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Résumé

Cette thèse cherche avant tout à préciser le rôle du mélange dans la couche de

surface du Haut-Arctique et de la baie de Baffin en exploitant deux points : la variabilité

spatiale et I'influence des mécanismes de mélange alternatifs.

Dans un premier temps, la dynamique locale de grandes échelles est considérée pour

son rôle sur le mélange. Une étude ciblée a donc été réahsée dans les eaux de l'Arctique

de I'Ouest (plateau du Mackenzie et golfe d'Amundsen), à I'aide de données récoltées

au printemps 2004. Cette zone, qui accueille des remontées d'eau épisodiques, est par-

ticulièrement sensible à la formation de fronts. C'est d'ailleurs dans cette conjoncture

que s'est déroulée la campagne Canadian Arcti,c Shelf Erchange Stud,y, alors qu'une re-

montée d'eau a considérablement modifié les conditions océanographiques dans le golfe

d'Amundsen et le sud-est de la mer de Beaufort.

Cette dynamique s'est avérée très influente pour le mélange observé localement durant

le mois de juin 2004. La microstructure thermique échantillonnée près des lignes de

front rend compte d'une turbulence particulièrement active. L'aire de remontée située

à la pointe du cap Bathurst affiche en outre un taux de dissipation de (?(10-z; m2 s-3,

lequel est largement supérieur aux valeurs estimées dans le reste du domaine (plutôt de

(r(10-e) *' .-t). Lors de l'échantillonnage, tant le réchauffement saisonnier que la fonte

des glaces restreignaient le développement d'un mélange mécanique dans les premiers

mètres de la colonne d'eau. L'activité turbulente s'est d'ailleurs avérée faible en surface,

voire quasi absente à l'extérieur du rayon d'influence du front. Le mélange différentiel

y est omniprésent, ce qui démontre Ie peu de sources d'énergie alors disponibles. La

dynamique de grandes échelles est donc primordiale pour le maintien d'une diffusivité

turbulente et le transfert de la quantité de mouvement.

Dans un deuxième temps, l'impact des mécanismes de mélange non mécaniques sur la

détermination des flux turbulents a été évalué. Les méthodes conventionnellement uti-



Iisées pour estimer ces flux présupposent que Ie mélange est généré par une turbulence

idéale, à haut nombre de Reynolds. Les conditions d'échantillonnage en Arctique sont

loin d'être représentatives de ce type d'écoulement, le milieu étant faiblement éner-

géti,que et, par là même, soumis à une turbulence de faible intensité et intermittente.

Les flux estimés par les méthodes de Dillon-Park et Osborn-Cox sont donc biaisés

lorsque appliqués dans ce contexte. Ces biais dépendent de la nature des mécanismes

qui engendrent une diffusion et peuvent, à ce titre, être employés pour départager la

turbulence d'un mélange non mécanique, promu par le transport différentiel de la cha-

leur (c.-à-d. une double-diffusion ou un mélange différentiel). Cette nouvelle méthode

d'identification, qui s'applique aux données de profilage de ia microstructure océanique,

a été utilisée pour déterminer Ie mélange actif dans les différentes régions de I'Arctique

canadien. Il a ainsi été possible de préciser f intervalle de la diffusivité diapycnale plau-

sible, K, : 4N-2, pour chacune des stations visitées entte2004-2007.
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Introduction

À Dieu, je demanderai : pourquoi, la retatiaité et pourquoi

la turbulence ? Et je suis persuadé qu'il ne pourra répond,re
qu'à ma premi,ère question.

- Heisenberg

En 2001, le Groupe d'experts intergouvernemental sur l'évolution du climat ren-

dait public son troisième rapport d'évaluation des impacts passés et futurs du réchauf-

fement climatique. Les conclusions avancées dans ce document s'avéraient inquiétantes,

particulièrement pour les zones polaires qui formeront, selon ces scientifiques, les régions

les plus sensibles à l'élévation prévue de 1,1 à 6,4 degrés Celsius de la température atmo-

sphérique moyenne d'ici 2090-2099 (N'leehl et co11.,2007). Certains effets de ces chan-

gements se font d'ailleurs déjà sentir en Arctique, où l'étendue des glaces a atteint un

niveau record. en2007 avec une diminution moyenne de 43% depuis 1979 et I'ouverture

complète du passage du Nord-Ouest (Kerr, 2007). Cette tendance s'est poursuivie entre

2008 et 2010, années durant lesquelles ont été recensés les deuxième, quatrième et troi-

sième records respectivement. Puis 2012, qui marque une nouvelle baisse du minimum

historique (Parkinson & Comiso, 2013), ce qui donne lieu à une décroissance à long

terme de -72,4Vo par décennie (Stroeve et coll., 2072). Certains chercheurs suggèrent en

outre qu'un point de basculement a été atteint en raison de la forte rétroaction positive

qui permet au système atmosphère-océan de maintenir et d'accélérer la réduction et

I'amincissement du couvert de glace (Holland et co11.,2006; Lindsay & Zhang, 2005).

Selon Turner et coll. (2007), les transformations subies par I'océan Arctique dans le

courant des dernières décennies seraient attribuables à une altération simultanée de la



circulation océanique, des gaz à effet de serre et des processus de rétroaction locaux

(p.ex. l'albedo de la neige, la formation de nuages, etc.). Les programmes numériques

destinés à reproduire le climat devraient donc tenir compte des interactions qui se pro-

duisent aux interfaces atmosphère-glace, glace-océan et atmosphère-océan s'ils désirent

comprendre Ie réchauffement en cours et prédire son évolution. Bien que les modèles

océaniques aujourd'hui utilisés possèdent une bonne résolution spatiale, certains pro-

cessus physiques de petites échelles demeurent encore largement négligés par leurs cal-

culs. Le mélange vertical, qui joue un rôle central dans la dispersion des polluants, la

croissance des organismes marins (p.ex. le plancton) et l'ensemble des phénomènes de

transfert à la surface des eaux, est de loin Ia plus grande omission, pour ne pas dire

limitation, à laquelle fait face leurs simulations (p.ex. Zhang et coll. 1998). Cette problé-

matique a d'ailleurs attiré I'attention de l'Internat'ional Conference on Arctic Research

Planning (ICARP) de Copenhagen (Danemark) à I'automne 2005. Selon les chercheurs

de ce groupe, le problème du paramétrage du mélange arctique s'explique notamment

par le manque d'études théoriques et pratiques dédiées à ce sujet. Idéalement, Ia com-

préhension du réchauffement global devrait donc passer par un approfondissement des

connaissances acquises sur le mélange océanique des régions polaires.

Une diffusiaité médiane pour I'Arctique ? Certaines avancées ont été réalisées

depuis, notamment grâce aux travaux de Polyakov et coll. (201,2) qui s'attardent à I'im-

pact du réchauffement des couches intermédiaires de l'océan Arctique, composées des

eaux atlantiques qui transitent par le détroit de Fram (entre 150 900 m de profondeur).

Il existerait une corrélation directe entre l'évolution temporelle de la température de

ces eaux et l'étendue des glaces pluriannuelles. Les simulations numériques réalisées

sur la base des connaissances aujourd'hui disponibles ne permettent toutefois pas de

quantifier avec certitude le flux de chaleur à I'origine de cette corrélation. La diffusivité

médiane employée dans les calculs est ni représentative de la forte hétérogénéité qui

caractérise la turbulence en Arctique, ni appropriée à I'intermittence du phénomène.

L'importance de plus en plus grande accordée aux mécanismes de mélange alternatifs,

tels que la double-diffusion (p.ex. Kawaguchi et coll. 2013), complexifie également Ia

donne comme ces évènements demeurent largement sous étudiés.
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Et qu'en est-il de la dynamique de grandes échelles ? Pour I'heure, I'impact des larges

structures océaniques sur le mélange qui s'opère entre la surface et les couches plus

profondes demeure difficilement quantifiable. Peu d'études explicitent le lien entre ces

deux phénomènes, bien que certaines observations suggèrent qu'il soit de première im-

portance. Par exemple, les tourbillons de mésoéchelles observés le long de Ia marge conti-

nentale du bassin Eurasien (Dmitrenko et co11.,2008; Wbodgate ef coll.,20AI) peuvent

générer un transport de la chaleur contenue dans la couche atlantique vers la surface, où

se concentrent les échanges glacreau. Ce type de transport est associé aux phénomènes

de fronts qui se créent à la surface des océans et qui influencent la dynamique dans les

premiers 100-200 m (Pollarcl & Regier, 1992). Pour un environnement tel l'Arctique, où

les sources d'énergie mécanique disponibles au mélange sont limitées (Padman, 1995),

l'amplitude de la diffusivité associée à cette dynamique peut être déterminante.

Le projet de thèse Avec les impacts annoncés du réchauffement climatique, de nom-

breuses études scientifiques ont été mises sur pied dans le but de suivre l'évolution du

phénomène et de quantifier ses effets. Au Canada, ces études se sont penchées sur les

conditions océanographiques observées au nord du cercle polaire, là où étaient anticipés

les plus grands changements. Entre 2002 et 2004,Ieprogramme d'échantillonnage CASES

(Canadian Arcti,c Shelf Erchange Study) a ainsi vu le jour, suivi du réseau de centres

d'excellence ArcticNet (2004-2018), puis du projet CFL (Circumpolar Flaw Lead Sys-

tern Study), qui a été créé dans le cadre de I'Année polaire internationale 2007-2008. Le

projet de thèse proposé dans ce document s'inscrit dans les efforts menés par ces grands

pôles de recherche et tente avant tout de répondre aux interrogations qui entourent le

mélange arctique. Bien qu'une simple description est-ouest de I'intensité du phénomène

était initialement projetée, il est vite apparu essentiel d'approfondir le problème. Au-

cun schéma clair ne permettait d'expliquer Ia variabilité des évènements de mélange

observés dans le domaine d'étude. D'une part, la nature des mécanismes à I'origine du

mélange semblait peu liée au lieu géographique. D'autre part, un lien entre le mélange et

Ies structures de la colonne d'eau (p.ex. intrusions, minimum de température) s'avérait

évident.



L'importance attribuée aux lieux géographiques tient beaucoup aux études réalisées par

le passé dans le Haut-Arctique canadien et, plus particulièrement, à I'observation d'une

turbulence intense, anormalement élevée dans le centre du passage du Nord-Ouest. Les

données récoltées par Marsden et coll. (1994a; 1994b) près de Resolute signalent une

diffusivité de I'ordre de - 10-3-10=2 m2 s-l dans la pycnocline, soit supérieure à la va-

leur typiquement observée plus au sud (- 10-5 m2 s-l ; Gregg 19Bg), mais néanmoins

comparable à celle des hot spots de mélange (> 10-n m2 s-1 en Arctique et - 10-3 au

sud; \4acKinnon & Gregg 2003; Padman & Dillon 1991). Le peu de données disponibles

contraint malheureusement à des généralisations qui ne tiennent souvent pas compte de

Ia très grande irrégularité de la dynamique océanographique. Il importait donc de dé-

terminer ce qui pouvait expliquer les grandes variations interrégionales de la turbulence

et de cibler les zones potentiellement sujettes au développement de phénomènes non

turbulents (p.ex. la double-diflusion). Ces phénomènes peuvent avoir des implications

importantes en océanographie observationnelle puisqu'ils faussent I'estimation du flux

turbulent. Ce flux est de loin le paramètre clé du mélange : il quantifie le transport

vertical qui modifie les propriétés du milieu et, par là-même, chiffre Ia diffusivité. La

mesure directe de ce flux s'avère néanmoins complexe en raison des limitations tech-

niques des instruments de mesure dédiés à l'échantillonnage en mer. Elle demeure donc

très peu pratiquée, ce qui explique Ie recours à des méthodes d'estimation qui ne sont

pas toujours adaptées aux conditions du milieu.

Les objectifs L'objectif de cette thèse est donc double :

(l évaluer I'impact de la dynamique régionale de grandes échelles sur le mélange dans

la mer de Beaufort et le golfe d'Amundsen au printemps 2004.

€) mettre au point une méthode simple d'identification des évènements turbulents/non

turbulents.

Alors que le premier objectif a été motivé par le nombre croissant d'évidences qui dé-

montrent une augmentation des taux de dissipation aux abords des structures frontales

(p.ex. D'Asaro et coll. 2011; Jackson et coll.2011), le second répond davantage aux

questions qu'ont soulevé I'analyse des données. Ce dernier vise essentielleàent à préci-
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ser les biais qu'occasionnent l'application des méthodes conventionnelles d'estimation

du flux Iorsque Ie caractère de l'écoulement s'éioigne de la turbulence idéalisée.

La structure du document Outre cette introduction, la structure de cette thèse

comporte quatre grands chapitres. Le chapitre 1, qui dresse les grands pans de la théo-

rie de la turbulence et des fronts. Il sera notamment traité du formalisme mathématique

de la turbulence et de son application dans les océans, ainsi que de la frontogénèse et

des mécanismes de mélange qui naissent à la limite d'un front. Le chapitre 2, où sera

décrit le contexte général, l'échantillonnage réalisé entre 2004-2007 et le prétraitement

effectué sur les données de turbulence. Le chapitre 3, qui est dédié à I'objectif Cl.

Ce chapitre comporte deux grandes sections : une description sommaire des conditions

océanographiques observées en 2004, dans I'ouest de I'Arctique canadien, et une dis-

cussion portant sur le mélange et la particularité des événements observés aux abords

des lignes de front. Seules les données collectées dans la mer de Beaufort et le golfe

d'Amundsen durant le projet CASES seront discutées. Le. chapitre 4 est, quant à lui,

réservé à l'objectif 9. Ce dernier est plus théorique comme il retrace I'origine des biais

associés aux méthodes conventionnelles d'estimation du flux. Ces biais serviront de base

à l'élaboration d'une méthode d'identification des mécanismes de mélange, qu'ils soient

mécanique ou non mécanique. Puisqu'il s'agit avant tout de caractériser le mélange, la

totalité des stations échantillonnées entre 2004 et 2007 sera considérée, sans égard à

la zone géographique. Les grandes lignes de cette recherche seront résumées en fin de

document, par l'intermédiaire d.'une conclusion.





CHAPITRE 1 I

Théorie

Ce chapitre, dédié à la théorie, vise essentiellement à présenter les concepts génâ

raux et les définitions utiles à Ia compréhension du propos de Ia thèse. I1 est question de

turbulence océanique tridimensionnelle (sec. 1.1) et de fronts (sec. 1.2), les deux grands

sujets qui seront abordés à travers les objectifs de recherche énoncés en introduction.

1.1 La turbulence océanique tridimensionnelle

Malgré I'intérêt porté au phénomène depuis la fin du l9"siècle, la turbulence tridi-

mensionnelle demeure un sujet de controverse au sein de la communauté scientifique :

aucune condition spécifique ne permet de prédire a priori sa présence, au mieux son

évolution (Thorpe, 2005). Elle n'en demeure pas moins importante pour la dynamique

des milieux déformables comme elle constitue une caractéristique de l'écoulement et

non une propriété du fluide, tout fluide pouvant à terme être turbulent. L'absence de

défini.tion claire et précise est plutôt palliée par l'énumération de descriptions qui sont

elles, établies.

Caractéristiques de Ia turbulence Premièrement, l'écoulement doit présenter un

comportement chaotique, décrit par un patron de déplacement erratique et irrégulier, en

apparence désordonné (voir fig. 1.1). Le mouvement turbulent n'est donc pas aléatoire,

comme le veut la vision classique, mais détermi,niste en ce sens qu'il demeure décrit par



FIcuRp 1.1 - Écoulement turbulerrt dans un film de savorr généré par une grille bidimen-

sionnelle. Les images illustrent le patron d'écoulement obtenu pour un nombre de Reynolds

croissant (de gauche à droite). Modifié cl'après Sanrirtrv et coll. (2004).

les équations de Navier-Stokes (ci-après nommées N-S) à la base de la dynamique des

fluides (Chaprnan & Tobak, 1985).

Deuxièmement, sa description mathématique se doit d'être tri,dimensionnelle, une contrainte

imposée par le phénomène d'étirement des tourbillons auquel est attribuée la turbu-

lence. Les structures qui se développent sont donc rotati,onnelles puisque associées à la

vorticité de I'écoulement, une particularité qui sera détaillée à la section 1.1.2.

Tîoisièmement, la turbulence est caractérisée par une cascade d'énergie qui décrit un

cont'inuum spatio-temporel. Les structures turbulentes ont la propriété de transférer

l'énergie cinétique vers les plus petites échelles de I'espace, en générant des tourbillons

de dimension décroissante via le procédé d'étirement précédemment nommé. Aussi,

toute turbulence engendre des fluctuations de vitesses qui se propagent à Ia totalité

du spectre de l'écoulement, jusqu'à l'échelle de la viscosité où est finalement freiné

le mouvement. Ce transfert interéchelles provoque une augmentation de Ia dissipation

dans le milieu et une accélération dela diffusi.on (ou mélange) des propriétés.

Enfin, I'écoulement turbulent est généralement intermi,ttent, tant dans I'espace que dans

le temps, et particulièrement sensible aux conditions initiales à I'origine de sa création

(Lorenz,1963; Ruelle & Takens, 1971). Ce caractère non répétitif, qui permet de distin-

guer la turbulence d'un déplacement laminaire irrégulier (p.ex. un régime d'écoulement
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quasi périodique), rend difficile, voire

d'ailleurs la raison fondamentale pour

quement été employées pour décrire le
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impossible toute tentative de prédiction. C'est

laquelle des méthodes statistiques ont histori-

formalisme mathématique de la turbulence.

L'ensemble de ces points sera explicité dans les sections qui suivent, sections qui posent

les bases théoriques de la turbulence océanique. Il sera traité du formalisme mathéma-

tique tel que présenté par Richardson (section f .i.1), du rôle de la vorticité et de la

cascade d'énergie (section 1..t.2), de I'aspect scalaire de la turbulence (section 1.1.3)

ainsi que de la microstructure océanique (section 1.1.4).

1.1.1 Le formalisme mathématique

Les écoulements turbulents possèdent une infrnité de solutions admissibles. Une expé-

rience répétée à maintes reprises, dans des conditions nominales similaires qui s'efforcent

de reproduire les prémisses des expériences passées produira donc un champ de vitesses

invariablement différent. Tei que mentionné précédemment, les détails de l'écoulement

sont très sensibles aux modifications des conditions initiales et, ce faisant, à toute im-

précision. D'un point de vue mathématique, ce problème peut être résolu en considérant

les propriétés statistiques des variables de l'écoulement, à savoir l'une des trois compo-

santes de Ia vitesse du fluide, ui(x,t) (i, : 7,2, 3, les trois composantes de I'espace), qui

dépend de la position, x) et du temps, /. En supposant que ces vitesses sont des para-

mètres continus, des quantités utiles peuvent être extraites de I'ensemble des solutions

obtenues : des probabilités et des moyennes. Sous des conditions initiales contrôlées, une

expérience reproduite un nombre important de fois peut vraisemblablement générer un

patron d'écoulement moyen, bien défini : Ui(x,t). Dans ce cas) la probabilité est liée à

la fréquence à laquelle la vitesse q tombe dans une plage de valeurs donnée, la moyenne

correspondant à l'espérance mathématique de cette variable aléatoire. Toute fluctuation

par rapport à cette moyenne est conventionnellement associée à la turbulence. Cette

astuce est à la base de la décomposition de Reynolds communément employée pour

simplifier la description du phénomène.



La décornposition de Regnolds L'écoulement est représenté par la somme d'un

écoulement moyen, [/6, et des fluctuations de vitesses, u!0, défrnis de tel sorte quef;: [Ji

etQ:0. Selon le cas, une moyenne temporelle (écoulement stationnaire, indépendant

du temps ; U;(x,t) : Ur(x)), spatiale (écoulement homogène, indépendant de I'espace;

Ui(x,t) : f4t)) ou d'ensemble est utilisée. La moyenne d'ensemble, qui est un opérateur

linéaire. est calculée selon

où rrji)(*,t) correspond aux réalisations indépendantes observées dans une région de

I'espace, pour un laps de temps donné. Pour comprendre l'effet des perturbations ul

sur l'écoulement moyen, la cléfinition ui : (J'i * ul peut être introduite dans l'équation

de N-S, laquelle décrit le mouvement d'un fluide visqueux dans un milieu continu.

Puisque les fluctuations zl ne perturbent que les très petites échelles du mouvement, la

clescription de la turbulence 3D néglige les eflêts de la rotation terrestre. En supposant

un milieu incompressible, en accord avec l'approximation de Boussinesq, l'équation de

N-S prend la forme
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àvec p) la pression, z, la viscosité cinématiqte, p, la densité, et g,l'accélération gra-

vitationnelle i. Comme les variables ./ sont des fluctuations statistiques aléatoires de

moyenne nulle, une relation simple peut être déduite de l'équation 1.3 en appliquant

(r.2)

1. Outre I'accélération eulérienne, ôuifôt, Ies termes de l'équation 1.2 correspondent au déplace-

ment occasionné par (de gauche à droite) : (i) I'advection (ui0l0r1), (ii) la gravité (qui n'influence

que la composante verticale du mouvement, rr3), (iii) le gradient de pression et (iv) Ia friction interne

(ou viscosité). La notation tensorieile a été adoptée par souci de concision, de même que la conven-

tion d'Einstein pour la sommation. Dans l'écriture de la relation i.3, la décomposition de Reynolds a

également été appl iquée auxtermes de pression et de densité, soit  p: P+p'et p: pt p'

i 0
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l'opérateur moyenne à l'écoulement, ui.
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àvec p) la viscosité dynamique (, : t"lpo), dij : -P6u 'f2pt,Sa1 I rii,le tenseur rles

contraintes, qui quantifie le taux de déformation attribuable à la pression et à la visco-

sité, et Si1 :112(0U;f ôrr+ 0U1lôr1). La turbulence, via les fluctuations de vitesses,

génère donc une contrainte supplémentaire qui modifie le transport : le tenseur de

contrainte de Reynolds, rlj : - psiÆ. Ce tenseur, qui est lié au terme d'advection non

linéaire de l'équation de N-S, est symétrique. Sur le plan de l'écoulement, les termes

hors diagonale induisent une contrainte de cisaillement qui joue un rôle important dans

le transfert de la quantité de mouvement.

Les hauts nombres de Regnold,s La contrainte r'0, est généralement plus impor-

tante que la contrainte visqueuse issue de I'agitation moléculaire2, rai :2pS,ii. La

turbulence devient donc prépondérante lorsque les termes non linéaires dominent, en

ordre de grandeur, les termes de viscosité. Pour un écoulement caractérisé par une vi-

tesse u et une taille l, ces termes sont de l'ordre de u2 f I et uuf 12 respectivement, leur

ratio équivalant au nombre adimensionnel de Reynolds,

(1 .4)

(1 .5 )

La transition d'un régime d'écoulement laminaire à un régime turbulent se produit donc

aux hauts nombres de Reynolds, lorsque les termes d'advection non linéaires sont suf-

fisamment importants pour générer un comportement chaotique.

2. Exception faite des écoulements qui

fond).

naissent près d'une frontière solide (p.ex. écoulement de



L'énergie cinétique turbulente La dynamique océanique est influencée par les

différentes sources qui alimentent en quantité de mouvement et en chaleur l'intérieur de

ses eaux. Les termes non linéaires qui contrôlent les détails de l'écoulement modifient

donc le budget énergétique du système en altérant le taux de contrainte auquel est

soumis le déplacement et, de là, le taux de dissipation moléculaire. L'énergie cinétique,

(Il2)UiUi, transportée par l 'écoulement moyen correspond, d'après l'équation 1.4, à

Les termes entre [.] du membre de droite correspondent au transport de (II2)U6U6 par

la pression, les contraintes visqueuses et les contraintes de Reynolds. Ces termes ne

servent qu'à redistribuer l'énergie à I'intérieur d'un certain volume de contrôle et ne

modifient en rien la quantité totale d'énergie cinétique contenue dans le système. Le

terme 2uSiiSii quantifie quant à Iui Ies effets de la viscosité. Comme les écoulements géo-

physiques sont par nature turbulents, ce dernier peut aisément être négligé. Le terme

b I pù6ûBU;, qui correspond à la production de flottabilité de grande échelle (notée

b: -(Slpùp), contrôle l'échange entre les réservoirs d'énergie cinétique et potentielle

du système. Cette conversion crée une énergie cinétique lorsque la configuration du

champ cle flottabilité est instable. Enfln, le terme ifif Sot représente l'énergie cinétique

transférée au mouvement turbulent par l'écoulement moyen. Il quantifie l'énergie ciné-

tique turbulente instantanée (ci-après nommée TKE pour lang) turbulent kinetic energy)

générée par 1e cisaillement du champ de vitesse, ôUi,i f ôri,t, et est communément iden-

tifié cqmme le terme source de Ia turbulence. L'évolution de TKE est d'ailleurs donnée

par

U.n .  1  âIy :++l-pu, *21.r(Iisa1- poQf,uo)
Z psOr i  t

- L\ozpUo
Po

t 2uS;iSi i  +lI4si j .

+ri.g\ l lt - - o I r r,o' r;i; i:: -l
'  - ,  0r1 ) 2 o, la*p'  

- l ,u ' ;u!out,  -2uu!si1)

-@,5r, -2uqi.sa - 
fto'fuOrr,

(*.,'#)

la
| -:-
\d t

(1 .6 )
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Chapitre 7. Théorie

une relation qui met bel et bien en évidence le terme de production qui gère le transfert

de l'énergie cinétique entre l'écoulement moyen et le mouvement turbulent, -@Si1

(signe opposé dans les éq. 1.ti et 1.7). Encore ici, les termes entre [.] du membre de droite

ne servent qu'à redistribuer l'énergie. Il s'agit du transport provoqué par les gradients

de pression, Ies fluctuations de vitesses turbulentes et Ies contraintes visqueuses. Les

deux premiers termes entre crochets peuvent être négligés lorsque l'échantillonnage de

la turbulence est suffisant pour, en moyenne, éliminer leur influence. Il en va de même

pour les contraintes visqueuses, 2u[Ç, qui sont généralement faibles.

La transformation de I'énergie cinétique turbulente est donc assurée par les termes

2usffi et (g f ps) ptui6is. Le premier quantifie le taux de déformation sar' : 712(0u'ol ?ri+

)drl0rù par les contraintes de très petites échelles. Ce terme est invariablement néga-

tif et quantifie le taux de dissipation visqueuse de TKE, e . Ce taux est nettement plus

important que la dissipation moléculaire normalement attendue dans un régime d'écou-

lement laminaire3. Les fluctuations de vitesses turbulentes servent donc à accentuer,

voire accélérer un phénomène préexistant.

Le second représente le flux de flottabilité, soit la production d'énergie potentielle par

le mouvement fluctuant , fi. Ce flux est réversible et son impact sur la production ou la

perte de TKE dépend de Ia corrélationy'Q66s:W. À titt" d'exemple, une stratification

verticale statiquement instable, 7plÔz ) 0, peut rapidement générer une convection

qui force l'échange vertical des particules fluides et le retour à un état d'équilibrea. Ce

déplacement se traduit par y'il ( 0, ce qui engendre un gain d'énergie cinétique aux

dépens de I'énergie potentielle initialement contenue dans la colonne d'eau. À I'in rerse,

le mélange diapycnal (c.-à-d. en travers des isosurfaces de densité) qui survient en

stratification stable, ôBlôz ( 0, provoque une perte de TKE, d'où wfd > 0. Le

flux de flottabilité est donc intimement Iié à la stabilité statique du milieu. Ce lien

peut être explicité en reformulant \ à l'aide de la première loi de Fick, qui suppose

3. Soit de L'ordre de 10 10 - 10-1 -2 s-3, comparativement à 10 12 - 19-10 m2 s 3 en milieu

océanique stratifi.é.
4. Ici et dans Ia suite du document, Ie vecteur unité vertical k est symboliquement dirigé vers Ie

haut.
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que le flux diffusif est donné de u'nC : -KAelAI4, àyEC K, la constante de diffusion,

et c, une des variables de l'écoulement. Selon cette fermeture du premier ordte, le flux

diffusif turbulent se fait de manière phénoménologique, c.-à-d. dans la direction opposée

à la direction positive du gradient tëfôr;, et la constante de diflusion, K, peut, par

analogie avec la difiusion moléculaire, être interprétée comme un coefficient de diffusivité

turbulente. Ce faisant, Ia turbulence est assimilée à une propriété intrinsèque du fluide

et le flux Jj peut être réécrit sous la forme

T t -ù h : :  KpN2, (1 .8)

àvec Kp) Ia diffusivité (apparente) de Ia masse (ou de la densité, l-"-t]), souvent

nommée difiusivité diapycnale turbulente, et 1y'2 = -(glpùùpldz (ls-r)),la fréquence

de flottabilité caractéristique du milieu, aussi appelée fréquence de Brunt-Vâisâlâ. il

s'agit de la fréquence d'oscillation naturelle d'une particule fluide déplacée de sa position

cl'équiiibre sous I'action de la force de flottabilité, -Glpùp. En océanographie, N2 est

souvent employee pour caractériser I'importance de la stratification, un milieu étant

considéré fortement stratifié lorsque ldpldtl est grand.

Il est possible de simplifier la formulation de l'équation 1.7 en supposant, d'une part,

que l'écoulement est stratifié et strictement soumis à un cisaillement vertical (Uo :

(U (r),0, 0)) et, d'autre part, que la turbulence est stationnaire @dnlAt : 0), homogène

(}u'of ôri:0) et isotrope (alar: ôlÔy : alaz). Ce faisant,

,-
9  -  g . . a p-p 'w '
Po Po az

f f i#-P,:-e-4, (1.e)

avec e : (t512)u@u'/Afr. Sous ces conditions, l'écoulement moyen ne génère qu'une

énergie cinétique turbulente dans la direction r, soit &. L'énergie en y et en z provient

de I'action des termes de redistribution liés aux fluctuations p/. Cette simplification crée

un équilibre entre ce qui est produit par les contraintes (p.ex. par le vent, les marées

baroclines, le bris des ondes internes), ce qui est dissipé par les frictions visqueuses et ce

qui est gagné ou perdu via la force de flottabilité (p.ex. écoulement convectif générant

une turbulence).

1 ^



Chapitre 7. Théorie

L'efficaci,té de Ia turbulence Deux nombres adimensionnels servent à quantifier

le gain ou la perte d'énergie cinétique turbulente aux dépens de l'écoulement moyen.

Premièrement, le nombre de Richardson de flux, qui quantifie le gain en énergie cinétique

attribuable au cisaillement versus le gain (ou la perte) attribuable à la flottabilité,

-  @lpo)N- 
_utul_Au lAz)

( 1 . 1 0 )

En supposant que ôU lôz ) 0 et que Ie coefficient de viscosité turbulente est strictement

positif (dlLl : -K,ô(t lôz avec K, > 0, le coeffi.cient de viscosité turbulente) ,td < 0.

Aussi, Ër < 0 si y'd < 0, c.-à-d. en présence d'une instabilité convective qui génère

une TKE, et Ry ) 0 si VrF > 0, soit dès qu'il y a transformation de TKE en énergie

potentielle. Lorsque seules les caractéristiques de l'écoulement moyen sont connues, le

nombre de Richardson prend plutôt la forme
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( )U lôz)2 '
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(1.r2)

lequel correspond au nombre de Richardson de gradient local t. Par convention, la tur-

bulence est dite inhibée par la flottabilité dès que Rt,n ) 0,25, soit dès que l'écoulement

présente les caractéristiques du régime laminaire. La dissipation est alors essentiellement

contrôlée par I'agitation moléculaire. À Ro,n 10,25,\a flottabilité ne parvient plus à

contrer les fluctuations de vitesse et Ia dissipation (difÏusion) relève du coefficient K,

(Ç), lequel est pondéré par l 'amplitude de .ft,n (p.ex. Durski et coll.2004; Ivey et col,I.

2008).

Deuxièmement, si la dissipation de

et place de P,, le ratio

I'énergie cinétique turbulente est considérée en lieu

4 -- KeN2 
,€€

est obtenu, lequel quantifie I'efficacité apparente du mélange (aussi appelée <<coeffi.cient

de mélange >, Oakey 1985). Cette efficacité est équivalente à ?app : \lQ - rBy) en

condition stationnaire et homogène. Pour des raisons strictement structurelles, 7.pp (

5. En utilisant les définitions des coefficients de diffusivité diapycnale, Kp: 41N2, et de viscosité
turbulente, K, -- -utrl-l@Ulôz), et en se rapportant aux relations 1.10 et 1.11, il se trouve que
K" lKp:  R; ,s lRt .



Il3 : \a flottabilité n'influence que la dynamique verticale du mouvement, alors que

les trois composantes du champ fluctuant subissent les effets de la dissipation, u'n :

(11',u',tr"). Des mesures empiriques tendent d'ailleurs à statuer Que 7.pp < 0,2 (Ër <

0,15;Ivev & Imberger, 1991), | =0,2 étant I'efficacité seuil communément employée en

océanographie (Mourn, 1996). Cette donnée ne donne toutefois qu'une limite supérieure

au mélange, I'amplitude de 7,oo étant plutôt variable et dépendante des conditions de

l'écoulement. Lorsque À;,n tombe sous le seuil critique de - 0,1-0,25, c.-à-d. lorsque

l'écoulement devient pleinement turbulent, I'efficacité tendrait vers une valeur quasi

constante de J.pp = 0,16-0,2. À l'extérieur de ce régime, ce ratio demeurerait toutefois

largement indéterminé (Lozovatskv & Fernando, 2013).

L.L.2 La vorticité et la cascade dténergie de la turbulence

D'entrée de jeu, l'écoulement turbulent a été décrit comme un phénomène qui assure le

transfert de l'énergie cinétique vers les plus petites échelles du mouvement. Cette pas-

sation est assurée par la vorticité du fluide et, plus particulièrement, par la propriété

d'étirement des remous qui permet de générer des structures tourbillonnaires de plus

en plus petites. Du point de vue dynamique, c'est I'interaction entre la vorticité et les

gradients de vitesse qui est à l'origine de la création et du maintien de la turbulence.

La uorti,cité La vorticité, qui n'est autre que le rotationnel du champ de vitesse c*.ra :

€ijk7ukf Arj (avec eaip,le tenseur des permutations antisymétrique), est implicitement

liée à la dynamique de l'écoulement telle que décrite par l'équation de N-S. Cette variable

est dans les faits masquée dans les termes d'advection et de viscosité qui, pour un fluide

incompressible, peuvent être réécrits sous la forme

)ur A
t L i ; : : - ( i i 1 r U ; d p f  ^- 

dIj OIi
^ t
O'ut 0U*

u -;----;- : - it i 4i 1r-;-,
O:[iO:Li - oIj

/ 7 \
\ t" j " j  )

I O

(  1 .13 )



Chapitre 1. Théorie

ce qui transforme l'équation 1.2,

L7

ôun
I  t i . i 1u ;ap  -  u€ ; ;1 ,  ̂  ." - o r j(#. 'r"'"') (1 .14)

Dans un écoulement irrotationnel, t)k : 0 et la relation précédente se réduit à la re-

lation de Bernouilli : I'accélération inertielle n'est alors dictée que par les gradients

de pression dynamique. Dans un écoulement turbulent, wp # 0 et le produit croisé

€.i,i,1xuiap induit un déplacement analogue à la force de Coriolis dans un référentiel en

rotation. c,Jk représente donc (le double de) la vitesse angulaire d'un petit élément de

fluide transporté par l'écoulement et ei,1,1"uiw6, la force exercée sur cet élément suivant le

déplacement uj. Plus important encoreT il apparaît que Ia vorticité peut strictement être

générée (ou détruite) par le biais des frictions visqueuses. C'est d'ailleurs la variation

uô2uif ôriôr1 :0(r;)f ôri: -e;i1"u0u1r0r7 eui est responsable de ces changements:

sans vorticité, aucune énergie cinétique ne peut donc être dissipée par le système.

Etirement et i,nclinai,son des tourbillons L'équation de transport de la vorticité

s'obtient en appliquant I'opérateur rotationnel à l'équation de N-S (e6ipÔ f 0r 1), en notant

(u) (b)

FtcuRp 7.2 - (a) Le principe d'étirement du tourbillon. La ligne pointillée indique la dimen-

sion du tube vortex sous I'action de ôu1f 0q > 0. (b) Le principe d'inclinaison du tourbillon.

Pour une vorticité initiale cu2, I'action du champ de cisaille ôurfôrz mène à la génération

d'une vorticité dans la direction nr via le terme source w28q f 0r2. Modifié d'après Davidson,

2013 .

d2

--F

I
I
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qre }u;f 0q : 0 (incompressibilité) et )wif )ri : 0,

\ui )wi ôr; 0'r,
-; ;  -r  ui-;- :  ui;-  -1 Ù;---;-
Ot " dTj " O:xj OxiOIi

A 2 , . , .
- ï  u-J-Ï l- '- *1"1r 

ôrio.ti

(  r .  ro, l

( 1 . 1 6 )

Le terme de pression disparaît de cette description : il s'agit d'un terme symétrique qui

s'annule lorsque multiplié par le tenseur antisymétrietJe e,ii1ç. De fait, les gradients de

pression exercent une contrainte normale qui agit sur le centre d'une particule fluide et

ne peut, en ce sens) produire une rotation. La gravité est également évacuée du problème

comme elle constitue un invariant du déplacement.

Outre le terme de viscosité, qui élimine tout mouvement aux très petites échelles de

I'espace, l'équation précédente fait apparaître un terme source essentiel à la turbulence.

w1ôu;f 7ri illustre l'amplification et Ia rotation/inclinaison des lignes de vorticité par

l'écoulement. Écrit terme à terme, ce dernier prend la forme

ur, -l-'ô", - 
I

)ut }ut
t , t -  ------1 I  r , r^------ l- 

drt 
- 

drz
0u, 0u,

ut;.: I w2;--:
OIt OIz
}us )uz

t , t -  -  +  t , l ^ -- 
drt 

- 
drz

ôu't
I  r , t ^ -

r w J ^  )

0ïs
0u,

)- r,t-------Z
I  w J  ' \  )oïz

0u,
-L r , t^------ l -

I  w J  ^  )orz

; - 1

;  - ,

, i : 3

\ r . 1 / /

Les composantes i : j (diagonales) représentent 1'éti,rernent des tourbillons (voir la fig.

1.2a). Un gradient d.e vitesse \uif 0r1) 0 qui agit sur un élément de fluide cylindrique en

rotation va nécessairement induire une augmentation de {,{ comme le décrit l'équation

1.16. Lorsque la viscosité est négligeable, le tube vortex (ou tube tourbillon) que forme

ce cylindre se déplace avec le fluide. Le flux de vorticité (ou la circulation) le long de ce

tube est supposé constant et invariant dans le temps. L'augmentation de c.di provoQue

donc un étirement du tube et, tel que I'impose l'incompressibilité (conservation de la

masse et donc, du volume du tube), une diminution de sa section transversale. Sous

lleflêt des gradients de vitesse }uaf \ri > 0, l'élément cle fluide sera conséquemment

allongé et aminci : il y a aura transfert d'énergie cinétique vers les plus petites échelles

l8



Chapitre 1. Théorie

FIcuRp 1.3 - La représentation de la cascade d'énergie selon Bradshaw (1976). Chacune
des branches de I'arbre représente une famille de tourbillons générés par le processus d'étire-

ment/inclinaison. L'axe tr, z2, z3 des structures est indiqué à chacune des étapes.

de l'espace. Par extension, seuls les tourbillons alignés en direction d.u tenseur des

contraintes, s27, sorrt en mesure d'extraire une énergie cinétique du mouvement moyen.

Pour leur part, les composantes i * j de l'équation 1.17 (hors diagonale) représentent

l'incl'ina'ison des tourbi,llons (voir Ia fig. 1.2b). Il s'agit de I'obliquité des fllets tourbillons

qu'occasionne Ie cisaillement d'un champ de vitesse, un phénornène qui provoque I'appa-

rition d'une composante rotationnelle dans les directions perpendiculaires à la vorticité

initiale. La turbulence, via les termes wiÔuif ôri, est donc intrinsèquement tridimen-

sionnelle o.

La cascad,e d,'énergi,e L'étirement des tourbillons assure le transfert de l'énergie

cinétique d'une échelle à I'autre du mouvement. Ce transfert ne favorise pas unique-

6. La turbulence dite bid,'î,mensi,onnelle, potlr laquelle ui0u6f ôri: 0, est un cas très particulier de

la dynamique des écoulements géophysiques. Comme ce déplacement n'admet aucune génération de

vorticité, I'enstrophie, définie cornmeulal, ne peut que décroître sous I'action de Ia viscosité à mesure
que s'intensifie le charnp fluctuant. Cette quantité est donc conservée en turbulence 2D lorsque z -+ 0.

À ces échelles du mouvement, Ia dissipation de I'énergie cinétique est (quasi) nulle. La conservation

simultanée de u'.o-/o et u't4 impose le développement de deux cascades exclusives. D'une part, une

cascade directe d'enstrophie, dirigée vers les plus petites échelles du mouvement, et, d'autre part,

une cascade inverse d'énergie, dirigée vers les grandes échelles du mouvement. Cette turbulence est

donc soumise à I'action de Ia stratiflcation et de Ia force de Coriolis qui restreignent les déplacements

verticaux. Ce type d'écoulement chaotique, quasi géostrophique et bidimensionnel est désigné sous

I'appellation turbulence géostrophique (voir p.ex. Kundu & CoLen, 2008).
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ment la direction initialement touchée par le cisaillement, mais bien I'ensemble des trois

composantes de l'espace grâce aux termes hors diagonale de wi0u4f )ri. Ces modes d'in-

teraction non linéaire permettent la création d'un ensemble de tourbillons de plus en

plus petits, qui induisent eux-mêmes des gradients de vitesse de plus en plus grands.

Aussi, une perturbation initiale de grande échelle génère une suite d'interactions qui

peut être représentée à la manière d'un <arbre généalogique ), la superposition des

générations illustrant la chronologie des évènements qui mène à la cascade d'énergie

de Ia turbulence (Richardson, 1922).Il s'agit de l'arbre de Bradshaw (1976) qui offre

une représentation graphique du transfert interéchelle et du caractère isotropique qu'ac-

quiert le champ tourbillonnaire à mesure que s'opère le mécanisme d'étirement. Comme

Ie démontre la figure 1.3, les tourbillons oublient peu à peu I'orientation du champ de

contrainte à l'origine du mouvement turbulent. Contrairement à leurs <ancêtres >, les

remous de petites échelles ne conservent pas les caractéristiques de l'écoulement moyen,

d'où la perte d'une direction préférentielle. Cette réaction en chaîne produit un spectre

d'énergie S(k) où le nombre d'onde k:2trll (l"p-]) il lustre symboliquement l 'échelle

spatiale I des tourbillons créés aux différentes générations : c'est I'idée du continuum

précédemment énoncée.

Le spectre d,e Kohnogoroa La description statistique de cette passation de l'énergie

fait généralement référence au spectre de Kolmogorov (1941). Cette théorie décrit le

caractère uniuersel de la turbulence aux échelles inertielles du mouvement, lorsque

u -+ 0. Elle s'appuie sur une analyse dimensionnelle pour prédire, à I'aide d'une loi

d'échelle, l 'allure du spectre de l'énergie cinétique S(k,e,u), soit

E(k,e) - ,2/37r-5/3, lorsque u -+ 0. (1 .18 )

Cette loi présuppose que la turbulence est homogène et isotrope, et que la vitesse z' d'un

tourbillon varie proportionnellement à sa taille, u'(l) - (el)r/3 (la loi d'échelle de Taylor,

1935). Ce faisant, chacune des échelles du mouvement possède un temps caractéristique

qui varie selonlfu' - 6 11312/2, ce qui assure la validité de la représentation spectrale et,

par le fait même, le concept de cascade lié à l'étirement des tourbillons. Les interactions
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Frcunp 1.4 Schématisation du spectre de Kolmogorov.

se font donc localement, entre des structures de même dimension, ce qui permet une

décroissance rapide du spectre et le transfert de l'énergie vers les plus petites échelles de

I'espace. Aussi, quelle que soit la valeur de la viscosité, il y aura dissipation de I'énergie

cinétique dans les zones de fort cisaillement où se concentre la vorticité. e -+ 0 même

s i z - + 0 .

Le spectre de Kolmogorov se compose de trois grânds domaines (voir la fig. 1.4) : I

la sous-échelle [ang] d'energy-conta'in'ing, dans laquelle est produite I'énergie cinétique

turbulente grâce aux interactions non linéaires qui naissent entre le courant moyen et

les tourbillons de grandes échelles (le terme P" de l'éq. 1.9); II la sous-échelle inertielle,

dans laquelle l'énergie est strictement transférée selon la loi E(,t, e) ; et III Ia sous-

échelle dissipative, où la TKE résiduelle est finalement transformée en énergie thermique

par les contraintes visqueuses (le terme a de l'éq. i.9). Symboliquement, un équilibre se

crée entre ce qui pénètre dans le système, P", et ce qui en sort, E, d'où un flux d'énergie

stationnaire dans l'intervalle 2trf Lo : ko I k < kn, avec lcr: (ef u3)r/a, le nombre

d'onde de Kolmogorov.

À l'é"h"lle L, - kir, les forces visqueuses qui freinent le mouvement acquièrent une

importance similaire aux forces inertielles, ce qui survient aux plus petites échelles du

mouvement (typiquement de 6 x 10-5 m, dans les zones les plus actives tels les détroits
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océaniques, à 10-2 m, dans les abysses;Thorpe, 2005). À I'autre extrémité du spectre,la

taille maximale tr des tourbillons est limitée par la flottabilité qui impose une contrainte

dynamique supplémentaire. En milieu stratifié, l'énergie cinétique transportée par les

remous doit contrer la tendance à l'équilibre qui impose une réorganisation verticale

des particules fluides (c -à-d Ia restratification qui inhibe le mouvement turbulent).

En océanographie, l'échelle d'Ozmidov, L : Lo = (elN3)r/2 (typiquement de 1 à 10

m;Thorpe,2005), sert généralement à définir cette limite spatiale. EIle correspond

à l'échelle spatiale à laquelle l'énergie cinétique transportée par le champ fluctuant,

P - 1te1zl3, est égale à l'énergie potentielle générée par les retournements, - 1y'2/2.

Enfin, il est intéressant de noter que la séparation spectrale entre les domaines I et

III est d.irectement proportionnelle au nombre de Reynolds, kçf lr, N Re3/4: l'échelle

inertielle ne subsiste qu'en turbulence pleinement développée, lorsque Re est grand.

Les rapports d'échelle de la turbulence L'importance relative des différentes

échelles du mouvement fluctuant et, plus spécifiquement, des forces qui le contrôlent dé-

termine le caractère turbulent de l'écoulement. C'est du moins ce que permet le nombre

adimensionnel de Froude turbulent, qui oppose l'échelle de temps de la flottabilité, /y'-l,

à l'échelle de temps inertielle des fluctuations de vitesses, l/u',

D 
'LI''

r r ' t -  
N L r -

/ r  ' 2 / 3
l L o Y
t - l

\ L 7  /
(1 .1e)

Dans cette relation, l'échelle spatiale I caractéristique de la turbulence est donnée par

l'échelle de Thorpe, qui est définie comme la moyenne quadratique des déplacements

verticaux générés par les tourbillons, L, =Et/'(Thorpe, lg77)?. Le nombre F,,1 est

donc dépendant du ratio des échelles de la turbulence, R67: LolLr,lequel tendrait,

selon Wijesekera & Dillon (1997) et Sm;rth & Nzloum (2000), à augmenter avec l'â'ge

des retournements, de leur création (régime préturbulent) à leur complète disparition

(régime visqueux, dans lequel est freiné le mouvement). À Ror x 1 (4,, æ 1), Ia

turbulence est dite à l'équilibre d'inertie-flottabilité (lang) inertial-buoyancy balance) :

les forces inertielles associées aux fluctuations u/ sont juste assez importantes pour

7. Une description plus détaillée de I'échelie de Thorpe est présentée au chapitré 2, section 2.3
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contrer les effets de la gravité. A Ror ) I (F,,, > 1), Ie mouvement fluctuant n'est

plus soumis au retour à l'équilibre statique qu'impose la stratification et l'écoulement

présente un caractère fortement turbulent.

Aux très petites échelles d,u mouvement, l'échelle de temps caractéristique des fluctua-

tions de vitesses est inversement proportionnelle au champ de contraintes des plus petits

tourbillons, 1 : @lu)r/2, d'où
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(1.20)

le nombre de Froude de petites échelles (Imberger & Boashash, 1986), qui permet de

quantifier I'importance de la flottabilité à I'autre bout du spectre de la turbulence,

où dominent les forces visqueuses. Puisque F,,., fixe l'intervalle spectral à I'intérieur

duquel Ie mouvement fluctuant est influencé ni par la flottabilité ni par la viscosité, qui

affectent respectivement les plus grandes et les plus petites échelles de la turbulence,

F,,.,, a historiquement été associé à un nombre de Reynolds,

Fr,t
t  I / 2

_ t  -  I
I  ^ 7 t  t
\ u 1 \ '  /

I1e ,b :  - - - ; ; ; j

u l \ l  "

(?)''"^v
N

(r.21.)

Ie nombre de Reynolds de flottabilité. Ce dernier a été largement utilisé dans la litté-

rature pour quantifrer l'i,ntensi,té de la turbulence stratifiée (p.ex. Ivey & Nokes 1989;

Stillinger et coll.1983), Ie régime de la turbulence classique étant généralement contenu

à R.,u > 15 - 30.

1.1.3 Le transport des scalaires

Les fluctuations de vitesses provoquent une cascade spatiale de Ia quantité de mouve-

ment qui entraîne avec elle les traceurs / du fluide, soit toutes quantités conservées

le long du parcours d'une particule fluide se déplaçant avec i'écoulement (les proprié-

tés du fluide, que ce soit Ia température ou la salinité, ô : 7,,9, ou tout élément qui

donne lieu à une concentration / : C). Ces dernières sont compressées par le champ de



contrainte qui se forme entre les structures turbulentes , pttis transportées aux difiérentes

échelles de l'espace. La trajectoire chaotique de l'écoulement turbulent étire et plie les

isolignes de la propriété (voir la fig. 1.5), ce qui génère une variation $' de la concentra-

tion scalaire. Ce processus amplifie les gradients Iocaux 0Q'f 016 qui, progressivement,

atteignent l'échelle de la diffusivité moléculaire où s'opère la destruction de la variance

par l'agitation thermique des molécules. Les vitesses z/ aflectent donc la variance@ et

engendrent une accélération du taux de mélange, ce qui provoque une homogénéisation

du fluide. En turbulence pleinement développée, Ie transport des scalaires est essentiel-

lement contrôlé par le champ fluctuant. Ces derniers sont donc dits passi,fs comme ils

n'influencent en rien l'écoulement.

Descrîption mathématique Il est possible de dériver une relation similaire à l'équa-

tion 1.7 pour décrire l'évolution temporelle de la variance &.8" posant Ô:T et en

utilisant la décomposition de Reynolds, T :T +T', iI se trouve que

(*.,,&)T - ,-dT æ'W
- ' tL ; t ' : - -  -  n7 ^  j - ,  ( I .22)

" Or j Ori o:ri

àyec K7,la diffusivité thermique ([m2s-1]). À tu manière de l'énergie cinétique, les

termes entre [.] du membre de droite correspondent au transport de la variance par les

contraintes visqueuses et les contraintes de Reynolds : ces d.erniers ne servent qu'à re-

distribuer TD àl'intérieur d'un certain volume de contrôle et peuvent, en moyenne, être

FrcuRp 1.5 - Dynamique d'étirement et de pliage agissant sur un petit élément de fluide

coloré en noir. L'intensité du mélange augmente de (a) à (d). Modifré d'après Welander (1955).

,/1



Chapitre 7. Théorie

négligés. Les deux derniers termes correspondent respectivement au taux de production

de la variance par les retournements qui agissent contre le gradient moyen de l'écou-

lement, ôTlôr1, et au taux de destruction des fluctuations 7'à l'échelle moléculaire.

En supposant une turbulence stationnaire, homogène et isotrope, et une stratification

verticale dominante, 0Tl0q - 0Tl0z,l'équation 1.22 se réduit à
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Kr: Xe 
o.24)2(0T l0z)2'

ce qui donne une estimation simple du coefficient apparenl de diffusivité thermique

turbulente.

Il s'agit du cas simplifié où Ia production de la variance TE est balancée par le taux

de diffusion Xo:6rcr(07'f 0z)2,le taux de destruction de la variance T' qui survient

typiquement à l'échelle du millimètre (Thorpe,2005). En utilisant l'analogie du flux

Fickien, la relation précédente peut se réécrire sous la forme (Osborn & Cox, 1972)

I.I.4 Microstructure et turbulence océanique

En pratique, il est quasi impossible de déterminer l'opérateur moyenne qui permet de

dissocier convenablement les manifestations de la turbulence océanique ('') du champ

d'écoulement moyen. L'observation du phénomène se fait donc par le biais de la mi-

crostructure que laisse Ie champ fluctuant dans Ie milieu, à savoir les structures de très

petites échelles qui naissent de la cascade d'énergie et qui sont liées de manière non

équivoque à I'existence d'une turbulence. Ces dernières influencent tant la dimension

vectorielle de l'écoulement, via les termes u'0, qtue la dimension scalaire, via les traceurs

passifs, ce qui donne deux avenues possibles à l'échantillonnage.

Échantitlonnage de la turbulence L'observation dite di,recte tire profit de la des-

cription spectrale du transfert de l'énergie cinétique turbulente et, plus spécifiquement,



de la forme théorique du spectre universel ,E(,k), sachant que

, : ti, 
(l*r: t",,,o"&)dk) (1 .25)

en condition stationnaire, homogène et isotrope. Ici, Sa,'/a"(k) correspond au spectre

unidimensionnel des gradients de vitesse horizontale, dutf dz, tel qu'estimé par des me-

sures empiriques entre k6 et kys. k1,r représente Ie nombre dlonde de Nyquist qui fixe,

pour un échantillonnage donné, l'échelle minimale des fluctuations pouvant être obser-

vées. Les profileurs à cisaille employés en milieu marin se doivent donc d'offrir des carac-

téristiques (p.ex. pas d'échantillonnage, vitesse de descente) qui permettent une préci-

sion de mesure de I'ordre de l'échelle de Kolmogorov de sorte que kN - kn (en pratique,

de I'ordre du centimètre). Cette condition remplie, différents modèles théoriques servent

à prédire la forme exacte du spectre (simplifié) de Kolmogorov, E(k) - Sau,1a,(lc), et

de là, à estimer le taux e (voir p.ex. Roget et coll., 2006).

De manière analogue, la densité spectrale 567, laz des gradients scalaires, dT'f dz, sert à

quantifier I'effet des fluctuations en milieu stratifié, soit

(1.26)

ce qui permet d'exploiter I'aspect scalaire de la turbulence. Dans ce cas) l'échelle

k*t - kE' - @n?rle)r/a donne la limite inférieure des anomalies de température ob-

servables (en pratique, de l'ordre du millimètre), une limite imposée par la théorie de

Batchelor qui prédit le comportement des traceurs passifs soumis à un écoulement tur-

bulent (Batchelor, 1959). Cette approche ne donne qu'une estimation i,ndirecte du taux

de dissipation 6, un sujet qui sera traité en plus amples détails au chapitre 2.

Microstructure et finestructure La petitesse typique des fluctuatlons du' f dz, dT' f dz

explique le terme rnicrostruch^lre souvent utilisé pour décrire les structures turbulentes

observées aux échelles inférieures au mètre. L'appellation finestructure lait plutôt ré-

férence aux manifestations visibles à l'échelle du mètre (entre 1 et 100 m), c.-à-d. aux

xo:6rcr (l*r: trr,,r,(k)(k) ,
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processus physiques qtlj peuuent causer un mélange, sans pour autant y être directe-

ment liés. Les ondes inertielles, Ies ondes internes de gravité, les inversions de densité

(ou retournements) et les [ang] interleaui,ng sont des exemples de phénomènes océano-

graphiques dits de finestructure.

Orî,gine dgnarnique Les instabilités dynamiques de hautes fréquences, qui ne consti-

tuent qu'une petite fraction du spectre de la cisaille, sont habituellement identifiées

comme étant la cause probable de la turbulence en milieu marin. Ces instabilités en-

globent les trois modes de déplacement dominants des fluides stratifiés et incompres-

sibles, à savoir (i)-(ii) la propagation ascendante et descendante des ondes internes, clont

la fréquence est comprise entre la fréquence de Coriolis effective (f"ys : f i €12 avec

(, la composante verticale de la vorticité locale de grande échelle ; Kunze, 1985) et la

fréquence de flottabilité (l/) ; et (iii) les vortex horizontaux, qui possèdent une vorticité

potentielle, aucune vitesse verticale et une structure verticale arbitraire (Nrluller, 1984).

Ces tourbillons règlent l'échelle horizontale de la turbulence, qui s'étend de quelques

mètres à quelques kilomètres (Gregg, 1987), et composent la portion basse fréquence

des phénomènes dissipatifs. Il s'agit de structures non propagatives qui se développent

dans des écoulements horizontaux et rotationnels. Elles se présentent sous la forme de

tourbillons anisotropes et très aplatis (d'où l'appellation lang) pancake eddi'es). Le mé-

canisme physique à l'origine de leur création demeure néanmoins mal connu et seuls

les modes propagatifs sont généralement considérés dans l'étude du mélange. En milieu

naturel, l'observation ciblée des ondes internes et de leurs interactions représente tou-

tefois un défi, tant sur le plan de l'échantillonnage que clu traitement des données (voir

p.ex. Pinkel (2005)). Aussi, les recherches observationnelles se contentent généralement

de décrire la dynamique source/redistribution/dissipation de l'énergie cinétique via les

termes e et y6, sans en expliquer la genèse.
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L.2 FYonts océaniques

Depuis le milieu des années 1990, la littérature scientifique accorde une attention gran-

dissante aux manifestations océanographiques de submésoéchelles (OG- 10) km). Cette

branche de la dynamique est considérée comme la clé du paradigme de I'océanographie

moderne, à savoir I'une des routes que suit le transfert de l'énergie cinétique des échelles

planétaires, où se concentrent les sources d'énergie géophysiques ((?(1000- 10000) km),

aux micro-échelles, où s'opère l'essentiel de la dissipation et du mélange nécessaires

au maintien d'un état stationnaire ((2(0,01) km et moins; Boccaletti et co11.,2007;

McWilliams, 2008; N{olemaker et co\\.,2005). En dehors des effets de friction Iiés à I'in-

teraction des courants de larges échelles avec la bathymétrie, qui s'avèrent également

importants pour le bilan énergétique des océans (Nikurashin et coll,., 2072), ces échelles

seraient donc déterminantes pour l'équilibre du système.

Mésoéchelles et submésoéchelles Aux très grandes échelles de I'espace, l'écou-

lement est supposé balancé par les équilibres hydrostatique et géostrophique qui mo-

dulent les déplacements dans le plan vertical et horizontal. Cet équilibre géostrophique

des forces demeure valide pour les écoulements océaniques de mésoéchelles (O(10 - 100)

km) qui constituent l'état perturbé du courant moyen, c.-à-d. l'état créé par les instabili-

tés barotrope et barocline. La dynamique tourbillonnaire qui émerge de ces instabilités

est primordiale pour le transport latéral des propriétés et de la quantité de mouve-

ment dans le domaine. Il s'agit de la turbulence géostrophique qui donne naissance à

des tourbillons de plus gn plus grands et, ce faisant, à une cascade d'énergie inverse

quasi adiabatique (McWilliams,2008). Les vitesses verticales associées à ces structures

sont (2(10-3 - 10-4) fois plus petites que la grandeur type des vitesses horizontales,

qui s'élèvent à 0,1 ms-r (Thomas et coll.,2008), d'où le caractère bidimensionnel de ce

champ d'écoulement.

Aux échelles juste un peu plus petites, l'équilibre géostrophique est violé par les proprié-

tés locales du déplacement qui tendent à modifier le nombre adimensionnel de Rossby,

R o : U l f L , o ù U e t - L c o r r e s p o n d e n t à l a v i t e s s e e t à l a l o n g u e u r c a r a c t é r i s t i q u e s d e
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l'écoulement , et f , au paramètre de Coriolis. Ce dernier quantifie Ie rapport de force

entre l'accélération inertielle et I'accélération occasionnée par la rotation terrestre (ce

qui permet de définir le régime rotationnel, Ro K 1, et le régime non rotationnel,

Ro ) 1). À Âo - O(1), l'équilibre des forces n'est plus valide et une circulation

agéostrophique secondaire apparaît, laquelle génère des vitesses verticales de (2(10-3)

m s-1 (Klein & Lapeyre, 2009; Legal et co|\.,2007; N{ahadevan & Tandon, 2006). Plus

importantes que celles normalement observées aux mésoéchelles, ces vitesses s'avèrent

très influentes pour le milieu océanique comme elles touchent les cent premiers mètres de

la colonne d'eau. Bien que non entièrement tridimensionnelle, Ia dynamique de submé-

soéchelles ouvre donc la porte à un transfert de l'énergie vers les échelles dissipatives et

favorise le transport des propriétés entre la surface, où s'opère Ie gros des changements

adiabatiques, et I'intérieur des océans.

Frontogénèse Des divers mécanismes aujourd'hui reconnus à titre de générateur de

structures de submésoéchelles, la frontogénèse demeure la route la plus probable du

transfert direct de l'énergie entre les échelles de l'écoulement (Capet et coll,., 2008a;

Nrlolemaker et co11.,2010). Il s'agit de I'intensification du gradient de densité que pro-

voque I'action d'un champ de déformation horizontal de grande échelle (Hoskins & Bretherton,

1972; Stone, 1966). Cette manifestation dynamique apparaît, par exemple, dans les

zones de confluence des tourbillons et des méandres de mésoéchelles qui caractérisent

tout courant géostrophique barocliniquement instable. Plusieurs évidences ont d'ailleurs

été accumulées quant à I'existence de ces structures (p.ex. Capet et coll.2008a,b; Castelao et coll

2006; Rudnick 1996) et à leur rôle dans le transfert de l'énergie cinétique du ré-

gime d'écoulement rotationnel, au régime d'écoulement non rotationnel et dissipatif

(Capet et coll.,200Bc; Mahadevan & Tandon, 2006). Les fronts de quelques kilomètres

de largeur qui se forment à la surface des océans devraient donc altérer significativement

le mélange. C'est du moins ce que tendent à démontrer les études observationnelles réa-

lisées sur le sujet depuis le début des années 2000 (D'Asaro et coll.,207I;Hales et coll.,

2009; Inoue et co11.,2010; Johnston et col l . ,20l I ;  Nagai et  co11.,2009,20L2).
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Pour bien comprendre Ie lien qui unit mélange et fronts, lequel est au cceur du second

objectif de cette thèse, les sections qui suivent présentent les bases théoriques de la

dynamique de submésoéchelles et, plus spécifiquement, de Ia frontogénèse océanique. Il

sera question de la description mathématique du phénomène (section 1.2.1), du concept

de vorticité potentielle d'Ertel essentiel au diagnostiè des efiets de fronts (section L2.2),

ainsi que des mécanismes de mélange liés aux fronts (section i.2.3).

t.2.t Fbontogénèse

La discussion qui suit ne traite que de la frontogénèse générée par un champ de défor-

mation horizontal. Ce faisant, le problème consiste en un gradient horizontal de densité,

initialement faible et constant, soumis à une contrainte qui impose un étirement dans

une direction horizontale compensé par une compression dans la direction opposée (fi-

gure 1.6). Ce champ de déformation est supposé purement barotrope et idéalise une

zone de confluence. Comme Ie démontre Pedlosky (1987), si la contrainte imposée par

ce champ est constante et que les isopycnes sont alignées parallèlement à I'axe y, tel

qu'illustré à la figure 1.6, le gradient de densité en surface augmentera de manière ex-

ponentielle dans la zone de confluence. Cette représentation n'est valide qu'en phase

de croissance, alors que se forme le front. Avec Ie temps, la modification de l'équilibre

géostrophique qu'impose I'augmentation du gradient de densité en surface induira un

déplacement selon l'axe z qui altérera le champ de déformation initial.

Afin de simplifier la description de cette dynamique, il est possible de traiter le problème

en supposant que le système respecte l'équilibre dit quasi géostrophique. Cette approxi-

mation est admise lorsque les dimensions de l'écoulement sont telles que le nombre de

Rossby est petit, mais non suffisant pour permettre l'élimination complète de L'accé-

lération inertielle des équations du mouvement. Les courants océaniques limitrophes

respectent, en général, cette condition. C'est le cas du Gulf Stream? pour lequel U - I

fls-l, L - I05 m et / - 10-a s-1, et donc .R6 - 0,1. Le traitement exhaustif du pro-

blème des petits nombres de Rossby commande une dérivation formelle des équations

par le biais de variables adimensionnelles qui permettent un développement en série à
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FIcunp 1.6 - Lignes de courant (flèches)
sur un gradient de densité ôplôr, avec pl >

- t = 0

d'un champ de déformation horizontal agissant

Pz ) Pn.
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l'ordre O(R.o) (Pedlosky, 1987). Par souci de concision, une version heuristique de ce

développement est présentée dans les paragraphes qui suivent.

L'équilibre quasi géostrophique

Tel que communément formulé pour la description générale de la circulation dans un

plan J le système est considéré incompressible et non-visqueux. Bien que les modifica-

tions diabatiques auxquelles est soumise Ia surface océanique influencent la folmation

d'un front, elles ne sont pas essentielles à I'apparition de la frontogénèse. Cette dernière

survient malgré l'existence d'une diffusion verticale ou horizontale de Ia chaleur et de

la quantité de mouvement, avec ou sans friction de surface et sans dégagement de cha-

leur latente (Hoskins & Bretherton, 1972). En première approximation, l'écoulement

est donc supposé adiabatique.

Sous ces hypothèses, et en posant I'approximation de Boussinesq, I'évolution de l'écorrle-

ment peut être décrite par le système d'équations primitives qui rassemble les équations

horizontales du mouvement, l'incompressibilité, la conservation de la masse et l'équilibre



hydrostatique, soit

avec k, le vecteur unité verticà1, p : po+FQ)*p'(r,U, z,t),la pression, 9, l 'accélération

gravitationnelle, p : ps+p(z) I p'(r,U,z,t),la densité, Po et f ,la densité de référence

et le paramètre de Coriolis, tous deux constants, de même que

u  :  (u ,  u ,0 )

v : ( u ,u ,w ) :u fæk

V6 :  (010 r ,010y ,0 )

g : (ô f ôr, 0 I 0y, 0 I ôz) : Vn * k0 I 0z

D lD t : 01ô t f v 'V .

Comme il s'agit ici de trouver le système d'équations qui permettra de décrire l'évolution

d'un écoulement à la limite du régime rotationnel, lorsque Ro z-<-1, il est possible de dé-

velopper les équations du mouvement en négligeant, dans un premier temps, les termes

d'ordre Ro et en considérant, dans un deuxième temps, les termes d'ordre Ro:0(I).

Cette approche permet de définir le système dit quasi géostrophique :utile à la descrip-

tion des processus menant à la formation d'un front, premier pas vers la frontogénèse.

Ordre zéro À l'ordre zéro du développement en R6,l'accélération inertielle peut être

négligée dans les équations horizontales du mouvement. Ces dernières deviennent

* * . / kxu+ lV , ,p ' :0 ,Dt Po

V ' v :  0 ,

Dp^
Dt

0p
^  l pg :u ,
oz

/ kxun+ lYnp ' :0 .

11.27)

(1.28)

(1.2e)

(1.30)
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ce qui réduit le problème à la forme usuelle de l'équilibre géostrophique (d'où le g

ajouté en indice aux composantes horizontales de la vitesse). Puisque f et po sont des

constantes, l'écoulement peut être défini par une fonction de courant qui satisfait
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(1.34)

( i .35)

(1.36)

(1.37)

us : kxV ' / ,

, 7 t
v -  "  P .

JPo

Cette formulation contraint les vitesses géostrophiques à respecter l'équation de conti-

nuité bidimensionnelle, Vn.u : 0 : ces dernières sont conséquemment non divergentes.

De plus, l'équilibre du vent thermique, qui correspond à la ôl0z de I'équation 1.33, et

l'équilibre hydrostatique permettent de poser que

I O P

TÆa,

Les fluctuations verticales de ry' sont donc liées aux perturbations de l'état d'équilibre

(c.-à-d. aux anomalies de densité).

Ord,re un A l'ordre un, toute fonction de courant génère un écoulement géostrophique

dont I'évolution est influencée par les correctifs d'ordre Ro : (2(1) dans le système

d'équations 1.27 à 1.30. Ces correctifs induisent une déviationT ou agéostrophie (notée

a), de l'état d'équilibre :

Dto

D ; + / k x u o : 0 ,
ôw

V  . u o  *  
* : U ,

^ ,OP' , &P
; ;  +  r ro 'Y  P '  -  w i  :  U .
ctt " dz



Dans cette expression, la dérivée totale suit la trajectoire d'une

déplaçant avec l'écoulement géostrophique,

particule fluide E se

DlD t :010 t  f  u r 'V7 , . (1 .38)

Aussi, I'advection, qui est du premier ordre en Rç, nê, tient pas compte du déplace-

ment vertical occasionné par w(7wl0z). Ce terme est d'ordre R?6,la vitesse verticale

constituant elle-même une perturbation d'ordre un. Tel que le démontre l'équation 1.35,

I'accélération du mouvement géostrophique et, par conséquent, son évolution sont assu-

rées par la composante agéostrophique de l'écoulement que produit la force de Coriolis.

Enut i l isant ladéf ini t iondelavort ic i térelat ive, €s:Y XUs: ôunf 0r-7unf ôy:Y27(t ,

l'écriture des équations horizontales du mouvement (éq. 1.35) peut être simpliflée, ce

qui réduit le système quasi géostrophique aux relations

@lat  +un .Vn)4n : ' *  :  f  
a#

(1.3e)

@lùt+\n-Vn)p ' : ' * : rE,

et

(1 .40)

oùp(z) est la distribution de densité standard qui possède une fréquence de flottabilité

N2 : -(Slpo)dpldz. Les dérivées temporelles, Af At, peuvent aisément être éliminées

du problème en combinant les équations 1.39 et 1.40. Pour ce faire, il suffit de noter

que

(1.4r)

une relation obtenue en introduisant Ia définition de la vorticité {, dans I'équation des

vitesses géostrophiques (éq. 1.31), et que

Ce faisant,

f Ën: -ir'n 
"

r*: -i*rr',p'): LYZp'

(*'r'n+ f fi), : rfi{u,.Vn€n) - 
ho\r','Y p'),

(r .42)

(1 .43)

un fluideI ldéT] Chacun des éléments de matière infiniment
(Grand Dictionnaire Terminologique, consulté en 2013).

34

petits constituant



Chapitre 1. Théorie

une relation connue sous la dénomination d'équati,on-c",,, (Hoskins et co11.,1978). Cette

dernière permet de stipuler que le déplacement vertical peut être déduit des propriétés

de l'écoulement géostrophique. Le mouvement agéostrophique est donc une conséquence

de l'état d'équilibre et y est intimement lié.

En première approximation, et en supposant que l'écoulement prend la forme d'une onde

sinusoïdale, le terme de gauche de l'équation 1.43 peut être assimilé à un déplacement

vertical négatif (lorsque le terme de droite est positif), soit (N2V2n + f2A2lAz2)ta - -ut

(Hoskins et coll., 1978). Les sources de ce déplacement sont données par les termes

de droite, qui correspondent respectivement à la dérivée verticale de I'advection de

la vorticité géostrophique et au laplacien de I'advection horizontale de la densité par

l' écoulement géostrophique.

L'appli,cation à une frontogénèse bidirnensionnelle Pour bien comprendre

I'ajustement agéostrophique qui se crée en situation de frontogénèse, il est possible

Q*-

Pz "'

+ dense (cycloniçe)
-.--.>

- dense (anticyclonique)

x = 0

FIcuRp 1.7 - Schématisation d'une frontogénèse initiée par une confluence de grande échelle.

Le front est orienté selon I'axe r de sorte que ôp'f 0r < 0 et 0p'lôA ': 0 (avec pL > p2 > Pù.
Dans cette configuration, Qx : g I ps(ôu, lôr' 0p' lôr) ) 0 et Ie courant-jet, représenté par les

flèches bleus, est dirigévers les y positifs. Ce faisant, ôunlôr > 0 et )Q"lÔr > 0 (divergent)

du côté dense du front, ce qui induit une descente des eaux (ôwlôz ) 0, l'axe des z pointant

hors de Ia page). Inversement, ôunf 0r < 0 et ôQrlôr ( 0 (convergent) du côté moins dense

et un mouvement ascendant se développe. Ce déplacement vertical augmente I'intensité de Ia

vorticité relative en surface (cyclonique à gauche, anticylonique à droite), ce qui accélère Ie

courant-iet.
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de considérer le cas simple d'une confluence à grande échelle orientée selon I'axe r (fr1.

1.7). Pour simplifier le problème, le gradient de densité initial est supposé parallèle

à cet axe et négatif, ôp'l0r ( 0. Dans cette géométrie, et en considérant l'équilibre

f 7unlôz : -(glpo)7p'lôr,le système d'équations quasi géostrophique correspond à

(* .q 'Y)un t  fuo :  o ,  ( * .  un '  v)o '  +, f f  :  o
}uo ôw ^- + - : l l

0 r ' ô z

g(#): -r(**u, o)(*): a.

^ " , ,  4 " ,

N': - .12Y!t :2Q,,
O:L OZ

(r.44)

(1.45)

Si les mouvements agéostrophiques, (uo,t'), sont dans un premier temps négligés, il est

possible de démontrer que

(1 .46)

avec Q" : -@ I pù(}rn I ôr) . Vp' (Hoskins ef coll., 1978). Pour une particule fluide se

déplaçant avec l'écoulement, le déplacement géostrophique détruit l'équilibre du vent

thermique en modifiant ses deux composantes par une quantité égale mais opposée. Les

déplacements agéostrophiques servent donc à restaurer cet équilibre en générant soit

un déplacement tl qui modifie le gradient horizontal de densité, soit une vitesse uo qui

altère Ie cisaillement de la vitesse géostrophique. En combinant I'effet de ces termes, les

équations 1.44 peuvent être retranscrites sous la forme

o  r 0a ( -  * u ,
Po \ot

(r .47)

dont Ia dérivée er u correspond à la version bidimensionnelle (2, z) de l'équation-c,.' (éq.

1.43).

Pour Q" > 0, l'état d'équilibre sera généralement maintenu par un déplacement verti-

cal ôuf 0r ) 0 et une vitesse agéostrophique horizontale }uof 0z < 0e. Le patron de

déplacement qui naît dans le plan r - z est schématisé à la figure 1,8. Pour un front

positionné err tr :0, il sera possible d'observer un déplacement vertical orienté vers le

bas du côté dense du front, c.-à-d. du côté des r négatifs, et inversement. La boucle de

circulation secondaire est complétée par un écoulement agéostrophique orienté vers les

9. En rappeiant que l'axe z est conceptuellement dirigé vers le haut.
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r négatifs en surface et, à I'opposé, vers les r positifs en profondeur. Cette circulation

tend à incliner les isopycnes par rapport à la verticale et donc, à provoquer une restra-

tification à la limite du front qui contrebalance le renforcement du gradient de densité

qu'occasionne la confluence.

De plus, la conservation de la vorticité potentielle,

i l -
r  + >

(1 .48)
n,

où h correspond à la profondeur de la colonne d'eau déplacée par l'écoulement géostro-

phique, impose la création d'une vorticité relative cyclonique (anticyclonique) du côté

dense (léger) du front pour compenser la compression (étirement; c.-à-d. diminution ou

augmentation de h) qu'entraîne le mouvement de remontée (descente). C'est l'analogie

du processus d'étirement du tourbillon déjà discuté (voir la section 1.I.2).

A priori, la circulation agéostrophique secondaire réduit l'énergie potentielle soutirée à

l'écoulement géostrophique. Néanmoins, près de la surface, où les conditions frontières

imposent une vitesse w = 0,le différentiel 0wl0z est important, ce qui accentue la

divergence horizontale agéostrophique (0u"f 0r, éq. 1.45). Cette rétroaction accélère le

courant-jet et amplifie la frontogénèse, laquelle surpasse, en absolu, I'effet de Ia restra-

tification. Elle permet donc au front de perdurer (Capet et coll.,2008b).

Le uecteur Q La forme bidimensionnelle de l'équation 1.47 est donnée par
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(1.4e)

où Q : -G I po)Yun.V p' n'est autre que le vecteur Q tel que défini par Hoskins et c,ol,l,.

(1978). II s'agit d'une version modifiée de l'équation-c,.r, qui explicite le point majeur de

la théorie quasi géostrophique, à savoir que la vitesse verticale est uniquement générée

par la divergence de Q. C'est donc le taux de changement horizontal du gradient de

densité le long de la trajectoire d'une particule entraînée par le mouvement géostro-

(*'o'n- f fi),:2v e,



ôuolôx < O

{Àllil.
f r >

< 0
0

+

FIcunp 1.8 - Configuration d'une frontogénèse océanique. Le front de surface est aligné selon

l'axe y et est associé à un courant-jet de vitesse un (pour / > 0). Le sens de Ia circulation

agéostrophique secondaire est indiqué par les flèches rouges. Les courbes noires représentent

Ies isolignes de densité, le côté dense du front occupant la portion gauche du domaine. Modifé

d'après Capet ef coll. (2008b).

phique qui détermine l'amplitude des vitesses u.

Les limitations de la théorie quasi-géostrophique

La théorie quasi géostrophique est très utile pour expliquer la formation initiale d'un

front, lorsque ses grandeurs caractéristiques demeurent dans Ia limite des petits nombre

de Rossby (Ro - 0,1). L'intensification du gradient de densité en surface qui suit

le développement d'une frontogénèse rend toutefois hasardeuse cette hypothèse à un

stade d'évolution plus avancée. Les équations quasi géostrophiques suggèrent en outre

quelques propriétés irréalistes, qui ne collent pas aux fronts couramment observés dans

I'atmosphère et les océans.

Premièrement,

surface, où tu

la formation d'une zone frontale intense se limite dans les faits à la

0. À I'intérieur du domaine, la circulation agéostrophique secon-
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daire contrecarre les effets de la confluence) ce qui assure le maintien de la stratifi-

cation initiale. Deuxièmement, I'intensité des champs agéostrophiques est négligée dans

l'équation-u.', du moins, en partie. Bien que prédites, les déviations agéostrophiques de

l'écoulement n'induisent aucune rétroaction qui pourrait à terme influencer I'advection

des propriétés du fluide. À titre d'exemple, la convergence des vitesses agéostrophiques

(ôu"lôr < 0; voir Ia fig.1.8) devrait, si incluse, produire une élévation plus importante

du gradient de densité du côté dense du front. Rien de tel n'apparaît dans la descrip-

tion de I'équation 1.47. Enfin, Ia génération d'une vorticité relative positive, qui peut

atteindre des valeurs comparables à la vorticité planétaire, est sous-estimée par l'omis-

sion des termes non linéaires (c.-à.d. tôwlôz) dans le membre de droite de la relation

1.39 .

Approæimation serni,-géostrophi,que Bien que certains de ces effets soient suggé-

rés par la théorie quasi géostrophique, ils ne sont pas inclus dans la forme finale de

ses solutions. Ces lacunes sont en partie comblées par I'utilisation de la théorie semi-

géostrophique qui présuppose, pour un front orienté selon I'axe g, eue les échelles de

I'écoulement sont telles que La >> L, et u ) u. Si le front est suffisamment intense

pour que (OulDt)lfu - ulUL") - 1, donc pour que la dynamique dans la direc-

tion longitudinale au front se rapproche de celle des submésoéchelles, I'accélération

inertielle DulDt devient importante pour l'évolution de l'écoulement. L'équilibre géo-

strophique n'est donc satisfait que dans la direction transverse (Eliassen, 1959, 1962;

Sawyer & Sawyer, 1956; Williams, 1967). Sous cette nouvelle prémisse, la dérivée la-

grangienne prend la forme
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Dt  0 t '  " ô r
aa

- L  o t  -  - L  o t t -I  v o  ^  |  w  ^  t"oa  oz
(1.50)

où la vitesse u est approximée par sa composante géostrophique, u N un,et la vitesse

transversale j par u: us I z, (où I'indice a indique la composante agéostrophique) .

Comparativement à la théorie quasi-géostrophique (éq. 1.38), I'advection que subit une

particule fluide entraînée par l'écoulement est également influencée par les mouvements



agéostrophiques qui se développent dans le plan (r, 
"). 

Ces termes advectifs provoquent

une modification des équations du mouvement, de sorte que l'équation 1.47 devient

les termes entre accolades, {.}, correspondant aux modifications apportées par I'appli

cation de I'approximation semi-géostrophique. L'équilibre du vent thermique est cette

fois maintenu par les gradients de u le long des surfaces de flottabilité,bt : -(glpo)p',

et par Ies gradients de zo le long des isolignes de quantité de mouvement absolu,

M : r I unlf : constante. Comme la circulation agéostrophique bidimensionnelle

ne touche que le plan (r,z), il est possible de définir une fonction de courant ty',

uo:  -04;102,  w:? ls l0r , (1 .53)

qui satisfait l 'équation de continuité (éq. 1.a5). Le système d'équations 1.51 et 1.52 peut

donc être réduit, après combinaison et réarrangement, à l'équation de Sawyer-Eliassen

'#(*): -e,- ï'y.{*## - ,**}
^-r # (H) : e, - N,H . {**#},

N'14 +2s?!+ + 4* : -2e,,
d r '  * d x d z  * 0 2 '

(1  .51 )

(r.52)

(  1 .54)

où l/2 : -(slpùApl7z, S|: (slpo)ôp'f 0r : -f ôunlôz et F] : f U + )unl)r) :

f0Ml0r.

Contrairement à sa forme quasi-géostrophique, où seules la stabilité statique standard,

ly', et la vorticité planétaire, /. influencent I'opérateur de gauche de 1'éq. 1.49, la re-

lation précédente fait intervenir les perturbations en densité et la vorticité absolue,

qui influencent à Ieur tour le déplacement dans le plan (r,r). Ces variations spatiales

produisent une distorsion de la circulation secondaire, laquelle se traduit par une incli-

naison de la boucle de déplacement le long des lignes ,4,l :constante (cf. fig.1.9). De

plus, la présence du terme 7unf 0r engendre une intensification de l'écoulement du côté

cyclonique du front et, par le fait même, une asymétrie entre les champs cyclonique et

anticyclonique de l'écoulement. Selon I'approximation semi-géostrophique, l'évolution
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FICURB 1.9 - Représentation schématique de l'évolution temporelle d'un front de surface

selon la théorie quasi géostrophique (images du haut) et semi-géostrophique (images du bas).

La boucle de circulation agéostrophique est illustrée par les flèches rouges.

temporelle de la composante verticale de la vorticité est donnée de

D€ , " ,  . ,ô* 6un 6w 6un 6w
DL :  \ J  - ' _  ç )62 -  6 ,6 r -  6 ,  6y

(1.55)

Ce faisant, pour une même amplitude de divergence ou convergence horizontale,6wf 62,

le premier terme du membre de droite de l'équation précédente possédera une amplitude

supérieure pour une vorticité cyclonique, € > 0, qu'anticyclonique, ( < 0 ' la croissance

de la vorticité est donc systématiquement biaisée en faveur d" € > 0 (Bluestein, 1993;

Hakim et co|\.,2002). Enfin, I'advection agéostrophique en surface provoque un dépla-

cement progressif du centre du front vers le côté dense de la stratification (cf. fig.1.9).

L.2.2 Vorticité potentielle d'Ertel

L'équation de Sawyer-Eliassen est une équation du second ordre qui admet des solutions

stables lorsque F:N'- S:> 0 ou, de manière plus explicite, lorsque

-ftr('.*)#-eH''0, (  1 .56)



ou

f  qn > o,  en = a€" 'v  p , (1 .57)

avec {o : (/k+ V x ur) , la vorticité géostrophique absolue 10 . La quantité qn est une ver-

sion simplifiée de la vorticité potentielle rl'Ertel (ci-après nommée EPV pour lang] Ertel

potential uorticity), une quantité conservée le long de la trajectoire que suit une parti-

cule fluide transportée par l 'écoulement en absence de source ou de perte, Dqnf Dt:0

(Haynes & N{clntyre, 1990). Une fois entraînée sous Ia surface, cette vorticité permet

donc de retracer la dynamique océanique à la limite d'un front, de même que l'amplitude

et la direction des vitesses verticales qui s'y développent (Hoskins et coll., 1985). La EPV

est strictement transportée le long des surfaces de densité constante et peut uniquement

être moclifiée par le biais d'échanges diapycnaux (Haynes & Nlclntvre, 1987).

Il est important de noter que pour /qn > 0, l'équation de Sawyer-Eliassen est elliptique.

Pour un gradient de densité qui décroît selon I'axe r, c.-à-d. 53 < 0, la circulation

secondaire prend Ia forme d'une ellipse orientée à un angle 0 : 0,5 tan-1 l2SZlW'z - F:)l

En condition typique, la stratification domine qn et N2 >> ll^9|ll >> .Ç : les lignes de

courant sont donc parallèles aux isopycnes, tan 0 x SllN2, et la circulation suit le plan

incliné des surfaces de densité constante (Thomas et co\|.,2008).

I.2.3 Mélange à la limite d'un front

Bien que plusieurs évidences empiriques suggèrent qu'une dissipation accrue influence

Ies zones de front, I'origine mécanique de cette turbulence demeure ambiguë. Dans les

faits, le transfert de l'énergie vers les plus petites échelles de I'espace répond à un en-

chaînement de processus plutôt complexe (N'Iahadevan & Tandon, 2006). Cette cascade

peut, par exemple, prendre la forme suivante : instabilité barocline de l'écoulement

moyen et génération de méandres (Spall, 1997); création d'un champ de contrainte

entre ces sinuosités et apparition d'une frontogénèse qui alimente le mélange via Ia

distorsion des gradients de densité qu'elle impose (\'{cWilliams et coll.,2009b) ; déve-

10. Dans cette définition de Ç, les dérivées partielles croisées, qui n'induisent qu'une petite correc-

tion, ont été négligées conformément à I'approximation semi-géostrophique (Hoskins, 1975).

A . )
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loppement d'instabilités frontales qui déséquilibrent l'écoulement et accentuent la tur-

bulence (Capet et coll.,2008c). Parallèlement, des zones de forte vorticité surgissent,

ce qui précipite, en présence de contraintes de surface (c.-à-d. vents, flux de flottabilité;

Taylor & Ferrari 2010; Thomas & Lee 2005), I'extraction de l'énergie cinétique géostro-

phique au profit de Ia dissipation. Pour bien comprendre cet empilement de facteurs,

il importe d'apporter quelques précisions quant à la nature exacte des processus qui

contrôlent I'évolution d'un front.

Une fois la frontogénèse active, deux types d'instabilités peuvent surgir et déséquili-

brer 1'écoulement : les instabilités spontanées (c.-à-d. Ies instabilités baroclines) et les

instabilités forcées. Puisque la description des instabilités hydrodynamiques dépasse le

cadre de cette thèse, le lecteur est référé au livre de Vallis (2006), ainsi qu'à celui de

Cushman-Roisin & Beckers (2011) pour plus de détails sur le sujet. Cette section n'offre

qu'une synthèse des mécanismes habituellement invoqués pour expliquer le mélange aux

abords des fronts.

L'instabilité barocline : le mouvement spontané

Dans le plan longitudinal, qui inclut la dynamique tridimensionnelle le long du courant-

jet, l'écoulement est susceptible de développer une instabilité barocline (Boccaletti et coll.,

2007; Haine & Marshall, 1998; lvlolemaker et co11.,2005). Cette dernière influence es-

sentiellement la couche bien mélangée, qui occupe les premiers mètres de la colonne

d'eau (ci-après nommée ML,lang) Mired Layer).

Instabilité barocline quasi, géostrophique Dans sa version géostrophique quasi

balancée, dite lang) mired layer i,nstabili,ty ou MLI, I'instabilité prend la forme d'une

onde barocline qui perturbe le courant-jet, soutire l'énergie potentielle contenue dans la

stratification et forme des méandres de submésoéchelles qui se fusionnent et s'élargissent

jusqu'à devenir de taille comparable au rayon interne de Rossby. L'eau moins dense est

ainsi transportée en travers de la ligne de front, ce qui repousse i'affleurement frontal et
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incline les isopycnes. S'en suit une accélération de la restratification débutée par Ia fron-

togénèse (Fox-Kemper et co\\.,2008). Cette dynamique, qui se développe en une seule

journée et touche des échelles horizontales allant de 200 m à 20 km (Boccaietti et coll.,

2007), survient beaucoup plus rapidement que I'instabilité barocline de mésoéchelle. La

MLI occasionne donc une destruction prompte du front et un retour à l'état d'équilibre.

Instabili,té barocline agéostrophique Dans sa forme agéostrophique, la pertur-

bation barocline engendre une perte d'équilibre, ce qui facilite le transfert direct de

I'énergie vers les petites échelles de I'espace (NrlcWilliarns et co11.,2001). Cette in-

stabilité agéostrophique anticycloni,que survient lorsque f + €n - o < 0, avec o :

l (ôu l0 r -0u l0g)2+( \u lôy+0u l0r )2 l r / ' , l " tu r *  de  cont ra in te ,  une cond i t ion  p lus

aisément remplie du côté anticylonique du front. Certaines études suggèrent que ce

type d'écoulement génère à terme des ondes d'inertie-gravité et une turbulence rle

micro-échel le (Capet et coIL,2008a,b,c;  McWil l iams, 2008; N4olemaker et co\\ . ,2010).

Les observations réalisées par Nagai et call. (2009, 2012) démontrent en outre qu'une

part importante du mélange actif dans la thermocline du front de Kuroshio (Japon) est

précisément attribuable à cette instabilité.

L'instabilité symétrique : le mouvement forcé

Cette instabilité survient en présence d'une force qui modifie les conditions de surface

(c.-à-d. par le biais d'un forçage atmosphérique), la zone frontière où est enclenchée la

dynamique frontale.

L'influence des aents Une contrainte de vent 16 qui agit à la surface d'un front

génère un transport d'Ekman,

M,: -*+3
\ J  

- T  
\ g )

(1 .58)

Lorsque Ie vent souffi.e parallèlement au courant-jet (langl downfront wi,nds), ce trans-

port entraîne les eaux denses de la stratification de surface en travers de la ligne de

front (c.-à-d. vers le côté moins dense du front). D'une part, ce déplacement génère un
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flux de flottabilité Ja,o: -Glpù};4...Ynp'\":o qui déstabilise la colonne d'eau et favo-

rise le développement d'une instabilité convective. Cette turbulence se concentre sous

le front, où V;,p est maximal, ce qui déséquilibre l'écoulement de surface et engendre

une circulation agéostrophique secondaire qui accélère le courant-jet (par le biais de

Dtn f  Dt :  - f k  x  uo ,  éq .  1 .35 ;Thomas & Lee 2005) .

D'autre part, I'interaction entre les vents et l'écoulement provoque I'apparition de vi-

tesses verticales.
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même en absence de rotationnel de vent (lorsque V 7xr1,: 0). Ces vitesses, qui résultent

de I'advection de la vorticité {s par le transport d'Ekman, entraînent une descente d'eau

du côté cyclonique du front (c.à-d. du côté dense) et une remontée le long des isopycnes

qui affieurent Ia surface (Pallàs-Sanz et coll.,2010a; Stern, 1965; Thomas, 2005). Cette

seconde boucle de circulation agéostrophique modifie Ia composante verticale de la

vorticité, €g, ce qui génère une suite de rétroaction positive qui mène à une croissance

exponentielle de la perturbation initiale et, de là, à une frontogénèse 11 (Thomas & Lee,

2005).

L'instabilité sgrnétrique L'instabilité symétrique survient lorsque

1
- ' t L * :  -V  .M"

Po
k x 1 6

: - -
f f+€),

f  qn :

k.V { r+ r r - .Y6x4 ,
\ J  r  ! s /

+ s %y- .0,
pg Oz OI

(1.5e)

(1.60)

(1 .61)-f^(,.*)#
c.-à-d. lorsque l'équation de Sawyer-Elliasen est hyperbolique. Cette condition com-

mande un cisaillement vertical et une stratification horizontale suffi.sants pour contre-

balancer I'influence du terme ôBl0z < 012. La couche de surface des fronts forcés par

une contrainte de vent est particulièrement sujette à ce type d'instabilité. Selon les

11. Un scénario similaire se produit lorsqu'un front océanique est soumis à un refroidissement atmo-

sphérique, lequel génère un flux de flottabilité en surface qui déstabilise Ia colonne d'eau et enclenche

une convection (Taylor & Ferrari, 2010).
12. L'instabilité symétrique survient dans un milieu statiquement stable, I'instabilité convective

étant dominante à ôpl0z > 0.



simulations numériques de Tiromas & Taylor (2010) et Taylor & Ferrari (2010), cette

perturbation générerait une instabilité de Kelvin-Helmholtz secondaire qui provoque-

rait une cascade directe de l'énergie. L'équilibre du front serait donc maintenu par la

turbulence qui favoriserait I'injection d'une vorticité potentielle en surface de sorte que

qe -+ 0 (Taylor & Ferrari, 2009). La couche de mélange qui en résulte ne peut toutefois

pas être associée à une ML classique comme cette dernière conserve une stratilication

verticale et horizontale. Ce mécanisme a été mis en cause près du front subpolaire de la

mer de l'Est (Japon;Thomas & Lee (2005)), dans le Gulf Stream (Joyce et co|\.,2009;

Thomas et co\\.,2013), ainsi que dans le courant de Kuroshio (Japon;D'Asaro et coll.

(2011) ) .

Plusieurs processus interviennent donc dans le transfert de l'énergie entre les diffé-

rentes échelles du mouvement. L'analyse énergétique détaillée fournie par Capet et coll.

(2008c) restreint toutefois la responsabilité de cette cascade à la frontogénèse et aux in-

stabilités frontales, lesquelles mettent en perspective le rôle primordial des composantes

agéostrophiques de l'écoulement. Les forts taux de dissipation observés aux abords des

fronts résulteraient donc d'une dynamique bien particulière. Cette dernière permettrait

non seulement de maintenir une activité turbulente dans la couche de surface, mais éga-

lement sous cette dernière, loin des sources usuelles d'énergie (p.ex. Johnston et coll.

2011;  Naga i  e t  co l l .2009) .

1.3 Remarques finales

Les concepts et déflnitions présentés dans ce chapitre servent de base à la compréhension

des objectifs qui seront traités dans cette thèse, lesquels se concentrent, d'une part, sur

le lien qui existe entre le mélange actif dans les eaux arctiques et la dynamique régionale

de grande échelle, en l'occurrence les fronts, et, d'autre part, sur les manifestations de

ce mélange. Il est donc important de retenir que :
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plusieurs hgpothèses sont énoncées pour simplifier la description mathématique de

la turbulence. Le champ fluctuant est ainsi supposé stationnaire, homogène et iso-

trope, ce qui réduit considérablement Ia formulation de l'évolution temporelle de la

variance T'2 et permet d'estimer, à I'aide de l'équilibre advectif-diffusif, le coefficient

apparent de diffusivité thermique, Kr : yel2(dTlÔr)'. Cette description présup-

pose de plus clue Ie flux diffusif se fait de manière phénoménologique, c.-à-d. dans la

direction opposée à la direction positive du gradient 0'f l0z (flux Fickien), et donc

que la turbulence peut, par analogie avec la diffusion moléculaire, être interprétée

comme une propriété du fluide.

la turbulence génère urle cascad,e directe de la uariance scalaire. Ce transport

des propriétés physiques Iaisse une signature de fine (de l'ordre du centimètre) et

micro-échelles (de I'ordre du millimètre) qui peut être directement observée par le

biais d'un profilage vertical. Les mesures réalisées en mer permettent ainsi de quanti-

fier Ie taux de destruction de Ia variance thermiquE, X0:6rc6(07'lôz)2, et d'estimer

le taux de dissipation de l'énergie cinétique turbulente, e. La validité de ces esti-

mations repose toutefois sur l'applicabilité de la théorie de Batchelor, qui décrit le

comportement des traceurs passifs aux très petites échelles de I'espace.

le caractère turbulent d,e I'écoulernent peut être décrit à I'aide du ratio des échelles

de la turbulence, R67 : Lo I Lr, qui oppose l'échelle de Ozmidov , Lo : (e f Nzlttz , ;

l'échelle spatiale caractéristique des tourbillons, L7 (c.-à-d.l'échelle de Thorpe). Aux

plus petites échelles du mouvement, Ie ratio des échelles Lo I Lr, où -L, correspond à la

plus petite échelle permise par la viscosité, détermine I'intervalle spectral à l'intérieur

duquel le mouvement fluctuant n'est influencé ni par la flottabilité ni par Ia viscosité.

Ce ratio détermine Ie nombre de Reynolds de flottabilité, R",u: eluNz : (L6f L,)a/3,

qui sert communément à quantlfrer l'intensité turbulente.

la frontogénèse est le processus par lequel un gradient de densité horizontal est in-

tensifié dans une région finie de I'espace sous I'action d'un champ de déformation

barotrope de grande échelle. La perte de l'équilibre géostrophique que provoque la

confluence génère une boucle de circulation agéostrophique secondaire caractérisée

par une descente d'eau du côté dense du front (c.-à-d. cyclonique) et une remon-

47



tée d'eau du côté léger du front (c.-à-d. anticyclonique). En surface (en profondeur),

une circulation horizontale divergente dirigée vers le côté dense (léger) du front com-

plète cette boucle, d'où I'apparition d'un différentiel 7u"f 0r. Bien que la circulation

agéostrophique agisse à I'encontre de la frontogénèse (c.-à-d. provoque une restrati-

fication), les conditions frontières qui imposent une vitesse w x 0 dans les premiers

mètres de la colonne d'eau génèrent un différentiel ôw l0z important, ce qui accentue

Ia divergence horizontale et accélère la déstratification des couches superficielles. La

frontogénèse est avant tout un processus de surface.

selon I'appronimo,tion quasi, géostrophique, lacirculation frontale respecte l'équi-

libre géostrophique et les champs divergents de la frontogénèse sont de faible ampli-

tude.

Ies fronts océaniques permettraient un transfert de l'énergie cinétique vers les plus

petites échelles du mouvement grâce à un enchaînement de processus physiques plu-

tôt complexe qui met en jeu tant la frontogénèse que les instabilités frontales, les-

quelles favoriseraient le développement d'une turbulence tridimensionnelle. L'appa-

rition d'une dynamique de submésoéchelle caractérisée par un nombre de Rossby

R,ç -- UlTf - OQ) serait donc I'une des clés du paradigme de I'océanographie

moderne.
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Contexte des recherches et méthode

Bien que Ia totalité des eaux du Haut-Arctique 1 et du nord de la baie de Baf-

fin soit concernée par Ia présente recherche, une attention plus grande est accordée

à l'Arctique de I'ouest, la zone géographique composée de la mer de Beaufort et du

golfe d'Amundsen. C'est précisément dans cette région restreinte du territoire canadien

que se concentre l'étude des événements de fronts grâce aux données récoltées durant

Ie projet CASES-2004. Une analyse plus poussée des conditions physiques générales de

ces eaux a donc été réalisée par le biais des données complémentaires enregistrées lors

des opérations en mer, qu'ils s'agissent de profils de température et de salinité ou de

courants. Pour le centre et l'est de I'Arctique, seules les mesures de turbulence ont été

considérées, I'objectif du chapitre 4 consistant à réévaluer les méthodes d'estimation

du flux advectif sans égard à la dynamique du milieu. Conséquemment, la description

des caractéristiques physiques du domaine d'étude se limite essentiellement à I'Arc-

tique de I'Ouest, tandis que la description des données complémentaires, aux stations

d'échantillonnage du printemps 2004.

Les premières sections de ce chapitre présentent une revue sommaire des caractéristiques

physique d.e la mer de Beaufort et du golfe d'Amundsen (sec. 2.I) et dressent un portrait

plus détaillé de l'échantillonnage réalisé entre 2004 et2007 (sec.2.2). La dernière section

est quant à elle réservée au prétraitement des données et, plus particulièrement, aux

données de microstructure turbulente qui demandent une analyse particulière (sec. 2.3).

1. Le Haut-Arctique comprend I'ensemble du territoire contenu au nord du cercle polaire, soit au

nord du -66"N.



2.L Caractéristiques physiques du domaine d'étude

L'Arctique canadien s'étend sur une large portion du plateau continental polaire de

I'Amérique du Nord. I1 est bordé à I'ouest, par la mer de Beaufort; à I'est, par la baie

de Baffin, le Groenland et le détroit de Davis; au sud, par la baie d'Hudson et les

côtes continentales;et au nord, par I'océan Arctique (fig.2.1). La superficie de cette

zone s'élève à - 2,9x106 km2, dont près - 1,5x106 km2 sont strictement occupés par

des aires marines. Les nombreuses îles qui parsèment le territoire et I'extension de leur

plateau expliquent la faible profondeur du milieu océanique qui, dans près de 70% des

cas, ne dépasse pas les 500 m.

l2soht 1000w

l

-3000 -2500 -2000 -1500 -1000 -500 0
profondeur (m)

FtcuRp 2.7 - L'Arctique canadien composé, à I'ouest, de la mer de Beaufort et du golfe
d'Arnundserr, et à l'est, de la baie de Baffin. Le passage du Nord-Ouest, qui occupe Ie centre
du territoire, est délimité par I'encadré noir.
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Mer de Beaufort La mer de Beaufort délimite la section ouest de I'Arctique ca-

nadien (fig. 2.2(a)). Sa bathymétrie est en grande partie déterminée par la plateforme

continentale qui s'étend entre le golfe d'Amundsen (à I'est) et le canyon du Macken-

zie (à I'ouest) , et qui, au sud, se connecte au large delta du fleuve Mackenzie. La

dynamique océanographique dans cette région rappelle celle d'un estuaire en raison

des sources tant océaniques que territoriales qui influencent I'intérieur de ces eaux

(Carnrack et t :o11.,1989;N"{acdonald el  co\\ . ,7998; Omstedt et co| | . ,1994).  Entreautres,

le large fleuve Mackenzie, dont le delta occupe une superficie de 13 500 km2, et qui,

par ses variations annuelles et interannuelles, conditionne le développement de la vie

marine (Carmack & N,'Iacdonald, 2002) et la physique au large des côtes continentales.

Son débit moyen est estimé à 9910 m3 s-l.

Circulation et glaces La circulation dans cette mer est dominée par la gyre de

Beaufort, un courant anticyclonique qui contrôle la quasitotalité des eaux de surface et

des glaces qui circulent au centre de I'océan Arctique (fig. 2.2(b) ; Coachman & Aagaard

1974; \4claren et coll. 1987). Cette circulation s'oppose au courant cyclonique qui

transporte les eaux profondes d'origine Pacifique et Atlantique vers I'est, le long du talus

continental (lelang) Beaufort (Jndercurrenf; Aagaard & Carmack 1989; Coachman & Barnes

1961). Aux abords des côtes, la variabilité du courant est grande et largement dictée

par les vents qui forcent le déplacement. À I'image du reste de I'Arctique, les courants

de marée y sont généralement faibles, exception faite d'une zone située à proximité de

]a ligne de fracture bathymétrique, au nord du cap Bathurst (Carmack & Macdonald,

2002). Ces courants ne constitueraient donc pas une source importante de mélange

(Kowalik & Prushutinsky, 1994). De part et d'autre du delta du Mackenzie, deux dé-

pressions bathymétriques orientées perpendiculairement à la ligne de côtes favorisent

des phénomènes de remontée d'eau (ou langl upwelling) so.us un régime de vents du nord-

est : Ie canyon du Mackenzie et la vallée de Kugmallit (cf. fig. 2.2(a); Carmack & Kulikov

1998; Williams & Carmack 2008; Williams et coll.2006). Des remontées similaires sur-

viennent épisodiquement au large du cap Bathurst, dans la section nord de I'embouchure

qui délimite le golfe d'Amundsen (Williams & Carmack, 2008).
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FIcunp 2.2 - (a) Principaux lieux géographiques du domaine d'étude. (b) Schématisation

de la circulation qui domine Ie déplacement des masses d'eau sur le plateau canadien de Ia mer

de Beaufort. Avec : Ie courant anticyclonique de Ia gyre de Beaufort, qui gère la circulation de

surface (larges traits bleus pleins), le courant cyclonique profond du Beaufort Undercurrent

(trait noir pointillé), le courant cyclonique côtier aux abords du plateau continental (trait noir

plein) et le débit fluvial du Mackenzie (trait rouge). Les droites pointillées, grises localisent le

canyon du Mackenzie et Ia vallée de Kugmallit, respectivement situés à I'ouest et à I'est du

delta du Mackenzie.
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À Iu fin de la saison hivernale (fin avril), la zone limitrophe aux côtes canadiennes com-

porte trois grands domaines pélagiques. Une banquise côtière, qui recouvre la portion

sud des eaux, attenantes aux côtes, un chenal d'eau libre, situé plus au large, et un pack

mobile, entraîné par la circulation anticyclonique de la mer de Beaufort. L'ouverture

des eaux, qui se produit vers la fin mai, rlébute à Ia tête du fleuve Mackenzie et pro-

gresse vers Ie nord. Dès que la banquise disparaît, la fonte est accélérée par la chaleur

transportée par les eaux douces (c.-à-d. débit fluvial) et la radiation solaire, ce qui gé-

nère une eau de fonte facilement détectable sur tout le plateau (Carmack & Nlacdonald,

2002). Une glace consolidée demeure néanmoins présente le long des berges jusqu'à la

fin iuillet-début août.

Structure uerti,cale La structure verticale de la colonne d'eau dans le sud-est de la

mer de Beaufort se subdivise en trois couches bien distinctes (fig. 2.3). Premièrement,

- 
26 27 28 29 30 31 32 33 34 35

S(psu)

FIcuRp 2.3 - Structure verticale de Ia colonne d'eau dans le sud-est de la mer de Beaufort.

Les couches sont identifiées par : Pl4L, Polar Mired Layer ; BSSW, Bearing Sea Summer Water 1

BS\IN, Beari,ng Sea Winter Water; ATin, Arctic Thermocline; et AL, Atlantic Layer. Modifié

d'après Gratton et coll. (2012).
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la lang) Polar Mired Layer (< 50 m), qui possède une salinité inférieure à 31 et une

température extrêmement variable. Cette couche subit les influences saisonnières qui

modifient les caractéristiques physiques du domaine, que ce soient les rivières, en été,

ou le mélange provoqué par la formation de la glace, en hiver. Deuxièmement, une halo-

cline froide (ICU,langl Arcti,c Cold Halocline), qui se compose essentiellement des eaux

pacifiques qui circulent dans le domaine. Situées entre 50-250 m, ces eaux englobent

(Carmack & Kulikov, 1998; Mclaughlin et coll., 1996, 2004) :

0 une halocline supérieure (densité potentielle de os - 25,25kg m-3, entre 50-100 m),

dans laquelle se logent les eaux pacifiques estivales qui forment un maximum local

de température entre 31 < S < 32 (BSSW,long) Bearing Sea Summer Water). La

concentration en oxygène dissous de cette couche est élevée et sa concentration en

nutriments, faible.

9 une moyenne halocline (oo - 26,5 kg --t, entre 100-200 m), qui présente un mini-

mum de température à ^9 - 33,1 attribuable aux eaux pacifiques hivernales (BSI'IW,

lang) Beari,ng Sea Wi,nter Water). À cette profondeur, la concentration en oxygène

dissous diminue, alors que la concentration en nutriments augmente. Et

O une basse halocline (op - 27,92 kg --t), qui marque la transition entre les eaux

pacifiques et les eaux atlantiques (Atn, lang] Arctic Thermocline). La thermocline

est inversée dans cette couche, d'où une augmentation de la température avec la

profondeur (Carmack et coll., 1989).

Tioisièmement, la couche atlantique, située à plus de 250 m, qui possède une tem-

pérature supérieure à 0'C et une salinité,S > 34 (lt, lang] Atlantic Layer; p.ex.

Carmack & Kulikov 1998: Rudels et coll. 1994).

Le golfe d'Amundsen Le golfe d'Amundsen se situe au sud-est de la mer de Beau-

fort, entre l'île de Banks et les côtes continentales, à I'ouest de l'île de Victoria (cf.

frg.2.2(a)). Sa communication avec la mer de Beaufort se fait à I'ouest, par la large

ouverture de 150 km qui sépare l'île de Banks du cap Bathurst. Au printemps, cette

région présente une large polynie, appelée polynie du cap Bathurst, qui occupe le centre

du golfe. Cette dernière doit son origine aux vents de I'est, qui exportent la glace à l'ex-
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térieur du golfe, et au pont de glace, qui se forme annuellement entre Ie cap Parry et la

pointe sud de l'île de Banks (c.à-d. Nelson Head, cf.. frg. 2.2(a)). Ce pont est essentiel à la

création d'une aire d'eau libre comme il contient les glaces consolidées qui encombrent

les eaux entre l'île Victoria et les côtes continentales canadiennes à I'extérieur de la

polynie.

Peu d'informations permettent à ce jour d'expliquer Ia circulation dans les limites du

golfe d'Amundsen, les masses d'eau qui le composent, ainsi que les échanges qui naissent

à son embouchure. Les travaux récemment réalisés par Lanos (2009) tendent néanmoins

à démontrer que les eaux de surface suivent une trajectoire anticyclonique dans les Ii-

mites de ce bassin, depuis le sud de I'île de Banks, où elles pénètrent, jusqu'au nord du

cap Bathurst, où elles quittent Ie domaine. À I'i-age de la mer de Beaufort, le sens de

cette circulation serait en tout point opposé à celui observé plus bas dans la colonne

d'eau, au-delà de 150 m2. Ces travaux soulèvent également I'existence d'une forte va-

riabilité spatiale dans les champs de température et de salinité, aux échelles de O(10)

km, sans pour autant signifier Ia présence de structures cohérentes. La stratification de

la colonne d'eau serait quant à elle similaire à celle typiquement observée plus à l'ouest,

à savoir une couche de mélange de - 10 m, la présence des eaux pacifiques entre 50-150

m et une couche atlantique > 300 m.

2.2 L'échantillonnage : proiets et données

Les données utilisées dans cette thèse proviennent de trois grands projets de recherche

conduits entre 2004 et 2007 dans les eaux du Haut-Arctique et de Ia baie de Baffin, soit

le Canadian Arctic Shelf Erchange Study (CASES, 2002-2006), le réseau de centres d'ex-

cellence ArcticNet (2004-2018) et Circumpolar Flaw Lead System Study (CFL, 2006-

2011). Ces projets ont offert une plateforme de recherche idéale à la réalisation d'un

échantillonnage exhaustif des eaux de I'Arctique canadien et, plus spécialement, des

eaux du golfe d'Amundsen, qui étaient principalement visées par les efforts de CASES et

2. Cette observation s'oppose toutefois à vision jusqu'alors admise dans Ia littérature, qui préconise

un schéma de circulation en tout point opposé (p.ex. Ingram et coll.2008).



CFL. Au total, 59 stations de turbulence ont été visitées? pour une somme de quelque

250 profils. Ces profils représentent Ia mesure ponctuelle de la microstructure ther-

mique enregistrée dans les 100 premiers mètres de la colonne d'eau, soit la signature

scalaire détectable du mélange. La plupart de ces mesures ont été réalisées depuis une

petite embarcation, loin de l'enceinte du navire (quelques kilomètres en moyenne), de

manière à éliminer les perturbations qu'occasionne ce dernier, particulièrement en sur-

face (0-10 m). Comme l'étude des phénomènes de fronts commande une connaissance

plus large des propriétés physiques des eaux, les données plus générales enregistrées

dans I'ensemble des stations échantillonnées en 2004 ont également été traitées (p.ex.

température, salinité et courants).

2.2.L CASES- 2004

CASES est un programme de recherche international et multidisciplinaire qui a été lancé

dans le but de comprendre et modéliser l'écosystème que forme le plateau du Macken-

zie et le golfe d'Amundsen (cf. fig. 2.2(a); Barber et coll.2008). Entre 2002 et 2004,

années durant lesquelles se sont déroulées les opérations en merT deux phases distinctes

d'échantillonnage ont été réalisées. La première, menée entre septembre et octobre 2002,

était dédiée à l'échantillonnage océanographique du golfe d'Amundsen et du plateau du

Mackenzie. Elle avait une visée préparatoire et cherchait avant tout à identifier les

principales caractéristiques physiques du domaine. Un grand nombre de stations océa-

nographiques ponctuelles ont conséquemment été visitées et près de huit mouillages,

déployés. La seconde, plus importante, s'est déroulée entre septembre 2003 et août

2004. À bord du NGCC Amund,sen,le brise-glace d.e recherche de la Garde côtière ca-

nadienne, Ies équipes scientifiques ont réalisé un échantillonnage intensif et continu du

domaine d'étude. Le navire a conséquemment passé près d'un an en mer. Durant la sai-

son hivernale, il est demeuré piégé dans les glaces côtières de la baie de Franklin (c.-à-d.

dans l'échancrure littorale qui sépare le cap Bathurst du cap Parry; cf. fig. 2.2(a)), en

une station fixe. Avant que ne débute cette période d'englacement (septembre-octobre

2003), les mouillages déployés durant CASES-2002 ont été récupérés et un plus grand

nombre, remis à l'eau. Au total, seize stations de mesures temporelles ont ainsi cumulé
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des données physiques et biologiques entre septembre 2003 et septembre 2004. La pé-

riode couverte par I'analyse des évènements de fronts débute au printemps 2004, alors

que les glaces ont progressivement libéré le golfe et permis au navire de poursuivre sa

navigation. C'est durant cette phase, qui a débuté au début du mois de juin 2004, que

des données de turbulence ont été récoltées.

Données ponctuelles : CTD Durant le mois de juin 2004, près de 42 stations océano-

graphiques ont été visitées. La position géographique de ces stations et le nom des lignes

virtuelles employées pour localiser ces dernières (ci-après nommées transects) sont pré-

sentés à Ia figure 2 4. Ces données consistent en des mesures réalisées par l'intermédiaire

du CTD-Rosette (lang) Conducti,ui,ty Temperature Depth),I'appareil d'échantillonnage

ôv

300

7l Iv 609 agl ..'
303 l l 2  t os

cAl9-03
CA-20 206 ls6

ttrf
1280Wr32v 1240w

FTCURp 2.4 - Stations d'échantillonnage des propriétés physiques (température et salinité;

points blancs), ainsi que des sites de mouillages (points noirs) durant CASES-2004 (du 4 au

30juin 2004). Le nom des lignes de stations (ou transects) est précisé dans I'encadré annexé

dans le coin supérieur sauche de la carte.
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qui sert à la fois à récolter des échantillons d'eau et à mesurer les propriétés physiques

scalaires du milieu (c.-à-d. température, salinité, oxygène, etc.). Cet appareil consiste

en une sonde SeaBird-9Plus attachée à la base d'un cadre circulaire qui accueille 24

bouteilles Niskin. Cette sonde mesure en simultané la température, Ia conductivité et

la pression. Parallèlement, une sonde SBE-43 annexée au CTD enregistre la concentra-

tion en oxygène dissous. En station (eau libre), Ie CTD-Rosette est déployé depuis le

pont (extérieur) du navire et échantillonne la totalité de la colonne d'eau, jusqu'à une

profondeur de 10 m au-dessus du fond océanique. La fréquence d'échantillonnage de cet

appareil est de 24 Hz et sa vitesse de descente, d'environ 1 m s-1. La validation des

données CASES-2004 a été réalisée par le groupe interinstitutionnel de recherche océa-

nographique du Québec (Québec-Océan), en suivant les standards de l'UNESC0 (Sun,

2010). La correction de la calibration des mesures de salinité et d'oxygène a quant

à elle été eflêctuée à l'aide des échantillons d'eau prélevés in situ et analysés à bord

(respectivement par le biais d'un salinomètre Guideline Autosal et d'une technique de

titration de Winkler).

Données ponctuelles à haute résolution spatiale : I4VP Quelques lignes de

mesures à haute résolution ont été échantillonnées à I'aide d'un MVP-300/t700 (Mo-

ui,ng Vessel Profiler, Brooke Ocean Technology Limi,ted, Nouvelle-Écosse, CAN), un CTD

SeaBird-9Plus tracté muni d'une sonde à oxygène. Lors de l'échantillonnage, I'appareil,

qui est tiré par le navire, descend en chute libre à une vitesse de - 5 fl s-r, puis est

automatiquement remonté vers la surface sous l'action d'un treuil. La chute s'arrête

à 10 m du fond océanique ou dès que I'appareil atteint la profondeur maximale que

permettent la longueur du câble et la vitesse de navigation (profondeur maximale de

300 m à 12 noeuds, pour un câble de 1700 m). Ce profileur augmente significativement

la résolution spatiale des données le long d'un transect, laquelle passe de - 10 km, Ia

distance interstation généralement respectée dans la mer de Beaufort, à -500-700 m.

À la mi-juin 2004, trois lignes MVP ont été tracées à proximité du cap Bathurst (fig.

2.5). il est à noter qu'une lettre M est ajoutée au nom des stations ou transects associés

à ces données de manière à bien les différencier des données CTD (p.ex. M300, le transect

MVP 300).
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zr\i

FIcuRp 2.5 - Tlansects MVP échantillonnés à Ia mi-juin 2004 (CASES).

Données ponctuelles : turbulence La collecte des données de turbulence a été

réalisée à I'aide du SCAMP (Setf Contai,ned Autonornous MicroProfiIer), un micropro-

fileur commercialisé par la compagnie Prec'ision Measurement Engineering, Inc. (PltIE,

Californie, E -U.). Cet appareil est spécialement conçu pour mesurer les fluctuations

thermiques occasionnées par un écoulement turbulent aux très petites échelles de I'es-

pace. Cette mesure, qui se concentre sur les propriétés scalaires du milieu, se fait par

Ie biais de deux thermistances thermométriques distantes de 5 mm (modèle FP07), des

sondes d'une grande précision et d'une bonne rapidité (temps de réponse : 7 ms). La vi-

tesse de descente du profileur est estimée à l'aide d'un capteur de pression qui enregistre

la profondeur atteinte par I'appareil à toutes les 0,01 s (ou 100 Hz), le temps d'échan-

tillonnage des capteurs. Un circuit de différentiation 3, un amplificateur de gain et un

filtre anti-repliement a permettent de traiter l'information enregistrée par les thermis-

tances avant qu'elle ne soit numérisée. Le calcul des gradients de température, qui est

au centre de l'étude de la turbulence, se fait en tenant compte de la vitesse de descente

de I'appareil. Cette estimation présuppose que les conditions du milieu respectent I'hy-

3. Dispositif dans lequel une grandeur caractéristique du signal de sortie, courant ou tension en

général, est sensiblement proportionnelle à Ia dérivée par rapport au temps d'une grandeur caractéris-

tique du signal appliqué à l'entrée. D'après le Grand Dictionnaire Terrninologique (consulté er 2013)'

4. Filtre passe-bas à l'entrée des systèmes analogique-numérique pour éviter le sous-échantillonnage.

D'après le Grand Dictionriaire Terminologique (consulté en 2013).
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pothèse de Taylor, à savoir que l'advection causée par la turbulence, u', est négligeable

et que, par conséquent, I'advection des tourbillons en un point est entièrement occasion-

née par l'écoulement moyen, U. Ce postulat, qui est également connu sous I'appellation

<hypothèse de la turbulence gelée >(ou [ang] frozen turbulence hypothesi,s), ne s'avère

valide qu'à faible intensité turbulente, lorsque u'f U 41. Avec une vitesse de descente

typique de - 10 cm s-r et une fréquence d'échantillonnage de 100 Hz, I'estimation des

fluctuations de température atteint une précision de I'ordre du millimètre, ce qui per-

met de résoudre les échelies de la diffusion thermique (c.-à-d. l'échelle de Batchelor).

Le profileur est également muni d'une sonde de température et de salinité qui permet

une mesure simultanée des propriétés physiques du milieu (Accurate CT Sensor, PME) .

Au printemps 2004, 20 stations SCAMP ont pu être échantillonnées (fig. 2.6 et annexe

A). Il est à noter que les stations de turbulence se diflérencient par la lettre S accolé au

nom de la station (p.ex. 5600, pour la station de turbulence échantillonnée à proximité

FtcuRp 2.6 - Stations SCAMP échantillonnées durant Ie mois de iuin 2004 (CASES-040410405).
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Chapitre 2. Contexte des recherches et méthode

de Ia station 600). D'ordre général, la collecte des données de microstructure se fait à

1-5 km des sites conventionnels d'échantillonnage (stations CTD).

Données temporelles : rnouilllages Les instruments immergés à I'automne 2003

ont été progressivement récupérés entre Ie printemps et I'automr'e 2004, au fil des opé-

rations conduites en mer. Ces données sont importantes pour le présent projet comme

elles complètent les informations pertinentes à I'analyse des fronts, particulièrement

en ce qui concerne les vitesses enregistrées par les courantomètres fixés aux lignes de

mouillages. La description détaillée de ce jeu de données dépasse le cadre du présent

projet. Le paragraphe qui suit ne traite donc que des quelques stations retenues pour

l'analyse, ainsi que des données jugées pertinentes pour l'étude des fronts. Pour plus de

renseignements, le lecteur est référé à Ingranr et coll- (2008).

Des données de mouillages disponibles, seules certaines données collectées par les cou-

rantomètres acoustiques (ou ADCP, lang) Acoust'ic Doppler C'urrent Prof'ler) ont été

traitées, de même que trois séries de température et de salinité. Dans Ie premier cas, il

s'agit des courants enregistrés par les ADCP (RD Instruments Workhorse Sentinel 300

kHz) fixés à -100 m et orientés vers Ia surface. Ces appareils donnent une mesure de

la vitesse et de la direction des courants par couches de huit mètres d'épaisseur, toutes

les 20-30 minutes. Dans Ie domaine circonscrit pour I'étude, sept lignes de mouillage

étaient munies de ces appareils, toutes contenues dans les limites du golfe d'Amundsen

6,5. 2.a):  les stat ions CA05-03, CAO6-03, CA08-03, CA15-03, CA16-03 et CA20-03'  Dans

le second cas, il s'agit des propriétés scalaires mesurées toutes les dix minutes par les

capteurs AIec attachés aux mouillages CA03-03, CA15-03 et CA19-03, respectivement

à 20, 32 et 30 m sous la surface. Le centre Insti,tut of Ocean Science (I0S, Colombie-

Britannique, CAN) a procédé à la pré et post-calibration de la totalité des instruments

immergés dans le cadre de CASES. Ces calibrations consistaient en une correction pour

la déclinaison magnétique, qui altère la direction des courants, ainsi qu'un ajustement

de la température et de la salinité basé sur les valeurs i,n si,tu mesurées aux différents

sites de mouillage, après le déploiement des appareils et avant Ieur récupération.
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Données météorologi,ques : NCEP/NARR Les données météorologiques em-

ployées pour I'étude des conditions printanières du golfe d'Amundsen et de la mer

de Beaufort proviennent du National Centers of Enui,ronmental Prediction (wCnr).

Ce centre génère des données atmosphériques et hydrologiques de haute résolution à

I'aide d'un modèle numérique qui interprète et assimile les observations in si,tu archi-

vées (depuis 1979) ou enregistrées en temps réel (depuis 2003), qu'elles proviennent de

sondes, de satellites, d'avions, etc. Le projet lang] North American Regional Reanaly-

sis (lrlAnn ; http : / /wr,tr,t. esrl- . noaa. govlpsd/data/gridded / dat a. narr . html), qui est

une extension du projet NCEP global, offre ainsi une estimation précise de la température

de I'air, de la vitesse et de la direction des vents, des précipitations, etc. à une résolution

temporelle de trois heures pour I'ensemble du territoire nord américain (selon une grille

conique conforme de Lambert qui offre une résolution spatiale de 32 km aux plus basses

Iatitudes). Une liste complète des variables accessibles via la banque NCEP/NARR est dis-

ponible sur le site http: / /urvrw. emc . ncep . noaa. gov/nmb/rreanl/narr_archive_contents . pdf

et une description plus étoflée du modèle est présentée par (N'Iesinger el co11.,2006).

2.2.2 ArcticNet et CFL-2OOT

Le réseau ArcticNet est un centre d'excellence qui regroupe plus de 145 chercheurs

issus de 30 universités canadiennes et huit ministères fédéraux, qui collaborent avec des

équipesderecherchesbaséesdansdif férentspays(tr t tp:  / /wutur.arct icnet.ulaval.ca).

Ce réseau a vu le jour en 2004 dans le vaste objectif d'étudier les perturbations environ-

nementales, socio-économiques et géopolitiques des changements climatiques. La phase

I des recherches s'est déroulée entre 2004-2008, par l'entremise de trois grandes périodes

d'échantillonnage réalisées à I'automne des années 2005,2006 et 2007. Cette première

phase visait, entre autres, à mettre sur pied une étude comparative des conditions

physiques le long du gradient est-ouest. Ce faisant, la totalité du territoire arctique ca-

nadien a fait I'objet d'un suivi, ce qui a mené le navire NGCC Amundsen de la baie de

Baffin à la mer de Beaufort, pour ainsi traverser une large partie du Haut-Arctique. Une

phase II a été lancée en 2008 (ArcticNet-2008-2011) et, plus récemment, une phase

III, ce qui devrait permettre aux scientifiques de poursuivre leurs travaux jusqu'en
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2018 (ArctlcNet-2011-2018). Les données étudiées dans cette thèse ont strictement été

collectées durant la phase I de cet ambitieux projet.

En prévision de l'Année polaire internationale200T-2008, un vaste projet multidiscipli-

naire dédié à I'étude du chenal de séparation circumpolaire a vu Ie jour : CFL. Ce chenal,

qui prend la forme d'une étroite bande de glaces anormalement minces, est une caracté-

ristique récurrente de I'Arctique en saison hivernale. Il apparaît annuellement à la marge

continentale du bassin arctique lorsque le pack central se détache des glaces côtières,

ce qui forme une brèche dans le couvert de glace. L'étude mise de l'avant à I'automne

2007 cherchait avant tout à examiner les répercussions des changements provoqués par

les processus climatiques sur le chenal qui se forme au large des côtes continentales de

I'Arctique de l'Ouest. L'échantillonnage, qui a débuté immédiatement après la cam-

pagne ArcricNet-2007 (octobre 2007), ciblait strictement Ie golfe d'Amundsen, ot'r le

brise-glace de recherche a séjourné durant près de 293 jours. Les travaux ont pris fin

au mois de juin 2008, après Ia débâcle. Ce n'est que dans la portion automnale des re-

cherches menées en mer que des données de turbulence ont été collectées (entre octobre

et novembre 2007).

[+J9\'- _

FICuRp 2.7 - Stations d'échantillonnage de la microstructure durant ArcticNet-2005 12007

et CFL-2007 en Arctique de I'Ouest (image de gauche), ainsi que dans Ie centre et l'est du

territoire (image de droite).
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Les mesures cumulées entre 2005 et 2007 sont uniquement utilisées dans la dernière sec-

tion de cette thèse, dédiée au second objectif : la réévaluation des méthodes d'estimation

du flux advectif. Seules les données de microstructure ont donc été exploitées, sans égard

à la dynamique océanographique de plus grandes échelles. Ces mesures complètent les

données de CASES-2004 en plus d'offrir une couverture appréciable du Haut-Arctique et

de la baie de Baffin.

Données ponctuelles : turbulence Tel que mentionné plus haut, les profils de

turbulence ont été enregistrés par I'intermédiaire du SCAMP. Au contraire des années

2004 à 2006, I'année 2007 a ceci de particulier que l'échantillonnage s'est poursuivi

tard en saison, jusqu'au mois de novembre. Ce faisant, une partie du profilage réalisé

durant CFL-2007 s'est déroulé à partir du puits de lancement du navire plutôt qu'en

eau libre. Lors de ces opérations, Ie navire était immobilisé dans un large floe de glace

de mer5, ce qui permettait de couper les moteurs et donc, d'éliminer une importante

source de bruit. En tout, 24et 15 stations SCAMP ont respectivement été visitées durant

Ies campagnes ArcticNet-2005/2007 et CFL-2007 (hg.2.7 et annexe A).

2.3 Le prétraitement des données

Le traitement des profils de microstructure demande beaucoup plus d'efforts et d'étapes

que le traitement des données enregistrées par les appareils mouillés ou communément

déployés en station (c.-à-d. CTD et MVP). Conséquemment, cette section traite essentiel-

lement des mesures enregistrées par le SCAMP.

2.3.L Propriétés physiques : stations et mouillages

Les données CTD et MVP ont été filtrées, puis décimées aux mètres afin de ne conserver

que les structures de grandes échelles de Ia stratification. Ce lissage a été effectué à I'aide

5. ldéT] Tout fragment de glace de mer relativement plat ayant 20 m ou plus d'extension horizontale
(Grand Dictionnaire Terminologique, consulté en 2013).
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d'un filtre elliptique passe-bas de type Butterworth de quatrième ordre. Les données

de mouillage ont quant à elles été filtrées à I'aide d'un filtre de Godin (Godin et coll.,

1972), puis décimées aux heures. La composante de marée a été soustraite des données

d.e vitesses à I'aide d'un filtre de type Butterworth, en fixant la fréquence de coupure à

7 1 3 4 h - l .

2.3.2 Microstructure

Avant même d'obtenir un taux de dissipation, les données de turbulence doivent subir

plusieurs prétraitements : débruitage, segmentation, ajustement du spectre de Bat-

chelor, identification des patchs. Les quelques paragraphes qui suivent présentent les

principales lignes de la procédure suivie pour extraire les données utiles à I'analyse du

mélange.

Débruitage Les données de microstructure collectées en mer sont très affectées par le

bruit. Ce dernier, qui peut avoir une amplitude comparable au signal lui-même, réduit

considérablement la valeur des taux de dissipation détectables, la limite inférieure étant

généralement estimée à 10 -11-10-e m2 s-3 (p.ex. Lozovatsky ef coll.2006;Paka et col,l.

1999; Prandke & Stips 1998). L'effet nuisible de cette contamination peut en partie être

corrigé par I'utilisation d'un filtre à élimination de bande, p.ex. un filtre de type But-

terworth ou Lanczos, qui soustrait les composantes indésirables du signal, contenues

dans une mince bande de fréquence bien localisée (Roget et co11.,2006). Cette tech-

nique réduit le bruit occasionné par Ia vibration du profileur, sans toutefois résoudre

Ies fluctuations de hautes fréquences introduites par les thermistances, lesquelles sont

nettement plus problématiques. L'efficacité du débruitage gagne donc à être amélio-

rée en utilisant la méthode proposée par Piera et coll. (2001), qui consiste à enlever

les composantes indésirables du signal par le biais d'un algorithme de débruitage par

ontlelettes à effet seuil (Donoho, 1995; Donoho & Johnstone, 1994).

Cette méthode présuppose que le bruit est gaussien et essentiellement contenu dans les

composantes de hautes fréquences du signal. Lorsque I'amplitude de ces composantes
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surpasse le niveau seuil jugé acceptable, ces dernières sont tout simplement soustraites

des données. Ce processus est effectué à chacun des niveaux de décomposition par on-

delettes, le seuil d'acceptabilité étant fixé par la variance du bruit estimé à chacune de

ces étapes (Donoho & Johnstone, 1994). Cette technique de débruitage a été appliquée

aux données de microstructure, ainsi qu'aux profils de température et de conductivité

enregistrés par le SCAMP. Les quelques données aberrantes, non corrigées par cette pro-

cédure ont été subséquemment lissées par un filtre médian (Piera et co11.,2001). Ces

données, qui forment des pointes ponctuelles (ou lang) spikes) dans le signal, résultent

d'un problème de communication entre les sondes ou d'une mauvaise réponse des cap-

teurs.

Segntentation d,u signal et spectre de Batchelor Une fois débruité, le signal des

gradients verticaux de température a été employé pour estimer le taux de diffusion de Ia

variance thermique, ye, etle taux de dissipation de l'énergie cinétique turbulente, e, en

suivant la procédure usuelle de I'ajustement du spectre de Batchelor (1959). Un algo-

rithme maison (en Python) a été écrit afin de simplifier la manipulation de l'important

jeu de données et d'assurer une objectivité dans I'analyse (voir l'annexe B).

Tout d'abord, les profils ont été coupés pour ne conserver que les données collectées du-

rant la descente de I'appareil. Les deux (eau libre) à dix (puits de lancement) premiers

mètres de la colonne d'eau échantillonnée ont également été soustraits. Cette portion du

profil est à la fois affectée par la phase de stabiiisation du profileur, durant laquelle la

vitesse de descente fluctue, et par les perturbations que peut occasionner l'embarcation.

Par la suite, Ie signal de microstructure a été subdivisé en segments stationnaires à l'aide

de la méthode autorégressive décrite par Chen et coll. (2002). L'utilisation d'un profil

segmenté limite le biais d'estimation des taux de mélange comme la description théo-

rique sur laquelle s'appuie cette estimation (c.-à-d. le spectre de Batchelor) présuppose,

entre autres, que la turbulence échantillonnée est invariable dans le temps.
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Enfin, pour chacun des segments délimités, Ie spectre analytique de Batchelor, ,Ss o, a

été ajusté au spectre de Ia variance des gradients de température observés, SsL, par le

biais d'une routine d'optimisation largement inspirée de la méthode de Ruddick et coll.

(2000). Bien que,56 dépende de deux inconnus, e et y6, cette routine réduit le nombre

de paramètres à ajuster à un seul, e. Elle estime que le taux 1e peut directement être

calculé de (Dillon & Caldwell, 2001; Oakev, 1982)

t v - soL(k)dk, (2 .1 )

àyêc K6,la diffusivité moléculaire de la température, et 56, (k), la densité spectrale du
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ré par l'appareil. L'algorithme cherche donc à optimiser la quantité de

décrite par la courbe théorique, SB(k), en variant e' Plusieurs critères

permettent d'évaluer et d'apprécier la qualité de I'ajustement, ainsi que de rejeter les

estimations jugées insatisfaisantes (Ruddick et co11.,2000). En moyenne, de 15 à 20%

des segments stationnaires traités ont été écartés de I'analyse. Un exemple du résultat

obtenu de l'ajustement du spectre de Batchelor est donné à la figure 2.8b.

Segments stationnaires et patchs

L'utilisation de segments stationnaires est imposée par la description de Batchelor. Ces

derniers ne possèdent toutefois aucune signification physique et demeurent, à ce titre,

peu représentatifs du mélange <réel >>. IIs répondent avant tout à des critères statis-

tiques qui ne tiennent pas compte des mouvements de retournement que provoque la

turbulence dans le milieu (c.-à-d. les tourbillons). Lorsque les eaux sont stratifiées, Ie

6. La forme unidimensionnelle du spectre de Batchelor, Sa(k), est donnée par (Gibson & Scharz,

1e63)

sa(k: ka. re):  (s l2) ' /2yrn;rr ;r f  (o).  / (a) :  ole*p-o"/z -o 
1,,*  

exp-r2/2 dx:f

avec qj gne constante rrniverselle comprise entre 3,4-4,1 (Dillon & Caldwell, 2001; Oakey, 1982),

a : (Zq)1/21ak;1 , le nombre d'onde adimensionnel qui fait intervenir le nombre d'onde de coupure

deBatc i ie lo r ,  k "6 ,e t f (a ) , la fo rmead imens ionne l leduspect re .ke : (e lun l , \ r /a ,avecv :Lx10-6m2
s-1  e t rce : I ,4x l0 -7  m2s- l , lav iscos i tée t lad i f fus iv i témolécu la i res .Lenombred 'ondedeBatche lo r
détermine Ia plus petite échelle spatiale à laquelle subsistent des fluctuations de température, à savoir

I :2Tker  (de  l 'o rd re  de  1o-3  m) .



mélange génère des inversions de densité de fine échelle qui déstabilisent la colonne

d'eau, 7pl0z > 0 (instabilité statique). Ces inversions, qui sont la seule signature dé-

tectable du mélange par un profilage de la finestructure scalaire, suggèrent la présence

de retournements. Elles correspondent à l'état inversé de la turbulence, lorsque les

tourbillons, qui transportent vers le haut des particules d'eau denses et inversement,

génèrent des anomalies de densité. Concrètement, ces inversions créent des structures

en <<Z >facilement identifiabies dans le profil 0pl0z.
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FrcuRp 2.8 - La différence entre une patch et un segment stationnaire. (a) Profil des gra-

dients de température verticaux (en noir) et de la densité (en rouge) dans I'environnement

d'une patch. La zone ombragée, grise précise I'extension verticale d'we patch détectée par la

procédure de Galbraith & Kelley (1996), tandis que l'encadré noir, pointillé, Ies limites spa-

tiales d'un segment stationnaire isolé par l'algorithme de Chen et coll (2002). (b) Le spectre

des gradients de température (en noir) et Ie spectre de Batchelor universel qui reproduit le

mieux Ia courbe des données empiriques (en rouge). La bande ombragé correspond à I'inter-

valle cle confiance à 95% des clonnées empiriques. Les taux de dissipation de l'énergie cinétique,

e, et de la diffusion de variance thermique, 1p, le nombre d'onde de Batchelor, ks, ainsi que

la vitesse de descente du profileur pour ce segment sont indiqués dans le coin inférieur gauche

du graphe. (c) Un apçrandissement du profil de densité darrs les limites de Ia patch (en rouge)

et de son profil réordonné (en noir).
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FICunp 2.9 - (a) Schématisation d'un retournement complet et du profiI en <<Z >. Le

profil observé, p(r), et le profil réordonné, p(2), correspondent respectivement au trait plein

et au trait pointillé. Les flèches courbes indiquent les déplacements ascendant (rouge) et

descendant (gris) provoqués par un tourbillon, tandis que les cercles plqins, Ies anomalies de

densité positive (rouge) et négative (gris) qui leur sont associées. Le déplacement de Thorpe

est précisé par les flèches noires, avec ô71 ) 6rz. (U)-(") Iclentification des patchs dans un

profil réel et déplacement de Thorpe, 6y: z(i,) - 2(i).Les patchs sont circonscrites par les

boîtes superposées au profi.l de densité potentielle, la couleur précisant si ces dernières ont été

rejetées (rouge) suivant la procédure de Galbraith & Kelley (1996).

La notion de retournement complet Thorpe (1977) s'est d'ailleurs inspiré de

cette idée pour quantifier l'échelle spatiale caractéristique des tourbillons. En suppo-

sant qu'une particule d'eau initialement positionnée en 2(i.) dans un profil gravitation-

nellement stable, 7plôz ( 0, est transportée à une profondeur z(i') par un tourbillon,

il est possible de quantifier la distance verticale parcourue par cette particule. Cette

distance correspond à ô" : z(i,) - 2(i,) : le déplacement de Thorpe. La valeur absolue

de ce déplacement est maximale aux limites inférieures et supérieures de la zone de

retournement, soit aux frontières supposées du tourbillon, et minimale en son centre

(fig. 2.ga). Le retournement complef correspond donc à la couche de profondeurs où

le profil de densité mesuré et Ie profil de Thorpe (réordonné) diffèrent. Ce faisant, au-

cune particule d'eau située au-dessus (au-dessous) de la limite supérieure (inférieure)

d.u retournement ne possède une densité moindre (plus grande) à la densité minimale

(maximale) observée entre ces limites. Il est donc possible d'identifier l'extension ver-

ticale du retournement complet en comparant le profil de densité réordonné (c.-à-d.
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qui présente une croissance monotone avec la profondev), p(2), au profil observé, p(z).

La figure 2.9a illustre schématiquement ce concept. L'échelle spatiale caractéristique de

la turbulence correspondra alors à Lr : (6'/',la moyenne quadratique des déplace-

ments inclus dans un retournement, ce qui définit l'échelle de Thorpe communément

utilisée en océanosraphie.

La d"étection d,es patchs Dans le but de détecter les zones de retournements, Ia

procédure décrite par Galbraith & Kelley (1996) a été appliquée aux profils de densité

calculés à partir des données enregistrées par le SCAMP 7. Cette procédure comporte trois

étapes : O identifier les séquences continues de profondeurs auxquelles Ia fluctuation de

Thorpe, p' : p(z) - p(2), est positive ou négative, séquences appelées runss;9 tester

ces runs et soustraire ceux qui possèdent un nombre de points inférieur à la valeur seuil

escomptée d'un bruit aléatoire, pouvant générer une inversion (les runs composés de

quatre points ou plus sont considérés statistiquement diflérents du bruit;Piera et coll.

2001); et I identifier les fausses inversions attribuables à une désynchronisation des

sondes ou à I'inertie thermique des cellules de conductivité (Lueck & Picklo, 1990). Ce

type de problèmes survient, par exemple, lorsque le profileur traverse des masses d'eaux

de température et de conductivité très différentes, comme c'est le cas à I'approche d'une

intrusion compensée en densité. Galbraith & Kellev (1996) utilisent un test simple, basé

sur la corrélation entre p, d et ,S pour éliminer ces inversions douteuses.

Les patchs ainsi circonscrites sont la représentation concrète du retournement complet,

un concept initialement introduit par Dillon (1984). Un exemple de I'application de

cette procédure est donné à Ia figure 2.9b-c. La figure 2.8 schématise quant à elle la

distinction entre un segment, duquel est déduit (e)" et (Xa)", et :une patch.

Les parannètres d,u mélange L'extension verticale des patchs a été employée pour

délimiter dans I'espace un évènement de mélange. Ainsi, chacun des retournements

7. Cette procédure a initialement été conçue pour l'anaiyse des données CTD. Cette dernière s'adapte
néanmoins aux données de microstructure convenablement débruitées (p.ex. Piera et coll.2001).

8. Un ru,n de 10 indique que 10 données consécutives possèdent un p(z) - p(2) ditrérent de zéro.
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peut être caractérisé par ses propriétés turbulentes moyennes, u: (t), et Xe: (Xe)",

où I'opérateur (  ) " indique que ce calcul est réalisé sur I'ensemble des segments sta-

tionnaires, ( )", inclus dans les limites d'rne patch. L'utilisation des patchs en lieu et

place des segments est particulièrement importante comme la totalité des paramètres

subséquemment clé<luits de taux cle dissipation et de diffusion tient également compte

de la fréquence de flottabilité, N. Crawford (1986) et Galbraith (1992) ont démontré

que cette fréquence est systématiquement plus élevée à l'extérieur des zones de retour-

nements qu'à I'intérieur de ces dernières, ce qui biaise toute estimation. Il est donc

préférable d.e calculer l/ par le biais d'une régression linéaire de p(2) en fonction de

2 qui ne tient compte que des points compris entre les limites spatiales d'tne patch.

Les autres facteurs communément employés dans l'étude de la turbulence, que ce soit

le nombre de Reynolcls de flottabilité, R",6 : eluN2,le nombre de Froude turbulent,

F,,t: u'flr{L - srl3fNL?|tn, 
"t"., 

peuvent donc être calculés sur la base des taux

moyens et de ce N local.

9. En supposant que z' - (eL7)t/t,

F, i :  ut l lvL7 (Ivey & Irnberger, 1991).
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Fronts et mélange dans la mer de

Beaufort et le golfe d'Amundsen

Certaines régions clés de l'Arctique sont particulièrement propices atx upwel-

li,ngsr côtiers, ces remontées qui entraînent vers la surface les eaux salines contenues

dans les couches intermédiaires, voire inférieures de la colonne d'eau. Ces évènements

peuvent sensiblement altérer les propriétés. de surface et, dans certains cas, favoriser

la création d'une ligne de front. Tout dépend de I'importance de la masse advectée

et de l'ajustement géostrophique qui, subséquemment, modifie la circulation. Ce type

d'upwelling est caractéristique de la zone limitrophe à la mer de Beaufort, particulière-

ment le long de la marge continentale du cap Bathurst, et permet aux eaux pacifiques,

riches en nutriments, d'atteindre la surface (Wllliams & Carmack, 2008). Cette singu-

larité serait attribuable à la topographie du fond marin et, plus spécifiquement, à la

divergence locale des isobathes qui décrivent, depuis I'est du cap, une pente abrupte,

qui marque le passage entre le golfe d'Amundsen et le plateau du Mackenzie. Sous

un régime de vents de I'est, cette bathymétrie contraindrait l'écoulement et forcerait

un mouvement vers le haut. Bien qu'elles soient épisodiques et d'intensité variable

(Williams & Carmack, 2008), ces remontées peuvent être déterminantes pour la région.

Le (possible) mélange que ces dernières génèrent affecte non seulement l'aire de re-

montée mais, de manière plus large, toute I'étendue des eaux touchées par le front qui

s'installe momentanément dans le domaine.

1. Le terme langl upwellinc sera ernployé pour signifier une rernontée d'eau.
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FtCuRp 3.1 - Distribution horizontale de la densité à 16 m pour la campagne CFL-2007. Les

vecteurs représentent les vitesses enregistrées à Ia même profondeur par le courantomètre fixé à

la coque du navire (mesures en station). Dans les deux cas, un krigeage ordinaire a été employé

pour I'interpolation et seules les valeurs contenues à I'intérieur d'une erreur d'estimation (ou

variance) de 0,7 kg *-3 ou 0,2 m s-l sont présentées. Le trait blanc délimite la zone os :

25,0 kg m-3.

Mer d,e Beaufort et golfe d'Amundsen au prf,ntemps 2001 Durant les projets

CASES et CFL, un suivi des conditions océanographiques a été réalisé dans les limites

du plateau continental qui borde I'est de la mer de Beaufort et le golfe d'Amundsen.

Ces deux expéditions (printemps 2004 et automne 2007) se sont déroulées sous un

régime de vents qui favorisait I'avènement d'une remontée d'eau à la pointe du cap

Bathurst. En 2007,I'évènement a eu une ampleur remarquable et a considérablement

modifié la productivité biologique le long des côtes (Tremblay et co|\.,2011). Ce dernier

serait attribuable à la conjoncture atmosphérique favorable2 qui a, cette même année,

2. En2007,le système arctique a été perturbé par une anomalie locale de pression positive qui a
particulièrement touché la mer de Beaufort (c.-à-d. anomalie dipolaire atmosphérique; Wang et coll.
2009). Cette anomalie, qui s'est produite en été, a généré de forts vents orientés vers I'ouest qui
ont considérablement modifié les conditions au nord du cercle polaire. C'est d'ailleurs ce déplacement
anticyclonique qui est à l'origine de I'exportation massive de la glace pluriannuelle observée cette même

ow
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entraîné une diminution record de Ia couverture de glace en Arctique (Perovich et coll.,

2008; Stroeve et co\\.,2008; Tremblay et coll., 2071). L'échantillonnage réalisé dans le

cadre de CFL-2007 s'est toutefois déroulé durant Ia phase post-upwell'ing, alorc que la

distribution spatiale de Ia densité était largement dispersée au large du cap et que les

premiers 0-50 m de Ia colonne cl'eau s'avéraient déjà bien mélangés dans la moitié sud

du domaine (flg. 3.1;n.b. le front, qui est clairement visible sur cette frgure). En 2004,

les opérations en mer ont débuté à la fin du mois de mai, au moment où la formation

d'un pont de glace a permis I'ouverture de la polynie et exposée les eaux à I'influence

des vents. Comme il le sera explicité dans Ie présent chapitre, un front s'est rapidement

formé, lequel a concordé avec Ies legs 0404/0405 de CASES (entre le 4 et le 30 juin).

C'est en outre durant ces semaines qu'a été collecté le plus important jeu de données de

turbulence, ce qui donne une vision d'ensemble intéressante de la dynamique de grandes

et micro-échelles.

Ce chapitre est donc consacré à la description de l'évènement de front du printemps 2004

et du mélange qui lui est associé. Il est important de noter que I'échantillonnage du mois

de juin 2004n'a aucunement été réalisé dans cet objectif, les stations ayant été prévues

lors de Ia planification stratégique des campagnes de 2003-2004. Ce faisant, les données

de CASES sont strictement opportunistes et ne rendent qu'une image incomplète de la

dynamique frontale qui est apparue suite à I'ouverture de Ia polynie. Ces dernières ne

sont ni suffi.santes ni adéquates pour une étude approfondie, mais permettent néanmoins

de localiser les différentes lignes de front, lesquelles peuvent servir de base à l'analyse

du mélange.

La structure d,u chapi.tre Les sections qui suivent comportent donc deux grands

objectifs : décrire Ie front et caractériser le mélange. Puisque le premier repose prin-

cipalement sur l'observation des propriétés scalaires, il importe avant tout de revoir

les particularités régionaies du profil de température et de salinité. Il s'agit en fait

d'élucider Ia question des intrusions qui sont fréquemment observées dans la couche

de surface des eaux du golfe d'Amundsen, c.-à-d. dans les premiers -50 m de la co-

année et, de là, à l'enchainement de processus qui a donné lieu au premier grand minimum historique

de couverture de glace recensé depuis 1979 (Perovich et co11.,2008; Stroeve ct coll., 2008).



lonne d'eau. La raison est simple. À la limite d'un front, des intrusions compensées en

densité peuvent être créées par la circulation agéostrophique secondaire. Cette circula-

tion, qui cherche à rétablir l'équilibre géostrophique, réorganise les champs de vitesses

de manière à ce que I'advection horizontale et I'advection verticale de la densité se

compensent mutuellement (Klein et co\\.,1998). Les anomalies scalaires créées par ce

déplacement ne présentent donc aucune signature en densité. Seule la température3,

qui est brassée et étirée par l'écoulement, génère une empreinte détectable, associée à

des intrusions. Ces dernières peuvent donc servir à identifier une circulation tridimen-

sionnelle, typique d'une frontogénèse (NllacVean & Woods, 1980; Nandi et.coll.,2004;

Smith & Ferrari, 2009;Woods et coll., 1986). Il est donc utile de connaître le type d'in-

trusions qui meublent le domaine.

Suite à cette courte revue dédiée aux intrusions (sec.3.1), la discussion se fera en deux

temps. Premièrement, le propos se concentrera sur l'évènement de front du printemps

2004 (sec.3.2). Il s'agit en fait de caractériser le front par le biais d'une description

synoptique, destinée à la circulation de surface, et d'une description détaillée, destinée à

la circulation de subsurface qui s'installe suite à la formation du front. Deuxièmement,

les données de turbulence seront analysées à la lumière de la dynamique observée (sec.

3.3). Cette section inclut des informations préalables, qui précisent la méthode employée

pour diagnostiquer le mélange.

3.1 Particularités régionales du profil TS

Comme les intrusions sont primordiales pour I'analyse observationnelle des effets de

front, les paragraphes qui suivent dressent un descriptif des anomalies observées du-

rant la période d'échantillonnage. Deux grandes catégories peuvent être identifiées :

les intrusions d'eau pacifique estivale (> 50 m), qui composent la couche halocline su-

périeure, et les intrusions de surface (< 50 m), qui sont généralement appelées fang]

Near-Surface Temperature Marimurn (ci-après nommées NSTM) en référence aux travaux

3. Le traceur passif des eaux nordiques.
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Chapitre 3. Fronts et mélange dans la mer de Beaufort et Ie golfe d'Amundsen

de Jackson et t :ol l .  (2011; f ig.  3.2).

3.1.1 Les intrusions d'eau pacifique estivale

Descri.ption générale Dans le sud-est de la mer de Beaufort, la structure verticale

de la colonne d'eau est largement influencée par les eaux du Pacifique qui se logent

entre 50-250 m. Leur composante estivale, qui transite par le détroit de Béring entre

les mois d'avril et décembre (Woodgate & Aagaard, 2005; Woodgate et coll., 2006),

forme la couche halocline supérieure, laquelle augmente significativement la stratifica-

tion entre 50-100 m (oe - 25,25 kg --t ; N{cl,aughlin et coll. 2004). Le parcours de ces

lang) Pacific Summer Waters (ci-après nommé PSW) depuis l'ouest de la mer de Beau-

fort jusqu'au golfe d'Amundsen demeure néanmoins ambigu. Le courant côtier alaskien

(langl Alaskan Coastal Current ou ACC), qui transporte vers I'est les eaux qui circulent

dans le détroit de Béring, serait responsable de I'advection des PSW le long des côtes de

S(psu)
32 34

(a l

FTCURo 3.2 - Un exemple cle profil (en a) et de diagramme d-S (en b) composés d'une

intrusion de surface et d'une intrusion d'eau pacifique estivale (indiquée par I'acronyme AChl,

langl Alaskan Coastal Water). En b, Ia droite pointillée indique Ia température du point de

congélation.
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prof.
(-)

S
(psu)

a o o
("C) (ks *-3)

47,5 (27,9; 60,0) 31,8 (31,5; 31,9) -1,1 (-1,3; -1,0)
48,0 (30,3;77,7) 31,7 (31,1 ;  32,6) 0,1 (-0,9; 1,0)
66,3 (31,3; 75,3) 31,8 (31,3; 31,9) -7,2 (-1,2; -0,5)
45 ,5  (16 ,3 ;87 ,8)  32 ,2  (3L ,6 ;32 ,4)  -1 ,1  ( -1 ,3 ; -0 ,8 )

Teet,p 3.1 - Les caractéristiques des intrusions d'eau pacifique estivale (langl Alaskan Coas-
tal Water, AChl) observées au printemps 2004 et à I'automne 2005, 2006 et 2007 dans Ie golfe

d'Amundsen et le sud-est de la mer de Beaufort. Les chiffres entre parenthèses correspondent
aux 2,5 et 97,5 centiles respectivement.

I'Alaska. L'influence de ce courant se limiterait toutefois au plateau continental améri-

cain en raison des instabilités barotropes et baroclines qui restreignent sa progression et

occasionnent à terme sa disparition (von Appen & Pickart, 2072). Les eaux alaskiennes

(ot: langl Alaskan Coastal Water, ci-après nommées ACli) qui naissent de I'ACC seraient

donc entraînées par des tourbillons chauds de mésoéchelles à I'intérieur de la gyre de

Beaufort, sans possibilité d'atteindre, sous la forme d'une circulation clairement définie,

I'ouest du territoire canadien. Cette thèse s'oppose aux observations de Steele et coll.

(2004), qui ont identifié des ACI'J le long de la marge continentale canadienne de la mer

de Beaufort. Les données analysées par Lanos (2009) tendent également à confirmer

l'existence d'une continuité du courant côtier au-delà du 140'0.

Propri,étés des ACW Traditionnellement, I'ACW est associée au maximum local de

température observé entre 31 et 32 psu (- 40 - 90 m; p.ex. N{claughlin et coll. 1996;

Shimada et coll 2001; Steele et coII.2004). La température de ce maxima se situerait

aux alentours de -1 oC, une valeur historique toutefois contestée par certaines études.

Selon Shimada et coll. (2006),les eaux pacifiques estivales se seraient réchauffées entre

la fin des années 1990 et les années 2000, d'où une augmentation de leur température de

-1 à 0 oC. Cette affirmation semble corroborée par les travaux de Bourgain & Gascard

(2012) qui évaluent à (0,30 + 0,21) oC cette élévation du 9-u* entre 1997-2002 et

2003-2006 et à (0,66 + 0,18) "C, entre 2003-2006 et 2007-2008. Ces chiffres tiennent

toutefois compte de la totalité des maxima recensés entre 31 et 33 psu, ce qui inclut

les eaux estivales de Ia mer de Béring (fang] summer Bering Sea water, entre 32 et 33

psu et 0 < -I oC; Steele et coll.2004). Ces eaux sont majoritairement emportées par

2004
2005
2006
2007

25,5 (25,3; 25,7)
25 ,5  (24 ,9 ;26 ,2 )
25,6 (25,1;25,7)
25,9 (25,4;26, I )
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Ia dérive transpolaire qui traverse I'océan Arctique d'ouest en est. Le réchauffement

observé des PSVJ serait principalement attribuable à cette couche, dont seule une infime

fraction atteint dans les faits le sud-est de Ia mer de Beaufort (Steele et co11.,2004).

La variabilité interannuelle de Ia température des ACV'I ne présenterait donc aucune

tendance claire à la hausse, mais rien ne permet à ce jour de préciser ce point.

Méthode d'identification des ACW L'identification des eaux pacifiques estivales

s'est donc limitée à l'observation d'un maximum clairement identifiable entre 31< S <32

dans Ie diagramme 0-S (cf. fig. 3.2(b)), associé à une température significativement

différente du point de congélation, notée 7} (c.-à-d. 7:+0,16"C; Bourgain & Gascard

2012). Le tableau 3.1 présente l'évolution des propriétés de I'ACW au cours de la période

d'échantillonnage ciblée pour I'étude des fronts, lequel inclut également les années 2005

à 2007 à titre comparatif (données ArcticNet-200512006 et CFL-2007).

71%J

FIGuRp 3.3 - Distribution des intrusions de type ACtl dans Ie domaine durant les legs

CASES 0404/0405 (juin 2004). Les cercles aux bordures roses indiquent la position des sta-

tions exemptes de structure intrusive d'eau pacifique. La station fixe, SF, est localisée par le

cercle à bordure noir.
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Observations des ACW, 2OO4-2OO7

Propri,étés TS Selon les données compilées dans le tableau 3.1, ces anomalies se

logent le long de l' isopycne25,5 kg p-s et conservent une salinité proche de 31,8 psu.

Sur ce point, seule I'année 2007 fait office d'exception avec une salinité moyenne de

32,2 psts., une élévation qui n'est visiblement pas liée à la variabilité interannuelle de

cette masse d'eau. Les mesures réalisées par Jackson et coll. (2011) dans Ie centre du

bassin canadien révèlent une baisse de la salinité des ACW de 29,5-32,0 à 28,0-32,0 psu

entre 2004 et 2007. La tendance inverse observée dans le domaine d'étude serait plutôt

attribuabie à l'importante remontée d'eau qui a modifié les propriétés physiques aux

abords des côtes canadiennes dans les semaines qui ont précédé la campagne CFL-2007

(Treniblav et coll. , 201 1 ) .

La température du maximum se maintient quant à elle à - -1,1oC hormis en 2005,

où la valeur grimpe à 0,1"C (-0,9 et 1,0oC, selon les 2,5 et 97,5 centiles). Ce ré-

chauffement pourrait être associé à l'augmentation du flux de chaleur enregistré à

la fin de 2004 dans ie détroit de Béring, par lequel transitent les eaux pacifiques

estivales (Bourgain & Gascard, 2012; \\bodgate et coll., 2010). Comme le précisent

Woodgate et coll^ (2010), la chaleur transférée au bassin arctique au début de la sai-

son hivernale (p.ex. janvier 2005) est directement liée au flux transporté dans le détroit

l'été précédent (p.ex. juillet 2004). Ce délai s'explique par le temps que mettent les eaux

à traverser la mer de Chukchia, un délai estimé à plusieurs mois (\\'oodgate et coll.,

2oo5).

Distributî,on spatiale Au printemps 2004,7e déplacement des eaux pacifiques esti-

vales semble largement contraint par la bathymétrie. De fait, Ia distribution spatiale

des ACI'I n'indique aucun maxima à I'intérieur des limites de I'isobathe de 200 m (fiS.

3.3). La profondeur de Ia couche demeure relativement constante à l'ouest du 130oO, se

maintenant entre 43,9 et 59,8 m selon les 2,5 et97,5 centiles, mais varie considérable-

ment dans les limites du golfe, où elle oscille de 27,9 m à 60,0 m. D'une part, la présence

des eaux pacifiques estivales > 40 m en début d'année 2004 témoigne de la persistance

4. La large mer située à la sortie du détroit de Béring, à I'extrême ouest de la mer de Beaufort.
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FICURo 3.4 - La température potentielle enregistrée à Ia station fixe entre Ie 12 et le 30

mai2004 (CASES, 0404). La position du maxima ACIJ est indiquée par Ies isothermes blanches

aux environs de I'isopycne de 25,6 kg *-3. Les triangles noirs précisent la date des différents

profils enregistrés durant cette période. La flèche rouge localise le mouvement de remontée

discuté dans Ie texte.

de cette structure tout au long de la saison hivernale. Ces eaux sont vraisemblablement

liées à l'entrée des PSW dans le bassin canadien à Ia fin de 2003. D'autre part, la variation

intrarégionale de Ia profondeur suggère une influence non négligeable de la dynamique

locale, qui entraîne l'halocline supérieure à la hausse ou à la baisse.

Ce fait peut être illustré grâce aux données enregistrées à la station fi.xe, durant Ies

dernières semaines de I'hibernation du navire, en mai 2004 (voir fig. 3.3, station SF)' À

cette station, la position verticale de maximum varie enfie24 et 48 m et est progressi-

vement tirée vers Ia surface entre le 22 etle 30 mai (fig. 3.4, flèche rouge). Durant cette

courte période, Ies vents moyens souffiaient à 4,9 m s-1, avec des pointes à 6,5 m s-l

en provenance de I'est-sud-est, soit parallèlement à la lisière de la banquise côtière dans

laouelle était immobilisé le NGCC Amundsen. Ces vents ont généré une contrainte de
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surface5 de 0,03 N m-2 favorable à un transport d'Ekman, lequel explique le rehaus-

sement des isopycnes observé à la figure 3.4. Ce bref épisode, qui suggère l'avènement

d'une remontée d'eau à la lisière des glaces, illustre I'influence non négligeable de la dy-

namique locale pour I'advection des ACIJ au-dessus de leur profondeur caractéristique.

La variabilité spatiale de ces intrusions dans le golfe d'Amundsen apporte donc un in-

dice quant à la singularité de l'écoulement au printemps 2004 et à son impact sur la

structure verticale de la colonne d'eau.

3.1.2 Les intrusions de surface

Descripti.on générale IJne deuxième catégorie d'intrusions peut être observée dans

le sud-est de la mer de Beaufort : les intrusions de surface, qui se logent à - 25 m

(Maykut & N{cPhee, 1995; McPhee, 1998). Historiquement, ce maximum local appa-

raît dans le centre et I'ouest du domaine entre les mois d'août et décembre. Les données

cumulées entre 1975 et 1997 font état d'une température maximale qui tend à aug-

menter avec les années, passant progressivement de 0,2 à 0,6oC au-dessus du point

de congélation (Kadko, 2000; Kadko & Swart, 2004; McPhee, 1998; Shimada et coll,.,

2001). Plusieurs hypothèses ont été avancées pour expliquer I'origine de ces anomalies :

O la pénétration de la radiation solaire à travers les chenaux en saison estivale (Kadko,

2000; Kadko & Swart, 2004; Mavkut & NIcPhee, 1995; \,IcPhee, 1998); I la formation

d'une couche de mélange hivernale en surface qui piège les eaux chaudes créées durant

l'été (N{cPhee, 1998);9I'affiux de la rivière Mackenzie (Macdonald et co|\.,2002) et

() I'advection des eaux de surface par l'écoulement barocline aux abords de la gyre de

Beaufort  (Shimada et co|\ . ,2001).

Intrusi,on d,e surface ou NSTI'I ? En s'appuyant sur des données collectées entre

1993 et 2007 dans le centre et I'est du bassin canadien. Jackson et coll. (2010) ont ré-

5. Calculée à I'aide du modèle de Smith (1988), selon lequel r : Cpp"Uls, avec Cç, : nllog(10lzo),
le coefficient de traîné, qui varie en fonction de la longueur de rugosité estimée en surface, 20, et donc
en fonction de la température de I'air et de la vitesse des vents mesurés à 10 m, Uto, K:0,41, Ia
constante de von Kârmân, et po- l,22kg m-3, ia densité de I'air, supposée constante.
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pror.
(m)

5 U
(psu) ('C)

0USTM - -lc o0

( 'C)  (kg - -3)

2004
2004-o7
2005
2006
2007

26,4 (L2,5; 4I,6)
17,3 (6,0;  35,7)
27,0 (14,7 ; 43,5)
25,0 (10,6 ;  46,6)
36,0 (16,0;  65,0)

3 0 , 8  ( 2 9 , 7 ; 3 1 , 1 )
29,3 (23,4;31,1)
30,4 (28,8 ;  31,2)
30,6 (27,6 ;  31,2)
30,7 (29,6;3I ,7)

-0,9 (-1,2 ;  0,0)
1 ,1  ( -0 ,8 ;  3 ,8 )
1 , 8  ( 0 , 7 ; 3 , 0 )

-0 ,5  ( -1 ,0 ;  1 ,7 )
-0,2 (-0.9 ;  1,3)

24,7 (23,8;25,0)
23,8 (20,7 ;25,6)
24,3 (23,0; 25,0)
24,6 (22,1; 25,0)
24,6 (23,8; 25,5)

0,27

0,25
0,20
0,51

Teel,p 3.2 - Les caractéristiques des intrusions de surface observées entre 2004 et 2007 dans

Ie golfe d'Amundsen et le sud-est de Ia mer de Beaufort. L'année 2004a été séparée en deux

sous-ensembles de données, soit du 6 au 30 juin, nommé 2004, et du 1"' juillet au 2 août 2004,

nommé 2004-07. La colonne dwsru - Q donne Ia température minimale, relative au point de

congélation, des NSTM identifiés par Jackson et coll. (2010) dans Ie centre du bassin canadien.

Pour fin de comparaison, le point de congélation à 30 m, pour une salinité de 30 est de T" x
-I,7'C'

cemment élucidé la question de ces maxima. Leurs analyses expliquent ces structures

par I'halocline saisonnière qui se forme dans les zones d'eau libre, entre Ia mi-juin et

Ia mi-juillet. La chaleur emmagasinée par l'océan tôt en saison serait progressivement

isolée de la surface par la création d'une couche de mélange plus froide, produite par la

fonte de la glace de mer. Cette couche préviendrait l'érosion du maximum et maintien-

drait I'intégrité de sa structure jusqu'au début de la saison hivernale, date à laquelle

débutent I'englacement et, par le fait même, I'apparition en surface d'une convection.

La stratification de l'halocline est importante comme elle peut à terme freiner le mé-

lange et permettre la survie de l'intrusion tout au long de I'hiver. Jackson et coll. (2010)

nomment lang] Near-Surface Temperature Marimum (ou NSTM) cette classe particulière

d'intrusions.

Propri,étés des NSTII Ces NSTM se logent dans l'halocline supérieure, entre 25 et 35

m (Jackson et co11.,2010). Cette position verticale tend toutefois à augmenter au fil des

saisons, particulièrement lorsque ces dernières se déplacent dans les limites de la gyre de

Beaufort, où I'efl'et du pompage d'Ekman provoque un approfondissement notable des

couches superficielles de la colonne d'eau 6 (Yang, 2006). C'est d'ailleurs à I'intérieur de

ces limites que sont habituellement observées les structures persistantes, qui survivent

à la convection hivernale. Le mécanisme de formation et d'évolution de ces NSTM a été

6. D'autres mécanismes, tels I'advection latérale des eaux denses et le mélange de surface, peuvent

également expliquer l'approfondissement progressif de ces intrusions (Steele et co11.,2077).



en grande partie confilmé par les travaux de Steele et coll. (2011). Leurs simulations

numériques illustrent bien I'apparition d'un maximum local de température similaire à

celui décrit par Jackson et coll. (2010) et le rôle capital de la radiation solaire. Bien que

leurs résultats corroborent I'origine printanière des NSTM, ils n'excluent pas 1'éventualité

d'une origine automnale. Il s'agirait alors des intrusions créées par le refroidissement de

la couche de surface dans les zones d'eau libre du bassin canadien suite à la chute des

températures atmosphériques.

Méthode d'identification : sTl{ ou NSTI{ L'utilisation du terme NSTM présuppose

donc que les intrusions de surface sont stricternent attribuables au réchauffement solaire.

Cette hypothèse n'est pas posée dans Ie présent document comme Ia dynamique frontale

peut également jouer un rôle dans la formation de ces anomalies. Sauf exception, les

intrusions de surface observées seront donc nommées langl surface Temperature Mari-

mum (ot sTM) pour bien marquer ce fait. L'appellation NSTM est réservée aux structures

qui présentent tous les aspects des intrusions décrites par Jackson et coll. (2011).

Sont donc considérées comme des intrusions de surface toute anomalie qui présente une

salinité ,9 < 317, ainsi qu'une température qui excède de 0,2oC le point de congélation et

de 0,1oC le minimum de température de la couche subjacente (Jackson et co|\.,2010).

Comme pour les ACVJ, ces anomalies doivent également produire un maximum clairement

identifiable dans le diagramme 9-S (cf. fig.3.2(b)). Les caractéristiques physiques des

sTM recensés entre 2004 et 2007 sont listées dans Ie tableau 3 2.

Observations des sTM. 2004-2007

Proprî,étés des sTM Fait remarquable, la profondeur des intrusions de surface se

maintient aux alentours de 30 m en 2004, bien que cette année d'échantillonnage re-

présente les conditions printanières du golfe. Par conséquent, les données analysées ne

semblent pas illustrer la formation potentielle d'un maximum de température assimi-

lable aux NSTM, du moins durant le mois de juin 2004, à I'est du 140"0. Les quelques

7. Pour les différencier des ACVJ.
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FICuRn 3.5 - Distribution des intrusions de surface dans Ie dômaine durant les legs CASES
040410405. Les cercles aux bordures roses indiquent la position des stations exemptes de
structure intrusive de surface.

stations dotées d'un sTM sont dépourvues d'halocline estivale, Ie point d'inflexion de

la stratiflcation 8 étant situé sous le maximum, à 42,5 (15,9 et 51,3) m. Ce point cor-

respond à l'halocline hivernale, une structure rémanente, représentative des conditions

de surface qui ont prédominé durant I'hiver et qui sépare les eaux pacifiques estivales

des eaux superficielles. Selon les données compilées, les sTM se logent à - 15 m de la

base d'une couche mélangée de 10,0 m d'épaisseur (2,8 et 21,8 m selon les 2,5 et 97,5

centiles) e, ce qui en fait des structures récentes, nouvellement formées. Il faut attendre

le début de la saison estivale pour voir apparaître un signal clair de NSTM dans la région

(voir tab. 3.2, ligne 2004-07). Entre les mois de juillet et août, période non couverte par

l'étude des fronts (CASES-0405), les intrusions de surface se situent à 17,3 (6,0 ; 35,7) m,

soit au-dessous de l'halocline estivale en formation qui produit un maximum de stratifi-

8. La profondeur à laquelle la fréquence de Brunt-Vâisâlâ est maximale (Jackson et coll.,2010).
L L'épaisseur de Ia couche mélangée correspond à la profondeur minimale obtenue soit O de la

méthode de seuillage, qui consiste à déterminer la profondeur à laquelle Ia densité atteint p",.r* 0,04
kg --3, avec psurr, Ia densité mesurée en surface; soit O de la méthode de Holte & Talley (2009), qui
consiste à trouver le point d'intersection entre la droite tracée le long de ia couche de densité uniforme
en surface et la droite tracée en suivant la oente de la pvcnociine.
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cation à 2,6 (0,0 ; 26,6) m. Durant cette période) aucune couche homogène bien définie

n'est observée en surface :l 'épaisseur estimée de la ML n'atteint q:ue2,4 (1,0; 7,0) m et

une très forte stratification contrôle les premiers mètres de la colonne d'eau. Ce profil

témoigne des conditions changeantes du début de la saison estivale, lesquelles font suite

à la fonte de Ia glace de mer et à I'apport des eaux du Mackenzie (Lansard et coll.,

2012) qui modifient la salinité en surface, ainsi qu'au réchauffement printanier. La tem-

pérature des sTM atteint en outre 1,1 (-0,8; 3,8)"C en juillet comparativement à -0,8

( -1 ,2 ;  0 ,1 ) "C en  ju in .

De 2005 à 2007,Ies structures intrusives observées à o0 24,3-24'6 kg m-3 se logent

sous une halocl ine est ivale si tuée respect ivement à 17,0 (12,4;22,0) m,17,0 (8,3; 28'5)

m et 35,0 (11,0; 75,0) m. Ces structures possèdent donc les qualités des NSTM, mais

ne résultent pas nécessairement du processus décrit par Jackson et coll. (2011) (c.-à-d.

isolation de ]a chaleur accumulée en surface par la création d'une couche de mélange

plus froide, produite par Ia fonte de la glace de mer). La profondeur du maximum local

est hautement variable, particulièrement en2007, année de f importante remontée d'eau

(entre 16-65 m;tab.3.2). L'évolution interannuelle de la température et de la salinité

entre 2005 et 2007 ne suit d'ailleurs pas la tendance observée par Jackson et coll. (2011)

dans le centre du bassin canadien (cf. 0wsru dans le tab.3.2).

Di,stri,bution spatiale En 2004, les intrusions se concentrent quasi exclusivement le

long du transect est-ouest qui traverse le golfe d'Amundse" (fig 3.5). L'échantillonnage

ne permet malheureusement pas de déterminer l'étendue réelle de ces structures plus

au nord, le long des côtes de l'île de Banks. Ces dernières semblent néanmoins éparses

et peu représentatives des conditions physiques générales du domaine' L'absence de

sTM dans I'environnement du cap Bathurst est néanmoins récurrente dans les données

analysées entre 2004 et 2007 et pourrait être liée à la spécificité dynamique de I'endroit.

Les remontées d'eau, qui y sont fréquentes, peuvent générer un mélange qui touche

tout particulièrement les couches superficielles de la colonne d'eau, ce qui uniformise la

stratification et, par Ià même, lisse les anomalies.
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3.2 Évènement de fronts, CASES 2OO4

Entre Ie début juin et la mi-juillet 2004, la glace de mer libère progressivement les

eaux du golfe d'Amundsen. Le pourcentage des eaux couvertes à I'intérieur du domaine

passe alors de 50% à moins de 5% (Forest et co|\.,2008). C'est durant cette période que

s'ouvre Ia polynie du cap Bathurst grâce au pont de glace qui retient le pack dans I'est du

golfe, entre les côtes continentales et I'île Victoria (fig. 3.6). Ce pont forme une arche bien

définie qui relie la pointe sud de I'île cle Banks à l'extrémité nord du cap Parry. Il se main-

tient jusqu'ar 25-28 juin, date à laquelle des lignes de cisaillement commencent à appa-

raître à la lisière des glaces sur les images collectées par l'instrument satellitaire MODIS

(tr t tp:  / /earthd.ata.nasa.gov/data/near-real-- t ine-data/rapid-response) .

Cette section retrace l'évènement de remontée à l'origine du front du printemps 2004.

Ttès peu de données de courants sont disponibles pour décrire avec précision la mani-

festation physique qui naît de cet évènement, alors que Ie navire sillonnait les eaux du

golfe d'Amundsen et de la mer de Beaufort. Conséquemment, cette section se limite à

retracer les grandes lignes du front par I'intermédiaire des données acquises en mer, Iors

de Ia campagne CASES-O40410405 (du 4 au 30 juin), et des quelques images satellitaires

jugées pertinentes. Les paragraphes qui suivent ne dressent donc qu'un bref survol des

t \

, \ l' ! $

FIcuRp 3.6 - Image M0DIS du 20 mai (image de gauche) et du 9 juin (image de droite) 2004.

Le trait noir, discontinu localise le pont de glace sur I'image de gauche.
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détails de la remontée d'eau, ainsi que de la dynamique océanographique de grande

échelle observée en surface (description synoptique) et sous les premiers mètres de Ia

colonne d'eau (dynamique de subsurface) durant le mois de juin 2004.

3.2.I La remontée du printemps 2OO4

Les épisod,es de aents Au début de Ia saison printanière, deux épisodes de vents

vont rapidement dégager les eaux du golfe d'Amundsen et libérer Ie sud de I'embou-

chure cle I'emprise des glaces. Le premier débute à la fin mai et génère des vents de 4,1

(1,2;6,4) m s-1 de I'est-sud-est (94"). Il s',agit de l'évènement mentionné à la section

précédente, lequel est responsable du relèvement des isopycnes à la station fixe (cf. fig.

3.a). Le second survient quelques jours plus tard, au début du mois de juin, et donne

FICUnp 3.7 - Courants moyens enregistrés entre 0 et 30 m aux stations de mouillages entre

Ie 25 mai et Ie 6 juin 2004. Les points rouges indiquent Ia position des stations, Ies vecteurs, Ia

moyenne, et les ellipses centrées à leur tête, Ia déviation standard des courants par rapport à

cette moyenne. Le vecteur noir et son ellipse visibles dans Ie coin supérieur gauche de la carte

indiquent la moyenne et la déviation standard des vents pour cette période selon les données

NCEP-NARR.

90



Chapitre 3. Fronts et mélange dans la mer de Beaufort et 1e golfe d'Amundsen 91

29Ârâi æ/JuE
D.tÊ,2OO4

'I8/hh

v
a

I

Ë0

x

FtcuRp 3.8 - La densité potentielle enregistrée aux mouillages CA19-03 (30 m), cA03-03 (28
m) et CA15-03 (20 m) entre Ie 30 avril et Ie 30 juin 2004. Les droites verticales indiquent le
début (traits pontillés) et Ia fin (traits pleins) des variations de densité liées à Ia remontée.

lieu à des vents de 6,4 (5,3;7,5) m s I (97"). Cette conjoncture permet non seulement

l'ouverture de la polynie, mais également I'apparition d'une remontée d'eau similaire

à celle typiquement observée près du cap Bathurst (Williams & Carmack, 2008). De

fait, les données enregistrées par les courantomètres acoustiques immergés au large des

côtes continentales sont explicites. Entre le 25 mai et le 6 juin, Ies courants moyens

de la couche 0-30 m signalent un fort déplacement orienté vers le nord-ouest au large

de Ia côte est de Ia péninsule (fiS 3.7, mouillage CA06-03 et CA20-03), près de la Ii-

mite du plateau continental où se concentrent habituellement les eaux de remontée

(Williams & Carmack, 2008). PIus au nord, les courants sont négligeables et représen-

tatifs de Ia période de débâcle (15 avril-15 juillet; Barber et coll.2008).

La signature de Ia remontée Les eaux entraînées vers la surface ont d'ailleurs

marqué les séries temporelles de données scalaires enregistrées à la station CA19-03,

mouillée à proximité de la pointe de la péninsule. La densité mesurée par la sonde Alec

fixée à 30 m de profondeur augmente abruptement Ie 25 mai, alors que da passe de 24,6 à

25,9 kg m-3 dans un intervalle de six jours (droites rouges) fig. 3.8) 10. Un saut de densité

10. Les fluctuations observées entre le 10 et le 20 mai sont fort probablement attribuables au passage

d'un tourbillon (Barrette, 2012) ef ne sont, conséquemment, pas associées à la remontée.



similaire, quoique de moindre amplitude, est également noté au mouillage CA03-03 (à

28 m), quelques jours plus tard (droites noires, fig.3.8). Aucun changement significatif

ne modifie toutefois les séries de données mesurées au-delà du talus continental' à la

station CA15-03 (à 20 m; fig. 3.8). L'influence de la remontée semble donc se borner

aux eaux contenues dans le plateau du Mackenzie, à I'intérieur des limites de l'isobathe

de 50-200 m.

3.2.2 Le front dans le golfe d'Amundsen

Les opérations en mer ont débuté à I'est du golfe, le 6 juin 2004, soit juste après les

deux épisodes de vents. Le navire s'est alors déplacé d'est en ouest, pour rejoindre I'em-

bouchure à la mi-juin. Les eaux limitrophes au cap n'ont été échantillonnées qu'à Ia fin

juin, alors que le brise-glace s'est progressivement rapproché des côtes continentales. Les

données accumulées durant les legs CASES-040410405 et utilisées pour la description de

l'évènement de front s'échelonnent donc sur trois semaines et témoignent de conditions

changeantes, qui font suite à Ia remontée observée au nord de Ia péninsule. Ces données

sont néanmoins utiles pour la description synoptique de la circulation à I'intérieur du

domaine et l'identification des grandes lignes de front.

Description synoptique

Malgré l'arrivée tardive fu NGCC Amundsen près des côtes du cap Bathurst (mi-juin),

l'échantillonnage révèle une zone nettement plus dense à la pointe de la péninsule, le

Iong du transect 300 qui borde les terres (flg.3.9). La densité décroît rapidement de

part et d'autre de cette zone, atteignant os :24,5 kg *-t au centre de I'embouchurell

et demeurant relativement constante par la suite, jusqu'aux berges de l'île de Banks. À

30 m de profondeur, la signature de la remontée demeure visible et s'étend jusqu'à la

limite de I'isobathe de 200 m. Les eaux qui circulent au centre du golfe présentent quant

11. La station CTD située à proximité du mouillage CA15-03 présente une couche mélangée d'une

profondeur de 35 m, ce qui explique Ie peu de variations notées entre les données enregistrées par la

sonde Alec à 20 m (cf. fig.3.8) et celles interpolées à 5 rn au centre de i'embouchure (cf. fig. 3 9(a)).
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( a )  5 m

132"W lzU-w 124"V'l

(b) 30 m

FtcuRp 3.9 - Distributions horizontales de Ia densité à 5 (a) et 30 m (b) obtenues par

krigeage ordinaire à partir des données CTD de CASES-2004. Seules les données d'interpolation

contenues à I'intérieur d'une erreur d'estimation (ou variance) de 0,15 kg *-3 sont présentées.

à elles une densité sensiblement plus faible que la densité environnante, ce qui crée une

aire b ien c i rconscr i te  de os:24,8kg m-3 au sud de Nelson Headl2 ( f lg .  3.9(b)) .  Au

large de la banquise côtière de cap Parry et le long du pont de glace (-123"0), la

densité se maintient plutôt à 25,8 kg --t.

t
t

12. La pointe sud de l'île de Banks.
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FIcuRn 3.10 - Température de surface moyenne déduite des données satellitaires du 13 juin

2004. Les tons de gris indiquent les températures inférieures au OoC. Les flèches précisent

I'extension de I'aire de remontée sur Ie plateau du Mackenzie (noir) et à I'intérieur du golfe

d'Amundsen, le long du talus continental (en rouge). L'encadré précise lazone de prolongement

de Ia remontée dans Ie golfe, laquelle atteint une distance de 20-30 km.

Deux lignes de fort gradient de densité semblent donc se dessiner : l'une sur le pourtour

du cap Bathurst et la seconde plus à I'est, au large du pont de glace et du cap Parry,

à la limite du pack qui encombre l'est du golfe. Pour préciser ce point, il est utile

de se référer aux images satellitaires enregistrées durant la période d'échantillonnage)

lesquelles donnent une vision d'ensemble de la distribution de la température des eaux

de surface (ci-après nommée SST, [ang] Sea Surface Temperature). La température est

un traceur passif, entraîné par l'écoulement et peut, à ce titre, permettre d'identifier les

grandes structures de la circulation. Ces images ont été générées à I'aide des données

AVHRR (lang) Aduanced Very High Resolution Radiometer) acquises par les satellites

N0AA (irttp : / /ww,a. nsof . cl-ass . noaa. gov) et traitées à I'Institut Maurice-Lamontagne

(Peter Galbraith et Pierre Larouche, comm. pers., 2013)13. L'algorithme utilisé élimine

13. Les données N0AA-AVHRR possèdent une résolution temporelle de une (1) journée et une résolution

spatiale d'environ de 1,1 km au niveau de la surface de la Terre, à Ia verticale du satellite' Dans

lSinfrarouge thermique, Ia résoiution est de 0,12oC.
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FICURB 3.11 - Image MODIS du 12 juin 2004. La flèche rouge suit la ligne de courant à
I'origine des instabilités observées au nord-ouest du cap Bathurst.

les données perturbées par Ia présence de glaces ou de nuages (Gtrlbraith & La,rouche,

2 0 1  1 ) .

Irnages satelli,taires : d,ébut juin La figure 3.10 présente Ia distribution de la

température des eaux de surface en date du 13 juin. Cette dernière donne une idée des

propriétés physiques des eaux au début de la période d'échantillonnage. I1 s'agit de la

première image analysable du domaine d'étude pour I'année 2004 et donc, des premières

données exemptes de glace et de nuage.

Les eaux qui jouxtent les côtes est du cap Bathurst et qui circulent à sa périphérie

possèdent une signature bien caractéristique. Leur température demeure sous le 0oC,

aiors que le reste du domaine montre des signes de réchauffement, particulièrement le

long des berges de l'île de Banks où la SST atteint 3'C. Ces eaux froides dessinent une

aire de remontée typique, avec une extension sur le plateau du Mackenzie et une mince

bande qui se prolonge à l'intérieur du golfe d'Amundsen, le long du talus continental

(voir les flèches de la fig. 3.10). Selon \\ril l iams & Ctrrmack (2008), la distance minimale

du prolongement de la zone de remontée vers I'est est de - 25 km, Iaquelle dépend

strictement de Ia géométrie des côtes. Les données de la figure 3.10 indiquent une

distance de -20-30 km. soit urès de la valeur attendue. C'est à l' intérieur de cette

I . ù
' ' ,  ' ' l  i

r ' ,  À
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Ftcunp 3.I2 - Température de surface moyenne déduite des images satellitaires NOAA-AVHRR

pour les deuxième (15 juin) (a) et troisième (23 juin) (b) semaines du mois de juin 2004. Les

points noirs indiquent Ia position des mouillages, les vecteurs, Ia moyenne hebdomadaire des

courants mesurés entre 0-30 m, et les ellipses centrées à leur tête, leur déviation standard.

CB-l : I 'aire d.e remontée. CB-2:Iazone qui longe I' isobathe de 200 m, au nord du cap. TA: Ie

tourbillon de mésoéchelle anticylonique. PG : la zone marginale de basse température située à

Ia limite du pont de glace et au nord du cap Parry.
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lisière d'eau, au sud de I'isobathe de 200 m) que le courant de surface serait maximal

etle upwelling,le plus intense (Williams & Carmack, 2008). L'image MODIS du 12 juin

indique d'ailleurs que le courant enregistré au mouillage CA06-03 entre le 25 mai et Ie 6

juin est toujours très influent à cette date (cf. fig. 3.7 et fig. 3.11). Une série d'instabilités

peuvent être observées dans Ie prolongement de la ligne de côtes, le long du tracé que

suggère Ie courant mesuré au large des berges. Les larges floes de glace qui circulent

près du cap semblent d'ailleurs contenues à I'extérieur de l'embouchure (cf. fig. 3.11),

à I'extrémité ouest de cette ligne de courant qui disparaît des images satellitaires dès

Ie 17 juin. En somme, la circulation au large de la péninsule semble bien favoriser le

maintien d'une zone d'eau libre dans la portion sud de I'embouchure. La figure 3.10

confirme donc I'avènement d':un upwelling au printemps 2004, mais qu'advient-il par Ia

suite ?

Images satellitaires : d,u 70 au 2l jui.n La figure 3.12 donne un exemple journa-

lier de la SST pour les deuxième (15 juin) et troisième (23 juin) semaines de juin, durant

lesquelles la quasi-totalité des données de profilage a été obtenue (exception faite des

stations situées à l'extérieur du golfe, CASES-0405). Les courants enregistrés aux diffê

rents mouillages ont été superposés aux fins de comparaison (moyenne hebdomadaire).

Durant cette période, la température des eaux de surface s'est rapidement réchauffée le

long de l'île de Banks, ainsi qu'au large de la banquise côtière de la baie de Franklin qui

sépare le cap Bathurst du cap Parry (fig. 3.12). Ce réchauffement se limite donc aux

eaux contenues à l'est du 127"0 et ne touche pas I'aire de remontée du cap Bathurst,

située au sud de I'isobathe de 50 m (zone CB-1, fig. 3.12). La propagation de Ia chaleur

dans le tiers inférieur de I'embouchure semble plutôt contrôlée par Ia circulation qui naît

dt upwelling, les eaux de 0 > 2oC étant, pour I'essentiel, repoussées le long de I'isobathe

de 200 m (zone CB-2, hg. 3.12). Ces eaux sont probablement advectées depuis la côte

est du cap (mouillage CA06-03), puis repoussées vers le nord en suivant la direction

dictée par l'écoulement qui s'installe sur le pourtour de la péninsule. IJn fort gradient

de température délimite en ce point les eaux I > 2"C transportées depuis le sud des

eaux d < 1'C qui bordent le pack mobile, près de I'isobathe de 200 m (c.-à-d. Ia zone

située au nord de CB-2 sur la fig. 3.t2(b)).



Parallèlement, Ies données suggèrent la formation d'une circulation anticyclonique de

large envergure au sud-ouest de Nelson Head, près de Ia zone de faible densité observée

dans la distribution de o6 à 30 m (cf. fig. 3.9(b) et zone TA, fig. 3.12). Ce tourbillon est

déterminant pour la région comme il permet de redistribuer la chaleur accumulée Ie long

des frontières nord et sud du golfe. Son diamètre atteint æ 40 km entre le 10 et le 16 juin,

au moment où son centre se compose principalement d'eaux froides, bien diflérentiables

(fig.3.12(a)). Par Ia suite (fig.3.t2(b)), cette singularité s'estompe et il devient difficile

de circonscrire la boucle de circulation horaire. La circulation observée dans la portion

nord de I'embouchure, obstruée par les glaces, semble néanmoins corrélée avec le sens

de l'écoulement dicté par cette boucle (mouillages CA15-03 et CA16-03, fig.3'12(a)). Un

mélange a par ailleurs eu cours en périphérie du tourbillon, passé la mi-juin.

Enfin, une zone marginale de basse température se forme à l'est du domaine' à la

marge du pont de glace (zone PG, fig.3.12). Cette zone se précise dès la mi-juin, suite à

I'advection vers le sud des eaux chaudes accumulées le long des berges de I'île de Banks.

Elle s'étend alors jusqu'à Ia limite de I'isobathe de 200 m) au nord du cap Parry, et crée

une nette démarcation dans Ia distribution de la SST (zone PG, fig' 3.tZ(b)).

Les lignes de front

La température des eaux de surface présente plusieurs singularités qui laissent croire

qu'un front s'est bel et bien formé suite à la remontée du début juin 2004 : une aire

de remontée, dont I'influence s'étend jusqu'à I'isobathe de 200 m (zone CB-l et CB-2) ;

un tourbillon de mésoéchelle anticyclonique (zone TA); et une zone marginale de basse

température située au nord du cap Parry, tout près du pont de glace (zone PG; fig'

3.12(b)). Ces trois zones clés précisent I'origine des variations de densité observées dans

les distributions spatiales à 5 et 30 m (données CTD, fig.3.9). Les grands traits de la

circulation qui s'installe dans les eaux du golfe suite au upwelling peuvent donc être en

partie déduits de ces données. Il s'agit en fait de considérer la circulation géostrophique

comme représentative de l'évènement de front, ce qui présuppose que cette composante

de l'écoulement domine en première approximation (p.ex. Pollard & Regier (1992)).
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FtcuRp 3.13 - Distribution horizontale de la hauteur dynamique à 5 m (krigeage ordinaire) et
schéma du front du printemps 2004. Seules les données d'interpolation contenues à I'intérieur
d'une erreur d'estimation (ou variance) de 0,015 m sont préserrtées. Les flèches transparentes
précisent le sens de I'écoulement, soit cyclonique, en rouge, et anticylonique, en bleu. Le trait
noir, tireté, positionne approximativement Ie pont de glace, alors que les droites rouges, Ies
principales lignes de stations. Les lignes pointillées, rouges localisent quant à elles les lignes
de front, ce qui inclut Ia limite nord de I'aire de remontée.

Cette hypothèse est cohérente avec la description quasi géostrophique discutée au cha-

pitre 1 (cf. sec. 1,.2.7). La rétroaction des champs divergents est donc négligée dans cette

représentation du problème.

Circulation et hauteur d,gnarnique L'écoulement géostrophique déduit de la hau-

teur dynamique calculée à 5 m (par rapport au fond) suggère Ia formation d'une boucle

cyclonique centrée en surface sur Ie transect 300 (fig. 3.13) 14. Cette circulation s'oppose

14. La hauteur dynamique, qui correspond à D: Qf g, avec Ô : -9 I:.'d",le géopotentiel calculé

entre les profondeurs zr et 22, donne une appréciation rapide de la circulation géostrophique selon que
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à un schéma de déplacement horaire dans la moitié nord de l'embouchure, ce qui crée

une zone de confluence au centre du domaine, à proximité de I'isobathe de 200 m. Il

s'agit de la ligne de front du cap Bathurst identifiée sur la figure 3.13.

Plus à I'est, une circulation anticyclonique circonscrit la zone marginale de faible densité

observée au centre du golfe (< 24,4 kg * ', cf. fig. 3.9(b)). Le tourbillon géostrophique

de mésoéchelle est toutefois mal résolu par l'échantillonnage. Le transect est-ouest cozpe

la portion inférieure de cette structure, mais en manque I'essentiel en raison du saut

observé à mi-parcours entre les points d'échantillonnage (ligne 100, cf. fig.3.13)' Cette

disposition des stations explique la perte de concordance géographique observée entre

la position du maximum de hauteur dynamique à 5 - (fig 3.i3) et la localisation

de la gyre sur les images satellitaires (fig.3.12(a)). Une seconde zone de confluence

apparaît dans cette portion du domaine, entre I'anticyclone et la banquise côtière, où

le déplacement des masses d'eau s'oppose au sens de la circulation noté au centre du

golfe (c.-à-d. une circulation cyclonique). Cette zone correspond à la ligne de front du

cap Parry spécifiée sur Ia figure 3.13.

Frontogénèse ? L'échantillonnage des eaux du golfe s'est principalement déroulé

entre le 6 et le 22 jûn 2004. Les images AVHRR indiquent que les structures du front se

sont considérablement modifiées durant cette période et illustrent en fait deux phases

bien distinctes de la dynamique qui a contrôlé l'écoulement. Ces phases peuvent être

associées à la période de formation (10-16 juin, fig.3.12(a)) et d'évolution du front

(17-24juin, fig.3.12(b)). Les stations incluses dans la portion nord-est du domaine,

échantillonnées entre le 10-16 juin, sont conséquemment représentatives de la première

de ces périodes (c.-à-d. la ligne 100 et le nord de la ligne 400), alors que les stations

incluses dans la portion sud-ouest, échantillonnées entre \e 77-24 juin, de la seconde

(c.-à-d. le sud de la ligne 400 et les lignes 300; fig. 3.13). Rien n'indique toutefois qu'une

circulation frontale caractéristique d'une frontogénèse est toujours active à Ia mi-juin.

Sur ce point, les structures intrusives observées à Ia croisée des deux grandes lignes

de stations qui coupent le golfe peuvent apporter quelques éléments de réponse (cf.

relation permise par l'équilibre hydrostatique, dp' f ps : -gd'z : dQ.
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FtCuRp 3.L4 - Distributions horizontales de la température potentielle à 5 (a) et 25 m (b)

obtenues par krigeage ordinaire pour les données de CASES-0404. Seules Ies données d'interpo-

Iation contenues à I'intérieur d'une erreur d'estimation (variance) de 0,5oC (à 5 m) et 0,1oC

(à 30 m) sont présentées. Les traits noirs correspondent aux isolignes de densité de 24,8 et

25,4kg m-3 des distributions de Ia figure 3.9.
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FICuRp 3.15 - Température de surface déduite des images satellitaires NOAA-AVHRR pour Ia

dernière semaine du mois de juin 2004 (28 juin). Les points noirs indiquent la position des

mouillages, Ies vecteurs, Ia moyenne hebdomadaire des courants rnesurés entre 0-30 m, et les

ellipses centrées à leur tête, Ieur déviation standard.

frg. 3.5). La figure 3.14 présente la position des isothermes à 5 et 25 m ainsi que la

position des isopycnes de 24,8 et25,4 kg *-t, densités choisies pour localiser la limite

approximative de la ligne de front du cap Bathurst selon la distribution spatiale de la

figure 3.9. Comme mentionné précédemment, les eaux chaudes qui circulent au large de

Ia péninsule proviennent vraisemblablement des eaux advectées depuis la côte est du

cap, où un fort courant orienté vers le nord-ouest force le déplacement (cf. fig.3.12(b)).

La circulation cyclonique qui se dessine entre I'isobathe de 50-200 m favorise par la suite

une dispersion de la chaleur dans la moitié inférieure de I'embouchure. Entre 5 et 25 m,

la limite sud de ces eaux se déplace progressivement vers le nord-est, en suivant la tête

du front (oe:24,8-25,4kgm-3, fig.3.14). Ces dernières semblent donc plonger sous la

surface, au nord de I'isobathe de 200 m, à l'endroit même où une zone de forte variation

de température est observée sur i'image satellitaire du 17-24 juin (la zone au nord de

CB-2, cl. fig. 3.fZ(b)). Ce transport, qui prend racine du côté dense du front, le long de

la pycnocline qui affi.eure Ia surface, donne naissance aux sTM documentés à la section

3.1 (profondeur de 26,4 m, oe : 24,7 kg tn-t et 0 ) -1'C). Les intrusions de surface
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observées en2004, à la croisée des transects est-ouest et nord-sud, résultent donc d'une

dynamique frontale et ne peuvent à ce titre être associées aux NSTM. Cet exemple tend

à démontrer que le front est toujours actif au moment de I'échantillonnage de la ligne

400 (nord-sud). Cette question sera plus largement débattue dans la prochaine section,

consacrée à la dynamique de subsurface.

La fin de l'épisode Visiblement, le Ieg CASES-040410405 s'est déroulé dans des condi-

tions très variables, dictées par le cycle de formation et de destruction du front. Il est

important de rappeler que ce type de manifestation océanographique est éphémère et

souvent sujet à des instabilités qui causent à terme sa disparition, laquelle peut survenir

en I'espace de quelques jours seulement (Lévy et coll.,2012). Le front du printemps 2004

n'a d'ailleurs pas subsisté dans sa forme originelle passé le 23 juin, ce qui lui confère un

cycle de vie d'environ deux à trois semaines. L'image satellitaire du 28 juin (dernière

semaine du mois) signale la cessation du tourbillon de mésoéchelle et une diminution

appréciable de la température moyenne, indice qu'un mélange non équivoque a forte-

ment lissé les propriétés de surface (fig. 3.15). Des filaments froids en possible phase

d'intensification peuvent également être identifiés (à la périphérie de I'aire de remontée;

McWilliams et coll. 2009a), ainsi que quelques structures chaudes de submésoéchelles

dont la dimension est similaire à celle du rayon interne de Rossby (- 10 km;fig. 3.16).

L'allure générale des courants mesurés entre 0-30 m est, par ailleurs, considérablement

modifiée durant la dernière semaine de juin, notamment le long des côtes du cap, où

Ia circulation liée au upwelling disparaît (mouillage CA06-03, fig. 3.15). Les principales

structures du front, qui sont toujours visibles sur les données satellitaires du 23 juin,

subissent donc une altération rapide et intense dans les derniers jours du mois (entre le

23 et le 28 juin,  f ig.  3.16).

Ce patron suggère une décroissance frontale provoquée par une instab ilité barocline

de type lang] Mired Lager Instabilitg, une instabilité reconnue pour accélérer la restra-

tification des couches de surface débutée par la frontogénèse (Boccaletti et coll. 2007;

voir la sec. 1.2). Cette dernière court-circuite I'effet de rétroaction qui permet norma-

lement au front de perdurer. Les structures qui en résultent soutirent leur énergie de

l'énergie potentielle contenue dans la stratification et sont généralement confinées près
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FtcuRp 3.16 - Température de surface déduite des images satellitaires durant la phase de décroissance du front (entre Ie 23 et le 28
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de la surface (Capet et coll.,2008b). Le mélange vertical est également un facteur dé-

terminant à ce stade avancé du front, puisqu'il agit de pair avec les instabilités frontales

(Capet et coll.,200Bc). Il est à noter que les quelques stations échantillonnées à I'ex-

térieur du golfe d'Amundsen I'ont été durant cette phase de décroissance (25 juin-1

juillet), alors que les glaces ont libéré le nord de I'embouchure. Selon les images MODIS,

le pont de glace a cédé dans le courant de la première semaine de juillet. L'ouverture

de la polynie du cap Bathurst coTncide donc avec I'évènement de front.

3.2.3 La dynamique de subsurface

Pour comprendre la dynamique qui s'est installée dans le golfe au mois de juin 2004, il

est utile de se référer aux lignes de stations échantillonnées lors des opérations en mer.

Ces dernières offrent une vue verticale du front, Iaquelle permet de juger de I'intensité

de la circulation qui naît des structures observées en surface, sur les images satellitaires.

Pour ce faire, les deux grandes lignes de front identifiées à Ia section précédente seront

traitées séparément (c.-à-d. les lignes de front du cap Bathurst et du cap Parry).

La ligne de front du cap Bathurst

Les détails du processus d'entraînement à la limite du front du cap Bathurst peuvent

en partie être déduits des séries de stations réalisées durant le mois de juin. Quelques

lignes de hautes résolutions sont accessibles grâce aux données acquises par le MVP

(Mouing Vessel Profi,ler), soit Ia ligne M100, qui traverse le front du sud au nord, entre

les isobathes de 50 et 200 m (en suivant le transect CTD 400); et Ia ligne M300, qui coupe

le front d'ouest en est, au large de la pointe du cap Bathurst. Ces lignes complètent

I'information autrement obtenue des stations CTD. Elles ont été réalisées entre le 18 et

le 20 juin (deuxième semaine du mois, cf. fig. 3.12(b)).

Au large d,u cap : données I,IVP La ligne M300 précise l'intensité du front au-dessus

du plateau continental, à Ia pointe du cap Bathurst (fig. 3.17). Entre les stations M325



et M341, l'isopycne de 25,6 kg --t affieure Ia surface, puis plonge selon une pente de 2,0

x10-3 m km-l sous la couche mélangée, où se dessine une ligne de front très nette (au

nord de la station M338). Ce déplacement donne naissance à une intrusion de surface

de 4,6 km de Iargeur à 25 m qui traverse les isolignes de densité, passant de os : 25,3

kg --t à la station lq.3f,2 @ - 1,1"C) à25,9 kg *-t à la station M325 (0 - -0,9"C;fig.

3.18). Ce filament d'eau chaude gagne en salinité avec la profondeur, ce qui contrevient

au transport double-diffusif, Ie mécanisme communément invoqué pour expliquer I'en-

traînement interisopycnal des anomalies de température (p.ex. May & Kelley 2001)' n

demeure toutefois compensé en densité (c.-à-d. aucune inversion de densité visible à la

profondeur de I'intrusion), d'où une possible origine frontale.

2 0 3 0 û 5 0
distance(km)

FtcuRp 3.I7 - La distribution verticale de Ia température potentielle obtenue par interpo-

Iation cubique Ie long de Ia ligne M300 (de I'ouest vers I'est). Les traits noirs indiquent les

isolignes de densité de 24,8,25,6,26,0 et 26,2 kg *-3 ; les lignes pointillées, Ia localisation des

stations MVP le long du transect; les triangles, Ia position des stations dont le nom est précisé;

et la droite rouge, Ia pente d'amplitude f lN (en considérant Ia densité observée au centre de

I'intrusion, à 15 m). La distance précise Ie nombre de kilomètres parcourus depuis Ia station

la plus à I'ouest, soit Ia station M351. L'image satellitaire de Ia SST du 17 juin est annexée à

eauche.
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Chapitre 3. Fronts et mélange dans la mer de Beaufort et le golfe d'Amundsen 707

FIcuRp 3.18 - Profil vertical de la température potentielle aux stations M325 à M332, le long
de Ia ligne M300. Un incrément de 2"C sépare chacun des profils, Ies lignes pointillées indiquant
la position Ie long de l'axe r de I'ordonnée des profils incrélnentés. À chacune des statiorrs,
la profondeur du maximum local de température est indiqué par un point rouge avec, à sa
droite (de haut en bas), sa température, sa densité et sa salinité.

La circulation de subsurface qui naît à la tête d'un front agit de manière à préserver

l'équilibre géostrophique. Ce faisant, seuls les traceurs passifs, / 
15, sont substantiel-

lement brassés le Iong de la trajectoire des particules fluides déplacées par l'écoule-

ment. Les filaments sont donc générés par le champ de déformation de grande échelle

(c.-à-d. Ia confluence), puis inclinés sous I'action du cisaillement vertical des vitesses

qui se développent aux abords de la ligne de front (Smith & Ferrari, 2009). Selon

Havnes & Anglade (1997), l'évolution de ces structures est à la fois contrôlée par la

contrainte horizontale, le cisaillement vertical et la diffusion turbulente. En situation sta-

tionnaire, le ratio d'échelle horizontale (L) lverticale(D) des intrusions est donc constant

et proportionnel au ratio des contraintes (c.-à-d. cisaillement vertical/contrainte hori-

zontale). Pour un écoulement géostrophique turbulent, ce ratio est centré autour de

" 
: N I f et une cascade de variance Q'2 est observée dans les trois dimensions de I'es-

pace (Smith & Ferrari, 2009). Les filaments communément observés sont conséquem-

ment plus minces que larges (D : L(f lN)) et soumis à une cascade de variance qui

perdure tant que l'épaisseur de ces anomalies demeure supérieure à l'échelle de la tur-

bulence tridimensionnelle. Pour Ia Iigne M300, le ratio a s'élève à 3,7 x 10-3 (selon la

stratification estimée au centre de I'intrusion, à environ 15 m), une pente qui reproduit

bien le parcours de I'intrusion entre les stations M338 à M327 (voir le trait rouge sur la

-

!

15. Essentiellement Ia température dans les eaux arctiques.



0.4
T

o.2 3
I

0 d '
I

-o.2 x

- l
) O

;
t l 6

I

ti

3 X
-0.4

-0.6

{ .8

-1
0

distance(km)

FICuRp 3.19 - Vorticité potentielle d'Ertel (EPV, à gauche) et vorticité isentropique (VI, à

droite) le Iong de la ligne M300. Les isopycnes sont précisées par les traits noirs, de os 24,7 à

26,2kgm-3, avec un incrément de 0,2 kg m-3 à partir de 24,8 kg m-3.

fig.3.17). Le filament plonge donc sous les isopycnes comme attendu en condition de

frontogénèse.

Vorticité d,'Ertel Le profil de la vorticité potentielle d'Ertel (ou EPV, lang] Ertel

Potential Vorticity) calculée à partir des stations de la ligne M300, en ne conservant

qu'une précision spatiale de 5 km, est présenté à la fig. 3.19 (image de gauche). La

vorticité potentielle est une propriété conservée le long de la trajectoire des particules

fluides transportées par l'écoulement (c.-à-d. le long des isopycnes), lorsque ce transport

est adiabatique. Ce principe d.e conservation peut être étudié en considérant la vorticité

potentielle isentropique

EPV : ei"o : N2 g-t (/ + €n - T Fn)
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Chapitre 3. Fronts et mélange dans la mer de Beaufort et le golfe d'Amundsen

avec {n, la vorticité relative géostrophique, et

Fs: N-2l6,"nlaù' + (ounloz)2), (3.2)

le nombre de Froude géostrophique, qui tient compte de la conversion de la vorti-

cité horizontale en vorticité verticale par le cisaillement moyen, ôunf 0z,?unf 0z (aussi

appelé lang] uorter twisting term). L'expression 3.1 présuppose que l'écoulement res-

pecte les approximations hydrostatique et quasi géostrophique. Aux mésoéchelles, le

premier terme du membre de gauche de I'équation 3.1, attribuable à Ia stratification

FIcuRp 3.20 - La distribution verticale de Ia température potentielle obtenue par inter-

polation cubique Ie Iong de la ligne M100 (du sud vers Ie nord). Les traits noirs indiquent

Ies isolignes de densité de 24,8 à26,2 kg *-3, avec un incrément de 0,2 kg *-t; Ies lignes

pointillées, la localisation des stations MVP Ie long du transect; les triangles, Ia position des

stations dont le nom est précisé; et la droite rouge, la pente d'amplitude //N (voir Ie texte

pour les détails). La distance réfère au nombre de kilomètres parcourus depuis la station Ia

plus au sud, soit Ia station M14.
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FrcuRp 3.2I - Vorticité potentielle d'Ertel (EPV, à gauche) et vorticité isentropique (VI, à

droite) le long de la ligne M100. Les isopycnes sont précisées par les traits noirs, de 24,6 à 24,8

kg *-3, avec un incrément de 0,1 kg m-3, et de24,8 à26,2kg m-3, avec un incrément de 0,2
r - ?
K g m  - .

de la colonne d'eau, domine et I'EPV se résume à la vorticité potentielle de Sverdup'

qs: N2g-1l (Woods, 1985). Aux submésoéchelles, cette simplification n'est plus va-

lide et le deuxième et troisième termes de q,.o doivent être considérés. Ces termes ont

été estimés par la vorticité isentropique (ci-après nommée VI), obtenue en calculant la

vorticité relative le long des isopycnes (Pollard & Regier, 7992),

vr :€s -  f  Fn:  (uro -æ) lr:-"", ' (3.3)

Pour un front orienté Ie long de l'axe y, il est supposé qlue )unfôr à )unl)y. Fn

est intégré à même la description de la VI et n'est donc pas calculé explicitement. Ce

d.ernier devient important près de la tête du front, le long des isopycnes qui affieurent

la surface, c.-à-d. où le gradient de densité horizontal est maximal. En dehors de cette

zone, il n'influence pas significativement I'EPV et peut, en première approximation, être

négligé.

-100
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L'advection de la vorticité sous la surface est bien visible dans les premiers 20 km du

profil, le Iong des isopycnes de 25,0 à 25,6 kg --t, soit jusqu'à la base de la pycnocline

(flg. 3.19). Ce maximum est essentiellement attribuable à la forte stratification observée

du côté cyclonique du front. Un second maximum de vorticité est également identifiable

au centre du transect, entre les stations M275 et M265, où les isopycnes 24,8 à 25,2 kg

m 3 se resserrent. Il s'agit vraisemblablement de la vorticité transportée sous la surface

depuis une zone située au sud de Ia ligne de stations, plus près des côtes de la péninsule.

Le maximum coïncide avec une zone de vorticité relative positive opposée à une zone

de vorticité relative négative qui provoque une diminution de I'EPV de 8 à 4 x 10-e m-l

s-1 (entre les stations M285 et 14275; fig. 3.19). Cette inversion de la vorticité de l'écou-

Iement à Ia limite de l'isobathe de 100-150 m laisse supposer I'existence d'un ([ang]

downflow) méandre qui coupe la ligne M300 et entraîne un redressement de l'isoligne de

24,8 kg m-3 vers la surface. Le courant à la limite du front serait donc instable, une

instabilité possiblement générée par le cisaillement horizontal ou vertical des champs

de vitesses non divergents (géostrophiques) et divergents (agéostrophiques) associés à

la frontogénèse. L'image satellitaire de la fin juin laisse d'ailleurs supposer qu'une in-

stabilité (barocline/barotrope) a largement moclifié I'allure du front passé cette période

(f lg.  3.15).

Ces structures scalaires démontrent que la circulation est nettement plus complexe que

ne le suggère la distribution de la hauteur dynamique à 5 m, laquelle voit ses détails

inévitablement lissés par la faible résolution spatiale des données disponibles. Cette

complexité apparaît indirectement dans la ligne M100 (fig. 3.20), qui indique la présence

de méandres mal résolus par l'échantillonnage. Comme discuté précédemment, le front

génère des intrusions de surface compensées en densité qui plongent sous les isopycnes.

La trajectoire de ces eaux > 0'C au large de Ia pointe du cap Bathurst s'avère néan-

moins moins précise que celle observée le long de Ia ligne M300 (cf. fig. 3.17). Entre les

stations M62 et YI77 ,le filament qui s'étend de 20 à 40 m est visiblement coupé par une

veine d'eau plus froide qui perturbe le dessin de I'intrusion Ie long de la pente //.À/.

Cette zone est d'ailleurs associée à un espacement des isopycnes de 25,0 et 25,6 kg

m 3 qui s'oppose à la forte stratification observée au-delà de la stationMTT. La EPV

maximum dans cette portion du profil, entre les stations M83 et M94, est supérieure



au maximum résolu le long de M300, à savoir 10 x10-e m-1 s-l (fig.3.21, image de

gauche). Il s'agit visiblement d'un méandre plus stratifié qui draine les eaux denses

du front sous la couche de surface, générant une zone marginale de vorticité cylonique

positive (fig.3.21, image de droite). La tête du front demeure toutefois au sud de la

ligne M100, ce qui ne permet pas de bien voir la dynamique qui s'installe dans le tiers

inférieur de I'embouchure. I1 est donc intéressant de se référer à la ligne 400, qui débute

quelques kilomètres plus au sud et qui chevauche les stations MVP-100. Cette dernière a

été échantillonnée entre le 72-77 juin, soit quelques jours avant Ia sortie du MVP (18-20

juin).

La li,gne 100 : le méandre Malgré sa plus faible résolution spatiale (- 10 km), le

transect 400 donne une bonne idée de la dynamique frontale à I'origine des méandres.

Contrairement à la ligne M100, ce transect offre une vue transversale de la pente du

front, de l'affieurement frontal des isopycnes au centre du golfe (frg. 3.22). Cette section

chevauche la ligne de MVP entre les stations 402 et 407 (échantillonnnées entre le 75-17

juin).

Au sud de I'isobathe de 50 m, la vorticité d'Ertel est transportée sous la surface par

la circulation agéostrophique (fig.3.23). Cette vorticité ne subit pas de modification

substantielle dans les premiers 25 km16, au nord de la station 400, mais chute brusque-

ment entre les stations 402 et,405 (c.-à-d. dans les premiers 30 km de la ligne M100;

cf. fig. 3.21). IJne vorticité relative négative liée à une faible stratification est observée

dans cette portion du golfe, au niveau de Ia veine d'eau froide (< 0'C; lignes M100, fig.

3.20,et 400, fig. 3.22).La vorticité advectée aux abords de la péninsule, entre 10 et 25

m, se retrouve donc à 40 m de profondeur, plusieurs kilomètres plus loin (station 406;

cf. fig.3.23). La circulation de subsurface dessine un (possible) méandre cyclonique qui

déporte vers I'ouest les eaux denses du front, entre les stations 402 et 407, ce qui permet

aux eaux froides et légères du centre du golfe d'effi.eurer cette portion de I'embouchure

(cf. I'encadré rouge de Ia fig. 3.22).Les intrusions de surface identifiées à -30 m sont

16. La variation de Ia vorticité entre les stations 401 et 402 est davantage attribuable au procédé

d'interpolation qu'à une modulation réelle du signal.
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FtCuRp 3.22 - La distribution verticale de Ia température potentielle obtenue par interpo-

lation cubique Ie long de la ligne 400 (du sud vers le nord). Les traits noirs indiquent les

isolignes de densité de 24,6 à 24,8 kg m-3, avec un incrément de 0,1 kg *-3, et de 24,8 à 26,2

kg --3, avec un incrément de 0,2 kg m-3 ; Ies triangles, Ia position des stations dont Ie nom

est précisé; et Ia droite pointillée, Ia localisation approximative de Ia ligne M100. La distance

réfère au nombre de kilomètres parcourus depuis Ia station la plus au sud, soit Ia station 398.

L'encadré rouge localise le relèvement des isopycnes qu'occasionne I'entrée d'une eau moins

dense.

donc entraînées par cette circulation qui n'est que partiellement représentée dans les

lignes d'échantillonnage. Elles proviennent donc bel et bien des eaux chaudes observées

en surface, au large du cap Bathurst, entre les isobathes de 50-200 m (cf. flg. 3.14).

L'ensemble des profils CTD réalisés à Ia station 406 permettent d'illustrer la modification

des propriétés d-,S que provoque I'apparition du méandre. Comme Ie démontre la figure

3.24, I'intrusion de surface > OoC bien visible aux stations 406-98 17 à 406-97 est drasti-

quement atténuée aux stations 406-96 et 406-103 pourtant situées à moins de 200 m de

o

çbv

17. Le chiffre qui suib le nom de la station réfère au numéro de langl cast .
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FrcuRp 3.23 - Vorticité potentielle d'Ertel (EPv, à gauche) et vorticité isentropique (VI, à

droite) le long de la ligne 400. Les isopycnes sont précisées par Ies traits noirs, de oe : 24,6 à

24,8kgm-3, avec un incrément de 0,1 kg m-3, et de o6 24,8 à26,2kgm-3' avec un incrément

de 0,2 kg m-3. La droite pointillée indique Ia localisation approximative de la Iigne M100.

ces dernières. L'incursion d'eau chaude de 24,8 kg --t ne réapparaît clairement qu'à la

station 406-100, située le long du tracé de la ligne 400. La signature des filaments peut

donc tout à fait s'estomper à I'intérieur de quelques centaines de mètres seulement.

Enfin, il est intéressant de noter qu'un double front se forme de part et d'autre de

la station 400, lequel se traduit par des isopycnes convexes centrées sur la ligne 300,

à la pointe de la péninsule (fig. 3.22, n.b. la ligne 300 débute à la station 400). Ce

patron vertical corrobore I'hypothèse d'une circulation cyclonique générée par I'ajuste-

ment géostrophique des eaux entraînées vers la surface à la fin mai-début juin. De plus,

Ia densité maximale des eaux observées en profondeur, à la station 399 (soit o6 x 26,4

kg --t), est représentative des eaux normalement contenues à 100-110 m au centre du

golfe.
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FtcuRp 3.24 - Profil vertical de la température potentielle aux lang] casts g6 à 103, station

406. Les flèches noires donnent la distance interstation en kilomètres. Un incrément de 2,5oC

sépare chacun des profi.ls, les lignes verticales pointillées localisant la position Ie long de I'axe r

cle l'ordonnée des profils incrérnentés. À chacurr des cosls, la profondeur du maximum local de

température est indiquée par un point rouge avec, à sa droite (de haut en bas), sa température,

sa densité et sa salinité. L'axe vertical reproduit le profil de densité moyen pour les stations

considérées. La position géographique des stations est précisée par la carte de droite. La grille

pointillée a été tracée avec un pas de 200 m selon I'axe r et de 100 m selon I'axe g.

Les intrusions d'eau paci,fr,que au large du cap Les données exposées dans les

paragraphes qui précèdent retracent I'origine des intrusions de surface observées au

Iarge du cap Bathurst. Mais qu'en est-il des eaux pacifiques estivales?

La présence de ces eaux n'est observée qu'au-delà de la station M80 (ou CTD-407, c.à-d.

au-delà de l'isobathe de 200 m), où elles occupent une couche de densité de 25,I kg rn-:

(frg. 3.25). Les ACW glissent toutefois à une densité de 25,5-25,6 kg m-3 plus au nord,

ce qui est plus représentatif des structures intrusives recensées en 2004 (voir tab. 3.1).

Les ACI,J semblent donc subir une advection agéostrophique à la limite du front qui les

emporte depuis le centre de I'embouchure vers le côté cyclonique du front, en partant

de la base de la pycnocline vers la surface. Cette advection se produit en périphérie du

méandre de la station 406 (cf. fig. 3.13).

1270W
42.23'

00
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FIcuRp 3.25 - Profil vertical de Ia température potentielle aux stations M80 à M83' Iigne M100.

Un incrément de 2oC sépare chacun des profils, les Iignes pointillées localisant Ia position le

Iong de I'axe r de I'ordonnée des profils incrémentés. À chacune des stations, la profondeur

du maximum local de température (sTM ou ACL'I si présents) est indiquée par un point rouge

avec, à sa droite (de haut en bas), sa température' sa densité et sa salinité.

La ligne de front du cap Parry

La présence du pont de glace est importante pour la dynamique océanographique durant

le leg CASES-040410405 (du 4 au 30 juin). Avec l'ouverture de la polynie, ce pont crée

une zone de fonte localisée en bordure du pack immobile qui recouvre les eaux contenues

entre les côtes continentales et l'île Victoria (cf. fig. 2.1.).La température y avoisine le

point de congélation (?" - -1,6"C à ̂ 9:30) et Ia densité en surface se maintient à" os:

24,4kg m-3, soit nettement sous la densité observée au-delà de la couche de mélange

(os:25,0 kg tn-t à 20 m). Cette forte stratification est à première vue typique des

eaux qui circulent au large du cap Parry, où une aire marginale de basse température

peut être identifiée sur les images satellitaires (cf. fig. 3.12(b) , zorre PG). Cette masse

d'eau est d,onc aisément différentiable des eaux autrement transportées depuis le nord,

par Ia large structure tourbillonnaire qui occupe le centre du golfe (fig. 3.26)'

L'anticyclone favorise Ia création d'une ligne de front délimitée au sud par les eaux qui

circulent entre le pont de glace et le cap Parry, où la densité en surface s'élève à 25,2

kg --t (couche de mélange, station 206; cf. fig.3.9(a)). L'intensité de ce front peut

oartiellement être déduite des stations 108 à 112 qui traversent le bord extérieur du

- l  I
255
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FtcuRp 3.26 - Profils de Ia ternpérature (en noir) 9t de Ia salinité (en rouge) à I'est du golfe
d'Amundsen. La position des stations est indiquée sur I'image satellitaire du 13 juin.

tourbillon, à l'est du domaine. Comme le démontre la figure 3.27,\a température de

surface à la lisière des glaces se maintient relativement près du point de congélation

de -1,7oC (station 108). À I'approche de la structure tourbillonnaire, I' isopycne de24,8

kg --t plonge d'environ 30 m (stations 110 à 112), ce qui marque I'entrée dans une

zone de faible densité. La température de surface passe alors de -1,4 (station 108) à

0,0"C (station 111) avant de redescendre à -0,3oC à I'extrémité ouest de cette section

du transect 100 (station 112), tout près de la masse d'eau froide détectée sur les images

satellitaires (zone TA, cf. fig. 3.t2(a)). Cette variation témoigne à la fois de la circula-

tion anticyclonique, qui entraîne vers le sud les eaux chaudes contenues près de l'île de

Banks, et du mélange, qui lisse les propriétés en périphérie du tourbillon.

Subduction et rninî,rnun'L de température La distribution verticale de la tempé-

rature le long de la ligne 100 révèle une singularité importante de la stratification au

printemps 2004 : le minimum de température entre 24,7 et 24,9 kg m-3. Cette eau

proche du point de congélation provient d'une couche de mélange hivernale toujours en

contact avec de la glace de mer. C'est du moins ce que laisse supposer la concentra-

tion en oxygène dissous des eaux échantillonnées à 20 m de profondeur, au niveau du

minimum de la station 111, laquelle s'élève à plus de 380 pmol l-l (99,3% saturation

en oxygène dissous). Seuls les huit premiers mètres de la station 108 présentent une
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concentration similaire, dans I'intervalle des concentrations observées en présence d'une

production primaire sous-glace (p.ex. Lansard et coll.2012; Sherr & Sherr 2003).

Il semblerait donc qu'un processus de subduction identique à celui décrit par Spall

(1995) soit responsable de I'entraînement de cette masse froide et relativement dense

sous le tourbillon de mésoéchelle. Ce type de subduction est en fait lié à I'entraînement

sous la surface des eaux contenues dans la ML par la circulation agéostrophique secon-

daire qui naît à la limite d'un front (c.-à-d. suite à une frontogénèse). Ce processus

génère une masse d'eau de faible stratification associée à une anomalie de vorticité re-

lative, laquelle forme un tourbillon. Cette circulation horizontale se développe à mesure

que le bulbe d'eau est transporté sous la surface et répond au principe de conserva-

20 40
distance (km)

FICuRp 3.27 - La distribution verticale de la température potentielle obtenue par krigeage

ordinaire le long de Ia section est de ligne 100 (de I'ouest vers I'est). Les traits noirs indiquent

les isolignes de densité de 24,6 à 24,8 kg --3, avec un incrément de 0,1 kg m-3, et de 24,8 à

26,2kgm-3, avec un incrément de 0,2 kg m-3; et les triangles, la position des stations dont le

nom est précisé. La distance réfère au nombre de kilomètres parcourus depuis Ia station Ia plus

à I'ouest, soit la station 112. L'image satellitaire du , durant laquelle ont été échantillonnées

Ies stations 108-112, est anrtexée à gauche pour fin de référence.
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FtCURp 3.28 - Profil vertical de la température potentielle enregistrée par Ie SCAMP à 750 m

de la station 108 (station 5108-1 ;123,2oO,70,6oN) et aux abords du pont de glace, 15 km plus

Ioin (5108-2 ; I22,8"O,70,6'N). À ces stations, la profondeur du minimum de température est

indiquée par un point rouge avec, à sa droite (de haut en bas), sa température, sa densité et sa

salinité. Un incrément de 1oC sépare les deux profils, Ia ligne pointillée localisant la position

le long de I'axe r de I'ordonnée du second profil.

tion de Ia vorticité potentielle Ie long des isopycnes. Cet ajustement est imposé par la

variation de l'épaisseur de la couche dans laquelle se propage I'anomalie.

Dans le cas présent, Ia subduction débute apparemment à I'est de la ligne 100, à la marge

de l'arche de glace. La faible résolution de ce transect (- 19 km) ne permet toutefois pas

d'observer une signature en vorticité qui concorde avec ce schéma de déplacement, bien

que le dessin des isopycnes tend à supporter l'existence d'une structure anticylonique

peu stratifiée (fi.g.3.27, entre les stations 111 et 112). Cette hypothèse respecte le sens de

rotation que devraient développer les eaux advectées sous Ia surface depuis une couche

mélangée de profondeur hy1 ) h1, où hi quantifie l'épaisseur de Ia couche intermédiaire

où se loge I'anomalie (fig. 3.30).

Sur ce point, le profilage SCAMP réalisé en bordure du pont de glace permet de préciser

les caractéristiques de la couche de mélange qui borde la lisière des glaces, à I'est du

tourbillon. Ces données ont été récoltées le 7 juin 2004, à 750 m de la station 108

(station 5108-1) et à la lisière des glaces, 15 km plus loin (station 5108-2, 3.28). Les
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FrcuRp 3.29 - Température potentielle (à gauche), vorticité potentielle d'Ertel (EPV, au

centre) et vorticité isentropique (VI, à droite) Ie long de la portion nord de Ia ligne 400. Les

isopycnes sont précisées par les traits noirs, de o6 24,6 à24,8 kg --3, avec un incrément de

0,1 kg m-3, et de os 25,0 à26,2kg m-3, avec un incrément de 0,2 kg m-3 .

eaux de surface qui bordent le pack immobile forment une couche homogène dont la

température avoisine le point de congélation (de -1,65"C). Cette couche, d'une épaisseur

de h* = 11 m et d'une densité de 24,7 kg --t, se retrouve à une profondeur de 18 m,

15 kilomètres plus à l'ouest, sous une couche mélangée de = 8 m. Bien que le minimum

de température semble glisser en travers des isopycnes, cette couche demeure comprise

entre les isolignes de 24,7 et 24,9 kg p-: dont l'épaisseur se maintient à h ry 5 m Ie long

de la ligne 100 (excepté dans I'environnement du minimum de température, sous les

stations 7II-11,2; h.g. 3.27). Selon ces données, hs- ) hi, d'où la possible subduction des

eaux de fonte aux abords de la ligne de front du cap Parry, laquelle donnerait naissance

à des tourbillons froids anticycloniques.

Des structures de température similaires ont été observées dans d'autres régions du

golfe, notamment près de l'île de Banks. Cette zone présente d'ailleurs un bel exemple

d'un tourbillon créé par subduction, le minimum de température identifié entre Ies

stations 4tI et 474 étant associé à une anomalie de EPV et à une vorticité relative

: :
Y V
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oq: 24.7 kg rni

oe: 24.9 kg m-l

towbr'llon
anticycloniquc

FIcuRn 3.30 - Représentation schématique du principe de subduction décrit par Spall (1995).

Dans ce cas, la masse d'eau entraînée sous Ia surface par Ia circulation secondaire (flèche rouge)

développe une vorticité relative négative, ce qui génère un tourbillon. Modifié d'après Spall
(  1995).

négative (flg. 3.29). Comme ces stations se situent a priori loin d'une ligne de front, le

bulbe d'eau faiblement stratifié d'environ 10 km de rayon (c.-à-d. de I'ordre du rayon de

déformation interne de Rossby) 18 n'est vraisemblablement pas formé localement, mais

plutôt advecté depuis une zone limitrophe. Puisque ce type de minimum se retrouve

également dans la section ouest de la ligne 100, entre les stations L2I et 123 (- 39

m, non montré), un déplacement est-ouest des tourbillons générés à la lisière du pont

de glace n'est pas exclu. Ce déplacement respecte l'orientation des vitesses enregistrées

dans les Iimites du golfe durant Ia première moitié du mois de juin (moyenne entre

0-30 m, fig. 3.31). Il est intéressant de noter que ces possibles tourbillons s'apparentent

aux structures documentées par Timmermans et coll. (2008) dans Ie centre du bassin

canadien (au-delà de l'isobathe de 3000 m), entre 42 et 69 m de profondeur (d :

-1,5 + 0, 1oC, ,9 : 30,5 + 0,5). Ces derniers expliquent en outre I'existence de ces

structures par Ie front de surface historiquement observé au 80oN et donc, par un

phénomène de subduction similaire à celui observé dans Ie golfe, au printemps 2004.

18. Le diamètre du tourbilion a été estimé à I'aide du modèie de Rankine qui suppose que Ia vitesse
cyclogéostrophique du vortex augmente linéairement de zéro, en son centre, à un maximum égal à la
vitesse géostrophique, sur ses bords. Le diamètre correspond donc à la distance entre le maximum et
le minimum de la vitesse géostrophique azimutale estimée de part et d'autre du centre approximatif
du tourbillon.



FtcuRB 3,31 - Courants moyens enregistrés entre 0 et 30 m aux stations de mouillages entre

Ie 1"'et le 12 juin 2004. Les points rouges indiquent la position des stations, Ies vecteurs, la

moyenne, et les ellipses centrées à leur tête, la déviation standard des courants par rapport

à cette dernière. Le vecteur noir visible dans Ie coin supérieur gauche de Ia carte indique la

vitesse et la direction des vents durant cette période selon les données NCEP-NARR. Les cercles

noirs localisent les minima d.e température documentés au printemps 2004 (et les stations

associées).

3.3 Le mélange aux abords dtun front

Plusieurs évidences empiriques supportent I'hypothèse d'un mélange accru aux abords

d.es fronts océaniques (p.ex. D'Asaro et cott.2011,; Johnston et coll.2011; Nagai et coll.

2012), particulièrement sous la couche de surface où s'amenuisent les sources usuelles

de turbulence (p.ex. vents, flux de surface) . L'importance de ces fronts pourrait donc

être capitale pour le milieu arctique qui affrche un taux de mélange moyen nettement

inférieur à celui communément observé dans les mers du sud (de I'ordre de 10-6 m2 s-1

sous la surface, comparativement à 10-5 - 10-3 m2 s-1 ; Lenn et coll. 2009; Padman

1995;Rainville & Winsor 2008). Comme plusieurs stations de microstructure ont été vi-

sitées au printemps 2004, alors qu'un front modifiait vraisemblablement les conditions

du golfe d'Amundsen, f influence de Ia dynamique de submésoéchelle sur le mélange

r22
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dans l'ouest de l'Arctique canadien a pu être évaluée. Suivant cette idée, les 20 stations

SCAMP échantillonnées durant CASES-2004 ont été analysées de manière à préciser Ia

nature du mélange actif dans la colonne d'eau et son intensité. Ces données ont permis

de caractériser les évènements identifiés dans les premiers 100 m et de confirmer ou

d'infirmer l'existence d'une relation front/mélange. Ces deux points seront traités sé-

parément dans les sections qui suivent (classification, sec. 3.3.1, et lien mélangeffront,

s e c . 3 . 3 . 3 ) .

3.3.1 Classification des évènements

Le qualificatif fai,blement énergétique fréquemment utilisé pour décrire l'océan Arctique

réfère à la forte stabilité et au faible champ d'ondes internes qui caractérisent la por-

tion supérieure de sa colonne d'eau. En plus de limiter la turbulence) ces particulari-

tés exposent les eaux nordiques aux instabilités double-diffusives (Lenn et coll., 2009;

Padman & Dillon, 1991; Sirevaag & Fer, 2012; Sundtjord el co11.,2007) et au mélange

différentiel (Hebert, 1999; N,Ierryfield, 2002) qui modifient les propriétés dynamiques

usuelles du mélange et ses conséquences sur le milieu. Lors de I'analyse des données

collectées au Nord, ces formes de mélange non conventionnelles doivent donc être consi-

dérées, ces dernières étant a priori tout aussi plausibles qu'une turbulence (Kelley, 2001).

La description des évènements de mélange implique conséquemment I'identification des

mécanismes qui le sous-tendent. Pour ce faire, une méthode de classification basée sur

six critères objectifs a été utilisée pour départager la turbulence d'une double-diffusion

ou d'un mélange différentiel, laquelle se base sur Ia signature physique détectable de ces

manifestations. Pour bien comprendre ce qui, dans les faits, les distingue, il importe de

revoir Ia définition de chacune, ce à quoi sont employés les paragraphes qui suivent.

Les différents mécanismes de mélange

La turbulence classique Généralement initiée par le bris des ondes internes, la

turbulence dite classique répond aux principes exposés au chapitre 1 (fig. 3.32(a)). Cette



forme de mélange est associée à une efficacité 1.oo :4le inférieure àll3,laquelle est

inhérente à la dynamique tridimensionnelle de cette manifestation (typiquement | :

0,2,lavaleur canonique) . Ce faisant, la microstructure échantillonnée en zone turbulente

présente un taux de dissipation, r, supérieur au flux de flottabilité (supposé) irréversible

qu'occasionnent les retournements détectés clans le profil de densité (c.-à-d. les patchs).

En condition stationnaire, homogène et isotrope, et en supposant que les gradients

verticaux dominent Ia stratification du milieu, ce flux turbulent peut être estimé de

(3.4)

avec .1y'2 : -glpo(dpldz),Ie carré de Ia fréquence de flottabilité,00f 0z,la stratification

moyenne du milieu, et y6,la diffusion thermique turbulente. La relation 3.4 correspond

au modèle de Osborn-Cox communément employé en océanographique (Osborn & Cox,

1,e72).

Ce mélange mécanique est généralement observé aux hauts nombres de Reynolds et

est dit actif lorsque R",r,: eluN2 > 15 - 30, seuil sous lequel les fluctuations de

petites échelles sont détruites par la viscosité. Puisque les vitesses turbulentes agissent à

I'encontre cle la stratification, générant un flux de flottabilité positif, cette dernière limite

la taille caractéristique des remous, dont la dimension verticale, déduite de l'échelle de

Thorpe, L7 (cf .  chap.2, sec.2.3.2),  est d 'au plus égale à l 'échel le d'Ozmidov, tr6.

Le ratio Ror: LolLr croît avec le temps, en suivant la progression du phénomène

de sa phase primitive à sa complète disparition 1e. Cette variation monotone permet

donc de cataloguer l'âge des évènements échantillonnés et, plus précisément, d'établir

le stade d'évolution du phénomène (Smyth et coll., 2001; Wijesekera & Dillon, 1997).

Sur Ia base de mesures observationnelles, Wijesekera, & Dillon (1997) ont ainsi défini

différentes classes de turbuience, lesquelles prédisent un régime préturbulent à Ror (

0,125 (classe 1, dominée par la gravité), un régime d'équilibre d'inertirflottabilité à

19. L'inverse est vrai derrière une grille, c.-à-d. en lo"Sl grid-generated turbulence.

Wi.lesekera & Dillon (1997) expliquent cette disparité par la mécanique de Ia turbulence générée en la-

boratoire, Iaquelle diffère significativement de Ia turbulence océanique. Seules les observations réaiisées

suite à la croissance d'une instabilité, lors de ia phase finale de I'évolution du phénomène devraient

dans les faits être comparées aux données de erille.

1 r A
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î,, f,,
(a) Tirrbulence classique (c) Mélange différentiel

FIcuRp 3.32 - Schématisation des différents types de mélange. (a) Ttrrbulence classique
générée par un cisaillement vertical (en haut) ou Ie bris d'une onde interne (en bas). Les traits
rouges indiquent une dissipation de I'énergie cinétique turbulente (turbulence complète). (b)
Double-diffusion à la tête d'une irrtrusion de subsurface (corrvection diffusive, donc err préserrce
d'un profil ô0 lôz ( 0, en bleu, et 0S lôz ( 0, en rouge). (c) Mélange différentiel généré par une
turbulence incomplète, Iaquelle donne lieu à une restratification importante de la composante
S (en rouge). Dans I'agrandissement (encadré), Ia restratification des composantes est illustrée
par les traits pointillés.

0, 5 < Âor ( 2. 0 (classe 3, égalité des forces inertielles et de gravité) et un régime

visqueux à Ror ) 8 (dominé par la viscosité 20, donc un régime hautement dissipatif).

Ces classes sont entrecoupées de régimes intermédiaires qui, avec le régime d'équilibre

d'inertirflottabilité, demeurent les plus fréquemment observés.

Enfin, il est important de noter que la turbulence classique est, par nature, intermittente.

En océanographie observationnelle, ce degré de variabilité est quantifié par Ia variance

de la distribution lognormale des taux de dissipation mesurés dans un domaine défini

de I'espace (p.ex. thermocline), soit ofr, (Baker & Gibson, 1986). Une turbulence est

dite intermittente lorsoue ce facteur est supérieur à 3.0.

La double-d,iffusion La description qui suit réfère au processus de convection dif-

fusive (ci-après nommé CD), la forme dominante de double-diffusion en Arctique ; les

mêmes conclusions s'appliquent toutefois av lang) salt-fingering.

dEl0z <0
ôS/ôz <0

(b) Double-diffusion

20. Ce oui indioue une décroissance. ou inhibition. des fluctuations de vitesses turbulentes.



En présence rl'une convection diffusive (fig.3.32(b)), l 'état du système est modifié par

une instabilité oscillatoire qui croît grâce à Ia différence marquée des diffusivités sca-

laires (rcs - rce ll00). Ce phénomène survient à I'interface de deux couches caractérisées

par des gradients de température et de salinité qui s'opposent dans leur effet sur la

densité ()Elôz < 0 et 0Sl0z < 0). La diffusion moléculaire plus rapide de Ia chaleur

force un flux de surface qui provoque une redistribution du champ (déstabilisant) de

la température aux dépens de l'énergie contenue dans la stratification initiale, ce qui

génère un flux de flottabilité négatif (./u < 0). À terme, ce processus mène à la création

d'interfaces difiusives (o\ lang) steps) hautement stratifiées, piégées entre des cellules

de convection homogènes (ou langl lagers) 21. Contrairement à la turbulence classique,

cette forme de mélange i,nteme et spontané diminue l'énergie potentielle minimale de

la stratification.

Les eaux susceptibles de développer ce type d'instabilité possèdent un ratio de den-

si té compris dans I ' interval le 71R.0: @0Sl0z) l@Aêl7z) (  10, voire Ro < 3

(Kelley et co11.,2003). Le flux double-diffusif tendrait en fait à augmenter d'un ordre

de grandeur entre Rp : l0 et 1,5, la limite inférieure typiquement observée dans les

océans. Selon les données ùt lang] World Ocean Atlas de Levitus & Boyer (1994) et

Levitus et coll. (1994), les eaux nordiques seraient précisément dans cette zone de sus-

ceptibilité, avec un ratio inférieur à 3. Quelques-unes des grandes évidences empiriques

de la convection difiusive proviennent en outre de recherches menées en Arctique (p.ex.

Padman & Di l lon 1989;Rudels et col l .1999;Sundf jord el  coII .2007;Timmermans et col l .

2008).

La double-diffusion se caractérise par une signature en microstructure de type <haut

Xe, faibles e et R,.,6>>, ce qui tranche avec la signature des champs fluctuants de la turbu-

lence à haut nombre de Reynolds, qui est plutôt associée à de forts taux de dissipation

et de difiusion (Inoue et co11.,2007; Schmitt, 2003). Ce mélange ne découle d'aucune

source d'énergie mécanique, ce qui explique cette particularité de e et, par là même,

son efficacité apparente (7uoo: fif e;voir la sec. 1.1.3) qui serait supérieure à la valeur

| : 0,2 (Alford & Pinkel, 2000), voire ) 1,0 (Oakey, 1988). À plus grandes échelles,

21. Convection qui fait suite à I'instabilité que provoque le flux double-diffusif aux interfaces.
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l'existence d'un flux double-diffusif peut être révélée par llobservation de langl stair-

cases régulièrement disposés et bien différenciés (c.-à-d. une succession de steps et de

lagers). Cette finestructure n'est toutefois pas une condition s'ine qua non à I'identi-

fication d'une CD (p.ex. St-Laurent & Schrnitt 1999). Le cisaillement, lorsque présent,

freinerait Ia formation de ces sauts de densité, lesquels seraient en fait strictement

observés à 1 < Ro I I,6, Iorsque le flux turbulent est faible, si ce n'est inexistant

(Ilelryfield, 2000). Aux abords des fronts baroclines dynamiquement stables (c.-à-d.

non sujet à une frontogénèse ou tout autre instabilité frontale), les intrusions créées par

double-diffusion, ou lang] interleauings22,bênéfi,cieraient néanmoins de I'action simul-

tanée d'une turbulence (Smyth & Ruddick, 2010; Smyth et coll.,2012).

Le mélange différentiel En stratification doublement stable, défavorable à I'instabi-

Iité double-diffusive, un troisième mécanisme de mélange peut être observé : Ie mélange

diflérentiel (ci-après nommé MD, fig. 3.32(i); p.ex. \Ierryfield 2002). Ce dernier est initié

par des tourbillons dont le temps de décroissance est plus court que le temps requis pour

remuer et mélanger les champs scalaires. Les fluctuations de vitesses turbulentes s'an-

nihilent donc avant même que ne soit complété le transfert de la variance aux échelles

de la diffusion, ce clui génère des anomalies de densité qui subiront ultimement les effets

de la flottabilité (c.-à-d. une restratification). Cette décorrélation est particulièrement

marquée pour la composante S qui possède une diffusivité intrinsèque nettement plus

Iente. La diffusion différentielle des traceurs sera donc d'autant plus importante que

la stratification sera contrôlée par la salinité (Nlelryfielrl, 2005), ce qui est Ie cas en

Arctique.

Cette forme de mélange contrevient donc à I'idée d'une diffusivité scalaire, Ks, Ke,

strictement contrôlée par le transport turbulent, ce qui permet normalement de supposer

que Ies traceurs sont passifs et donc, que d = Ksf Ks: 1. Dans le cas d'un MD, la

22. La signature intrusive de la double-diffusion généralement observée à Ia limite d'un front. Ces
structures sont générées par la variation verticale des courants le long de Ia section transversale du
front, lesquels sont directement liés à la force de flottabilité que provoque Ia diffusion différentielle des
traceurs (Mav & Kelley. 2U02).



salinité devient un joueur actif qui provoque une forte restratification une fois dissipés

les tourbillons, d'où un ratio d < 1.

Puisque le mélange différentiel domine une fois la source de Ia turbulence éteinte, sa

signature sera à peu de chose près identique à celle de Ia double-diffusion, bien que son

origine clynamique diffère. Seuls la stabilité gravitationnelle des gradients scalaires et le

ratio Rr23 permettent dans les faits de départager ces évènements. Il est finalement inté-

ressant de noter que ce type de mélange nécessite des caractéristiques d'écoulement qui

sont typ iquesdeI ' in té r ieurdesocéans (R" ,0<  100;Nash&Nlor lm2002;  Smythetco l l -

2005), où la turbulence est sporadique et faible. Le mélange différentiel sera néanmoins

prédominant près de la limite inférieure du régime turbulent, Iorsque R.,u 1 25, un

domaine également réservé à la double-diffusion, en absence de cisaillement (Gargett,

1988: Padman & Dillon, 1987).

Critères objectifs de la classification

De manière à réaliser une classification non biaisée des évènements de mélange échan-

tillonnés, les profils SCAMP ont été analysés individuellement, ce qui a permis d'extraire

un maximum d'information des champs scalaires enregistrés par le profileur (tempéra-

ture et densité). Suivant les descriptions précédentes? six critères ont guidé l'identifica-

tion d'une double-diffusion ou d'un mélange différentiel, la turbulence classique étant a

priori présumée. Ces critères sont :

O le nombre de Reynolds de flottabilité, R",6.

I Ie ratio des échelles de Thorpe et d'Ozmidov. Les larges structures intrusives dé-

tectées dans le profil de température et potentiellement liées à une CD sont plus

s u s c e p t i b l e s d e p r é s e n t e r u n r a t i o R o r : L o l L r < l q u i v i o l e l e s p r é c e p t e s d e l a

turbulence classique. Ce ratio permet également de quantifier le nombre de Froude

23. Le mélange différentiel peut se produire à R, < 0, soit pour une stratification non propice à une

double-diffusion.
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turbulent, F,,t - Rl], et donc, de préciser le caractère turbulent de l'écoulement.

Les évènements dominés par la stratification présentent un ratio F,,t ( 1.

9 les évènements inclus dans I'intervalle de susceptibilité double.diffusive, If 2 < Rp <

1021, dont les gradients verticaux respectent le patron 0", S" > 0 (salt-fi,ngering) ott

0" ,5 ,  <  0  (cD) .

@ I'importance relative de ys et e.

6 le caractère asymétrique du profil des gradients des fluctuations de température,

00'f 0z : 0'".

@ la clétection d'interfaces diffusives associées à un flux advectif significatif, 4o < 0

(00 pour double-diffusion).

Les quatre premiers points réfèrent aux concepts généraux précédemment énoncés lors

de la description des phénomènes de mélange. Les points 6 et @ demandent, pour leur

part. quelques précisions.

Premièrement (point (D), la turbulence classique produit un profil 9! en apparence

aléatoire et isotrope, lequel respecte la géométrie des fluctuations de vitesses aux très

petites échelles du mouvement. À I'opposé, la double-diffusion génère un flux de chaleur

positif, qui transporte vers le haut de la colonne d'eau les anomalies d' générées aux

interfaces diffusives. Ce transport modifie le patron des gradients de température et crée

un profil asymétrique très distinctif (Fleury & Lueck, 1992). La figure 3.33 présente

un exemple du caractère variable des 0'" en présence d'une double-diffusion et d'une

turbulence classique.

Deuxièmement (point @), la présence d'interfaces diffusives révèle I'existence possible

d'un transport préférentiel de la chaleur dans les régions instables à une double-diffusion.

Le profil vertical de ces steps de densité détermine I'amplitude du flux advectif qui en

résulte. Les cellules convectives et les interleavings ne sont qu'une conséquence de la

convergence (divergence) de ce flux à la frontière inférieure (supérieure) des interfaces

24. Intervalle qui inclut les évènements de salt-fingering.
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FtCUnp 3.33 - Signal des grad.ients de température verticaux en condition de double-

diffusiorr (à gauche) et de turbulertce active (à droite).

(\,{ay Ik Kelley, 1997; Nlueller et co|\.,2007), d'où l' importance secondaire de ces struc-

tures pour l'évaluation du mélange double-diffusif.

Dans le but de quantifier JrDD, tout sfep potentiel a donc été identifié dans les profils

de ia densité enregistrés par le profi.leur, rn step étant défini comme une zone de fort

gradient où0",  s,  > 0 (sal t- f i ,ngering) ot0,,  s" < 0 (cD;Kel lev et col l .2003).  serr les

les interfaces caractérisées par un ratio I12 < Rp <70 ont été retenues. Le cas échéant,

Ie flux advectif généré par la double-cliffusion a été estimé à I'aide des modèles paramé-

triques de Kelley25 (1990;convection diffusive) et Zhtrng et coll. (1998; salt-fingering

ou SF). Ces derniers proposent respectivement que :

K|o : Cn6. ftrl3

K? :  RFR.K,D

(3  5)

(3.6)

25 Puisque Ie modète de Keilev (i990) est peu fiable aux bas ratio de densité, le modèle de Tavlor

(1988) a été employé dès que Rp < 2,0. Ce dernier présuppose que C : 0,5.

- 2 0 2 4 - 4 - 2  0  2  4
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. avec

x 1o-3exp (#*) potn Ro > 2,0

et,  ' "

n -

pour Ro < 2,0

r(i
7 + (Rpl1.6)6

K3' : lK"s' lRo

) avec 1 : 0,7 et K* : 5,2x10-5m2s-1, deux constantes empiriques (Inoue et coll.,

2007). Bien qu'imparfaites, ces paramétrisations, qui ne dépendent que de Ro, per-

mettent de comparer les flux obtenus en supposant l'existence d'une instabilité double-

diffusive ou strictement convective (turbulence), laquelle peut également générer des

couches homogènes similaires aux cellules de convection qui se forment de part et d'autre

des interfaces double-diflusives.

Un enemple de profiJ La complémentarité des critères (0, 6 et (0 est bien illustrée

par la figure 3.34, qui présente un exemple de fine et microstructure observées dans les

Iimites du golfe d'Amundsen. Le profil vertical des champs scalaires laisse entrevoir la

présence de nombreuses structures intrusives compensées en densité entre 15 et 50 m.

Les steps de densité détectés se situent quasi exclusivement à ces profondeurs (cf. lignes

grises et agrandissement, fig. 3.34a) et sont caractérisés par un flux advectif médian non

négligeable de -9,0 x10-10 m2s-3 (points noirs, fig. 3.34e), supérieur au flux turbulent

estimé (3,3 x19-10 -2.-3 aux mêmes profondeurs;cercles blancs, fig. 3.34e). Dans

cette portion de la colonne d'eau, I'emplacement des retournements ne coincide pas

K*



nécessairement avec les zones de forts gradients. Les paramètres extraits de I'analyse

des patchs ne peuvent conséquemment servir d'outil d'interprétation unique dans les

eaux sujettes à une doubie-diffusion.

Dans ce cas spécifique, Ies interfaces possèdent une épaisseur moyenne de 30 cm' Ces

structures sont visiblement trop épaisses pour être le fruit de la convergence et de la

divergence d'un flux turbulent, Iesquelles peuvent également générer une intensification

Iocale du gradient de densité. Au mieux, cette intensification crée des interfaces d'une

dimension verticale proche de l'échelle d'Ozmidov (Thorpe, 2005). Dans I'exemple de

la figure 3.34, Lç:7 cm, ce qui est largement sous la dimension spatiale typique des

sfeps observés dans la portion médiane du profil.

Les intrusions de Ia figure 3.34 semblent davantage liées aux interfaces qui promeuvent le

transport de la variance thermique et produisent Ia signature <haut y6,lalble e >attendue

en condition de double-diffusion. Les taux de diffusion, X0, Et de dissipation, e' estimés

à I'aide de I'estimateur du maximum de vraisemblance, X-1" (en supposant une dis-

tribution lognormale), s'élèvent respectivement à 4,4 (0,9; 13,5) t1g-Sogzt-r et I,4

(0,4; 3,4) x 10-e m2s-3 dans le voisinage des couches diffusives. Ces estimations ont été

obtenues par la méthode de lang) bootstrap, en considérant 100 échantillons de l'estima-

teur X-r": exp(rrù + s2 l2), où m, et s2 sont respectivement la moyenne arithmétique

et la variance de la distribution ln(X), X : €,18 (Baker & Gibson, 1986). Chacune

d.es données incluses dans la statistique a été pondérée par I'importance relative des

patchs dans l'épaisseur de la couche considérée (p.ex. 35 m dans le cas présent). Les in-

tervalles de confiance de 95% précisés entre parenthèses réfèrent at 2,5 et 97,5 centiles

de la distribution des échantillons bootstrap (Dixon, 1993; MaclntYre et coll., 1999).

Les mêmes paramètres du mélange > 50 m s'élèvent respectivement à 4,7 (1,4; 11,0)

"19-10oç2r-r 
et 2,6 (1,8; 3,6) x10-e m2s-3. Le taux de diffusion diminue remarqua-

blement dans cette section de la colonne d'eau, de même que l'éventail statistique des

données. Seule la valeur nominale de la dissipation demeure relativement constante,

ce qui démontre bien I'interconnexion qui existe entre la turbulence et les interl'ea-

uings aux profondeurs de I'instabilité double-diffusive, un lien maintes fois démontré
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- l  0 l
0('c)
(a)

'?,,i't,"ri 'nliliÏ,
(b) (c)

lot 10* ro'to ro"rolo-to
xe("(Ps-\ Jt(mzs-\

(d) (e)

FtcuRe 3.34 - Profils verticaux de la fine et de la microstructure observées en présence de

double-diffusion dans les eaux du golfe d'Amundsen. (a) Profils de Ia température et de Ia

salinité. Les lignes horizontales ombragées indiquent Ia présence possible de couches diffusives.

L'encadré précise les steps détectés entre 36-38 m. (b) Signal des gradients verticaux de

Ia température. (c)-(d) Taux de dissipation de I'énergie cinétique turbulente, e, et taux de

destruction de Ia variance thermique, y6, tel qu'estimés pour les segments stationnaires (en

noir) et les zones de retournements (en rouge). (e) Flux advectif turbulent, J6,ss, pour les

segments stationnaires (en gris) et les zones de retournements (en rouge). Les points noirs

donnent le flux tel qu'estimé à I'aide des paramétrisations de Zhang et coll. (1998) et Kelley

(1990) pour les couches cliffusives identifiées à la figrrre (a) (c-à-d. Ies couches qui occupent Ie

milieu de la colonne d'eau échantillonnée).

par le passé (Kimura & Smyth, 2007; X,{ueller et coll., 2007; Smyth & Kimura, 2007;

Smyth & Ruddick, 2010; Walsh & Ruddick, 1998).

Visiblement, Ies eaux contenues entre 15 et 50 m accueillent deux mécanismes distincts.

Cette double nature est également suggérée par la bimodalité de la distribution (lo-

gnormale) de e, laquelle se compose d'un mode principal, centré sur 2,5x19-10 *2r-3

(54% des évènements, double-diffusion) , et d'un mode secondaire, centré sur 1,4x10-8



m2s-3 (46% des évènements, turbulence;St-Laurent & Schmitt 1999). En tout, 20%

des patchs détectées tombent dans l'intervalle 7f2 < Rp < 10 (10% entre 1 < R, < I0 ;

critère 9), un pourcentage qui grimpe à 33% (29%) entre 15 et 50 m. Ces pourcentages

sont appréciables considérant que les zones de retournements ne sont pas représenta-

tives des interfaces hautement diffusives où se concrétise la condition critique Ro -+ 7

(W'alsh & Ruddick, 1998).

3.3.2 Structure verticale du mélange

Comme démontré dans I'exemple de ia figure 3.34, la nature de mélange peut varier

d'un point à I'autre de la colonne d'eau. Ce changement de régime est intimement

lié à la dynamique qui domine les eaux de surface (< 100 m) et, plus précisément,

aux instabilités engendrées par les contraintes usuelles (p.ex. vents, flux de surface) et

singulières (p.ex. frontogénèse) qui aflectent le milieu océanique. Ces influences n'autont

ni la même envergure, ni la même profondeur d'action et seront inévitablement modulées

par ia stratification qui contrôle à terme le mélange. Afin de bien représenter cet état

de fait, I'ensemble des profils SCAMP a été subdivisé en couches de densité, chacune

d'elles illustrant une structure importante de la colonne d'eau typiquement observée

dans I'ouest de I'Arctique.

Structures de densité

Il s'agit ici d'identifier et de cluantifier les évènements dominants dans les couches de

densité des profrls afin de préciser I'impact de la dynamique de submésoéchelles sur le

mélange, tant dans le plan horizontal (par rapport aux lignes de front) que vertical (par

rapport à la stratification de Ia colonne d'eau).

Cette colonne d'eau modèle se compose, selon le cas : d'une couche de surface bien

mélangée (lanfl mired layer, ML) ; d'une ou plusieurs pycnoclines (py.) ; d'une intrusion
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ML._

nind....*

ACVJ_

s-ACLI-

haL*

ML+

PIc.-----*

sTM-

s-sTM........-

hal+

(a) type 3-4 (b) type 2-4

FtcuRp 3.35 - Schématisation de la division en couches d'un profil mixte composé, en (a),

d'une irrtrusion d'eau pacifique estivale (ACLJ, type 3) et d'une halocline supérieure (ha1, type

4), et en (b), d'une intrusion de surface (sTM, type 2) et d'une halocline supérieure (ha1,

type 4). Voir Ie texte pour les détails des couches circonscrites par les boîtes pointillées. N.B.

I'échelle de profondeur n'est pas la même pour les deux profils.

de surface (sTM) ou d'une intrusion d'eau pacifique estivale (ACw) ; d'un minimum de

température (nind), lequel est essentiellement observé au printemps, dans les eaux du

golfe d'Amundsen (voir la sec. 3.2);et d'une halocline supérieure (iraf), composée des

eaux pacifiques estivales sus-jacentes aux eaux pacifiques hivernales (en excluant I'ACVJ,

donc à une salinité comprise entre 32 < S < 33 ; N{claughlin el coll. 2004).

Puisque la présence d'intrusions thermohalines peut modifier substantiellement le profil

vertical de la densité, Ies couches intrusives ont été subdivisées en deux sous-couches.

Cet ajout permet de mieux représenter Ie changement de régime qui peut survenir entre

la portion supérieure de I'intrusion, de sa racine à sa tête, et sa portion inférieure, de sa

tête à sa base. Alors que la première est pius susceptible d'offrir des conditions propices

à la naissance d'une instabilité de type CD, la deuxième influence peu les conditions de

mélange préexistantes. La tête de l'intrusion, identifiée comme étant le maximum local

de température (sec. 3.1), sert donc de balise à Ia séparation des couches intrusives (sTM

ou ACW) et sous-intrusives (s-sTM ou s-ACIJ).



Strati,fication et profiIs tgpes À I'aide de cette division en couches, la statistique du

mélange actif aux profondeurs des différentes structures cle densité a pu être calcrrlée.

Puisque la composition verticale de la colonne d'eau varie à I'intérieur du domaine

d'étude, les résultats sont regroupés sous des profils types, lesqttels reproduisent les

stratifications les plus couramment échantillonnées durant la campagne CASES-2004.

Les quatre types recensés se distinguent par

type 1 I'absence de structure intrusive;

tpe 2 la présence d'une intrusion de surface, sTM;

type 3 la présence d'une intrusion d'eau pacifique estivale, ACIJ; ou

type 4 la présence de I'halocline supérieure d.ans les premiers - 100 m26

Certaines stations peuvent néanmoins présenter deux ou plusieurs structures de densité

dont la juxtaposition crée un profil mixte, décrit par plus d'w type caractéristique.

C'est, par exemple, le cas d'un profil composé d'une intrusion d'eau pacifique estivale

(entre 40-70 m;type 3) et d'une halocline supérieure (entre 80-100 m, type 4).Lafr-

gure 3.35 illustre ce concept de types, ainsi que Ia division en couches (ou structures) de

densité utilisée. L'utilisation de cette description ne sert qu'à simplifier la présentation

des résultats.

Statistique du mélange

Afin d'établir un lien potentiel entre Ie mélange actif et I'existence d'un front, les profils

ont été fractionnés en d.eux grands ensembles de données, à savoir les profils observés

près d'une ligne de front (DF, c.-à-d. dans le front) ou loin de ces dernières (HF, c.-

à-d. hors front). Les résultats statistiques présentés dans les sections qui suivent ont,

de 1à, été obtenus par la méthode bootstrap, en utilisant I'estimateur du maximum de

vraisemblance X-1" (voir sec.3.3.1, I'exemple de profil), lorsqu'il s'agit de données de

26. D'ordre général, cette halocline se situe entre 70 et 130 m dans Ie bassin canadien

(Coachman et cr.tll.,1975; Steele e.t coIL,2004) : son observation est donc dépendante des caracté-

ristiques de I'échantillonnage efiectué à chacune des stations. Puisque le SCAMP possède une profondeur

d'action d'au plus 100 m (certains profils arrêtant même à 80 m), I'halocline demeure sous représentée

dans les données de microstructure.
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microstructure (p.ex. € 1/0t etc.), ou de Ia médiane, lorsqu'il s'agit de données plus

générales liées à la stratification (p.ex. l/ et rRr). Cette statistique tient donc compte de

I'ensemble des évènements de mélange détectés, c.-à-d. Ies patchs sur la base desquelles

sont estimés les paramètres du mélange. Puisque le nombre de profils par station varie,

de même que le nombre de retournements (or patchs) par profrl, le poids attribué à

chacune des observations a été ajusté lors du calcul des échantillons ôootslrap selon que

1Y

lwparcn :  I '
; - 1

avec ly', le nombre total d'observations considérées, et

Upa f t h :
npatchf prof X ?'Ùprof/stn X Zstn

où n,ot.hlprofr nproflstn €t rù.1n correspondent respectivement au nombre de patchs par

profil, au nombre de profils par station et au nombre de stations. Au final, le mé-

Iange observé dans chacune des couches de densité, pour chacun des profils types des

deux groupes de stations créés (lf ou HF) a été catalogué comme étant soit de la tur-

bulence classique (f), du mélange différentiel (l,to) ou une convection diffusive (co).

Lorsque applicable, la turbulence a de plus été caractérisée de dissipative (TD, lorsque

2,0 1 R67 < 8), d'intermittente (TI, lorsque o?n, ) 3) ou des deux (fOf ).

Notation Dans la section cui suit. la notation

r u  -  w

réfère au type de profil (T; type 1 à 4), au groupe de stations (G; groupe HF ou DF),

ainsi qu'à la couche de densité considérée (C). Aussi, 3HF-ACl"l identifie la couche intrusive

d'eau pacifique estivale, ACI'J, du profil type 3, pour une station située loin d'une ligne

de front.



3.3.3 Mélange durant CASES, 2OO4

Durant les legs CASES-0404f0405, deux zones de front ont modifié la dynamique océa-

nographique dans les limites du golfe d'Amundsen : Ia ligne de front du cap Bathurst'

située au large de la péninsule, et la ligne de front du cap Parry, située à I'est du

domaine, à proximité du pont de glace du printemps 2004 (cf. fig.3.13). Ces lignes

situent la position géographique de la tête de I'affieurement frontal, où la variation de

la densité des eaux de surface est supposée maximale, ou la limite distale du front (c.-à-

<t. éloignée), où f influence d'une circulation de subsurface demeure manifeste. Puisque

l'échantillonnage ne visait pas a priori I'identification d'un front, les stations SCAMP sont

réparties aléatoirement dans le domaine d'étude, sans égard à une possible dynamique

2
3
+

7ih

lJl'\

s703
n
s709

s 124

s l l T

s600n

t329//

FICuRp 3.36 - Stratification tvpe aux stations d'échantillortnage de Ia rnicrostructure pour

les groupes DF, en rouge) et HF, en noir (croix-+ type 1, cercle plein-+ lype2,losange-+ type

3 et carré-+ type 4) durant CASES-0404/0405. La carte de gauche localise les stations rejetées

d.e I'analyse statistique du mélange. Les droites pointillées, rouges indiquent Ia position des

lignes de front et de I'aire de remontée (cf. fig.3.13). Le trait noir, tireté, localise le pont de

glace.
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de grandes échelles. Aussi, une station est classée comme étant près d'une ligne de front

lorsque située (l le long de Ia ligne de front du cap Bathurst, dans les limites du golfe

(stations 5406-1, 5724 et S409), ce qui inclut I'aire de remontée (stations 5398, 5400

et 5347); ou I le long de la ligne de front du cap Parry, près du pont de glace (sta-

tions 3108 et 5256) et du tourbillon de mésoéchelle (station S112, 5115 et 5117). Une

exception est toutefois notable : la station 5406-2 positionnée dans I'environnement du

méandre (descendant) de la station 406 (voir la section 3.2, fig. 3.13), station dont il

sera question plus bas.

La figure 3.36 précise la position géographique des stations SCAMP, ainsi que les types de

structures verticales qui y sont observées. Le tableau 3.3 présente quant à lui la statis-

tique du mélange par couches de densité pour les groupes HF (hors front) et DF (dans le

front). Quelques stations ont été rejetées des résultats compilés dans ce tableau compte

tenu de l'impossibilité, pour ces profils, d'identifier des patchs clairement définies, les

zones de retournement à partir desquelles sont calculées les données moyennes du mé-

Iange (voir la carte de gauche de la fig. 3.36). Ces stations seront néanmoins discutées

oar Ie biais des données directement tirées des seqments stationnaires.

Distribution spatiale du mélange et lignes de fronts

À première vue, les données compilées dans le tableau 3.3 indiquent une variabilité des

régimes de mélange selon la position des stations par rapport aux lignes de front.

Loin d,es li,gnes de front Les évènements de mélange répertoriés loin des lignes de

front demeurent à la limite inférieure du régime turbulent, c.-à-d. R",b :6-58 (ensemble

HORS FRONT, tab. 3.3). La turbulence, lorsqu'existante, n'est alors que de faible intensité

et généralement proche de l'équilibre d'inertie-flottabilité (0.5 < Àor ( 2).Le mélange

différentiel y est en outre omniprésent, d'où Ie peu de sources d'énergie mécanique ap-

paremment disponibles pour soutenir une turbulence à I'extérieur du rayon d'influence

de Ia circulation frontale. L'efficacité lroo : Ja,o"l€ se maintient d'ailleurs au-dessus

de 0,6, voire de 1,0 dans ce groupe. Cette efficacité est caractéristique des écoulements



type couches mélange o0
m "

X o x I -I6.sç x 10-
m ' s - o

DANS FRONT
I0,6 (7,7 ; 73,7)

7 ,4  (7 ,2 ;  I ,7 )

3 ,2  ( I ,9 ;  5 ,2 )
3 , 6  ( 2 , 4 ; 5 , I )
1 ,9  (1 ,4 ;  2 ,6 )
1 , 8  ( 7 , 5 ;  2 , 2 )

I ,9  (7 ,5 ;  2 ,4 )

oç2  a - l

6,2  (4 ,5 ;  7 ,8 )

< 10-10

1 Pyc

2 sTM
pyc

3 M L
mind
AChr
s-ACIJ

4 ha1

1 M L
pyc
Pyc

2 sTM
s-sTM

3 M L
nind
ACLI
s-ACIJ

4 hal

3 , 4  ( 2 , 3 ; 5 , 7 )

0 ,5  (0 ,2 ;  0 ,7 )

1 ,6  (0 ,8 ;  3 ,6 )
1 ,0  (0 ,6 ;  1 ,7 )
0 ,4  (0 ,2 ;  0 ,6 )
0 ,5  (0 ,3 ;  0 ,8 )

0 ,4  (0 ,2 ;  0 ,6 )

1.,7 (2,8; 7,2)
1 . , 7  ( L , 0 ; 2 , 6 )
0 ,9  (0 ,5 ;  1 ,5 )

0 ,5  (0 ,3 ;  0 ,8 )
0 ,4  (0 ,2 ;  0 ,8 )

1 ,0  (0 ,6 ;  2 ,0 )
0,2 (0,1 ;  0,3)
0 ,4  (0 ,2 ;  0 ,6 )
0,5 (0,2 ;  1,2)

0 ,2  (0 ,1 ;  0 ,3 )

24,6-25,8

24,5-24,7
25,4-26,0

24,4
24,4-24,9
24,9-25,6
25,6-26,0

26,0-26,2

24,9
24,9-25,5
25,5 26,0

24,2-24,6
24,6 24,9

24,6
24,6-24,8
24,6-25,6
25,6-26,0

25,6-26,2

5 8  @ 2 ; 7 7 )

5 8  $ 2 ; 7 5 )
79 @7; r28)
7a (55; 105)
3L (20; a3)
70 (5e; 85)

105 (86; 129)

6  ( 2 ;  1 5 )
20  (15 ;25)
36 Q7; a8)

1a  (10 ;  20)
M  ( 8 ; 2 2 )

2 6  ( r 7 ; 3 3 )
5 8  @ a ; 7 s )
22 (76;29)
a8 (28; 78)

1 7  $ a ; 2 7 )

TDI 2,9  (2 ,5 ;  3 ,3 )

2 ,7  (2 ,1 ;  3 ,4 )

2 ,8  (1 ,9 ;  3 ,9 )
2 , 3  ( I , 8 ; 2 , 9 )
I , 9  ( 1 , 6 ; 2 , 4 )
3 ,4  (2 ,9 ;  3 ,9 )

3 , 9  ( 3 , 4 ; 4 , 5 )

<0
TD

TDI
TD
T
TD

TD

5a (49; 60)

6,7 (-0,8 ; 74,7)

62 (60; 66)

3 , 1  ( 1 , 8 ;  5 , 1 )
3 , 9  ( 2 , 5 ; 5 , 7 )
0,2 (0,2 ;  0,3)

< 10-10
0,2 (0,0; 0,3)

0 ,8  (0 ,4 ;  1 ,2 )
< 10-10

0,2  (0 ,1 ;  0 ,3 )
< 10-10

< 1 0  1 0

0,2 (0,1 ;  0,3)
0 ,5  (0 ,2 ;  1 ,0 )
0 ,5  (0 ,3 ;  0 ,7 )

< 10-10

< 10-10

HORS FRONT

vÊ

0,5 (0,3; 0,8) 0,5 (0,2 ;  1,3)
1 , 1  ( 0 , 9 ; 1 , 4 )  1 , 7  ( 7 , 2 ; 2 , 3 )
1 , 6  ( 1 , 3 ;  1 , 9 )  I , 4  ( 1 , 1 ;  1 , 7 )

0,9 (0,7; 1,2) 0,5 (0,3 ;  0,6)
1 ,2  (0 ,8 ;  1 ,7 )  0 ,5  (0 ,3 ;  0 ,8 )

1 ,4  (1 ,1  ;  1 ,8 )  1 ,3  (1 ,0 ;  1 ,9 )
2 ,3  (1 ,7  ;  2 ,8 )  1 ,1  (0 ,8 ;  1 ,4 )
I , 4  ( I , I ;  I , 7 )  7 , 2  ( 0 , 9 ;  I , 7 )
2 ,0  (1 ,3 ;  3 ,0 )  1 ,4  (0 ,8 ;  2 ,3 )

I , 2  ( 1 , 0 ; 1 , 4 )  0 , 4  ( 0 , 3 ;  0 , 5 )

MD
MD
T

MD
MD

MD
TD
T-MD
T

MD

Tas;p 3.3 - Statistique du mélange par couches pour la campagne CASES, 2004. Ce tableau donne Ia valeur la plus probable, X-1", ou

la médiane de la distribution bootstrap des évènements identifiés en fonction du type de profil et des structures de densité (avec, entre

parenthèses, les 2,5 et 97,5 centiles). Les paramètres du mélange préserrtés regroupent le norrrbre de Rcynolds de flottabilité, R.,b,le ratio

de densité, .R, (lorsque > 0), le ratio des échelles de la turbulence, Rs7,le taux de dissipation et de difiusion, e et ys, ainsi que le flux

advectif turbulent tel qu'estimé à I'aide de la méthode de Osborn-Cox, J6.sç. L'intervalle de densité médiane des couches est également
r  - : t  \

plecrse \o01 RgTn ").
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influencés par la stratification, pour lesquels Ia validité des hypothèses à Ia base du mo-

dèle de Osborn-Cox est non vérifiée (p.ex. Lozovatsky & Fernando 2013; Smyth et coll.

2005). Seules exceptions : les couches turbulentes situées à proximité d'un minimum

de température où ?.pp È 0,3, laquelle se rapproche de Ia valeur canonique de | : 0,2

(c.-à-d. les couches 3HF-nind et 3HF-s-AC\127 ; tab. 3.3). Ce minimum, qui est possi-

blement créé par un phénomène de subduction frontale, semble mo<lifier Ia dynamique

du mélange dans les aires excentrées au front. Cette question sera plus largement dis-

cutée en fin de section (cf. Ia sous-section intitulée L'infi,uence des structures de densi,té).

Près d,es lignes de front Dans I'environnement des zones de confluence, I'intensité

R",6 s'avère caractéristique du régime d'écoulement turbulent, c.-à-d. Re,b : 31-105

(ensemble DANS FRONT, tab.3.3). L'efficacité apparente moyenne des stations de ce

groupe s'élève à Tupp = 0, 3, soit plus près de la valeur théorique admise en présence

d'une turbulence active (p.ex. Lozovatsky & Fernando 2013; Smyth et coll. 2001). La

disparité 7,pp ) f rapportée résulte possiblement des biais inhérents à l'utilisation

clu flux J6,sç. Ces biais sont liés aux hypothèses que formule la méthode de Osborn-

Cox pour simplifier la description physique de Ia turbulence et ainsi admettre une

estimation simple des paramètres du mélange. La turbulence est entre autres supposée

active et représentative des écoulements à haut nombre de Reynolds, soit .8",6 ) 100,

une condition qui n'est vraisemblablement pas respectée lors de l'échantillonnage de

2004. Le rôle de ces biais et leurs implications dans les mesures observationnelles seront

détaillés au chapitre 4.

De façon générale, le mélange mécanique aux abords des lignes de front s'inscrit dans

Ie régime dissipatif de la turbulence (c.-à-d.2 < Ror < 8), exception faite de la couche

intrusive d'eau pacifique estivale qui inhibe le mouvement fluctuant 28. Les patchs de

mélange répertoriées sont conséquemment générées par un écoulement turbulent plei-

nement développé, aucunement influencé par Ia stratification. Dans la zone distale du

27. Le nom des couches réfèrent au type de profil, 3, au groupe de stations, HF pour hors front, et
à ia couche de densité considérée, ici les couches nind et s-ACW, qui correspondent respectivement au
minimum de température et à la couche sous-intrusive de I'intrusion d'eau pacifique estivale.

28. Le rôle de cette couche sera explicité à la sous-section intitulée L'infl,uence des structures de
densité.



front, qui exclut I'aire de remontée (soit, qui exclut le type 1DF dans le tab.3.3), Ia

microstructure présente une signature à haut e mais faible Xa gui est cohérente avec

cette phase de la turbulence. Comme I'explique Smvth et coll. (2001), une part impor-

tante de la diffusion (ou de I'augmentation irréversible de i'énergie potentielle minimale)

se produit tôt dans Ie cycle de vie du phénomène, avant même que ne soit complétée

la transition vers la turbulence2e. Le mélange demeure donc très influent sur le plan

du transfert de la quantité de mouvement, moins sur le plan du lissage des propriétés

lorsque .Re7 augmente. Ce fait explique Ie flux advectif modéré observé au centre de

I'embouchure et le long de la ligne de front du cap Parry, où J6,sç - 0,4-1,6 x 16-e -2 t-3'

Dans I'ai,re de rernontée Dans l'aire de remontée, tant le taux e que le taux 19 sont

largement supérieurs à ce qui est autrement rapporté dans le groupe DANS FR0NT (cf.

type 1DF dans le tab. 3.3, qui correspond aux stations 5347 et 5398 de la fig. 3.36). La

zonela plus énergétique du front, soutenue par une source de production persistante,

semble donc se réduire à I'aire limitrophe au cap Bathurst, qui accueille Ie upwelling. Le

flux advectif estimé à I'intérieur des limites de l'isobathe de 50 m s'avère d'ailleurs 2-9x

fois plus important que dans le reste du domaine. L'intermittence y est également forte,

o?n, : 4,5 (4,0; 5,0), ce qui indique un possible sous-échantillonnage des évènements

très énergétiques (Baker & Gibson, 1986).

Le rnéandre de Ia statî,on 106 Les stations 5406-1 et 5406-2 offrent un bel exemple

de la variation des régimes dans Ia zone d'influence du front. Ces dernières sont loca-

lisées à proximité du méandre cyclonique de la station 406, qui se situe au centre de

I'embouchure du golfe (cf. fig.3.13). Alors que la première présente une intrusion de

surface associée au méandre (type 2DF et 4DF), la seconde ne contient aucune structure

29. Le décalage entre I'augmentation irréversible de l'énergie potentielle minimale, Iiée à 19, et la

dissipation de l'énergie cinétique turbulente, liée à e, s'explique par la compression que provoque les

champs fluctrrants de la turbulence. Lorsque ces champs évolrtent plus lentement, ce qui est le cas

en phase préturbulente, les gradients scalaires parviennent à conserver une orientation optimale, qui

favorise la cascade de Ia variance vers les plus petites échelles de I'espace et, de Ià, la diffusion. Ce faisant,

I'efficacité du mélange est nettement plus importante dans cette phase d'évolution du phénomène. La

valeur asymptotique l: 0,2 correspond en fait à la valeur observée lorsque l'écoulement présente un

caractère turbulent, pleinement développé (Smyth et co|\.,2007).

1 /1 '
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30. Selon le test de Student, qui
une espérance identique, mais une
respectivement été considérés.
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(b) 3406-2, hors méandre

présuppose que les distributions lognormales de R",6 possèdent
variance inconnue. Un total de I44 et 194 degrés de liberté ont
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(a) 5406-1, dans le méandre

FtcuRp 3.37 - Moyenne pondérée de la dissipation e des segments stationnaires par saut
de 1 m (en gris), profil de Ia température (en rouge) et profil de la densité (en noir) pour

les stations S406-1 (en a) et 5406-2 (en b). Les droites horizontales indiquent les limites des
couches pyc (entre - 40-60 m) et hal (> 0O m).

intrusive (type 1HF et 4HF;fig. 3.37). Dans les - 50-60 derniers mètres sondés, I' inten-

sité de la turbulence des couches pyc et hal s'élève respectivement à .R",6 : 56 (38 ;

78) et 123 (81 ; 179) du côté cyclonique du front (station 5406-1) ; et à ,R",6 : 30 (23;

41) et 44 (34; 58) du côté anticyclonique du front (station 5406-2). Dans les deux cas,

les régimes dynamiques sont bien distincts (p:0,003 et 0,0008t0),." qui démontre

I'intensification du mélange mécanique que provoque la présence du méandre dans la

portion inférieure de Ia colonne d'eau.

Aux profondeurs du méandre (entre - 20-40 m), le profil (débruité) de Ia densité pré-

sente d'importantes fluctuations qui nuisent à Ia détection d'inversions bien définies (fig.

3.37). Les profils collectés du côté cyclonique du front (station 5406-1) sont particuliè-

rement touchés par ces perturbations qui semblent attribuables au temps de réponse

des celiules de conductivité (flg. 3.37(a); Lueck & Picklo 1990). Ce problème génère
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FIcunp 3.38 - Exemple de fluctuations de densité qui entravent la détection de patchs

(station 5406-1). À gauche: le profil de Ia température et de Ia salinité. La boîte noire

circonscrit une large patch rcjetée d.e l'analyse selon les critères de Galbraith & Kelley (1996).

À droite : le profi.l vertical des gradients de température de petites échelles enregistrés par le

profileur, 9!.

une désynchronisation des senseurs de température et de conductivité, d'où l'appari-

tion de spi,kes, d'un lissage du profil de la salinité ou d'une fluctuation excessive de

la densité, des erreurs qui demeurent impossibles à corriger par une technique de dé-

bruitage standard. L'apparition de fluctuations excessives affecte tout spécialement la

détection des retournements comme ces dernières tendent à accroître la dimension ver-

ticale des patchs résolus par la méthode de Galbraith & Kelley (1996). Les larges zones

qui en résultent sont généralement rejetées de l'analyse : elles échouent au test de va-

lidation et sont conséquemment considérées comme de fausses détections (cf. sec. 2.3 ;

fig. 3.38). Ce problème, qui est attribuable à I'inertie thermique des cellules de conduc-

tivité31, survient lorsque Ia température profilée varie brusquement, comme c'est le cas

à l'approche d'intrusions ou de steps de double-diffusion. Le profil de la station 5406-1

31. Le temps que prennent les cellules de conductivité pour se départir de la chaleur emmagasinée

dans leurs parois. Cette chaleur affecte la mesure de la conductivité électrique, qui dépend fortement

de la température.

t44
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présente effectivement des sauts de température entre 0-40 m qui corrèlent avec ce type

de fluctuations. C'est précisément à ces profondeurs que le mélange déduit des gradients

de température de petites échelles, 0',,s'àvète important32 (exception faite de la couche

mélangée, entre 0-7 m; fig. 3.38).

Ces fluctuations de densité pourraient donc être indirectement liées à I'intrusion entraî-

née par le méandre, de même qu'au mélange que cette circulation génère. Les perturba-

tions identifiées à Ia station 5406-2 se situent d'ailleurs sous la pycnocline saisonnière,

aux abords de micro-intrusions dont la densité avoisine celle de la tête de I'intrusion

de la station 5406-1 (flg. 3.37(b)). La station 5406-2, qui est située à I'extérieur de la

masse d'eau entraînée par le méandre mais non loin de cette dernière, n'est donc que

partiellement touchée par Ia dynamique frontale.

Ce problème de conductivité a également entaché les données collectées à proximité du

tourbillon de mésoéchelle, où se logent des intrusions de surface potentiellement liées

au front (stations 5112, 5115 et 5117); ainsi que près de la péninsule du cap Bathurst,

où le signal de la température présente lui-même de fortes variations (stations 5398 et

5400)33. À défaut de patch clairement définie, les segments stationnaires identifiés dans

ces trois sites affichent des taux e et 1p respectifs de 2,1 (1,8 ; 2,4) x1g-s to2t-3 
"tr

2 ,5  (7 ,9 ;3 ,2 )x1g 8oç2r -1  (méandre  de  la  s ta t ion  406) ;  6 ,6  (5 ,8 ;  7 ,3 )x1g-s  -2 . -s  
"1

1 ,1  (0 ,9 ;  1 ,3 )x1g-8o92. -1  ( tourb i l lon  de  mésoche l le ) ;  e t  1 ,7  (1 ,0 ;2 ,5 )x1g-7  -2 r -3  
"1

1,3 (0,5 ; 2,7)x1g-8ogz.-r (cap Bathurst) entre 0-40 m. Ces valeurs excèdent de loin

celles autrement recensées dans le tableau 3.3, particulièrement sur le plan de la dis-

sipation. La ligne de front du cap Bathurst et, plus spécifiquement, I'aire de remontée

apparaissent encore ici comme des zones hautement dissipatives.

L'évènement de front du printemps 2004 semble donc influencer considérablement le

mélange dans Ia portion supérieure de la colonne d'eau. La position géographique des

32. Comme le mentionne Lueck & Picklo (1990), Ia conductivité est proportionnelie aux fluctuations
de température. Lorsque Ia signature scalaire du mélange est importante (c.-à-d. d!), il est donc possible
que ces fluctuations perturbent le signal enregistré par la sonde de conductivité.

33. Ces perturbations ont d'ailleurs empêché toute détection de patchs valides aux stations 3112,
S115 et 5400.



stations ne permet toutefois pas de quantifier avec exactitude I'intensité de la dynamique

qui naît de ce front, particulièrement dans le sud de l'embouchure où se concentrent les

eaux de remontée.

La couche de surface : vents et flux

L'intensifi.cation du mélange associée aux fronts océaniques se concentrerait entre autres

dans les premiers mètres de la colonne d'eau (p.ex. D'Asaro et coll.20II; Nagai et coll-

2012; Pallàs-Sanz et coll.2070b). Cette couche superficielle est néanmoins soumise à di-

verses contraintes qu'il importe de considérer avant de lier mélange et front, ces dernières

pouvant expliquer à terme I'intensité turbulente de la couche mélangée du printemps

2004. Il est eflectivement possible que Ia variabilité observée dans la statistique du

mélange reflète les conditions changeantes de l'échantillonnage plutôt que I'effet d'une

quelconque dynamique de grandes échelles. Le rôle des vents et du flux de flottabilité

en surface a donc été évalué.

Vents En eau libre, la contrainte de vent qui agit à la surface du milieu océanique

est la source dominante d'énergie cinétique turbulente dans les premiers mètres de la

colonne d'eau. En présence d'un couvert de glace, cette production de turbulence est

assurée par Ie taux de contrainte qui s'exerce à I'interface glace-eau, lequel dépend de

la vitesse relative des glaces en surface. Cet englacement limiterait Ia fraction du flrrx

d'énergie transférée à l'océan, laquelle passerait de 4-6,58s34 (Dewey & Moum' 1990;

Oakey & Elliott, 1982) à 2,489 (Padman & Dillon, 1991) avec .86, le flux d'énergie

turbulent attribuable aux vents dans une couche située juste au-dessous de la surface.

Considérant que plusieurs des stations Iocalisées à I'extérieur du rayon d'influence du

front ont été échantillonnées au travers de larges floes mobiles (nord de l'embouchure

du golfe et mer de Beaufort), la présence ou I'absence de glace pourrait expliquer la

variabilité du mélange observée dans la ML de part et dlautre du front (couches ML, tab.

J . J  ' .

34. Ou 0,01-Ero, où ,Ero correspond au taux de travail attribuable aux vents à une hauteur de z:

l0 m au-dessus de la surface océanrque.
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Ftcunp 3.39 Profil vertical du taux de dissipation empirique, e, normalisé par le taux

théorique prédit par Ia loi du mur, €Lou : u.3 lklzl (à gauche). La distance verticale, z, a été

normalisée par la profondeur de Ia couche de mélange, Dys-. Le profil est présenté par saut de

lrl/Dw:0,05, Ie ratio à chacun de ces sauts étant donné par l 'estimateur de maximum de

vraisemblance, X-1", de la distribution des données disponibles, soit l'ensemble des stations

du groupe DF échantil lonnées en eau libre (stations 5108-1, 5112, 5115, 5717,5L24, 5256, 5347,

5398 et 5400). L'image de droite présente le profil vertical du taux de dissipation empirique,

ainsi que Ie profil prédit par €1ss pour des vents de 3,6 m s-1.

Cette hypothèse semble a priori valide. Le taux de dissipation estimé des segments

stationnaires isolés dans la ML des stations en eau libre du groupe DF, 6 : 6r"1 35, est

comparable au taux prédit par la loi du mur (fig. 3.39, image de gauche),

610r^r :  u.3 1le1z1, (3 .7)

la loi d'échelle conventionnellement utilisée pour quantifier le taux de dissipation attri-

buable aux vents (Lorke & Peeters, 2006); avec u* : (rf pùr/2, la vitesse de friction en

surface associée à la contrainte r: p"CnU?0, po et po,les densités respectives de la ML

35. La couche mélangée étant, par définition, quasi uniforme, la résolution des patchs dans cette
portion de la colonne d'eau est inévitablement déficiente. L'analyse du mélange dans la ML s'est donc
arrêtée aux données déduites des segments stationnaires, ce qui permet d'inclure ies stations 5112,
S115 et 3400.



et de I'air, Cp,le coefficient de traînée, (Jn, la vitesse des vents à 10 m, k:0,47, la

constante de von Kârmân, et z, la profondeur. Comme le mélange généré en réponse

aux vents ne se produit pas instantanément, mais demande plutôt un délai de quelques

heures (Lentz, 7992;Lozovatsky el co\I.,2005),la vitesse moyenne des vents modélisés

par les données NARR-NCEP durant les 5 à 12 heures qui ont précédé l'échantillonnage

de la microstructure a été retenue pour le calcul de u*.

En eau libre, les stations situées près d'une ligne de front présentent un ratia efeys,r

de 0,9 (0,8; 1,1) pour des vents moyens de 3,6 il s-1, soit très près de la valeur uni-

taire attendue (fig.3.39, image de gauche). La loi 3.7 permet en outre de bien prédire

la décroissance de e dans les premiers mètres de la colonne d'eau (fig. 3'39, image de

droite). Ce constat n'est toutefois pas représentatif de I'aire de remontée qui jouxte la

pointe du cap Bathurst, dans la portion sud de I'embouchure. En ne considérant que les

stations 5347, 5398 et 5400, ce ratio grimpe à 3,I (2,4; 3,9) pour des vents moyens de

2,9 m s-1 (fig. 3.a0). Des vents d'au moins -5,0 m s-l seraient dans les faits nécessaires

pour expliquer la d,écroissance de e dans la moitié supérieure de la ML (tlDrt < 0,5)'

ce qui Iaisserait néanmoins une dissipation excédentaire entre 0,8< zlDrt <1,0 (fig.

3.40, image de droite). Au large du cap, le profil de e est plutôt stable en surface et

ne présente une diminution en lzl-1 qu'au-delà de Ia couche normalement affectée par

Ia contrainte de vent (c'-à-d' au-delà de la ML' zlD"t: 1'0)'cette dernière ne peut

visiblement expliquer à elle seule la vigueur de la turbulence observée près de I'aire

de remontée, dans la zone la plus active du front. C'est d'ailleurs en ce lieu que les

champs de déformation de la frontogénèse sont a priori les plus intenses (c.-à-d. à la

tête de I'affieurement frontal) , Iesquels pourraient constituer une source d'énergie non

négligeable pour le mélange (Pallàs-Sanz et coll.,2010b).

Le fl,uæ de flottabilité en surface Outre les vents, le flux de flottabilité en surface,

Ju,o:  -L(r 'o ' )o:  -g (p@'s')o -  a(w'o ' )o)
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FtcuRp 3.40 - Idem à la figure 3.39, mais pour les stations S398, S400 et 5347 uniquement.
L'image de droite présente le profil vertical du taux de dissipation empirique, ainsi que Ie
profil prédit pâr €1ss pour des vents de 2,9;5,0 et 6,0 m s-1.

peut également affecter le mélange en l'inhibant ou l'amplifiant. En saison printanière,

deux facteurs favorisent l'émergence cl'un flux négatif, qui stabilisent la colonne d'eau :

la fonte des glaces (ou, de manière plus large, I'apport en eau douce36), gui diminue

la salinité des eaux de surface, et l'influx solaire (ou insolation), qui en augmente la

température. Alors que le premier influence essentiellement les zones recouvertes par

des floes ou attenantes à une lisière de glace, le second prédomine en eau libre, ce qui

restreint inévitablement la vigueur des retournements en absence de source d'énergie

significative.

Pour évaluer I'impact de ces facteurs sur I'importance du flux advectif turbulent mesuré

par le profileur, un flux de flottabilité Ja,o a été estimé pour la couche de surface des

stations visitées avec le SCAMP. Ce flux modélisé se base sur les données NCEP-NARR

(radiation de courtes et grandes longueurs d'onde), ainsi que sur les propriétés phy-

36. Selon Lansard. et coll (2012), les eaux du Mackenzie demeurent à I'ouest du 133-134"0 au
printemps 2004 : Ia principale source d'eau douce (outre ia glace) demeure donc à l'extérieur du
domaine d'étude.



siques des eaux de surface observées en station et calculées à partir de I'algorithme

T0GA/C0ARE37 (chaleurs sensible et latente; Fairall et coll. 1996). Selon les conditions

de llace notées lors de l'échantillonnage, un flux -rfff (eau libre) ou .,r61'f* (près d'un

pack mobile ou immobile) a ainsi été évalué. Dans le premier cas,

(3.8)

avec E et P, les taux d'évaporation et de précipitation, ^9s, la salinité en surface (dans

la ML), a et p,les coefficients d'expansion thermique et de contraction haline, Qo, le

flux de chaleur net à l'interface atmosphère-eau, et Cp, le coefficient de capacité ther-

mique. Cette relation présuppose que le flux de flottabilité en surface est essentiellement

déterminé par le flux de chaleur, ce qui est valide en première approximation, parti-

culièrement au printemps alors que I'insolation est importante. Ce dernier équivaut à

Qo : Qr.l Qm -f Q" + Q7, relation qui somme Ies radiations de courtes et grandes

longueurs d'onde (Q,, et Qz-), ainsi que les chaleurs sensibles (Q") 
"t 

latentes (Q7).

Lorsque les eaux sont partiellement recouvertes, .I6,s doit être modifié pour tenir compte

de I'eau de fonte qui altère la densité en surface. Dans ce cas, (tr",9')s peut être estimé en

supposant que Ia totalité du flux de chaleur océanique à I'interface glace-eau (Qg,o > 0)

provoque une fonte, ce qui se traduit par (\IcPhee, 1992)

(-'S')o: (So - S)9+-
lroLu

Q s,o : PsC'PC7u*(TY" - T")

avec C7 - 0,0057 (NIcPhee, 1999), le nombre de Stanton, Tlay,la température de la

couche mélangée, etT",le point de congélation. Ce faisant, l 'équation 3.8 devient

43" : - o (orn- P)so -,-*) - *#,

4,'Ê" :-o (ots, - sùH,- "#) (3.e)

avec,Sl, la salinité de la glace, Lu,la chaleur Iatente de fusion pour la glace de mer (-

301 kJ kg-l pour une glace à -2'C et fi : 4), et Qn,s,le flux de chaleur à l' interface

glace-eau. Comme I'identification de patchs dans la couche mélangée est généralement

déficiente, le flux de surface Ja,o déduit des équations 3.8 et 3.9 a été comparé à la valeur

37. Implémenté dans Ie toolbor air-sea de MATLAB (http: / /woodshole . er. usgs . govloperations/sea-nat).
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X-1" de la distribution des flux turbulents, ./6,sç, obtenus des segments stationnaires

détectés dans les limites de la ML (ce oui inclus les stations 5112. S115. et 5400).

Durant la quasi-totalité du leg CASES-O40410405,le flux de chaleur est demeuré néga-

tif avec une moyenne en station de -128,6 W m-2. Le flux de flottabilité en surface

s'est conséquemment maintenu sous le zéro, àiw : -2,2xI0-8 m2s-3, exception faite

de la stat ion 5112, à I 'est du tourbi l lon de mésoéchel le où Ji i  :1,4x10-8 m2s-3.

Le refroidissement observé en ce site s'explique par la température des eaux de sur-

face anormalement élevée qui y transitent, eaux transportées depuis les côtes de l'île

de Banks par l'anticyclone. La signature du mélange laisse en outre supposer qu'un

phénomène convectif contrôle la dynamique du mélange dans cette zone du golfe, ce

qui se traduit pâr a - J6,sç. Puisque le tourbillon provoque un mélange entre les eaux

de fonte présentes à la marge du pont de glace et celles autrement entraînées par la

circulation anticyclonique, il est néanmoins possible que ,if.fi", qui ne tient pas compte

du flux (r'S')0, surestime le flux réel.

De façon plus générale, Ie ratio Jo.o"lJa,o demeure près de la valeur unitaire pour les

stations situées à I'extérieur des zones de front (groupe HF), soit à -0,8 (-0,1; -3,2). Le

flux J6,s limite visiblement l'intensité du mélange en surface en absence d'une dynamique

frontale. Il en va de même des stations localisées près du méandre de la station 406

(stations 5124, 5406 et 5407) ou à I'ouest du tourbillon de mésoéchelle (5115 et 5117)

où J6,sçf J6,s: -0,7 (-0,2;-2,0). Dans le premier cas, la circulation frontale influence les

couches inférieures de la colonne d'eau, sous la couche mélangée : le front n'induit donc

pas une augmentation du flux turbulent en surface, lequel clemeure représentatif du

domaine. Dans le second cas, les stations SCAMP se retrouvent du côté anticyclonique du

front, dans une zone potentiellement moins énergétique. L'orientation de l'écoulement

géostrophique à la marge ouest du tourbillon favorise en outre une diffiuence (plutôt

qu'une confluence), d'où une intensité frontale a priori plus faible (cf. fig. 3.13). C'est

également ce que suggère le gradient de densité observé dans les distributions spatiales

de ae à 5 et 30 m (cf. fig. 3.9).



Seules les stations situées du côté cyclonique du front, à proximité d'une ligne de

fort gradient de densité, présentent un ratio significativement différent de 1, à savoir

Ju,o" lJu,o: -13,3 (-3,1; -55,7) ( les stat ions 3108, 5256,5347, 5398 et 5400).  Le f lux

turbulent y est 10x plus important que le flux de flottabilité en surface, Iequel tend

pourtant à restreindre toute turbulence. Près du cap Bathurst (stations S347, 5398,

5400), ce ratio grimpe à -22,3 (-5,3; -92,2), ce qui témoigne bien de la vigueur des

retournements aux abords de Ia péninsule (c.-à-d. dans I'aire de remontée).

En somme, les conditions de flux du printemps 2004 ne semblent pas inhiber la turbu-

lence dans la couche de surface des stations situées du côté cyclonique du front, près

d'une ligne de fort gradient de densité. Ce fait est particulièrement vrai dans l'aire de

remontée, où le mélange est visiblement vigoureux. En dehors de ces zones, la fonte

de la glace de mer et le réchaufièment saisonnier empêchent toutefois l'émergence d'un

mélange mécanique. Les données compilées dans le tableau 3.3 indiquent d'ailleurs que

le mélange différentiel et la turbulence de faible intensité (,R",6 = 30) dominent la dy-

namique de Ia ML aux stations concernées (couches 1HF-ML et 3HF-ML, tab. 3.3).

L'influence des structures de densité

Des différentes structures de densité identifiées dans les profils types, les intrusions

(couches sTM et ACW) et le minimum de température (couche nlnd) sont les plus suscep-

tibles de modifier la nature du mélange dans la colonne d'eau. Ces structures changent

la stratification et, par là même, les conditions propices à l'émergence d'une turbulence

classique ou d'un mélange non mécanique. Il est donc intéressant de s'attarder à I'in-

fluence respective de ces singularités) en se basant sur les données présentées au tableau

J . J .

Les intrvsions La présence des intrusions ACirr modifie substantiellement la stratifi-

cation entre 24,6-25,6 kg m-3, portion où le ratio de densité atteint Rp : 54-62. La

stratification associée à la température de ces intrusions est néanmoins insuffisante pour

permettre le développement d'une double-diffusion, laquelle nécessite un 1 ( Rp < 10
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(Kelley et co11.,2003). Aucune couche diffusive n'a d'ailleurs été détectée à la tête des

intrusions d'eau paciflque estivale, dans les plofils analysés. L'influence des ACVJ n'en est

pas moins importante comme ces eaux salines abaissent significativement I'intensité de

la turbulence dans tout le domaine d'étude, laquelle passe de Re,b : 75 à 31 dans le

groupe DF et de R.,b : 58 à 22 dans le groupe HF à I'approche du maximum local de

température (couche ACIJ, tab. 3.3). Cette diminution du nombre de Reynolds provoque

un changement de régime qui favorise la diffusion différentielle et donc, une turbulence

incomplète. Au printemps 2004, Ia présence des eaux pacifiques estivales est donc dé-

terminante pour le mélange comme elle limite d'emblée la vigueur des retournements,

indépendamment du front.

Pour sa part, I'impact des intrusions de surface demeure difficilement analysable vu le

peu de données cumulées dans les couches sTM et s-sTM. Seul fait notable I Ro 10 à la

tête des intrusions, près des aires de front. Ce ratio tend à démontrer que la turbulence

est le mécanisme dominant aux profondeurs des sTM et donc, que ces dernières sont belles

et bien liées à une circulation frontale de subsurface. En dehors de la zone d'influence du

front, les sTM identifiés présentent un ratio de B, :6,7 a priori favorable à une double-

diffusion. Ces dernières ont été échantillonnées à l'extérieur du golfe d'Amundsen) aux

stations 5600 et 5703 visitées durant le leg CASES-0405 (cf. frg. 3.36), au moment où les

glaces libéraient progressivement le sud-est de Ia mer de Beaufort (dernière semaine de

juin;cf. fig. 3.15). Ces anomalies de température ne présentent pas les caractéristiques

des NSTM (voir sec. 3.1.2) et ne sont pas, à première vue, liées à la dynamique de front

qui demeure, pour I'essentiel, contenue au large de la péninsule, près de I'embouchure.

Il est néanmoins possible que les eaux superficielles advectées par Ia circulation frontale

le long de la ligne de front du cap Bathurst aient permis l'apparition de ces sTM, du

moins à la station S600 (à oe 24,7 kg ̂ -', I :-1,0oC, profondeur de 36 m). La présence

d'une intrusion de surface dans cette section du domaine serait donc une conséquence

de l'écoulement des eaux le long des isopycnes, depuis la zone distale du front (cf. fig.

3.9, os -  24,6 kg -- t) .

Le minimum, d,e ternpérature Le minimum de température entre oo - 24,6-24,8

kg p-a provoque une augmentation significative de I'intensité du mélange à I'extérieur



des lignes de front. Cette augmentation ne semble toutefois pas reposer sur I'appa-

rition d'une source d'énergie cinétique turbulente nouvelle comme Ie taux e demeure

statistiquement inchangé entre les couches 3HF-ML et 3HF-nind (p:0,6, tab.3.3). C'est

0("c)

l0 25 r00 lmo 24.5 25 25.s
À",a oe(kgm-\

(a) 5108-1, dans le front

0("c)
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(b) 5414, hors front

FtcuRn 3.41 - Influence des structures de densité sur le mélange pour une station située près

(5108-1, a) ou loin d'une ligne de front (5414, b). Les couches roind (minimum de température)

et ACW (intrusion d'eau pacifique estivale) sont circonscrites par les boîtes pointillées. Les

graphiques de gauche donnent I'intensité turbulente par saut de 1 m, R",6 (avec les 2,5 et 97,5

centiles), et les graphiques de droite, la température (en noir) et la densité (en rouge).

-1.6 -1.4 -1.2 - l
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plutôt Ia faible stratification du minimum qui permet le développement d'une turbu-

lence active, plus apte à générer un mélange contrôlé par les fluctuations de vitesses. La

couche où se loge ce dernier présente en outre une signature en microstructure similaire

dans les deux groupes de stations (lf ou HF), à savoir 7,pp ) 0,2-0,3 et Ror ) 2.

Ces structures (possiblement) générées par un phénomène de subduction seraient donc

importantes pour la dynamique du milieu, particulièrement loin des zones frontales où

Ies sources d'énergie mécanique sont apparemment plus restreintes.

La figure 3.41 illustre I'influence de ces différentes structures de densité pour I'intensité

de la turbulence à des stations localisées à proximité (5108-1, image de gauche) ou

loin d'une ligne de front (S414, image de droite). Ces deux stations présentent une

intrusion d'eau pacifique estivale subjacente à un minimum de température. Le nombre

de Reynolds augmente sensiblement dans les limites du minimum pour diminuer à

I'approche de la tête de I'intrusion, en un point de la colonne d'eau où Ia stratification

est importante et où .R",6 tombe sous le régime de la turbulence active (R.,b < 25).

L'influence de la couche nind est particulièrement marquée à la station 5414, située

au nord de I'embouchure du golfe, en dehors de I'influence de la Iigne de front du

cap Bathurst (fig. 3.41(b)). Le mélange en ce site ne présente un caractère clairement

turbulent qu'aux profondeurs du d - -1,5"C, ce qui change substantiellement I'allure

du profil. Ces exemples démontrent en fait que les structures de densité peuvent être

de bons indicateurs du mélange pour le golfe d'Amundsen et, par extension, servir à

prédire les conditions aux sites non échantillonnés avec le SCAMP au printemps 2004.

En présence d'une intrusion de type ACW, le mélange diflérentiel sera fort probablement

dominant (R"1 < 30 selon Ie tab. 3.3) alors que, à I'inverse, près d'un minimum de

température) une turbulence est attendue (R",a:60-70 selon Ie tab. 3.3).



3.4 Remarques finales

Au printemps 2004, un évènement de front a considérablement modifié les conditions

océanographiques dans le golfe d'Amundsen et le sud-est de la mer de Beaufort. Cet

évènement, qui a vraisemblablement commencé avec l'apparition d'une remontée d'eau

à la pointe du cap Bathurst, a eu un impact non négligeable sur le mélange et, indirecte-

ment, sur Ia physique des eaux de ce domaine (voir \afrg.3.42 pour une schématisation

complète). Les grandes conclusions de ce chapitre sont :

l'identi,fication d'i,ntrusions de surface tôt au printemps qui ne peuvent être as-

sociées a;uLx Near-Surface Temperature Marimum (llSfu) couramment observés dans

le centre et I'est du bassin canadien (Jackson et co|\.,2010). Ces intrusions, appelées

surface Temperature Marimum (sTM), se logent à environ 30 m de profondeur, soit

au-dessus de I'halocline hivernale, ce qui en fait des structures récentes, nouvellement

formées.

l'apparition d'une remontée d,'eau dans le prolongement de la péninsule à la fin

mai-début juin. Cette remontée est typique des upwelli,ngs observés au large du cap

et représente, de ce fait, les conditions nominales du golfe) sous une contrainte de

vents favorable.

la formation de deuæ grandes li,gnes de front. La première, située à I'ouest du

domaine, se forme sur le pourtour de la péninsule, le long de I'aire de remontée qui

contient I'essentiel des eaux froides advectées vers la surface. L'influence de ce front

s'étend toutefois jusqu'à I'isobathe de 200 m, où les données suggèrent la présence

d'un méandre, une structure très caractéristique des fronts océaniques. L'évolution

de la température de surface sur les images satellitaires laisse d'ailleurs penser qu'une

instabilité (barocline/barotrope) a progressivement modifié I'allure générale du front

dans Ia dernière semaine du mois de juin. Par ailleurs, les quelques lignes de stations à

haute résolution échantillonnées près du cap Bathurst révèlent I'existence d'intrusions

qui plongent sous la surface. Ces intrusions seraient générées par la circulation frontale

de subsurface oui s'installe dans les zones de fort sradient de densité. Elles seraient
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fl de fontc Ile de Banks

Mémrhc cydoiquc

cap Bathulst

FICuRp 3.42 - Schématisation des mécanismes de subsurface actifs dans le golfe d'Amundsen

au printemps 2004. Les traits bleus, tiretés suivent le dessin des isopycnes en bordure des lignes

de front et du tourbillon de mésoéchelle. Les ondelettes indiquent la présence d'une turbulence

classioue.

donc directement liées à un phénomène de frontogénèse. Les sTM identifiés au centre

de I'embouchure du golfe proviendraient à ce titre de I'entraînement sous la surface

des eaux normalement contenues entre Ies isobathes de 50-200 m. Ces anomalies de

température sont donc I'une des signatures du front du printemps 2004.

La seconde ligne de front se forme au large du cap Parry, entre la banquise côtière

et le large tourbillon de mésoéchelle qui apparaît sur les images satellitaires dès la

deuxième semaine de juin. Cet anticyclone occupe le centre du domaine et contrôle

l'écoulement des eaux entre l'île de Banks et le sud du golfe, ce qui favorise une

dispersion de la chaleur accumulée dans les zones limitrophes où se concentrent les

effets du réchauffement saisonnier. Plus à I'est, la présence du pont de glace crée

une aire de fonte localisée qui accentue la stratification dans les premiers mètres

de Ia colonne d'eau. Cette masse d'eau stratifiée se différencie des eaux entraînées

par la circulation horaire et est possiblement à I'origine des minima de température

observés sous la couche de surface (0 - 7", o6 24,7 24,9), en différents points du

domaine. Ces minima seraient créés par un phénomène de subduction le long de la

dc shrnêsoéchdlc



marge est du tourbillon. Il s'agirait d'une autre manifestation de Ia dynamique de

subsurface associée au front qui a cours durant l'échantillonnage de 2004.

l'intensi,té de la turbulence observée dans les 100 premiers mètres de la colonne

d'eau est directement influencée par l'évènement de front. Les stations situées à proxi-

mité des lignes de front accueillent un mélange turbulent et dissipatif qui tranche avec

les conditions moyennes observées dans le reste du domaine. Ce mélange présente une

intensité médiane de R",6 - 60 105, ce qui est loin d'être négligeable pour un mi-

lieu aussi stratifié que I'Arctiqn". À titte de comparaison, Gregg & Sanford (1938)

rapportent une valeur nominale de 13 pour la pycnocline du nord-est de l'océan Pa-

cifique (entre 40-240 m), dans une région où Ie mélange est favorablement dominé

par les ondes internes. Fer (2009), qui a étudié le mélange sous glace dans le centre

de l'océan Arctique, évalue à (r(105) cette intensité à l'interface glacreau, laquelle

diminue néanmoins rapidement avec la profondeur pour atteindre R",6 : 19 à 70 m,

puis 13 entre 70-180 m. À l'extérieur de la zone d'influence des fronts, l'intensité n'est

que de 6-40 et Ie mélange différentiel est omniprésent, d'où Ie peu de sources d'éner-

gie mécanique disponibles. Seules les couches de densité échantillonnées à proximité

d'un minimum de température témoignent d'un mélange plus intense (R",u : 50-60),

caractéristique d'une turbulence dissipative. Ces possibles tourbillons formés le Iong

de la ligne de front du cap Parry sont donc déterminants pour la dynamique hors

front.

les uents, qui ne peuvent expliquer à eux seuls Ia turbulence observée dans la couche

mélangée, à proximité du cap Bathurst. Les données collectées dans I'aire de remontée

présentent des taux de dissipation de 3 x , voire 10 x plus élevés que ce que prédit la loi

d'échelle communément employée pour quantifier les effets du vent. C'est d'ailleurs

le long de cette aire que les taux e et y6 mesurés sont les plus importants, à près de

O(10-?) m2 s-3 et O(70 8)oC2 s 1. Peu de stations ont néanmoins été échantillonnées

dans les limites du plateau continental où se concentrent les eaux de remontées. Aussi,

les données analysées sous-estiment potentiellement l'intensité du front du printemps

2004.
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Ie fluæ de flottabili,té en surface, J6,s, est un facteur limitant. La fonte de la glace

de mer et le réchauffement saisonnier stabilisent la portion supérieure de la colonne

d'eau, ce qui inhibe la turbulence. Ce constat est vrai loin des aires de front, où

Ie flux turbulent mesuré en station demeure similaire au flux J6,6 modélisé, mais

non le long des lignes de front. Les stations situées à proximité des zones de fort

graclient de densité présentent un flux turbulent 10 x plus élevé que J6,g. La dynamique

frontale est donc importante au printemps2004 comme elle augmente sensiblement les

échanges atmosphère-océan et, à terme, I'entraînement sous Ia surface de la chaleur

emmagasinée suite au réchauffement de la ML.

l'influence des structures de densité sur le mélange, notamrnent des intrusions

d'eau pacifique estivale et du minimum de température. Alors que la première limite

invariablement le développement d'une turbulence, la seconde en facilite l'émergence,

ce qui modifie les conditions de mélange à I'extérieur de la zone d'influence du front.

Ces structures peuvent donc servir à estimer le mélange dans les eaux non échan-

tillonnées par le profileur.

L'évènement du printemps 2004 ne semble pas être exceptionnel vu l'étendue de la zone

de remontée observée au large du cap Bathurst. F'n2007,I'échantillonnage réalisé dans

cette section de I'Arctique a démontré la formation d'un front nettement plus impo-

sant, qui englobait la quasi-totalité du golfe d'Amundsen (cf. fig. 3.1; Tremblay et coll.

2011). Le mélange observé durant CASES-040410405laisse néanmoins supposer que cet

évènement a été déterminant pour la dynamique du milieu, lequel ne présente, d'ordre

général, que peu de sources d'énergie mécanique aptes à soutenir une turbulence. Les

champs de contrainte de la frontogénèse ont en outre permis de maintenir une activité

dans les premiers mètres de la colonne d'eau, alors que la fonte de la glace de mer et le

réchauffement saisonnier tendaient à restreindre toute activité en surface. La variabilité

spatiale du mélange s'explique donc par l'avènement d'une dynamique de grande échelle,

laquelle ne peut être négligée dans Ia description du Bhénomène puisqu'elle élucide ce

qui, autrement, apparaît comme une intermittence. L'utilisation d'un échantillonnage

opportuniste devrait donc être repensée si les recherches dédiées au Nord s'intéressent

spécifiquement aux ltot spots de productivité biologique et de mélange. Les phénomènes



de mésoéchelles tels les lang] jet-streams, les gyres et les fronts sont depuis longtemps

reconnus pour leur rôle dans le transport vers la surface des nutriments autrement pié-

gés dans les profondeurs des océans (Horne & Platt 1984; Le Fèvre & Frontier 1988).

Ce n'est pourtant que récemment que le lien entre ces phénomènes et le mélange a réel-

lement été quantifié (p.ex. D'Asaro et coll.2011; Inoue et coll.2010; Jackson et coll.

2011; Nagai et coll.2012; Thomas & Joyce 2010), ce qui explique le peu d'études au-

jourd'hui disponibles pour expliquer I'origine mécanique38 de cette turbulence frontale.

Cette dernière n'en demeure pas moins importante puisqu'elle assurerait le maintien de

l'équilibre du système océanique, son énergie étant nécessairement soutirée à l'énergie

potentielle ou cinétique du front. En Arctique, le développement de ces fronts tôt en

saison pourrait à terme influencer O le positionnement des maxima de chlorophylle de

subsurface, qui apparaissent rapidement suite à la fonte du couvert de neige et de glace

(Johnston  e t  co \ \ . ,2011;Ndar t in  e t  co11. ,2010;Tremblav  e t  co IL ,2008)  e t ,  de façonp lus

générale, I I'effiorescence phytoplanctonique (c.-à-d. le lang] bloom printanier), en gé-

nérant un mélange vertical suflisant pour soutenir le transport des nutriments vers Ia

zone euphotique, Ia principale source de limitation de la production primaire au nord

du cercle polaire (Trembiay & Gagnon, 2009).

38. La génération d'ondes internes suite à une instabilité symétrique, l'augmentation du cisaillement

vertical par la frontogénèse, les ondes proches inertielles piégées du côté anticyclonique du front, etc.
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CHAPIT ^'1I

Classification du mélange

L'analyse de la microstructure recueillie en 2004 dans les eaux du golfe d'Amund-

sen révèle une forte variabilité régionale de l'intensité du mélange. Plus encore, ces don-

nées démontrent I'importance de la diffusion différentielle et, dans une moindre mesure,

de la double-diffusion, des mécanismes non conventionnels qui compliquent I'interpré-

tation des flux de flottabilité turbulents. La quantification de ce transport advectif est

primordiale en océanographie : il explique une part importante du transfert vertical

des propriétés (physiques et chimiques) qui contrôle les échanges entre la surface et

les couches profondes. L'observation directe de ce flux demeure néanmoins complexe

et, par conséquent, peu pratiquée en mer. Des méthodes d'estimation indirecte, qui

usent de quantités plus aisément mesurables peuvent bien être employées, mais ces

dernières présupposent un certain nombre d'hypothèses qui ne reproduisent pas néces-

sairement les conditions du milieu. trlles postulent avant tout que le mélange est généré

par une turbulence active, pleinement développée, ce qui n'est visiblement pas le cas

dans le domaine échantillonné. Plusieurs évidences tendent d'ailleurs à démontrer que

les eaux arctiques sorft faiblement énergéti,ques et sujettes à un mélange non turbulent

(p.ex. Padman & Dillon 1989) qui demeure néanmoins déterminant pour le maintien

des échanges. Il est donc souhaitable d'identifier ces mécanismes de mélange non méca-

niques avant même d'estimer un flux, notamment lorsqu'une description synoptique est

visée. Outre la question de quantifi.cation, c'est toute Ia dynamique de petites échelles

qui est, en réalité, modifiée.



L'identifi,cati,on des mécani,smes de méIange Dans la pratique' aucune obser-

vation clé ne permet de déceler I'influence de ces processus. L'identification de sfeps

ot d'interleaui,ngs révèle, par exemple, la prédominance rl'une double-diffusion, mais

ces signatures ne sont pas une condition sine qua non (Kelley, 2001). La situation est

d'autant plus complexe que la nature du mélange peut varier d'un point à l'autre de

la colonne d'eau, ce que démontrent bien les résultats du chapitre précédent. Seule une

analyse rigoureuse de la fine et microstructure permet d'identifier la source du flux,

qu'elle soit mécanique ou non mécanique.

Pour l'éturle du mélange aux abords des fronts, Ia classification des événements a été

réalisée par le biais de six critères objectifs qui résument les traits distinctifs de la

turbulence, de la diffusion différentielle et de la doubie-diffusion. Cette méthode, bien

qu'exigeante, donne une idée précise du mélange actif entre la surface et la base de

la pycnocline, aux différentes profondeurs sondées par le profileur. La liste de ces ca-

ractéristiques ne s'attarde toutefois qu'aux signes détectables du mélange et non à sa

dynamique. Bien que chaque mécanisme possède sa propre façon de transférer l'éner-

gie dédiée au mélange, rien ne permet de tenir compte de cette particularité dans les

méthodes d'estimation conventionnelles employées. Ces dernières induisent donc des

biais lorsqu'appliquées dans un contexte qui ne respecte pas Ia vision classique de la

turbulence. Ces biais diffèrent selon l'origine du mélange, ce qui en fait des indicateurs

potentiels pour I'identification des processus actifs dans les eaux échantillonnées.

Structure du chapitre Ce chapitre est donc consacré à la définition d'une méthorie

d'identification des mécanismes de mélange basée sur les flux de flottabilité. Comme

cette dernière exploite les biais introduits par l'application des modèles convention-

nels d'estimation, que sont les modèles de Osborn-Cox, ./6,sç, et de Dillon-Patk, J6,q,

il importe de revoir en détail les hypothèses sous-jacentes à ces approximations. Pour

ce faire, une description détaillée du transfert de l'énergie et de ses implications sera

tout d'abord présentée (sec.4.1). Cette dernière permettra de mettre en évidence les

diflérences intrinsèques à la turbulence, à la double-diflusion et au mélange diflérentiel.

La création d'une charte de classification étant avant tout dédiée aux données empi-
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riques recueillies en milieux naturels, les conclusions théoriques tirées de cette analyse

seront validées par le biais des données collectées dans une vaste zone de I'Arctique

canadien, où Ia variabilité spatiale du mélange est considérée élevée (sec.4.2). Ces ré-

sultats permettront d'offrir une description synoptique du mélange dans les eaux du

Haut-Arctique et de la baie de Baffin (sec. 4.3). L'applicabilité des biais théoriques au

contexte océanographique sera discutée par la suite (sec. 4.4).

4.L Le cycle de lténergie d'un retournement

Les modèles employés pour estimer le flux reposent sur le transfert entre les réservoirs

d'énergie cinétique et potentielle du système et sur Ia façon dont ce transfert accélère

la diflusion moléculaire. En turbulence océanique, le système est symbolisé par :urr re-

tournernent complet (ot patch; Dillon 1984), lequel est sujet à une condition limite qui

interdit tout échange à ses frontières. Cette condition est essentielle pour I'interpré-

tation des données de profilage comme Ia quantification du mélange tient compte des

inversions de densité, qui sont la signature détectable des retournements. Selon cette

représentation, seuls les processus diabatiques génèrent un changement irréversible de

la distribution de densité à I'intérieur d'rne patch. Le mélange diapycnal est donc asso-

cié à I'évolution temporelle de l'énergie potentielle minimale de l'état non perturbé, -86

(ou [ang] background potenti,al energy).I1s'agit de l'énergie potentielle obtenue par une

redistribution adiabatique du profil de densité (aussi appelé profil de Thorpe; Thorpe

1977). Ce concept théorique permet de différencier les déplacements verticaux adiaba-

tiques, qui ne font qu'augmenter ou diminuer le montant total d'énergie potentielle,

Ep : Eo * -Ea, des processus de mélange, qui accentuent la diffusion moiéculaire et

élèvent Et. Eo, qui représente l'énergie potentielle disponible (ou APE, langl Auai,lable

Potenti,al Energy; Dillon & Park 1987), emmagasine l'énergie mécanique transférée par

les contraintes qui s'exercent sur le sys!ème - p.ex. les vents, les marées, Ie flux de flotta-

bilité de surface, avant que ne soit complétée la diffusion moléculaire. Il quantifie le flux

turbulent advectif, 4: (g I po)r/ > 0, lorsque l'échange est bel et bien irréversible.
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Le mélange donne donc lieu à deux signatures différentes : une signature de fine échelle

(de l'ordre du centimètre), associée aux inversions de densité, Eo, et une signature de

microéchelle (de l'ordre du millimètre), associée à la diffusion moléculaire,01E6 ) 0.

Ce n'est qu'à l'état stationnaire que le taux de changement AEa :0 et qu'un équilibre

s'installe entre ce qui est advecté et diffusé, 4 : }tEa. Cet équilibre est à la base des

modèles d'estimation indirecte du flux et constitue à ce titre la pierre angulaire de la

théorie de la turbulence observationnelle. Il présuppose que l'écoulement est stationnaire

et hautement turbulent, ce qui n'est pas toujours le cas dans I'océan. L'écart entre cette

idéalisation du mélange et la réalité génère des biais, lesquels varient selon la signature

considérée et le type de mélange échantillonné. La nature systématique de ces biais est

exposée dans les sections qui suivent au moyen d'une description détaillée du cycle de

l'énergie d'un évènement de mélange. Cette discussion se limite aux données pouvant

être observées par un profilage unidirectionnel des propriétés scalaires des eaux.

4.IJ Turbulence classique et flux advectif

En turbulence, le taux de destruction des anomalies de densités, pt , est contrebalancé

par le taux de production de ces anomalies par les contraintes associées aux tourbillons.

Cette représentation simplifiée s'appliclue aux retournements d'un écoulement station-

naire et homogène. Si seuls des gradients verticaux existent, et que Ia température

domine la stratification (p'lp - -e0'; Dillon, 1984), l'équilibre advectif-diffusif qui

décrit le mélange se réduit à (cf. sec. f .i.3)

2trt0t ô"0 : -6Ko(A,0'), = Xt (4 .1 )

ou, lorsque multiplié par ag

a9 .ulil : -"lrO4ut = ,r; (4 .2)

avec u)' ,les vitesses verticales fluctuantes clu champ turbulent ; 0' ,Les anomalies de tem-

pérature;0"0,\e gradient de température moyen du profil de Thorpe, réordonné; n6,là

diffusivité moléculaire de la chaleur I Xe,le taux de diffusion de la variance thermique

166



Chapitre 4. Classification du mélange

aux plus petites échelles de l'écoulement; et a, le coefficient d'expansion thermique. Le

membre de gauche de l'équation 4.2 correspond au flux de chaleur turbulent, soit Ie flux

positif gétéré par les anomalies de température.

Le modèle de Osborn-Coæ Lorsque la salinité contrôle la densité, mais que la

température demeure I'unique champ échantillonné, Ie flux de flottabilité turbulent

doit retenir les deux composantes de p', soit

767

J'o: g@Itfil- - prry) (4.3)

avec B,le coefficient de compression haline ; 0rS ,le gradient de salinité moyen du profil

monotone , et Xs,le taux de difiusion de Ia variance des anomalies ,9/. Puisque cette

diffusivité n'est habituellement pas mesurée, I'expression précédente est simplifiée en

invoquant I'hypothèse centrale de la turbulence à haut nombre de Reynolds, à savoir

que la production d'anomalies résulte entièrement de I'action des retournements turbu-

Ients. Aussi , Ks I Ks: 1, avec Ks : -uJ0t-@"4)-t et' Ks : -rY g'-(0,5)-1, les diffusivités

turbulentes diapycnales qui quantifient Ies efiets moléculaires du mélange. Cette simpli-

fication permet de supposer que (Gargett & N'Ioum, 1995; Gregg, i987; Nash & \4oum,

2oo2)  
,  r ( r  2

xs :x l ( - ) ,  (4 .4 )
\ a a  /

et donc de retrouver la forme usuelle du modèle d'estimation du flux de Osborn-Cox

(Osborn & Cox, 1972)

rb,oc: -;ffi. @o"o - pa"s) (4.5)

rb,oc:#, (4'6)

avec .1y'2 : -(g I po)O"p : g(a0"0 - PA"S),le carré de Ia fréquence de flottabilité qui est

calculée à partir du profil de densité réordonné.

g (axo
2  \4 "0

,Bxs \
- l

a"s )



Le rnod"èle d,e Dilton-Park, L'équation ul.6 quantifie le taux de changement de l'état

de référence du système, ôrEa: Oa (le flux diascalaire, Winterc et coll. 1995), qui est

directement lié à la signature de microéchelle détectée par le profilage, Xe.De manière

conceptuelle, ce taux est généré aux dépens de I'APE contenue dans les inversions de den-

sité. E" emmagasine donc les fluctuations scalaires de fine échelle ultimement diffusées

par le mélange irréversible. Ce réservoir est toutefois variable comme Ie flux advectif

responsable du transfert entre l'énergie cinétique, Ep, et potentielle, Eo, est réversible.

Ces échanges modifient inévitablement la somme totale de mélange diapycnal attendrr.

Le lien entre fi, Eo et Q6 (estimé à l'aide de J6,ss) découle donc des considérations

théoriques inhérentes à la conversion de l'énergie qui s'opère à l'intérieur d'tne patch

de turbulence (c.-à-d. le système clos).

Tout d'abord, la création d'un champ fluctuant impose que fiEp < 01 : l'énergie à

I'origine du mélange est soutirée à l'énergie cinétique de l'écoulement moyen. Une partie

de cette énergie est transfér ée à Eo par le biais du flux de flottabilité que génèrent les

retournements, J[. Le transport turbu]ent des scalaires procède alors en deux étapes

bien distinctes : une augmentation de ,tr" en réponse à -If, suivie d'une diminution de

E" dès que les changements matériels occasionnés par Q4 prennent effets. ,Eo est donc

l'état transitoire par lequel passe l'énergie potentielle dédiée au mélange. Le modèle de

Osborn-Cox considère l'état stationnaire du système, lequel implique qte 01Eo: 0. Il ne

tient pas compte de l'état transitoire et lie directement l'action à I'effet, ce qui permet

de poser qte fi: Qa (l'équilibre advectif-diffusif). Il est néanmoins possible d'examiner

la première étape du transport et de s'arrêter à l'égalité 4:\tEo. Cette dernière est

valable sous I'hypothèse d'un système clos, Q4 : 0, et se base sur I'information tirée du

profil de densité. Elle suppose qu'une fraction de l'énergie potentielle contenue dans les

inversions est représentative du mélange réalisé après un temps tg caractéristique,

Ja,e :
1

,
.€rt ' , (4 .7)

1. Le terme source est donc considéré ertéri,eur au système (c.à-d. à la patch' de mélange) et n'est

donc pas comptabilisé dans cette représentation du phénomène.
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avec
t t  .  

n

Eo -  €  :  * 'D , ro  bk)  -  p (2) ) ,
nPo r - l

4e :i ,t '
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(4.8)

où 2 correspond à la position verticale d'une particule fluide initialement située à la

profondeur z dans Ie profil de Thorpe, p(2). Le symbole { est utilisé ci-après en rempla-

cement de Eo pour bien marquer la différence entre I'APE théorique et la valeur empi-

rique calculée à partir de la densité réordonnée. En admettant que I'intervalle de temps

séparant I'observation de I'inversion soit suffisamment court pour que 0186 : (Da : 0,

il se trouve que

ô18":  1; . (4.e)

Le système n'est pas stationnaire comme la diffusivité moléculaire n'a pas encore débuté

le lissage des gradients scalaires de microéchelles. Le temps requis pour que Ie système

parvienne à cet état est supposé proportionnel, mais possiblement inférieur, au temps

de retournement dicté par la stratification rlu milieu, to : N-l (Galbraith, 1992). .M

correspond alors à la fréquence de stabilité du profil de densité réordonné entre les

limites verticales dela patch. Ce faisant, l'équation 4.7 devient

(4 .10)

Iaquelle est similaire à la description du flux advectif turbulent obtenue par Dillon & Park

(1987). L'interprétation des équations 4.6 et 4.10 repose donc sur I'hypothèse que

AtEo : 0, et donc qrue ô18, : ÔtEa : (Da ) 0 : le mélange turbulent occasionne

une augmentation de l'énergie potentielle minimale du système.

Les biais des méthodes conventionnelles

Les biais d,u mod,èle d,e Osborn-Coæ L'applicabilité de la méthode de Osborn-Cox

attx patchs détectées lors de l'échantillonnage repose sur la validité d'une turbulence à

haut nombre de Reynolds, stationnaire et isotrope. Ce cadre théorique demeure peu

représentatif des données recueillies dans les régions faiblement turbulentes, sujettes à

I'anisotropie) une condition typique de l'Arctique et, plus généralement, de la thermo-



cline océanique (Thorpe, 2005). La perte de I'isotropie locale de petites échelles influence

directement les taux de mélange déduit du profrlage comme I'équation 4,1 présuppose

q.ue

lvo' l '  :30? :3oF :30?. (4 .11 )

La mesure d'une seule composante permet donc de déduire le gradient moyen, et donc

Xe : 2rc1Y0'12. Cette égalité n'est toutefois pas vérifiée lorsque le nombre de Reynolds de

flottabilité, qui quantifie la séparation spectrale entre les plus grandes et les plus petites

échelles de la turbulence, tombe sous la valeur seuil de O(100) (Smyth & Moum, 2000),

c.-à-d.

e-r2)

où e correspond à la dissipation visqueuse de l'énergie cinétique turbulente; et u, à

la viscosité moléculaire. Dans ce régime d'écoulement, les simulations numériques de

Smyth & N,Ioum (2000), ainsi que les expériences de Thoroddsen & Van Atta (1996)

ont démontré la création de 0'",0L < 0'". Cette géométrie découle de I'alignement pré-

férentiel des gradients que provoque le champ de contrainte du cisaillement moyen

(Smyth & Moum, 2000). Ces observations suggèrent qu'un biais dans l'hypothèse d'iso-

tropie mène à une surestimation d" Xt et, indirectement, de J6,sç lorsque seules les

données de profilage verticales sont analysées.

Le modèle de Osborn-Cox repose également sur la représentation idéalisée d'un retour-

nement complet, ce qui permet de supposer que l'énergie potentielle minimale déduite

de la stratification correspond à I'énergie de I'état non perturbé. Tel que mentionné par

Thorpe (1977),I'arrangement du profil de densité permet de reproduire les conditions

prémélange si le système, que représente I'inversion, est clos, c.-à-d. si aucune diffusion

ne survient entre le moment du retournement et I'observation. Le taux réel de diffusion

déjà réalisé n'est pas en réalité connu. Le profil de Thorpe ne donne donc que la valeur

mini,male du gradient local 0,0 de I'état non perturbé. La stratification d'we patch de

turbulence en cours de mélange est nécessairement plus faible que Ia stratification d'une

patch notwellement créée. J6,sç correspond donc à la limite supérieure du flux advectif

turbulent.

Re,b: ef uN2 : (*)^'" < 1oo,

170



Chapitre 4. Classification du mélang'e

Tant l'anisotropie que I'hypothèse du système clos mènent ainsi à une surestimation

systématique du flux J6,r6"1, le flux advectif non biaisé directement mesuré suite à I'ob-

servation de wF. Aussi, J6.sç ) J6.,6"1.

Les biais du modèle de Dillon-Park Le modèle de Dillon-Park est également

influencé par l'hypothèse du système clos : lorsque la stratification à I'intérieur des

limites du retournement est moindre que celle initialement créée par les champs fluc-

tuants, € < E".Aussi, les mêmes arguments conduisent à une sous-estimation du flux

non biaisé. L'erreur est donc opposée selon que Ie flux J6,sç (surestimation) ou J6,6

(sous-estimation) soit employé.

Il en va de même pour I'intensité de la turbulence. Dans ce cas, c'est le temps carac-

téristique ls des retournements fortement énergétiques qui pose problème, puisque ces

derniers ne sont pas a priori contraints par la flottabilité. Le temps requis pour plier et

déformer les isosurfaces de densité n'est donc pas fonction de N-1, mais plutôt de ̂ 9-1,

l'échelle de temps caractéristique du cisaillement moyen. Ces deux valeurs sont liées par

un facteur ag-l - N-r.F;r (Galbraith, 1992), où F",t : (u'lL7)lly' est le nombre de

Froude turbulent, qui compare les forces inertielles et gravitationnelles du mouvement;

àvec Lr,' ,les fluctuations de vitesses ; et L7,l'échelle de Thorpe qui quantifie la dimension

verticale des retournements les plus énergétiques 2. Dans les fluides fortement cisaillés,

F,,t ) 1, une condition qui respecte I'hypothèse d'une turbulence à haut nombre de Rey-

nolds. Ce faisant, le temps caractéristique de la turbulence est considérablement réduit,

ce qui engendre un biais J6; 1 J6*6"y identique au biais occasionné par I'estimation de {.

Quel que soit le régime d'écoulement, les modèles conventionnels d'estimation du flux

présenteront des biais systématiques et opposés dans les patchs de turbulence classique,

à savoir que J6,sç ) Ju,,e.t et J6ç I Ja,,e.t.

- 1  l t

2. L'échelle de Thorpe est défini comme Lr:67-' 
- 

avec ô7 - zi 2i, le déplacement vertical

obtenu par la procédure de réarrangernent du profil de densité.

t7r



4.L.2 Double-diffusion et mélange-différentiel

L'identification des biais entraînés par l'échantillonnage d'une double-diffusion ou d'une

diffusion différentielle n'est pas intuitive. Les caractéristiques physiques de ces proces-

sus ont été détaillées au chapitre précédent, dans la section précisément dédiée à Ia

classification des évènements (3.3.1). La discussion qui suit s'attarde donc à la cinéma-

tique d'une patch de mélange non mécanique, en portant une attention particulière à

la convection diffusive (ci-après nommée CD).

En CD, le déclenchement du mélange se fait par le biais de l'énergie E6 libérée par

I'instabilité double-diffusive. Cette énergie augmente I'APE, laquelle devient dès lors

disponible au transport advectif qui contrôle les échanges entre les réservoirs du système.

Ce flux est à I'origine des petites cellules de convection qui, rapidement, se forment de

part et d'autre de la couche initialement perturbée (c.-à.-d. la couche diffusive) et lissent

les propriétés du fluide. Au contraire de la turbulence classique, cette forme de mélange

n'est pas associée à une source de forçage externe et est donc caractérisée par QEp : g

et 7tÛu < 0. Manifestement, le système n'obéit plus à la viSion classique de l'équilibre

advectif-diffusif comme le flux advectif n'est pas strictement lié au mélange scalaire

généré par I'instabilité. Le transfert de l'énergie dans une patch de CD impose plutôt

q tse  f iEp-  Ja-  e :0  e t  01Eo:  -Ja1-  LEo-  Oa.  Auss i ,

f , - . (4 .13)

ô186 :  -LEo  f  Q4  (  0 , (4.14)

avec J6 :4 + -If, le flux de flottabilité total, Iequel correspond à Ia somme du flux

advectif associé aux vitesses moyennes , Ju, 
"I 

du flux advectif associé aux fluctuations

de vitesses, 4. LE" quantifie I'augmentation de APE que provoque l'instabilité double-

diffusive.

et
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Le bi,ais d,u modèIe de Osborn-Coæ Le taux de diffusion 19 demeure représentatif

des gradients de température de petites échelles produits par la convection, et donc

de Qa, mais non du changement flnal de Ia distribution de densité de l'état d'équilibre

(ôtEa < 0). En supposant que l'état observé est l'état quasi stationnaire et pleinement

développé de la CD (c.-à-d. les couches convectives), et qu'aucun changement matériel

n'est admis (c.-à-d. systèmè clos), il se trouve que

,Ja = ÔtUt --0, (4 .15)

en conditions stationnaires, ô1Er:0. Bien que le flux advectif demeure un paramètre

clé en double-diffusion, l'utilisation du modèle de Osborn-Cox ne donne qu'une image

incomplète du transport vertical réellement généré par I'instabilité. Ce faisant, Ju,,e"t )

,/6,sç pour les patchs de CD. Des simulations numériques conduites par Kimura et coll.

(2011) tendent d'ailleurs à démontrer que la diffusivité déduite d" Xt, soit K, :

XolQil"), sous-estime d'un facteur 3la diffusivité effective de la double-diffusion. Le

biais devrait donc être d'autant plus important que la convection diffusive domine Ia si-

gnature en microstructure, possiblement à R..,u <25,\a limite supérieure généralement

admise pour un régime purement double-diffusif (Gargett, 1988; Padman & Dillon,

1987).

Le biais du modèIe de Di,llon-Park Puisque le réservoir d'énergie potentielle n'est

pas équilibré au moment de I'observation (O, : 0), Ia signature laissée dans le champ

de densité par 1e flux diffusif est trompeuse. Les structures de densité quantifient Ie

tatx 01Eo: Il2.(fot : AEo instantané, où fo : ly'-l représente l'échelle de temps

caractéristique requis pour mélanger les cellules convectives entraînées par I'excès de

APE. Ce taux fixe I'amplitude du flux .16 et, indirectement, de Oa et e , c.-à-d. I'amplitude

du transfert de l'énergie entre les réservoirs du système ainsi que du transport turbulent

qui assure un retour à l'équilibre thermodynamique (état stationnaire). Considérant ce

fait, il est possible de poser que
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en rappelant que J6,1 : I12.{,4/. L'énergie potentielle disponible utilisée par les fluc-

tuations de vitesses pour éliminer une fraction de l'énergie libérée ne doit pas être

considérée dans I'estimatibn de l'effet net du mélange, fl86 1 0.

Le cas du mélange différentiel

En présence d'un mélange difiérentiel (ci-après nommé MD),le transfert de l'énergie est

initié par des tourbillons dont le temps de décroissance est plus court que le temps requis

pour brasser et mélanger les propriétés du milieu. L'APE créée par le flux turbulent n'est

donc plus irréversible comme certaines particules fluides subissent les effets du retour

à l'équilibre statique avant que ne soit complétée Ia cliffusion. Cette restratification

affecte tout spécialement la composante saline en raison de sa plus lente diffusivité

moléculaire (o, = rcslI00). Tant que les forces restauratrices demeurent effectives, les

gradients scalaires générés, mais non détruits, sont conservés dans le réservoir d'APE,

ce qui fausse l'interprétation des structures de densité. Si la méthode de Dillon-Park

est employée pour analyser les données de profiiage, ôrEo - Ja,€ comptabilise le flux

irréversible eÉ réversible : Ie flux estimé surestime systématiquement le flux réel, comme

dans le cas d'une double-diflusion.

L'équilibre advectif-difiusif est également problématique dans ce contexte de mélange.

Des simulations numériques ont démontré que Ie ratio des diffusivités s'éloigne rapicle-

ment de la valeur théorique de dr: XslXo@êldS)' : T lorsque R'"t, z-100, la limite

inférieure du régime turbulent à haut nombre de Reynolds (p.ex. Smyth et coll.2005).

En reprenant l 'équation 4.5, il se trouve que (Canuto et co\\.,2001-)

(4.17)

où,R, : B0rSf a7rd est le ratio de densité, qui exprime la contribution relative des

traceurs à la densité. Selon cette relatio\, Jb,,ê.r 1 Ja,oc dès que d, 17, excepté pour

0 < Ro ( 1 : le biais est identique à celui attribuable à la méthode de Dillon-Park.

En milieu stratifié, la valeur de d" serait néanmoins dépendante de l'amplitude de Âp,

t  ,  ( r - d x R p )
Jb,réel  :  , lO.oc r- r  o

1 r  
-  r . p )
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comme la diffusion différentielle des traceurs se produit essentiellement durant la phase

de restratification (Jackson & Rehmann,2003; \'Ierryfielcl,2005). À faible BS"f ag",la

température contrôle la restratification des particules fluides déplacées par les fluctua-

tions de vitesse. Comme les anomalies d' sont rapidement éliminées par la diffusion

moléculaire, cette phase de restratification sera plus courte et d*, plus grand, ce qui

diminue I'erreur implicite à la relation précédente.

Il n'est d.onc pas clair que le flux J6,sç surestime le flux J6,r6"1, d'autant plus que les

seules observations empiriques réalisées en océan ne démontrent ni différence significa-

tive entre Xe et Xs, ni tendance claire en fonction de R.,6 (Nash & Nlloum, 2002). trn

fait, le ratio des diffusivités fluctue de > 1 à < 1 entre la phase de croissance et de dé-

croissance d'un évènement turbulent (Gargett et co11.,2003). Ce n'est qu'en intégrant

sur toute la durée d'un retournement que le ratio d, ( l peut réellement être observé.

Bien que cette procédure soit réalisable dans le contexte d'un laboratoire ou d'une si-

mulation numérique, elle demeure impensable sur le terrain. Les données enregistrées

ne donnent donc qu'une image instantanée des caractéristiques de la turbulence, ce qui

rend incertaine la valeur de dr.

En somme, que les inversions de densité soient déclenchées par une source d'énergie po-

tentielle ou mécanique, I'utilisation des modèles J6,sç et J6,g en présence d'un mélange

non turbulent occasionne une (possible) sous-estimation et une surestimation respec-

tive du flux J6,,6"1. L'incertitude qui entoure le modèle de Osborn-Cox est attribuable

au mélange diflérentiel qui peut engendrer un flux Ja,oc ) J6,,6"1 eui invalide le biais

systématique autrement observé. L'importance de cette erreur pourra être évaluée a

posteriori dans la prochaine section.



4.L.3 Jo,e/Ja,o" )  1ou (  1

Les données de fine et de microstructure obtenues par le biais du profllage ne donnent

qu'une image incomplète des différents taux qui contrôlent Ie transfert de l'énergie d'une

patch demélange. L'égalité entre J6 et 01E6,qui est à la base des recherches dédiées à la

turbulence océanique, ne peut conséquemment être utilisée sans, au préalable, présumer

de la nature de l'instabilité à I'origine des retournements. Que les inversions de densité

soient créées par une instabilité statique ou de Kelvin-Helmholtz, I'instabilité classique

des écoulements cisaillés, Jb,oc et ,16,l traduisent différents taux de conversions qui de-

meurent une approximation du flux de flottabilité réellement généré par le mélange.

Les hypothèses qui valident ces approximations reposent sur la stationnarité, I'homo-

généité et I'isotropie de la turbulence à haut nombre de Reynolds, des hypothèses qui

demeurent discutables en milieu océanique. Si les résultats de la présente section sont

résumés, il apparaît que

J6,1f J6,sç I 7 (4 .18)

en présence d'une turbulence classique. Cette inégalité survient lorsque les conditions

du milieu s'éloignent des conditions de mélange idéalisées, à savoir

1) Ie profil de Thorpe, qui reproduit a priori la distribution initiale, non perturbée de

la densité, une condition non vérifiée en turbulence active (Aa + 0);

2) I'isotropie locale de petites échelles, qui prédit une axisymétrie par rapport à l'axe

vertical, qui est invalide dans les écoulements cisaillés, fortement stratifiés (R.",u I

100; Rehmann & Hwang 2005; Smyth & trIoum 2000; et

3) l'état des fluctuations cle vitesses, comme il est généralement présumé qu'un équilibre

s'installe entre les forces inertielles et de flottabilité (c.-à-d. que la turbulence est à

l'équilibre d'inertie-flottabilité), ce qui permet de supposer Que F',t - 1 et lo : N-l.

Si, à l'inverse, la double-diffusion ou la diffusion différentielle contrôlent le mélange, le

biais sera respectivement

J6,6fJ6,sc> I  et  k,clJ, , ,o"> 1 ou < 1.
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Osborn- Cox, .Ia,oc / -Ia,re"r--T---------------T-

Dillon-Park, Ju.t I Ju.,e"t
I < 1

Teglp 4.1 - Biais systématiques introduits par I'application des modèles d'estimation du

flux advectif en condition de turbulence classique (r), de double.diffusion (oo) ou de mélange

difiérentiei (UO). Les prémisses à I'origine des biais sont : I'isotropie; Ie temps de retournement

d'un évènement, t6 ; I'hypothèse du système clos, (D4 : 0; l'équilibre advectif-diffusif, ôt.8";

et Ia diffusivité des traceurs, dy : l.

Dans ce cas, les inégalités sont liées à

1) Ia différence significative entre les diffusivités scalaires (traceurs actifs, dr+1), quj

occasionne une incertitude quant au biais (en mélange différentiel);

2) la violation de l'équilibre advectif-diffusif, laquelle est imputable soit à l'énergie

potentielle libérée par l'instabilité double-diffusive, soit à la restratification que force

le flux Ja < 0 (mélange différentiel), lequel touche préférentiellement la composante

Ces points sont résumés dans le tableau l.i. En supposant que Ies considérations théo-

riques à Ia base de ces biais sont bel et bien applicables aux données de profilage,

I'opposition des flux estimés à I'aide des méthodes conventionnelles offre une méthode

simple de classification des évènements de mélange. Bien que la double-diffusion et

le mélange différentiel peuvent tous deux produire un biais Ja,e lJu,r" > 1, ces mé-

canismes sont aisément dissociables. L'instabilité double-diffusive n'est influente qu'à

1 ( Âo < 10 (lorsque 0,0,ô"5 > 0, convection diffusive; Kelley et coll.2003) ou 0,5

<,Rp < I  (A"0,0"5 <0, sal t- f ingeri ,ng;Schmitt  2003).

> 1

>7
< 1

>1
>1

<1

DD
MD

DD
MD



4.2 L'application au contexte océanographique

Bien que les inégalités J6,1f J6,sç < 1 (turbulence) et J6,1f J6,sç > 1 (double-diffusion)

soient valides dans le contexte simplifié d'une patch, leur application aux mesures océa-

niques est ni évidente ni directe. La plupart des considérations théoriques qui sou-

tiennent ces biais sont tirées de travaux en laboratoire et de simulations numériques,

les seules études qui permettent réellement de décrire la totalité du cycle de l'énergie

du mélange. Ces recherches se déroulent toutefois dans des milieux très contrôlés, quasi

idéaux, ce qui n'est visiblement pas le cas en mer où un nombre indéterminé de para-

mètres influence au final le mélange. De manière à évaluer la pertinence de ce cadre

théorique pour les observations de profilage, des données empiriques ont été soumises

aux prédictions des équations 4.18 et 4.19. Ces données ont été acquises entre 2004

et 2007 par I'intermédiaire des campagnes CASES (printemps 2004), ArcticNet (au-

tomne 2005-2007) et CFL (automne 2007) conduites à bord du NGCC Amundsen,le

brise-glace de recherche de la Garde côtière canadienne. En tout, 54 stations pour un

total de 225 profils donnent une représentation générale du mélange actif dans les eaux

du Haut-Arctique canadien et de la baie de Baffin, lesquelles sont propices au déve-

loppement d'une variété de mécanismes. Tel que précédemment mentionné (chap. 2),

ces mesures ont été réalisées à l'aide du SCAMP, un profileur de turbulence qui mesure

tant les propriétés scalaires fluctuantes, d! (microstructure), que non fluctuantes' d et

^9 (finestructure), de I'écoulement.

4.2.L La préclassification des stations

Cette validation ne peut être réalisée sans que soit, au préalable, connue I'origine mé-

canique ou non mécanique du mélange. Pour ce faire, le mélange actif à chacune des

stations a été répertorié de turbulence, de double-diffusion ou de diffusion différentielle

à l'aide de Ia méthode de classification exposée au chapitre précédent (sec. 3.3.1). Cette

méthode repose sur l'utilisation de six critères objectifs qui synthétisent les signes dé-

tectables de ces manifestations. Puisque cette recherche a d'abord été motivée par le
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t35"w 1250\\, m"w 12otll

FIcuRp 4.1 - Localisation cles stations cle profilage pour les années 2004à 2007. À gauche:

les stations échantillonnées en Arctique de I'Ouest (mer de Beaufort et golfe d'Amundsen). À

droite : Ies stations échantillonnées dans Ia section nord de la baie de Baffi.n (encadré bleu),

Ie passage du Nord-Ouest et le bassin de Foxe, situé au sud de I'île de Baffin. Les couleurs

indiquent le type de mélange dominant : turbulence (en gris), double-diffusion (en vert),

mélange différentiel (en orange) ou indétermirré (en blarrc).

besoin d'une description synoptique du mélange dans les différentes régions de I'Arc-

tique canadien, I'attention est avant tout portée sur la variabilité interstations plutôt

que sur les changements observés dans les premiers 100 m de la colonne d'eau. Une sta-

tion est donc catégorisée selon le mécanisme qui domine) en première approximation,

la dynamique aux profondeurs profilées, c.-à-d. sur plus du trois quarts du profil. Les

stations qui présentaient une bimodalité qui ne permettait pas de trancher en faveur

de I'un ou l'autre des processus ont simplement été déclarées <<indéterminées >. C'est

notamment le cas de I'exemple traité à Ia section 3.3.1, pour lequel 46%o des événements

détectés étaient associés à une turbulence et 54ya, à une double-diffusion (voir fig. 3.34).

La figure 4.1 localise la totalité des stations échantillonnées entre 2004 et 2007, ainst

que les résultats de Ia classification des évènements basée sur les six critères objectifs.



4.2.2 La pertinence de Ju,e/Ja,o, : exemples types

Les figures 4.2 à 4.5 présentent trois cas typiques de mélange.

Exemple 1 : turbulence

Le premier, illustré à la figure 4.2, a été échantillonné dans le passage du Nord-Ouest

(au nord de l'île Victoria). Avec sa topographie complexe et irrégulière et ses dé-

troits peu profonds, cette zone géographique est un site propice au développement

d'une turbulence très active, générée par les courants de marée et les ondes internes

(Crawford et col l . ,  1999; N{arsden et col l . ,1994a,b).

Le profil vertical de la température à cette station se compose d'une large intrusion

compensée en densité entre 25-30 m @.2a). Bien qu'aucune interface cliflïsive ne soit

associée à cette structure, des sfeps plus ou moins définis sont visuellement identifiables

aux abords de 30 m, à I'endroit même où le gradient 0'" affi.che une légère anisotropie

(4.2b). À ces profondeurs, le ratio de densité médian est de Rp :33 (23; 41), soit

légèrement supérieur à I'intervalle de susceptibilité double-diffusive (1 <.Rp < 10). Le

taux de dissipation de l'énergie cinétique turbulente est quasi constant sur toute la

longueur du profil, alors que le taux de diffusion chute drastiquement sous la structure

intrusive, où il atteint la limite de détection du profileur (Xa: (?(10-11)"C2 s-r 1 4.2c

e t d ) . E n m o y e n n e , c e s q u a n t i t é s s ' é l è v e n t à e  : 6 , 3 ( 4 , 6 ; 8 , 9 ) x 1 0 - s m 2 s - 3  e t y s : I , 7

(1,0; 2,6)t1g-soçz s-1 entre 20_-40 m. Le maximum de vraisemblance a été obtenu de

100 échantillons bootstrap, selon que X-1": exp(m + s2f2), avec m et s2, la moyenne

arithmétique et la variance de ln(X), X : €, Xe (Baker & Gibson, 1987). L'intervalle

de confi.ance à 95% précisé entre parenthèses correspond au 2,5 et 97,5 centiles de

cette distribution (Dixon, 1993; Maclntyre et coll., 1999). La diffusion de Ia variance

thermique diminue à2,6 (2,I ;3,2)x10-11oc2 s-r > 40 m (f is.  4.2c et d).

Conformément aux critères énumérés à la section 3.3.1, Ia figure 4.2 est représenta-

tive d'une turbulence classique. IJne analyse plus spécifique des paramètres du mélange
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suggère en outre qu'un mécanisme intense est actif aux profondeurs échantillonnées,

particulièrement sous le maximum local de température. Un nombre de Froude turbu-

Ient de 3,7 (3,2; 4,1) caractérise Ies évènements à cette station et le nombre de Reynolds

de flottabilité atteste de I'état pleinement développé de la turbulence (ef uN2 > 200).

Seule une fraction des patchs comprises entre 25 et 45 m tombe dans le régime non

turbulent pour lequel R.",az-25 (fr,g.4.2e). Au plus, 10% des retournements demeurent

définis par un ratio de densité 0,5< Rp < 10, un pourcentage qui grimpe à 33% à la tête

de I'intrusion. La nature <concluante ilde ce ratio doit toutefois être considérée avec
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FtcuRp 4.2 - Exemple de profils collectés à une station turbulente de I'Arctique (passage

du Nord-Ouest). (a) Profils de la température et de Ia salinité. (b) Signal des gradients de

température verticaux enregistrés par Ie profileur. (c) et (d) Dissipation de I'énergie cinétique

turbulente, e, et destruction de la variance thermique, 18, telles que déduites des segments

stationnaires (en noir) et des patchs (en rouge). (e) Nombre de Reynolds de flottabilité. Les

traits noirs indiquent les seuils de Â",6:25 (trait pointi l lé) et 100 (trait plein)'
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Ftcunp 4.3 - Ratio des flux (J6,qlJ6.sç), calculé sur les patchs et moyenné à l'aide de
I'estimateur du maximum de vraisemblance, par sauts de 1 m. La totalité des profils collectés

en station a été considérée. Le trait noir donne la valeur MLE et les traits gris, I'intervalle
de confiance à 95%. Le ratio global est indiqué par la droite rouge (c.à-d. en considérant Ia

totalité des patchs détectés entre 0-100 m, tous profils confondus).

précaution comme ce dernier ne fait qu'indiquer si la stratification est propice ou non à

une instabilité double-diffusive. Des simulations numériques ont effectivement démontré

que le flux double-diffusif est une fonction décroissante de Rr, mais rien de similaire

n'a été inféré pour les écoulements fortement cisaillés. En présence de turbulence, le

cisaillement réduit I'effet net de Ro et le nombre de Richardson devient le paramètre

clé du mélange (Hwang et co\|.,2006; .Iackson & Rehmann,2009). Les incohérences de

ce ratio paraîtront plus clairement dans la prochaine sous-section.

Rat io des f l ,un Pour ce cas part icul ier,  J6,1f J6,sç:0,57 (0,40;0,83).  I l  s 'agi t  de la

valeur la plus probable obtenue grâce à l'estimateur du maximum de vraisemblance, en

considérant les ratio (Ju,tlJa,o"), calculés sur les patchs, ( )o, "t 
en incluant la totalité

des profils enregistrés en station (quatre dans ce cas précis). L'ensemble des données a
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donc été pondéré en fonction du nombre d'évènements par profil, ainsi que du nombre

de profils par station de sorte que la somme des poids |[twrot.n: 1. La figure a.3(a)

précise I'amplitude de ce ratio par saut de 1 m.

Comme il est possible de Ie constater, une Iarge portion de la colonne d'eau respecte

I'inégalité JotlJu,o" < 1, exception faite des couches de profondeurs comprises entre

25-35 m et ) 65-70 m. La tête de l'intrusion se situe précisément dans la première de

ces couches, ce qui indique que cette structure influence notablement le flux dès que

R.,u 125 (a.2e). La turbulence demeure présente à ces profondeurs, mais est forte-

ment restreinte par la strat i f rcat ion qui var ie de (N2)p:1,1 (0,9; 1,4)x10-a à 1,8 (1,6;

2,1)x10-5 s-2 de part et d'autre du maximum local de température. Ce seul facteur

provoque une majoration de æ 6 x .R",6. Outre I'analyse des biais, rien n'indique qu'un

mécanisme de mélange non mécanique modifie Ie flux dans le premier tiers du pro-

fiI. La distribution de la dissipation est bien bimodale dans Ia couche intrusive (25-35

m), mais les inversions d'origine turbulentes dominent a priori la dynamique. 61% des

évènements détectés sont centrés sur 6:6,3x10-e m2 s-3 et 39%, sur 5,0x10-10 m2

s-3. Une intensité de R",6 : 146 (93; 209) et 20 (11; 33) est respectivement associée

à ces composantes du mélange. La turbulence est bel et bien affectée par la stabilité

statique, d'où I'apparition d'un transport double-diffusif difficilement discernable à Ia

limite supérieure de I'intrusion.

Exemple 2 : double-diffusion

Le second exemple, présenté à Ia figure 4.4, a été échantillonné à proximité d'une langue

d'eau chaude, en plein cæur de la mer de Beaufort. Il témoigne du type d'intrusions de

surface qui transitent sous la couche bien mélangée, à proximité de la gyre qui contrôle

la circulation au centre du bassin canadien

Cette large masse occupe la portion médiane du profil, entre 20 et 65 m @.aa). Sa limite

supérieure coïncide avec la pycnocline saisonnière, portion des eaux où Ia turbulence
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mécanique est généralement plus faible en raison de la forte stratification qui amortit

les fluctuations de vitesses. La finestructure observée dans le champ de température est

donc possiblement liée à une convection diflïsive générée le long de l'isopycne où se loge

\e 0^u*: 7,4"C. En moyenne, dix interfaces diffusives sont présentes aux profondeurs de

I'intrusion et près de 21 (13 ; 32)% des retournements détectés sont potentiellement in-

stables à une double-cliffusion. Le flux associé à ces interfaces est de 1,7 (I,4;2,0)x10 e
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FtcuRp 4.4 - Exemple de profils collectés à une station double-diffusive (mer de Beaufort).

(a) Profils de Ia température et cle Ia salinité. Les lignes horizontales indiquent Ia possible

présence d'interfaces diffusives. (b) Signal des gradients de température verticaux enregistrés

par le profileur. (c) Dissipation de l'énergie cinétique turbulente telle que déduite des segments

stationnaires (en noir) et des patchs (en rouge). (d) Flux de flottabilité estimé à I'aide de la

méthode de Osborn-Cox, J6,sç, pour les segments stationnaires (en gris) et Ies patchs (en

rouge). Les points noirs donnent le flux estirné d'après la paramétrisation de Kelley (1990)

pour les interfaces indiquées en (a). (d) Nombre de Reynolds de flottabilité. Les traits noirs

indiquent les seuils de R".6 : 25 (trait pointillé) et 100 (trait plein).
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m' s-3, soit sensiblement supérieur aux flux estimés par le biais des méthodes conven-

tionnelles (O(4-6x 10-10) m2 s-3 ; a.ad) 3. Cette difiérence n'est toutefois pas étonnante

comme les patchs ne sont pas directement corrélées avec les zones de forts gradients où

naît le flux double-diffusif (c.-à-d. les sfeps).

Ratio des fluæ Bien qu'intrusions thermohalines et turbulence soient fréquemment

associées (Mueller et co11.,2007), le cas de Ia frgure 4.4 présente une variation du mé-

lange non équivoque ( et ) 60 m. Dans les deux premiers tiers de la colonne d'eau

échantillonnée, l'écoulement est clairement non dissipatif : I'intensité du mélange se

maint ient à R.",a:  14 (9; 20)< 25 et son eff icaci té,  à J6,sçfe: 1,1(0,6; 1,8),  ce qui

est nettement au-dessus de la valeur canonique de 0,2. Seuls les retournements iden-

tifiés > 60 m présentent un caractère en apparence turbulent, à savoir R.,b : 60 (48;

71) et Ju,o" le:  0,1 (0,1 ;0,2) (4.4c à e).  Une part  importante des évènements réper-

toriés dans cette couche tombent néanmoins dans le régime non fluctuant défini par

Ivey et coll. (1998), lequel est dominé par la stratification ou la viscosité. Ces évène-

ments n'occupent que 30% du profil, mais possèdent un poids total de 5L%. Le ratio des

flux à cette station est d'ailleurs représentatif du régime non mécanique, quelque soit

la couche de profondeurs considérée : J6,4f J6,oc : 2,7 (1,9 ; 3,6). C'est cependant dans

la portion médiane des eaux qu'il atteint un maximum de 6,5 (4,1; 10,1) (flg. 4.3(b)),

soit où domine la DD.

Exemple 3 : mélange différentiel

Enfin, il est intéressant de s'arrêter à un exemple de diffusion différentielle, laquelle

demeure conflictuelle en ce qui a trait aux biais. La figure 4.5 illustre la signature de

cette manifestation par l'intermédiaire d'un profil enregistré en Arctique de I'Ouest,

dans les eaux du golfe d'Amundsen.
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3. Pour le détail du calcul concernant ce flux double-diffusif, voir la section 3.3.1.



Entre 15-30 m, la stratification est stable et, par le fait même, défavorable au dévelop-

pement d'interfaces double-diffusives (fig. 4.5a). La signature de micro-échelles révèle

des  taux  ye  e t  €  respec t i f s  de  9 ,5  (5 ,6 ;  14 ,9) t19-10oçz  s -1  e t  e  :6 ,6  (5 ,1 ;  8 ,5 )x10-10

m2 s-3 ( f ig.  4.5c et d).  Cette signature se traduit  par un Ju,o" le :2,7 ( I ,4;4,8).  Le

gradient de température 0'" est par ailleurs anisotrope et essentiellement négatif à ces

profondeurs, cl'où I'existence possible d'un flux < 0 typique d'une testratification (fig.

4.5b). Le nombre de Reynolds de flottabilité demeure largement sous le seuil de 25, à

R^b:10 (7; 14),  et  F,, t :0,9 (0,7; 1,1) :  la strat i f icat ion contrôle Ia dynamique.
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FIcunp 4.5 - Exemple de profils collectés dans un environrrernent propice au mélange

différentiel (golfe d'Amundsen). (a) Profils de la température et de la salinité. (b) Signal

des gradients de température verticaux enregistrés par Ie profileur. (c) et (d) Dissipation de

l'énergie cinétique turbulente, e, et destruction de la variance thermique, XB, telles que déduites

des segments stationnaires (en noir) et des patchs (en rouge). (e) Ratio Ror: L6f L7 des

échelles de la turbulence. Les traits noirs indiquent les seuils de Ror: 0,5 (trait plein) et 2,0

(trait pointillé).
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0("c)
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Rati,o des fl,uæ Le détail de J6,qf J6,sç par saut de 1m montre un ratio > 10, voire

= 100 entre 25-35 m, où prévaut le MD (fig. a.3(c)). >40 m, 32% des retournements

demeurent caractérisés par un F,,t I 1 ou un R.,u I 15. Ces facteurs témoignent respec-

tivement d'une turbulence en décroissance et d'un écoulement dominé par la viscosité,

des régimes dynamiques qui peuvent potentiellement générer un mélange incomplet et

maintenir une diffusion différentielle. Les biais favorables à un ratio > 1 subsistent de

fait au-delà de 40 m. À cette station, Ie ratio des flux s'élève à 2,2 (7,6; 3,0), toutes

patchs confondues.

La phase de la turbulence et d, Dans ce cas précis, le mélange différentiel est

décrit par un ratio de flux supérieur à 1. Cette conclusion s'explique en partie par la

phase de Ia turbulence échantillonnée, qui demeure à la limite de la transition vers

un écoulement dissipatif, où I'erreur sur d, est moindre. Le stade de l'écoulement est

généralement déduit du ratio R.or : Lo I Lr qui oppose les échelles caractéristiques

de Ia turbulence, à savoir I'échelle de Ozmidov, Lo: (elN3)r/2, qui correspond à la

plus grande échelle permise par la flottabilité, et I'échelle de Thorpe, L7, défrnie comme

Ia moyenne quadratique des déplacements verticaux nécessaires à la création du profil

de Thorpe. Ce ratio croît de manière monotone avec l'évolution de l'écoulement, de

sa phase préturbulente, R67 ( 0,5, à sa phase dissipative, Ror ) 2,0 (Smyth et coll.,

2001; Wijesekera & Dillon, 1997). Pour les données de Ia figure 4.5, près de 74% des

patchs identifiées présentent tn R67 1 2,0, dont 24To se situent sous le seuil de 0,5

(points noirs, fig. 4.5e). Ce mélange incomplet favorise donc une restratification de la

variance, cohérente avec J6,q ) Jb,,ed, sans pour autant affecter significativement les

tanxy6,|5 aux très petites échelles de I'espace. Le mélange différentiel qui survient tôt

dans Ie cycle de vie d'un évènement sera donc moins influent sur le pian de la diffusion

(c.-à-d. de dr). Le ratio de densité à I'intérieur des retournements est en outre faible

dans I 'exemple de la f igure 4.5, lBpl:5,7 (4,4;7,0),  ce qui diminue également I 'erreur

sur d" : 1 (\Ie'ryfield, 2005).

Cet exemple démontre bien la complexité de l'évaluation du ratio d, et de son effet sur le

flux J6,es. L'amplitude du ratio Ja,tlJa,o" dans la portion inférieure du profil de la figure



4.3(c) laisse néanmoins supposer que l'erreur introduite par le modèle de Dillon-Park

est déterminante puisque) au mieux, ce dernier tend vers 1.

4.2.3 Caractérisation du domaine d'étude

À première vue, les exemples présentés à Ia section précédente corroborent les conclu-

sions tirées des biais systématiques prédits par I'analyse théorique d'un évènement de

mélange (sec.4.1). Ces profils demeurent néanmoins des cas types et rien n'indique que

le ratio des flux reste valide, quelle que soit la dynamique échantillonnée. Aussi, une

charte de classification du mélange a été créée afin de juger de l'efficacité de ce ratio tout

en donnant une vision d'ensemble des stations échantillonnées dans le Haut-Arctique

et la baie de Baffin. L'idée est d'opposer Ie ratio des flux au pourcentage de patchs in-

clus dans I'intervalle de susceptibilité double-diffusive, 0,5< ,Rp < 10 (ci-après nommé

ToR), ou au nombre F,,1. Le premier est communément utilisé dans la littérature scien-

tifrque pour estimer la susceptibilité d'un milieu au développement d'une instabilité

double-difiusive, alors que le deuxième définit le caractère turbulent de l'écoulement.

Ces deux paramètres servent donc à préciser I'information autrement obtenue par Ie

biais de Ja,elJa,o".Ces chartes sont présentées à la figure 4.6.

La charte de classification du mélange

Comme le démontre la figure 4.6,leratio J6gf J6,oc:1délimite clairement les régimes

du mélange, qu' i ls soient mécanique, avec un Jul lJo,o":0,69 (0,57;0,84)< 1, ou non

mécanique, avec un Ja,t lJu,o":2,9 (2,2;3,7)> 14. L ' importance des barres d'erreur

témoigne de la forte variance qui affecte les données de microstructure, ce qui complexifie

d'autant I'interprétation. Des données présentées, seule une station identifiée comme

turbulente tombe à J6,4f J1,,sç:7,2) 1. Cette dernière présente un caractère turbulent

quasi constant, excepté dans une fraction relativement restreinte du profil, c.-à-d. 20-

30% de la profondeur totale de la colonne d'eau (non montré). En ce point, une intrusion

4. Ces valeurs correspondent à Ia médiane des distribution des données disponibles avec, entre
parenthèse, Ies 2,5 et 97,5 centiles
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FICURo 4.6 - Chartes de classification du mélange. (a) Pourcentage de patchs inclus dans

l'intervalle double'diffus\f,TaRp, vs. le ratio des flux, Ja,ClJu,oc (l'axe a est logarithmique).

Chaque symbole donne Ia valeur MLE obtenue de I'ensemble des évènements détectés en une

seule station. Le mécanisme de mélange dominant consiste soit en une turbulence (cercle

gris), une double-diffusion (cercle vert) ou un mélange différentiel (cercle orange). Les croix

indiquent les stations <indéterminées >par la classification initiale. Les barres donnent I'erreur

d'estimation, soit les 2,5 et 97,5 centiles de Ia distribution des échantillons bootstrap. (b)

Identique, mais pour Ie nombre de Froude turbulent, F',r (en échelle log-log).

ès

3  4  5 6 7 8 1 0



force une diminution de I'intensité du mélange, qui passe de R.,b :80 (64; 98) à .R",6

:22 (L2; 41), voire < 10 dans certains profils. Ce cas témoigne du type de biais que

peuvent induire I'analyse des valeurs MLE, Iesquelles ne donnent pas une image précise

des évènements répertoriés, mais bien une valeur globale parfois trompeuse.

Considérée seules, Ies stations de mélange différentiel présentent un J6,1f J6,sç:2,5 (1,8;

3,4), soit légèrement inférieur aux stations de double-diffusion, 3,2 (2,1;4,2). L'erreur

semble inversement proportionnelle au ratio R, des patchs, ce qui démontre une cer-

taine influence de la stratification sur d, (fr1. a.6(a)). Le nombre de stations est toutefois

insuffisant pour tirer des conclusions claires à ce niveau. Puisque ce groupe est stric-

tement caractérisé par un ratio des flux supérieur à 1, I'incertitude associée à d" n'est

possiblement pas déterminante, du moins, pour les données utilisées dans Ia présente

étude. Il est donc possible de supposer a posteriori que le modèle de Dillon-Park induit

une erreur importante. utile pour la caractérisation des retournements.

Ratio de densité ou nombre de Fboude turbulent

Le facteur % R, s'avère être un piètre indicateur de l'origine du mélange : la plupart des

stations affiche un pourcentage inférieur à 25% et aucune tendance claire ne départage

les deux domaines dynamiques (fig. a.6(a)). L'utilisation du nombre de Froude en lieu

et place du ratio de densité modifie quelque peu ce constat (flg. +.6(b)).

La cha,rte F,i-J6,qf J6,sç D'une part, la scission entre les grands régimes est globa-

lement respectée à F,,t : 1 : la turbulence est contenue à Fr,t ) 1 et le mélange non

mécanique, majoritairement sous = 1-1,5. Une zone de transition est toutefois observée

entre F,,t : L,2-2,0, où 33% des stations non turbulentes sont comprises et où résident

plusieurs des stations problématiques (c.-à-d. les croix de la fig.4.6(b)). Cette zone

s'explique par la nature souvent complexe du mélange océanique, lequel n'est pas tou-

jours représentatif des cas idéalisés. De la même manière qu'un cisaillement de petites
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FtcuRp 4.7 - Nombre de Froude turbulent en fonction des flux estimés par la méthode de (a)

Dillon-Park, J6,q, et de (b) Osborn-Cox, J6,sç (en échelle log-log). Chaque symbole donne Ia

valeur MLE obtenue de I'ensemble des évènements détectés en une seule station. Le mécanisme

de mélange dominant consiste soit en une turbulence (cercle gris), une double-diffusion (cercle

vert) ou un mélauge différentiel (cercle orange). Les croix indiquent Ies stations <indéterminées

>par la classification initiale. Les bars donnent I'erreur d'estimation, soit les 2,5 et 97,5 centiles

de Ia distribution des échantillons bootstrap.
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échelles est fréquemment observé dans I'environnement des interfaces double-diffusives

(p.ex. N,Iueller et coll.2007),le mélange différentiel survient lorsqu'il y a restratification

ou que d, 1I, des situations qui ne s'appliquent pas strictement à Fr,t 1 1. La diffusion

différentielle peut d'ailleurs surgir dès que le champ fluctuant perd de son intensité ou

devient intermittent, occasionnant une signature mixte ou bimodale caractérisée par un

nombre de Froude néanmoins important. C'était le cas de I'exemple de la figure 4.5,

pouç  leque l  7e  F , ,1 :  1 ,9  (1 ,7 ;2 ,0 ) .

D'autre part, les biais systématiques sont dépendants de la description qu'offre ce

nombre adimensionnel puisqu'une corrélation évidente lie ce dernier au ratio JatlJa,o"

(coefficient de régression et de corrélation de -0,4(-0,5; -0,3) et r : 0,69 respectivement,

dans l'espace log-log) . Cette corrélation ne fait que mettre I'accent sur I'importance des

hypothèses liées aux modèles cl'estimation r1u flux. Ces hypothèses décrochent de la réa-

lité du mélange dès que les effets de la flottabilité deviennent négligeables (F,,t > 1;

particulièrement lorsque t6 ( N-1, modèle de Dillon-Park) ou, à I'inverse, dès que

I'équilibre advectif-diffusif devient inadéquat (F,,t < 1; particulièrement pour I'hypo-

thèse ô1Eo : .4, modèle de Dillon-Park). C'est d'ailleurs en conditions de turbulence

et de mélange différentiel que la corrélation est l,a plus flagrante, soit dans les régimes

associés à un changement QEp 10 (coefficient de régression et de corrélation de -0,6

(-0,7 ; -0,5) et r : 0,84 respectivement, dans I'espace log-log). Cette réalité est il lustrée

à la figure 4.7, qui présente Ia distribution des flux estimés par J6g et ,16,sç en fonction

de 4,t.

En somme, la charte F,;J6,qf J6,6ç permet de déterminer Ia nature du mélange, en plus

de préciser l'impact des prémisses avancées par les modèles conventionnels d'estimation

du flux. tout spécialement en condition de turbulence.
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4.3 Application plus générale à l'Arctique canadien

Une donnée connexe peut être soutirée de Ia charte de classification du mélange : I'in-

tervalle de diffusivité diapycnalê, K p : J'rN-' ,le plus plausible. De fait, les modèles J6,g

et J6,sç donnent une estimation du flux réel et, par conséquent, les limites empiriques

du transport advectif. Pour une turbulence classique, ces modèles fixent respectivement

la valeur inférieure et supérieure du flux et, par le fait même, de la diffusivité. L'inverse

s'applique en condition de double-diffusion ou de mélange différentiel. Ces extrêmes pro-

bables peuvent donc servir à détailler I'hétérogénéité du phénomène et présenter une

description synoptique du mélange dans les eaux de I'Arctique canadien, le domaine

échantillonné entre 2004 et 2007. Le but est en fait de caractériser la variabilité spa-

tiale du phénomène. Les simulations numériques ne tiennent généralement pas compte

du rôle des mécanismes de mélange non mécaniques, lesquels peuvent être particuliè-

rement importants dans les zones fortement stratifiées, peu sujettes à la turbulence.

(p.ex. Polvzrkov el coll. 2010). Zhang et coll. (1998) ont d'ailleurs soulevé le problème

en démontrant que l'ajout d'une double-diffusion modifie significativement I'aliure des

solutions finales et que, conséquemment, cette clernière ne doit pas être négligée.

Les figures 4.8 et 4.9 présentent les valeurs maximales et minimales de Ç aux différentes

stations visitées entre 2004 et 2007 , ainsi que la nature du mélange observé (voir égale-

ment I'annexe A). Ces cartes reprennent donc les résultats de Ia figure 4.1 en précisant,

grâce au ratio J6,qf J6,qç, I'origine mécanique ou non mécanique des évènements aux sites

dits indétermenés. Selon ces résultats, la diffusivité est de I'ordre de 3,2-5,9x10-6 m2

s-r entre 0-100 m, Ia portion de la colonne d'eau échantillonnée. Certaines généralités

régionales ressortent néanmoins de l'étude de ces cartes :

Baie de Baffin Le rôle des mécanismes de mélange non conventionnels est im-

portant dans la baie de Baffin, particulièrement dans la portion nord de ce domaine

où Ia présence de la double-diffusion est manifeste. Cette région accueille de nom-

breuses intrusions thermohalines qui favorisent la création de conditions propices à

I'apparition de steps et d'interleauings, lesquels seraient d'ailleurs décisifs pour la

productivité bactérienne de ce bassin (Bacle et coll., 2002; Lovej oy et coll., 2002). La
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FtcuRn 4.9 - Diffusivités diapycrrales rnaxirnales (irnage clu haut) et rnirrirnales (image du

bas) pour le centre et I'est de I'Arctique (passage du Nord-Ouest, dans I'encadré bleu, baie

cle Baffi.n, entre I'île d'Ellesmere et Ie Groenland, et Ie bassin de Foxe). Les couleurs indiquent

le type de mélange dominant : turbulence (en gris), double-diffusion (en vert) ou mélange

différentiel (en orange).



diffusivité associée à cette double-diffusion est de loin la plus importante avec une

valeur minimale-maximale de Kr:4,7-17,7x10-6 m2 s-l (ce qui exclut Ies stations

situées au nord du 77"N).

Passage d,u Nord,-Ou,est Comme mentionné précédemment, cet étroit passage

accueille des cas typiques de turbulence classique. De fait, et bien qu'il demeure lar-

gement sous-représenté dans les données de 2004-2007, les quelques stations visitées

signalent une certaine prédominance du mélange mécanique, spécialement dans les

zones topographiques irrégulières ou très peu profondes (voir encadré, fig. 4.9). La dif-

fusivité y est en outre plus faible qu'à l'est, soit entre 3,7-8,6 x 10-6 m2 s-r (minimum-

maximum), ce qui est cohérent avec I'efficacité apparente de seulement lupp : J[le :

0,14 estimée en station. Cette dernière est en fait caractéristique de la turbulence

cisaillée généralement observée dans les océans (p.ex. St-Laurent & Schmitt (1999),

1:0,72, et  Lozovatsky & Fernando (2013),  ?:  0,16-0,2).  Le passage est donc une

zone très active sur le plan de la dissipation de l'énergie cinétique, moins en ce qui

concerne le transport des traceurs.

Mer de Beaufort et golfe d,'AmundsenLe golfe d'Amundsen et la section sud-

est de la mer de Beaufort ont été largement discutés dans le chapitre précédent,

consacré aux fronts. La disparité des phénomènes dans cette région de I'Arctique

est possiblement liée à la dynamique locale qui naît des remontées d'eau, laquelle

est nécessairement éphémère et donc, très variable dans le temps. Il reste néanmoins

que la diffusivité estimée en Arctique de I'Ouest n'est que de 2,7-4,6x10-6 m2 s-1

(minimum-maximum), ce qui en fait un milieu faiblement énergétique. Cette parti-

cularité est en partie attribuable à la présence des eaux pacifiques qui augmentent

la stratification et limitent d'emblée le développement d'une turbulence, même en

condition de front (cf.sec.3.3.3). L'influence du mélange différentiel, qui est notam-

ment identifié en plusieurs points du golfe, pourrait également s'expliquer par la forte

stabilité de la colonne d'eau qui tend à générer une turbulence incomplète. Ce mé-

lange maintient une diffusivité minimale dans les aires excentrées, situées à I'extérieur

du rayon d'influence des fronts (p.ex. aux abords des côtes de l'île de Banks)'
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Ces diffusivités donnent une idée de l'intensité du mélange actif dans la portion supé-

rieure des eaux, sans égard à la variation qui peut néanmoins influencer I'amplitude

de Ko entre la surface et les couches profondes. Les données utilisées sont de plus re-

présentatives des patchs détectées et rendent donc compte de la nature hétérogène du

mélange, qui a tendance, pour un profil vertical, à former des bandes horizontales bien

circonscrites de plus forte diftusivité. Elles sous-estiment toutefois l'intensité dans les

premiers mètres de la colonne d'eau, où le nombre de retournements détectables est

insuffi.sant, cette couche étant, par définition, bien mélangée. Il n'en demeure pas moins

que ces résultats confirment que le mélange dans les eaux du Haut-Arctique et de Ia baie

de Baffin est relativement faible, quoique représentatif des valeurs nominales observées

au nord du cercle polaire. Rainville & Winsor (2003) rapportent tn Ko de (2(10-5) m2

s-1 dans la portion supérieure de l'océan Arctique, alors que Bourgault et coll. (2011),

qui se sont attard,és à la problématique du golfe d'Amundsen, estiment à 3 (2 ; 5)x 10-6

m2 s-1 Ia diffusivité médiane ) 50 m. La disparité régionale est néanmoins grande et les

quelques généralités exposées précédemment ne font que signaler la possible influence

de la dynamique locale. Cette dernière joue pour beaucoup dans la réalisation d'un

mélange, qu'il soit mécanique ou non mécanique. L'utilisation d'un échantillonnage op-

portuniste ne permet malheureusement pas d'expliquer ces variations en dehors des

observations réalisées en 2004. De même, Ia distribution spatiale des stations visitées

entre 2004 et 2007 rate possiblement les zones de mélange les plus intenses, ces hot spots

qui s'avèrent pourtant déterminants pour le milieu.

4.4 Remarques finales

En turbulence observationnelle, les structures du mélange sont dites <gelées >dans un

état qui permet une caractérisation complète des taux de changement de l'énergie mé-

canique. Cette représentation théorique demeure une simplification de la dynamique

active dans les milieux naturels, lesquels sont sujets à un amalgame de forces qui de.

meurent difficilement identifiables. Il est donc important de considérer les biais qu'en-

traîne la description classique du transfert irréversible de l'énergie lorsque Ie flux, qui
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demeure le paramètre clé du mélange, est estimé plutôt que directement mesuré. Les

modèles de Osborn-Cox,'.,/6,sç, et Dillon-Park, J6,q, qui servent à cet effet posent un

certain nombre d'hypothèses qui réduisent le problème à des relations simples, facile-

ment chiffrables. Ils présument en outre que le mélange est généré par une turbulence

stationnaire, homogène et isotrope. Mais qu'advient-il lorsque l'écoulement s'éloigne de

cette représentation idéalisée ?

Ce présent chapitre identifie les principaux biais que peut entraîner I'application de

ces modèles dans un contexte océanographique non idéal, particulièrement lorsqu'une

double-diffusion ou un mélange différentiel est impliqué. Ces mécanismes non conven-

tionnels produisent une signature en fine et en microstructure qui est sensiblement

différente de celle autrement générée par les champs fluctuants de la turbulence. Dans

ces conditions d'échantillonnage, les hypothèses à la base de Ju,o", JU.- sont inapplicables

et I'information tirée des champs scalaires peut s'avérer trompeuse. Ces biais dépendent

donc implicitement de I'instabilité à l'origine du mélange, laquelle détermine le trans-

fert de l'énergie qui, à terme, accentue la diffusion moléculaire. Même en turbulence

classique, ces modèles demeurent des approximations et doivent être utilisés comme

telles. Il est donc possible de reconsidérer le problème et de déterminer dans quelle

mesure ces biais influencent Ia valeur finale du flux estimé selon qu'une turbulence, une

double-diffusion ou un mélanee différentiel contrôle la signature scalaire.

Cette étude a permis de démontrer que :

d,es biais sgstématiques et opposés sont associés aux modèles J6,ss, J6,6, lesquels

permettent de déterminer la nature du mélange actif dans la colonne d'eau. En

turbulence classique, Ju,e lJu,o" < 1, alors qu'en présence d'une double-diffusion,

h,elJu,o" ) 1. Ces prédictions théoriques s'appliquent atrx patchs détectées par un

profilage de la microstructure, ces zones de retournements dans lesquelles s'opère Ie

mélange.

le ratio JatlJu,o" est un facteur d,iscrimi,nant. Laclassificationturbulente-nontur-

bulente déduite de J6,gf J6,sç a été corroborée par des résultats parallèlement obtenus

de l'analyse de données empiriques récoltées en mer, dans les eaux de I'Arctique ca-
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nadien. Les exemples étudiés démontrent que ce ratio parvient avantageusement à

dissocier entre une turbulence et une double-difiusion, un tri qui demande, en temps

normal, une analyse rigoureuse de la fine et microstructure échantillonnées. JatlJa,o"

peut donc être particulièrement utile lorsque la signature du mélange présente une

bimodalité qui complique I'interprétation des données.

Ie mélange difféientiel est également décri,t par J6,4f J6,oc ) 1, cequicorrespond

bien au domaine non mécanique. Lorsque la turbulence est incomplète, l'équilibre

advectif-diffusif à la base des modèles conventionnels n'est plus valide. Dans ce cas

précis, Jt,o", JUe surestiment le flux réel, ce qui provoque une ambiguÏté quant au ra-

tio des flux. Le modèle de Osborn-Cox n'est toutefois pas systématiquement biaisé :

l'erreur sur .,I6,sç dépend de la phase de la turbulence échantillonnée, ainsi que de

Ia contribution de Ia ternpérature à la stratification. Ces deux facteurs diminuent

l'erreur sur d* et, par conséquent, sur J6,ss. Il semblerait d'ailleurs que cette erreur

ne soit pas influente comme les données étudiées démontrent que le mélange diffâ

rentiel respecte le ratio JatlJa,o" > 1. Le modèle de Dillon-Park serait a posteriori

déterminant pour la classification des évènements.

le ratio de densi,té, Ro, et Ie nornbre de Froude turbulent, F,,t, eui sont tra-

ditionnellement utilisés en océanographique pour caractériser le mélange, ne per-

mettent pas de départager avantageusement une turbulence d'une double-diffusion.

Tant R, eue 4,t comportent une zone grise, où les différentes formes de mélange

coexistent. Il est néanmoins possible d'adopter une charte de classification qui op-

pose le ratio J6,1f J6,sç au nombre de Froude, laquelle offÏe, en un seul regard, deux

informations : la nature du mélange actif dans la colonne d'eau et I'origine potentielle

des biais qui occasionnent une surestimation ou une sous-estimation du flux réel.

l'interualle d,e d,iffusiuité d,i.apgcnale ernpirique, Ko:4N-2, peut être évalué

en sachant que J61f J6,oc ( 1ou ) 1. Cette information permet de baliser les valeurs

de K o associées au mélange mécanique ou non mécanique, tout en offrant une vue

synoptique des données récoltées dans un large domaine.

1 q q



Le ratio des flux de flottabilité peut donc être utile pour classifier les patchs de mélange

observées par Ie profilage, Iorsque la turbulence est de faible intensité, voire intermit-

tente. Cette identification est importante pour la compréhension générale de Ia dyna-

mique du système, ces formes de mélange étant intrinsèquement différentes et donc'

autrement influentes pour le milieu. À titre d'exemple, la double-diffusion génère un

écoulement laminaire, qui restreint l'entraînement vers la surface des éléments biolo-

giques. Cet écoulement favoriserait les espèces phytoplanctoniques dotées d'une bonne

flottabilité au détriment des diatomées, qui sont moins mobiles (p.ex. Hindet et coll.

201?; Hnisman et eoll.2004).Il existerait donc un lien étroit entre type de mélange

et productivité biologique, lequel devrait être étudié à la lumière des résultats obtenus

de I'analyse des données présentées dans ce chapitre. Le mélange non mécanique peut'

de plus, être déterminant pour la formation des masses d'eau et la propagation des

intrusions thermohalines qui sont très fréquentes en Arctique, particulièrement dans la

baie de Baffin (Bacle et co|1.,2002).
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Chapitre 4. Classification du méIanse





Conclusion

Le mélange océanique est l'une des clés de la compréhension des changements

rapides auxquels est soumis I'Arctique. L'intensité de ces processus de petites échelles

est néanmoins mal connue en raison du nombre restreint d'études empiriques réalisées

à ce jour dans cette vaste zone du globe. Régionalement et localement, les taux de

dissipation mesurés présentent une forte variabilité qui invalide toute généralisation.

Le problème est en fait complexe et certainement lié aux mécanismes qui favorisent le

développement d'un mélange, qu'il soit mécanique ou non mécanique.

Entre 2004 et 2007, des dizaines de profils de microstructure ont pu être récoltés dans

les eaux du Haut-Arctique et de la baie de Baffin grâce aux eflbrts menés par les groupes

de recherche interdisciplinaires canadiens. Il s'agit d'un jeu substantiel de mesures, utile

à la caractérisation du mélange et à l'étude de ses manifestations physiques. Bien que

plusieurs axes d'analyse auraient pu être suivis, cette thèse s'est concentrée sur deux

points : ll le rôle de la dynamique de grande échelle sur le mélange et son impact

pour la variabilité du phénomène; et I les conséquences de I'application des méthodes

d'estimation conventionnelles du flux turbulent. Alors que le premier se voulait une

réponse à la question de l'intermittence spatiale historiquement reconnue en Arctique, le

second a été motivé par l'observation d'une prépondérance des mécanismes de mélange

alternatifs (c.à-d. Ia double-diffusion et Ie mélange différentiel) dans certaines régions

de I'Arctique canadien, ce qui incitait à revoir I'interprétation usuelle des données de

profilage.



Évènement de front du printemps 2004

Le premier objectif s'est concentré sur I'évènement de front qui a modifié les propriétés

physiques et dynamiques des eaux du golfe d'Amundsen et du sud-est de la mer de

Beaufort au printemps 2004. Les principaux constats de cette étude sont :

la naissance d'un front de surface dans les eaux du golfe d'Amundsen. Ce front

influence, d'une part, ies eaux qui circulent au large du cap Bathurst, entre les iso-

bathes de 50-200 m, et, dlautre part, la zone limitrophe à la banquise côtière du cap

Parry, à la marge du pont de glace. La campagne CASES-040410405 (mois de juin)

s'est vraisemblablement déroulée durant la période de formation et de croissance des

structures frontales. Cet évènement est tié à la remontée d'eau qui est survenue fin

mai-début juin à Ia pointe nord du cap Bathurst, Iaquelle est typique de la région. Un

large tourbillon de mésoéchelle s'est simultanément formé plus à l'est, au centre du

golfe, ce qui a considérablement modifié le patron d'écoulement dans le domaine. Les

données analysées suggèrent un front toujours actif au moment de l'échantillonnage

et doté d'une circulation de subsurface qui s'apparente à une frontogénèse.

t'identifi,cation de surface Ternperature Maæirnun1, ou sTM, des intrusions de

surface qui ne présentent pas les caractéristiques des NSTM couramment observés dans

le sud-est du bassin canadien. Ces anomalies, qui sont une signature du front du

printemps 2004, sont créées par la circulation frontale qui contrôle les déplacements

verticaux à la marge des lignes de front. Il s'agit d'intrusions compensées en densité

qui se logent à - 30 m, au-dessus de I'halocline hivernale, ce qui en fait des struc-

tures récentes, nouvellement formées. La dynamique régionale est donc importante

pour I'entraînement sous la surface des eaux qui subissent les effets du réchauffement

saisonnier.

l'obseraation d,fune intensî,té d,e méIange plus importante près des aires de front.

Ce mélange présente toutes les caractéristiques d'une turbulence active, pleinement

développée. À ce titre, la zone circonscrite par I'aire de remontée demeure la plus dis-

sipative avec un taux e de (?(10-7) m2 s-3. Ce taux est largement supérieur à ce que

peuvent expliquer les vents qui déterminent d'ordinaire Ia vigueur des retournements
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dans les premiers mètres de la colonne d'eau. Le flux turbulent mesuré en surface

demeure également très important et surpasse de 10x le flux de flottabilité qu'exerce

Ie réchauffement saisonnier et I'accumulation en surface d'une eau de fonte, Iesquels

tendent à inhiber toute turbulence. Ce flux est d'ailleurs un facteur limitant dans les

zones situées à I'extérieur du rayon d'influence du front. Le mélange différentiel y est

omniprésent, ce qui témoigne du caractère faiblement énergétique des eaux du golfe.

la présence d,e mind,ma d,e ternpérature possiblement créés par un phénomène de

subduction associé au front. Ces possibles tourbillons, qui présentent une température

proche du point de congélation, s'avèrent importants pour la dynamique de petites

échelles comme ils favorisent I'apparition d'une turbulence dissipative dans les zones

excentrées du golfe. À I'ir,.,r"t.", la présence des eaux pacifiques entre 0-100 m aug-

mente significativement la stratification, ce qui inhibe le mélange mécanique, même

dans un contexte de front.

Classification du mélange

Le deuxième objectif a été consacré à I'identification des biais associés à I'utilisation des

méthodes conventionnelles d'estimation du flux, Iorsque les hypothèses à Ia base de la

représentation classique de Ia turbulence océanique ne sont pas vérifrées. II s'est avéré

que :

d,es biais sgstématiques et opposés sont introduits par l'emploi de la méthode de

Osborn-Cox,,Ib,oc, et de Dillon-Park, J6,6. Ces biais, qui permettent dedissocier une

turbulence, Ja,elJa,o" < 1, d'une double-diffusion, J6,qf J6,oc ) 1, sont directement

liés à la notion du transfert d'énergie et donc, prédit par Ia description physique du

mélange, qu'il soit mécanique ou non mécanique.

le ratio Ju,e lJo,o" peut être utilisé comme facteur discriminant dans les eaux sujettes

à des mécanismes de mélange non mécaniques. Il s'agit en fait d'une méthode simple

d'identifrcation des formes actives de mélange lorsque des données de.profilage de

la microstructure sont disponibles. L'applicabilité de ce ratio aux données collectées

dans I'Arctique canadien s'est avérée très concluante. Le mélange difiérentiel, qui doit



également être considéré, présente w J6,qf J6,ss ) l qui permet a posteriori de bien

dissocier la turbulence du mélange généré par une diffusion différentielle des traceurs.

l'interualle d,e diffusi,uité di,apycnale etnpi.riqtre, minimale-maximale, peut ai-

sément être estimé sachant qte J6,gf J6,oc ) 1ou < 1. Cette information permet

de baliser les valeurs de Ko : 4N-2 associées à un mélange mécanique ou non

mécanique, tout en offrant une vue synoptique des données récoltées dans un large

domaine. Des diftusivités ont ainsi pu être calculées pour l'ensemble des stations vi-

sitées entre 2004 et 2007 dans les eaux du Haut-Arctique et de la baie de Baffin.

L'une des grandes limitations de cette étude est liée à la nature de l'échantillonnage réa-

lisée en Arctique. La répartition spatiale des stations visitées entre 2004 et 2007 n'était

pas appropriée pour l'évaluation du rôle de la dynamique régionale pour le mélange. La

pqsition géographique de ces stations était prédéterminée et choisie de manière à offrir

une couverture géographique optimale des eaux sillonnées par le navire, sans égard aux

conditions in si,tu. Même durant CASES-2004, l'échantillonnage demeure peu représen-

tatif des grandes lignes de front qui contrôlaient alors Ia circulation dans les eaux du

golfe. Les données analysées ne donnent donc qu'une image incomplète de I'envergure

de ce front, laquelle ne précise ni I'intensité, ni I'impact réel de ce phénomène pour le

milieu. Plusieurs questions demeurent donc en suspens, tant sur le plan régional (p.ex.

Évolution du front ? Instabilités frontales ? Gradient de mélange de part et d'autre des

Iignes de front? Mélange dans Ie tourbillon?), qu'interrégional. Sur ce dernier point,le

rôle joué par la double-diffusion dans Ia baie de Baffin demeure largement hypothétique.

Ce mélange génère une diffusivité diapycnale qui surpasse de loin la diffusivité médiane

observée dans le centre et l'ouest de I'Arctique et qui, pour l'heure, reste incomprise.

En somme, I'utilisation d'un échantillonnage opportuniste devrait être repensée si les

études dédiées au nord cherchent avant tout à cibler les hot spots de mélange et à en

comprendre les causes. Puisque I'interconnexion entre la dynamique de grande échelle, la

turbulence et la biologie semble de plus en plus manifeste, il serait intéressant d'orienter

les campagnes en mer de manière à quantifier ce lien et, de Ià, sa spécificité nordique.
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(c) Mélange différentiel

FtcuRo A.1 - Schématisation des différents types de mélarrge. (a) T\rrbulence classique

générée par un cisaillement vertical (en haut) ou Ie bris d'une onde interne (en bas). Les traits

rouges indiquent une dissipation de l'énergie cinétique turbulente (turbulence complète). (b)

Double-diffusion à la tête d'une intrusion de subsurface (convection diffusive, donc en présence

d'un profil ô0 lAz ( 0, en bleu, et ôS lôz ( 0, en rouge). (c) Mélange différentiel généré par une

turbulence incomplète, Iaquelle donne lieu à une restratification importante de Ia composante

S (en rouge). Dans I'agrandissement (encadré), la restratification des composantes est illustrée

par les traits pointillés.
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Teel,e 4.1 - Type de mélange (T : turbulence, DD : double-diffusion ou MD : mélange dif-

férentiel; fig. 4.1) et intervalle de diffusivité diapycnale empirique, Kp, porr les stations de

microstructures écharrtillonnées entre 2004-2007 darrs la baie de Baffirr. La date de I'échan-

tillonnage est précisée (en temps universel), de même que Ia position géographique des stations

et le nom de Ia station CTD la plus proche du point de mesure.
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75IV
TBow 75W ?zow 690w

FtcuRp A.2 - Stations échantillonnées dans la baie de Baffin. Les couleurs indiquent le type

de mélange dominant dans Ia colonne d'eau sondée:turbulence (gris), mélange différentiel
(orange) ou double-diffusion (vert).
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DD
MD
T

Tael,p 4.2 - Type de mélange et intervalle de diffusivité diapycnale empirique, Kp, pour les

stations de microstructures échantillonnées entre 2004-2007 dans Ie bassin de Foxe. La date

de I'échantillonnage est précisée (en temps universel), de même que la position géographique

des stations et Ie nom de Ia station CTD la plus proche du point de mesure.
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67Iv

66hr
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88

FtcuRo 4.3 - Stations échantillonnées dans la bassin de Foxe. Les couleurs indiquent Ie type
de mélange dominant dans la colonne d'eau sondée : turbulence (gris), mélange différentiel
(orange) ou double-diffusion (vert).
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Tngln A.3 - Type de mélange et intervalle de diffusivité diapycnale empirique, Ç, pour

Ies stations de microstructures échantillonnées entre 2004-2007 dans Ie passage du Nord-

Ouest. La date de I'échantillonnage est précisée (en temps universel), de même que Ia position

géographique des stations et Ie nom de la station CTD Ia plus proche du point de mesure.

FtcuRp A.4 - Stations échantillonnées dans le passage du Nord-Ouest. Les couleurs indiquent

Ie type de mélange dominant dans Ia colonne d'eau sondée:turbulence (gris), mélange diffé-

rentiel (orange) ou double'diffusion (vert).



CASES-2004

05-06
07-06
07-06
10-06
11-06
t2-06
15 06
16-06
18-06
2I-06
2t-06
22-06
27-06
28-06
30-06

ArcticNet-2005

02-09 cA0505 127'19,096/0
05-09 10 740"23,340tO
06-09 cA0405 133'35,479/0
09-09 cA0805 725"54,894tO
t2-09 cA1805 123"08,826',O
13-09 t2 r22057.786to

ArcticNet-2006

70"11,772'N
70o37,912/N
70037,608'N
70'54,606',N
77o24,972tN
71o49,596/N
71o19,390/N
71o19,002'N
71o34,554/N
70o 47,L54tN
70o35,256/N
70o20,706/N
70o55,752lN
7to27 342tN
70055,960/N

71o09,436'N
71o33,402'N
71o04,500'N
71'00,318/N
70'41,539/N
69o55,032/N

122o57,432tO 70o39,132/N
127031,069/O 71016.519/N
126o22,764tO 70o20,269/N
126'03,366/O 71'01.152/N

256 723"23,240',O
109 123o11,399/0
108 722"47,034',O
rr7 725"34,962',O
r24 726"52,404',O
4t4 t26"07,248',O
406 727"42,096tO
406 727o44,496tO
407 127"30,690/0
3gg r29"20,760to
347 r27o45,156to

cA20 726o23,520to
609 130o29,304/0
703 133o53,916/0
709 133o39,929/0

T
T
T
T
T

MD
T

MD
T
T
T

MD
MD
MD
T

T
T

DD
DD
MD
T
T

DD
MD

1,56 x 10-6
1,75 x 10-6
2,23xL0-6
2,58 x 10 6

2,65 x 10-6
1,75 x 10-6
2,15 x 10-6
2,81x  10-6
3,27 xI0-6
3,18 x 10-6
2,20x10-6
2,28x10-6
8,39 x 10-6
3,46 x 10-6
2,63 x 10-6

2,97 xI0-6
1,64 x 10-6
6,66 x 10-6
2,2lxL0-6
3,61x  10-6
5.65 x 10-6

3,34 x 10-6
4,77 xl0-6
1,71 x 10-6
1,43x 10-6
2,09 x 10-6
6,98 x 10-6
4,60 x 10-6
4,51 x 10-6
2,77x10-6

4,55 x 10-6
3,33 x 10-6
3,18  x  10-6
5,17x  10-6
2,86 x 10-6
3,29 x 10-6
3,33 x 10-6
2,88x 10-6
4,49x 10-6
3,60 x 10-6
3,64x 10-6
2,38x 10-6
8,80x 10-6
4,00x 10-6
4,19x  10-6

9,25 x 10-6
3,71x  10-6
7,31x  10-6
4,26x10-6
5,67x 10-6
2,07x 10-5

3,43 x 10-6
.  ^ _ A

b ,oùx  ru  "
3,77x10-6
7,24xI0-6
4,85 x 10-6
1,09x 10-5
6 ,81x  10 -6
5 ,57x  10 -6
4,73x10-6

01-10 405
03-10 408
09-10 436
18-10 407

cFL-2007

DD
DD
T
DD
T
T

MD
DD
MD
T

4,47 xl0-6 5,25 x 10-6
3,65 x 10-6 4,58x 10-6
1,83x10-6  4 ,03x10-6
3,33 x 10-6 5,53 x 10-6

22-10 408
23-10 407
25-10 1008
28-10 1118
31-10 1200
02-LL 1600
03-11 t902
05-11 1908
06-11 t914

r27"32,2ggtO
125"57,984tO
r23"02,550tO
126"27,252tO
124"26,514'O
130o58,266',O
125o55,ggg',O
r24"rg,36gtO
r22o08,g64tO

71o16,998'N
71'01,416/N
70o40,614'N
70o04,386'N
71o33,534/N
71o33,019/N
71o33,750/N
71o09,432lN
70'54,000/N

Teel,p 4.5 - Type de rnélange et intervalle de diffusivité diapycnale ernpiriquet Kp1 paûr

Ies stations de microstructures échantillonnées entre 2004-2007 dans la mer de Beaufort et le

golfe d'Amundsen. La date de l'échantillonnage est précisée (en temps universel), de même

que Ia position géographique des stations et le nom de Ia station CTD la plus proche du point

de mesure. nB



Annexe A. Données de microstructure, 2004-2007
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FtcuRp A.5 - Stations échantillonnées dans Ie golfe d'Amundsen et Ia mer de Beaufort. Les

couleurs indiquent le type de mélange dominant dans la colonne d'eau sondée : turbuience
(gris), mélange différentiel (orange) ou double-diffusion (vert).
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Ajustement des spectres de

Batchelor

Comme mentionné dans le chapitre dédié à la théorie (voir chap. 1, sec. 1.1.4),

I'observation empirique de la turbulence s'attarde généralement à la signature de micro-

échelle du phénomène, à savoir le taux de dissipation de I'énergie cinétique turbulente,

e, ou le taux de destruction de la variance thermique, \s. Le SCAMP, qui se limite à I'en-

registrement des fluctuations thermiques présentes dans ie milieu, permet de quantifier

le second de ces termes. En supposant que le mélange est stationnaire, homogène et

isotrooe.

Xe:2rceVT' :6orf f i '  , (8 .1 )

lequel est, d'après Dillon & Caldwell (2001) et Oakey (1982), directement lié à I' inté-

grale sous la courbe du spectre des gradients de température, soit 1p : 6rce.Io- S.u.(k)dk,

où ,9"u"(k) correspond à la densité spectrale du signal enregistré par I'appareil en ab-

sence de bruit. Batchelor (1959) fut le premier à exprimer mathématiquement la forme

du spectre ,5o6" dans son étude du comportement des scalaires passifs aux très petites

échelles de I'espace, sous l'action d'une turbulence idéalisée. Selon cette théorie, le taux

de contrainte (ou compression) auquel est soumis le champ scalaire est contrebalancé

par le taux de diffusion que provoque I'agitation moléculaire à l'échelle

LB : 2trk;r : (e f urcl)-r/a , (8 .2)



àyec K6 :I,4xI0-7 m2 s-1 et u : Ix10-6 m2 s-1, la diffusivité et Ia viscosité molécu-

Iaire, et k6, le nombre d'onde de coupure de Batchelor. À cette échelle (appelée échelle

de Batchelor), la forme unidimensionnelle du spectre des gradients de température (ou

spectre de Batchelor,  ̂ 96(,k)) prend la forme (Gibson & Scharz, 1963)

sB(k;ks,Àa) :  @12) ' / '# f  @),  f  (o) :o l .*n _.o '12-o 
I ,*  exv-r21zarf  (B'3)

avec q, une constante universelle comprise entre 3,4-4,1 (Dllion & Caldu.ell, 2001; Oakey',

1982), a: (2q)rl2kk;1,\e nombre d'onde adimensionnel, et f (a),la forme adimension-

nelle du spectre. Comme Ne peut aisément être déduit de l'équation 8.1, I'ajustement

du spectre théorique, Sa(k) (éq. B.3) au spectre empirique observé, Sou., ne demande

qu'une estimation de I'échelle à laquelle débute ia diffusion des fluctuations thermiques.

Le nombre ke \ui permet le meilleur rapprochement des spectres Ss -,9ou, donne ainsi

une estimation indirecte du taux de dissipation e (éq.8.2), un paramètre essentiel pour

Ia quantification des événements de mélange.

L'analyse des données La théorie de Batchelor présuppose que la turbulence échan-

tillonnée est stationnaire. L'estimation de \s et e doit conséquemment se faire sur des

segments stationnaires du profil 0'" afrn de respecter les postulats à la base de Ia rela-

tion 8.3 (Imberger & Ivey, 1991; LLrketina [b Imberger, 2001; Old]rarn & Lavery, 1999).

Cette segmentation est habituellement réalisée par le biais d'un algorithme de cal-

cul autorégressif qui facilite la partition du signal (Etamaci-Shahidi & hnl-ierger, 2001;

Imberger & Ivey, 1991; Lovel & Boashash, 1987; \4aclntyre, 1993; \iaclntvre et coll.,

1999). Chaque segment stationnaire identifié est donc analysé afin de déterminer le

nombre d'onde ,ks eui permet le meilleur ajustement du spectre de Batchelor et, de là,

la meilleure estimation de e. Dans le cadre de cette thèse, une méthode d'ajustement

des spectres similaire à celle développée par Ruddick et c:oll. (2000) a été employée pour

simplifier cette procédure.

, / ln
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El.1 Routine et procédure d'ajustement

De manière à automatiser la procédure d'ajustement des spectres de Batchelor, un code

Python a été créé. Cette routine permet de réaliser une grande partie du prétraitement

des données, à savoir eD l'élimination de Ia phase de stabilisation de I'appareil (c.-à-d. les

premiers deux à dix mètres de données enregistrées), ainsi que de la portion ascendante

du profil, I le débruitage (par ondelettes) du signal et, enfin, I la segmentation du

profil (voir chap. 1, sec. 1.1.4). L'ajustement des spectres est réalisé par la suite, grâce

à la classe FitBatchelorSpectrum.py qui, une fois calculé le spectre empirique des

gradients pour un segment stationnaire donné, procède en plusieurs étapes :

(1) Détermine le nombre d'onde de bruit, k,, au-delà duquel le spectre empirique est

largement contaminé par Ie bruit résiduel (fig. B.1b). Comme le signal des gradients

de température a préalablement été débruité, k, correspond au nombre d'onde auquel

Sob, : min(5"6r).

(2) Boucle pour chercher le nombre d'onde de coupure k6 optimal, avec un pas initial

de 10 cpm pour k < k,  ( fonct ion kBsearch;f ig.  B.1c).

(3) Calcule 1p (fonction CalculateKhl) entre Ie nombre d'onde de finestructure, k1:

VC x med(kB) - avec VC : 0,049" P, (Borgas et coll., 2004),la constante de transi-

tion qui marque le passage entre I'intervalle inertiel-convectif et visqueux-convectif I

de la turbulence, et P, : u f rcs,le nombre de Prandtl pour I'eau de mer, et le nombre

d'onde k,.

(4) Calcule le spectre de Batchelor théorique (fonction ThBatchelorSpectrun) selon

l'éouation B.3.

1. Intervalle où domine Ia viscosité moléculaire, donc dans lequel sont freinés les tourbillons, ce

qui provoque une accumulation de Ia variance scalaire aux plus petites échelles de I'espace. Cette

accumulation se traduit par un changement danS Ia pente du spectre des gradients, qui passe de k-sls

à  t î  ' .
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FIcuRp 8.1 Procédure d'ajustement du spectre de Batchelor (routine

FitBatchelorSpectn:m.py). (a) Profil des gradients de ternpérature avec, eII rouge,

les Iimites verticales du segment stationnaire considéré. (b) Spectre empirique (trait noir,

pointillé), spectre empirique débruité, S"u"(k) (trait noir), et son intervalle de confiance à

95% (bande ombragée), ainsi que ies nombres d'onde de finestruc\tre, k7, et de bruit, k'

(droites verticales). (c) Idem à (b) avec, en bleu, le spectre de Batchelor, Ss(k), évalué à

différerrts ka. (d) Idem à (c), mais pour une recherche raffi.née. (e) Idern à (b) avec, en rouge,

le spectre de Batchelor optimal. Le taux de dissipation de I'énergie cinétique turbulente, e,

Ie taux de destruction de la variance thermique, 19, Ie nombre d'onde de Batchelor optimal,

ks, ainsi que Ia vitesse de descente du profileur à la profondeur du segment stationnaire

considéré sont également précisés dans Ie coin inférieur gauche de ce graphique.

(5) Calcule la fonction (fonction Conputecll)

?: , , \SB(ko;kB,xe)
(8.4)

à chacun des N nombres d'onde compris entre k7 et lçn, avec \24, une loi à densité

de probabilité (avec d degrés de liberté; Ruddick et coll.2000). Cette fonction sert

d'estimateur de maximum de vraisemblance pour I'ajustement des spectres.

(6) Fin de la boucle.

\-
Zrc77 "'zl#HPit))'

À€.0 t
\ ,  ( J r  r ,  t e + e

t0 9!

(e)
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- 2 0 2
0'"("Cm-t1

FtcuRp 8.2 - Exernples d'ajusternent du spectre de Batchelor pour différents segments

stationnaires d'un même profii. Pour chaque segment, sont indiqués : le spectre empirique

(trait noir, pointitlé), Ie spectre empirique débruité, S"u"(k) (trait noir), et son intervalle de

confi.ance à 95% (bande ombragée), le spectre de Batchelor théorique optimal (en rouge), ainsi

que Ia position du nombre d'onde de bruit, k, (droite verticale). Le taux de dissipation de

l'énergie cinétique turbulente, e, Ie taux de destruction de Ia variance thermique, Xp, le nombre

d'onde de Batchelor optimal, fr6, ainsi que la vitesse de descente du profileur à la profondeur

du segment stationnaire considéré sont également précisés dans le coin inférieur gauche des

graphiques.

.e

û



(7) Retient le nombre d'onde k pour lequel CII: max(C11). Ce nombre d'onde cor-

respond au nombre d'onde de Batchelor optimal, k8,.ou,,".

(8) Reprend les étapes (2) à (7), pour les nombres d'onde compris entre kp,oo1 - 10 <

k 1ks,"ou,"" + 10, avec un pas de 1 cpm (fig. B.ld). Retient le nombre d'onde kg

optimal de cette seconde recherche, k8,fr,,".

(9) Détermine, à l'aide d'une courbe polynomiale de deuxième degré qui reproduit la

fonction C11 entre les nombres kB,frn -5 < k < kB,nn"l5, avec un pas de 0,01 cpm,

la position de I'extrémum (c.-à-d. du maximum local). Le kB optimal correspond au

nombre d'onde pour lequel ACfilAk: min(ôC11lAk).

(10) Retient le nombre d'onde k6 optimal, ks,opt (fiS. B.1e).

(11) Calcule Ia courbure de la fonction C11 à la position du maximum,02(CII)lôk28.

(12) Calcule I'erreur sur k6 selon que (Ruddick et co11.,2000)

var(k6) > ---l: (B.5)
a2(c11) lakB

L'intervalle de confiance à95% correspond alors à 1,96xvar(ks).

(13) Calcule e (fonction ConputeEpslion) et son intervalle de confiance cl'après les

résultats obtenus en (10) et (12),  et  selon que ks :  (e lurcl)Ll4 Gq.V.Z; f ig.  B.1e).

(14) Calcule 1p (fonction Ca1culateKhi) entre Ie nombre d'onde de finestructrre, k7:

VC x kB,opt, et le nombre d'onde de bruit, k,,.

(15) Calcule le spectre de Batchelor théorique (fonction ThBatchelorSpectrun) selon

l'équation 8.3.

(16) Calcule Xe (fonction Ca1culateKhi) aux nombres d'onde k ) lcB,optl15, ce qui

donne I'estimation Xe..n.
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(17) Évalue la qualité de I'ajustement (fonction RejectionCriteria) et rejette ce der-

nier O si Ie pourcentage d" Xe,,r, (16) expliqué par la valeur obtenue en (14) est

infér ieur à50%; I  s i  le rapport  entrekef kyr )  I ,2,  avec k1, ' :0,5 x f" lu, le nombre

d'onde de Nyquist (en cpm), qui dépend de la fréquence d'échantillonnage, Â : 100

Hz, et de la vitesse de descente de I'appareil à la profondeur du segment station-

naire considêré, u; ou I si la déviation moyenne absolue (lang) Marimum Absolute

Deuiati,on\.

(8 .6)

excède 2(2d)r/2, avec N, le nombre de données inclus entre lcy < k < k,,, 5o6", le

spectre empirique non corrigé, et 56, le spectre obtenu en (15) (Ruddick et coIL,

2000).

La figure B.2 présente trois exemples d'ajustement réalisé à I'aide de cette routine, ainsi

que les paramètres kB.opt, e et ys associés au spectre ,Ss optimal.

MAD: #F*"1*-gl,




