de I’automne présente toujours des
couches de surfaces préparées pour I’hiver et la production de glace, comme décrit par

Carmack et Macdonald (2002).

D’un point de vue géographique, des différences majeures apparaissent le long de
la SCB entre les parties situées sur le plateau et celle situées au large. Sur le plateau, les
séries temporelles de données présentent plus de fluctuations en surface, particuliérement
durant I’été. Des variations rapides de température et salinité suggerent une plus grande
activité de mélange et plus d’advection d’eau douce. En profondeur, alors que les
variations de température et salinités a CA0S et CA15 sont extrémement bien corrélées a
cause de la position des instruments au cceur de la thermocline, celle mesurées a CA03
semble ne présenter aucun lien entre elle. Ce comportement tres différent suggeére que la
région au sud de la section, sur le plateau, est le lieu de transformation des masses d’eau

entrainant des modifications importantes de leurs caractéristiques.

Smin Smax Omin Omax T=T.

Mouillage
Date @ Valeur Date @ Valeur Date  Valeur Date  Valeur Début Fin

CAO03 4dec. 29.78 290ct. 321 25mai  -1.58 6 juil. 1.85 19 mars 25 mai
CAO05 7dec. | 29.39 | |21 mars| 32.32 3juin -1.61 10juil. ~ 0.39 29 mars 3 juin
CA15 lnov. | 271 11 fev. 31.87 29mai -1.64 13 juil. 2.1 17dec. 7juin
CA16 22 dec. 284 27nov. 32.03 23 avr. -1.65 22juil. 043 9avr. 16juin

Tableau 4.3 : Résumé des événements importants enregistrés aux 4 sites de

mouillages au cours de 1’année 2003-2004.
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4.6. Conclusion

Comme I’on pouvait s’y attendre, les couches de surface le long de la SCB sont
celle qui présentent le plus haut niveau de variabilité mais sont également les seules a étre
soumises a un cycle annuel d’évolution. En démarrant de la situation froide et douce de la
fin de ’automne, la PML hivernale se forme et s’approfondie avec le temps, atteignant sa
profondeur maximale début juin. Pendant la méme période de temps, les couches situées
sous la PML présente des paramétres stables, correspondant a leur position dans la
colonne d’eau. A la fin du printemps, les couches de surface réagissent trés rapidement a
la disparition du couvert de glace et leur réchauffement se produit en 5 semaines. A cette
période, les différences locales de concentration de glace sont a 1’origine de gradients
horizontaux importants. A la fin de juillet, la surface de I’océan a atteint la température
maximale de son cycle annuel et commence a se refroidir, marquant le renversement du
flux entre océan et atmosphére. Pendant la fin de 1’été, les touts premiers metres de
I’océan continuent d’engranger de 1’eau douce issue de la fonte de la glace et des débits
de riviéres que les tempétes de septembre commencent & mélanger avec les couches plus

profondes. En deux mois, de septembre a novembre, les couches de surface retrouvent

leurs propriétés d’origine, douces et froides, et sont prétes pour une nouvelle période de

formation de glace.




5. Evaluation des échanges entre la mer de Beaufort et le golfe

d’Amundsen

5.1. Introduction et site d’étude

La connaissance des transports entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen
est précieuse sous de nombreux aspects. A titre local, elle permet de mieux comprendre
les différences et similarités existant entre ces deux régions, au-dela des seules limites de
I’océanographie physique. Elle apporte également une information nécessaire a 1’échelle
globale et participe a la description et la quantification et les échanges entre 1’ Arctique et

1’ Atlantique via 1’ Archipel Arctique Canadien (AAC).

Si le premier de ces deux aspects n’a jamais été abordé auparavant puisque aucune
étude ne s’est déja intéressée spécifiquement au golfe d’ Amundsen, le second est le sujet
d’études depuis plus de 40 ans (Collin et Dunbar, 1963 ; Muench, 1971 ; Sadler, 1976 ;
Rudels, 1986 ; Prinsenberg et Bennett, 1987 ; Rudels 1999 ; Prinsenberg et Hamilton,
2005 ; Cuny, 2005). En effet, sachant que 1’apport d’eau issue du Pacifique via le détroit
de Béring est assez faible (0.8 Sv en moyenne, Rudels 1999), une connaissance précise de
tous les éléments qui composent le bilan de 1’océan Arctique est nécessaire a une bonne
compréhension de ce systéme ainsi qu’a la validation des résultats des nombreuse études
de modélisation passées, en cours et a venir. Bien que de nouveaux résultats continuent
d’étre publiés régulierement sur le sujet, les transports via les voies principales de ’AAC
que sont le détroit de Barrow ou de Smith sont aujourd’hui assez bien connu et les
valeurs de référence ne manquent pas pour valider les résultats fournis par les modéles.
L’ouest de I’AAC par contre, reste encore assez mal connu. Ainsi, les données récoltées
lors des campagnes CASES offrent pour la premiére fois la possibilité d’obtenir une

évaluation de ces transports.

La région sur laquelle porte cette derniére partie de nos travaux est la méme que
celle du chapitre précédent, soit la section du cap Bathurst (SCB). Comme nous ’avons

déja mentionné, cette région marque la frontiére entre la mer de Beaufort et le golfe
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d’Amundsen et constitue la porte de sortie du passage du Nord-ouest. Bien qu’une
description géographique détaillée ait été faite au paragraphe 4.2, il est important
d’ajouter ici que la superficie de cette section est de 32.175 km?*. Cette valeur, assez
faible comparée a celle du détroit de Fram par exemple, doit étre mise en perspective car
il faut avoir a ’esprit qu’une vitesse moyenne de 0.025 m sec” sur ’ensemble de cette
section suffirait & générer un transport équivalent a celui qui traverse de détroit de Béring.
Connaissant I’importance de I’apport venant du Pacifique pour 1’hydrographie du bassin
arctique, on réalise le besoin d’évaluer avec précision les échanges entre la mer de

Beaufort et le golfe d’ Amundsen via la section du cap Bathurst.

5.2. Données utilisées

400 401 402 403 404 405 406 407 408 409 410 411 412 413 414 415

Profondeur (m)
8

-450

1
0 20 40 60 80 100 120 140 160
Distance a la station 400 (km)

Figure 5.1: Vue en coupe de la section du cap Bathurst avec tracé de la
bathymétrie (gras), position des stations océanographiques numérotées de 400
4 415 (pointillés), positions des 4 mouillages (traits plein) et des instruments
dont les données sont utilisées dans ce chapitre (RCM11, cercles pleins et

ADCP, traits gras).
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Dans cette partie de notre travail nous avons utilisé deux types de données
différentes. Des profils CTD, les méme que ceux utilisés au chapitre IV., et des données
de vitesses de courants. Ces derniéres ont été mesurées par les différents courantométres

placés sur les lignes de mouillage aux sites CA03, CA05 CA1S5 et CA16 (voir figure 5.1).

5.2.1. Répartition spatio-temporelle

En ce qui concerne les données CTD, les dates d’échantillonnage de la section ont
déja été discutées en section 4.3 (tableau 4.2) et sont réparties entre 1’automne 2003 et

I’automne 2006 suivant les stations présentées sur la figure 4.1.

Concernant les données de mouillage, elles ont été enregistrées par les différents
courantometres immergés aux quatre sites de la section entre ’automne 2003 et 1’été
2004. Sur trois de ces mouillages (CA05, CA15 et CA16), des courantométres
acoustiques de types ADCP (voir section 3.2.1.) étaient placés a une profondeur proche
de 100 m et orientés vers la surface, donnant les directions et vitesses des courants par
tranches de 8 m d’épaisseur. Trois mouillages étaient également équipés de
courantomeétres RCM-11 donnant des mesures en profondeur (CAOS et CA15) et proche
du fond au site CAO3 sur le plateau. Les caractéristiques de ces instruments (localisation,

profondeur, etc....) sont résumées par le tableau 5.1.

Position Prof. Instrument, m Enregistrement
Site Prof.,
Latitude, N Longitude, O m ADCP RCM11 Début Fin
CA03 71° 09.182' 128° 07.569' 64 47 11 oct. 2003 29 sept. 2004
CAO05 71° 25,225 127° 22.495' 250 100 202 12 oct. 2003 28 juil. 2004
CA15 71°32.232 127° 01.434' 400 85 189 10 oct. 2003 22 juil. 2004
CA1l6 71° 47.886' 126° 27.354' 250 100 10 oct. 2003 22 juil. 2004

Tableau 5.1 : Position des mouillages immergés le long de la section du cap
Bathurst au cours de ’année 2003-2004 et caractéristiques des appareils dont

les données sont utilisées dans ce chapitre.
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5.2.2. Traitement

Données CTD : Les données CTD utilisées sont les mémes qu’au chapitre II. et

IV. Leur traitement est décrit en section 3.2.2.

Données de mouillages : Ces données ont subit un traitement préliminaire
identique a celui décrit en section 3.2.2. et menant a 1’obtention de données horaires.
Comme les données utilisées pour la description de la circulation régionale (chapitre IIL.),
elles ont été filtrées une seconde fois pour soustraire le signal de marée, I’hypothese étant
faite que les courants de marées n’interviennent pas dans le bilan de masse et ne sont
responsables d’aucun transport net. Ces données ont ensuite été moyennées pour obtenir
des données journaliéres (voir section 3.2.2.)..Enfin, pour pouvoir calculer des transports,
les composantes U et V ont été projetées sur les axes principaux de la section pour
obtenir deux nouvelles coordonnées U’ et V’, respectivement orthogonale et paralléle a la
section. Cette opération a été réalisée en calculant ’angle a de déclinaison de la droite
passant par les stations 400 et 415 (aux extrémités de la section) par rapport au nord

géographique, le résultat obtenu est 0. = 51.6°.

5.3. Méthode

Comme nous 1’avons mentionné en section 5.1., ’objectif de cette partie de notre
travail est de quantifier les transports au travers de la SCB. Pour ce faire nous avons
utilisé une méthode comparable a celle de Cuny et al., (2005) car elle est apparue comme
la plus applicable a notre jeu de données. En effet, la répartition des données CASES ne
nous permettait pas d’utiliser la méthode inverse développée par Wunsch (1996) et la
forte tendance barocline des courants (voir chapitre III.) interdisait d’utiliser une méthode
par régression comme 1’ont fait Roach et al. (1995) pour le détroit de Béring. L’idée
principale de la méthode choisie est d’utiliser les mesures de courants faites le long de
cette section pour évaluer les transports. Pour ce faire, il est nécessaire d’attribuer a
chaque instrument de mesure une portion de la section sur laquelle les données qu’il
enregistre seront considérées comme représentatives. Ainsi, en appliquant la vitesse

mesurée a la portion correspondante, on peut déduire le transport au travers de cette
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portion. Reste a faire la somme de toutes les portions pour obtenir le transport total. Trois
problémes se posent alors. En premier lieu il faut établir un critére a partir duquel le
découpage de la section va étre fait. La logique veut qu’en I’absence d’information, ce
découpage soit arbitraire et que 1’on place les limites des portions de section a égale
distance des instruments de mesure mais cette méthode ne tient évidemment pas compte
des particularités de la région étudiée. Dans un second temps, il est absolument nécessaire
que la somme des superficies des portions soit égale a la surface de la section. Bien que
cette remarque paraisse élémentaire, nous allons voir que la satisfaire oblige parfois a
avoir recours a certaines astuces. Enfin, pour pouvoir discuter les résultats obtenus, il est
nécessaire d’avoir des valeurs de transport de référence car sans elles il est impossible

évaluer ’erreur associée aux calculs.

5.4. Sections de transports géostrophiques

5.4.1. Calcul

Pour le calcul des transports géostrophiques, seule la composante géostrophique
orthogonale a la section nécessaire. Ainsi on ne conserve des équations 3.4 et 3.5 que le
terme u g, projeté de u, et vg sur I’axe orthogonal a la section (équation 5.1). Le reste de

la méthode de calcul est similaire celle utilisé en section III.

I 10 ahdyn
Yo = ~F Tom

(équation 5.1)

Pour estimer les transports géostrophiques, les vitesses u’y (m sT) ont été
multipliées par la surface d’une maille d’interpolation (m?) pour obtenir un flux (m® s™).
A fin de simplification et de comparaison avec les résultats issus de la littérature, ces

résultats ont ensuite été exprimés en Sverdrup (Sv, 1 Sv=10°m’ s™).

5.4.2. Résultats

Les résultats du calcul des vitesses géostrophiques transversales a la SCB sont

donnés par la figure 5.2. Ils montrent tout d’abord que la pente des isopycnes a la limite
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du plateau continental (déja décrite en section 4.4) est a I’origine d’un flux géostrophique
presque constant. Le fait est particuliérement évident sur les sections II., IV. et V. pour
lesquelles les vitesses associées sont proches de 0.4 m sec’. La section IIL. porte
également la trace de ce flux, avec des vitesses beaucoup plus faibles (de 1’ordre 0.1 m
sec'l), mais le petit nombre de stations de mesures ne permet pas de d’obtenir une vision
précise du phénoméne. Sur la section I., la situation est inverse, avec des vitesses

géostrophiques négatives, de I’ordre de -0.2 m sec™.

Sur les sections III. a IV., ce flux est compensé par un second en sens inverse,
directement plus au large. En dehors de cet élément, les cinq sections de vitesses
géostrophiques sont assez dissemblables. Deux d’entre elles (II. et IV.) présentent des
vitesses presque nulles sur le reste du domaine sans structure apparente. Les sections III.
et V. montrent un flux positif important au nord de la section avec des vitesses de 1’ordre
de 0.3 m sec™, mais 14 encore le faible nombre de stations & I’origine du calcul incite a la
prudence quand a la qualité des résultats. Enfin les sections, L., III. et V. laissent

apparaitre un flux assez homogéne (de signe variable) au centre de la section.

5.5. Sections de transports absolus

Pour obtenir des valeurs de transports absolus, il est nécessaire d’évaluer la

composante résiduelle qui n’est pas prise en compte dans les calculs de la section
précédente. En général, cette composante résiduelle prend la forme d’une vitesse
barotrope, estimée par comparaison des mesures in situ et des vitesses géostrophiques
calculées. La valeur résiduelle choisie est alors souvent la moyenne sur la verticale des
différences observées entre mesure et estimations. On considére alors que la vitesse
absolue Va; mesurée en un point i de notre section, est la somme d’une composante

géostrophique Vg; et d’une composante résiduelle V7;. Ainsi on peut écrire :

Va,=Vg;+Vr; (équation 5.2)

Vri=Va; -Vg; (équation 5.3)




Figure 5.2: Vitesses géostrophiques transversales a la SCB (m sec™)
calculées pour les cinq sections disponibles (sections I. a V., a. a e.

respectivement).




La méthode proposée par Cuny et al. (2005) consiste a utiliser les N sections de
vitesses geostrophiques disponibles pour les comparer aux données de courants et

calculer pour chacune d’entre elles une valeur :
Vrij=Va;; —Vg;; (équation 5.4)

en chaque point i de la section j, puis de calculer la moyenne verticale de ces valeurs.

Reste enfin a calculer la moyenne de cette vitesse résiduelle barotrope pour les N sections
1 r 3
Vai = ;Z}vq Vry; (équation 5.5)

La valeur Vj; ainsi calculée est considérée comme représentative de la
composante résiduelle moyenne observée au point i de la section, reste a interpoler cette
valeur sur toute la section pour obtenir la composante résiduelle en chaque point de la
section. Finalement, pour obtenir les sections de référence, on ajoute a chacune des
sections de vitesses géostrophiques les valeurs V' calculées pour obtenir en chaque point

de ces sections une évaluation de la vitesse absolue:
Vai,j = Vgi,j + VR,i (équation 5.6)
et en déduire les valeurs du transport absolu utilisés comme références.

La principale hypothése sous-jacente a cette méthode est qu’elle considére que
dans le temps, seule la composante géostrophique du champ de vitesse varie et que la
partie résiduelle (barotrope) reste assez constante pour pouvoir étre représentée par sa
valeur moyenne observée. Dans leur étude, Cuny et al. (2005) peuvent légitimement faire
cette hypothése pour deux raisons principales. Tout d’abord, leurs observations montrent
que les courants au travers du détroit de Davis fluctuent en intensité mais peu en
direction. Ensuite, leur observations montrent que cisaillement vertical relativement

faible, avec des vitesses observées relativement barotropes.
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Dans notre cas, les observations sont trés différentes. En effet, comme nous
I’avons évoqué en au chapitre 1. et observé au chapitre IIL., la circulation dans le sud de la
mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen est assez variable a cause des cycles saisonniers
et interannuels auxquels elle est soumise et qui sont bien souvent I’expression locale de
variations a plus grande échelle (comme 1’étendue de la gyre de Beaufort). Ainsi, nous
avons observé des renversement de circulation au cours de 1’année 2003-2004 dont
’origine semble liée au mouvement a grande échelle dans le basin canadien et non aux
champs de propriétés locaux. De plus, notre étude nous a permis de mettre en évidence
deux schémas de circulation opposés entre la couche de surface et celle du fond. Ces
deux éléments nous interdisent de corriger nos champs de vitesse géostrophiques avec
une composante constante sur la verticale et dans le temps. Les tentatives réalisées au
cours de nos travaux pour faire correspondre nos profils verticaux de vitesses
géostrophiques avec les mesures in situ par 1’ajout d’une composante barotrope se sont
toutes soldées par des échecs. Ainsi, il semble nécessaire d’appliquer une méthode
différente pour le calcul des transports de référence dans notre région. Dans notre cas, la
composante résiduelle calculée doit contenir le signal barotrope mais également une
composante barocline, liée notamment aux mouvements dont la durée est relativement

courte, inférieure au temps d’équilibre géostrophique.

Le choix que nous avons fait est donc, a partir de 1’équation 5.4, de calculer pour
chaque section un champ de vitesse résiduelle propre par interpolation et d’ajouter ce
champ aux valeurs de Vg calculées pour obtenir une vitesse absolue en chaque point de

chaque section et en déduire les transports absolus de référence :
Va;j=Vg;j+Vr;; (équation 5.7)
C’est ce que nous avons fait, pour les trois sections pour lesquelles nous avions

simultanément les données CTD nécessaires au calcul de Vg et les mesures de courants

sans lesquelles le calcul de Vr est impossible, soit les sections L., II. et III.
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Malgré les arguments avancés plus haut, nous avons testé 1’efficacit¢ de notre

méthode en comparaison de celle employée par Cuny et al. (2005). Pour cela nous avons

tracé la figure 5.3 suivante sur laquelle sont comparées les vitesses observées (abscisse)

aux estimations (ordonnée) faite avec notre méthode (trait plein) et celle utilisés dans les

travaux de Cuny et al. (2005). Ce résultat montre que notre méthode génére une meilleure

estimation du champ de vitesse. En particulier, il apparait que la méthode des vitesses

résiduelles barotropes sous-estime les vitesses de fagon assez importante (valeur absolue).

Compte tenu de I’objectif de nos travaux (calcul de transport), une telle erreur

d’estimation doit étre évitée car elle affecterait d’autant I’estimation du flux traversant

notre section.
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Figure 5.3 : Tracé des vitesses estimées avec notre méthode (cercles) et une

méthode similaire a celle employée par Cuny et al. (2005, croix). Pour chacun

des deux jeux de données une régression linéaire a été calculée et ajoutée a la

figure.
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Profondeur (m)

5.5.1. Correction des composantes résiduelles

Nous avons donc commencé par interpoler les vitesses géostrophiques calculées

avec les données des sections I. a III. sur ’ensemble de la section (figures 5.4-a., -d., -g.
et annexe 9.1). La composante résiduelle a été calculée puis également interpolée (par
krigeage) sur I’ensemble du domaine. Sur les résultats (figures 5.4-b., -e. et —h.) la
position des appareils de mesure (RCM11 et ADCP) apparait clairement sous la forme de

valeurs extrémes. En dehors de ces points, la valeur de V7 tend rapidement vers 0.

100
Distance le long de la section (km)

Figure 5.4 : Composantes géostrophiques (gauche), résiduelles (centre) et
absolues (droite) du champ de vitesse transversal 4 la SCB (m sec™) calculées
pour les sections I. (novembre 03, haut), II. (juin 04, milieu) et IIL. (juillet 04,

bas).




En additionnant les deux composantes (Vg et Vr), on obtient finalement trois
sections de vitesse absolue Va (figures 5.4-c., -f. et —i.). Sur celle-ci, les principales
structures des flux géostrophiques continuent d’apparaitre, notamment en limite du
plateau (sections II. et IIL.). Pour le reste, les fluctuations des champs de vitesse calculées
ne doivent pas étre considérées comme représentatives de la réalité, car trop entachées
par les erreurs associées aux différentes interpolations.

5.5.2. Calcul des transports absolus

Les valeurs du transport absolu ont été obtenues en multipliant les vitesses
absolues calculées (section précédente) par la taille des mailles de la grille utilisées pour

I’interpolation de Vg et Vr soit 25000 m?.

Section L Section IL Section IIL
Pos. Nég. Net Pos. Nég. Net Pos. Nég. Net
Trans. Géostrophique 0.925 -1.043 -0.118 0.515 -0.466 0.049 1.179 -1.442 -0.263
Trans. Résiduel 0.256 -0.746 -0.49 0.302 -0.463 -0.161 0.64 -0427 0.213

Trans. Absolu 0.615 -1.221 -0.608 0488 -0.6 -0.112 1.391 -1.441 -0.05

Tableau 5.2 : Valeur des transports géostrophiques, résiduels et absolus (en
Sv) des sections I. a III. (composantes positive, négative et transport net). Les

valeurs positives correspondent a des flux entrant dans le golfe.

Pour les trois sections disponibles, le transport absolu net est négatif, soit sortant
du golfe vers la mer de Beaufort, mais varie fortement (de -0.608 a -0.05 Sv). Ces écarts
sont moins importants pour les composantes (positive et négative) de ce transport qui sont
plus stables dans le temps. Ainsi la section III. pour laquelle le flux net est le plus faible,
est également celle pour laquelle ces composantes atteignent leur valeur la plus

importante avec 1.391 et -1.441 Sv (composante positive et négative respectivement).
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5.6. Transports journalier

5.6.1. Découpage de la section

Comme nous ’avons évoqué plus avant, il est nécessaire d’attribuer a chaque
instrument de mesure, une portion de la section sur laquelle on considére les données
enregistrées comme représentatives. Lorsque qu’aucune information n’est disponible
quand a la structure des courants ou lorsque le nombre d’instruments est assez important,
la logique veut que les limites de ces surfaces d’influence soient placées a égale distance
des instruments les plus proches. Dans notre cas, cette méthode s’applique bien aux
couches de surface, dans la portion profonde de la section. En effet, la présence des trois
ADCP (CA05, CA15 et CA16) donne une trés bonne information sur le champ de vitesse
dans les 100 premiers métres de la colonne d’eau, alors que les deux RCM11 des sites
CAO0S5 et CA1S permettent d’étendre cette connaissance jusqu’a 200 m dans le sud de la
partie profonde. Le probléme se pose alors d’évaluer les vitesses pour le reste de la
section. Dans le sud (i.e. les 50 premiers km), seule I’information du mouillage CA03 a
47 m est disponible. Cependant il est 1égitime de penser que le transport dans cette région
sera relativement faible. En effet, les vitesses moyennes mesurées a ce site sont faibles et
majoritairement orientées tangentiellement a la section (voir section 3.4.2.), ce qui ne
génére presque aucun transport au travers de la section. De plus, les observations de
Carmack et Macdonald (2002) ont montrées que les courants moyens sont généralement
faibles sur 1’ensemble du plateau du Mackenzie. Il devient alors 1égitime de considérer
que ’appareil mouillé au site CA03 est assez représentatif du champ de vitesse dans la
partie sud de la section pour pouvoir y appliquer les données qui y sont mesurées. Dans la
partie profonde de la section par contre, un manque flagrant d’information apparait. Au
site CA16, aucune information n’est disponible en profondeur. Cela est problématique,
car notre description de la circulation régionale (chapitre III.) nous a montré que les
courants enregistrés en surface a CA1S5 et CA16 sont parfois similaires, parfois treés
différents (voir opposés) et que de plus, la circulation de surface est généralement
opposée a celle observée plus en profondeur. De ce fait il semble impossible d’étendre
I’influence de I’appareil profond du site CA15 (RCM11, 202 m) jusqu’a la limite nord de

la section, tout comme il semble impossible d’appliquer jusqu’au fond les vitesses
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mesurées a 100 m par ’ADCP du mouillage CA16. Il nous faut donc trouver un moyen

d’évaluer les vitesses en profondeur au site CA16 a partir des informations dont nous

disposons. Toutes ces considérations nous ont amené a imaginer le découpage de la

section tel que décrit par la figure 5.5.

Profondeur (m)

100
Distance a la station 400 (km)

Figure 5.5 : Découpage de la section du cap Bathurst en surface d’influence

des différents appareils de mesure.

Dans ce découpage, nous avons délimité trois couches, entre la surface et 30 m,
entre 30 et 150 m et au-dela jusqu’a 350 m. Le choix de ces couches a été¢ motivé par la
connaissance de la circulation acquise au chapitre III. ainsi que par 1’étude des sections de
vitesse absolues. En effet, nous avons observé que l’effet vertical d’atténuation de
’énergie était principalement sensible entre la surface et 30 m, les variations verticales en
dessous de cette limite étant beaucoup moins importantes (section 3.6.2). De plus, notre
étude de la circulation régionale est basée sur un découpage des couches de surface par
rapport a cette profondeur de référence. Ainsi, le choix de cette premiere profondeur est
cohérent avec nos observations, et permet également d’étre cohérent avec les autres
parties de nos travaux. Plus profondément, nous ne disposons pas d’information entre 100

et 200 m. Néanmoins nous avons observé que les vitesses a ces deux profondeurs sont
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fréquemment opposées. N’ayant aucun autre argument objectif, nous avons placé notre
limite entre ces deux valeurs. Enfin, les sections de vitesse absolue, aussi bien que celles
de vitesse géostrophique et résiduelle semblent montrer que les vitesses proches du fond
sont quasi nulles. De plus, le seuil existant a ’entrée du golfe d’ Amundsen (visible sur les
figures 3.6 et 3.7) nous laisse penser que le transport au-dela de 350 m doit étre
également tres faible. Ces deux élément nous ont poussés attribuer une vitesse nulle aux
parties de la section en dessous de cette profondeur. Nous avons néanmoins testé 1’effet
de cette hypothése sur nos résultats en comparant les résultats de transport avec et sans
prendre en compte cette boite de fond. Il apparait que bien que relativement faible, le
choix d’attribuer une vitesse nulle au fond améliore la qualité des résultats car les valeurs
ainsi obtenues sont plus proches de celle de référence. Sur le plateau par contre, aucune
limite de profondeur n’a été fixée et nous avons attribué une vitesse égale sur toute la
colonne d’eau.

Les limites verticales que nous avons choisies ont toutes été fixées a égale
distance des sites de mouillage. Cependant, il apparait que sur les différents champs de
vitesses géostrophiques calculées, leur correspondance soit assez bonne avec le contour
des principales structures observées. Ainsi, ces limites sont fixées aux kilometres 59, 88
et 114 de la SCB. Ce découpage fait apparaitre dix surfaces distinctes (si I’on ne tient pas
compte de celle de fond qui n’intervient pas dans le calcul du transport), réparties selon
trois couches (A a C) et quatre colonnes (1 a 4). La surface Al occupe toute la région sud
de la section jusqu’au kilométre 59 et couvre une surface de 3.45 km?, ce qui en fait la
plus grande des quatre surfaces de la couche A. La vitesse appliquée a toute cette surface
est celle mesurée par le mouillage CA03 a 47 m. Les trois autres surfaces de cette couche
sont de dimensions assez proches (entre 0.625 et 1 km?) et pour chacune, la vitesse
appliquée est la moyenne de celles mesurées par les trois ADCP (CA05, CA15 et CA16)
entre 0 et 30 m. Pour la couche B, les trois surfaces sont également de dimensions
similaires (entre 3.125 et 4.85 km?). Dans ce cas, les vitesses appliquées aux surfaces sont
la moyenne des mesures faites par les trois mémes ADCP en dessous de 30 m. Enfin, la
couche C est celle qui pose un probléme car si I’on peut appliquer les mesures faites par

les RCM11 des mouillages CAO5 et CAlS5 aux surfaces C2 et C3 respectivement
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(représentant chacune 3.25 et 5 km?), aucune mesure n’est disponible pour la surface C4.

Cette derniére, d’une superficie de 4.55 km” représente presque 15 % de la surface totale

(en excluant la surface au fond) et il est primordial d’étre treés attentif au choix de la

vitesse a lui attribuer.

5.6.2. Reconstruction des données manquantes

0.5 T T T T T T T T T

Vitesse observée (m sce _l)
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05 | 1 | | | | | |

l
05 0.4 0.3 0.2 0.1 0 0.1 02 03 0.4

Vitesse observée (m scc'l)

Figure 5.6 : Vitesses (m sec”) observées dans les boites C2 (croix) et B4
(cercles) en fonction de celles observées dans les boites B2 et B3
respectivement. Pour les deux jeux de données une régression linéaire a été

calculée et surimposée a la figure (trait plein pour Vg, et pointillés pour V).

0.5

Pour reconstituer une série de données a appliquer a la surface C4, nous avons

cherché a évaluer ce qu’aurait mesuré un appareil placé au site CA16 a une profondeur
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proche de 200 m a partir des informations dont nous disposons. Pour ce faire nous avons
calculé dans un premier temps les corrélations verticales et horizontales qui existent entre
les données mesurées par les différents appareils. Cette analyse nous a montré que ces
corrélations sont en général faibles (voir presque nulles). Mis a part le mouillage CA15
pour lequel il existe une corrélation positive assez forte entre toute les profondeurs, les
seules non négligeables sont celles calculées entre les vitesses des couches A et B. Tous
les autres calculs montrent que les vitesses mesurées entre deux sites a profondeur égale
ou a un méme site entre une des deux couches A ou B et la couche C ont un lien trés
faible entre elles. Cet état de fait est illustré par la figure 5.6 pour laquelle les vitesses
mesurées en C2 et B4 sont tracées en fonction de celles mesurées en B2 et B3
respectivement. Sur cette figure, il apparait qu’il n’existe pas de relation mathématique
simple entre ces différentes vitesses qui puisse permettre de reconstituer la vitesse
existante en C4 a partir des vitesses mesurées par les instruments les plus proches. Nous
avons donc cherché dans les informations apportées par notre connaissance de la
circulation régionale, celles qui pourraient nous étre utiles pour évaluer cette vitesse

manquante.

Lors de notre étude de la circulation au chapitre IIl., nous avons mis en évidence
le fait que celle-ci comporte dans le golfe d’Amundsen deux régimes opposés, entre la
surface (0-150 m) et les couches profondes. En effet, si en surface les eaux de la mer de
Beaufort entrent par le nord de la SCB et ressortent par le sud, 1’inverse se produit en
profondeur et le nord de la section devient la voie de sortie des eaux de fond du golfe. Par
ailleurs, le mouillage CA15 échappe a cette division verticale, puisque il présente un
comportement beaucoup plus barotrope en accord avec la corrélation verticale positive
observée a ce site. Selon ces informations les vitesses dans la couche de fond doivent étre
opposées entre le nord et le sud de la section. Cette hypothése a été confirmée au cours de
1I’été 2009 lors du déploiement de bouées dérivantes a proximité du site de mouillage
CA16 dans le cadre du programme de recherche MALINA. En effet, les trajectoires
observées de ces bouées correspondent avec notre description de la circulation a deux

couches et montrent que dans le nord de la SCB les masses d’eau pénétrent bien dans le
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golfe d’Amundsen en surface et ressortent en profondeur (Doxaran, D., communication
personnelle). Ces éléments nous ont poussées a choisir d’évaluer la vitesse appliquée a la
surface C4 en fonction de celle appliquée a C2, soit celle mesurée a 189 m au site CAOS.

Ainsi nous avons posé 1’égalité :

Vc4 = Q. VCZ (équation 5.8)

En partant de I’hypothése d’un flux inversé entre les surfaces C2 et C4 déduite du
schéma de circulation que nous avons proposé (figures 3.11 et 3.12), nous avons mené
une série de tests de sensibilité pour évaluer I’effet de différents coefficients linéaires
négatifs sur les valeurs de transport obtenues. Nous avons ainsi testées des valeurs du
coefficient a comprises entre -0.5 et -1.5 pour couvrir une gamme de vitesses réalistes en

comparaison de celle mesurées aux sites voisins.

Les résultats obtenus au cours de ces tests sont présentés par la figure 5.7 sur
laquelle les transports totaux calculés avec trois valeurs de a sont comparés aux valeurs
de référence (sections L. a IIL.). Il apparait tout d’abord, que 1’influence du coefficient a
sur le transport total est faible lorsqu’il est compris dans la gamme de valeurs que nous
avons choisies. En effet, les moyennes annuelles calculées avec ces trois valeurs ne
difféerent que de 0.05 Sv environ ce qui parait trés inférieur a la précision que nous
pouvons espérer obtenir par notre calcul. Il apparait de plus, que cette influence varie
dans le temps et n’est pas directement fonction du transport total puisque les différences
les plus importantes observées entre les trois estimations (~ 0.45 Sv autour du 1¢
novembre 2003) ne correspondent pas aux périodes de transport les plus intenses (mi-
décembre). Cette observation indique que le transport total au travers de la section ne
dépend pas de fagon importante des échanges au travers de la boite C4 et que celui-ci ne
se fait pas de la méme fagon en surface et en profondeur, la vitesse appliquée a la boite
C4 n’ayant d’influence que sur le transport profond. Par ailleurs, la comparaison entre le
transport calculé et les valeurs de références montre que nos estimations sont de bonnes

qualités, notamment pour les sections II. et III. (bien qu’il faille rester prudent pour ce qui
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est de la section III., voir paragraphe 5.6.3.). En ce qui concerne la section I. par contre, la
comparaison met en évidence une différence entre valeur estimée et référence de 1’ordre
de 0.5 Sv, la valeur de référence étant inférieure a celle calculée. Cependant, cette
différence apparait a une période pour laquelle I’influence du facteur a est quasi nulle (<
0.01 Sv) et doit donc étre liée a une mauvaise estimation de transport dans les autres
boites de la section. Ainsi, n’ayant pas de raison de choisir entre les trois valeurs testées,
nous avons choisi d’utiliser a = -1 comme facteur pour le reste de nos calcul. Notre

égalité 5.8 devient alors simplement :

Vea ==V (équation 5.9)
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Figure 5.7 : Résultats du transport net au travers de la SCB, calculé pour trois
valeurs de a (-0.5 en bleu, -1 en noir et -1.5 en rouge). Les valeurs annuelles
moyennes déduites sont présentées en pointillés et les valeurs de référence des

trois sections par les croix cerclées.
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5.6.3. Résultats
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Figure 5.8 : Transport journalier au travers de la SCB (composantes positive
et négative - bleu, rouge - et valeur nette - noir -) et valeur moyenne pour toute
la période de mesure (pointillés). Pour chaque section de référence, les valeurs

de ces trois composantes sont reportées par des croix cerclées.

Nous avons donc calculé les transports annuels (valeur journaliéres) pour toute la
période d’enregistrement commune aux quatre mouillages de la SCB, soit du 12 octobre
2003 au 22 juillet 2004. Les résultats des composantes positive et négative, ainsi que du
transport net (figure 5.8) montrent tout d’abord que la moyenne du transport net pour la
période de mesure est négative. Cela signifie que le golfe d’Amundsen exporte plus d’eau
vers la mer de Beaufort qu’il n’en regoit. La valeur de ce transport net est de -53x10° m’,
pour une moyenne de -0.19x10° m® sec (ou -0.19 Sv). Lorsqu’étendue 365 jours, cette

moyenne journaliére donne un transport net annuel de -69.13x10° m®. En ce qui concerne
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les composantes positive et négative de ce transport, elles sont respectivement de 0.63 et -
0.82 Sv ce qui permet de les estimer a 229.89x10° et -299.02x10° m® pour ’année

entiere.

La valeur maximale du transport net est obtenue le 27 avril 2004, avec 1.42 Sv
importé dans le golfe d’Amundsen ce qui ne correspond pas aux jours ou les valeurs
extrémes des composantes positive et négatives sont observées. Le transport net
minimum par contre, avec une valeur de -2,54 Sv, est obtenu le 9 décembre 2003 lorsque
la composante négative maximale en atteinte avec -2.97 Sv. La valeur minimale de cette
derni¢re apparait le 28 février 2004 avec -0.03 Sv, quand a la composante positive du
transport, elle atteint son maximum le 17 janvier 2004 avec 1,73 Sv et son minimum le

20 février 2004 avec 0.05 Sv.

Composante Max (sv)  Min.(sv) Moy.(sv) Tot (x10°m’ /280j.) Tot (x10°m’ /365j.)

Trans. Net 1.42 -2.54 -0.19 -53.03 -69.13
Trans. Pos. 1.73 0.05 0.63 176.4 229.9
Trans. Neg. -0.03 -2.97 -0.82 -229.6 -299

Couche A 0.65 -0.4 0.002 0.66 0.85

Couche B 1.28 -1.49 -0.09 -24.26 - -31.63

Couche C 0.56 -1.12 -0.1 -29.42 -38.35

Tableau 5.3: Valeurs extrémes, moyennes et totales des différentes

composantes du transport au travers de la SCB.

En dehors de ces valeurs extrémes, le transport au travers de la SCB montre une
variabilité inégale. Entre le commencement des enregistrements (le 12 octobre 2003) et le
début de I’année 2004, les deux composantes (positive et négative) et le transport net
présentent des variations importantes et rapides, et c’est au cours de cette période que la
valeur nette minimale est observée. Au début de 2004, les variations diminuent
largement, et le transport reste positif (~ 0.5 Sv) pendant prés d’un mois. Cette seconde

période prend fin lorsque la composante positive atteint son maximum, fin janvier. Le
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transport net varie alors brutalement et devient fortement négatif (entre -1.5 et -1 Sv) tout
en restant tres fluctuant pendant une nouvelle période d’un mois. Cette derniére prend fin
avec le mois de février lorsque la composante négative atteint son minimum proche de 0

et que la valeur nette redevient positive, entre 0 et 0.5 Sv.

Durant une longue période, jusqu’au début du mois de juillet, le transport net se
maintient dans cette gamme de valeurs, en dehors d’événements ponctuels, dont celui du
27 avril au cours duquel il atteint son maximum. Avec I’arrivée de 1’été, I’amplitude des
variations augmente de nouveau et se maintient jusqu’a la fin des mesures, le 22 juillet.
Ainsi, en dehors d’événements et de périodes assez courtes, le transport net au travers de
la SCB est légerement positif et assez constant. L’importance des événements est assez

grande pour inverser la moyenne et la forcer a devenir négative.

Lorsque que I’on étudie le transport par couche (voir figure 5.9), on observe qu’il
n’est pas réparti de fagon égale sur la verticale. Ainsi, la couche A contribue de fagon
presque négligeable au transport total, avec une valeur moyenne de 0.002 Sv et des
extrema évalués a 0.65 et -0.4 Sv (pour les max. et min. respectivement). Les deux
composantes du transport (positive et négative) dans cette couche sont également faibles
et ne dépassent jamais 0.5 Sv (en valeur absolue) en dehors d’un unique événement au
tout début de ’année 2004 au cours duquel la composante positive atteint presque 1 Sv.
Comme pour le transport total, I’automne et le début de I’hiver sont les périodes montrant
la plus grande variabilité. Entre janvier et juillet, les variations sont extrémement limitées

et les composantes presque nulles.

Plus profondément, la couche B joue un réle beaucoup plus important dans le
bilan de masse du golfe d’Amundsen. Avec un flux moyen de -0.09 Sv et des valeurs
extrémes de 1.28 et -1.49 Sv (valeurs min. et max respectivement), cette couche est
responsable de pres de la moitié du transport total calculé. A cette profondeur, le flux
volumique reste extrémement variable tout au long de 1’année, mis a part une période

relativement plus calme entre avril et juillet. Les deux composantes du transport dans
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cette couche suivent ce schéma, avec la composante négative présentant des amplitudes

plus importantes a 1’origine de sa moyenne annuelle négative.

2 X 2 " 2
Nov. O3 Jan. 04 Mars O4 Mai O4 Jui. 04

Figure 5.9: Transports journaliers au travers de la SCB (composantes
positive et négative - bleu, rouge - et valeur nette - noir -) et valeur moyenne
pour toute la période de mesure (pointillés) calculés pour les couches A (a.), B

(b.)etC(c.)
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Au fond de la section, la couche C participe au transport d’une fagon comparable
a la couche B. La valeur moyenne observée dans cette partie est de -0.1 Sv bien que les
valeurs extrémes y soient trés inférieures a celle de la couche B, avec un maximum de
0.56 et un minimum de -1.12 Sv (contre 1.28 et -1.49 respectivement). Ces deux
composantes présentent par ailleurs des comportements assez différents. Alors que la
composante positive fluctue peu et reste toujours proche de sa valeur moyenne (0.17 Sv),
son équivalente négative présente d’importantes variations, aux mémes périodes que
celles mises en évidence par 1’étude du transport total. Ainsi, mis a part durant la seconde
moitié de ’hiver et le printemps, le transport net de la surface C est soumis aux variations

de sa composante négative qui tire sa moyenne annuelle vers les valeurs négatives.

Ces observations doivent étre mises en lien avec la superficie respective des trois
couches étudiées. Bien que sa superficie en fasse la plus petite (5.83 km?), le transport de
la couche A ramené par unité de surface reste trés faible, avec 3.43x10* Sv km™ en
moyenne. Le méme calcul appliqué aux couches B et C donnent un résultat de -7.68% 16°
et -7.81x10 Sv km™ (pour des surface de 11.73 et 12.8 km? respectivement). Ainsi, bien
que seulement deux fois moins étendue que la couche B, la couche A participe 20 fois
moins au transport total par unité de surface. Par contre, la légere différence entre le
transport moyen des couches B et C est compensé par leur superficie, ces deux derniére
participent ainsi a part égale aux échanges entre la mer de Beaufort et le Golfe
d’ Amundsen.

5.7. Discussion et conclusion

Dans cette troisiéme partie de nos travaux, nous avons calculé les différentes
composantes du transport entre la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen, au travers-de
la section du cap Bathurst (SCB). Les valeurs obtenues sont d’un grand intérét sous
plusieurs aspects, notamment parce qu’elles sont les premiéres jamais obtenues pour
toute la partie ouest de I’AAC a partir de données in situ. Elles font état d’un transport net
moyen de -0.19 Sv, soit d’un flux orienté depuis le golfe d’Amundsen vers la mer de

Beaufort (d’est en ouest). Ainsi, contrairement a 1’idée présentée dans toutes les études de
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la circulation et du transport au travers de I’AAC (voir McLaughlin et al, 2005), le golfe
d’ Amundsen n’est pas une région au travers de laquelle ’océan Arctique exporte de 1’eau
vers 1’ Atlantique Nord. Bien que surprenant, ce résultat confirme 1’hypothése avancée par
Melling (2000) et Kliem et Greenberg (2003) selon laquelle le flux au travers de ’AAC
se fait aussi bien depuis I’ Arctique vers 1’ Atlantique qu’en sens inverse.

Grace aux nombreux instruments immergés le long de la SCB entre 2003 et 2004,
nous avons pu obtenir une description détaillée des courants traversant et tenir compte de
la composante barocline du transport, reconnue pour étre importante dans 1’ACA
(Melling, 2000). En utilisant le méme découpage vertical que lors de 1’étude de la
circulation, et grace aux informations apportées par le calcul de section de transport
absolues, nous avons calculés les valeurs du transport au travers de dix surfaces (ou
boites) réparties selon trois couches. Ainsi, nous avons pu prendre en compte dans nos
calculs les transports générés par les deux circulations opposées ainsi que les effets de
variation de I’intensité des courants dans les 30 premiers métres de la colonne d’eau mis
en évidence au chapitre III. En comparaison d’autres études similaires réalisées dans
’arctique canadien (voir par exemple Prinsenberg et Hamilton, 2005) le nombre de points
de mesure utilisés dans nos calculs est important et leur répartition couvre assez bien la
surface de la section étudiée. Seule la boite de fond au nord de la section ne posseéde
aucun instrument de mesure et nous avons été contraints de reconstruire une série
temporelle de mesure a partir des informations disponibles. Aprés avoir étudié la
structure des courants au travers de la SCB, nous avons fait le choix d’exprimer la vitesse
manquante en fonction de celle mesurés dans la boite C2 au moyen d’un simple
coefficient linéaire (o). Afin d’estimer 1’erreur engendrée par ce choix, nous avons testé
plusieurs valeurs de o et avons comparé les résultats aux valeurs de transport absolu
définie comme référence. Cette comparaison nous a montré que le choix de la valeur
attribuée a2 o n’a que peu d’influence sur 1’estimation du transport net. Elle nous a
également permis de faire une premiére évaluation de la qualité de nos résultats. Nous
avons comparé les transports calculés aux trois valeurs de référence disponibles, les
différences obtenues (en valeur absolue) sont assez variables avec 0.48, 0.27 et 0.01 Sv

pour la comparaison avec les sections I, II. et III. respectivement, aux dates
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correspondantes. Malgré cette variabilité, les erreurs mesurées restent inférieures a la
déviation standard du transport net, estimée a 0.83 Sv. La méme comparaison par
composante montre que la composante négative présente une erreur moyenne plus
importante (0.4 Sv contre 0.32 Sv) ainsi qu’une déviation standard supérieure (0.7 Sv
contre 0.34 Sv). Ces informations nous laissent penser que nos résultats surestiment la
composante négative du transport. Bien que le calcul de la vitesse attribuée a la boite C4
semble étre a priori le point faible de notre méthode, il apparait que le choix de la valeur
de a influe peu sur la qualité des résultats et que la source de ’erreur se trouve plus

probablement dans le choix du découpage de la SCB.

Au-dela de la seule moyenne annuelle nette, nos calculs nous ont permis de mettre
en évidence certaines caractéristiques du cycle saisonnier auquel sont soumis ces
transports. Bien que la valeur maximale du transport net (1.42 Sv) soit atteinte fin avril, la
fin de I’hiver et le printemps apparaissent comme les périodes de 1’année au cours
desquelles les échanges entre la mer de Beaufort et le golfe d’ Amundsen sont les moins
importants. Ce ralentissement correspond assez bien avec la période au cours de laquelle
le couvert de glace est présent (voir chapitre III.) puisqu’il est observé entre la fin du
mois de février et le début du mois de juin. Par contre, c’est a la fin de ’automne et au
début de I’hiver, au cours des mois de novembre, décembre, janvier et au début février
que le transport se montre le plus intense et variable et que la valeur minimale est atteinte
(-2.54 Sv le 9 décembre). Il est néanmoins important de noter que les séries temporelles
utilisées pour nos estimations ne couvrent pas une année entieére. Le manque de données a
la fin de I’été et au début de I’automne, ne nous permet ainsi pas de vérifier si cette
période présente des valeurs importantes, comme il I’a été observé pour le détroit de
Davis par Cuny et al. (2005) ou au contraire faibles, comme observé dans le détroit de

Lancaster par Prinsenberg et Hamilton (2005).

Verticalement, nous avons observé que les boites de surface, incluant la boite

continentale Al, ne participent pas au transport qui se répartit presque également entre les

couches B et C. Cette constatation concernant le transport superficiel ne semble pas
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corroborer les estimations de transport de glace faite par Kwok (2006) qui placent le
golfe d’Amundsen en téte des exportations de glace vers I’océan Arctique. En effet, un
transport de glace vers la mer de Beaufort durant la période hivernale devrait
normalement étre accompagné d’un flux volumique dans la couche de surface suivant la
méme direction ce qui n’est pas le cas. Au contraire, les valeurs calculées pour la période
hivernale sont méme les plus faibles de toute 1’année et montrent un effet saisonnier plus
long que celui observé sur le transport global. Deux raisons peuvent expliquer ce
paradoxe, soit les mouvements de la glace de mer et ceux des couches de surface sont
décorrélés comme cela a été observé le long de la limite ouest de ’AAC (Karcher et
Oberhuber, 2002), soit il existe une trés nette différence de concentration de glace entre le
golfe d’Amundsen et le sud de la mer de Beaufort permettant aux courants sortant de
transporter plus de glace que ceux entrant. Entre les deux couches profondes, les
comportements du transport sont assez différents. La couche B montre une forte
variabilité de ses deux composantes avec un effet saisonnier peu marqué alors que la
couche de fond (couche C) présente une composante positive presque constante au long
de I’année. Ainsi, pour cette derniére couche, le flux net est sous l’influence tres

importante des variations de sa composante négative, majoritairement mesurée au travers
de la boite C4.

D’un point de vue plus large, nos résultats semblent montrer que le golfe
d’Amundsen n’est pas une voie privilégiée pour le transport des masses d’eau hors de
I’ Arctique, mais bien une région de circulation secondaire. La valeur moyenne du flux
calculé impose qu’il soit alimenté en eau via le détroit du Prince de Galles et celui du
Dauphin et de 1’Union. Malheureusement, aucune mesure n’est aujourd’hui disponible
pour confirmer cette hypothése. Comparés aux différentes estimations du transport via les
détroits qui forment I’AAC, les échanges au travers de la SCB semblent faibles mais non
négligeables et représentent 50% de ceux mesurés dans les détroits de Barrow et de Smith
(voir Prinsenberg et Bennet, 1987), 30% de ceux via le détroit de Lancaster (voir
Prinsenberg et Hamilton, 2005) et 10% du flux total estimé au travers de I’ AAC (voir

Melling, 2000). Pour que le bilan soit équilibré, nos résultats imposent un flux d’autant
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plus important dans le détroit de McClure, pour lequel aucune mesure n’existe. En
comparaison du volume d’eau franchissant le détroit de Béring et dont I’influence a
I’échelle globale est si importante, celui de la section du cap Bathurst représente 25%. Le
fait de replacer le golfe d’Amundsen, non plus sous la seule influence de la mer de
Beaufort, mais également sous celle du reste de ’AAC, apporte également un éclairage
différent sur les particularités de cette région, mise en évidence au chapitre IIL
Notamment, les masses d’eau de type nouveau, observées dans la baie de Franklin au
cours de I’hiver 2003-2004 et dont I’origine restait incertaine (Lanos et al., 2007) peuvent
avoir été formée par le passage d’eau dans les canaux de ’AAC (voir Prinsenberg et

Bennet, 1987) avant d’étre transportées vers le golfe d’Amundsen.

Bien que nos résultats ne correspondent pas avec ceux attendus, leur valeur
semble étre réaliste. Cependant 1’analyse de leur importance par couche pose une
nouvelle interrogation. A cause de la stratification verticale assez importante, les seuils
présents dans les détroits de I’ AAC forment de véritables barriéres pour les masses d’eau
profondes (voir chapitre III. ou Prinsenberg et Bennet, 1987). Or la profondeur maximum
du détroit du Dauphin et de I’Union et celle du détroit du Prince de Galles sont faibles,
respectivement inférieure a 50 métres et entre 100 et 150 métres. Ceci impose que le
transport au travers de notre couche profonde (couche C) devrait étre nul en tout temps,
ce qui n’est pas le cas dans nos calculs. En considérant que cette erreur a pour origine la
méthode utilisée et non une particularité de la couche de fond, nous pouvons faire une
seconde estimation de ’erreur associée a nos résultats par unité de surface. Une fois
rapportée a la surface totale de la section, on obtient une erreur sur I’estimé des transports
de +/- 0.22 Sv. Comparée aux différences entre les transports calculés et les ceux mesurés
(sections de transport absolues), ce nouveau calcul d’erreur offre une valeur comparable,
ce qui confirme nos résultats. Par rapport aux autres estimations de transport faites dans
I’AAC, la valeur relative de 1’erreur associée a nos mesures est du méme ordre de
grandeur. Ainsi, la valeur du flux volumique au travers de la SCB est de 0.19 +/- 0.22 Sv

en moyenne et varie au cours de I’année de -2.54 a 1.42 Sv.
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Malgré I’importance de ’estimation des flux d’eau douce au travers de ’AAC
mise en évidence par Melling (2002) ou Myers (2005), la complexité de leur calcul
nécessite un grand nombre de données pour offrir des résultats précis (Melling, 2000).
N’ayant pas a notre disposition les données nécessaires, nous n’avons pas fait de telles
estimations. Cependant, la connaissance précise des flux volumiques traversant I’AAC
est encore a acquérir et reste aujourd’hui une priorité (Melling, 2000). Pour atteindre cet
objectif, il serait intéressant de faire le calcul des transports au travers de la SCB en
utilisant la méthode inverse développée par Wunsh (1996) car bien que complexe, son
application permet d’obtenir des résultats de bonne qualité (voir par exemple Vetrano et
al., 2004). Ces nouveaux résultats permettraient d’évaluer de fagon plus précise la qualité
de nos estimations mais nécessiteraient 1’acquisition de nouvelles données. Par ailleurs,
pour nous faire une idée de la variabilité interannuelle des échanges entre la mer de
Beaufort et le golfe d’Amundsen et comprendre mieux le réle joué par cette région
marginale de 1’océan Arctique dans le systéme complexe que forme I’AAC, il est
nécessaire de continuer d’y mener des campagnes de mesures. Bien que peu nombreux,
les mouillages mis en place dans le cadre du programme d’échantillonnage ArcticNet le
long de la SCB permettront probablement d’appréhender une part de la variabilité
interannuelle. La mise en place de tels mouillages dans le détroit du Prince de Galles
ainsi que dans celui de Dauphin et de I’Union sera néanmoins nécessaire pour valider les
hypothéses quand aux échanges entre le golfe d’Amundsen et le reste de I’AAC et offrir
notamment des valeurs de références aux nombreuse études de modélisation en cours et a
venir. Si elle se confirmait dans le futur, I’ouverture saisonniére du détroit de McClure
observée en 2007 permettrait d’y faire les mesures nécessaires a la fermeture du bilan

volumique de 1’ Archipel Arctique Canadien et de I’ensemble de 1’océan Arctique.
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6. Conclusions et perspectives

Au cours de nos travaux, nous nous sommes efforcés d’apporter de nouveaux
¢léments a la description de la région d’étude du programme CASES, comprenant le sud
de la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. Cette région marginale de 1’océan
Arctique forme un systéme complexe ou se cOtoient tous les types d’environnements
polaires. Parce qu’elle englobe une part du bassin canadien, elle est soumise a la
circulation a grande échelle de 1’océan profond et subit avec lui les changements
climatiques en cours. Avec son vaste plateau continental et le fleuve Mackenzie qui s’y
déverse, elle joue son role d’estuaire et participe a la formation des eaux caractéristiques
du bassin arctique. Enfin, via le golfe d’Amundsen elle appartient a 1’ Archipel Arctique

Canadien et contribue aux échanges entre 1’océan Arctique et le reste de 1’océan mondial.

L’exploitation de trés nombreuses données nous a permis de cartographier et
décrire les propriétés de 1’océan sur 1’ensemble de la région, et ce pour six saisons
réparties entre 2002 et 2006. Nous avons ainsi pu souligner les variabilités temporelle et
I’hétérogénéité spatiale de ces propriétés, liées notamment au cycle saisonnier et aux
effets du seuil d’ Amundsen qui interdit la communication profonde entre ses parties est et
ouest (effet mécanique) et perturbe 1’écoulement des masses d’eau qui le franchissent
(effet dynamique). Ainsi, le printemps est clairement apparu comme la saison au cours de
laquelle les propriétés de I’océan sont les plus homogenes avec une couche de surface
froide et salée (6 ~ -1.5°C et S ~ 30). A I’inverse, |’automne est la saison a la plus grande
hétérogénéité avec des différences interannuelle importante due a 1’arrivée plus ou moins
tardive des premiéres tempétes. De plus, nous avons vu apparaitre une forte variabilité
des champs de température et salinité aux petites échelles de distance (~10 km) dont
’absence de structure visible nous pousse a lui attribuer une origine locale uniquement.
Régionalement (~100 km), des différences quasi-systématiques sont apparues entre la
mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen, notamment en profondeur, ainsi qu’a ’intérieur
du golfe ou un gradient de température nord-sud apparait a toutes les saisons en surface.

Grace aux nombreuses données de courant, nous avons pu décrire en détail la

circulation régionale et en présenter pour la premiére fois un schéma incluant le golfe
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d’Amundsen. Dans ce dernier, nous avons ainsi fait apparaitre deux régimes de
circulation opposés, 1’un pour la surface, 1’autre pour les couches profondes, avec une
profondeur de séparation estimée a 150 m. Selon ce schéma, I’eau de surface suit dans le
golfe une trajectoire anticyclonique et pénétre au sud de 1’ile de Banks pour ressortir au
nord du cap Bathurst. En profondeur, le mouvement des masses d’eau est inverse et leur
trajectoire cyclonique. Au large du plateau du Mackenzie, les observations confirment
I’importance de la gyre de Beaufort qui, selon sa position, fait varier la direction des
mouvements de surface et impose des renversements de circulation. En profondeur, la
variabilité des courants diminue et nos données confirment la présence d’un Beaufort
Undercurrent régulier tout au long de 1’année. Le calcul des vitesses géostrophiques en
bordure du plateau continental nous a permis de mettre en évidence la part de cette
composante dans la circulation moyenne et de confirmer 1’existence de la continuité du
courant cotier d’Alaska sous une forme similaire a celle décrite par Pickart (2004). Les
vitesses ainsi estimées (6 & 7 cm sec™’) sont du méme ordre que celles mesurées in situ et
les déplacements horizontaux du noyau géostrophique laissent croire a 1’existence de
méandres.

Enfin D’analyse spectrale des courants, appuyée par des résultats d’analyse
harmonique, nous a permis de décrire leurs propriétés et les différences importantes entre
la mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. Nous avons ainsi montré que ces différences
découlent pour partie d’effets locaux pour lesquels la topographie régionale joue un role
important. Elle nous a également permis de montrer les variations verticales de ces
propriétés, liées a 1’apport important d’énergie en surface ainsi qu’au cycle saisonnier et a
la présence du couvert de glace.

Nous avons ainsi confirmé 1’augmentation de 1’énergie contenue dans ces
courants avec la profondeur pour plusieurs bandes de fréquences. Dans les basses
fréquences et la bande semi-diurne, cette énergie atteint son maximum entre 50 et 100 m,
juste sous la couche mélangée de surface. Si dans la moitié inférieure du spectre cette
constatation est liée a 1’intensification des courants avec la profondeur, 1’origine de cette
observation est plus complexe pour les fréquences proches de 2 cpj. En effet, nous avons

montré que dans la bande semi-diurne, 1’énergie contenue dans les courants possede deux
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origines possibles, les marées et les mouvements inertiels. Grace a une analyse
temporelle, nous avons montré que la présence du couvert de glace et la stratification
hivernale maintiennent les courants semi-diurnes de la couche mélangée a un niveau
d’énergie trés bas durant cette saison. Cet effet saisonnier est a 1’origine de la diminution
moyenne de 1’énergie dans les trente premiers metres de la colonne d’eau. Dans les
basses fréquences par contre, cette partie de nos travaux nous a poussée a remettre en
question les résultats existants concernant 1’effet du couvert de glace sur le contenu
énergétique des courants car les variations observées entre I’hiver et le reste de ’année
sont plus faibles qu’attendu. De méme, nous avons obtenu des résultats beaucoup plus
contrastés que ceux déja publiés concernant la répartition de 1’énergie par bande de
fréquences. Sur ce point nos valeurs ne permettent pas de dégager de schéma régional et
sont trés différentes de celles trouvées dans la littérature.

Enfin, nous avons fait apparaitre la génération d’harmoniques de marée d’ordre
élevés (shallow water tides) au voisinage du cap Bathurst et confirmé la présence de
upwellings dans cette région, favorisés par 1’interaction entre la circulation moyenne et la

bathymétrie.

En focalisant notre attention sur la frontiére entre la mer de Beaufort et le golfe
d’ Amundsen nous avons pu suivre I’évolution de la colonne d’eau tout au long de son
cycle annuel et identifier en détail les masses d’eau qui la compose. Nous avons ainsi
constaté la position anormalement haute de la couche halocline qui permet la
communication entre la BSSW et la PML lors de 1’épaississement cette derniére en hiver
et étre témoins de la réaction trés rapide des températures de surface a la disparition du
couvert de glace a la fin juin. Ainsi, le réchauffement estival au sein de la PML a lieu en
cing semaines seulement avec une variation journaliére observée supérieure a 0.5° par
jour. Les maxima annuels de température apparaissent fin juillet au moment ou les flux
de chaleur a la surface de ’océan s’inversent. Débute alors un refroidissement progressif,
associé a une baisse de salinité via I’injection d’eau douce en surface. A I’automne, les
tempétes mélangent les couches de surface, élevant ainsi leur point de congélation pour

les préparer a la formation de glace du début de 1’hiver.
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Enfin, nous avons quantifié pour la premiére fois les flux entre la mer de Beaufort
et le golfe d’Amundsen, a partir de données in situ. Les valeurs obtenues offrent ainsi la
premiére estimation des échanges entre 1’océan Arctique et la facade ouest de 1’ Archipel
Arctique Canadien. La moyenne du transport ainsi calculée est de -0.19 £ 0.22 Sv ce qui
implique que le golfe d’Amundsen exporte plus d’eau vers I’océan Arctique qu’il n’en
regoit. Les dates d’apparition des valeurs extrémes de ce transport (-2.54 et + 1.42 Sv les
9 décembre et 27 avril respectivement) ne correspondent pas exactement avec son cycle
annuel, marqué par des échanges importants au cours des mois de novembre et décembre
et une activité faible au cceur de 1’hiver. Notre estimation du transport moyen représente
10% du volume qui traverse 1’ Archipel Arctique Canadien en direction de 1’Atlantique
Nord, de ce fait le golfe d’ Amundsen doit étre considéré comme une région de circulation

secondaire non négligeable.

Au-dela de leur valeur propre, la mise en parallele de ces résultats permet
d’accéder a des informations pertinentes pour d’autres études en cours et a venir. A la
lumiere de la circulation mise en évidence, la répartition spatiale des propriétés de
I’océan se comprend mieux. Au sein du golfe notamment, les différences nord-sud
observées semblent étre liées a I’advection d’eau du large par le nord et a leur temps de
parcours qui permet aux couches de surface de se réchauffer dans les régions plus
abritées du golfe, ou la présence de la polynie autorise un apport d’énergie solaire plus
important en début d’été. Cette circulation permet également d’expliquer, grice aux
travaux de Williams et Carmack (2009), les anomalies de température et salinité observés
au nord du cap Bathurst, par la présence d’un upwelling. Enfin, elle fournit les éléments
nécessaires a la compréhension des différences visibles entre le sud de la mer de Beaufort
et le golfe d’ Amundsen puisque contrairement a ce que 1’on pouvait croire, ce dernier ne
regoit pas simplement un flux en provenance directe de 1’ouest mais échange également
avec le reste de 1’ Archipel Arctique Canadien. Comme nous ’avons rapidement évoqué,
le schéma de circulation identifié par nos travaux confirme déja les hypothéses d’études
récentes réalisées a la station hivernale du programme CASES et offre une explication

possible & la présence de masses d’eau de type nouveau dans le golfe; il devra
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nécessairement étre pris en compte dans le futur. Tant le calcul des transports que
I’analyse de la circulation ont mis en évidence les relations existantes entre le sud de la
mer de Beaufort et le golfe d’Amundsen. A la fois liées et indépendantes, ces derniéres
ont leurs spécificités propres et les échangent entre elles se font dans les deux sens. La
valeur moyenne du transport montre que le golfe d’Amundsen exporte plus d’eau vers
I’océan Arctique qu’il n’en recoit, ce qui bouscule 1’idée généralement admise et nous
oblige a envisager cette région comme une voie de circulation secondaire communiquant
également avec le reste de 1’ Archipel Arctique Canadien. De ce fait, elle reporte sur les
autres canaux de I’archipel la responsabilité du transport de 1’eau issue du Pacifique vers
I’Atlantique. Ce dernier point est fondamental car on sait I’importance de ce transport
pour le maintient de la circulation océanique planétaire et nos résultats permettront peut
étre d’aider a mieux le quantifier. Au cours des différentes analyses, les cycles annuels de
notre région sont apparus et traduisent la pression exercée sur cet environnement par les
conditions climatiques extrémes qui y régnent. Ainsi, la majorité des paramétres étudiés
présente des variations saisonniéres dont la connaissance est primordiale a la
compréhension du fonctionnement de I’écosystéme régional. A cause des conditions
climatiques qui régnent en Arctique en hiver, 1’acquisition de telles connaissances est
rendue tres difficile. Ainsi, avec les travaux réalisés par Woodgate et al. (2005) en mer de
Chukchi, notre suivi de 1’évolution de la colonne d’eau sur une année entiére représente
une des premiéres études du genre en un point fixe. A ce titre, nos résultats pourront

servir de base a d’autres recherches, dans tous les domaines de 1’océanographie polaire.

Ensemble, ces éléments font apparaitre la trés grande hétérogénéité spatiale qui
régne sur la région et correspond bien avec le développement récent des connaissances de
I’ Arctique soulignés par les travaux de McLaughlin et al. (1996), Shimada et al. (2001)
ou encore McLaughlin et al. (2004). Nos travaux confirment si besoin était que les

observations locales ne peuvent sans précautions étre étendues aux plus grandes échelles.
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Comme nous I’avons déja évoqué, ’environnement arctique est condamné a faire
face a des bouleversements brutaux qui transformeront irrémédiablement son
fonctionnement avant la fin du siécle. Sur ce point le consensus est atteint au sein de la
communauté scientifique car tous les indices montrent que cet océan est en cours de
transition vers un nouvel état d’équilibre (Polyakov et al., 2005). Dans le bassin canadien,
la couche atlantique se réchauffe (Melling, 1998; Shimada, 2004) et les patrons de
distribution de la glace de mer se modifient (Melling, 2005). Dans 1’ Archipel Arctique
Canadien, les changements en cours pourraient bien entrainer une augmentation de la
quantité de glace en changeant les schémas de circulation (Melling, 2002) et rendre
encore plus hasardeuse la navigation dans le passage du Nord-ouest. Ils pourraient
également accroitre la variabilité de ’ensemble des paramétres physiques et biologiques
de cet environnement (Michel et al., 2006) et compliquer d’autant la vie des
communautés autochtones. Dans la région CASES, la diminution de 1’étendue de la glace
cotiére au profit de glace multi-annuelle, telle qu’observé par Galley et al. (2008), aura
des impacts naturels, économiques et sociaux nombreux (Dumas et al., 2005). En
changeant le rythme saisonnier d’ouverture et de fermeture de la polynie, les
changements climatiques modifieront profondément le fonctionnement de 1’écosystéme

régional (Carmack et Macdonald, 2002).

Afin de prévoir au mieux tous ces phénoménes, il est de premicre importance
d’améliorer encore notre connaissance du milieu arctique. Notamment les incertitudes
concernant les résultats de modélisation a grande échelle et 1’estimation du bilan d’eau
douce de I’ Arctique nécessitent une meilleure estimation des flux entre cet océan et ses
régions marginales (Melling, 2000; Yang, 2005). Dans ce contexte il est fondamental de
valider les valeurs de transport calculées dans nos travaux et de réaliser un bilan précis

des échanges entre le golfe d’ Amundsen et ses régions voisines en acquérant de nouvelles

données. Pour mieux comprendre la région CASES une attention particuliére devra étre

portée sur les nombreux effets du seuil d’Amundsen et sur la dynamique du courant
géostrophique observé en bordure du plateau continental dont 1’instabilité pourrait étre a

’origine des tourbillons observés dans le golfe d’ Amundsen. Enfin, la présence des eaux
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d’été de la mer de Béring (BSSW) a des profondeurs anormalement faible devra étre
suivie avec attention car 1’on sait aujourd’hui 1’influence majeure qu’elle peut avoir sur le
couvert de glace (Shimada et al., 2006).

L’océan Arctique est en cours de changement et nul ne peut prédire quel sera son
visage futur. Souhaitons qu’il trouve un nouvel équilibre qui lui permette de garantir
encore, la vie de ceux qui en ont fait leur monde et qui lui donnent sa place, si importante

dans I’imaginaire collectif.
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Annexe 1.1. Liste alphabétique des masses d’eau ayant un lien avec la région CASES
recensées dans la littérature

Notez que les références dans cette section sont numérotées comme suit :

[1]: Pickart, 2004

[2]: Macdonald et al., 1989

[3]: Rudels et al., 1994

[4]: Carmack et Kulikov, 1998
[5]: Carmack et al., 1989

[6]: Ekwurzel et al., 2001

[7]: Weingartner et al., 1998
[8]: Shimada et al., 2001

[9]: Carmack et Chapman, 2003

Alaskan Coastal Water (ACW): [1]
Masse d’eau équivalente a la ECSW mentionnée par [8]. Elle, présente des
températures anormalement élevées en été (jusqu’a 5°C) et est souvent considérée
comme une seule masse lorsqu’elle est associée avec la BS.

Anadyr Water (AnW): [1]
Non définie.

Atlantic Layer (AL): [2]; [3]; [4]; [5]
Masse d’eau située sous les couches de surface. Elle présente un important Omax
autour de 500 m [4]. Selon [5], elle est contenue dans la catégorie uAIW. On
trouve référence a ce type de masse d’eau a différentes profondeur, soit:
Profondeur : 200 < D < 600-800 selon [3]
ou bien : 400 < D < 1000 selon [4]

Atlantic Layer Transition (ALT): [4]
Cette couche présente les caractéristiques suivantes:
Salinité : 34.2 <S < 34.8
Profondeur : 200 <D <400
C’est une couche thermocline et elle semble bien correspondre avec la couche AT
définie par [5].




Atlantic Water (AW): [5]; [6]
Ce sont les eaux qui pénétrent dans I’Arctique via la me de Norvege [6]. Dans
I’Arctique, elles sont comprises dans les couches de surface [5] et leurs
caractéristiques sont assez variables dans le temps [5].

Arctic Cold Halocline (ACH): [5]
Présente les caractéristiques suivantes:
Température : 6 <-1°C
Salinité: 30.4 <S <344
Elle est comprise dans la catégorie PW et présente deux extrema de température,
Omax pour S = 32 (BSSW) et Opin pour S =~ 33 (BSWW).

arctic Deep Water (DW): [5]
C’est le nom général donné a I’eau de fond de 1’Arctique bien qu’il existe des
différences dans les caractéristiques de ces eaux entre I’Est et 1’Ouest, d’ou
I’existence de la catégorie CBDW de [4].

Arctic Intermediate Water (AIW): [3]
Cette couche présente des profils de température et salinité caractéristiques
constants ou augmentant légérement avec la profondeur. Elle comprend les deux
sous couches uAIW et IATW mentionnées par [5] et [6].

lower Arctic Intermediate Water (IAIW): [5]; [6]
Cette couche est une sous division de la couche intermédiaire AIW de [3].

upper Arctic Intermediate Water (uAIW): [5]; [6]
Egalement comprise dans la couche intermédiaire AIW mentionnée par [5], elle
représente le cceur de la couche Atlantique (AL) [6].

Arctic Surface Water (ASW): [5]
Couche comprise dans la couche de surface, elle présente mode possible dont les
caractéristiques sont les suivantes :
Température: 6; > 2°C ou 6, > 0°C
Salinité: 34.7 < S1 <34.9 ou 34.4 <S2 <34.7

Arctic Thermocline (ATh): [5]
Ses caractéristiques sont:
Température: 6 < 0°C
Salinité: 34.4 < S
Dans cette couche la température augmente avec la profondeur (dT/dz > 0). Il
semble y avoir une bonne concordance de cette couche avec la couche ALT de
[4], elle est contenue dans la catégorie PIW [5].
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Bering Seawater (BS): [1]
Masse d’eau qui présente des maxima de température trés élevés en été (jusqu’a
5°C). Elle est souvent considérée comme une seule masse lorsqu’elle est
assemblée avec la ACW.

Bering Summer Water (BSW): [2]
Non définie.

Bering Sea Summer Water (BSSW): [4]; [6]
Cette masse d’eau a la particularité de présenter un faible 0, autour de S = 32
[4], également définit par [6] comme BOpmax pour -1.55 <6 <-0.65°C et 31.6 <S <
32.4. La profondeur associée a cette masse d’eau par [4] est:
Profondeur : 0 <D < 100 [4]

Bering Sea Winter Water (BSWW): [1]; [4]; [6]
Cette masse d’eau est positionnée directement en dessous de la couche BSSW
définie plus avant. Elle présente également un extréme sous la forme d’un large
Omin autour de S = 33 [4], également définit par [6] comme Oyin pour -1.5 <0 < -
1.25°C et 32.4 < S < 33.2. C’est la moins dense des masses d’eau présentes au
nord du détroit de Béring en hiver, elle est incluse dans la WTBW [1]. La
profondeur mentionnée par [4] pour cette couche est:
Profondeur : 100 <D <200

Bering Shelf Water (BShW): [1]
Non définie.

Canada Basin Deep Water (CBDW): [4]
C’est 1’eau de fond du Bassin Canadien. Elle est présente selon [4] en dessous de
toutes les autres couches, soit pour les profondeurs suivantes:
Profondeur : D > 1000

Canada Basin Surface Water (CBSW): [6]
Cette couche présente des fluctuations de température avec un Opyax (-1.55 <0 < -
0.65°C pour 31.6 < S < 32.4) et un Opin (-1.5 <6 <-1.25°C pour 32.4 < S < 33.2)
autrement connus sous les noms de BSSW et BSWW respectivement.

Chukchi Sea Summer Water (CSSW): [7]
Définie par les paramétres suivants:

Température: 6 < -1.4°C
Salinité: S ~32.5

Eastern Chukchi Summer Water (ECSW): [8]

Seulement définie par :
Salinité : 31 <S <32
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Cette masse d’eau est comprise dans la catégorie STM définie par [8] dont elle est
la plus chaude. Elle correspond a la catégorie Alaskan Costal Water (ACW) de
Coachman et al., 1975.

Lower Halocline Water (LHW): [6]
Non définie.

upper Halocline Water (uHW ou UHW): [2]; [6]
Cette masse d’eau est principalement identifiée par [2] en termes de salinité, la
valeur de référence étant de 33.1 en son centre.

Hyper-Saline Water (HSW): [1]
La plus dense des masses présentes au nord du détroit de Béring en hiver. Semble
étre produite dans les polynies cotiéres situées au nord-est de cap Lisburne.

Intermediate Salinity Water (ISW): [1]
Masse incluse dans la WTBW.

Météoric Water (MW): [2]
Cette eau est définie pour la mer de Beaufort et représente 1’assemblage des eaux
issues du Mackenzie et des précipitations directes sur 1’océan.

pacific origin Chukchi Summer Water (CSW): [9]
Masse d’eau relativement chaude, salée et riche en nutriments. Elle est présente

dans le bassin Canadien selon [9] & une profondeur de:
Profondeur : 80 <D < 100

Polar Intermediate Water (PIW): [2]; [6]
Elle est définie de fagon identique par [2] et [6] comme :
Température : 6 < 0°C
Salinité : 34.4 <S < 34.7
Elle est comprise dans la couche intermédiaire définie par [4].

Polar Water (PW): [5]; [6]
Cette couche représente la couche de surface Arctique au sens large. Selon [4] et
[6], elle comprend dans sa partie supérieure (50 premiers metres) la couche de
mélange saisonni¢re ou PML et la couche halocline juste en dessous dans sa
partie basse (0 < -1°C et 30.4 < S < 34.4). Les masses d’eau de cette couche
présentent des températures proches du point de congélation [6].

upper Polar Deep Water (uPDW): [3]
Définie comme :
Température : -0.5 <6 < 0°C
Elle présente une augmentation de salinité et une diminution de température avec
la profondeur.
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Sea Ice Melt (SIM): [2]
Cette catégorie regroupe toute 1’eau issue de la fonte du couvert de glace. Notons
que la valeur donnée par [2] pour la température comporte une erreur (valeur
minimale indiquée -80°C), nous avons corrigé par:
Température : -0.8 <0 < 0°C
en tenant compte de la faible salinité mais cette correction nécessite une
vérification plus approfondie.

Shallow Temperature Maximum waters (STM): [8]
Assemblage de différentes masses d’eau défini par [8]. Cette catégorie regroupe
les types SMLW, ECSW et WCSW.

Summertime Bering Water (SBW): [1]
Formée par I’assemblage de ACW, BS et un mélange de BShW et AnW.

Surface Mixed Layer Water (SMLW): [8]
Définie comme :
Salinité : S <30
C’est une masse d’eau comprise dans la catégorie STM, elle en est la composante
la plus douce.

Western Chukchi Summer Water (WCSW): [8]
Définie comme :
Salinité : S > 32
Comprise dans la catégorie STM, elle correspond a la catégorie Summer Shelf
Water (SSW) de Coachman et al., 1975. Elle est la plus froide et la plus salée des
STM avec un maximum historique de température de 6 = -0.6°C (observé en
1994).

winter Polar Mixed Layer (PML): [2]; [5]
Souvent nommée simplement Polar Mixed Layer, elle est la couche mélangée de
surface qui apparait en hiver sous la glace. Elle est généralement définie par

saprofondeur comme:
Profondeur : D <50

Winter-Transformed Bering Water (WTBW): [1]
Assemblage d’eau qui comprend les catégories ISW et BSWW.




Annexe 1.2. Caractéristiques connues des masses d’eau énumérées en annexe 1.1 (partie

1).

Type Temp. Sal. Prof. (m) Origine
Nom Acronyme cC) Lim. Sup. Lim. Inf.
Arctic Cold Halocline ACH
Alaskan Coastal Water ACW Pacifique
AIW
upper Arctic Intermediate Water ~ uAIW <2 34,7-349
<2 34,7-34,9
lower Arctic Intermediate Water 1ATW 0-3 349-35,1
0-3 349-351
Atlantic Layer AL >0 344-348 400 1000 Atlantique
>0 200 700 Atlantique
>0 200 600-800  Atlantique
>0
0,48 34,92
core of AL ~ 500
0,5 34,84 400
Anadyr Water AnW Pacifique
Arctic thermocline ATh <344
Atlantic Water AW >34 Atlantique
>3 >349 Atlantique
>3 >349 Atlantique
Bering Sea Water BSW Pacifique
Bering Sea Summer Water BSSW ~32 50 100 Pacifique
31-32 50 80 Pacifique
32
Bering Sea Winter Water BSWW ~33 100 200 Pacifique
33,1 150 Pacifique
33,1
33
Bering Shelf Water BsW Pacifique
Canada Basin Deep layer CBDL -0,5--04 3496
Canadian Basin surface water CBSW
Canada Basin Deep Water CBDW <0 > 34,86 > 1000
<0 34,4 -34,7
Cold halostad Ch 32-335 50-170 Pacifique
Chukchi Summer Water CSW 80- 100 Pacifique
DW
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Annexe 1.3. Caractéristiques connues des masses d’eau énumérées en annexe 1.1 (partie

2).

Type Temp. Sal. Prof. (m) Origine
Nom Acronyme (°C) Lim. Sup. Lim. Inf.
Eastern Chukchi Summer Water = BECSW 31-32
Eastern Arctic assembly EA
cold halocline cH 30 200 Pacifique
halocline layer HL
HyperSaline Water HSW
upper Halocline uHW 32,85-33,5
33,1
31-32 Pacifique
31-33
-1,7 33,1
upper Halocline Water uHW 33,1
middle halocline mHAW 33,1 Pacifique
33,1
lower Halocline 1H 33,5-34,25
lower Halocline Water 1HW 34,2 Arctique de I'Est
Intermediate Salinity Water ISW Pacifique
Meteoric Water MW 0-1,7 0,15 0 50
Polar Intermediate Water PIW <0 344 -347
<0 34,4-347
upper Polar Deep Water uPDW -0,5-0
Polar Mixed Layer PML <31 0 50
-1,72 31,6 0 50
Pacific Water PW 32-34 Pacifique
Polar Water PW <0 <344
<344
summertime Bering water SBW Pacifique
Summer Bering Sea Water SBSW  -1,55--0,65 31,6 -32,4 Pacifique
Sea Ice Melt SIM -0,8-0 5 0 50
Surface Mixed Layer Water SMLW <30
Shallow Temperatures Maximums ~ STMs
thermocline Th 342-348 200 400 Pacifique
33,1-344 200
Westermn Arctic assembly WA
Winter Bering Sea Water WBSW  -1,5--1,25 32,4-33.2 Pacifique
Western Chukchi Summer Water WCSW >32
winter-transported Bering Water = WBW Pacifique
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Annexe 2

Sur toutes les figures de 1’ Annexe 2, les isolignes en noir représentent 1’erreur standard de
I’estimation par le krigeage au point p, s, obtenue de la fagon suivante (Davis, 1986)

so=W"-B

Le vecteur des poids, W, est obtenu a partir du systéme matriciel suivant

A-W=B
Cy(h)  y(h2) - p(m) 1] [ 1] [ y(hip)]
y(hn) plh2) -+ ylhem) 1 W ¥(h2p)
ou A=| : i : : iy W= ; | ot B=|
Hhm) Hhos) o Pho) 1| | W ()
|1 1 1 0] | A ] 1]

Les y(h;) sont les valeurs du semi-variogramme qui correspondent a la distance h;; entre
les points x; et x;. Pour que la solution soit non-biaisée, la somme des poids, les W;, doit
étre égale a 1. Cette derniére contrainte introduit un degré de liberté supplémentaire dans
le probléme. Ce degré supplémentaire est utilisé en ajoutant une variable libre, 4 (un
multiplicateur de Lagrange), dans le but de minimiser I'erreur d'estimation.
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Annexe 2.1. Température a 25m (°C) interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.

Fall03

Fall02

A2 A4 A2 AN - 138 1 13 2 0 8 A% M a2 0

Latitude

Longitude
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Latitude

Annexe 2.2. Salinité a 25m interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.

Fall02 |
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Annexe 2.3. Température a 100m (°C) interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.

Fall02

32 130 A28 126 A4 122 120 : o : 82
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Summer(04
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Annexe 2.4. Salinité 2 100m interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.
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Summer04

Longitude
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Annexe 2.5. Température a 200m (°C) interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.
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Annexe 2.6. Salinité a 200m interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.
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Annexe 2.7. Température a 400m (°C) interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.
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Annexe 2.8. Salinité a 400m interpolée pour les saisons Fall02 a Fall06.
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Latitude

Annexe 3.1. Courants moyens enregistrés a S0m pour les périodes 1 a 6 (respectivement
a.af).
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Latitude

Annexe 3.2. Courants moyens enregistrés a 50m pour les périodes 7 a 11 (respectivement

a.ae.).
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Latitude

Annexe 3.3. Courants moyens enregistrés a8 100m pour les périodes 1 a 6 (respectivement
a.af).
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Longitude
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Latitude

Annexe 3.4. Courants moyens enregistrés a 100m pour les périodes 7
(respectivement a. a e.).
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Annexe 3.5. Courants moyens enregistrés a 200m pour les périodes 1 a 6 (respectivement
a.af).
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Latitade

Annexe 3.6. Courants moyens enregistrés
(respectivement a. a e.).

a 200m pour les périodes 7 a

11
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Annexe 3.7. Courants moyens enregistrés a 400m pour les périodes 1 a 6 (respectivement
a.af).
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Latitude

Annexe 3.8. Courants moyens enregistrés a 400m pour les périodes 7 a 11

(respectivement a. a e.).

<120

Longitude
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Latitude

Annexe 3.9. Courants moyens enregistrés a 800m pour les périodes 1 a 6 (respectivement
a.af).
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Latitude

Annexe 3.10. Courants moyens enregistrés a 800m pour les périodes 7 a 11
(respectivement a. a e.).
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Latitude

Annexe 3.11. Courants moyens enregistrés a 1000m pour les périodes 1 a 6

(respectivement a. a f.).

Longitude

223




Latitude

Annexe 3.12. Courants moyens enregistrés a 1000m pour les périodes 7 a 11

(respectivement a. a e.).
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Annexe 4.1. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 20 m aux sites CA04 a CA08, CA10 a CA12, CAlS5, CA16 et

CA20.
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Annexe 4.2. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 50 m aux sites CA03 a CAl12, CAl5, CA16 et CA20.

Fréquence (cpj)
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Annexe 4.3. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 100 m aux sites CA04 a3 CA08, CA10 a CA12, CAl5, CAl6,
CA18 et CA20.

Densité Spectrale (cm? sec? epj™)
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Densité Spectrale (em? sec’” cpj’)

Annexe 4.4. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 200 m aux sites CA04 a CA08, CAl1l a CA13, CAlS et

CAl8.

Fréquence (cpj)
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Annexe 4.5. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 400 m aux sites CA07, CA12 et CA18.
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Annexe 4.6. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 800 m aux sites CA11 et CA12.

Fréquence (cpj)
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Annexe 4.7. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes U et V des
courants mesurés autour de 1000 m aux sites CA11 et CA12.
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Densité Spectrale (cm? sec? cpj)

Annexe 5.1. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 20 m aux sites CA04 a CAO0S,
CA10a CA12, CAl15, CA16 et CA20.
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Annexe 5.2. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 50 m aux sites CA03 a CA12,
CA15, CA16 et CA20.
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Annexe 5.3. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 100 m aux sites CA04 a CAO8,
CA10 a CA12, CAlS, CA16, CA18 et CA20.

Fréquence (cpj)
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Densité Spectrale (em? sec? epj)

Annexe 5.4. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 200 m aux sites CA04 a CAOS,
CAll a CA13, CAlS et CA18.
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Annexe 5.5. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 400 m aux sites CA07, CAl2et
CAlS.

Fréquence (cpj)
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Densité Spectrale (em? sec? cpj!)

Annexe 5.6. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 800 m aux sites CA1l et CA12.

1 1
1
—=—eyU i
-—-—- 1 [
U+V {
. =
1 i
{
i . {
1
1 b
1
N ]
1 I |
|
1
1
] [
=1 i
i |
I I
‘}
i
[
| | i
1 i V I
{ ! { 7
{7 |
{ {
{ | | |
] "l ! "l
1 I i
Fréquence (cpj)

237




Densité Spectrale (cm” sec? cpj!)

Annexe 5.7. Densités spectrales d’énergie calculées pour les composantes rotatoires
positives et négatives des courants mesurés autour de 1000 m aux sites CA11 et CA 12.

Fréquence (cpj)
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Densité Spectrale (cm? sec? epj™)

Annexe 6.1. Effet de la profondeur sur 1’atténuation de 1’énergie contenue dans les
mesures de vitesse (U + V) mesurées aux sites CA04 a CA08, CA10 a CAl12, CAlS,
CAL16 et CA20. Séries temporelles complétes.
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Annexe 6.2. Effet de la profondeur sur ’atténuation de 1’énergie contenue dans les
mesures de vitesse (U + V) mesurées aux sites CA04 a CA08, CA10 a CA12, CAlS,
CA16 et CA20. Période hivernale seule.
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Annexe 7.1. Effet de la saison sur I’atténuation de 1’énergie contenue dans les mesures de
vitesse (U + V) mesurées autour de 20 m aux sites CA04 a CA08, CA10 a CA12, CAlS,
CA16 et CA20.
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Annexe 7.2. Effet de la saison sur I’atténuation de 1’énergie contenue dans les mesures de
vitesse (U + V) mesurées autour de 50 m aux sites CA03 a CA12, CA1S5, CA16 et CA20.
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Annexe 8.1. Répartition par bande de fréquence (%) de 1’énergie contenue dans les
courants mesurés aux sites CA03 a CA10.

Mouillage Prof. Bf Sf Hf
CAO03 47 6.9 84 84.7
CA04 18 43.2 323 24.6
CA04 50 52 26.6 214
CA04 90 56.8 35.6 7.6
CA04 202 553 32,5 12.2
CA05 18 29.1 25.8 45.1
CAO05 50 56.3 27.6 16.1
CAO05 90 57.7 27.5 14.8
CAO05 202 27.5 16.6 559
CA06 20 54.3 345 11.2
CA06 2 53.5 333 13.2
CA06 92 43.1 44.6 123
CA07 17 32,6 36 313
CA07 49 33.6 40 26.4
CA07 73 378 521 10.1
CA07 186 293 464 243
CAO08 389 44.2 424 134
CAO08 16 513 24.6 24.1
CAO08 48 54.7 27.1 18.2
CAO08 80 56.8 27.1 16.1
CAO08 190 56.5 20.7 22.8
CA09 47 32.6 50.4 17
CA10 20 404 44.1 1925
CA10 52 523 4 3.7

CA10 84 50.2 472 2.6




Annexe 8.2. Répartition par bande de fréquence (%), de 1’énergie contenue dans les

courants mesurés aux sites CA11 a CA20.

Mouillage Prof. Bf Sf Hf
CAll 23 594 31.8 8.8
CAll 47 584 36.5 5.1
CAll 103 549 41.5 3.6
CAll 223 314 294 39.2
CAll 840 34 299 36.1
CAll 1021 13.6 38 434
CAl12 19 17.5 28.6 539
CA12 51 42.8 31.8 254
CA12 79 46.5 353 182
CA12 188 20.3 18 61.7
CA12 396 8.1 26.5 65.4
CA12 801 13.2 56.1 30.7
CA12 1007 12.1 44.9 43
CA13 217 579 30.5 11.6
CA15 19 39 29.9 31.1
CA15 51 584 29.2 124
CA15 75 60.1 27.6 12.3
CA15 189 379 28.3 33.8
CA16 19 29.7 20.6 49.7
CA16 51 322 35.6 323
CA16 91 35.1 422 227
CA18 100 64.5 26.9 8.6
CA18 202 429 20.2 36.9
CA18 403 26.1 40.5 334
CA20 22 454 33.6 21
CA20 46 52.8 32.7 14.5
CA20 86 584 31.7 9.9
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Annexe 9.1: Résultats d’interpolation des vitesses géostrophiques sur 1’ensemble de la
section du cap Bathurst (colonne gauche) et estimé de l’erreur associée a cette
interpolation (colonne droite) pour les sections I. a V. (lignes 1 a 5).
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