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la glace multi-annuelle et de première année; 43639 km2 pour le biweek 13 (18 juin -1 juillet, 

jours 169-182) en considérant la glace annuelle seulement. Les biweek 8 et 9 forment tous deux 

la période correspondant au leg 1. De même, les biweek 10 et Il forment la période du leg 2, et 

les biweeks 12 et 13 la période du leg 3. En fa it, la polynie des Eaux du Nord est la plus vaste 

des polynies canadiennes. Au mois de juillet, sa superficie atteint un maximum entre 80000 et 

90000 km2 (Lewis et al. , 1996 ; Barber et al. , 2001). La figure 40 présente l' étendue de la 

polynie dans la région considérée (entre 75°N et 79°N et entre 66°W et 80°W) pour chacun des 

biweeks. 
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Figure 40 : Concentration des glaces en pourcentage obtenues à partir des données de Mundy et 
Barber (2001 ) pour chacune des quinzaines de jours (biweeks). Coordonnées MTU. 
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4.2 Bilan radiatif observé à partir du navire 

On utilise les observations obtenues par Minnett (2001) des flux solaires incidents 

moyennés journalièrement SW~, des flux solaires réfléchis moyennés journalièrement swt et 

des flux atmosphériques incidents moyennés journalièrement LW~ pour calculer le bilan 

radiatif. Le bilan est donné par: 

Bilan RadiatifBR= SW~ - swt + LW~ - LWt = sW~ + swt + f:LW~ - f:crTs
4 (25) 

L'émissivité atmosphérique f: est approximée par la constante de 0.9, la même qui est utilisée 

par le modèle neige/glace. La température de surface est estimée par la température de l'air tout 

près de la surface. Dans ses notes, Minnett (2001), ce dernier indique le fait important que 

l' instrument (pyromètre) servant à mesurer le flux solaire réfléchi swt a été endommagé par 

l' eau de mer suite à une tempête le 21 mai 1998. L'instrument a été remis à neuf plusieurs fois, 

mais la calibration restait suspecte. En fait, ce n'est qu ' à partir du 12 juin que l'instrument a pu 

être considéré comme étant fiable . Un nouvel instrument a été utilisé par la suite à partir du 27 

juin. Pendant cette période (21 mai-12 juin), les mesures présentaient un albédo de la surface 

supérieure à l' unité, ce qui n'est pas physiquement possible. Durant cette période, afin que 

puisse tout de même s' effectuer une comparaison entre les observations et le bilan radiatif 

provenant de la paramétrisation et tirer avantage des autres flux disponibles, l' albédo de la 

surface a été considéré comme étant l'albédo moyen calculé à partir des valeurs d'albédo 

fiables disponibles pour un leg considéré. Ainsi, durant cette période, le flux solaire réfléchi est 

donné par: swt = a moyen sW~. 
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À l' aide des observations constituant le bilan radiatif sur la surface de la polynie, on remarque 

que dès le leg 3 (figure 41), le bilan s'homogénéise sur la surface de la polynie et atteint des 

valeurs maximales de 150 W m-2
. Celui-ci augmente du sud vers le nord comme prévu, mais 

aussi de l' est vers l' ouest favorisant une glace plus mince du côté est de la polynie. 

Il est intéressant de remarquer qu'au leg 4, il existe sur le côté nord-est de la polynie une région 

où le bilan radiatif est plus faible, possiblement dû à la présence de nuages bas. En première 

approximation, on considère que l'effet dominant des nuages de basses et moyennes altitudes 

(stratus et stratocumulus) est de réfléchir le rayonnement solaire incident, et donc de réduire 

l' ensoleillement près de la surface. L'effet net de cette catégorie de nuages est ainsi un 

refroidissement local par une augmentation de l'albédo. On remarquera aussi que le bilan 

d 'énergie du leg 4 correspondant à la région mentionnée est plus faible , suite à la diminution de 

température provoquée par la présence de stratus ou de stratocumulus. 
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Figure 41 : Bilan radiatif (W m-2
) provenant des observations de Minnett (2001) pour chacun 

des legs. Notez les différences d'échelles. Coordonnées MIU. 

4.3 Bilan radiatif paramétrisé par le modèle neige/glace et par le modèle GEM 

On utilise pour calculer le bilan radiatif paramétrisé les données obtenues sur le navire 

par Minnett : température, humidité relative et vitesse du vent. Le bilan radiatif obtenu à l'aide 

du modèle neige/glace (figure 43) présente une intensité différente du bilan radiatif observé; il 

est plus faible pendant les legs 1 et 2 et plus grand pour les legs 3 et 4. Cet écart est dû d'une 

part 1) aux erreurs implicites des paramétrisations utilisées (Moritz 1978, ondes courtes; 

Hanesiak, 2001 ondes longues) dans le modèle glace/neige, 2) une fraction nuageuse provenant 

du champ nuage du modèle GEM, 3) un albédo paramétrisé légèrement différent de l'albédo 
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observé (figure 42) . Le champ nuage de GEM semble avoir développé une masse nuageuse 

pendant le leg 1, suite au transfert d'humidité de la surface partiellement libre de glace vers 

l' atmosphère causant une saturation des bas niveaux de l'atmosphère. Par contre, lorsque la 

polynie est bien formée au leg 4, le champ nuage n'a pas représenté le couvert de stratus ou de 

stratocumulus dans la partie nord-est de la polynie comme mentionné auparavant, suite à la 

sublimation de la glace lorsque la température de l'air est au-dessus du point de congélation et 

de l' advection d' air chaud au-dessus de la glace côtière. Il est connu que le modèle GEM ne 

représente pas bien la distribution du couvert des nuages de basse altitude. Les autres facteurs 

pouvant occasionner une différence entre le bilan radiatif observé et celui paramétrisé est la 

température de surface observée et les flux d' ondes courtes et d' ondes longues observés. Selon 

l' étude du chapitre 3 (section 3.1 0) sur la comparaison entre la température observée et celle de 

GEM, il semblerait qu ' il n'existe pas d'écart significatif entre elles, ce qui nous permet de 

croire que la température observée est correcte. Reste alors à valider les flux observés; une 

étude comparée avec les flux paramétrisés sera donc effectuée dans la section suivante (section 

4.5). 
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Figure 42: Albédo observé (noir) et paramétrisé (rouge) pour chacun des legs. Notez les 
différences d' échelles. 
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Figure 43 : Bilan radiatif paramétrisé (W m-2
) provenant du modèle glace/neige pour chacun 

des legs. Notez les différences d'échelles. Coordonnées MTU. 

Le bilan radiatif provenant du modèle GEM a l'avantage de présenter l'impact radiatif dans la 

formation de la polynie. Il faut noter que le bilan radiatif provenant du modèle GEM est une 

moyenne sur la période du leg, alors que les observations et le bilan radiatif du modèle 

neige/glace constituent une suite formée des observations et des calculs radiatifs lors du trajet 

du navire et forme ce que l'on pourrait nommer une mosaïque, d' où l'écart existant entre 

l'intensité et la distribution spatiale du bilan radiatif provenant du modèle GEM. Les flux 

radiatifs à la surface proviennent d'un modèle simple de glace de mer à trois niveaux (une 

couche de neige, deux couches de glace) dans le modèle régional GEM. L'analyse de la 

couverture de glace utilise des données satellitaires SSMI (Special Sensors Microwave Imager) 



110 

(Ramseier and Rubinstein, 1992) ainsi que des observations journalières du Service Canadien 

des Glaces. 
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Figure 44 : Bilan radiatif moyen (W m-2
) provenant du modèle GEM pour chacun des legs. 

Notez les différences d 'échelles. Coordonnées MTU. 

4.4 Bilan d'énergie 

Le bilan d 'énergie BE (équation 15) est composé de la somme du bilan radiatif observé 

et des flux de chaleur sensible et latente calculés par le modèle neige/glace. Le bilan d'énergie 

(figure 45) augmente du sud-est vers le centre de la polynie favorisant une période de fonte 

plus hâtive dans cette direction. À partir des legs 3 et 4, le bilan est relativement semblable en 

intensité et correspond à la présence du printemps arctique. Le bilan d' énergie plus faible en 
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deça du leg 2 reflète bien le fait que si l' ouverture de la polynie est déjà bien commencée 

(biweek Il et 12), l' ouverture serait bien due à des apports dynamiques, tels la présence d' un 

pont de glace dans le Nares Strait et un vent qui souffle du nord, ayant pour impact la 

formation d'une polynie purement à chaleur latente pendant cette période. En comparant les 

figures du bilan radiatif observé (fig. 41) et celles du bilan d'énergie, on remarque que lorsque 

la polynie est ouverte, la contribution positive (vers la surface) du flux de chaleur sensible et 

latente a pour effet de produire un bilan d'énergie supérieur au bilan radiatif observé alors que 

la situation est inversée en période d'ouverture. En fait, pendant la période d'ouverture (legs 1 

et 2), la température de la surface partiellement recouverte de glace laissant la présence d'eau 

libre et de fissures, serait plus élevée que la température de l'air, produisant ainsi des flux de 

chaleur sensible et latente négatifs, alors que lorsque la polynie est ouverte (legs 3 et 4), une 

température de l' air plus elevée que la surface libre de glace (vent du nord diminuant lorsque le 

numéro du leg augmente) a pour effet de renverser les flux de chaleur sensible et latente. Par 

contre, dans les régions de glace côtière et sur la terre, les flux de chaleur sensible et latente 

pourraient rester plutôt négatifs durant le leg 3 . 
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Figure 45 : Bilan d'énergie (W m-2
) provenant des observations et du modèle neige/glace pour 

chacun des legs. Notez les différences d'échelles. Coordonnées MTU. 

Il est d' usage courant d'analyser le ratio entre le tlux de chaleur sensible et le tlux de chaleur 

latente en utilisant le concept du ratio de Bowen = SHÎ / LHÎ. Malheureusement, les résultats 

du ratio de Bowen au-dessus des polynies dans la littérature sont très épars. Au-dessus des 

polynies en hiver, les résultats varient entre 2 et 6 et au-dessus des océans en été (mer de 

Beaufort), les résultats peuvent être du double et de signe contraire (Andras et al. 1979 ; 

Andreas, 1989). Les résultats du tableau 3 pour chacun des legs du ratio de Bowen au-dessus 

de la polynie NOW rétlètent l'augmentation des tlux turbulents de la surface vers l' atmosphère 
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avec l'ouverture de la polynie et le renversement de ceux-ci lorsque la polynie est ouverte au 

leg 4 au moment où il devient alors improbable qu'un processus réversible se produise au 

printemps. Les grands écart-types révèlent la nature de la dépendance du fetch sur les flux 

turbulents calculés sur toute la polynie. 

BO moyenne écart-type 

Leg 1 0,4 3 

Leg 2 0,6 2,5 

Leg 3 8,5 17,5 

Leg 4 -11,1 17,3 

Tableau 4 : Ratio de Bowen au-dessus de la polynie NOW avec moyenne et écart-type pour 
chacun des legs. 
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Figure 46: Bilan d'énergie moyenne (W m-2
) provenant du modèle GEM pour chacun des 

legs. Notez les différences d' échelles. Coordonnées MTU. 
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4.5 Comparaison des flux radiatifs et nombre adimensionnel de la rétroaction 
glace/nuage/albedo 

Étant donné les écarts qui existent entre les bilan radiatifs observés et paramétrisés avec 

le modèle neige/glace de mer, une comparaison entre les flux incidents de la radiation d 'ondes 

courtes et longues est effectuée. Les paramétrisations d'ondes courtes (Moritz, 1978) et longues 

(Hanesiak et al. 2001) ont déjà auparavent fait l'objet d'une étude de sensibilité (chapitre 2) 

pour Resolute Bay. Maintenant, comment ces paramétrisations se mesurent-elles devant des 

flux observés sur la polynie ? Les flux observés ont été mesurés (Minnett, 2001) durant le trajet 

du navire soumis à un environnement parfois difficile (tempête). Par contre, les flux radiatifs 

incidents ont toujours été disponibles pour chacun des legs. 

SW moy obs SW moy para Err Rms LW moy obs LW moy obs Err Rms 

Leg 1 156,4 177,3 12,5 227,9 200,8 7,36 

Leg 2 242,7 284,5 14,7 237,12 219,9 5,84 

Leg 3 215,6 348,4 31,6 280,3 236,3 9,55 

Leg 4 235 324,6 35,7 274,5 240 10,8 

Tableau 5 : Comparaison des moyennes et erreurs rms en W m-2 sur la durée d ' un leg du flux 
d ' ondes courtes (solaire) incident et du flux d ' ondes longues (atmosphérique) incident, 
observés et paramétrisés. 

On observe à l' aide du tableau 5 que les flux solaire incidents moyens paramétrisés sont 

supérieurs aux observations. La différence peut provenir des phénomènes obscurcissants 

(brume, brouillard ... ) observables dont la paramétrisation ne tient pas compte. Pour les flux 

d 'ondes longues, les flux moyens observés sont supérieurs, possiblement à cause d ' une 

couverture nuageuse plus grande que celle introduite dans la paramétrisation. Le fait que la 
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température de l'air observée est utilisée lors du calcul du flux d'ondes longues dans la 

paramétrisation a eu pour effet de réduire considérablement l' erreur rms calculée. Notons que 

l'observation du flux d'ondes courtes incident observé du jour 112 est probablement incorrecte. 
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Figure 47 : Flux d'ondes courtes (solaire) observés (noir) et paramétrisés (rouge), flux d'ondes 
longues (atmosphériques) observés (bleu) et paramétrisés (magenta), pour chacun des legs. 

J'ai développé ici une approche pour quantifier le phénomène de rétroaction positive entre la 

glace, les nuages et l' albédo, qui consiste à calculer le rapport entre le bilan d'énergie (fig. 45) 

et le bilan radiatif(fig. 41) sur a l'albédo observé. 

Retro = (Bilan énergie/ Bilan radiatif observé) * a-1 (26) 

Le couvert nuageux qui est implicite dans le bilan d'énergie et le bilan radiatif via les flux 

d'ondes courtes (qui augmentent avec la période estivale) et d' ondes longues crée un effet de 

serre qui augmente du fait du réchauffement de la surface. Cet effet de serre dégrade la glace de 

mer, ce qui a pour conséquence de diminuer l'albédo, qui est en diminution continue jusqu' à sa 
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disparition complète. Plus spécifiquement au printemps, la présence d 'eau libre et de mares sur 

la glace suite à la fonte de la neige sur celle-ci, a pour effet d'augmenter la fraction nuageuse. 

La présence plus importante de la couverture nuageuse a pour effet d ' augmenter la radiation 

atmosphérique incidente tout en obscurcissant la radiation solaire dirigée vers la surface. Le 

nombre adimensionnel introduit ci-dessus donne une mesure du phénomène de rétroaction qui 

est en croissance continue au printemps. Cette façon de faire pourrait être utile pour étudier 

l'évolution de l' interaction entre la couverture nuageuse et la dégradation de la glace, lorsque 

les observations le permettent. L 'avantage de cette façon de faire est qu ' elle permet de 

quantifier un processus de rétroaction non linéaire avec des intruments de mesure déjà 

existants. Dans un contexte de réchauffement climatique, la courbe rouge de la figure 48 aurait 

tendance à balayer des valeurs du nombre adimensionnel plus élevées. 
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Figure 48: Évolution du nombre adimensionnel (bleu) avec sa courbe d'ajustement 
polynomiale (rouge) permettant de quantifier le phénomène de rétroaction positive entre la 
glace, les nuages et l' albédo. 
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4.6 Épaisseur de la couche de mélange obtenue par la méthode split-and-merge 

L' épaisseur de la couche de mélange obtenue par la méthode split-and-merge (figure 

49), telle que présentée auparavant, a été calculée pour chacune des mesures de salinité et de 

température correspondant à l'observation journalière météorologique de surface. La couche 

de mélange s'amincit du leg 1 à 4, suite à la fonte de la neige et de la glace qui vient créer une 

couche de surface moins saline, la diminution de la tension du vent, et le réchauffement solaire. 

L' ouverture de la polynie, le mouvement divergent des plaques de glace et la fonte des bords 

des plaques ont pour effet de produire un amincissement très rapide de la couche de mélange, 

passant d'environ 100 m à 10 m des legs 1 à 4. L'épaisseur de la couche de mélange a aussi été 

déterminée par Gratton (communication personnelle) en utilisant la méthode des différences de 

densité potentielle. Dans ce cas, l'épaisseur de la couche de mélange est la profondeur à 

laquelle la densité potentielle n' excède pas plus que de 0.01 kg m-3 la densité potentielle de 

surface (threshold difference method, Schneider and Müller, 1990). On obtient dans ce cas un 

amincissement d'environ 120 m à 12 m lorsqu'un échantillon des profils correspondant à 

l' observation journalière météorologique de surface est utilisé. Dans le cas où tous les profils 

disponibles sont utilisés pendant la campagne de mesures NOW (près de 400 profils de 

température et de salinité, Gratton et al. 2006), l' amincissement de la couche de mélange est 

plûtot de 140 m à 14 m. Il semblerait donc que la méthode rapide de split-and-merge a 

tendence à légèrement sous-estimer les épaisseurs de couche de mélange. La couche de 

mélange est plus mince du côté est de la polynie que du côté ouest correspondant à une fonte 

plus hâtive du côté est et par le fait aussi que du côté ouest il y a advection d 'eau froide en 

surface en provenance du Nord (Nares Strait). Au leg 4, la couche de mélange atteint une 

épaisseur quasi-homogène dans la polynie, soit 10 m à plus ou moins 4 m . 
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Figure 49 A: Épaisseur de la couche de mélange (m) obtenue par la méthode split-and-merge. 
Notez les différences d'échelles. Coordonnées MTU. 
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Figure 49 B: Épaisseur de la couche de mélange (m) obtenue par la méthode des différences 
par Gratton pour un échanti llon des profils correspondant à l'observation journal ière 
météorologique de surface. Notez les différences d'échelles. Coordonnées MTU. 
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4.7 Flux de chaleur océanique provenant du modèle hybride couche de mélange-
pycnocline 

Le flux de chaleur océanique calculé ici provient du modèle hybride couche de mélange 

pycnocline qui fait intervenir les processus d'entraînement et d'efficacité de retournement de 

la colonne d'eau près de la surface en période de formation de glace de mer. Il existe aussi 

deux autres méthodes qui permettent de calculer le flux de chaleur océanique, soit: 

1) avec difficulté, via des mesures directes du flux turbulent vertical de chaleur sensible 

(Maykut and McPhee, 1995). Cela nécessite de mesurer des séries temporelles de profil 

vertical de la température océanique, de salinité et de courant en plus d'estimer la rugosité 

sous le couvert de glace. 

2) À l'aide des mesures de température et de bilans de masse (Perovitch et al. 1997). La 

température de la glace et l'épaisseur de celle-ci permettent de calculer le flux de chaleur 

océanique comme étant le résidu du flux de conduction, de la chaleur latente de fusion et 

de la conductivité thermique. C'est la méthode utilisée lors de la campagne de mesure 

SHEBA (Surface Heat Budget of the Arctic ocean), Perovitch et Eider (2002). 

Ces deux méthodes ont l'avantage, contrairement à la méthode utilisée ici, de calculer le flux 

de chaleur océanique et d'estimer l'apport de chaleur attribuable au réchauffement solaire de la 

couche de surface, tard au printemps à travers les mares et la glace mince. Par contre, aucune 

observation du bilan de masse de la glace de mer, ainsi que de mesure de flux de chaleur 

turbulent vertical n' étaient disponibles lors de la campagne de mesure en 1998 dans la polynie 

NOW. Ainsi la méthode hybride pour le calcul du flux de chaleur océanique qui utilise les 

profils océaniques à l' intérieur de la polynie présente donc un avantage du fait qu 'observations 

météorologiques et océaniques sont disponiblent simultanément pour une centaine de jours. 
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On observe que, le flux de chaleur océanique en période de formation de glace de mer est 

supérieur sur le côté est de la polynie, suite à une efficacité supérieure à obtenir de la 

convection peu profonde et de l'entraînement, tel que le montre la figure 50, ainsi qu ' une 

couche de mélange moins profonde. On observe au leg 2, deux maximums de flux de chaleur 

océanique. Le maximum près du côté est de la polynie possède une couverture de glace de mer 

au-dessus d' une couche de mélange plus mince favorisant la diffusion de chaleur à travers cette 

couche, alors que le second maximum serait dû à la forte formation de glace de mer 

occasionnant un rejet de saumure plus important en eau profonde, là où la polynie ne s'est pas 

encore ouverte. Il y a deux maximums de causes physiques différentes. Le maximum de flux 

de chaleur océanique est atteint au leg 2, par la suite, le flux s'homogénéise dans la polynie 

suite à la période de fonte accueillant une couche de surface moins saline venant stabiliser la 

colonne d'eau et mettre un frein au processus de convection peu profonde. Le flux de chaleur 

océanique est donc quasiment nul au leg 4. 
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Figure 50: Flux de chaleur océanique (W mo2
) obtenu par le modèle hybride couche de 

mélange-pycnocline. Notez les différences d'échelles. Coordonnées MTU. 

4.8 Stabilité de la colonne d'eau obtenue selon la méthode de Martinson et Iannuzzi 

Le rapport d'efficacité de retournement donné par la méthode de Martinson et Iannuzzi 

déjà discuté auparavant, est représenté par la variable stabilité pour chacun des legs. Tel que 

présumé par la représentation du flux de chaleur océanique, la stabilité est supérieure du côté 

ouest de la polynie, laissant envisager des flux de chaleur océanique moindres de ce côté. De 

même, pour les deux maximums de flux de chaleur océanique observés au leg 2, ces 

maximums correspondent à des minimums de stabilité. La stabilité s'homogénéise à partir du 

leg 3, pendant la période de fonte. Au leg 4, le facteur de stabilité atteint son état d'équilibre. 
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Figure 51 : Variable de stabilité pour chacun des legs. Coordonnées MTU. 

4.9 Conclusion du chapitre 4 et représentation conceptuelle de la polynie 

D'après l'analyse des bilans de rayonnement et d' énergie, j ' observe qu 'à partir du leg 3, 

l'intensité du bilan est telle que toute formation de glace mince derrière l'ouverture de la 

polynie est peu probable. La polynie est déjà présente au leg 2 et ferait suite à l' apport 

dynamique du vent du nord sur les plaques de glace. Le flux de chaleur océanique résultant de 

la formation de la glace de mer est maximal au leg 2. Le flux de chaleur océanique est maximal 

sur le côté nord-est de la polynie où la couche de surface est moins profonde, ainsi qu ' en 

bordure sud de la polynie, où le vent provenant du nord apporte les plaques de glace et le frasil 

vers la bordure de la polynie. À partir du leg 3, la fonte des bords des plaques divergentes a 
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pour effet d'amincir la couche de surface et de la stabiliser et le développement d'une énergie 

radiative en croissance continuelle a pour effet de maintenir ouverte la polynie de façon 

irréversible. 

La couverture de glace côtière limite le flux d'humidité de la mer disponible pour la formation 

nuageuse. Ainsi il y a absence de nuages stratiformes dans le nord de la polynie, près de 

l' ouverture derrière le pont de glace (Smith Sound), lorsque le vent souffle du nord au-dessus 

de la glace côtière. Par contre, l'advection de la température de l'air chaude dans le nord-est de 

la polynie qui souffle au-dessus de la glace côtière pourrait former des nuages bas de type 

stratus, de la brume ou du brouillard. Dans la partie sud de la polynie, une plus grande variété 

de formes nuageuses est possible, suite à l'apport d'humidité de la surface de la mer et du fetch 

qui s'étend du nord au sud. Selon Key et al. (2004), les stratus, stratocumulus et cumulus 

représentent près de 70 % du type de nuages observés. La couverture stratiforme est 

responsable de la chute de neige, pluie, bruine et mixte (pluie/neige). La couverture nuageuse 

augmente au printemps et en été, et est maximale le jour (Key et al. , 2004). Une des 

découvertes significatives lors de la mission SHEBA (1998) dans le pack de glace de l' arctique 

a été le fait que la présence nuageuse en hiver réchauffait la surface. Il est connu que la 

couverture nuageuse possède deux effets opposés sur le bilan d'énergie à la surface. La 

couverture nuageuse agit comme un parasol pour le rayonnement solaire, réduisant les ondes 

courtes incidentes vers la surface. Elle agit d'autre part comme une couverture pour le 

rayonnement atmosphérique, augmentant la radiation nette d' ondes longues à la surface. La 

mission SHEBA a permis la reconnaisance du fait que l'effet d'une couverture de nuages bas 

en été contribue principalement à augmenter le rayonnement net d'ondes longues à la surface 

(Perovitch et al. 1999). C'est un résultat interressant dans le présent contexte, puisque il a déjà 
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été démontré que la paramétrisation d' ondes longues possède une plus faible erreur rms que la 

paramétrisations d'ondes courtes. 

La différence de pression atmosphérique entre Grise Fjord et Carey Island (située dans la 

polynie) est en accord avec l'analyse climatologique de Barber et al. (2004), qui ont trouvé que 

le forçage du vent au-dessus de la polynie était dirigé vers le sud (i.e. vent du nord) au 

printemps et que la pression au niveau de la mer était inférieure au-dessus de la polynie où la 

concentration de glace de mer était moindre (Marsden et al. 2004). La différence de 

température de l'air près de la surface de la polynie entre Grise Fjord et Carey Island est 

consistante avec l' idée d' une région relativement plus chaude au-dessus de la polynie (Marsden 

et al, 2004). Cette situation a été aussi observée lors de la comparaison entre Thule et Grise 

Fjord avec les observations de température de l'air prises sur le navire pendant les legs 1 à 4. 

Sur le côté ouest de la polynie les basses températures et une couverture nuageuse moindre se 

combinent pour produire une grande perte radiative d'ondes longues favorisant ainsi une fonte 

plus lente de la glace côtière. L'atmosphère est relativement stable à cet endroit, contrairement 

à la situation qui existe au centre de la polynie où la température de l'air et l'apport d' humidité 

près de la surface sont supérieurs, pouvant par le fait même occasionner une atmosphère plus 

instable et favoriser la formation nuageuse. Une autre situation intérressante est le 

renversement des flux turbulents du leg 2 à 3, obtenu à l'aide de l' analyse du bilan radiatif 

observé, du bilan d'énergie et le rapport de Bowen, qui nous confirme le fait qu ' à partir de ce 

moment là l'ouverture de la polynie est alors irréversible. Par contre, sur les régions de glace 

côtière ce renversement est plus long à obtenir et ces régions subissent donc une perte de 

chaleur turbulente dirigée de la surface vers l'atmosphère qui s'amenuise plus longuement au 

printemps. 
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Tôt au printemps, le vent froid du nord force l' ouverture d'une petite polynie près du Smith 

Sound, mais la basse température de l' air a pour effet de reformer aussitôt la glace dans celle-

ci. En fait, telle que présentée ici , cette petite polynie doit avoir lieu avant le leg 2, pour l' année 

1998. Après cette période, le bilan d'énergie est nettement positif rendant impossible la 

reformation d'une glace mince derrière l' ouverture. Par la suite, le vent du nord contribue à 

évacuer les plaques de glace et le frazil du centre de la polynie en les dirigeant vers la bordure 

sud de celle-ci. La circulation cyclonique du vent et de la couche de surface de la mer dans la 

polynie, a pour effet de faire circuler cycloniquement les plaques de glace et le frasil , réduisant 

ainsi l' apport de l' air ambiant plus froid au-dessus de la terre et la glace côtière qui autrement 

pourraient se diriger vers le centre de la polynie. C'est, entre autres, ce qui a fait dire à Marsden 

(2004) que la polynie pourrait s'auto-entretenir durant cette période. 

Yao et Tang (2003) ont utilisé un modèle couplé glace-océan, qu ' ils ont appliqué sur la polynie 

NOW. À l' aide du forçage atmosphérique provenant de la c1imatolologie mensuelle à l'aide des 

données de réanalyse du NCEP/NCAR et de l'initialisation de l' état de l'océan avec la 

température et la salinité provenant aussi de la climatologie mensuelle, ils ont retrouvé une 

moyenne du flux de chaleur océanique étalée entre janvier et mars. Les flux de chaleur 

océanique et de sel entre l' océan et la glace sont basés sur le modèle de couche limite sous la 

glace de Mellor et Kantha (1989). Pendant cette période de simulation, ils observent que la 

glace est plus mince sur le côté est de la polynie avec un flux de chaleur océanique moyen pour 

la période correspondant à environ 1/3 du flux de chaleur atmosphérique moyen pour cette 

période. Dans la présente étude, la période s' étale plutôt de la mi-avril (Ieg 1) à la mi-juillet 

(Ieg 4). On observe aussi une glace plus mince sur le côté est de la polynie en utilisant des 
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observations météorologiques horaires intercallées de profils de température océanique et de 

salinité à tous les 3 à 4 jours. Le modèle thermodynamique unidimensionnel , appliqué de part 

et d' autre de la polynie dans la présente étude est plus complet de part sa conception de la glace 

et sa couverture de neige que celui utilisé par Yao et Tang (2003). Par contre, le flux de chaleur 

océanique dans le modèle unidimensionnel est en moyenne, pendant la période s'étalant du leg 

1 au leg 4, d' environ 1/5 du flux de chaleur atmosphérique à la surface. La différence peut 

s' expliquer par l' augmentation des flux radiatifs au printemps et par une couche de surface 

océanique plus douce qui stabilisent la colonne d'eau durant cette période de fonte , freinant 

ainsi l' apport de flux de chaleur océanique vers la surface. 

Enfin, selon Bâcle (2002) et Rail (2005), les masses d'eau dans la polynie peuvent être décrites 

à l' aide de trois couches principales: la couche arctique, la couche intermédiaire atlantique et 

la couche du fond. La couche arctique provient de l'archipel canadien et se retrouve dans la 

polynie en empruntant les détroits de Smith, Jones et Lancaster ainsi qu ' en étant transportée 

par le courant ouest groenlandais après avoir contourné le Groenland par son extrémité sud. À 

cette couche s' ajoute aussi l' eau de fonte des glaces au printemps. La couche arctique peut 

atteindre O°C en surface pendant la période estivale et possède une salinité inférieure à 34.50. 

La couche intermédiaire atlantique est transportée par le courant ouest groendlandais et pénètre 

dans la polynie par le sud en traversant le détroit de Davis. Sa température moyenne est 

supérieure à zéro et son maximum se retrouve dans le noyau chaud entre 450-600 m de 

profondeur (Rail , 2005). Sa salinité se situe entre 33.80 et 34.45. La couche d'eau profonde 

composée de l' eau profonde de la baie de Baffin et l' eau très profonde de la baie de Baffin, a 

une température se situant entre -0.25 et -0.5C et sa salinité d' environ 34.45 (Rail, 2005). Les 



127 

couches d'eau profonde se situent sous les 1200 m et ne sont pas présentes sous la polynie des 

eaux du Nord. 

Le courant du Groendland est composé de la masse d' eau atlantique et de la portion de la 

masse arctique qui revient vers le nord après avoir contourné le cap Farewell (Melling et al. 

2001). L' intrusion de courant jusqu'à 73.5°N favorise la convection peu profonde sur le côté 

est de la polynie, lors de la formation de la glace de mer. Ainsi la présence de la couche chaude 

atlantique et moins profonde du côté est de la polynie, permet la formation possible d'un flux 

de chaleur océanique via l'entraînement, la diffusion et le rejet de sel lors de la formation de la 

glace. Cette situation n'est pas possible partout dans l'Arctique, comme on l'a vu lors du calcul 

du flux de chaleur océanique pour Resolute Bay. Une représentation conceptuelle des divers 

phénomènes expliqués jusqu'ici est reproduite à la figure 52. 

Nous pouvons donc nous demander si effectivement le vent provenant du nord peut contribuer 

à la formation d' une petite polynie à chaleur latente derrière le pont de glace dans le Smith 

Sound en deça du leg 2. Est-ce que la contrainte du vent est favorable à la divergence des 

plaques de glace dans la polynie et existe-t-il un mouvement cyclonique de la tension du vent 

responsable de la circulation des courants de surface dans la polynie en deça du leg 3? La 

partie 5 étudiera la contribution de la contrainte du vent dans l'ouverture de la polynie pour la 

période correspondant plus précisément au leg 1 à 3, soient les quinzaines de jours (biweek) de 

8 à 13. La polynie est effectivement en période d'ouverture en deça du leg 2, il s'agit 

maintenent de confirmer le fait que cette ouverture est due à la tension combiné du vent sur la 



128 

glace et de la glace sur la couche de surface océanique. Une fois la polynie en période de 

formation, il sera intéressant de déterminer l' impact de ces facteurs dynamiques. 
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Figure 52 : Représentation conceptuelle de la polynie des eaux du Nord en période de fonte au 
printemps. Les lignes rouges représentent les isothermes atmosphériques, les lignes grises en 
arc de cercle les isobares, ST : stratus; FG : brouillard; BR: brume, AS : altostratus; SC : 
stratocumulus; SD ondes courtes et ondes longues vers le bas, LD ondes courtes et ondes 
longues vers le haut, LH flux de chaleur latente et SH flux de chaleur sensible, .. pluie et ' 
bruine, * neige, barbule de vent F. 

La figure 52 représente de façon conceptuelle la polynie des Eaux du Nord au 

printemps et les diverses intéractions présentes durant cette période. Le soulèvement des 

isothermes atmosphériques en rouge indiquent que l'air est plus chaud au-dessus de la polynie 
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qu 'au dessus de la glace cotière et de la terre ferme. Les arcs de cercle en gris, les isobares, 

forment une région légèrement dépressionnaire au-dessus de la polynie. Les nuages bas, 

stratus, sont majoritairement au-dessus de la glace coti ère ou de la terre ferme. Les nuages 

d 'élévations moyennes, alto-stratus et strato-culumulus, sont plutôt situés au-dessus de la 

polynie suite à l'intéraction du vent qui souffle du nord (voir la direction des barbules) et de la 

masse d' air possédant une température légèrement plus chaude qui tend à déstabiliser celle-ci 

au sud de la polynie. Les flux turbulents de chaleur latente et de chaleur sensible sont dirigés de 

l' atmosphère vers la surface au-dessus de la polynie, alors qu'au-dessus de la glace cotière et 

de la terre ferme ils possèderaient en moyenne une direction plutôt inverse. Une température de 

l' air légèrement plus chaude au-dessus de la polynie aurait pour effet aussi d 'entraîner des 

précipitations liquides sous forme de pluie ou de bruine alors qu 'au dessus de la glace côtière et 

de la terre ferme les précipitations seraient plutôt sous forme de neige. Le courant de surface et 

de profondeur moyenne serait dans le sens de rotation cyclonique. Par contre, la masse d ' eau 

de profondeur moyenne du côté est de la polynie (côté du Groendland) occassionnerait de la 

convection peu profonde de façon plus marqué à cause du ratio gradient de 

température/gradient de salinité plus élevé et par le fait qu'elle se situerait plus près de la 

surface. La couche d'eau profonde provenant de la Baie de Baffin aurait par contre peine à 

pénétrer à l'intérieur de la polynie. 
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CHAPITRE 5 

Impact des contraintes sur la distribution de la glace de mer dans la polynie NOW 

5.0 Introduction 

Pour compléter l'étude de la glace de mer dans la polynie NOW, on fait intervenir des 

facteurs dynamiques afin de percevoir leurs contributions sur la distribution de la glace. Au 

printemps, les cartes des mouvements des glaces tendent à confirmer la théorie de circulation 

de Mundy et Barber (2001), selon laquelle il y aurait un apport de glace provenant du nord de 

la polynie vers le sud, et un mouvement inverse d'apport de glace près de la côte du Groenland 

provenant du sud vers le nord, formant ainsi une circulation cyclonique de la glace de mer dans 

la polynie. D 'autre part, selon Wilson et al. (2001) qui ont étudié la trajectoire des glaces à 

l' aide des images provenant de RADARSAT, il y aurait effectivement une circulation 

cyclonique, mais il n 'a pas été possible de discerner si cette circulation était due à l'influence 

du vent et/ou des courants. Afin de mieux comprendre cette circulation, j ' effectuerai une étude 

de la divergence et du rotationnel de la contrainte totale (contrainte du vent sur la glace et 

contrainte de la glace sur la couche de surface océanique) pouvant permettre de déterminer 

l' impact de ce facteur dynamique sur la distribution de la glace de mer. D ' autre part, selon 

Melling et al. (2001), la formation d'une petite polynie à chaleur latente pourrait être possible 

derrière le pont de glace dans le Smith Sound en deça du leg 2. Selon la distribution de la 

concentration de la glace de mer, effectuée par Mundy et Barber (2001), cela est visible sur la 

figure 40. Notons que selon Barber et al. (2001), il existe un dipole de concentration de glace 

s' opérant entre la région près de Smith Sound et le sud-ouest de la côte du Groenland. Pour ces 
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auteurs, lorsque l' anomalie de concentration est négative (positive) dans le Smith Sound, elle 

est aussi négative (positive) le long de la côte sud-ouest du Groenland. 

5.1 Impact de la divergence et du rotation el de la contrainte totale sur la distribution de 
la glace de mer dans la polynie 

Pour les polynies australes, on a montré qu ' il existait une corrélation directe entre la 

divergence de la glace de mer et la divergence atmosphérique (Bailey et al. , 2004). Vérifions 

ici s ' il existe une relation possible entre la concentration de la glace de mer et la divergence 

dans la polynie NOW. La contrainte occasionne un apport dynamique crucial responsable des 

courants, du mouvement des glaces et du mélange turbulent dans la couche de mélange. La 

contrainte totale fait intervenir la concentration de glace A, la contrainte du vent sur la glace 'ta 

et la contrainte due à la trainée de la glace sur la couche de surface océanique 'tw. La contrainte 

totale est donné par l' équation suivante, semblable à celle de Timmerman et al. (1999) mais 

pour la contrainte sur la glace: 

't = A ( 'ta - 't w ) (27) 

La contrainte de chacune des composantes est obtenu en utilisant les expressions suivantes, 

respectivement pour la contrainte du vent sur la glace, et de la glace sur la couche de surface 

océanique (Wadham, 2002) : 

'tax = Cd P u2 sign(u), 'tay = Cd P v2 sign(v), (28) 

'twx = Cw pu? co se sign(-u), 'twy = Cw p v? sine signe-v), (29) 
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où Cd est le coefficient de traînée égale à 5x 10-3 et Cw le coefficient de traînée de la glace 

égale à Ix10-3 (en considérant que la glace est en majorité annuelle et relativement lisse), p la 

densité de l' air, u et v la vitesse du vent vers l' est et le nord (provenant du modèle canadien 

GEM dont la direction et la vitesse ont été validées auparavant selon les observations provenant 

du navire, voir chapitre 3), Ui et Vi la vitesse moyenne mensuelle de la glace vers l' est et le 

nord, donnée par Wilson et al. (2001), en utilisant RADARSAT. e est l' angle de dérive pris 

constant égal à 22.5°. 

Une correction est apportée au coefficient de traînée afin de tenir compte du fait que lorsque la 

concentration de glace est faible, il existe une contrainte du vent sur la glace supérieure, 

occasionnant une vitesse plus grande pour la glace plus mince. Cette correction telle que celle 

utilisée par Bjomsson et al. (2001) est la suivante: 

Cd (A) = 5xl0-3 * f(A) où f(A) = 1/6 (9 + arctan (25 (1- 2 A)) (30) 

Le calcul de la divergence de la contrainte est fait à l' aide d'un schème à différences finies 

centrées (il en est de même pour le rotationel et le cisaillement). Il est possible de calculer la 

(31) 

La divergence de la contrainte est alors Div = 8'tx /8x + 8'ty /8y . (32) 

Comme il a été mentionné précédemment, le vent diminue avec l' arrivée du printemps 

et ceci se réflète par une contrainte totale qui diminue du biweek (quinzaine de jour) 8 au 

biweek 13 (figure 53). La formation d'une petite polynie à chaleur latente en deça leg 2 (figure 

40) , résulterait d'une contrainte du vent provenant du Nord. La divergence est nettement 
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visible dans la région de la polynie aux biweeks 8, 10, Il et 13 (figure 54), pouvant contribuer 

aussi à la formation d'une polynie à chaleur latente. La présence d'un pont de glace dans le 

Smith Sound ainsi que la divergence de la contrainte tôt au printemps (biweek 8) d' un ordre de 

grandeur supérieure aux autres biweeks, contribueraient favorablement à la formation d'une 

petite polynie à chaleur latente en deça du leg 2. 
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Figure 53 : Contrainte du vent sur la glace et contrainte de la glace sur la couche de surface 
combinés, en tenant compte de la concentration de glace, en N m-2

. Coordonnées MTD. 
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La divergence occasionne une trajectoire divergente des plaques de glace en mouvement et a 

pour effet de réduire la concentration. Initialement pendant le leg 1 (biweeks 8 et 9), la 

divergence s'exerce sur des concentrations plus grandes parce que la glace à ce moment est 

sous forme de banquise. Plus on s' approche de la période du début de fonte (biweek 10), plus 

la divergence et la convergence sont de même grandeur, et s'exercent davantage sur les régions 

de faible concentration, étant donné que les plaques de glace sont relativement relachées les 

unes par rapport aux autres pendant cette période. Pendant la période de fonte (biweeks 12 et 

13), la divergence de la contrainte est de moindre intensité dû à la diminution de la contrainte 

avec l'arrivée du printemps, voir la figure 55. 
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Figure 54 : Divergence de la contrainte totale, en tenant compte de la concentration de glace, en 
Pa m,l. (Les valeurs négatives correspondent à de la convergence). Coordonnées MIU. 
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Le rotationel est donné par la relation suivante: Rot = my fax - a'tx fay (33) 

Le rotationel de la contrainte totale est positif (cyclonique) pour le biweek 8, 10 et Il (figure 

57). L'effet combiné d' un rotationel positif et de la divergence pour le biweek 8, tous deux 

étant plus grands tôt au printemps qu'en période de fonte , pourrait contribuer à initier le 

mouvement des glaces vers le sud du Smith Sound. Ceci implique que la circulation de la glace 

de mer est corrélée avec la contrainte totale, et que possiblement les courants de surface de la 

polynie sont aussi reliés à la contrainte totale à travers la traînée de la glace sur la couche de 

surface océanique. 
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Figure 55 : Régression entre la divergence de la contrainte totale (Pa mol) et la concentration de 
glace en pourcentage avec un intervalle de confiance de 90 % (rouge). (Les valeurs négatives 
correspondent à de la convergence). 
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Figure 56 : Histogramme du nombre d' occurrences des points de grille au-dessus de la polynie 
possédant de la divergence. (Les valeurs négatives correspondent à de la convergence). 

La divergence et le rotationel de la contrainte totale occasionnent un faible cisaillement de la 

contraÎnete totale sur la côte de l'île d'Ellesmere et près de l'ouverture de la polynie pendant le 

biweek 8 (figure 58). Le cisaillement est plus perceptible pendant le leg 2 dans la polynie, alors 

qu ' interagissent simultanément la divergence et le rotationel de la contraînte totale sur des 

concentations de glace plus petites. Quoique déjà mentionné la divergence de la contrainte 

totale est nettement perceptible pendant le biweek 8, pouvant faire envisager un effet 

précurseur à la formation d'une petite polynie avant le leg 2. Cette divergence ne semble pas 

occasionner un cisaillement fort de la contraînte totale pouvant comme on pourrait le croire et 

démanteler la banquise à ce moment, puisque le cisaillement est alors d' un ordre de grandeur 

inférieur à la divergence et le rotationel , voir la figure 58. 
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Figure 57: Rotationel de la contrainte totale, en tenant compte de la concentration de glace, en 
Pa m· l

. (Les valeurs positives correspondent à une rotation cyclonique). 

Ainsi , la présence du pont de glace dans l' étranglement du Smith Sound de même qu ' une 

divergence et d' un rotationel positif participent à la formation de la polynie tôt au printemps. 

Le cisaillement (Holland and Curry, 1999) est donnée par: 

(34) 
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Figure 58 : Cisaillement de la contrainte totale, sans tenir compte de la concentration de glace, 
en Pa m· l

. 

Comme pour la divergence, le rotationel de la contrainte totale interragit également pour toutes 

les concentrations pendant la période de fonte (figure 59), mais au leg 1 (biweeks 8 et 9) le 

rotationnel est appliqué principalement aux grandes concentrations. Plus on s' approche de la 

période du début de fonte (biweek 10), plus le rotationel est important, et s'exerce davantage 

sur les regions de faibles concentrations, étant donné que les plaques de glace sont relativement 

relachées les unes par rapport aux autres pendant cette période. Le rotationel est légèrement 

supérieur à la divergence à ce moment. Ainsi, on peut penser que la divergence et le rotationel 
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positifs de la contrainte totale sont des facteurs non négligeables pour la distribution de la 

concentration de glace_ 
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Figure 59 : Régression entre le rotationel de la contrainte totale (Pa m-J
) et la concentration de 

glace en pourcentage avec un intervalle de confiance de 90 % (rouge). (Les valeurs positives 
correspondent à une rotation cyclonique)_ 
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Figure 60 : Histogramme du nombre d' occurrences des points de grille au-dessus de la polynie 
possédant du rotationel. (Les valeurs positives correspondent à une rotation cyclonique). 
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5.2 Scénario où la région de la polynie NOW deviendrait une zone marginale de glace de 
mer (Marginal Ice Zone) 

Dans l'éventualité d' un réchauffement climatique dans l'Arctique qui occasionnerait 

des modifications non-négligables sur les conditions du couvert de glace, il est possible 

d'imaginer que la calotte polaire subisse une réduction de sa superficie et que les glaces de mer 

dans l'Archipel canadien soient plus minces avec une fonte plus rapide, ce qui faciliterait la 

présence d' un passage du nord-ouest (Falkingham et al. 2003). Selon Lindsay and Zhang 

(2005), depuis 1988 la glace de mer résultant des simulations numériques montre un 

amincissement dramatique dans l' océan Arctique. Cet amincissement serait dû : 1) à une 

augmentation de la température de l'air dans l'Arctique en automne, en hiver et au printemps, 

depuis les 56 dernières années, réduisant ainsi l' épaisseur de la glace de première année et sa 

fo rmation au printemps. En fait, le réchauffement de la température de l'air représenté par les 

réanalyses NCEPINCAR (Kalnay, 1996) au-dessus de l' océan Arctique aurait augmenté de 

0.15°C décennie·' (1948-87) à l.17°C décennie-' (1988-2003). 2) Le changement de deux 

indices climatiques débutant en 1989, soit le AO (Arctique Oscillation) et le PDO (Pacific 

Decadal Oscillation), a eu pour effet d'évacuer une partie de la glace épaisse multi-annuelle à 

travers le détroit de Fram, c'est ce que semblent montrer les simulations numériques. Lorsque 

l' index AO est élevé, le niveau de pression atmosphérique au niveau de la mer (SLP) de 

l'anticyclone de Beaufort est plus faible et la gyre de glace de mer dans la mer de Beaufort est 

normalement plus faible et déplacée plus près de la côte de l'Alaska. Un index positif de PDO 

correspond à une dépression atmosphérique des Aléoutiennes plus fortes. Depuis le milieu des 

années 1990, les indices AO et PDO sont retournés près des valeurs normales et malgré tout, la 

glace de mer ne cesse de s'amincir (Lindsay and Zhang, 2005). 3) L'amincissement de la glace 



141 

de mer serait dû à l' augmentation de l' eau libre de glace en été, (suite à une diminution de la 

concentration de la glace de mer), faisant place à une absorption plus grande de la radiation 

solaire dans la couche de surface océanique et l'augmentation de sa température, ce qui aurait 

pour effet la formation d'une glace annuelle plus mince, qui serait souvent entièrement fondue 

dès l' arrivée de l'été suivant. 

Plus spécifiquement, dans la région de la polynie NOW, l'amincissement de la glace de mer 

pourrait avoir comme conséquence que la formation du pont de glace dans le Nares Strait ne 

s' effectue pas. Cela pourrait occasionner un apport continu de la glace de mer dans la polynie 

(au printemps, été et autonmne) et former ce que l'on appelle une zone marginale de glace de 

mer (MIZ). Cela semble une hypothèse envisageable sous un scénario de réchauffement 

climatique pour l'Arctique. 

En fait, une zone marginale de glace de mer est une zone de glace saisonnière, tampon 

entre une banquise bien établie (la région de la calotte polaire ici) et une zone libre ou 

partiellement libre de glace (ici la baie de Baffin au printemps). Les glaces de mer dans la MIZ 

sont caractérisées par des conditions variables de glace, constituées de plaques de glace brisée 

de différentes dimensions et soumises à la contrainte de la houle et des vagues provenant de la 

région de l'océan libre de glace. Atmosphériquement, l' air plus chaud et humide au-dessus de 

la région libre de glace qui serait transporté au-dessus de la MIZ et refroidi par la présence de 

glace, pourrait occasionner la présence plus accrue de nuages sous forme de stratus. 

Ici, on se propose de comparer la contrainte totale sur la polynie NOW, suite à un 

apport continue de glace via le Nares Strait étant donné l'absence du pont de glace tel 

qu ' envisagé lors du scénario de réchauffement climatique dans l'Arctique. Pour représenter 

cette situation, j'ai posé: 1) une concentration de glace de mer constante de 75 % dans la 

polynie pour chacune des simulations bi-hebdomadaire (biweek), 2) une augmentation de la 
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température de l' air de 2°C, une valeur plus élevée que celle observée durant la dernière 

decennie, 3) une majoration des vents de 20 %, suite à un gradient thermique plus grand entre 

la région libre de glace et la polynie recouverte partiellement de glace. On observe, sur la 

figure 61 , que la contrainte totale est alors plus uniforme à l' intérieur de la polynie et d' autant 

importante lorsque le vent vient du nord favorisant l' apport de glace mince dans la polynie. 

Malgré une majoration des vents au dessus de la polynie, la contrainte totale est légèrement 

supérieure à celle de la simulation effectuée sans le scénario de réchauffement climatique. À 

cause de l' effet de proximité des plaques de glace plus nombreuses et le plus faible 

déplacement résultant de l' augmentation de la trainée plus grande pour les plus grande 

concentrations, l' évacuation de la glace de mer dans la baie de Baffin est rendue plus difficile. 

Il est donc possible ainsi d' envisager que la polynie NOW sous le scénario de réchauffement 

climatique forme effectivement une zone marginale de glace de mer. 

400 400 0.08 
300 300 0.06 
200 200 
100 100 

0 100 200 300 0 100 200 300 

400 400 
300 300 
200 200 
100 100 

0 100 200 300 0 100 200 300 

400 ~Ol 400 
300 0.08 300 

0.06 200 200 0.04 
100 0.02 100 

0 100 200 300 0 100 200 300 

figure 61 : Contrainte totale dans le contexte d'une zone marginale de glace de mer dans la 
polynie NOW, en N m-2

, calculé avec GEM dans le contexte du scénario de réchauffement 
climatique. Coordonnées MTU. 
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5.3 Conclusion 

L' étude de la divergence et du rotationnel de la contrainte totale révèle que ceux-ci 

peuvent être considérés comme des facteurs dynamiques efficaces dans la formation de la 

polynie et la distribution des plaques de glace à l'intérieur de celle-ci, même si on néglige ici la 

circulation cyclonique océanique dans la baie de Baffin et la polynie NOW. L'étude séparée de 

la divergence et du rotationnel de la contrainte totale révèle aussi que leurs impacts se font 

sentir principalement au moment de l'initialisation de la formation de la polynie (biweek 8), 

lorsque la concentration est grande. La contrainte totale favoriserait donc la formation d'une 

petite polynie à chaleur latente tôt au printemps. On remarque aussi que le rotationnel de la 

contrainte totale pendant le Leg 2 est légèrement supérieur à la divergence, ce qui est en 

accord avec une circulation cyclonique des glaces de mer dans la polynie observée à l' aide de 

RADARSA T (Wilson et al. , 2001). La validité de l'utilisation de la divergence et du 

rotationnel de la contrainte totale pour étudier la distribution des glaces semble être concluante, 

puisqu 'elle est en accord avec le mouvement de dérive des glaces perçu par télédétection. 

L' utilisation du rotationnel et de la divergence des contraintes sont utiles lorsque les contraintes 

internes de la glace sont faibles . L'étude pourrait être plus concluante si les vents provenant du 

modèle GEM étaient effectivement représentatif de cette région de l'Arctique. Les réanalyses 

des vents NCEPINCAR pour ces régions sont trop éparses. On pourrait donc envisager un 

modèle atmosphérique à méso-échelle centré sur la région (d ' où la possibilité du 

développement d 'un modèle Polar-GEM pour l' année polaire internationale en 2007-2008). En 

fait, une étude plus appronfondie des vents GEM sur l' ensemble de l' archipel Arctique 

canadien devrait être faite. Une vitesse moyenne des glaces avec une plus grande fréquence 

d ' observation serait aussi un atout. 
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CHAPITRE 6 

Sommaire et recommandations 

L' utilisation du modèle thermodynamique ID neige/glace de mer m'a permis de 

déterminer de façon relativement précise les épaisseurs de glace près de Resolute Bay, Grise 

Fjord et Thule. Les épaisseurs de neige ont été moins bien calculées par le modèle pour Grise 

Fjord et Thule du fait que les observations de précipitation de neige n'étaient pas disponibles et 

qu 'elles ont été estimées indirectement à travers la visibilité et le type de précipitation observés 

par les stations automatiques. Une amélioration possible au modèle neige/glace de mer serait la 

formulation dans le modèle d'une couche de neige mouillée lorsque la base de la couverture de 

neige est immergée. Shirasawa et al. (2005) présentent une façon possible de tenir compte de la 

nouvelle neige mouillée lorsque les conditions de francbord négatif de la glace apparaît. Ce type 

de modèle de croissance de la glace à trois couches a été déjà étudié par Leppiiranta (1983). Une 

faiblesse dans le modèle neige/glace de mer réside aussi dans la façon d ' imposer l'albédo de 

surface pour une simulation quelconque. On aurait avantage à développer une paramétrisation de 

l'albédo pour la glace de mer qui soit au moins variable selon l' épaisseur et qui soit spécifique 

pour une glace de première année. Évidemment, une telle paramétrisation devrait tenir compte 

des mares en surface dont la présence est inévitable au printemps dans l'Arctique. En somme, le 

modèle de neige/glace de mer répond honnêtement aux simulation et comporte des faiblesses 

semblables à celles retrouvées dans la formulation de neige/glace de mer des modèles 

climatiques. 
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Le chapitre 2 sur l' étude de sensibilité effectuée pour Resolute Bay, révèle le fait qu'il est 

avantageux d'utiliser des nouvelles paramétrisations pour les flux radiatifs et d' apporter une 

formulation plus physique (modèle couche de mélange-pycnocline) du flux vertical de chaleur 

océanique sous la glace. Selon Martinson et Steele (2001), les caractéristiques océaniques de 

surface près du pôle arctique, pourraient changer sous un scénario de changement climatique. Il 

semblerait que dans cette situation, l' halocline froide près de la surface pourrait disparaître et 

ainsi faire place à de plus grandes valeurs de flux de chaleur océanique à travers le processus de 

diffusion et participer à l' ablation plus rapide de la glace de mer. Pour notre étude, la nature très 

stable de la colonne d' eau près de Resolute Bay, n'a pas su mettre à profit les observations de 

haute qualité disponibles de la campagne d' échantillonnage SIMMS et les profils de température 

et de salinité sous la glace lors du calcul du flux vertical de chaleur océanique. Par contre, une 

meilleure idée de l' impact de ce flux et sa variation spatiale a été rendue possible lors de l'étude 

comparée de la fonte de glace de mer côtière près de la polynie NOW. L' étude a permis de 

conclure sur un fait important: le flux de chaleur océanique doit être suffisament important, plus 

de 5 W m-2 pour que l'ablation de l'interface glace-océan puisse s'effectuer. 

Le chapitre 3 m' a permis de mettre en évidence la nature différente des conditions 

existant de part et d' autre de la polynie, principalement les facteurs d'advection horizontal de 

chaleur atmosphérique et du flux vertical de chaleur océanique. Afin de mieux comprendre 

l' impact de l'advection horizontal de chaleur atmosphérique permettant une fonte plus rapide de 

la glace côtière sur le côté est de la polynie, il a été nécessaire d' effectuer une étude de sensibilité 

des variables température atmosphérique et vent du modèle GEM avec les observations des 

stations de Thule, Grise Fjord ainsi que celles obtenues sur le navire. Heureusement, les résultats 

ont montré une très bonne correspondance, ce qui a permis d' obtenir une représentation spatiale 
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au-dessus de la polynie confirmant l' idée d'une plus grande advection horizontal de chaleur 

atmosphérique sur le côté est de la polynie. Le calcul du flux vertical de chaleur océanique de 

part et d' autre de la polynie a révélé la nature très localisée de ce flux et l'ablation de la glace 

qu ' il occasionne. En fait, sur le côté ouest de la polynie un flux vertical de chaleur océanique 

moindre que la constante fréquemment utilisée dans les modèles climatiques (2 W m-2
) tend à 

causer une ablation non perceptible, alors que sur le côté est de la polynie le flux vertical de 

chaleur océanique (10 à 15 W m-2
) résultant des processus d'entraînement, de convection peu 

profonde et de diffusion occasionne une ablation faible mais mesurable, réfutant ainsi l' idée de 

Melling et al. (2001), qui suggèrent que ces processus n'effectuent pas d 'ablation de la glace, et 

seraient à peine suffisants pour éviter son accrétion. Le terme "convection peu profonde" 

indique le fait que, comparativement aux études réalisées dans l'Antarctique par Martinson et 

Iannuzzi (1998), qui obtienne des valeurs de 25 à 35 W m-2 pour le flux de chaleur océanique 

avec des épaisseurs de couche de mélange d'environ 100 m, mon étude dans la polynie NOW fait 

plutôt intervenir des valeurs de flux océanique 10 à 15 W m-2 du côté est de la polynie avec des 

épaisseurs de couche de mélange de 10 à 15 m. 

Suite à ces résultats, il serait avantageux et très instructif d'effectuer une campagne de 

mesures du flux de chaleur océanique sur le côté est de la polynie près de Thule à l' aide des 

méthodes utilisées dans la présente étude avec des profils de température et de salinité et une 

fréquence d' échantillonnage plus grande. On pourrait effectuer une comparaison avec d 'autres 

méthodes tels que le calcul à travers des mesures directes du flux de chaleur turbulent vertical de 

la chaleur sensible et le calcul du flux de chaleur océanique à travers des mesures de température 

et de bilan de masse de la glace de mer, tel que réalisé aux îles des Spitsberge (Sirevaag, 2003). 

L' originalité de cette partie de l'étude a été l' utilisation des modèles couche de mélange-
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pycnocline, afin de calculer le flux vertical de chaleur océanique et ainsi éviter l' utilisation d'une 

constante pour celui-ci . La méthode relativement simple utilisée ici a permis d' obtenir des 

résultats très interessants en plus de nous offrir la possibilité de l' utiliser là où les caractéristiques 

océaniques le permettent. Par contre, afin d' obtenir un aperçu complet du flux de chaleur 

océanique du côté est de la polynie, il aurait été souhaitable d'effectuer une analyse de 

l'advection horizontale du flux de chaleur océanique. Ceci n'a pu être rendu possible suite aux 

incertitudes des calculs des courants le long du transe ct entre Thule et Grise Fjord. 

Le chapitre 4 consiste principalement en une étude bi-dimensionnelle des flux radiatifs, 

de bilan d'énergie, et du flux vertical de chaleur océanique au-dessus de la polynie. On utilise 

pour cette étude à la fois les observations obtenues à partir du navire, le modèle 10 neige/glace 

de mer forcé à l' aide des sites d' observations et le modèle GEM où le point de grille du modèle 

correspond aux positions du navire. L' étude m'a permis d'établir le fait que suite à 

l' augmentation du bilan d'énergie avec l'arrivée du printemps, la formation de la polynie était 

irréversible à partir du leg 3 et qu'en deça du leg 2, sa formation ferait suite essentiellement à des 

apports dynamiques. J'ai aussi proposé trois outils pouvant servir de veille dans le cas où le 

réchauffement global sévirait dans l'Arctique. Les deux premier sont: 1) le calcul de l' énergie 

statique humide et sa température équivalente, qui tient compte de l'humidité de la masse d' air et 

la libération de vapeur près de la surface et le rapport de Bowen qui nous a permis de confirmer 

l' irréversibilité de la formation de la polynie NOW au printemps suite au renversement de signe 

du rapport de Bowen. Le troisième outil, que j ' ai développé pendant l'étude est un nombre 

adimensionnel reliant la rétroaction positive glace/nuage/albédo à la fonte de la glace de mer et 

l' augmentation du bilan d'énergie. Ces outils de veille relativement simples pourraient 

facilement permettre de tirer profit des observations recueillies lors des campagnes de mesures 
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qui s' étaleront dans le futur dans l'Arctique. On peut conclure ici que l'étude bi-dimensionnelle 

des variables thermodynamiques au-dessus de la polynie a permis de dissocier l' apport purement 

thermodynamique de celle dynamique et d' éclaircir leurs contributions respectives lors de 

l' ouverture de la polynie au printemps. 

Enfin le chapitre 5 permet d 'estimer à l'aide de l'étude de la somme de la contrainte du 

vent sur la glace et de la contrainte de la glace sur la couche de surface océanique, l'apport 

dynamique nécessaire pour la formation d' une petite polynie en deça du leg 2, tel que déjà 

mentionné au chapitre précédent. L' étude du rotationel et de la divergence des contraintes permet 

d' identifier une circulation cyclonique des glaces de mer dans la polynie (telle qu ' observée à 

l' aide de RADARS AT en suivant la dérive des glaces) suite à un rotationel de la contrainte 

supérieur à la divergence de cette contrainte tôt au printemps. L'avantage de l' utilisation du 

rotationel et de la divergence est qu 'elles ne nécessitent pour leurs calculs que les vitesses et 

directions du vent qui proviendrait d'un champs calculé par un modèle atmosphérique. L'étude 

pourrait se révéler plus concluante si l'on disposait d'un modèle atmosphérique à meso-échelle 

couplé avec un modèle océanique de la baie de Baffin ou si les vents provenant du modèle GEM 

étaient représentatifs pour cette région de l'Arctique. Une étude comparative du rotationnel et de 

la divergence provenant du calcul des contraintes et celle provenant de la dérive des glaces par 

télédétection pourrait être une avenue interessante. Pour l'instant, des équipes de chercheurs 

(Rinke et al. , 2006) utilisent des modèles régionaux du climat ciblés sur la région de l'arctique 

afin d' améliorer la performance des modèles et d'en arriver à de meilleurs résultats pour 

souligner l' Année polaire intematinale projetée pour 2007-2008. Cette partie de l'étude pourra 

servir de base à une étude dynamique de la glace de mer à l' intérieur de la polynie. 
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APPENDICE 1 

Formulation du modèle thermodynamique neige/glace de mer 

Le modèle de Flato and Brown (1996) est basé sur l' équation de conduction de chaleur 

unidimensionnelle, avec pénétration de la radiation solaire, présenté par Maykut and Untersteiner 

(1971 ), i.e. 

p Cp 8T/ôt = 8/8z k 8T/8z + Fsw 10 (l-a.) K e-KZ (1) 

où T(z,t) est la température dans la glace ou la neige, t est le temps, et z la profondeur mesurée 

positive vers le bas à partir de la surface. Les autres variables sont: p est la densité de la glace ou 

de la neige, Cp la chaleur spécifique, k la conductivité thermique, Fsw le flux radiatif d ' ondes 

courtes solaires, 10 la fraction d 'ondes courtes pénétrantes, a. l' albédo de la surface, K le 

coefficient d ' extinction des ondes courtes pénétrantes. 

L'équation (1) est sujette aux conditions des frontières suivantes: sous la glace, 

T(h,t) = Tf (2) 

où h est l'épaisseur totale de la glace et de la neige et Tf la température du point de congélation 

de l' eau de mer. À la surface, 

k 8T/8z 1 z = O= Q , T(O,t) = Tm pour Q> ° autrement (3) 

où Tm est la température de fonte à la surface et Q est le flux net de chaleur absorbé à la surface. 

L'équation (3) énonce le fait que la condition de la surface supérieure est le flux net de chaleur à 

la surface obtenu par le bilan d'énergie, sauf lorsque la surface est en fonte. Dans ce cas, la 

température est fixée au point de congélation de l' eau douce. La méthode numérique des 

différences finies (Crank-Nicholson) est utilisée pour résoudre les équations (1) à (3). 
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Le modèle inclut aussi une épaisseur de couche de mélange océanique qui constitue un paramètre 

libre à fixer par l' utilisateur. Lorsque la glace est présente, la température de la couche de 

mélange est fixée au point de congélation de l' eau de mer. La croissance et la fonte de la glace 

sous le couvert de glace côtière sont calculées par la différence entre le flux de conduction de 

chaleur dans la glace et le flux de chaleur océanique spécifié par l'utilisateur, ainsi: 

8hi lôt 1 z = h = (k Of/8z 1 z= h - fhO Fsw 10 (1-a) K e-lCZ 
) l/Lfi (4) 

où hi est l'épaisseur de la glace et le dernier terme de l'équation (4) est le flux d'ondes courtes 

ayant pénétré le bas de la couche de surface, de plus Lfi la chaleur volumique de fusion de la 

glace. 

La fonte à la surface est calculée par la différence entre le flux de conduction de chaleur et le 

bilan d'énergie à la surface, i.e. , 

8hs 1 ôt 1 z = 0 = ( Q - k 8T 1 az 1 z = 0 ) l/Lfs 

8hdôtl z =o=(Q-k 8TI8zl z =o) l/Lfi 

où hsest l'épaisseur de la neige, et Lfs est la chaleur volumique de fusion de la neige. 

(5) 

Dans toute les simulations effectuées, le modèle utilise 50 niveaux dans la glace et 7 niveaux 

dans la neige. Le bilan d'énergie à la surface est semblable à Maykut and Untersteiner (1971) et 

Ebert and Curry (1993) qui consiste à: 

Q = Flw - E cr T4 (O,t) + (1- a) (1- 10 ) Fsw + Flat + Fsens (6) 

où Flw est le flux incident d'ondes longues atmosphérique, Flat et Fsens sont les flux de chaleurs 

latente et sensible. Une méthode itérative de type Newton-Raphson est utilisée pour déterminer la 

température de surface T(O,t) qui satisfait simultanément les équations (1) à (3) et (6). 
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