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Résumé

Les impacts les plus rapides et intenses du changement climatique sont observés actuellement 

dans l'Océan Arctique. La grande sensibilité de cet environnement polaire a été révélée par la 

réduction exceptionnelle de la banquise ces derniers étés. Quels est l'impact de la fonte de la 

glace sur le phytoplancton et la prise de CO2 atmosphèrique ?

La réponse à cette question s’appuie sur des observations obtenues durant deux campagnes 

océanographiques, réalisées en Arctique de l’Ouest, au cours des étés 2008 et 2010, années 

record de fonte de la banquise. Plusieurs paramètres caractérisent l’environnement physique 

(température, salinité, couvert de glace de mer) et les conditions de croissance du 

phytoplancton (lumière, nutriments). Des mesures de production primaire, pigments et 

taxonomie ont permis de décrire et quantifier les communautés phytoplanctoniques. La 

chimie des carbonates associée aux données d'hydrologiques et du phytoplancton permet 

d’estimer l’impact de la fonte de la glace sur la prise de CO2 atmosphérique. 

Les régions du front de glace, les eaux libres de glace des bassins profonds et du plateau 

continental, et celles englacées présentent des populations phytoplanctoniques et une chimie 

des carbonates différente. Le rôle de l'accumulation d'eau douce lié à la fonte (« freshening ») 

est évalué sur la biomasse et la structure des communautés phytoplanctoniques. L'impact de la 

dilution et de la désalinisation induit par le freshening est analysé sur la prise de CO2 et 

l’acidification des eaux arctiques. Les résultats obtenus pendant des étés de fonte record sont 

comparés à des données antérieures documentant des années pendant lesquelles l'Océan 

Arctique était plus englacé. Cette comparaison suggère que biomasses, production primaire, 

espèces de phytoplancton et pression partielle de CO2 de l'eau de surface sont modifiés dans 

un Océan Arctique affecté par l'accélération de la fonte de la glace.

MOTS CLES : OCEAN ARCTIQUE, FONTE DE LA GLACE, BIOGEOCHIMIE MARINE, PHYTOPLANCTON, CO2
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Abstract

The most abrupt changes in response to climate change are observed in the Arctic Ocean. The 

high sensitivity of this polar environment was revealed by the exceptional sea ice reduction in 

recent summers. What is in turn the impact of ice melting on phytoplankton and atmospheric 

CO2 uptake?

To address this question data were acquired during two oceanographic cruises carried out in 

the Western Arctic, during two summers 2008 and 2010 of extensive ice melting. Several 

parameters were used to characterize the physical environment (temperature, salinity, sea ice 

cover) and conditions for phytoplankton growth (light, nutrients). Primary production, 

pigments and taxonomy data were generated to describe and quantify the phytoplankton 

communities. Carbonate chemistry, hydrology and phytoplankton observations were 

combined to estimate the impact of ice melting on atmospheric CO2 uptake.

Sub-regions were distinguished based on their sea ice cover, namely the ice edge, the ice-free 

deep basins and shelves and ice-covered areas where phytoplankton communities and 

carbonate chemistry differ. The role of freshening resulting from sea ice melting is evaluated 

from the biomass and phytoplankton community structure. We further investigated the impact 

of dilution and desalinization due to freshening on the CO2 uptake and acidification of the 

Arctic waters. Comparison to historical data documenting heavy ice years suggests that 

biomass, primary production, phytoplankton species and sewater CO2 are greatly modified in 

an Arctic Ocean affected by accelerated melting of ice.

KEYWORDS: ARCTIC OCEAN, ICE MELTING, MARINE BIOGEOCHEMISTRY, PHYTOPLANKTON, CO2
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« La réalité ne peut être saisie par une pensée, une phrase ou une 

explication. La réalité est une vision directe du monde tel qu’il est, et 

non tel que notre intellect la cartographie, le décrit ou le conçoit. »

« Plus nous nous accrochons aux concepts, plus nous oublions le 

suprême trésor qui est à portée de nos main, la Réalité elle-même. »

Steve Hagen
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1. Pourquoi étudier l'Arctique ?

1.1. Spécificités polaires

Pour comprendre l’écosystème et la biogéochimie de l’océan Arctique, il est indispensable 

de tenir compte de deux particularités propres à cet océan : i) une saisonnalité extrême 

contrôlée par le cycle annuel d’ensoleillement qui varie de 0 h par jour en hiver, à 24h par 

jour en été ii) une couche de glace qui peut atteindre plusieurs mètres d’épaisseur. La 

banquise recouvre la totalité de l’océan Arctique en hiver (Fig. 1). La partie centrale de 

l’Arctique est couverte de glace pluriannuelle épaisse (3-7m) tandis que la glace saisonnière 

plus fine (1-2m) recouvre les mers marginales. L'extension de la banquise est minimale à la 

fin de l’été en septembre, les mers marginales sont alors libérées des glaces (Parkinson et al., 

1999). Les bassins occupant les plus hautes latitudes restent couverts de glace toute l’année.

Figure 1 : Concentration en glace de l'océan Arctique pendant le record de recul de la banquise, le 16 septembre 
2007, par le capteur Advanced Microwave Scanning Radiometer de EOS (AMSR-E) obtenue à partir du satellite 
Aqua de la NASA. Le minimum de glace de l'été 2005 est indiqué par le tracé vert, le minimum (été) et le 
maximum (hiver) de glace moyennée entre 1979 et 2000 sont montrés par les tracés en trait plein rouge 
(minimum) et en train discontinu blanc (maximum).
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Cependant avec l’accélération de la fonte depuis 2007 et notamment la fonte des glaces 

pluriannuelles, une partie des bassins profonds devient libre de glace en été tandis que les 

plateaux sont libérés plus tôt et recouverts plus tard par la glace (Perovich, 2011). 

La présence/absence de la banquise Arctique affecte des paramètres clés pour les producteurs 

primaires et le cycle du carbone tel que la pénétration de lumière, l'action du vent et les 

échanges de gaz et de chaleur entre l'océan et l'atmosphère. La banquise forme également un 

habitat pour les algues de glace ainsi que pour de nombreux mammifères.

1.2. Un océan fortement touché par le changement climatique 

L’océan Arctique est la zone la plus touchée par le changement climatique global

(IPCC, 2001). L'augmentation de la température moyenne en Arctique, de 2-3°C depuis 1950 

et de 4°C en hiver, est la plus forte du globe (Chapman et Walsh, 2003). A l'échelle d'une 

génération, des changements sont déjà perceptibles, dont le plus remarquable est la réduction 

de la couverture et de l’épaisseur de la glace. La reconstruction récente de Kinnard et al. 

(2011) obtenue à partir de proxy continentaux (cernes d’arbres, carottes de glace et marines, 

séquences lacustres, sources documentaires) indique que cette diminution du couvert de glace 

se serait accélérée depuis 1970 (Fig. 2) et serait sans précédent depuis les 6 derniers siècles. 

Figure 2: Évolution de la superficie de la banquise en Arctique au cours du dernier siècle. On note la forte 
réduction à partir des années 1970. (Source : Kinnard et al., 2011).

Ces travaux suggèrent par ailleurs que l’augmentation de l’advection d’eaux chaudes 

atlantiques parvenant dans l’océan Arctique serait un facteur prédominant de cette fonte aux 
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échelles de temps pluri-décennales. Depuis une quarantaine d’années, la banquise a ainsi 

perdu 2 millions de km2 de surface. C’est d’ailleurs durant la dernière décennie que les 

superficies minima de glace de mer ont été observées, en 2007 et en 2011 (Perovich, 2011). 

Ainsi à partir du milieu des années 1990, la superficie de la banquise a atteint des niveaux 

encore plus bas que durant l’optimum climatique médiéval qui s’est étendue de 800 à 1300.

D’après les projections climatiques fournies par des modèles de circulation globale (GCM), le 

réchauffement climatique devrait se poursuivre. L’augmentation estimée de la température 

serait de 1°C pour 2020, de 2-3°C en 2050 et 4-5°C en 2080 (IPCC 2007) et devrait amplifier 

les tendances en cours. Une disparition complète de la banquise arctique a été pronostiquée

pour l’été 2040 (Wang et Overland, 2009).

En plus de la réduction du couvert de glace et de neige en été, le réchauffement global va 

réchauffer les eaux, accroître les précipitations, l’apport d’eaux douces par les fleuves et 

induire des changements de salinité et de stratification des eaux. Enfin une  pénétration accrue 

du rayonnement ultra-violet (UV) et de la lumière est prédite dans la couche de surface. Suite 

à ces modifications, des impacts environnementaux, économiques et sociétaux sont déjà 

observés, notamment sur les écosystèmes, la pêche, les habitats, le tourisme, les cultures et les 

modes de vie (ACIA, 2005 ; Weller, 1998). 

1.3. Des répercussions environnementales et sociétales majeures

L'Arctique est un élément clé du système climatique global notamment via la formation d'eau 

dense dans les mers du Labrador et du Groenland, moteur de la circulation thermohaline et du 

transport de chaleur (Aagaard et al., 1985). Par le biais du pouvoir réfléchissant de sa 

cryosphère (albédo), l’Arctique joue un rôle dans la régulation du bilan énergétique de la 

Terre (Perovich et al., 1998). Finalement, cet océan polaire se distingue par sa capacité à 

stocker du CO2 anthropique qui représente 5 à 14% de la prise nette de CO2 de l’océan global 

(Takahashi et al., 2009).

Ainsi l'océan Arctique est affecté par le changement climatique global mais il peut également

rétroagir sur ce dernier. La réduction du couvert de glace, en réduisant l’albédo, contribue à 

l’augmentation de l’énergie solaire absorbée et au réchauffement des eaux arctiques (Curry et 

al., 1995 ; Kwok et Unterstainer, 2011). Le réchauffement et la désalinisation des eaux 
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contribuent à ralentir la formation d’eaux denses et à réduire l’efficacité du transport de 

chaleur (Cubasch et al., 2001). Une perturbation de l’écosystème et des échanges de gaz, liée 

à la modification de la lumière, du mélange turbulent, du transport de nutriments et à 

l’augmentation de la surface d’échange entre l’océan et l’atmosphère, va rétroagir sur la prise 

de carbone anthropique par cet océan polaire (Anderson and Katlin, 2001 ; Bates and Mathis 

2009). Il est indispensable de suivre l’évolution du puits de CO2 Arctique afin d’être en 

mesure d’évaluer les transformations actuelles du bilan de carbone à l’échelle globale.

Les conséquences de ces bouleversements sont aussi d’ordre sociétal et économique. La 

séquestration du CO2 anthropique par les océans est une composante essentielle des modèles 

de prédiction de l’augmentation du CO2 dans l’atmosphère qui orientent les décisions 

politiques vis-à-vis des rejets de carbone anthropique. L'Arctique est également un enjeu 

économique important, il abrite la plus grande réserve de gaz, de minerais et de pétrole 

(ACIA, 2005). Les activités touristiques et commerciales pourraient s’intensifier avec le recul 

des glaces (projet de l’Union Européenne ACCESS-Arctic Climate Change Economy and 

Society, 2011-2015). Les mers marginales de l’océan Arctique (Mer de Béring, Mer de 

Barents) jouent un rôle économique clé en abritant des zones de pêche parmi les plus 

productives du monde (Hamre, 1994 ; Schopka, 1994 ; Weller and Lange, 1999). D’autre 

part, la diversité écologique inédite et fragile de l’écosystème Arctique est mise en péril par 

les changements actuels. Etudier le rôle de l'Arctique et sa réaction aux changements actuels 

est crucial pour l’avenir des populations septentrionales qui dépendent de ses ressources, pour 

les activités économiques et industrielles de cette région, mais aussi pour son rôle clé dans la 

régulation du climat mondial. 

Ces modifications affecteront sans aucun doute l’équilibre des cycles biogéochimique et 

biologique dans cette région et entraineront une réorganisation et une adaptation de 

l’écosystème (May, 1977). Certaines études évoquent la possibilité d’un point de non-retour, 

"tipping point", impliquant le basculement du système d’un état d’équilibre vers un autre.

Un moyen d’évaluer ces changements est d’étudier les composantes biologiques et 

biogéochimiques en amont. Cette étude s'intéressera aux producteurs primaires, base de 

l’écosystème et maillon déterminant de la qualité des pêcheries et de l’ensemble du réseau 

trophique de l’océan Arctique (Pedersen et Smidt, 2000 ; Carmack et Wassmann, 2006). 
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L’étude des composantes de la chimie du carbone fournira des informations sur la capacité de 

prise et de stockage du CO2 par cet océan.

1.4. Une région très perturbée mais peu documentée

L'étude de ces changements nécessite l'acquisition de données physiques, biologiques et 

chimiques. Paradoxalement, l'océan Arctique est la région la plus perturbée par le changement 

climatique mais c'est aussi la moins documentée. Des efforts ont été faits ces dernières 

années, notamment dans le cadre de l’année polaire internationale (API) pour mieux 

documenter et comprendre la région Arctique et les changements qui s’y opérèrent. 

Cependant les observations de l’écosystème et de la biogéochimie de cet océan restent très 

limitées, que ce soit avant ou après la forte réduction de la couverture de glace (Wassmann et 

al., 2010). Au contraire des données physiques pouvant en partie être acquises par des 

instruments autonomes déployés en Arctique (bouées, AITP-Acoustic Ice Tethered Platform), 

l’acquisition de données biologiques et biogéochimiques nécessite des missions de terrain et 

des campagnes en mer à bord de brise-glaces. En outre, la plupart des études sur le 

phytoplancton et les carbonates se sont limitées aux plateaux arctiques, plus accessibles, 

tandis que la partie centrale formée par les bassins profonds et couverte de glace toute l’année 

reste largement sous-documentée (Fig. 3). 

Figure 3 : Inventaire des données de phytoplancton (à gauche, Poulin et al., 2011) et de carbonates (à droite, 
base de données CARINA, 1980-2006) pour l’ensemble de l’océan Arctique.
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Les conditions extrêmes de l'Arctique induisent un coût élevé de ces opérations, et la présence 

de glace limite fortement le déploiement des instruments d’échantillonnage et l'acquisition des 

données de terrain. Pour comprendre les changements du système Arctique, il est nécessaire

de prendre en compte ses principales caractéristiques physiques, biologiques et 

biogéochimique avant l’accélération de la fonte de la banquise de cette dernière décennie.

2. Caractéristiques physiques et biogéochimiques de l’Océan Arctique
Un des grands défis de l’étude de l’Arctique tient à sa grande complexité et à sa forte 

variabilité autant spatiale que temporelle. La bathymétrie et la circulation complexes des eaux 

arctiques conduisent à des systèmes très différents qui nécessitent des études dédiées.

2.1. Un océan contrasté

L’océan Arctique qui couvre 14 millions de km2, (soit 4% de la surface océanique globale) est 

un océan de type "méditerranéen", c'est-à-dire entouré de continents au contraire de 

l’Antarctique. L’océan Arctique est bordé par des mers marginales formant des plateaux qui 

occupent 50% de sa surface et constituent le plateau continental le plus étendu de l'océan 

global. Certains sont peu profonds, avec des fonds à environ 50 m (Mer de Chukchi, de 

Laptev et Est Sibérienne), d’autres ont une profondeur entre 50 et 200 m (Mer de Barents, 

Archipel Canadien, Fig. 4). Ces plateaux sont étroits au nord de l’Amérique, étendus avec une 

pente relativement abrupte du côté Eurasien. Au centre de ces mers marginales, 4 bassins 

profonds de plus de 3000 m de fond (Nansen, Amundsen, Makarov et Canada), sont séparés 

les uns des autres par des crêtes sous-marines (Crêtes de Lomonosov, de Gakkel et de

Mendeleev). Les bassins dits eurasiens (Nansen, Amundsen) sont influencés par l’entrée 

d’eaux atlantiques. Les bassins dits Canadien (Makarov et Canada) sont influencés par la 

pénétration d’eaux pacifiques. La circulation de surface en Arctique se caractérise par deux 

principaux courants contrôlés par le régime de vent: la circulation anticyclonique liée au gyre 

de Beaufort dans le bassin Canadien et la dérive transpolaire qui transporte les eaux de la côte 

sibérienne vers le détroit de Fram (Fig. 5).
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Figure 4: Bathymétrie et géographie de l'océan Arctique. Les couleurs rouges représentent les plateaux peu 
profonds (~50m), les couleurs vertes les plateaux profonds (50-200m) et les couleurs bleues les bassins profonds 
(200-4000m) (D'après ACIA 2005, chapitre 2). 

La circulation de l'océan Arctique n'est pas seulement gouvernée par la direction des vents 

mais aussi par les entrées d’eaux en provenance des fleuves sibériens (Lena, Ob, Yenisey, 

Kolyma) et nord-canadiens (Mackenzie) ainsi que par le courant nord-atlantique pénétrant en 

Arctique par la mer de Norvège et par l'entrée d'eaux pacifiques par le détroit de Béring. La 

circulation côtière est cyclonique, l’eau circule du côté Atlantique vers le côté Pacifique de 

l'Arctique le long des côtes Eurasiennes et du Pacifique vers l’Atlantique le long des côtes 

canadiennes. L’eau et la glace Arctique sont ensuite évacuées via l’archipel Canadien et le 

détroit de Fram, compensant les entrées d'eaux, ce qui maintient le niveau de la mer stable 

dans l'océan Arctique. La circulation générale de la glace est gouvernée par la dérive 

transpolaire dans le bassin Eurasien et le gyre de Beaufort dans le bassin Canadien. Ainsi la 
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dérive de la glace Arctique peut être superposée à la circulation atmosphérique. En fonction 

du chemin qu'elle emprunte, il faut entre 3 et 5 ans à la glace pour sortir de l'océan Arctique.

Figure 5: Circulation générale de l'Océan Arctique représentant les deux principaux courants : le Gyre de 
Beaufort et la Dérive Transpolaire. Les flèches rouges représentent les entrées d'eau en provenance des océans 
Atlantique et Pacifique. Les flèches bleues montrent les principaux fleuves s'écoulant en Arctique et leurs 
apports en kilomètres cube d'eau par an (données ACIA 2004, Woodgate et Aagaard, 2005 et image fournie par 
Arctic Monitoring and Assessment Programme (AMAP, http://www.amap.no/). 

La circulation des eaux et des glaces arctiques est sensible à la variabilité interannuelle du 

forçage atmosphérique caractérisé par l’Oscillation Arctique (OA) et sa phase, positive (OA+) 

ou négative (OA-) (Rigor et al., 2002 ; Macdonald et al., 2009 ; Overland and Wang, 2005 ; 

Wang et al., 2005). L’oscillation arctique (OA) est une variation de la différence de pression 

atmosphérique, au niveau de la mer, entre 20°N et le pôle nord d'une année à l'autre. L’OA 

agit sur le gyre de Beaufort et la dérive transpolaire et ainsi modifie la circulation de la glace. 

En phase OA+, le gyre de Beaufort a une extension maximale, la dérive transpolaire est 

, http://www.amap.no/
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centrée à l’Ouest du bassin arctique et d’intensité réduite ; au contraire en phase OA-,  le gyre 

de Beaufort, de taille réduite, est confiné à l’ouest du bassin arctique, alors que la dérive 

transpolaire s’intensifie et s’étend vers l’Est (Fig. 6). En modifiant l'intensité du gyre de 

Beaufort et de la dérive transpolaire, l'OA va contrôler la vitesse d'évacuation de la glace de 

mer hors de l'Océan Arctique et le contenu en eau douce de cet océan (Kwok et Untersteiner, 

2011).

Figure 6 : Circulation de la glace de mer pendant des années avec (a) des conditions AO- (anticyclonique)  
prononcées et (b) des conditions AO+ (cyclonique) prononcées (d’après Malslowski et al., 2000 ; Polyakov et 
Johnson, 2000 ; Rigor et al., 2002). Les petites flêches montrent le mouvement en détail de la glace de mer 
basée sur l’analyse de la pression au niveau de la mer (Rigor et al., 2002). Les grosses flêches bleues indiquent la 
circulation à grande échelle de la glace.

L'océan Arctique est un bassin de dilution caractérisé par une exceptionnelle accumulation 

d'eau douce en partie causée par un volume de précipitations (P) largement supérieur à 

l'évaporation (E) (P-E ~ 2000 km3 an-1, Serreze, 2006). Une deuxième source majeure d'eau 

douce provient des fleuves s'écoulant en Arctique qui apportent plus de 3300 km3 an-1 d'eau 

douce soit 10% de l'ensemble des apports des fleuves mondiaux dont 2000 km3 an-1 sont 
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attribués aux quatre principaux fleuves : Yenisey, Ob, Lena et Mackenzie (Fig. 5, Aagaard et 

Carmack, 1989). Les eaux pacifiques entrant en Arctique par le détroit de Béring représentent 

en moyenne 2500 ± 300 km3 an-1 d'apports d'eau douce supplémentaire (Woodgate al., 2005). 

Pour finir, le cycle de formation/fonte de la glace augmente le volume d'eau douce en surface 

l'été et le en hiver. Le débit des fleuves est également largement réduit en hiver par 

l'englacement de l'Arctique. L'accumulation d'eau douce est la plus marquée dans la partie 

pacifique de l'Océan Arctique. Elle est influencée par la circulation anticyclonique du Gyre de 

Beaufort (Prohutinsky et al., 2002). Le volume d’eau douce accumulé en Arctique a une 

importance majeure pour la circulation (Rabe et al., 2011) et la stratification des eaux et 

pourrait également affecter les processus biogéochimiques de cet océan polaire. Notre étude 

focalisée sur le secteur pacifique de l'Arctique permettra d'apporter des éléments de réponse 

quant à la composante biologique et biogéochimique d'une zone sujette à une importante 

accumulation d'eau douce. Les flux d'eaux entrant en Arctique (fleuves, eaux d'origine

atlantiques et du pacifiques) en plus d'être des sources d'eaux douce majeures, constituent des 

sources significatives de matière dissoute et particulaire et de nutriments. L’océan Arctique 

est entouré de terres dont le lessivage apporte une quantité importante d’eau douce, de matière 

en suspension, de nutriments ou de carbone organique et inorganique dissous (Opsahl et al., 

1999 ; Dittmar and Kattner 2003 ;  Benner et al., 2004). Les fleuves sibériens et nord-

américains constituent la source principale de cet apport de matière continentale (Peterson et 

al., 2002 ; Cooper et al., 2008). Les eaux pacifiques constituent la source de nutriments la 

plus riche de l'Arctique et permettent de soutenir un fort taux de production 

phytoplanctonique (Walsh et al, 1989). Les plateaux intérieurs tels que les mers de Kara, 

Laptev, Sibérie et Beaufort dépendent des échanges avec les plateaux avoisinants (Carmack et 

Wassmann, 2006).

2.2. Un océan stratifié par la salinité

L'advection horizontale d'eaux d'origine pacifique et atlantique et des fleuves va 

profondément influencer la structure de la colonne d'eau, sa stratification et donc les échanges 

verticaux de chaleur mais aussi de nutriments nécessaires au développement du 

phytoplancton. La stratification de l’océan Arctique a la particularité d'être contrôlée par la 

salinité, au contraire des océans à plus basses latitudes, stratifiés par la température (Carmack, 

2000 ; Rudels, 1993). Les forts gradients verticaux de salinité sont la conséquence de 
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l'ensemble des apports d’eaux douces évoqués précédemment (Jones et al., 2008). L’eau 

douce est principalement stockée dans les couches supérieures de l’océan (0-250 m) où elle 

forme un gradient de salinité intense appelé halocline (Coachman et al., 1975). Cette 

caractéristique physique propre à l’océan Arctique crée une barrière de densité limitant les 

échanges verticaux. Le coefficient de diffusion verticale dans la halocline est faible (~1.10-6

m-² s-1). Son existence est cruciale car elle isole la banquise des eaux « chaudes» atlantiques et 

limite ainsi sa fonte.

Au-dessus de la halocline, s’étend une couche homogène dessalée dont les températures sont 

proches du point de congélation, appelée « couche polaire de mélange » (CMP ou PML-polar 

mixed layer, Coachman et al., 1975 ; Rudels et al., 1996). L’épaisseur de cette couche est un 

paramètre déterminant pour la production primaire car elle agit sur la disponibilité en 

nutriments et en lumière. D’autre part, son épaisseur va agir sur la vitesse de rééquilibrage du

CO2 entre l’atmosphère et l’océan. La profondeur de cette couche dépend de l’intensité de la 

stratification et des apports en énergie tel que le vent mais surtout le processus de fonte et de 

formation de glace de mer. Lors de la formation et de la croissance de la glace de mer, l’eau 

de surface expulse du sel sous forme de saumures. Ces rejets de sel entraînent des 

mouvements de convection et une homogénéisation des eaux de surface. Cette convection 

associée à la formation de saumures est le mécanisme de mélange le plus efficace des eaux de 

surface arctiques. En été, la fonte de la glace libère de l’eau très dessalée en surface, ce qui 

stratifie la colonne d'eau et réduit l'épaisseur de la CMP. En été, le vent et le mouvement des 

blocs de glace constituent le principal moteur du mélange de l’océan superficiel dans les 

zones où la glace s’est morcelée ou retirée.

La structure de la couche de surface va être différente en fonction des bassins du fait de la 

pénétration en sub-surface des eaux pacifique et atlantique. Dans le bassin Canadien, la 

structure verticale de masses d’eaux  (profil CB de la figure 7) est influencée par l’entrée 

d’eau pacifique peu salée (S~32.5) et par l’écoulement du fleuve Mackenzie. La CMP est 

moins dense car moins salée et la halocline plus épaisse. Il en résulte un écart de densité très 

important entre surface et profondeur. Dans les bassins d’Amundsen et de Markarov (profils 

AB et MB de la figure 7), le gradient de densité de la halocline est plus atténué et se situe 

sous le minimum de température de la couche de surface. Enfin, le bassin de Nansen (profil 



[Introduction gérérale]

27

NB de la figure 7) présente des valeurs de température et de salinité quasi-constantes en 

surface qui augmentent rapidement jusqu’au maximum de température des eaux atlantiques. 

Le gradient de densité est un élément déterminant de la stratification des eaux et de 

l’efficacité du mélange vertical qui va notamment définir la capacité d'une région à être 

enrichies en nutriments du réservoir d'eaux profondes.

Figure 7 : Caractéristiques en température potentielle et salinité de la couche supérieure (600m) dans les 
différents bassins de l’Océan Arctique. Les  profils proviennent de quatre stations (voir carte) échantillonnées 
dans le Bassin de Nansen (NB, jaune), le Bassin d’Amundsen (AB, vert), le Bassin de Markarov (MB, violet) et 
le Bassin du Canada (CB, bleu),  (modifié de Rudels et al., 2004).

3. Un écosystème rythmé par une saisonnalité extrême 
Les caractères environnementaux extrêmes de l'océan Arctique (lumière, stratification, 

salinité, glace) vont rythmer et contrôler l'activité des producteurs primaires. Les algues 

planctoniques se développent principalement dans les couches supérieures éclairées de la 

colonne d’eau mais aussi dans et sur la glace de mer arctique. La production primaire dans 

l’Océan Arctique est fortement contrainte par la disponibilité en lumière qui est fonction de la 

période de l'année et de la pénétration de la lumière (épaisseur de glace, couvert de glace, 

épaisseur de neige, turbidité de l’eau), et de la disponibilité en nutriments (Tremblay et 

Gagnon, 2009, Fig. 8).

On estime la production primaire totale de l’Océan Arctique à ~135 Tg C yr-1 mais avec un 

degré d’incertitude assez fort (Macdonald et al., 2009). La production primaire est très 

inégale d’une saison à l’autre, mais aussi d’une zone à l’autre de l’Arctique (Carmack et 

Wassmann, 2006). En hiver et au début du printemps (novembre à avril), la nuit polaire et 
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l’épaisse couverture de glace (1 à 3m) rend l’activité photosynthétique impossible. A cette 

période, la production primaire (PP) est quasi inexistante dans l’océan Arctique (<10% de la 

PP annuelle) et les rares prélèvements dont on dispose révèlent la présence de spores de 

phytoplancton sur les plateaux océaniques.

Figure 8 : Saisonnalité du développement du phytoplancton et de l’export de carbone. Le gradient du vert au 
rouge indique le passage d’une biomasse en suspension autotrophique à une biomasse hétérotrophique. 
L’épaisseur et la couleur des flèches verticales illustrent la magnitude et la composition du flux de matière 
exporté verticalement. Vert foncé = carbone dominé par des algues de glace ; Vert clair = carbone dérivé du 
phytoplancton ; Orange et rouge = détritus organique abiotique. (Modifié de Wassmann et and Reigstad, 2011).

A partir d’avril-mai, avec le retour de la lumière et la fonte de la neige accumulée sur la glace, 

des communautés d'algues se développent à l'interface eau-glace (Horner 1982 ; Gradinger, 

2009) et dans les réseaux de pores et de canaux formés dans la couche de glace 

(Weissenberger et al., 1992 ; Eicken, 2003). Ces algues de glace représentent ~50% de la 

production primaire des zones arctiques couvertes à plus de 90% par la glace et sont dominées 

(50 à 100%) par du nano- et micro-plancton (>5µm) (Gosselin et al., 1997). Les diatomées

centriques Melosira arctica atteignent de fortes concentrations à l’interface eau-glace tandis 

que les diatomées pennées sont dominantes dans la glace (Booth et Horner, 1997). La 

production primaire dans la colonne d’eau est plus faible car limitée par la lumière malgré 

l'abondance en nutriments. Cette production pélagique en période de pré-bloom est dominée 

par du phytoplancton de petite taille composé de prasinophytes et de chrysophytes (<5µm) et 

de cellules plus grandes comme les diatomées, dinoflagellés et haptophytes (>5µm) (Hill et 

Cota, 2005).
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L'allongement du temps d'éclairement journalier amplifie la fonte de la banquise et libère des 

glaces les plateaux peu profonds en périphérie de l’océan Arctique (<200m), à la fin mai en 

mer de Barents, et fin juin-début juillet en mer de Chukchi. Les eaux enrichies en nutriments 

par le mélange hivernal sont stratifiées par l’apport d’eaux douces issues de la fonte de la 

glace de mer et exposées au rayonnement solaire. Les conditions sont optimales à l'apparition 

de blooms printaniers de phytoplancton caractérisés par une forte biomasse, une production 

primaire élevée et un export vertical de carbone important (Alexander et Niebauer, 1981 ; 

Sakshaug et Skjoldal 1989 ; Luchetta et al., 2000 ; Tremblay et al., 2006 ; Sukhanova et al., 

2009). Ces blooms sont associés pour 90% à une production nouvelle et dominés par des 

cellules de grande taille dont la croissance nécessite de fortes concentrations en nutriments 

(Wassmann et al., 2008). Les diatomées centriques de grande taille (>5µm, Thalassiosira spp.

et Chaetoceros spp.) et la prymnesiophycées Phaeocystis pouchetii dominent ces blooms 

(Gradinger et Baumann, 1991). Les dinoflagellés occupent également une part importante de 

la production printanière tandis que les prasinophytes dominent la fraction de petite taille 

(Hill et Cota., 2005). Les plateaux arctiques, notamment es mers de Barents et de Chukchi, 

deviennent le lieu d'une production intense, parmi les plus actives et les plus riches de l'océan 

global (Walsh et al., 1989 ; Springer et McRoy, 1993 ; Sakshaug et al, 1994 ; Rysgaard et al., 

2001 ;  Sakshaug, 2004). Cette production primaire par le biais de la chaîne alimentaire 

nourrit d’importantes colonies d’oiseaux marins migrateurs, diverses populations de 

mammifères, et fournit une des zones de pêche les plus généreuses du monde (ACIA, 2005). 

Ce « pic » de production se déplace vers le Nord au cours de la saison estivale, suivant le 

retrait des glaces caractérisé par la zone marginale de glace (MIZ-marginal ice zone, Fig. 9). 

Ce bloom associé au front de glace diminue d'intensité à mesure que l'on s'éloigne des côtes 

du fait d’une diminution de la disponibilité en nutriments. La libération des algues de glace 

dans la colonne d'eau lors de la fonte pourrait fournir un source de matière organique 

supplémentaire lors du bloom printanier (Jin et al., 2007) et jouer un rôle majeur pour 

« nourrir » les communautés benthiques des plateaux. Le cycle de développement décrit ici 

résulte principalement d'études dans les mers marginales peu profondes de l’Arctiques. Plus 

on se déplace vers les très hautes latitudes, plus la période libre de glace se réduit, modifiant 

certainement le timing de croissance du phytoplancton.
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Figure 9 : Développement schématique de l’évolution saisonnière (Mai à Septembre) de la concentration en 
chlorophylle a en Mer de Barents, Arctique de l’Est. (D’après : Wassmann et al., 2006)

Jusqu'à 2007, les bassins profonds restaient couverts de glace en été et leur production 

primaire était fortement limitée par la lumière (Cota et al., 1996 ; Chen, 2003). De manière 

générale, la production primaire dans la colonne d’eau diminue lorsque l’on s’approche du 

pôle, alors que celle associée aux algues de glace augmente (Gosselin et al., 1997). Dans le 

bassin d’Amundsen et de Markarov, la production d’algues de glace est deux fois supérieure à 

celle dans la colonne d’eau (Wheeler et al., 1996). La biomasse algale se développant dans la 

glace est dominée par de grosses cellules, principalement des diatomées pennées et centriques 

tandis que dinoflagellées et algues vertes sous-dominent (Melnikov et al., 2002). Au contraire, 

dans la colonne d’eau des bassins profonds, des prasinophytes de petite taille et adaptés à 

l'obscurité se développent (Hill et Cota, 2005 ; Lovejoy et al., 2007).

A la fin de l’été, en août-septembre, se met en place une dichotomie entre la surface et la sub-

surface. En effet, le « blooms printanier » a épuisé les nutriments en surface et le 
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réchauffement des eaux a renforcé la stratification, limitant fortement l'injection de nutriments 

en surface. Le maximum de production est alors observé en sub-surface à la base de la couche 

euphotique, près de la nutricline (Martin et al., 2010). La production en sub-surface (~25m) 

est dominée par de grands taxons (diatomées, flagellés) caractéristiques d'une production 

nouvelle (Sakshaug 1997 ; Wassmann et al., 2006). Au contraire la faible production de 

surface associée à des petites cellules (petites diatomées, haptophytes, prasinophytes) est 

caractéristique d'une production régénérée (Hill et Cota, 2005). Occasionnellement, la 

disparition de la glace au niveau de la rupture de pente des plateaux lors d’épisodes ventés 

peut être à l’origine d’upwelling d’eaux profondes riches en nutriments susceptibles de

stimuler la production primaire (Woodgate et al., 2005). 

De septembre à octobre, la lumière devient à nouveau un facteur limitant au développement 

du phytoplancton et conduit à la fin du bloom (Hegseth, 1997). La production de bactéries 

atteint à ce moment son apogée et contribue à la production primaire à hauteur de 32 ± 6%, 

Sturluson et al., 2008). Des exopolymères, synthétisés par des diatomées en absence de 

lumière continue et lors de carence en nutriments (Smith et al., 1998) sont observés en grande 

quantité dans des poches d’eau de mer piégées dans les glaces arctiques (Krembs et al., 2002). 

Ces exopolymères constitueraient une source non négligeable de carbone pour l’océan 

Arctique lors de la fonte de la glace, pouvant alimenter des populations benthiques. De plus, 

ces EPS pourraient potentiellement accroître la production primaire en améliorant l’habitat et 

la capacité de survie du plancton par la modification des microsructure de la glace et des 

pores (Krembs et al., 2011).

Néanmoins, les caractéristiques de développement du phytoplancton arctique décrites dans ce 

paragraphe souffrent d'une faible couverture régionale des données. Les schémas conceptuels 

présentés dans les figures 8 et 9 proviennent d'études spécifiques à la mer de Chukchi ou de 

Barents et sont extrapolés à partir de "snapshots" car les séries temporelles sont quasi-

absentes en Arctique. L’utilisation des satellites est limité par la couverture de glace qui 

empêche l’estimation de la production primaire dans et sous la glace. D’autre part, la plupart 

de nos connaissances biologiques et biogéochimiques au-dessus des bassins profonds de la 

région ouest se base sur une unique campagne océanographique effectuée en 1994, l'Arctic 

Ocean Section (AOS), conduite dans un Océan Arctique couvert d'une épaisse couche de 
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glace. Avec les changements récents de couvert de glace, de température et l'augmentation de 

l'accumulation d'eau douce dans la couche de surface, les schémas de développement du 

phytoplancton décrits jusqu'à maintenant pourraient rapidement changer.

Hypothèses de la littérature sur l'évolution de la productivité

Malgré l’absence d’une base de données suffisante, de nombreuses études spéculent sur les 

impacts du changement actuel sur l’écosystème de l‘Arctique. Les observations satellites et in 

situ ainsi que les modèles prédisent une augmentation de la production primaire dans 

l'Océan Arctique dans les prochaines années (Carmack and Chapman, 2003 ; Lee and 

Whiteledge, 2005 ; Arrigo et al., 2008 ; Pabi et al., 2008 ; Zhang et al., 2010). Les causes 

principales de cette augmentation proposées par la littérature sont:

 une augmentation de l’irradiance liée au retrait des glaces

 une période productive rallongée

 une fréquence accrue des upwellings d'eaux profondes riches en nutriments (Tremblay 

et al., 2011)

Une étude récente dans le bassin Canadien suggère que le petit phytoplancton serait favorisé

au dépend des cellules de grande taille par l'augmentation de la stratification des eaux (Li et 

al., 2009). D’autres études soulignent un déplacement vers les hautes latitudes et une 

croissance accrue des espèces subarctiques et tempérées en Arctique, liée à l’altération de la 

circulation des eaux en Arctique (Reid et al., 2007 ; Hegseth et Sundfjord, 2008). 

La plupart des changements mis en évidence concernent l’impact de la réduction du couvert 

de glace, facilement quantifiable par satellite, alors que les processus inhérents à la fonte de la 

glace, tels que l’accumulation d’eau douce en surface, sont encore peu étudiés. L'utilisation 

des satellites pour prévoir les changements de productivité du phytoplancton posent plusieurs 

problémes en Arctique. La présence de glace et la forte couverture nuageuse limite 

l'acquisition des données. D'autre part, nous verrons dans le chapitre 1 que les plus fortes 

biomasses phytoplanctoniques sont en sub-surface (20-80m) et que des productions non 

négilgeables sont observées dans les eaux couvertes de glace. Ces caractéristiques soulignent 

qu'une part importante de la biomasse phytoplanctonique échappe aux satellites (Martin et al., 
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2010). Une autre lacune tient au fait que la plupart des changements du phytoplancton 

attribués au changement climatique reposent sur des observations de production et sur la 

biomasse du phytoplancton (Table 1). Les effets sur la qualité du phytoplancton (espèces, 

abondances, dominances, tailles) sont encore très peu connus bien que ce soit un élément clé 

du réseau trophique (Piepenburg, 2005 ; Grebmeier et al., 2006) et de l’export de carbone 

(Sigman et Boyle, 2000). Par ailleurs, la plupart des observations du phytoplancton 

proviennent d’études réalisées sur les plateaux arctiques tandis que les changements de 

l’écologie du phytoplancton des bassins profonds demeurent largement méconnus (Fig. 3). 

Table 1: Synthèse de la littérature des changements du plancton arctique en réponse au changement climatique 
en fonction des organismes et des régions étudiées. Sont indiqués les processus impactant et la réponse des 
organismes. (d’après Wassmann et al., 2010).

4. L'Océan polaire Arctique : un puits à carbone
Le cycle du carbone de l'Arctique est une autre composante de l'Arctique qui pourrait être 

rapidement modifiée par le changement climatique. L’Arctique est actuellement un puits 

important de CO2 (Fig. 10) et joue un rôle primordial dans l’équilibre entre les sources et les 

puits de CO2 à l’échelle planétaire en contribuant à hauteur de 5 à 14% de la prise nette de 

CO2 de l’océan mondial, soit 44 à 199 Tg C an-1 (Bates et Mathis, 2009). La capacité « puits » 

de cet océan polaire est en partie liée à la forte solubilité du CO2 dans ces eaux caractérisées 

par de faibles valeurs de températures (~0°C) et de salinités (~32). 

Les plateaux continentaux comme la mer de Chukchi et de Barents sont les sites présentant la 

plus forte sous-saturation en CO2 en été (∆CO2 > -100 µatm) et donc une forte capacité à 

absorber du CO2 atmosphérique (Chen and Borges, 2009). Cet intense puits de CO2 est 

attribué au refroidissement des eaux lors de leur transit vers le nord (Murata et Takizawa, 

2003) ainsi qu’à une forte production primaire estivale sur ces plateaux, qui diminuent la 

pCO2 les concentrations en carbone inorganique dissous total (CT, Bates et al., 2006). 

Cependant, certaines parties des plateaux reçoivent de grandes quantités d’eaux fluviales 
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riches en matière organique et représentent des sources locales de CO2 pour l’atmosphère 

(Cai et al., 2006).

Figure 10 : Flux de dioxyde de carbone entre l’atmosphère et l’océan (Henri Jupin, 1996)

La présence de fleuves peut être associée à une sursaturation importante des eaux résultant de 

la reminéralisation et de la photo-oxidation de la matière organique d’origine fluviale 

(Semiletov et al., 2007). D’autres zones ont une activité photosynthétique importante qui 

compense l’augmentation de la concentration en CO2 liée au réchauffement des eaux et à son 

mélange avec les eaux douces de rivières et les eaux en sub-surface riche en CO2 (Nitishinsky 

et al., 2007).

Les rares données de carbone inorganique dissous dans les bassins profonds suggèrent une 

sous-saturation des eaux plus ou moins grande (∆pCO2 = -40 à -200 µatm) qui soulignent le 

potentiel de l’Arctique central à absorber du CO2 (Anderson et Katlin, 2001 ; Fransson et al., 

2009). Cependant la forte couverture de glace recouvrant les bassins arctiques toute l’année 

constitue une barrière aux échanges gazeux dont l’efficacité est encore débattue (Gosink et al., 

1976 ; Semiletov et al., 2004 ; Delille et al., 2007). La sous-saturation du bassin Canadien 

serait attribuée au flux d’eaux appauvries en CT lors de leur transit au travers des plateaux de 

Chukchi et de Beaufort (Bates, 2006).

Hypothèses de la littérature sur l'évolution du puit de CO2

La couverture de glace, la production biologique, les fleuves et la température sont autant de 

facteurs qui subissent actuellement des changements (Bates et Mathis, 2009 ; Jutterström et

Anderson, 2010) qui peuvent modifier le puits arctique à CO2. La réduction de la couverture 
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de glace et l’augmentation de la période libre de glace conduirait à une prise accrue de CO2

par cet océan polaire sous-saturé en CO2 (Semiletov et al. 2004 ; Bates et al., 2006). 

L’augmentation de la production primaire arctique observée par les satellites et prédites par 

les modèles pourraient également contribuer à accroître la prise de carbone par l'Océan 

Arctique (Anderson et Katlin, 2001 ; Arrigo et al., 2008). En outre, une étude récente dans les 

la zone du bassin Canadien nouvellement libérées des glaces en été suggère une diminution de 

la prise de carbone par l’océan liée à l’invasion du CO2 atmosphèrique dans la couche de 

surface et au réchauffement des eaux (Cai et al., 2010). Bates et al. (2011) concluent sur une 

diminution du puits de CO2 dans les bassins arctiques et une augmentation du puits au-dessus 

des plateaux. Une autre hypothèse, formulée grâce à des études théoriques, suggère une forte 

acidification des eaux Arctique en conséquence de l’augmentation du CO2 de l’atmosphère 

(Orr et al., 2005). Ces calculs théoriques, fautes de données de pH en Arctique n'ont 

cependant pas été validées. La validation de ces prévisions ainsi que des modifications induite 

par la fonte de la glace nécessitent des observations in situ du CO2 et du système des 

carbonates après 2007.

De plus en Arctique, de nombreuses autres composantes peuvent interagir avec le cycle du

carbone, certains avec des effets positifs qui augmentent la prise de carbone (production 

primaire, recul des glaces) et d’autres négatifs (rivières, réchauffement des eaux) (Table 1, 

annexe A). L’impact des différents processus sur la prise de carbone reste encore 

hypothétique et s’appuie sur des observations encore trop limitées dans le temps et l'espace 

pour dresser un bilan sur l’avenir du puits de carbone.

La compréhension de l’évolution du CO2 à l’échelle du bassin arctique nécessite d’examiner 

la structure verticale des masses d’eaux et des populations phytoplanctoniques associées en ne 

se limitant pas à quantifier l’état de saturation des eaux de surface. En effet des changements 

dans la circulation des masses d’eaux, pacifiques ou atlantiques, la modification des débits 

des fleuves et de la fonte de la banquise sont autant de paramètres environnementaux qui 

affectent profondément la chimie des eaux arctiques (alcalinité totale-AT, CT, pH, ΩAr, ΩCa)

et leur capacité à stocker du CO2. L’acidification des eaux pourrait réduire la capacité de 

nombreuses espèces benthiques à former des coquilles carbonatées (Jutterström et Anderson, 

2005 ; Yamamoto-Kawai et al., 2009).
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5. Problématique
Le couvert de glace, par son contrôle sur la disponibilité en lumière, a été mis en évidence 

comme facteur clé du développement du phytoplancton en Arctique. La banquise constitue 

aussi une barrière physique qui maintient la sous-saturation en CO2 des eaux arctiques en 

hiver et limite la prise de carbone atmosphérique en été. La réduction importante de la 

banquise observée depuis 2007 dans le secteur pacifique de l’Arctique devrait profondément 

modifier les composantes biologique et biogéochimique de ce secteur de l'Arctique (Perovich, 

2011 ; Arrigo et al., 2008 ; Fig. 11).

Figure 11 : Représentation de la banquise au-dessus des bassins arctiques en 2006 et 2007. (a) Bathymétrie et 
toponymie des mers marginales arctiques. (b) Extension minimale de la glace de mer en 2006, (c) Extension 
minimale de la glace de mer en 2007et (d) Différence d’extension minimale de la glace de mer entre 2006 et 
2007. En rouge, les zones libres de glace en 2007 mais couvertes de glace en 2006. (D’après : Arrigo et al. 
2008).

Pour la première fois depuis plusieurs siècles, une partie du bassin canadien est libre de glace 

en été (Kinnard et al., 2011). Le réchauffement des eaux du Pacifique pénétrant dans cette 

zone de l’Arctique pourrait être une cause supplémentaire pour expliquer ce retrait 

spectaculaire de la glace de ces dernières années (Shimada et al., 2006 ; Woodgate et al., 

2010). Des observations hydrographiques indiquent également une accumulation d’eaux 
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douces particulièrement marquée du côté pacifique de l’Arctique depuis 2005 (McPhee et al., 

2009 ; Morison et al., 2012). Des changements tels que la désalinisation des eaux de surface 

affectent aussi bien les zones libérées des glaces que les latitudes les plus septentrionales 

encore couvertes de glace, mais dont la fonte a drastiquement réduit l’épaisseur (Jones et al., 

2008 ; Rabe et al., 2011). Comment cette dilution et désalinisation des eaux associées au

volume supplémentaire d'eau douce apporté en surface de l'Océan Arctique influence- t-elle la 

biogéochimie des eaux?

Cette thèse se place dans la problématique de comprendre l’impact de la fonte de la glace et 

de la désalinisation, au-dessus des plateaux et des bassins, sur le phytoplancton et la prise de 

carbone par l'océan Ouest Arctique.

La croissance du phytoplancton va-t-elle être stimulée par une disponibilité lumineuse plus 

importante ou limitée par les nutriments ?

Le retrait de la glace de mer est-il synonyme de diminution ou d’augmentation du puits de 

CO2 caractéristique des eaux Arctiques ? 

6. Objectifs généraux
Les objectifs principaux de cette thèse sont de:

 Détecter des changements dans les communautés phytoplanctoniques et la capacité de 

prise et de stockage du CO2 par l'océan Arctique en comparant des étés situés avant et 

après l’accélération de la fonte de 2007.

 Déceler les mécanismes majeurs contrôlant le phytoplancton et le CO2 pendant des 

années fortement touchées par le retrait des glaces.

 Caractériser les populations de phytoplancton et les composantes majeures du cycle du 

CO2 pendant des années de fonte exceptionnelle de la banquise (2008-2010)

 Evaluer le degré d’acidification des eaux suite à la pénétration du CO2 de l’atmosphère 

associé à la fonte de la glace de mer.

7. Approches
Pour répondre à ces objectifs, nous nous sommes appuyés sur l’acquisition de données in situ

physiques, biologiques et biogéochimiques dans le secteur pacifique de l’océan Arctique en 
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2008 et 2010, après l'accélération de la fonte de 2007. L’approche pluridisciplinaire de cette 

thèse va permettre de confronter l'environnement physico-chimique avec la distribution des 

paramètres biologiques et biogéochimiques. Cette approche permettra d'identifier les 

principaux mécanismes physiques responsables des distributions observées en 2008 et 2010 et 

de mettre en évidence un lien avec les changements physiques récents.

7.1.Campagnes océanographiques

L’échantillonnage nécessaire à la réalisation de ce travail a été obtenu au cours de 2

campagnes océanographiques couvrant au total une période de 4 mois d’observations dans le 

secteur pacifique de l'Arctique en 2008 (août) et 2010 (juillet-août, table 2). Les sites 

échantillonnés au cours de ces trois campagnes sont indiqués sur la figure 12. 

Figure 12 : Stations échantillonnées lors des campagnes CHINARE 2008 (bleu) et CHINARE 2010 (rouge), 
voir la table 2 pour la stratègie d'échantillonage et la table de l'annexe B pour les méthodes d'analyse des 
échantillons.
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Les campagnes 2008 et 2010, réalisées à bord du brise-glace chinois XueLong, fournissent des 

données inédites de la colonne d’eau dans la région du plateau de Chukchi et celle les bassins 

profonds jusqu'à des latitudes très élevées, 86°N en 2008 et 88°N en 2010. Les informations 

sur la région, la période de l’année et les paramètres mesurés sont référencés dans la Table 2.

Table 2 : Liste des campagnes océanographiques au cours desquelles les données in situ ont été acquises. Les 
régions et les paramètres échantillonnées ainsi que le brise-glace utilisé sont référencées. La période de l’année 
et le temps passé en mer pendant la thèse est également précisée dans le tableau. Le prélèvement des échantillons 
de 2008 a été fait par Diana Ruiz-Pino (UPMC-LOCEAN) tandis que Pierre Coupel (LOCEAN) a effectué le 
traitement post campagne pour l’acquisition des données finales. Pierre Coupel a participé au prélèvement des 
échantillons durant la campagne CHINARE 2010 soit un temps de mer total de 70 jours.

Mission Période (jours 
de mer)

Brise-
glace

Région 
échantillonnées

Paramètres 
échantillonnées Collaboration

CHINARE 
2008

1 août-6 sept. 
2008 (-) Xuelong Mer de Chukchi, 

Bassin Canadien

Pigments, Carbonates, 
taxonomie, nutriments, 

coccolithophoridés

Chen Jianfang 
(SOA)

CHINARE 
2010

4 juil.-13 sept. 
2010 (70 dont 

12 jours de 
camp de glace)

Xuelong
Mer de Béring, 

Mer de Chukchi, 
Bassin Canadien

Pigments, carbonates, 
coccolithophoridés, 
nutriments, POC, 

DOC, Silicate

Chen Jianfang 
(SOA)

Pour évaluer des changements, nos données sont comparées avec des données antérieures, où 

la fonte de la banquise était moins intense. Les données biologiques et biogéochimiques sont 

rares dans la zone ciblée par notre étude, ce qui limite considérablement les possibilités de 

comparaison.

La seule campagne océanographique qui fournit des données dans le bassin Arctique du 

secteur pacifique pendant une année suffisamment ancienne pour observer un changement 

important dans le couvert de glace par rapport à la période post-2007 est la mission 

transpolaire Arctic Ocean Section (AOS) conduite en 1994. L’extension minimale de la glace 

à diminuée de 30% entre 1994 et 2008-2010 (Fig. 13). Les données acquises par le 

programme Shelf-Basins Interaction (SBI, 2002-2004) sur le plateau de Chukchi et le sud du 

bassin canadien complèteront la comparaison à nos données. Remarquez sur cette figure 13 

que les campagnes océanographiques CHINARE correspondent bien à des années de fonte 

accrue de la banquise Arctique.
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Figure 13 : Pourcentage de différence de l’extension de la glace de mer (le mois du minimum de glace) en 
fonction de l’extension moyenne pour la période 1979-2000. Les flèches indiquent les années des campagnes 
effectuées pendant la thèse (2008-2010) et des campagnes océanographiques antérieures utilisées pour les 
comparaisons (1994-2002) (d’après Perovich., 2011).

7.2.Contexte national et international

Les objectifs de ce travail s'inscrivent dans le cadre de quatre programmes internationaux ; 

ATP (Arctic Tipping Point, PI: P. Wassmann), DAMOCLES (Developing Arctic Modeling 

and Observing Capabilities for Long-term Environmental Studies), CHINARE (Chinese 

National Arctic Research Expedition), MALINA qui ont financé cette thèse, l’organisation et 

la participation aux campagnes en mer ainsi que l’analyse en laboratoire des échantillons.

 ATP (2009-2012) est un projet à grande échelle financé par l’Union Européenne dont 

le but est d’identifier les éléments de l’écosystème marin arctique susceptible de subir 

des transformations abruptes en réponse au changement climatique. Le salaire de thèse 

était financé par ATP et les objectifs de thèse contribuent à la thématique du « tipping 

point » étudiée par ce programme.

 DAMOCLES est un projet européen (2005-2009) associé à l'API (année polaire 

internationale) qui intègre des observations de la glace de mer, de l’atmosphère et de 

l’océan pour comprendre et quantifier l’impact de la réduction du couvert de glace sur 

l’environnement et les activités humaines à l’échelle régionale et globale. 
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 Le programme chinois CHINARE coordonné par le Polar Research Institute of China

(PRIC) assure un suivi scientifique de l’Arctique et de l’Antarctique grâce à des 

missions océanographiques annuelles ou bisannuelles à bord du brise-glace de 

recherche « Xuelong ».

8. Méthodologie

8.1.Type de données - Méthodes analytiques

Un grand nombre de données physiques, chimiques et biologiques ont dû être produites afin 

de décrire l’état du système tant sur le plan de l’environnement physique et chimique que de 

celui des populations phytoplanctoniques associées. Certaines ont été acquises au cours de 

campagnes océanographiques (Fig. 12 et Table 2) où par l’extraction de données satellites 

(glace, calcite, chlorophylle et groupes phytoplanctoniques grâce à l’algorithme PHYSAT, 

Alvain et al., 2005). D’autres données sont le fruit de collaborations : nutriments (SIO-SOA, 

Chine, Pr. Chen Jianfang), production primaire (KPR, Corée, Sang Lee), profondeur de la 

couche euphotique (PRIC, Chine, Pr. Jinping Zhao). Lors de campagnes océanographiques 

CHINARE 2008 et 2010, les données physiques acquises grâce à des mesures par CTD ont 

permis de décrire les paramètres importants pour la biogéochimie et la biologie tel que la 

stratification, l’identification des masses d’eau, l’accumulation d’eau douce.

A partir des profils de fluorescence obtenus par un fluorimètre fixé sur la rosette, ont pu être 

établies les profondeurs d’acquisition des échantillons pour l’étude du phytoplancton et des 

carbonates. La description du phytoplancton a été abordée par deux méthodes : les pigments 

phytoplanctoniques obtenus par analyse en chromatographie liquide haute performance 

(HPLC), et les énumérations taxonomiques par microscopie optique. La séparation de 

pigments par HPLC, dont la liste figure dans la table 3, a permis de caractériser la biomasse et 

la composition des communautés phytoplanctoniques. Un échantillonnage spécifique a été 

utilisé pour obtenir la taxonomie des coccolithophores. En effet, les espèces calcifiantes 

nécessitent une méthode de filtration et une conservation particulière afin de préserver leur 

test calcaire. Les échantillons pour l'acquisition de l’alcalinité totale (AT) et du carbone 

inorganique total (CT) ont été prélevés en mer selon les méthodes prescrites par le service 

national d’analyse des paramètres océaniques du CO2 (SNAPO-CO2) puis analysés par 

potentiomètrie au LOCEAN-IPSL.
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Table 3 : Liste des pigments mesurés pendant les campagnes CHINARE 2008 et 2010 La signification 
taxonomique et la classe de taille du phytoplancton associée à chaque pigment sont indiquées. P: Picoplankton 
(<2µm), N: Nanoplankton (2-20µm), M: Microplankton (>20µm).

Les techniques acquises, développées et utilisées au cours de cette thèse sont répertoriées dans 

la table 2 de l'annexe A, et les protocoles associés sont détaillés dans les différents chapitres 

de la thèse. Cette approche pluridisciplinaire a permis de développer une expertise multiple 

tant sur le plan de l’échantillonnage, que de celui des techniques d’analyse en laboratoire et 

du traitement des données.

De nombreux calculs analytiques ont également été effectués pour caractériser les processus 

physiques et biogéochimiques. Ainsi, pour chaque station échantillonnée, diverses 

informations ont été extraites des données de glace « satellites », telles que le nombre de jours 

de fonte, le nombre de jours libres de glace, les dates de déclanchement de la fonte et de 

reformation de la glace. L'accumulation d'eaux douces a été évaluée par son épaisseur (SFL-

surface fresh layer) et son volume (Liquid Fresh Water-LFW, méthode dérivée de Rabe et al., 

2011). L'origine des eaux douces, pacifiques, fleuves ou glace de mer a aussi été caractérisée 

par des calculs de fractions relatives lors d’un mélange de masse d’eau. Les flux de CO2 ont 

été également obtenus pendant ce travail de thèse mais ne seront pas présentés ici. Le lecteur 
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est référé à la description détaillée de ces paramètres et de leur méthode de calcul dans les 

différents chapitres.

8.2.Organisation du manuscrit

L'écriture et la soumission de deux articles dédiés à la publication, au cours cette thèse, nous a 

conduits à présenter un manuscrit sous forme d'une thèse sur articles scientifiques. Elle 

s’articule autour de trois chapitres : les chapitres 1 et 2 correspondent à des articles soumis à 

Biogéosciences et le chapitre 3 est présenté sous forme d'un chapitre de thèse. Après la thèse, 

une partie du chapitre 3 sera extraite et traduite en anglais pour une publication. Les objectifs 

visés dans chaque chapitre sont de déterminer les effets de la disparition du couvert de glace 

et de l’accumulation d’eaux douces liées à la fonte la glace de mer et continentale sur :

 la production et la biomasse phytoplanctonique (Chapitre 1)

 la distribution par espèce et taille du phytoplancton (Chapitre 2)

 la chimie des carbonates et la capacité de l’Arctique à absorber et stocker du CO2 

atmosphérique (Chapitre 3)

Chaque chapitre est introduit par un résumé du contexte de l'étude, les méthodes, objectifs et 

quelques résultats majeurs présenté dans le chapitre.

Cette thèse regroupe principalement les résultats de la campagne CHINARE 2008 (CTD, 

pigments, taxonomie, carbonates) présentés dans les chapitre 1 et 2. Les données CO2 de la 

campagne CHINARE 2010 seront discutées avec celles de la campagne de 2008 dans le 

chapitre 3. Un article en co-auteur concernant l'impact de l'acidification des eaux sur les 

coccolithophoridés dans l'océan global est présenté en annexe C. Cet article publié pendant 

cette thèse a utilisé des résultats obtenus pendant mon année de Master 2.
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Résumé

Une des caractéristiques des écosystèmes polaires est la présence de glace saisonnière. 

La production phytoplanctonique en Arctique est de ce fait fortement contrôlée par la lumière  

incidente, la stabilité des eaux et la disponibilité en nutriments. Chaque année, en été, la fonte 

saisonnière de la banquise induit une production phytoplanctonique, dont les niveaux les plus 

élevés se situent dans la zone du plateau continental de Chukchi. Les valeurs atteintes sont 

parmi les plus fortes de l’océan mondial (Sakshaug et al., 1994 ; Springer et al., 1996). Dans 

les bassins profonds couverts de glace toute l’année, la production primaire est limitée par la 

lumière. Les eaux du bassin Canadien sont oligotrophes et une part importante de la biomasse 

phytoplanctonique est produite par des algues de glace de mer (Gosselin et al., 1997). 

Au cours de la dernière décennie, la fonte de la banquise s’accélère et libère ces 

bassins donnant lieu à une augmentation de la production primaire selon des études satellites 

(Fig. 1). Cependant l'importante production primaire du maximum de chlorophylle et la 

production sous la glace dans les bassins profonds n’est pas prise en compte. 

Figure 1: (a) Surface des eaux Arctique libres de glace entre 2003 et 2004 moyennées sur l'année entière et (b) 
augmentation associée de la production primaire annuelle dans l'Arctique (la ligne horizontale représente la 
production primaire annuelle moyennée entre 1998 et 2002). (D'après Arrigo et al., 2008)
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L’accumulation d’eau douce en surface, consécutive à cette fonte et aux apports par 

les grands fleuves (sibériens et canadiens) induisent des changements environnementaux qui 

impactent sur la production phytoplanctonique à l’échelle du bassin.

Ce premier chapitre, présenté sous forme d’un article à resoumettre: « The role of 

freshening in controlling phytoplankton production in the Pacific sector of the Arctic Ocean

», évalue les conséquences du recul de la banquise sur la production primaire en distinguant 

plusieurs sous-systèmes définis par le pourcentage de couvert de glace. Il discute des effets de 

l’accumulation d’eau douce ("freshening" en anglais) marqué par le dessalement des eaux de 

surface sur la production primaire. Cette étude montre que l’accumulation d’eau douce 

appauvrie les eaux de surface en nutriments, renforce la stratification et approfondie la 

nutricline et le maximum de chlorophylle. Dans les bassins profonds nouvellement libérés des 

glaces, la profondeur de la nutricline limite la disponibilité en lumière et réduit fortement la 

production. Par contre, les niveaux de productions et de biomasses phytoplanctoniques, 

relativement fortes sont observés pour la première fois dans la zone de glace marginale des 

bassins profonds. Ces taux de production et de biomasse restent cependant inférieurs aux 

floraisons printanières du front de glace des plateaux continentaux.
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Abstract
A drastic ice decline in the Arctic Ocean, triggered by global warming, could generate rapid 

changes in the upper ocean. The shrinking of the ice cover and of the ice thickness increases 

the surface freshwater layer (SFL) and thus the freshening of the water column. The question 

“Are primary producers affected by the thickness of the surface freshwater layer in the 

shallow and the deep Arctic Ocean?” is addressed. 

In the Pacific sector of the Arctic Ocean, a large dataset was acquired in August-September 

2008 (CHINARE cruise) allowing evaluation of the phytoplankton biomass and primary 

productivity during recent strong ice melting and reduced ice cover. The phytoplankton 

variability was explored in the Pacific-influenced Arctic in a large zone from the Bering Strait 

(65°N) to the extreme high latitudes over the Alpha Ridge (86°N), encompassing shallow 

shelf (the Chukchi Shelf) and deep basins (the Chukchi Borderland and the Canada Abyssal 

Plain). In summer 2008, melting of the ice cover up to 600 kilometres north of the shelf was

associated with a significant input of freshwater at the sea surface, as evidenced by the 

decrease in the surface salinity and the thickening of the SFL.

The freshening, which deepens both the nutricline and the deep chlorophyll maximum, (SCM) 

reduces the supply of nutrients to the surface and the quantity of light available at the SCM. 

The phytoplankton growth are disadvantaged in the areas strongly affected by the freshening 

(SFL>40 m) as over the Chukchi Shelf and the Canada Abyssal Plain. Conversely, a thin SFL 

(<40 m) in the Marginal Ice Zone (MIZ) near 80°N facilitates the diffusion of nutrients from 

the sub-surface reservoir of Pacific Water (PW) and leads to a shallower SCM and to a 

biomass and primary productivity 2 to 5 times higher than in the rest of the basin. 

Despite the seasonal extension of the ice cover, an enhanced freshening in the coming years 

could reduce the intense phytoplankton production of the present-day ice edge, as occurs 

along the Chukchi Shelf and the MIZ over the basins. The entire food chain, the biological 

pump and air–sea CO2 fluxes could be deeply modified and reduced by such freshening. The 

phytoplankton in situ data obtained in the water column across the Pacific sector of the Arctic 

Ocean during the recent strong ice melting allowed an evaluation of the state of the primary 

producers, which is necessary to determine past and future changes in the deep Arctic basins. 
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Introduction
The recent exceptional decline and thinning of Arctic sea-ice cover (Comiso et al., 2008; 

Perovich et al., 2010; Stroeve et al., 2011), forced by increased atmospheric warming due to 

greenhouse gas emissions, has put the Arctic Ocean at the centre of international scientific 

attention (ACIA, 2004). Models predict that sea ice will continue to shrink in the coming years 

and that nearly ice-free conditions could be reached by summer 2040 (Holland et al., 2006; 

Wang and Overland, 2009; Boe et al., 2009). Whereas many physical changes, such as the 

increase in temperature (McPhee et al. 2009), sub-surface solar irradiation (Lee et al. 2010), 

water-column stratification and freshwater input (Yamamoto-Kawai et al., 2009) have been 

linked to the removal of the Arctic sea-ice cover, only a few studies have been concerned by 

the direct impact of these changes on primary producers (Wassmann et al., 2010). Qualitative 

and quantitative changes in the primary producers could have significant consequences for 

organisms at higher trophic levels and for the carbon cycle (Longhurst, 1991). A direct 

consequence of the loss of ice is a loss of critical habitat for ice-dependent species, inducing 

major qualitative changes in the species composition of the ecosystem (Hunt et al., 2002; 

Piepenburg, 2005; Carmack and Wassmann 2006; Hop and Pavlova, 2008). But because of 

the thick ice cover over the Arctic basins, biogeochemical studies have been mainly confined 

to the Arctic and sub-Arctic shelves (Barents Sea, Bering Sea, Chukchi Sea). Only a few 

oceanographic campaigns – Arctic Ocean Section (AOS, 1994), Surface Heat Budget of the 

Arctic (SHEBA, 1997), the Russian–American Long-term Census of the Arctic (RUSALCA, 

2004) and Beringia, in 2005, took place in the Arctic basins. All these studies highlight the 

strong seasonality of the Arctic ecosystems forced by environmental factors (ice, irradiance, 

stratification, nutrient supply). During the spring bloom, Bering, Chukchi and Barents shelves

constitute one of the most productive areas of the world ocean (Walsh et al., 1989; Sakshaug 

et al., 1994; Springer et al., 1996; Sakshaug, 2004), sustaining extremely rich fisheries and a 

large variety of marine mammals and migratory bird communities (ACIA, 2004). The spring 

bloom rapidly depletes the nutrients in the sea-surface layer and leads to post-bloom 

conditions characterized by a sub-surface chlorophyll maximum (SCM, Martin et al., 2010). 

Offshore, oligotrophic conditions prevail, due to the permanent ice cover and the low nutrient 

availability (Gosselin et al., 1997). Nevertheless, Gosselin show that the Arctic basins support 
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active biological communities and dynamic carbon cycles, due to algal activity at the surface 

of the ice.

With the withdrawal of ice cover increasingly northwards during recent summers, could we 

expect an increase in the phytoplankton primary productivity and an extension of the ice-edge 

bloom conditions over the basins? 

Recent studies based on data from satellite sensors (Arrigo et al., 2008; Pabi et al., 2008) and 

in situ data have shown an increase in primary productivity in the Arctic during the recent 

decades, due to a greater open sunlit area and a longer growing period (Lee and Whitledge, 

2005). Forecasts based on models (Zhang et al., 2010; Slagstad et al., 2011) and in situ

observations (Rysgaard et al., 1999; Carmack and Chapman, 2003; Sturluson et al., 2008; 

Hodal and Kristiansen, 2008) also concluded that phytoplankton biomass and primary 

productivity in the Arctic would increase in the coming years. The northward retreat and 

widening of the seasonal ice cover and the increase in wind-driven upwelling of deep 

nutrient-rich water are proposed to explain the increased phytoplankton activity. But taking 

into account the key role of nutrient limitation in the Arctic (Tremblay and Gagnon, 2009; Mc 

Laughlin and Carmack, 2010) it was, for the first time, pointed out that primary productivity 

and biomass of phytoplankton is not increasing (Cai et al., 2010; Grebmeier et al., 2010; Lee 

et al., 2011), owing to a stronger water-column stratification constraining the nutrient 

availability (Sundfjord et al., 2008).

These results highlight a contradiction with respect to the impact of global climate change on 

primary producers in the Arctic. To be able to resolve this contradiction we need 

multidisciplinary oceanographic programmes to create reliable baseline information for the 

Arctic shelves and basins from which on-going changes can be identified. Since a decade ago 

the Chinese National Arctic Research Expedition (CHINARE) undertook a series of 

oceanographic campaigns (1999, 2003, 2008 and 2010) conducted on-board the icebreaker 

Xuelong. The CHINARE cruises allowed the acquisition of in situ data on the physical (ice, 

salinity, temperature and irradiance), biogeochemical (nutrients, dissolved oxygen) and 

biological (primary productivity, phytoplankton biomass) parameters to monitor the evolution 

of the Pacific sector of the Arctic Ocean which is connected to the Pacific Ocean through the 

Bering Strait. In this paper, we document the spatial variability of the primary productivity 
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and biomass over the eutrophic Chukchi shelf and the oligotrophic basins. The CHINARE 

2008 cruise provided for the very first time phytoplankton and nutrient observations over 

summer ice-free deep Arctic basins. Whereas, in a recent work, Lee et al. (2011) quantified 

the primary productivity of the phytoplankton obtained during the CHINARE 2008 cruise and 

compared it to the values found during previous campaigns, we seek to identify what are the 

key mechanisms responsible for this distribution. In our discussion, we focus on the effect of 

freshening on the water-column stratification and nutrient availability as an approach to 

investigating the dynamics of primary producers.

1. Methods

1.1. The CHINARE 2008 cruise

The CHINARE 2008 cruise (1 August–8 September 2008) covered a large range of latitudes, 

from 65°N to 86°N (Fig. 1). 

Figure 1: (a) Bathymetry, circulation and main topographic features of the study area. CS: Chukchi Shelf; CP: 
Canadian Abyssal Plain; MAP: Mendeleev Abyssal Plain; AR: Alpha Ridge; CC: Chukchi Cap NR: Northwind 
Ridge; CAP: Chukchi Abyssal Plain; B.Cy: Barrow Canyon; H.Cy: Herald Canyon; C.Cy: Central Canyon. The 
Chukchi Borderland includes the CC, the NR and the CAP. BG: Beaufort Gyre; AW: Anadyr Water; ACC: 
Alaskan Coastal Current; BSJ: Chukchi/Beaufort Shelf-break Jet. (b) Location and name of the CTD stations 
visited during the CHINARE 2008 cruise aboard icebreaker XueLong between 1 August 1 and 8 September 
2008. Transects T1 over the shelf and T2 over the basins (in blue) presented in Figure 11 are mentioned on the 
map in red and blue, respectively. The 20% and 70% dashed blue line indicates ice concentration. MIZ: 
Marginal Ice Zone (20% <ice cover <70%).
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The cruise took place under recent Arctic sea-ice conditions (Fig. 2a) following the general 

sharp decline of the summer ice cover observed since 2007 (Perovich et al., 2010; Stroeve et 

al., 2011). Based on bathymetry, the study area is divided into two geographical provinces: 

the Shelf (depth<100 m) and the basin (depth>100 m). The shelf part refers to Chukchi Shelf 

(Fig. 1a) with shallow depths is delimited by a continental slope to the North and an abrupt 

shelf-break to the North-East (Fig. 1b). The basins are subdivided between the Canadian part, 

which was sampled from 1 to 19 August and the Russian part, in September, on the way back 

after a 10-day ice camp at 85°N. The Canadian part is composed of the Canada Abyssal Plain 

and the Alpha Ridge. The Russian part includes the Mendeleev Abyssal Plain, the Chukchi 

Borderland, considered as a mid-depth (~1000 m) extension of the Chukchi Shelf which 

comprises the Chukchi Abyssal Plain, the Chukchi Cap and the Northwind Ridge. 

1.2. Hydrographical and ice data

Continuous, temperature, salinity, fluorescence and dissolved-oxygen profiles were acquired 

at 85 stations (Fig. 1b). A conductivity–temperature–depth (CTD) system (Sea-Bird SBE 9) 

mounted on a 24-place rosette, a sampler with 10-litre Niskin Bottles, was used for the 

sampling. At each station, surface sea-ice concentrations were acquired from the special 

sensor microwave imager (SSM/I) daily satellite data (level-2 products at 12.5-km spatial 

resolution; Fig. 2a) with collocation in time and space with the CHINARE 2008 CTD 

stations. To assess the freshening linked to the input of meltwater and river discharges, two 

parameters are defined in this study: the liquid freshwater (LFW, see table 1 in annexe for the 

list of abbreviations use in the text) and the surface fresh layer (SFL). The LFW relates to the 

negative anomaly of salinity in reference to salinity 31 (Sref) and is calculated following the 

method described in Rabe et al. (2011). The salinity 31 was chosen so as to exclude the 

freshening due to the PW, the minimum salinity of which, at the Bering Strait, is 31 

(Woodgate et al., 2005b). The SFL is defined as the thickness of the layer above the 31 

isohaline (Fig.11a). While the LFW reflects the amount of water added to the surface to 

explain the salinity anomaly relative to salinity 31, the SFL is associated with the thickness of 

the water column affected by the freshening.
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Figure 2: (a) Monthly western Arctic ice concentrations from SSMI for August 2008, (b) likewise, for 
September 2008. The dashed line represents the CHINARE 2008 cruise track. (c) Seven-day averaged ice 
concentration (%).

A weekly composite of sea-ice concentration was produced for each station (Fig. 2c). With 

the aim of tracking the history of the sea-ice concentration at each hydrographic station, we 

used the daily 1AMSR-E Aqua satellite data of the University of Bremen (ARTIST algorithm; 

Spreen et al. 2008), because of its high spatial resolution (6.256.25 km). We therefore define 

the length of the melting season as the number of days since the sea ice concentration in the 

area of the hydrographic station began to decrease (starting with the last day of at least five 

consecutive days with an sea-ice concentration  of <95%), which suggests ice melting, 

assuming a stationary situation. Hence an increase in the length of the melting season likely 

implies more freshwater input and consequently a deepening of the LFW (Fig. 3).
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Figure 3: Length of the melting season (see text for explanation) for each hydrographic station along latitudes 
(black line) related to the thickness of the liquid fresh water (red line). The grey areas identify the region where 
the ice variability is greater (between 73°N and 80°N), including the MIZ (Marginal Ice Zone). The correlation 
coefficients for those areas, as well as the level of significance, are also presented.

1.3. Nutrients

Nutrient concentrations were acquired for the 85 CTD stations. Depending on the water-

column depths, three to ten depths were sampled from the surface to the bottom. At least four 

depths were sampled in the upper 100 m. Nutrient concentrations were determined on board 

using the scan++ Continuous Flow AutoAnalyzer (SKALAR, The Netherlands). The 

determination of nitrate (NO3
-) and nitrite (NO2

-) was based on the method described by 

Wood et al. (1967), acid orthosilicic (Si(OH)4) was measured according to Grasshoff et al. 

(1983) and phosphate (PO4
3-), according to Gordon et al. (1993). Preparation of primary 

standards and reagents followed the World Ocean Circulation Experiment (WOCE) protocol 

(Gordon et al., 1993). The accuracy of the analytical system for nutrient concentrations in 

water samples was ± 0.02 µM for phosphate and nitrite, and ± 0.1 µM for nitrate, ammonium 

and silicate. For easy reading, we hereafter refer to silicic acid (Si(OH)4) as silicon (Si).

1.4. Chlorophyll-a and primary productivity

Pigment samples were collected at 65 stations (Fig. 9b) for two or three different depths: 

surface (3 m), SCM (deep chlorophyll maximum) based on vertical profiles of in situ

fluorescence and sometimes a second SCM. Chlorophyll-a (chl-a) concentrations presented 

here were measured by HPLC (high-performance liquid chromatography) following the 

method developed by Van Heukelem and Thomas (2001) and performed at the Second 

Institute of Oceanography, Hangzhou, China (SOA). Chlorophyll-a pigment samples were 

acquired by filtering 2-litre samples of seawater through 25-mm Whatman GF/F filters (pore 
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size 0.7 µm). Filters were stored in a freezer at –80°C to avoid biological degradation. The 

chlorophyll-a pigment was extracted from the filters during 1 hour at –20°C into 100% 

methanol and sonicated in an ultra-sonic bath to disrupt cells. An internal standard, DL-α 

tocopherol acetate, was added to the solvent extracts to correct pigment concentrations from 

the recovery procedure. Chlorophyll-a was analysed using a Waters 600E HPLC and an 

Eclipse C8 column (150×4.6 mm) thermostated at 60°C and at a flow rate of 1 ml min-1. 

Chlorophyll-a concentrations (in mg chl-a m-3) were calculated from the peak areas with an 

internal standard correction (vitamin E acetate, Sigma) with a lower limit of detection for 

chlorophyll-a of 0.0001 mg chl-a m-3. External calibration standards were provided by the 

Danish Hydrological Institute, Water and Environment (DHI).

In situ hourly primary productivity (PP; in mgC m-2 h-1) data were obtained from 24 stations 

on the shelf and in the deep basins during the 2008 cruise (Fig. 9b). Six depths were sampled 

at attenuation depths of PAR (photosynthetically active radiation) corresponding to the levels 

of 100%, 50%, 30%, 12%, 5% and 1%. The PP analytical procedure and integrated carbon 

uptake rates data are described by Lee et al. (2011). Briefly, heavy isotope-enriched (98–99%)

solutions of H13CO3 were added to the samples at concentrations of ~0.2 µM (13CO2, Lee et 

al., 2007; Lee et al., 2010) and incubated during 24h with running surface seawater. The 13C 

enrichment was about 5–10% of the total inorganic carbon in the ambient water, as 

determined by titration with 0.01N HCl (Anderson et al., 1999) during the cruise. The present 

study discusses the PP vertical variability along the euphotic depth in relation to the physical 

parameters and the phytoplankton biomass.

2. Results

2.1. The physical environment

Water masses

The water column of the Canadian Arctic is characterized by an exceptionally wide range of 

salinity, from 24 to 35, and a temperature varying from near-freezing point to 7°C (Fig. 4a). 

The ubiquitous Arctic Polar Mixed Layer (PML; Codispoti et al., 2005) occupies the 5–25 m 

depth range (Fig. 6c) and presents a high variability in terms of temperature and salinity 

(Fig. 5a, b). Over the ice free or sparsely ice covered areas, the meltwater inputs in surface 
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coupled to warming by solar irradiance strongly stratify and stabilize the surface layer which 

reduce the PML to a 5-m-thick layer. In ice covered waters, the brine rejection and the 

movement of ice maintain a thicker mixed layer (15m). Below the PML and down to 250 m 

depth, the water column exhibits a strong salinity gradient which characterizes the halocline 

layer (Aagaard et al., 1981; Figs. 4a, 5b). Below the halocline, the thermocline layer 

(34.0<S<34.8, –0.7<θ<0°C; Figs. 4a, 5b), which is located between 200 m and 300 m depth, 

is characterized by a temperature gradient marking the transition between the halocline and 

the Atlantic Water (34.5<S<34.9, θ>0°C) at 300 m to 1000 m depth. The Arctic Deep Water 

(S~34.95, θ<0°C) occupies the water column below 1000 m. 

Figure 4: (a) θ/S diagram for the summer CHINARE 2008 cruise, with pressure in colour scale. Accuracy of 
temperature and conductivity acquired were 0.01°C and 0.001 S/m, respectively, and the associated resolution 
was 0.001°C and 0.0001 S/m. (b) Scatter diagram of nitrate versus phosphate for the CHINARE 2008 cruise. 
The canonical 16:1 N/P “Redfield” ratio and the 6:1 ratio are shown by the red and green dashed lines, 
respectively.

Pacific water

A notable feature of the Pacific sector of the Arctic Ocean is the penetration of Pacific Water 

(PW, 31<S<33.5; Woodgate et al., 2005b) in the Arctic Ocean through the Bering Strait. Over 

the Chukchi Shelf, the PW is carried by two main currents (Coachman et al., 1975). The cold 

nutrient-rich Anadyr Water (Fig. 1a) flows northwards, while the Alaskan Coastal Current 

carries warmer and nutrient-depleted water eastwards along the Alaskan coast (Paquette and 

Bourke, 1974; Ahlnäs and Garrison, 1984). After crossing the Chukchi Shelf, part of the PW 

spreads into the Chukchi Borderland and the Canada Abyssal Plain through Herald, Central 

and Barrow Canyons (Weingartner et al., 2005; Fig. 1a), while another part flows eastwards 
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along the edge of the shelf and the northern Alaskan coast via the Beaufort Shelf-break Jet 

(Pickart, 2004; Fig. 1a). The injection of the PW offshore modified the structure of the 

halocline (Woodgate et al., 2005a), creating an upper halocline (Fig. 5) and a lower halocline 

(Shimada et al., 2001). 

Figure 5: Vertical profiles of the upper 500 m of the water column for (a) temperature, (b) salinity, (c) silicate 
(µmol), (d) nitrate (µM). The blue and red masks represent the Pacific Winter Water (PWW) and Pacific 
Summer Water (PSW), respectively. PML (Polar Mixed Layer); HL (Halocline Layer); UH (Upper Halocline); 
LH (Lower Halocline); PSW (Pacific Summer Water); TL (Thermocline Layer); AL (Atlantic Layer); ADW 
(Arctic Deep Water).

The upper halocline is associated with a subsurface Tmax (–1.0°C<θ<–0.5°C; Fig. 4a) between 

50 m and 100 m depth and linked to the inflow of Pacific Summer Water (PSW), while the 

lower halocline is associated with a Tmin (θ<–1.4°C; Fig. 4a) between 100 m and 200 m depth 

and linked to the injection of Pacific Winter Water (PWW). The PSW, which flows into the 

Arctic only during summer, is on average two times less concentrated in nutrients than is the 

PWW (Fig. 4b). The PSW is depleted in nutrients during its passage across the Bering Sea, 

whereas the PWW, which is affected by cooling, ice formation and sediment remineralization 

during winter, is enriched in nutrients (Aagaard and Roach, 1990; Weingartner et al., 1998). 

The PW constitutes a substantial reservoir of nutrients (NO3: 10–15 µM; Si: 20–40 µM; 

Fig. 4b) for the upper Arctic Ocean, and the high silicate content of the PWW provides a 

useful proxy to identify their distribution in the Arctic water column (Woodgate et al., 2005a; 

Nishino et al. 2008). The reservoir of nutrients associated with the PWW is close to the 
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surface over the Chukchi Shelf (20 m–50 m depth; NO3:10–15 µM, Si: 20–40 µM; Fig. 5c,d), 

whereas it stabilizes at a 5-times greater depth over the basin (100 m–200 m depth; NO3: 10–

15 µM, Si: 40–60 µM). The silicate signal of the PWW is observed at all the stations and up 

to the high latitude of 85°N (Fig. 10c), whereas the PSW is observed exclusively over the 

shelf and in the southern part of the Canada Abyssal Plain (Fig. 10b).

Ice cover

During the CHINARE 2008 cruise, 64 stations were sampled in ice-free conditions (<20% of 

ice; Fig. 2c), 19 stations in the Marginal Ice Zone (MIZ; 20% to 70% of ice), and 6 stations in 

heavy ice conditions (>70%). 

Figure 6: (a) Surface potential temperature at 3 m depth, in degrees Celsius (°C); (b) Surface salinity at 3 m 
depth. The blue arrows indicate the position of the Beaufort Gyre (BG) ; (c) Stratification index, in kilograms per 
cubic metre (kg m-3), determined as the difference in density between the surface and 100 m depth ; (d) Polar 
Mixed Layer (PML) defined as the depth where the vertical gradient of density (σt) is higher than 0.05 kg m-3 ; 
(e) Liquid Fresh Water (LFW in metres) ; (f) Surface Freshwater Layer (SFL in metres) defined by the position 
of the isohaline 31.
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Ice-free conditions were observed over the Chukchi Shelf, the Chukchi Abyssal Plain and the 

Canada Abyssal Plain south of 76°N. Partial ice cover was encountered between latitudes 

76°N and 84°N and in the shelf-break region. Finally, heavy ice cover was observed only over 

the Alpha Ridge, north of 84°N. The surface water in the ice-free areas present a significant 

surface warming (0°–6°C), due to the longer exposure of the sea surface to solar radiation  

(Fig. 6a). The surface warming increases linearly (r2=0.82, not shown) with the number of 

days with ice-free conditions. 

Freshwater accumulation and water-column stratification

The SFL thickness increased linearly (r2=0.84; Fig. 8a) with the amount of LFW injected into 

the surface layer, reflecting the relevance of the SFL to the quantification of the freshening. 

The SFL is thinner than 20 m over the shelf and ranged from 20 m to 80 m depth offshore, 

with a mean value of 50 m (Fig. 6f). The most intense freshening (SFL=80 m) was observed 

in the center of the Beaufort Gyre, where the anticyclonic circulation is well-known to 

accumulate a large volume of fresh water (Proshutinsky et al., 2009) and in the heavily ice-

covered stations (Alpha Ridge). In contrast, the northern part of the Chukchi Borderland 

presents a thin SFL, reflecting a low accumulation of fresh water.

The stratification of the water column, defined by the stratification index SI (Fig. 6d), is weak 

over the shelf (SI<3 kg m-3) and increased in offshore stations (SI>3 kg m-3), especially in the 

ice-free basins, where the highest stratifications are observed (SI=5–8 kg m-3). The 

stratification is anti-correlated with the surface salinity (r2= -0.87; Fig. 8c) and increases 

linearly with the input of fresh water (LFW) at the surface (r2=0.59; Fig. 8b).

2.2. Nutrients, chlorophyll-a and primary productivity

Nitrate limitation 

The Arctic water column is characterized by a lower N:P ratio (Fig. 4b) than the canonical 

oceanic Redfield ratio of 16:1 (Redfield et al., 1963). The surface layer is largely depleted in 

nitrate (0–2 µM) and presents the lowest N:P ratio (1:1). The nitrate depletion of the surface 

water affected the upper 10 m over the shelves and was four times deeper over the basins 



[Chapitre 1. Impact de la fonte de la glace sur la productivité primaire]

61

(Fig. 5d), with the result that the average nitrate concentration in the euphotic zone was two or

three times lower over the basins than over the shelf (Fig. 7b; Table 1). 

Table 1. The mean values of the physical and biogeochemical parameters for the eight provinces visited during 
the CHINARE 2008 cruise.

Surprisingly, very low nitrate concentrations (NO3<1 µM; Fig. 7b) were observed in the 

Alaskan coastal waters near Point Hope, from surface to bottom. These low concentrations 

could be associated with the circulation of the Alaskan Coastal Current (T°>4°C, S<32.5; 

Fig. 1a), which is largely depleted in nutrients (Paquette and Bourke, 1974; Ahlnäs and 

Garrison, 1984). The nitrate and phosphate concentrations increased in the upper halocline 

(Fig. 4b) and reached a maximum concentration in the lower halocline (NO3=10–15 µM, 

PO4~2 µM, N:P=6:1). The Atlantic Layer and the Arctic Deep Water exhibited elevated 

nitrate and phosphate concentrations, with an N:P ratio close to the oceanic Redfield ratio. 

The position of the nutricline is set by the SFL depth (Fig. 9d). Over the shelf, the nutricline 

(Fig. 7a) is around 10 m depth in the southern part and 20 m depth in the northern part. 

Offshore, except in the northern part of the Chukchi Borderland, where the nutricline is 

shallow (~20 m), we observed a nutricline deeper than 40 m. The nutricline was the deepest 

(70 m) in the ice-free Canada Abyssal Plain (73°–78°N) and over the Alpha Ridge (83°–

86°N).
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Chlorophyll concentration

Except for the southern Chukchi Shelf, all the stations present a deep chlorophyll maximum 

(SCM; Fig. 7e) at the depth of the nutricline (Fig. 7a). 

Figure 7: (a) Nutricline depth, which is determined by the position of the inflexion point of nitrate in the water 
column ; (b) Average nitrate concentrations in micromoles (µM) within the euphotic depth ; (c) Euphotic depth 
estimated by the satellite MODIS ; (d) Chlorophyll-a concentration in the sea surface layer in milligrams per 
cubic metre (mg m-3) ; (e) Chlorophyll-a concentration at the SCM in milligrams per cubic metre (mg m-3) ; (f)
Depth in metres (m) of the sub-surface chlorophyll maxima. 

The depth of the SCM varied from 20 m, over the shelf, to 80 m in the center of the Beaufort 

Gyre (Fig. 7f). The Chukchi Shelf exhibited the highest phytoplankton biomass, with 

averaged chlorophyll-a concentrations of 0.91 ± 0.89 mg chl-a m-3 and 1.61 ± 1.55 mg chl-a 

m-3 near the surface (3 m depth) and the SCM, respectively (Table 1). Highest biomasses 

were observed in the northern and in the southern parts of the Chukchi Shelf (Fig. 7d, e), with 

chlorophyll-a concentrations reaching 2.83 mg chl-a m-3 (Fig. 9a) at the southern station R03 
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(68°N) and 4.94 mg chl-a m-3 over the Central Canyon (73°N). In contrast, minimum 

chlorophyll-a concentrations (~0.2 mg chl-a m-3; Fig. 9a) were observed in the center of the 

Shelf and along the western part of the Alaskan coast (Sta. R05, C31, C23) dominated by the 

flow of the low-nutrient Alaskan Coastal Current (Fig. 1a). When crossing the continental 

slope (west of 160°W) or the shelf break (east of 160°W), the SCM becomes deeper (~40 m) 

and chlorophyll-a concentrations decrease by a factor of two at the SCM and by a factor of 

eight at the surface (Table 1). However, locally high chlorophyll-a concentrations for the 

open basin (~1.5 mg chl-a m-3) were observed at the SCM off the mouth of Central Canyon 

(Sta. R17; Fig. 9a) and of Barrow Canyon (Sta. S24).

Offshore, surface waters exhibited very low chlorophyll-a concentrations, one order of 

magnitude lower than those over the shelf (Fig. 7a, b, 9a; Table 1). Surface chlorophyll-a

concentrations sampled over the Mendeleev Abyssal Plain and the Chukchi Borderland varied 

between 0.06 mg chl-a m-3 and 0.21 mg chl-a m-3, which are two times higher than those at 

stations sampled over the Canada Abyssal Plain (Table 1). The chlorophyll-a concentrations 

at the SCM presented a high inter-station variability, from 0.05 to 1.00 mg chl-a m-3 (Fig. 9a), 

with an average chlorophyll-a concentration of 0.40 ± 0.28 mg chl-a m-3 (Table 1), one order 

of magnitude higher than those at the surface. The highest SCM concentrations were observed 

in the MIZ over the Canada Abyssal Plain (0.53 ± 0.26 mg chl-a m-3) and the Chukchi 

Borderland (0.49 ± 0.09 mg chl-a m-3; Table 1). The heavy ice zone north of 83°N exhibited 

the lowest SCM concentrations: two times lower than the average offshore concentrations. 

The averaged chlorophyll-a concentrations at the SCM along the ice-free areas were 0.34 ± 

0.28 mg chl-a m-3 and 0.41 ± 0.26 mg chl-a m-3 over the Canada Abyssal Plain and the 

Chukchi Borderland, respectively. The SCM in the ice-free part of the Canada Abyssal Plain 

was twice as deep (80 m; Fig. 7f) as the mean SCM depth in the basins (40 m) and four times 

as deep as in the MIZ of the Chukchi Borderland (20 m).

Primary productivity

The highest primary productivity (PP) were observed in the surface water of the Chukchi 

Shelf ranging from 0.38 mgC m-3 h-1 to 13.66 mgC m-3 h-1 (Fig. 9b), with a mean value of 

2.05 ± 2.15 mgC m-3 h-1 (Table 1). Offshore, the PP was one or two orders of magnitude lower 

than those over the shelf (Table 1). Most of the offshore stations presented the maximum PP 
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at or near the sea surface (Fig. 9b). The ice-free basins and heavily ice-covered areas 

presented the lowest PP, with values ranging from 0.001 to 0.010 mgC m-3 h-1 and an 

important decoupling (Fig. 9c) between the maximum PP (at ~10 m depth) and the SCM (at 

~50 m depth). In the MIZ, the phytoplankton developed closer to the surface (25 m depth) in 

response to the greater downwelling solar irradiance. In the MIZ, the PP increased by a factor 

of ten (0.20 ± 0.10 mgC m-3 h-1) as compared with that in the ice-free areas, despite 

comparable chlorophyll biomasses. The MIZ of the Canada Abyssal Plain also exhibited a 

slight increase in the PP (~0.07 ± 0.03 mgC m-3 h-1) at the SCM (40 m depth) compared with 

ice-free and heavily ice-covered areas. The mean PP over the euphotic depth increases when 

surface the chlorophyll-a concentration increases and the SCM is shallow. In contrast, the 

lowest values were measured in waters characterized by low surface chlorophyll-a

concentrations and a deep SCM.

3. Discussion

3.1. Nutrient source: the Pacific Water

Previous studies showed that the Arctic phytoplankton are controlled primarily by 

downwelling solar irradiance and then by nutrient distribution (Hill and Cota, 2005), two 

parameters sensitive to recent climate change. With the extensive ice retreat since 2007, light 

is no longer the limiting factor over a large part of the Arctic basins. Up to 83°N, the ice 

concentration is lower than 80% and the euphotic depth is deeper than 50 m (Fig. 7c). 

Changes in annual phytoplankton production per unit area in seasonally ice-free areas of the 

Beaufort Sea, the Canadian Archipelago, the Barents Sea or the North Sea are becoming 

controlled by the environmental forcing of nitrogen supply (Tremblay and Gagnon, 2009). 

The very low N:P ratio (1:1) prevailing in the surface layer in 2008 (Fig. 4b) confirms the 

high nitrate limitation in the Pacific sector of the Arctic Ocean. Similarly, nitrate exhaustion 

was observed first in all blooms investigated so far in the Beaufort Sea and in Baffin Bay 

(Tremblay et al., 2002, 2006).

To understand whether the Arctic Ocean has the potential to increase its PP in the absence of 

light limitation, it is necessary to investigate the state of the nutrient sources and the 

mechanisms affecting the availability of nutrients to the phytoplankton (stratification, 

upwelling, mixing). The main nutrient sources of the Pacific sector of the Arctic Ocean are 
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the rivers, the PW (Pacific Water) and the sediments. Concerning riverine inputs as a nutrient 

source, although the McKenzie River brings large amount of fresh water to the Canada 

Abyssal Plain (Jones et al., 2008), it does not seem to provide nutrients in the upper layers of 

the open deep basins. The McKenzie River end-member was characterized by a phosphate 

depletion (NO3=10 µM; PO4=0.1 µM, Si=65 µM; Carmack et al., 2004), implying a high N:P 

ratio (100:1), whereas the upper layers of the Canadian Arctic present a low N:P ratio, around 

6:1 (Fig. 4b), characteristic of the PW source. These observations join the findings of 

Emmerton et al. (2008) and Simpson et al. (2008), which suggests that the inorganic 

phosphate and nitrogen have been exhausted before the freshwater plume advances into the 

sea. Consequently, it is assumed that the major nutrient source of the Canadian open basin is 

the PW flowing into the Arctic through the Bering Strait. During the CHINARE 2008 cruise, 

the PW circulated near the surface over the shallow Chukchi Shelf (~50 m) and sank to 

greater depth over the deep basins where the silicate signal (Si=10–20 µM) characteristic of 

the PW was observed between 100 and 200 m depth (Fig. 10c) and persisted up to latitude 

85°N. The release of nutrients from sediments could also contribute significantly to the 

enrichment of the PW during its passage over the Chukchi Shelf (Jones and Anderson, 1986; 

Cooper et al., 1997).

Over the shelf, the low stratification of the water column (Fig. 6d), in addition to the short 

residence time of the water (2–3 months; Weingartner et al., 1998) suggests a rapid renewal 

of the nutrient pool and explains the high nitrate availability at the euphotic depth, compared 

to the open ocean (Fig. 7b). Conversely, the strong stratification (Fig. 6d) associated with the 

halocline layer (Fig. 5b) over the basins limits the vertical exchange and implies slow nutrient 

enrichment of the surface layer from the Pacific Water reservoir. The result is an extended 

nitrate depletion in the first 50 m depth offshore (Fig. 11b), which seems to be commonly 

observed over the deep Arctic Ocean (Tremblay et al., 2002; Codispoti et al., 2005). 

By acting on the stratification and the depth of the Pacific nutrient reservoir, the SFL (Fig. 8a) 

can be seen as the key mechanism controlling the nutrient availability and the PP in the Polar 

Oceans. The effect of the freshening on the nutrients and the phytoplankton in summer 2008, 

from the shallow Chukchi Shelf to the deep basins is now considered. 
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3.2. Shallow productive shelf (66°N–73°N)

The direct connection of the Chukchi Shelf with the PW flow, coupled with a low

stratification (SI=2; Fig. 6d), allowing both to diffuse deep nutrients to the surface and to 

maintain the phytoplankton above the shallow euphotic depth (30 m), results in high biomass 

(~1 mg chl-a m-3; Fig. 9a) and PP ( Fig. 9b). The range and the mean PP over the shelf in 2008 

(110–6270 mgC m-2 d-1; mean 1480 ± 2030 mgC m-2 d-1; n=8) are in the range of previous 

studies over the Chukchi Shelf: 170–1940 mgC m-2 d-1 (Hameedi, 1978); 500–4700 mgC m-2

d-1 (Springer and Mc Roy, 1993); 750 mgC m-2 d-1 (Cota et al., 1996); 780 mgC m-2 d-1 (Hill 

and Cota, 2005); 2570 mgC m-2 d-1 (Gosselin et al., 1997), as well as over the marginal ice 

zone of the central Barents Sea: 500–1400 mgC m-2 d-1 (Reigstad et al., 2002).

The disappearance of the ice over most of the shelf, the low apparent oxygen utilization (–

25 µmol kg-1; Fig. 11c) and the nutrient depletion (NO3<2 µM; Fig. 11b) in the surface layer 

indicate that the peak of PP has already occurred. The highest chlorophyll-a concentration 

(4.94 mg chl-a m-3; 73°N; Fig. 9a) observed over the northern part of the shelf and related to 

the presence of ice (>20%; Fig. 2c) reflects the late phase of ice-edge bloom. Nitrate is still in 

high concentration near the surface (NO3 at 15 m=10 µM; Fig. 9b), suggesting that the ice 

cover may have prevented the stratification of the water column and limited nutrient 

consumption until 6 August.

The existence of wind-driven upwelling along the edge of the ice pack (Buckley et al., 1979; 

Alexander and Niebauer, 1981; Mundy et al., 2009) could be an additional hypothesis to 

explain the observed nutrient accumulation. However, the biomass values were one order of 

magnitude lower than the maximum chlorophyll-a concentrations previously reported at the 

ice edge bloom in the Chukchi Shelf (13.97 mg chl-a m-3 and 40.17 mg chl-a m-3
; Hameedi, 

1978) or in the Bering Sea (Alexander et al., 1996). The southern part of the Chukchi Shelf, 

immediately downstream of the Bering Strait fluxes, receives a continuous supply of nutrients 

(Sambrotto et al, 1984; Springer and McRoy., 1993) which appears to support very high PP 

rates even in late summer (13.66 mgC m-2 h-1 in the surface water at 68°N; Fig. 9b). 

Disregarding the R03 station (which had an exceptional PP), the average PP over the shelf 

becomes two times lower (790 ± 670 mgC m-2 d-1) and closer to the post-bloom conditions of 

780 mgC m-2 d-1 evoked by Hill and Cota (2005).
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Figure 8: Liquid Fresh Water (LFW) as a function of (a) the Surface Fresh Layer (SFL); (b) the Stratification 
Index (SI); (c) Surface salinity against SI; and SFL as a function of (d) Daily Primary Productivity (PP) (e)
Surface chlorophyll-a concentration in milligrams of carbon per cubic metre (mgC m-2) (f) The depth in metres 
(m) of the deep chlorophyll maximum (SCM).

Low PP rates (0.05–0.41 mgC m-2 h-1; Table 1) at the shelf-break and along the slope 

reflected the absence of upwelling events during the cruise. Despite a slight increase in the 

biomass at 40 m depth (1.50 mg chl-a m-3; Fig. 9a) in the Barrow Canyon extension (Sta. 

S24), these concentrations were low in comparison to the maximum biomass value (11 mg 

chl-a m-3) and PP (45 mgC m-2 h-1) encountered in summer 2002 by Hill and Cota (2005)

during an upwelling event at the Barrow Canyon. The local chlorophyll-a maximum we 

observed at the shelf break could be associated with a horizontal transport of shelf 
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phytoplankton over deep basins through the generation of PW eddies (Pickart et al., 2005). 

However, the distance between the CHINARE 2008 stations does not allow us to highlight 

the impact of these mesoscale eddies (~10-km radius) on the phytoplankton distribution.

3.3. Open oligotrophic basins (73°N- 86°N)

Because of permanent ice cover and nutrient limitation, the Arctic basins are oligotrophic; 

however an active biological community and a dynamic carbon cycle have been attributed to 

algal activity at the ice surface (Gosselin et al., 1997). Moreover, the vertical advection of the 

PW at subsurface depths (100–200 m; Fig. 10c) provides a potential source of nutrients which 

could be used more effectively if the ice retreated and the light penetrated more deeply. In 

contrast, the increasing stratification due to melting ice slows down the exchange between the 

surface and the deep reservoir of nutrients. Did the phytoplankton biomass and productivity 

increase in summer 2008 due to a greater exposure to sunlight or decrease due to nutrient 

limitation? 

Oligotrophy and ultra-oligotrophy

The CHINARE results underline the low PP and biomass over the Arctic basins in summer 

2008 (Fig. 9; Table 1), according to previous investigations in the same regions. Nonetheless, 

it is possible to distinguish between ultra-oligotrophic conditions in the ice-free (PP = 27 ± 

12 mgC m-2 d-1; 73°N–78°N) and heavily ice-covered basins (PP = 33 mgC m-2 d-1; 82°N–

86°N) and oligotrophic waters which are three times more productive (PP = 100 ± 59 mgC m-

2 d-1) in the MIZ (at 78°N and 82°N). The integrated daily PP in the MIZ over the Chukchi 

Borderland (30–182 mgC m-2 d-1; the present study) are two times greater than those observed 

in a previous investigation in August 1994 in the same heavily ice-covered areas (9–73 mgC 

m-2 d-1; Gosselin et al., 1997). Over the Canada Abyssal Plain, PP observed in ice-free 

conditions (20 ± 8 mgC m-2 d-1; the present study) are six and three times lower, respectively, 

than the estimation obtained in ice-covered conditions in August 1993 (123 mgC m-2 d-1; Cota 

et al. 1996) and those in July 2005 (60 mgC m-2 d-1; Lee et al., 2010). The ultra-oligotrophy is 

reflected in the very low chlorophyll-a concentration in surface water (chl-a < 0.1 mgC m-3; 

Fig. 9b), due to the low nutrient concentrations (NO3 < 0.2 µM; Fig. 11b), and a deep SCM (> 

40 m; Fig. 9c) where PP rates are severely constrained by the low light availability. In 

contrast, "hot spots" in the MIZ are reflected by higher surface chlorophyll-a concentrations 
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(chl-a > 0.1 mg m-3; Fig. 9a) and a shallower SCM (< 40 m) where the greater availability of 

light stimulates the PP (Fig. 9b). Together, the surface biomass and the position of the SCM 

are key parameters in an investigation of the the effectiveness of the biological pump over 

basins.

Figure 9: (a) In-situ chlorophyll-a concentrations in milligrams of carbon per cubic metre (mg m-3) along the 
ship track at the sea surface (thin black bars) and at the SCM (thick white bars). (b) In situ primary productivity 
(PP), in milligrams of carbon per cubic metre per hour (mgC m-3 h-1) along the ship track at the sea surface (thin 
black bars) and at the SCM (thick white bars). (c) Depth in metres of the chlorophyll maximum (SCM, in blue) 
and of the maximum PP rates (in red) (d) Depth in metres of the Polar Mixed Layer (PML, red line); the Surface 
Fresh Layer (SFL, dashed black line); euphotic depth in metres (Ze, orange line) and the nutricline (blue line). 
The ice cover (%) is indicated at the top of the sections.

Impact of freshening on nutrient availability and phytoplankton

When the depth of the SFL increases, due to an important LFW, the surface phytoplankton 

biomass decreases (r2=0.60; Fig. 8e), the SCM deepens (r2=0.43; Fig. 8f) and consequently 
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the integrated PP drops (r2=0.82; Fig. 8d). The SFL decreases the surface biomass by 

strengthening the salinity gradient between surface and the deep nutrient reservoir, which 

impedes nutrient replenishment. Moreover, the input of low-nutrient meltwater at the sea 

surface (Melnikov et al., 2002) could significantly accentuate the impoverishment of the upper 

layers. In the Canada Abyssal Plain, the establishment of a thick SFL (60 m) is associated 

with a depression of the isohalines which results in a 20 m deeper nutricline and SCM than in 

the Chukchi Borderland (Fig. 9d). 

Therefore the integrated nitrate concentration over the euphotic depth is three times lower in 

the Canada Abyssal Plain than in the Chukchi Borderland (<1 µM; Fig. 7b). Although the 

phytoplankton biomass is relatively high at the SCM (0.41 ± 0.26 mg chl-a m-3; Fig. 9a) in the 

Canada Abyssal Plain, the SCM does not constitute a PP maximum (Fig. 9c). The very low 

PP at the SCM (0.009 ± 0.001 mgC m-2 h-1; Fig. 9b) reflect a slow-growing population with a 

high chl-a/C ratio, adapted to growth in a low-light environment. The deepening of the 

nutricline and SCM observed in the ice-free area is in agreement with recent findings in the 

Canada Abyssal Plain which showed a 20-m deepening of the SCM between 2003 and 2008 

(McLaughlin and Carmack, 2010). 

The low PP of these deep phytoplankton communities is consistent with the observations 

during the CHINARE 2008 cruise of a decrease in the carbon sink over the ice-free basins 

(Cai et al., 2010). Nevertheless, it is difficult to separate the phytoplankton consumption from 

the freshening effects on the nutrient depletion. Yet the fact that the Alpha Ridge, which was 

heavily covered with ice (> 80%), was also depleted in nutrients down to a depth of 

60 (Fig. 11b) is consistent with a reduction in nutrient concentration in the upper layer 

through the establishment of a thick SFL. Indeed, these ice-covered areas suffer from a light 

limitation that prevents the phytoplankton from exhausting the nutrients to a depth as deep as 

60 m (Anderson, 1989).

With the northward retreat of the MIZ (78°N–82°N) over the deep basins, a substantial 

increase in the PP by a factor of five (Fig. 9b) and the biomass by a factor of two (Fig. 9a), 

compared to the ice-free part of the basin, is observed at the ice edge. The access to a "new" 

pool of nutrients, due to recent ice cracking and a deeper light penetration stimulates the PP of 

phytoplankton at the SCM (Fig. 9b). Furthermore, the MIZ are less affected by the freshening 
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with respect to the less marked depression of isohaline 31 (Fig. 11a), which leads to a 

nutricline and a SCM 20 m shallower than in the adjacent ice-free part of the basins 

(Fig. 11b). A twice-thicker SFL (40 m; Fig. 11a) in the MIZ over the Canada Abyssal Plain 

than over the Chukchi Borderland leads to an ice-edge "hot spot" of phytoplankton that is four 

times less productive (Fig. 9b). The thin SFL (20 m; Fig. 11a) in the MIZ north of the 

Chukchi Borderland results in PP and surface biomass ten and four times higher, respectively, 

than the mean values over the basins (Fig. 9a, b). However, the peak of primary production is 

one or two orders of magnitude lower in terms of PP and biomass than typical ice-edge bloom 

over the shelf (1–10 mg chl-a m-3; Perrette et al., 2011). The intensity of the ice edge 

"bloom" over the basins is strongly limited by the initial low nutrient concentration that 

characterizes the Arctic basins (Codispoti et al., 2009). Over the shelves, the retreat of the ice 

cover is concomitant with an increase in the solar irradiance and the establishment of the 

stratification due to meltwater input. In contrast, over the deep basins, inputs of fresh water 

from rivers and meltwater could occur before the ice cover shrinks. The establishment of a 

more or less thick SFL before the withdrawal of the ice cover has impoverished the surface 

layer, which reduces the intensity of the phytoplankton response. Although phytoplankton is 

stimulated at the offshore ice edge by the same mechanism than a typical ice-edge bloom in 

marginal areas (Sakshaug and Skjoldal, 1989; Niebauer et al. 1990; Wassmann et al., 1999), 

the intensity of the response is heavily constrained by an initially low nutrient availability and 

a decoupling between the stratification set-up and the ice retreat. 

Even if times-scales and other parameters, such as the bathymetry or Arctic Oscillation (AO), 

must be taken into account to fully understand the variability of the PP in the Arctic Ocean, 

the freshening appears to be a crucial criterion driving the PP in the Pacific sector of the 

Arctic Ocean through its influence on the depth of the PW, the stratification and the nutrient 

availability. The regions the more affected by the freshening present a stronger nutrient 

limitation in the sea-surface layer and a higher light limitation ata deeper SCM, which leads to 

ultra-oligotrophic conditions over the ice-free basins and reduces the intensity of the 

phytoplankton growth in the offshore MIZ. This conclusion is in agreement with the result 

obtained recently in the northern Barents Sea, Canadian Archipelago or Canada Abyssal Plain 

(Tremblay and Gagnon, 2009; Mc Laughlin and Carmack, 2010; Lee et al., 2011). 
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Freshwater sources and towards an increase in ultra-oligotrophy over the deep basins

In order to understand why areas like the Canada Abyssal Plain or the Alpha Ridge are more 

affected by freshening than the Chukchi Shelf or the Chukchi Borderland (Fig. 6e, f), it is 

necessary to identify and quantify the freshwater sources. A shorter melting season (Fig. 3) 

over the Chukchi Borderland, due to a late retreat of the ice (Fig. 2a, b) is linked to a lower 

LFW (Fig. 3). On the contrary, a longer melting season over the Canada Abyssal Plain is 

correlated with a higher accumulation of fresh water (LFW=5–10 m). Nevertheless, this 

relationship is found to be true only between latitudes 73°N and 80°N, which corresponds to 

the areas more affected by the recent ice retreat in the Pacific Arctic Ocean. The shelf where 

the melting started early has accumulated little fresh water (LFW~1 m; Fig. 3 and Fig. 6e), 

whereas at the very high latitudes (84°N, Alpha Ridge) where the melting started late has 

accumulated a significant amount of fresh water (LFW=7 m). The accumulation of fresh 

water over the shelf could have been prevented by the strong velocity of the PW inflow 

(Weingartner et al., 2005; Woodgate et al., 2005c) which quickly renews the water from the 

shelf. Over the Alpha Ridge, the freshwater accumulation could be dominated by the runoff 

contribution rather than by meltwater input (Jones et al., 2008), whereas the southern part of 

the basins receives fresh water from melting ice and river discharge. The distribution of the 

fresh water over the basins is strongly influenced by the anticyclonic circulation of the 

Beaufort Gyre (Proshutinsky, 2009). The Ekman transport linked to the Beaufort Gyre 

appears to be the main mechanism accumulating the large volume of fresh water observed 

over the Canada Abyssal Plain (Fig. 10a). The isohalines are depressed by the freshwater 

accumulation and consequently the Pacific Water deepens. The isohaline 32.5 associated with 

the upper layer of the PWW was observed 50 m deeper in the center of the gyre than in the 

rest of the Canada Abyssal Plain (Fig. 10a). 

So far we have considered only the river discharge and meltwater as the main factors of the 

strong freshening observed in the upper layer. The PW is supposed to play the role of a 

reservoir of nutrients (see section 3.1.1, here above), but its impact on the freshening was not 

considered because of its comparatively high salinity (S=31.0–33.5), compared to that of river 

discharge and meltwater (S~0–4; Yamamoto-Kawai et al., 2005). However, recent studies 

have shown changes in the physical and biogeochemical characteristics of the PW. The 

increase in the penetration of buoyant and warmer PSW in the upper halocline of the Canada 
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Abyssal Plain (Shimada et al., 2006) could increase the freshwater pool over the basins. The 

plume of warm water (–1°C<T<0°C; Fig. 10b) around 75 m depth in the southern part of the 

Canada Abyssal Plain (72°N–77°N) could be associated with the PSW flow. 

Figure 10: Vertical sections of the upper 500 m along the ship track for (a) salinity, (b) temperature (°C), (c)
silicate concentration (µM). The black, blue and red dashed areas in the panels represent the Pacific Water (PW), 
the Pacific Winter Water (PWW) and Pacific Summer Water (PSW), respectively.
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In comparison to the PWW, which is enriched in nutrients by the winter mixing over the 

Chukchi Shelf, the PSW has been depleted in nutrients by the phytoplankton in the Bering 

Sea and over the Chukchi Shelf before flowing into the Arctic basins (Aagaard and Roach, 

1990; Weingartner et al., 1998). Another possible explanation of the contrasted freshening 

between the Canada Abyssal Plain and the Chukchi Borderland has been advanced by Nishino 

et al. (2008), who suggest the higher buoyancy of the PWW branch spreading westwards 

rather than the PWW branch injected into the Canada Abyssal Plain. The Alaskan Coastal 

Current could contribute to the higher buoyancy of the PW flowing into the Canada Abyssal 

Plain (Woodgate et al., 2010). During the CHINARE 2008 cruise, the near-freezing 

temperature and high silicate concentrations, representative of the PWW core, were observed 

between 100 m and 200 m depth in the Canada Abyssal Plain and between 50 m and 200 m 

depth in the Chukchi Borderland (Fig. 10b, c). This results in a nutrient reservoir lying 50–

100 m deeper in the Canada Abyssal Plain than in the Chukchi Borderland (Fig. 10c). 

In the climate-change scenario of the Arctic, marked by decreased ice cover, larger river 

discharge (Peterson et al., 2006) and a greater intrusion of the buoyant PSW (Shimada et al., 

2006), the freshening is expected to be intensified (Yamamoto Kawai et al., 2009) and the 

Arctic Ocean to be impoverished. With the increase in the freshening, the thickness of the 

water layer affected by summer nitrate depletion could increase. The large depletion of 

nutrients down to 60 m depth observed at the end of the summer over the Canada Abyssal 

Plain, coupled with a weak winter mixing (Toole et al, 2010) could lead to a larger nutrient 

depletion during the coming summers. 

Although the MIZ experienced an increase in the total biomass and PP, the freshening, which 

constrains the vertical exchange, and the deepening of the nutrient source could weaken the 

offshore ice-edge "hot spots" and limit their persistence (Niebauer and Alexander, 1985). A 

greater freshening of the Arctic water in a climate change scenario could lead to a decrease in 

the biomass and PP of the Arctic in contrast to an increase in the PP and phytoplankton 

biomass, as suggested by the analysis of recent satellite data (Arrigo et al., 2008; Pabi et al., 

2008) and model simulations (Zhang et al., 2010; Slagstad et al., 2011).
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Figure 11: Vertical section of the upper 100 m across the transects T1 (four lefthand panels) and T2 (four 
righthand panels) for (a) salinity, (b) temperature (°C), (c) Apparent Oxygen Utilization (AOU) in micromoles 
per kilogram (µmol kg-1) calculated from the solubility following the algorithm expression from Brenson and 
Krause (1984). The ice cover (%) is indicated at the top of the sections. Intrusion of Pacific Water (PW) through 
Bering Strait is indicated on the section (a). The black dashed line in section (a) represents the SFL depth and the 
green dashed line in section (d) represents the SCM depth.

4. Conclusions
Despite an increase in light penetration over the basins of the Pacific sector of the Arctic 

Ocean, due to an extensive reduction in ice cover up to 86°N, the summer 2008 conditions 

were those of an ocean severely limited by the reduced availability of nutrients. The Pacific 

sector of the Arctic Ocean shows a deep chlorophyll maximum (SCM) concomitant with the 

nutricline, while extremely low biomass and PP prevailed in the sea surface layer. "Hot spots" 

of biomass and PP two to five times higher than in the rest of the basins are observed in the 

Marginal Ice Zone (MIZ, 77°-82°N). Both the oligotrophy and the "hot spots" of relatively 

abundant phytoplankton are linked to the freshening and the ice melting. Regions strongly 

affected by the freshening, like the ice-free basin (73°-77°N) and the heavily ice covered 
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Alpha Ridge (83°-86°N), present lower surface biomass and PP than the partially ice covered 

basins (77°-83°N). This freshening reduces the biomass and PP through: a stronger 

stratification, limiting the vertical nutrient enrichment; a dilution of the surface water by low-

nutrient meltwater; and finally, a deepening of the nutricline and the SCM due to the 

establishment of a thick Surface Freshwater Layer (SFL>50 m). The consequences are ultra-

oligotrophic waters in the sea surface layer (limited by nutrients) and a low-productive SCM 

(limited by light).

In contrast, the highest biomass and PP in the MIZ are promoted by a thinner SFL (<40 m), 

which facilitates the diffusion of nutrients from the Pacific Water layer, and by a recent ice 

break-up, increasing the light penetration opening up the possibility for the phytoplankton of 

exploiting a deeper pool of nutrients. Consequently, the new and large MIZ exhibits higher 

nutrient availability, and a shallower SCM coincides with the maximum of PP. But, the 

phytoplankton stimulation in the MIZ is less marked over the Canada Abyssal Plain than in 

the northern part of the Chukchi Borderland. A shallower circulation of the Pacific Winter 

Water (PWW) and a lower freshwater accumulation linked to later ice melting over the 

Chukchi Borderland are proposed to explain the contrasted response of the phytoplankton.

Over the basins, the in situ data in a year of high ice melt, 2008, when compared to a summer

with a greater ice cover (as in 1994), suggest an increase in the phytoplankton biomass and PP 

in the MIZ induced by the offshore migration of the ice edge. Conversely, the phytoplankton 

biomass decreases in the areas affected by an intensification of the freshening, as in the ice-

free basins and the heavily ice-covered areas. With the retreat of the ice cover, light limitation 

in the basins seems to be replaced by nutrient limitation, which ultimately will have an impact 

on carbon uptake. A severe nutrient depletion down to 80 m depth, associated with weak 

winter ventilation, might lower the phytoplankton productivity of the Canada Abyssal Plain in 

the near future.

In August 2008, the Chukchi Shelf presented post-bloom conditions characterized by a 

depletion of nitrate in the sea surface layer and low apparent oxygen utilization (AOU). High 

biomass in the northern part of the Chukchi Shelf (72-74°N) characterizes the recent ending 

of an ice-edge bloom. The high variability of the Chukchi Shelf could be due to the 

shallowness, the complex mesoscale circulation and the dependence on Pacific Water, and 
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makes it difficult to extract a long-term trend in phytoplankton adaptation to ice-cover 

change. 

To be able to evaluate the impact of climate change on the Arctic ecosystem and carbon 

fluxes, we need to take into account the magnitude and the time-scales of the phytoplankton 

response, in terms of PP, to the melting Arctic ice. For this purpose, we suggest following the 

evolution of the SFL across the Arctic shelf and deep Polar basin. Whereas the first response 

of the phytoplankton to the ice retreat is an increase in its biomass and PP, we could expect a 

more pronounced impoverishment, over the shelf and in the deep basin, as the result of the 

intensification of the freshening due to changes in river input and ice melt. The entire food 

chain and the biological pump could be deeply affected by such changes. Additional 

investigation on the changes in the Arctic water circulation, such as monitoring of the large 

freshwater reservoir that is carried by the Beaufort Gyre, should be carried out to enable us to 

fully understand the primary producer’s answer to the decline in ice cover. The separation 

between meltwater, river discharge and PW freshening, as well as the impact of the 

freshening on the phytoplankton communities, is necessary if we are to make progress in the 

comprehension of impact of the ice retreat on the Arctic ecosystem.
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Annexes

Table 1. List of the abbreviations used in the text. The references indicate the origin of the abbreviations.

Abbreviations Full name

SFL Surface Fresh Layer (this study)

LFW Liquid Fresh Water (Rabe et al., 2011)

SCM Sub-surface Chlorophyll Maximum (Martin et al. 2010)

MIZ Marginal Ice Zone (Carmack and Wassmann, 2006)

PW Pacific Water

PSW Pacific Summer Water

PWW Pacific Winter Water

PP Primary Productivity

PML Polar Mixed Layer (Coachman and Aagaard, 1974)

ACC Alaskan Coastal Current (Coachman et al. 1975)

SI Stratification Index
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Résumé

Le premier chapitre souligne le rôle prépondérant de l’accumulation d’eau douce sur la 

biomasse et la production du phytoplancton. Ce chapitre examine l’impact des changements 

environnementaux associés à la dynamique de la banquise sur les assemblages 

phytoplanctoniques arctiques.

Le type de phytoplancton détermine la structure de la chaîne trophique et la diversité 

écologique unique de cet environnement polaire. La taille du phytoplancton a également un 

rôle majeur dans l’export du carbone organique vers le fond et l’efficacité de la pompe 

biologique. Finalement, le développement de certaines espèces potentiellement toxiques 

pourrait fortement affecter l’ensemble de l’écosystème. Un déplacement d’espèces 

subpolaires vers l’Arctique ainsi qu’une diminution de la taille du phytoplancton ont été 

observés (Hegseth and Sundfjord, 2008 ; Li et al., 2009). Cependant l’impact des 

modifications environnementale sur le phytoplancton restent peu décrits et souvent isolés 

dans le temps et l’espace (Wassmann et al., 2010). 

Dans ce chapitre 2, qui fait l’objet d’un article soumis à Biogeosciences le 5 janvier 2012: 

« Phytoplankton distribution in unusually low ice coverage over the Pacific Arctic Ocean, 

Coupel et al. » nous étudions l’impact de la fonte de la banquise sur l’abondance et les 

groupes de phytoplancton en nous appuyant sur des données taxonomiques et pigmentaires. 

Nos résultats sont comparés à des années pendant lesquelles la fonte était moins prononcée et 

le couvert de glace plus étendu (1994 et 2002). Notre étude montre une dominance de grosses 

cellules phytoplanctoniques, principalement des diatomées sur les plateaux continentaux 

tandis que les bassins profonds sont dominés en abondance par du phytoplancton de petite 

taille. L’approfondissement de la nutricline et l’intensification de la stratification liée à 

l’accumulation d’eau douce semble profiter au nanoplancton. Au contraire, le picoplancton, 

principalement des prasinophytes, et les dinoflagellés semblent défavorisés par de nouvelles 

conditions nutritives et d’éclairement incident. L’abondance des diatomées est fortement 

limitée par les nutriments dans les bassins libérés des glaces, mais augmente dans la zone 

marginale de glace où elles sont en grande partie responsables des fortes biomasses observées. 
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Nous montrons que la distribution des populations phytoplantoniques résulte de différences 

d’éclairement et de réserves nutritives des eaux de croissance du phytoplancton, induites le 

phénomène de « freshening ».
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Abstract
A large part of the Pacific Arctic basin experiences ice-free conditions in summer as a result 

of sea ice cover steadily decreasing over the last decades. To evaluate the impact of ice retreat 

on the Arctic ecosystem, we investigated phytoplankton communities from coastal sites 

(Chukchi shelf) to northern deep basins (up to 86°N), during year 2008 of high melting. 

Pigment and taxonomy in situ data were acquired under different ice regime: the ice -free 

basins (IFB, 74°-77°N), the marginal ice zone (MIZ, 77°-80°N) and the heavy ice covered 

basins (HIB, > 80°N). Our results suggest that extensive ice melting provided favorable 

conditions to chrysophytes and prymnesiophytes growth and more inhospitable to pico-sized 

prasinophytes and micro-sized dinoflagellates. Larger cell diatoms were less abundant in the 

IFB while dominant in the MIZ of the deep Canadian basin. Our data were compared to those 

obtained during more icy years, 1994 and to a lesser extent, 2002. Freshening, stratification, 

light and nutrient availability are discussed as possible causes for observed phytoplankton 

communities under high and low sea ice cover.

Introduction
Both sea ice extent (10% loss per decade for 1979-2006, Comiso et al., 2008; Poliakov 

et al., 2010) and thickness (50% volume loss, Kwok and Rothrock, 2009) have shown 

significant decrease in the recent years, reaching lowest values in 2007 and 2011 (Perovich, 

2011). Concomitantly, river discharge increased (Peterson et al., 2006) leading to freshwater 

accumulation in the upper Arctic Ocean (Rabe et al., 2011), especially in the Pacific sector 

which is also impacted by the Pacific Water inflow (Proshutinsky et al., 2009; Woodgate et 

al., 2005). Environmental parameters driving phytoplankton growths such as light, 

stratification, surface water freshening, temperature and nutrient availability have thus been 

modified and led to changes of Arctic primary producer distributions (Grebmeier, 2010; 

Wassmann et al. 2010). Increased phytoplankton primary production (PP) and total biomass 

in marginal Arctic seas are suggested by mathematical models (Carmack and Chapman 2003, 

Zhang et al. 2010; Slagstad et al., 2011) and in situ data from the Beaufort Sea (Lee and 

Whitledge, 2005 ; Tremblay et al., 2011), and the Barents and Greenland seas (Rysgaard et 

al., 1999). Satellite observations also concluded to increased PP in the Arctic basin (Arrigo et 

al. 2008; Pabi et al., 2008). 
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The response of the Arctic phytoplankton is not uniform and shows differences

between shallow seas and deep basin waters. In shelf waters, higher PP can result from 

increased light due to reduced ice cover and higher nutrient availability fed by wind-driven 

upwellings (Carmack et al., 2004; Yang et al., 2004, Tremblay et al., 2011), favoring the 

development of larger taxa such as diatoms (Babin et al., 2004). A longer phytoplankton 

growing season and the propagation of ice-edge blooms as the melt season lengthens would 

also contribute to enhance PP (Perette et al., 2011). In the deep Canada Abyssal Plain,

however PP did not increase in ice-free waters (Cai et al., 2010; Joo et al., 2012). Other 

works suggest a shift towards smaller sized phytoplankton (Li et al., 2009). A northward 

displacement of sub-Arctic species such as coccolithophores in the Barents Sea (Hegseth and

Sundfjord, 2008) or the occurrence of Pacific diatom Neodenticulla seminae have also been 

observed (Reid et al., 2007).

Impact of ice melting on the Arctic phytoplankton differs among species, varying 

widely across the Arctic. High-latitude deep basins covered by ice throughout the year are 

often dominated by ice algae (Gosselin et al., 1997) such as the centric diatoms Melosira

arctica (Gradinger, 1999; Melnikov et al., 2002) while picoplankton, mainly the prasinophyte

Micromonas sp., dominates the phytoplanktonic community in the water column (Lovejoy et 

al., 2006; Lovejoy et al., 2007). At lower latitudes, shallow shelves free of ice in summer 

exhibit high PP rates consisting of large-cell pelagic species dominated by pennate and centric 

diatoms, and dinoflagellates (Poulin et al., 2011). Highest production occurs in spring during

“ice edge blooms” (Sakshaug and Skodjal, 1989), and is mainly due to centric colonial diatom 

genera Chaetoceros and Thalassiosira or the prymnesiophyte Phaeocystis pouchetii

(Wassmann, 1999). In contrast, pre- and post-bloom periods are dominated by small cells, 

such as small prymnesiophytes and picoplankton (Hodal and Kristiansen, 2008). Because

phytoplankton communities are differently affected by ice retreat, a comprehensive 

understanding of the Arctic ecosystem evolution requires knowledge at the local scale. 

Alteration of the phytoplankton population structure has consequences on the marine food 

web, the nutrient cycling (Tremblay et al., 1997; Laws et al., 2000; Beardall and Raven, 

2004) and the subsequent and export of carbon to the deep sea (Sigman and Boyle, 2000), 

which ultimately affect the CO2 Arctic sink (Bates et al., 2006; Anderson et al., 2010; Cai et 

al., 2010). 
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To address these issues, phytoplankton observations after ice melting need to be 

acquired together with environmental parameters. Phytoplanktonic pigments and taxonomic

enumerations are reported here for the first time in large areas of the deep basins of the Pacific 

Arctic, free of ice in 2008, i.e. in the area least documented but most affected by ice melting 

(Grebmeier, 2010). Taxonomic data are compared with those acquired in the same sector of 

the Arctic, along the Arctic Ocean Section (AOS) in summer 1994, when sea ice was much 

thicker above the entire basins (Booth and Horner, 1997; Sherr et al., 1997 and Gosselin et 

al., 1997). Pigment data over ice-free shelf and slope are compared with those obtained in 

2002, under partially ice-covered conditions.

1. Methods

1.1. Study area

The CHINARE 2008 oceanographic cruise was conducted onboard the Chinese 

icebreaker R/V Xuelong, from 1st August to 8th September 2008, in the Pacific Arctic Ocean 

from 65°N to 86°N (Fig 1a). The study area has been divided into two geographical provinces 

based on bathymetric features: the shallow Chukchi shelf (<100 m) and the deep basins (100 

to 4000 m). The deep basins include the Canada Abyssal Plain, the Alpha Ridge, the 

Mendeleev Abyssal Plain (MAP) and the Chukchi Borderland. The Chukchi Borderland, 

considered as a mid-depth (~1000 m) extension of the Chukchi shelf, is composed of the deep 

Chukchi Abyssal Plain (CAP) and the Chukchi Cap (CC). The Canada Abyssal Plain ends in 

the South by an abrupt shelf-break, while the Northwind Ridge (NR) forms its western 

boundary and the Alpha Ridge (AR) its northern boundary. 

Waters of the Canada Arctic are characterized by an exceptionally wide range of 

salinity, from 24 to 35, and temperatures varying from near-freezing point to 7°C (Fig.1b). 

The ubiquitous Arctic Polar Mixed Layer (PML; Codispoti et al., 2005) occupies the 5 – 25 m 

depth range and show highly variable temperature and salinity values. Below the PML down 

to 200 m depth, the water column exhibits a strong salinity gradient, which characterizes the 

halocline layer (Aagaard et al., 1981). Below the halocline, down to 300 m, the thermocline 

layer is characterized by a pronounced temperature gradient (34.0<S<34.8, –0.7<θ<0°C) 

marking the transition between the halocline and the Atlantic Water (34.5<S<34.9, θ>0°C), 

lying between 300 and 1000 m. The Arctic Deep Waters (S~34.95, θ<0°C) occupy the water 
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column below 1000 m. The Pacific Water (PW, 31<S<33.5; Woodgate et al., 2005) penetrates 

into the Arctic Ocean through the Bering Strait. While, the PSW (Pacific Summer Waters) 

become depleted in nutrients during its passage across the Bering Sea, the PWW (Pacific 

Winter Waters) are enriched in nutrients (Aagaard and Roach, 1990; Weingartner et al., 

1998). The PW, lying between 20 and 60 m on the shelf and between 50 to 200 m in deep 

basins, represent a substantial reservoir of nutrients (NO3: 10–15 µM; Si: 20–40 µM) for the 

upper Arctic Ocean. The silicate signal of the PWW is observed at all stations up to 85°N, 

whereas the PSW are seen exclusively over the shelf and in the southern Canadian Abyssal 

Plain.

Figure 1: (a) Sampling stations during the CHINARE 2008 cruise performed on-board of the “XueLong” 
icebreaker (August 1 - September 8, 2008). Blue dots are pigment stations. Bold and underlined indicate the 
stations where taxonomy data are available. Four areas are distinguished based on the bathymetry and ice 
concentrations: the shelf, the ice-free basins IFB (ice <20%), the marginal ice zone MIZ (20% < ice <70%) and 
the heavy-ice basin HIB (ice <70%) including the Mendeleev Abyssal Plain, MAP, (b) temperature vs salinity 
diagram plotted from the CTD data during CHINARE 2008. Polar Mixed layer (PML), thermocline layer (TL), 
Atlantic Water (AW), Pacific Water (PW), Pacific Summer water (PSW) and Pacific Winter Water (PWW).
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Phytoplankton distributions in the water samples collected during the CHINARE 2008 curise 

were determined from microscopic enumerations of individual species and pigments analyzed 

by high-performance liquid chromatography (HPLC) (Jeffrey et al., 1997). Species 

composition previously described by Joo et al. (2012) are combined to pigment data to more 

robustly characterize phytoplanktonic communities and be compared to earlier published data 

obtained under different summer sea ice cover conditions. 

1.2. HPLC pigments

Samples for pigment analyses were collected at 65 stations (Fig. 1a) and 2 depths, i.e. 

in surface waters (3 m) and in the sub-surface chlorophyll maximum (SCM) located from in

situ fluorescence profiles. About 2L of seawater were filtered through 25 mm Whatman GF/F 

filters (0.7µm porosity), then stored in a freezer at -80°C to avoid biological degradation. 

HPLC analyses were performed in SOA (Second Institute of Oceanography, Hangzhou, 

China) following the method developed by Van Heukelem and Thomas (2001). Pigments 

were extracted for 1 hour at -20°C in methanol and placed in an ultra-sonic bath to disrupt 

cells. An internal standard, the DL-α Tocopherol acetate, was added to the solvent extracts to 

correct pigment concentrations from recovery. Pigments were analyzed using a Waters 600E 

HPLC and an Eclipse C8 column (150×4.6 mm, 3.5 μm) thermostated at 60°C at a flow rate 

of 1 ml min-1. Every 30 samples, a standard mixture was analyzed under the same conditions 

as the samples. Chlorophyll-a (chla) and chlorophyll-b (chlb) standard concentrations were 

determined by spectrofluorometry using published extinction coefficients (Jeffrey and

Humphrey, 1975). Chla and 17 accessory pigments were quantified based on their retention 

time (see Table 2 in chapter "Introduction générale"). The proportion of each pigment relative 

to the total pigments was used to estimate the phytoplankton composition (Jeffrey and Vesk, 

1997).

The relative contribution of different phytoplankton classes to the total chla

concentration was obtained using the matrix factorization program CHEMTAX (CHEMical 

TAXonomy) running under MATLABTM following Mackey et al. (1996). Twelve pigments 

were used to distinguish between eight phytoplankton classes and three size classes: 

microphytoplankton (>20 µm), nanophytoplankton (2-20 µm) and picophytoplankton (<2 

µm).
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1.3. Light microscopy identification, counts and biomass of phytoplankton

26 stations were sampled for taxonomic analysis at the same two depths as for pigment 

analyses (Fig. 1a). About 100 ml of water taken from Niskin bottles were used for 

microscopic identification and preserved with glutaraldehyde (final concentration 1%) before 

filtration through Gelman GN-6 Metricel filters (0.45 µm pore size, 25 mm diameter). The 

filters were mounted on microscope slides with water-soluble embedding media (2-

hydroxypropyl methacrylate) onboard. In the laboratory, the slides were used to identify and 

count phytoplankton species following the procedure of Lee et al. (2011). At least 300 cells 

were counted under the microscope (BX51, Olympus) with a combination of light and 

epifluorescence microscopy at 400x for microplankton and at 1000x for pico- and 

nanoplankton. The carbon biomass associated to each phytoplanktonic group was estimated 

from species specific biovolumes according to the equations of Menden-Dauer and Lessard

(2000). Biovolume estimates of each species were based on cell dimensions measured by light 

microscopy using appropriate geometric shapes according to Sun and Liu (2003).

2. Results

2.1. Physical and biogeochemical parameters

Ice cover; temperature, salinity, euphotic depth, nitrate concentrations and nutricline

depth are shown in Figure 2.

Ice cover. Except for a tongue of ice (ice ~ 50%) between 72° and 74° N, the Chukchi

shelf was free of ice (Fig. 2a). South of 77°N the ice cover was less than 20%, a value which 

characterizes the "ice-free basins" (IFB, ice <20%). Ice concentration was highly variable

(20% - 70%) in the "marginal ice zone" (MIZ), over the Chukchi Borderland and the Canada 

Abyssal Plain. In the latter called ''heavy-ice basins" (HIB), the ice cover was > 70%, 

reaching exceptionally 90% or more, at three stations North of 84°N.
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Figure 2: Physical and environmental parameters over the Chukchi Shelf, the Canada Abyssal Plain and the 
Chukchi Borderland. IFB, MIZ and HIB are defined in Figure 1 caption. (a) Ice concentration (in %) from in situ
data (light blue line) and Special Sensor Microwave Imager (SSM/I) daily satellite data (level 2 products at 12.5 
km spatial resolution) (in dark blue line); (b) Sea surface temperature and surface salinity from conductivity-
temperature-depth (CTD) system (Sea-Bird SBE 9); (c) Euphotic depth (in m) calculated by MODIS satellite 
(yellow dots) and by two methods based on in-situ CTD data (Zhao et al., 2010) (red dots) and based on 1% light 
depth determined with a Secchi disk (orange dots); (d) Nitrate concentration averaged over the euphotic layer (in 
µM); (e) Concentration of total pigments in surface and Subsurface Chlorophyll Maximum (SCM); (f) Depth of 
the nutricline (in m), depth of the SCM and depth of the Surface Fresh Layer (SFL) determined by the position 
of the isohaline 31 (in m), (g) Main topographic features: Barrow Canyon (BC), Continental Slope (CS), 
Northwind Ridge (NR), Alpha Ridge (AR), Mendeleev Abyssal Plain (MAP), Chukchi Cap (CC) and Chukchi 
Abyssal Plain (CAP).
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Temperature and Salinity. The surface temperature reached 6° C South of the Chukchi

Plateau a region free of ice and thus exposed to light radiation for longer periods (Fig. 2b).

Over the deep basins, in the southern Canada Abyssal Plain, temperatures in the ice-free 

surface waters were 2° C wamer than the near freezing values in ice-covered areas (-1.4 ± 

0.1°C). Surface salinity was relatively low throughout the study area (28.1 ± 2.2, Fig. 2b), 

reflecting freshwater inputs from sea ice melting and river (Jones et al., 2008). The highest

mean surface salinity was observed above the shelf (30.8 ± 0.9) and the Mendeleev Abyssal 

Plain (29.7 ± 1.3) with a maximum of 31.7 at 80 °N (St. P80). The lowest salinities were 

found in the Canada Abyssal Plain (26.4 ± 1.5) and over the ice-free waters of the Chukchi

Abyssal Plain, (27.5 ± 1.7).

Euphotic depth. The euphotic zone was twice as deep in the deep basins (63 ± 13 m) 

than over the shelf (33 ± 11 m, Fig. 2c). While deep basins are oligotrophic and receive less 

suspended matter from rivers, higher turbidity over the shelf is due to sediment re-suspension 

and higher primary production (Emmerton et al., 2008). Euphotic depth data are not available 

for the HIB because ice thickness prevented the deployment of instruments and data 

acquisition from satellites. However, recently Sun Yun et al. (2011) reported that, in 90% ice-

covered areas of the Canada Abyssal Plain, the euphotic zone in summer was as deep as in the 

ice-free waters. 

Nitrate concentration. The average nitrate concentrations in the euphotic zone are the 

highest over the Chukchi shelf (5.5 ± 3.4 µM) and decrease by a factor of 4 in the Canada

Abyssal Plain. They are relatively high in the Chukchi Borderland averaging 3.2 ± 1.0 µM

(Fig. 2d).

2.2. Spatial distribution of phytoplankton communities

2.2.1. Chla and pigment biomass

The chlorophyll-a represents on average 50% of the total pigments. The highest

phytoplankton biomass was found in the SCM (red line, Fig. 2e and green line, Fig. 2f), at the 

depth of the nutricline (red line, Fig. 2f) coinciding with the base of the surface fresh layer 

(SFL) defined by the 31 isohaline (blue line, Fig. 2f). Shallow SCM above the shelf (20 ± 9 

m) deepens (37 ± 11 m) over the Chukchi Borderland and even more in the Canada Abyssal
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Plain (56 ± 14 m). Algal biomass in the deep basin surface waters is 10 times lower than in 

shelf surface waters. It is 5 times lower in the deep basin SCM than in shelf SCM.

In the following sections, we discuss separately the shallow Chukchi shelf from the 

oligotrophic Canada deep basin waters, and distinguish the SCM communities developping in 

the nutricline apart from those from fresh and nutrient depleted well-lit surface waters.

2.2.2. Accessory pigments

Accessory pigment concentrations in Arctic waters increase linearly with 

chlorophyll-a (r2 = 0.87, not shown). 

Shelf waters. The mean accessory pigment concentration in shelf waters is three times 

higher in the SCM than at the surface. Values range from 0.20 to 5.60 mg m-3 at the SCM 

(2.59 ± 2.28 mg m-3, Fig.3b), and from 0.36 to 3.50 mg m-3 at the surface (0.99 ± 0.64 mg m-3,

Fig.3a). The high pigment variability highlights the "patchiness" of the phytoplankton 

distribution. However, pigment distributions are quite similar in surface and subsurface 

waters. Shelf waters are characterized by high fucoxanthin (Fuco), produced mainly by 

diatoms, both in surface and SCM waters. Other pigments such as prasinoxanthin (Prasino), 

chlorophyll-b (Chlb), diadinoxanthin (Diadino) and carotenoids (Caro) account for 3 to 5% of 

the total pigments. The peridinin (Peri) primarily synthesized by dinoflagellates represents 

less than 2% of the accessory pigments.

Lowest pigment waters of the west coast of Alaska (Stations C31, R05, C23) are low 

in Fuco (40%) while pigments typical of small-size species, such as Pras (10%), Chlb (10-

30%), neoxanthin (Neo ~ 5%) and alloxanthin (Allo ~ 5%) increase (pie charts in Fig. 3a,b). 

Of note, the high SCM concentrations of 19'-hexanoyloxyfucoxanthine (19HF, 1.69 mg m-3) 

at station R17 (40 m) suggesting prymnesiophyte blooming over the continental slope, North 

of Chukchi shelf.
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Figure 3: Concentrations of Chlorophyll-a (Chl-a) and major accessory phytoplankton pigment (in mg m-3) (see 
supplementary Table 2 in chapter "Introduction générale" for pigment acronyms) over the Chukchi Shelf in (a)
surface waters and (b) in the SCM. The miscellaneous group (Misc) refers to pigments present in proportions < 
2%, i.e. Chlc2, Diato, Lut, DVchla. The pie graphs show the mean relative proportions of the major accessory 
pigments.

Deep basin waters. Pigment composition in deep basin waters is different from the

shelf waters (Fig. 4). While over the Chukchi shelf pigment distributions are similar in surface 

and SCM waters, they show distinct communities with depth in deep basin waters (pie charts 

in Fig. 4a and b). Surface waters of the Canada Abyssal Plain have a low pigment content 

(Fig. 4a) but Fuco dominates (62% ± 20%) in the ice covered and ice free areas, whereas 

Diadino prevails (44%) in the MIZ followed by 19HF (5%-25%), the third major pigment.

Highest concentrations are found near Barrow Canyon (S21, S22 and S14), at station P38 

above the Northwind Ridge, and in the HIB and MIZ of the Chukchi Borderland. These 

relatively "rich" surface waters, as compared to Canada Abyssal Plain, have in most cases a

similar pigment composition in the SCM. The most abundant pigments are Fuco (25-30%), 

Chlb (23%), Pras (11%), 19HF (10%) and Neo (4%). Other pigments, zeaxanthin (Zea), 19'-

butanoyloxyfucoxanthin (19BF) and violaxanthin (Viola) are present in smaller proportions 
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(< 4%). Surface water pigments in the ice-free Chukchi Abyssal Plain are as low as in the 

Canada Abyssal Plain.

Figure 4: Concentrations of Chlorophyll-a (Chl-a) and major accessory phytoplankton pigment concentrations 
(in mg m-3) (see supplementary Table 1 for pigment acronyms) over the Chukchi Borderland and the Canada 
Abyssal Plain in (a) surface waters and in (b) the SCM. The miscellaneous group (Misc) refers to pigments 
present in proportions < 2%, i.e. Chlc2, Diato, Lut, DVchla. The pie graph shows the mean relative proportions 
of the major accessory pigments.

In the SCM of the deep basins, the total pigment concentrations are up 6 times higher

than in surface waters (Fig. 4a,b). The main accessory pigments are sucessively Fuco, Chlb,

Prasino and 19HF. They account for 80% of the total accessory pigments and suggest that 

communities are dominated by prasinophytes (chlb + Pras = 40%), while diatoms (Fuco= 

25%) and prymnesiophytes (19HF = 15%) account for the remainder. Chlb and Prasino are 

30% higher in the Chukchi Borderland than in the Canada Abyssal Plain, while Fuco is 30% 

higher in the Canada Abyssal Plain than in the Chukchi Borderland. 19HF locally reaches 

high values and dominates the total pigments at the SCM of two stations, B11 and N81. The 

19BF, Neo and Diadino were detected at all stations but in concentrations 5 times lower than
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the four dominant pigments mentioned above. Peri and divinyl chlorophyll-a (DVchla), 

produced by dinoflagellates and prochlorophytes, respectively, were absent from the deep 

basin waters.

2.2.3. Taxonomy

Shelf waters. Above the Chukchi shelf, average phytoplankton abundance and biomass 

were of the same order of magnitude in surface and SCM waters (Table 1 and Fig. 5), but 

phytoplanktonic communities differed. 

Figure 5: Phytoplankton abundance and carbon biomass derived from microscopic counts in surface water (left 
panels) and in the SCM (right panels) over the Chukchi Shelf. The four upper panels show the abundance (a-d)
and carbon biomass (b-e) of the major taxa. Two bottom panels (c-f) show the abundance of the 14 dominant 
species of centric and penate diatoms.

In surface waters, unidentified nanoplankton dominates the abundance (52%) and 

biomass (60%), except for the southern shelf where centric diatoms Chaetoceros spp. and 



[Chapitre 2. Impact de la fonte de la glace sur les communautés phytoplanctoniques]

101

Thalassiosira spp. and the prymnesiophyte identified as Phaeocystis pouchetii (not shown) 

prevail (Fig. 5a,b,c). In the SCM, diatoms and nanoplankton are found in similar abundances 

(40%) but the diatom biomass is 56% while nanoplankton accounts for 34% (Fig. 5d,e).

About 80% of the nanoplankton was unidentified, the remaining being represented by 

Phaeocystis pouchetii (15%) and cryptomonads (5%). The most abundant diatoms in the 

SCM were centric Chaetoceros spp. and Thalassiosira spp. in the southern shelf waters, while 

the northern shelf waters are dominated by pennate species Fragilaria sp. and Fragilariopsis 

sp. and the centric diatom Chaetoceros spp. (Fig. 5f). It should be noted that on in the central 

shelf, biomass is the lowest and is dominated by the dinoflagellate Gymnodinium sp. and the 

pennate diatom Cylindrotheca sp. Picoplankton (< 2µm) account for < 1% of the total carbon 

biomass over the shelf and for 36% and 16% of total abundance in the surface and SCM 

waters, respectively.

In the deep basins, total phytoplankton abundances were slightly higher in the SCM

(930 ± 700 cells ml-1) than at the surface (640 ± 510 cells ml-1) (Table 1, Fig. 6a,d), but 

biomasses are similar. Both are 4 times lower than over the shelf. Highest values are found at

two stations of the Chukchi Borderland (M01 and N01, Fig. 6) where surface and SCM

communities are numerically dominated by picoplankton (55%) and nanoplankton (40%) 

while diatoms represent only 5%. Compared to shelf waters, diatom abundances were lower 

by a factor of 10, while nanoplankton abundances were 5 times lower. Picoplankton was 2 

times less abundant in surface waters but increased at the SCM relative to the shelf. 95% of 

the picoplankton could not be identified with the techniques we used. The few species 

identified are the prasinophyte Micromonas sp. consistently with Lovejoy et al. (2007). Much 

of the nanoplankton is not identified either (90%), however relatively high concentrations of

the cryptophyte Cryptomonas sp. are found at station N01 and chrysophyte Dinobryon

belgica over the Alpha Ridge. The nanoplankton, abundant at all deep basin stations, accounts 

for 44% and 60% of the carbon biomass in surface and SCM waters, respectively.

Nanoplankton largely dominates the low biomass waters (90%, ~ 5 mgC m-3) over the ice-free

area of the basin. Although picoplankton is the most abundant phytoplankton compartment 

(55%) it accounts for only 5% of the total carbon biomass of the deep basin waters.
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Table 1: Average abundances, carbon biomass and relative contributions derived from CHEMTAX for 4 
phytoplankton groups in surface and SCM waters. The % abundance and carbon biomass are given in 
parenthesis. Stations where taxonomic data are available were grouped according to bathymetry as Shelf and 
Basins. Basins are subdivided according to ice conditions: ice-free basins (IFB), marginal ice zone (MIZ) and the 
heavy ice basins (HIB).

SURFACE Diatoms     
(20-200µm)

Dinoflagellates 
(10-100µm)

Nanoplankton 
(2-20µm)

Picoplankton 
(<2µm)

Total

Abundance (cell ml-1)
SHELF (68-74) 362.0 (12.2) 0.2 (0.0) 1542.8 (51.9) 1068.6 2973.6
BASINS (68-86) 32.9 2.0 245.9 390.5 671.3

IFB (75-77) 11.3 (4.1) 0.0 (0.0) 139.4 (50.0) 128.0 (45.9) 278.7
MIZ (78-82) 92.2 (8.7) 4.6 (0.4) 396.8 (37.3) 569.1 (53.6) 1062.6
HIB (83-86) 12.3 (2.9) 0.2 (0.0) 148.8 (35.0) 263.4 (62.0) 424.6

Carbon biomass (mgC m-

SHELF (68-74) 29.4 (37.8) 0.4 (0.5) 47.2 (60.7) 0.7 (0.8) 77.7
BASINS (68-86) 5.6 1.8 7.7 1.3 16.4

IFB (75-77) 0.4 (8.8) 0.0 (0.0) 4.0 (90.3) 0.0 (0.6) 4.4
MIZ (78-82) 14.4 (45.0) 3.0 (9.3) 12.6 (39.5) 2.0 (6.3) 32.0
HIB (83-86) 0.8 (13.9) 0.7 (11.5) 4.1 (66.8) 0.5 (7.6) 6.1

CHEMTAX (%) Chl-a
SHELF (68-74) 92.6 0.0 4.6 2.8 1.19
BASINS (68-86) 49.9 0.2 19.0 30.9 0.14

IFB (75-77) 58.0 0.3 19.5 22.3 0.10
MIZ (78-82) 17.2 0.1 27.8 54.9 0.21
HIB (83-86) 99.4 0.2 0.2 0.3 0.04

SCM
Abundance (cell ml-1)
SHELF (68-74) 959.4 (40.6) 11.2 (0.5) 1009.6 (42.7) 385.5 2365.6
BASINS (68-86) 31.6 3.6 377.2 561.5 974.0

IFB (75-77) 0.4 (0.1) 0.0 (0.0) 160.4 (41.4) 226.8 (58.5) 387.6
MIZ (78-82) 22.9 (2.1) 3.3 (0.3) 556.8 (52.2) 484.4 (45.4) 1067.4
HIB (83-86) 72.7 (5.8) 6.7 (0.5) 240.1 (19.2) 929.1 (74.4) 1248.7

Carbon biomass (mgC 
SHELF (68-74) 55.8 (55.6) 10.2 (10.2) 34.3 (34.2) 0.1 (0.1) 100.4
BASINS (68-86) 4.5 2.7 13.3 0.6 21.1

IFB (75-77) 0.1 (1.6) 0.0 (0.0) 4.7 (97.3) 0.0 (1.0) 4.9
MIZ (78-82) 3.7 (14.0) 2.9 (11.1) 19.7 (74.5) 0.1 (0.4) 26.4
HIB (83-86) 9.1 (38.5) 4.2 (17.6) 8.2 (34.5) 2.2 (9.3) 23.6

CHEMTAX (%) Chl-a
SHELF (68-74) 88.1 0.2 4.9 6.8 2.16
BASINS (68-86) 10.8 0.7 35.1 53.4 0.50

IFB (75-77) 15.9 0.9 32.1 51.1 0.69
MIZ (78-82) 9.3 0.8 43.2 46.7 0.40
HIB (83-86) 2.5 0.0 23.4 74.1 0.28
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Conversely, because of their large cell volume, the diatoms represent up to 70% of the total

carbon biomass in surface rich areas of the MIZ and dominate the biomass in the SCM at ice-

covered stations, north of 83°N (52%). The diatom species of the deep basins are different

from those found over the Chukchi shelf. Of note the dominance of Nitzschia spp. in surface 

waters of the northern Chukchi Abyssal Plain (290 cells ml-1, Fig. 6c,f). The remaining 

species consist of Fragilariopsis sp., Actinocyclus sp. in the Chukchi Borderland and

Minidiscus sp. Navicula sp. and Chaetoceros sp., north of 84°N. Dinoflagellates

Gymnodinium sp. and Heterocapsa sp. represent 35% of the SCM biomass in areas partially

covered with ice over the MAP.

Figure 6: Phytoplankton abundance and carbon biomass derived from microscopic counts in surface (left 
panels) and SCM (right panels) over the Chukchi Borderland, Mendeleev Abyssal Plain (MAP) and the Canada 
Abyssal Plain. The four upper panels show the abundance (a-d) and carbon biomass (b-e) of the major taxa. Two 
bottom panels (c-f) show the abundances of the 14 dominant species of centric and penate diatoms.

Our results show that while diatoms are present in minor abundances over the deep 

basins as compared to nanoplankton and picoplankton, they account for a major fraction of 
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the total biomass. Conversely, the picoplankton represents half of the total cell number but a

small proportion of the total biomass.

3. Discussion

3.1. Comparison between pigments and taxonomic counts

Shelf waters dominated by fucoxanthin. Both pigments and taxonomic data highlight

the richness of the shelf waters in terms of cell abundance (~ 3000 cells ml-1, Fig. 7a,b), 

carbon biomass (~ 100 mgC m-3, Fig. 7c,d) and pigments (~ 2.5 mg m-3, Fig. 7e,f). The 

phytoplankton abundance and biomass in shelf waters were on average 8 and 4 times higher, 

respectively, than over the deep basins. Fuco suggests diatoms as dominant species of the 

phytoplankton population in surface and SCM waters of the Chukchi Shelf and taxonomy 

indicate Chaetoceros sp. Cylindrotheca sp. Fragilaria sp. and Fragilariopsis sp.

Thalassiossira sp. as the main diatoms in SCM waters (Fig. 5f). These observations are 

consistent with previous taxonomic observations on the Chukchi shelf in 1994 (Booth et al., 

1997) and 2003 (Seegreva et al., 2010). However, in surface waters our data reveal that 60% 

of the carbon biomass over the shelf is nanoplankton (Fig. 7c) despite the large dominance of 

Fuco. Assignment of Fuco to diatoms by CHEMTAX may be responsible for this apparent 

discrepancy, as this pigment can also be a major pigment in prymnesiophytes (Jeffrey et al., 

1997). 

Picoplankton related pigments are very low over the shelf whereas this group 

represents 35% and 19% of the total cell number in surface and SCM, respectively. 

Picoplankton produces 100 and 1000 times less carbon than nanoplankton and microplankton, 

respectively, due to their low biovolume (Sun and Liu, 2003). As a result, pigment production 

is also much lower in picoplankton than larger cells. Pigments in shelf waters match biomass 

data better than abundance data.

Poor deep basin waters with poorly identified dominant species. The deep basin 

surface waters are oligotrophic and strongly dominated by diatoms (diadino + fuco) according 

to pigment data, while taxonomy determinations suggest dominant nanoplankton (Fig. 7a,c,e). 

However, under low total pigment concentrations, such as those of the surface of the Canada 

Abyssal Plain only pigments above the limit of detection, estimated to be here 0.05 mg m-3, 



[Chapitre 2. Impact de la fonte de la glace sur les communautés phytoplanctoniques]

105

can be quantified. The detection of minor pigments by HPLC thus represents a limitation of 

the method that must be born in mind. The taxonomic data of Segreeva et al. (2010) suggest a 

detection limit of phytoplankton species dominance for abundances of less than 50 cells ml-1. 

In the southern and northern deep basins, microplankton cell concentrations are thus too low 

to infer dominant groups (<10 cells ml-1). Moreover, as for shelf waters we suspect that a 

large fraction of the Fuco is associated to other species such as prymnesiophytes or 

dinoflagellates, rather than diatoms (Rodriguez et al., 2002).

Figure 7: Distribution of major groups of phytoplankton obtained by taxonomy (a,b,c,d) and pigments (e-f) in 
surface water (left panels) and in the SCM (right panels). Area charts show the abundance (a,b) and carbon 
biomass (c-d) of pico-, nano- and microplankton derived from taxonomy over the shelf, the ice-free basins (IFB), 
the marginal ice zone (MIZ) and heavy-ice basin (HIB). Area charts (e,f) show abundance of pico-, nano- and 
microplankton derived from pigment concentrations. Pie charts show (a,b,c,d) major phytoplankton groups 
derived from taxonomy counts. Pie charts show (e,f) the major phytoplankton groups calculated by the matrix 
factorization program CHEMTAX. 

The SCM cell abundances and carbon biomass were comparable to surface values but 

pigment biomasses are 5 times higher in the SCM. This finding likely reflects an increase of 

the cell pigment content in response to adaptation to low light availability at the SCM 
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(Henriksen et al., 2002). Picoplankton and nanoplankton accounting for 55% and 40% of the 

cell abundances, respectively, and dominate in the SCM waters. Pigments indicate 53% 

picoplankton and 35% nanoplankton thus agreeing with cell abundances. CHEMTAX 

identifies picoplankton as prasinophytes and nanoplankton as chrysophytes (75%) and 

prymnesiophytes (25%) (Fig. 7f). Although pigments are good indicators of the dominance in 

phytoplankton cell numbers, they do not match the phytoplankton dominance in terms of 

carbon biomass in the deep basins. For exemple, pigment data suggest the presence of 

diatoms and minor nanoplankton at the SCM of the IFB, while the carbon biomass data 

indicate prevalent nano-size phytoplankton. Also, in the northern basin, the SCM water 

biomass is dominated by diatoms (56%) while Fuco represents only 20% and CHEMTAX 

results point to pico- and nano-plankton rather than diatoms.

"Hots spots" occurred in oligotrophic surface waters of the deep basin. Taxonomy and

pigment data both show a significant high surface biomass and cell abundance in the MIZ. 

However, pigments in the MIZ indicate dominant prasinophytes, chrysophytes and diatoms

while taxonomy suggests abundant unidentified picoplankton and nanoplankton and pennate 

diatoms (Fragilariopsis sp Niztchia spp.); biomass data points to unidentified nanoplankton.

Only, at some stations, they both indicate dominant nanoplankton as for example the high 

19HF from prymnesiophytes at station N81 (72%, Fig. 4b), or high biomass (28 mgC m-3) due 

to high cryptophytes (Cryptomonas sp. at station N01), as revealed by taxonomy (79.5°N, Fig. 

6e).

Overall, pigments provide consistent information in the deep basin waters where cell 

abundances are dominated by small phytoplankton, largely unidentified (75%). Pigments

seem to reflect phytoplankton cell number in oligotrophic waters of the deep basins (chl-a =

0.1-1 mg m-3) while they are better linked to phytoplankton biomass in the eutrophic areas

such as the Chukchi Shelf waters (chl-a > 1 mg m-3). In the oligotrophic surface waters of the 

deep basins (< 0.05 mg chl-a m-3), CHEMTAX may be misleading because of the low ratio of

accessory pigments relative to chl-a. We suggest that in the deep basin and shelf waters much 

of the Fuco is produced by nanoplankton rather than diatoms. Cross-comparison of pigments

and taxonomic data thus provide a more accurate approach to more accurately diagnose 
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phytoplankton populations. Improvement of our understanding of the relationship between 

taxonomic enumeration and pigment fingerprints would benefit from additionnal field data.

3.2. Comparison with previous expeditions in the Canadian Arctic

Phytoplankton distributions in the Pacific sector of the Arctic Ocean under reduced ice 

cover such as those encoutered in summer 2008 are limited. The only data available for 

comparison to the CHINARE 2008 (aug.-sept.) cruise area are those of the Arctic Ocean 

Section (AOS) in july-august 1994 and from the Shelf-Basin Interactions program (SBI), in 

summer 2002. We first compare our pigment data with those obtained in summer 2002 from 

the Chukchi shelf and the southern Canada Abyssal Plain (Hill et al., 2005). We then compare 

our taxonomic data to those acquired in August 1994 in the Chukchi Borderland and the 

Mendeleev Abyssal Plain (Booth et al., 1997). The lower ice cover in summer 2008 as 

compared to summers 1994 and 2002 allows us to explore the effect of ice retreat and 

freshwater input on the phytoplankton community (Fig. 9).

3.2.1. Comparison of the phytoplankton distributions in 2008 and 2002 over the 

Chukchi shelf and slope

The average chlorophyll-a concentrations North of Chukchi shelf in summer 2008 (2.3

± 1.6 mg chla m-3) are similar to those found in summer 2002 (2.0 mg chla m-3, Hill and

Cota, 2005). Nevertheless, Hill et al. (2005) reported the occurrence of phytoplanktonic

blooms at the shelf-break and thus locally high biomass (40 mg chla m-3) and high production

rate (8 mg C h-1). Such bloom conditions are not observed in 2008, where chlorophyll-a

concentrations never exceed 1.4 mg m-3 (St. S24, Fig. 4b). Fuco over the Chukchi Shelf was 3 

times larger in 2008 than 2002. We found more diatoms in 2008 than in 2002, when pigment 

distributions underline prevailing small phytoplankton like prasinophytes (Chlb, Pras). In the 

SCM, in both years, the phytoplankton communities are dominated by more than 80% by 

large phytoplankton. However, in 2008 accessory pigments are 75% Fuco, while in 2002 

Fuco amounts 49% and chlorophyll c1 and c2, 21%, but the two latter are commonly found in 

large phytoplankton.

Over the slope and the deep Canada Abyssal Plain, chlorophyll-a concentrations in 

2008 indicate oligotrophic conditions in surface waters with values <0.1 mg chla m-3 and 
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around 0.2 mg chla m-3 at the SCM, as also found in 2002 (< 0.5 mg chla m-3, Hill and Cota, 

2005). In 2008, pigments from chrysophytes and prymnesiophytes (19HF, 19BF) represent 

25% of total pigment at the SCM, while these two groups were minor in 2002. In contrast, 

Fuco was higher in 2002, suggesting that nanoplankton dominated over diatoms in 2008. The 

relative proportions of picoplankton pigments, Pras and Chlb, are of the same order of 

magnitude. In surface deep basin waters, pigments associated to large phytoplankton is higher 

in 2008, those produced by small species decrease drastically. Indeed, the Chlb and Pras are 3 

and 5 times lower in 2008 than in 2002; the 19HF are threefold higher in 2008, and Fuco rises 

from 16% to 45%. 

Overall, pigment data highlight larger phytoplankton communities in shelf waters in 

2008 than 2002, and a larger proportion of nanoplankton in the deep basin waters in 2008, at 

the expense of picoplankton in surface waters, and at the expense of diatoms in the SCM.

3.2.2. Comparison of the phytoplankton distributions over the deep basins at high 

(1994) and low (2008) ice cover 

The abundance and biomass of major phytoplankton groups measured during the 

CHINARE 2008 cruise are compared to those of the AOS transect (Gosselin et al., 1997) 

sampled in July-August 1994 in the same area. Both transects are similar over the Chukchi 

Borderland but differ North of 80°N. Sampling in 1994 was performed West of Mendeleev

Abyssal Plain (~ 175°W longitude), while samples were taken East of the Mendeleev Abyssal

Plain during CHINARE cruise.

Higher phytoplankton biomass in 2008 despite a drastic reduction in cell abundances. 

The most surprising observation is the lower abundance and biomass of picoplankton by a 

factor of 10 in 2008 (~ 450 cells ml-1, Fig. 8a,b) as compared to 1994 (~ 4500 cells ml-1, Fig. 

8g,h) at all stations and depths. In 1994, picoplankton accounts for 96% of the total 

abundance and 20% of the total biomass, but only 42% of the abundance and 5% of the total 

biomass, in 2008 (Fig. 8c,d,i,j). While, the total cell abundances is lower in 2008, the 

phytoplankton biomasses is higher by 20% in surface waters and by 100% at the SCM, most 

probably because of increased size of phytoplankton under reduced ice conditions. In 

particular, in 2008 the abundance of nanoplankton increases by 50% at the surface and by 

threefold at the SCM. The concentrations of diatoms are similar for the two years, however in 
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1994, diatoms were dominated by "sub-ice species" Melosira arctica, while in 2008 "pelagic

species" Nitzschia sp., Fragilariopsis sp., Navicula sp. and Actinocyclus sp. predominated.

The dinoflagellate Gymnodinium sp., quite abundant in 1994 (~ 30 cell ml-1) is lower by an 

order of magnitude in 2008 (Peri < 1%). The increase in total biomass in 2008 was mainly

due to increased abundance of nanoplankton identified as chrysophytes and prymnesiophytes 

by pigments analyses.

Figure 8: Comparison of the taxonomic distribution of phytoplankton obtained during the CHINARE 2008 (left 
panels) and AOS 1994 (right panels) cruises. The phytoplankton abundances (a,b,g,h) and biomass (c,d,i,j) of 
three size classes: flagellates (<2 µM), flagellates (>2 µM) and diatoms in surface waters and in the SCM. 
(e,f,k,l) show the abundances of planktonic taxa. 

However, phytoplankton biomass and composition are not uniform and show 

differences in the MIZ (77°-80°N), IFB (74°-77°N) and HIB (80-86°N) in 2008 as compared 

to the same area in1994 which was entirely ice covered, as discussed below.



[Chapitre 2. Impact de la fonte de la glace sur les communautés phytoplanctoniques]

110

Offshore "ice edge hot spots" and the proliferation of large phytoplankton in the MIZ. 

Biomass in the MIZ of the deep basins waters is higher in 2008 both in the surface (40.3 mgC

m-3 in 2008 against 12.8 mgC m-3 in 1994) and SCM waters (29.1 mgC m-3 in 2008 against

9.0 mgC m-3 in 1994) as compared to the ice covered 1994. In surface waters, higher biomass 

is linked to diatoms Nitzschia sp. Fragilariopsis sp. and Actinocyclus sp. and unidentified

nanoplankton which are 10 and 5 times higher, in 2008. The cryptophytes, rare in 1994 (<5 

cells ml-1), are also much higher in 2008 (79 cells ml-1).

Impoverishement of the ice-free basins (IFB) where nanoplankton dominate. In 2008,

lowest biomass (4.5 mgC m-3) is associated with 10 and 20 times lower abundances of

diatoms and dinoflagellates, respectively. Both surface and SCM waters contain more than 

90% nanoflagellates. In 1994, the biomass is 2-3 times higher and phytoplankton mainly 

composed of diatoms (45%), large flagellates > 2μm (30%) and picoplankton (25%).

Ice-covered areas (HIB) depleted in surface microplankton and enriched in SCM 

nanoplankton. In 2008, the biomass in surface waters North of 83°N is reduced compared to 

1994: the diatom biomass is low in 2008 (1.2 mgC m-3) and higher in 1994 (5.5 mgC m-3), 

while the nanoflagellate biomass is similar. In the SCM, the nanoplankton biomass is 5 times 

higher in 2008 than in 1994. 

3.3. Impact of ice melting on the phytoplankton distribution 

The comparison between phytoplankton populations in 2008 and 1994 has shown that 

strong ice melting in 2008 promoted nanoplankton growth in Pacific sector of the Arctic 

Ocean, while the picoplankton and microplankton (dinoflagellates) declined. However, the 

response to melting is contrasted with evidences of "hots spots" of diatoms in the MIZ while 

this biomass decreases in the IFB. In the HIB, higher abundance and biomass are found at 

greater depth. Pigment data in 2002 and 2008 in southern Canada Abyssal Plain confirm these 

findings. 

Major physical changes linked with the ice melting. The reduction of the ice cover and 

subsequent freshening of the upper water column are two key parameters for light and 

nutrient availability affecting photosynthesis, production rates and phytoplankton composition 

(Fig. 9a,b). In 1994, all stations north of 75°N were sampled under thick ice cover (> 90%). In 
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2008, the ice retreat above the deep basins led to three areas, the IFB, the MIZ and the HIB 

North of 80°N, yet even in the HIB, ice concentration always remained below the 1994 

conditions (ice > 90%).

The freshening depletes Arctic surface waters in nutrients and deepens the nutricline and 

SCM.  Surface salinity in 2008 is lower by 2 to 6 units in the IFB and HIB than in icy year 

1994 (Fig. 9b).  Salinity in the MIZ at 10 m is similar in 1994 and 2008. Freshening of the 

deep basin reveals regional disparities due to variable influence of the river discharge and ice 

melting on surface salinity (McCelland et al., 2006). One important consequence of 

freshening due to ice melting is the nutrient depletion of surface waters as a result of vertical 

stratification preventing supply of deep-water nutrients to the surface. Another major 

consequence of freshening is the formation of a thick SFL which causes a deepening of the 

nutricline and therefore of the SCM (Fig. 9c) (McLaughlin et al., 2010). Our data show that 

the southern and northern deep basins are more strongly affected by freshening in 2008, with 

surface nutrient concentrations 5 five times lower (0.40 ± 0.25 µM) than in 1994 (1.97 ± 0.63 

µM) (Fig. 9e). The SCM is 3 times deeper in 2008 (42 ± 10 m) than in 1994 (14 ± 8 m) (Fig. 

9d). However, in the MIZ where the freshening is less pronounced the SCM shallows (31 ± 

10 m) and the mean nitrate concentration in upper 25 m is 3 times higher in 2008 (1.67 ± 0.98 

µM) than in 1994 (0.65 ± 0.33 µM). Even though vertical stratification resulting from 

freshening affects surface nutrient concentrations, consumption by phytoplankton must be 

considered. Notably, the high nitrate concentrations in the MIZ likely sustain early diatom 

and nanoplankton bloomings in the process of ice melting (Fig. 9g,h). 

The effect of solar irradiance in the surface layer (~ 100 m) in ice-free conditions is another 

important factor influencing the phytoplankton distribution. Data obtained in summer 2009 in 

the Canada Basin show that ice-covered areas (>90 %) have a euphotic depth similar to the 

ice-free part of the basin (ice = 0 %) (Sun Yun et al., 2011). Over the recent summers, the 

thinning of ice and removing of snow over the ice in deep basins favored light penetration 

across the ice. Thus, rather than the direct effect of light, freshening by deepening the 

nutricline would exert control on biomass, abundance and diversity of phytoplankton during 

summer. 
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Figure 9: Environmental parameters (five top panels) and mean phytoplankton abundances in surface waters and 
in the SCM during summer 1994 (blue bars) and 2008 (orange/brown bars) in the deep basins. Ice conditions are 
indicated on the top of the panels: IFB (ice-free basin), MIZ (marginal ice zone), HIB (heavy-ice basin). Ice 
cover (a), salinity at 10 m (b), SFL depth (c), SCM depth (d) and averaged nitrate concentrations in the upper 25 
meters are presented for 1994 (blue lines) and 2008 (orange line) (e). Lower panels indicate cell abundances of 
dinoflagellates (f), diatoms (g), nanoplankton (h) and picoplankton (i) averaged for each zones. 
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The SFL thickness would thus drive the nutricline and thus phytoplankton growth depth: 

deeper nutricline sustains deeper but less productive phytoplankton communities due to light 

attenuation. Conversely, photo-inhibition in near surface nutricline waters also affects 

phytoplankton (Finkel et al., 2010). Picoplankton sensitivity to high irradiance and UV 

exposure may explain the low prasinophytes in surface waters under extended ice retreat in 

2008 as compared to 1994 (Key et al., 2010). In the HIB during 2008, higher freshening led a 

SFL at about 40 m, with a decrease of large phytoplankton in surface waters (diatoms and 

dinoflagellates) and maximum phytoplankton biomass and abundances at greater depth. In 

contrast, freshening in 1994 was reduced and phytoplankton mainly grew in surface waters 

(Fig. 8k).

An "offshore ice edge bloom" in the MIZ. Increase abundances of diatoms and

nanoplankton in 2008 in the MIZ (77-80°N) led to the formation of "off-shore ice-edge 

blooms" as also found in marginal Arctic seas (Alexander and Niebauer, 1981; Luchetta et 

al., 2000; Hill et al., 2005; Tremblay et al., 2006; Sukhanova et al., 2009). The recent 

withdrawal of ice in the MIZ, increase solar irradiance together with a shallow nutricline

likely provides optimal conditions for large cell growth. The highest biomass in “offshore ice 

edge blooms” (M01, N01, Fig. 6b,e) is of the same order of magnitude as the mean biomass 

value over the shelf and 3 times lower than at the ice-edge of the Chukchi Shelf (R11, R13, 

Fig. 5e). Species in “offshore ice edge blooms” are also different from those living in ice edge 

over the shelf. The ice-edge over the shelf is dominated by diatoms like Chaetoceros spp.

Fragilaria sp. and Fragilariopsis sp. and unidentified nanoplankton or Phaeocystis pouchetii

while “offshore ice edge blooms” are composed of pennate diatoms Nitzschia sp. and

Fragilariopsis sp, and nanoplankton like dictyochophytes or crysophytes. It is important to 

emphasize that in ice edge waters over the Canada Abyssal Plain pigment biomass does not 

significantly increase, neither in surface nor at SCM waters, unlike in the MIZ of the Chukchi 

Borderland. We can speculate that nutrient replenishment from upwelled deep waters is 

favored under thin MIZ rather than thicker Canadian basin SFLs.

The strong stratification due to intense freshening drives the ice-free zone (IFB) to 

oligotrophy. In the IFB freshening induces nutrient depletion of surface waters and the 

deepening of the SCM to about 40-50 m. As a result, microplankton and picoplankton
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declined in surface waters as compared to 1994 and remain low even in the SCM. The

nanoplankton does not show significant changes between 2008 and 1994, seemingly because 

of better adaptation to ice retreat.

4. Conclusions
During the IPY (2007-2008), a major effort was undertaken to acquire hydrological 

data in polar regions, among which the Arctic Ocean, where phytoplankton and nutrient data 

are scarce. Samples from the CHINARE 2008 cruise provide new pigment and taxonomy data 

in a poorly documented area of the deep central basin of the Arctic, after the extreme ice 

melting conditions of summer 2007.

The phytoplankton composition in the Pacific Arctic Ocean reveals important changes 

as a result of recent ice shrinking over the deep basins. In 2008, we find dominant nano-sized 

chrysophytes in the deep basins and a decline of pico-sized prasinophytes and micro-sized 

dinoflagellates. The diatoms are found in lower abundances in the ice-free (ice < 20%) and 

heavy ice (ice > 70%) waters of the deep basins, but elevated values in the marginal ice zone 

(20% < ice < 70%). High Fuco over the shelf and in the surface waters of the deep basins 

suggest that besides diatoms, nanoflagellates likely produce this pigment.

The retreat of ice over the deep basins led to regional contrasts in phytoplankton size 

and abundances. At high latitudes, in partially ice covered deep basins (ice ~ 70%) the 

phytoplankton biomass is low in surface waters due to diminished abundances of large 

species, rising in the SCM. A shift from ice diatoms to deeper pelagic community dominated 

by nano-sized phytoplankton accompanies the ice cover reduction. In the marginal ice zone of 

basins (77°-80°N), localized "hot spots" with high abundances of large phytoplankton occur 

as already reported in Arctic shelf ice-edges. 

Earlier studies suggested that increase light availability due to ice retreat would result 

in increased PP and biomass. We propose that freshening, by deepening the nutricline and the 

SCM would reduce light available for phytoplankton growth. Likewise, stronger stratification 

would constrain nutrients availability for surface communities. Lower nutrients and light 

availability would promote nanoflagellates (chrysophytes, prymnesiophytes) growth in 



[Chapitre 2. Impact de la fonte de la glace sur les communautés phytoplanctoniques]

115

surface waters, while picoplankton, less adapted to higher and longer exposure to UV, 

declines in surface waters.

Our data evidence differences in the phytoplankton structure (cell size, species and 

abundances) in deep basin surface waters between heavily ice- covered (summer 1994) and 

ice-free or partially ice-covered years (summer 2008), yet phytoplankton biomass is similar. 

While we document impoverishment of ice-free basins, we see enrichment at offshore ice 

edges. Nevertheless, with the northern extension of the ice-free areas and enhanced freshening 

subsequent to predicted increase of ice melting and river discharges, impoverishment of the 

ice-free basins would extend northward. The deep Arctic basins would thus evolve towards 

decreasing phytoplankton biomass and production. We can thus anticipate that carbon 

production and export would decrease in the ice-free basins and increase in the marginal ice 

zone, as a consequence of changes in the phytoplankton adundance and size structure.

Future CHINARE cruises planned every other year in the Arctic should provide 

additionnal biogeochemical data to improve our understanding of the response of 

phytoplankton, from shelf to the deep basins, to on-going sea ice cover changes to ultimately 

produce a more comprehensive picture of the Arctic ecosystem evolution. 
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Résumé

Le retrait de la banquise arctique expose les eaux de surfaces sous-saturées en CO2 à 

l'atmosphère. La prise de CO2 par l'océan Arctique pourrait augmenter avec l’accroissement

de la surface d'échange entre les compartiments océaniques et atmosphériques, mais aussi 

suite aux modifications des producteurs primaires. Nous avons montré que la réponse de la 

production primaire à la fonte était différente entre le plateau continental et les bassins 

profonds. Cette réponse est également dépendante des conditions de glace au-dessus des 

bassins. Lors de la fonte de la glace, l'accumulation d'eau douce peut agir de différentes 

façons sur la chimie des carbonates et la production du phytoplancton. La désalinisation 

induite par l'apport d'eaux douces agit sur la solubilité du CO2 et la stratification des eaux. 

D’autre part, la dilution causée par le mélange avec l’eau douce modifie les abondances et la 

dominance du phytoplancton ainsi que le rapport entre les espèces carbonatées du dioxyde de 

carbone.

Dans ce troisième volet de notre travail, nous abordons l’impact de la variabilité de l'apport 

d'eau douce, du couvert de glace, de la température et des communautés phytoplanctoniques 

sur les échanges de CO2 et la capacité de l’Arctique à puiser et stocker le CO2 atmosphérique. 

Les effets de l’accumulation d'eau douce sur le bilan de CO2 sont discutés à partir des mesures 

et du calcul des différentes espèces du système des carbonates réalisées lors des campagnes 

CHINARE 2008 et 2010. L'influence accrue de la salinité par rapport à la température sur la 

solubilité du CO2 est mise en évidence dans ce chapitre. L'origine de l'eau douce accumulée 

pourrait être un paramètre clé pour appréhender son impact sur le CO2 des eaux. Le bilan à 

l’échelle du bassin est une augmentation du pCO2 de surface depuis les années 1990 ce qui à

terme pourrait faire de l’océan Arctique une source et non plus un puits de CO2. La forte 

pénétration du CO2 atmosphérique dans les eaux libérées de glace conduit à une acidification, 

parmi les plus intenses de l’océan global.
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Chapitre 3:

Impact de la fonte de la glace sur la prise de CO2 et la capacité 
tampon des eaux

Introduction
Les eaux de surface de l’océan Arctique avant la fonte accrue de la glace en 2007 étaient 

sous-saturées en CO2. En effet, la pression partielle de CO2 dans l’eau de surface de 

l’Arctique (pCO2) était avant l’année 2000 inférieure à 300 µatm (Anderson et al., 1998 ; 

Murata et Takizawa, 2003). Cette sous-saturation fait de l’Arctique un puits potentiel de CO2 

pour l’atmosphère. Une étude récente suggère que la région Arctique contribue à hauteur de 

5-14% à la prise de carbone totale de l’océan global et de ce fait jouerait un rôle primordial 

dans la régulation du taux de carbone atmosphérique (Bates et Mathis, 2009).

La sous-saturation des eaux de surface résulterait de l’effet cumulé des pompes physiques et 

biologiques. Le refroidissement (~0°C) et la désalinisation (S~32) des eaux de surface 

augmentent la solubilité du CO2 et la sous-saturation des eaux (Katlin et Anderson, 2005 ; 

Bates, 2006). Les eaux peu profondes des mers de Chukchi et de Barents sont parmi les plus 

productives de l’océan global (Chen et Gao, 2007). L’intense pompe biologique, de mai à 

septembre, liée aux floraisons phytoplanctoniques de ces régions de plateaux continentaux 

accroit la sous-saturation en CO2 et produit un puits de CO2 parmi les plus intenses de l'océan 

global (Sambrotto et al., 1984 ; Banse et English, 1999 ; Bates, 2006 ; Chen et Gao, 2007). 

Dans les bassins arctiques profonds, la situation pourrait être différente mais reste peu 

connue. Le couvert de glace permanent et les faibles taux de croissance du phytoplancton 

pourraient réduire la prise de CO2 de l‘atmosphère. Paraléllement, bien que des échanges de 

gaz existent entre la glace et l’atmosphère (Semiletov et al., 2004), la couverture de glace 

limite fortement le rééquilibrage du CO2 avec l’atmosphère et maintient la sous-saturation des 

eaux qui s’écoulent des plateaux dans les bassins profonds (Wheeler et al., 1996). La dilution 

des eaux de surface par les fleuves et les eaux de fonte de la glace de mer participerait aussi à 

la diminution du pCO2 en réduisant la concentration en carbone inorganique dissous (Bates, 

2006). La capacité de l’océan Arctique à absorber et séquestrer le CO2 atmosphérique peut 
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être modifiée par le retrait toujours croissant de la banquise induit par le changement 

climatique actuel. 

Le secteur Pacifique de l’Arctique (Ouest Arctique) est fortement touché par l'accélération de 

la fonte de la glace de mer observée depuis 2007 et par l’accumulation d’eau douce en surface 

apportée par les fleuves (MacDonald et al., 1999 ; Peterson et al., 2002 ; McPhee et al., 

2009). La réduction de la glace de mer pourrait accroître la prise de CO2 par l’océan en 

augmentant la surface d’échange avec l’atmosphère (Anderson et Katlin, 2001 ; Bates et al., 

2006) et la production primaire (Arrigo et al. 2008 ; Pabi et al., 2008). Par ailleurs, dans le 

contexte du changement climatique un apport plus important d'eaux pacifiques riches en 

nutriments pourrait stimuler la productivité primaire dans l’ouest Arctique (Chen et Gao, 

2007). Au contraire, le réchauffement des eaux et l’invasion du CO2 atmosphérique dans les 

bassins profonds conduirait à une réduction de la capacité de l’Arctique à prendre du carbone 

(Anderson et Katlin, 2001, Cai et al., 2010). 

Pour être en mesure de résoudre cette contradiction entre une augmentation ou une diminution 

de la prise de carbone par l’ouest Arctique en conséquence de la fonte de la glace, il est 

indispensable  d'obtenir des observations récentes durant des années de fonte importante de la 

banquise. L’impact de l’accumulation exceptionnelle d’eau douce en surface dans l’ouest 

Arctique devrait également modifier la chimie des carbonates et la capacité de cet océan à 

pomper et stocker du CO2. Malgré l'importance de ces modifications sur le bilan d'eau douce, 

la dilution et la salinité des eaux, cet effet n'a pas encore été exploré sur les composantes

inorganiques du cycle du carbone.

Pour évaluer l’impact de la fonte de la glace sur la pCO2 de surface et le carbone total dans 

toute la colonne d’eau, ont été obtenues des données du système complet des carbonates au-

dessus du plateau de Chukchi et du bassin Canadien en 2008 et 2010 (Stroeve et al., 2011). 

Ces années qui correspondent à des fontes exceptionnelles de la banquise sont comparées 

avec des données historiques obtenues entre 1991 et 2005 dans la même région de l’Arctique 

alors moins affectée par la fonte de glace. Cette comparaison permettra d’évaluer le poids des 

changements de la pompe physique et biologique induits par la fonte de la glace sur le CO2.
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1. Méthodes et Approches

1.1. Acquisition des données

La variabilité régionale du système complet des carbonates a été documentée durant deux 

campagnes océanographiques CHINARE 2008 et 2010 opérées dans l'Arctique de l'ouest de 

65°N jusqu'aux latitudes 86°N et 88°N, respectivement (Fig. 1). 

Figure 1 : Zone d’étude et position des stations ou les données CO2 ont été obtenues (CHINARE 2008 et 2010, 
en jaune et rouge). Les données historiques de carbonates de 1994 (blanc) et 2005 (bleu) sont également 
reportées. Les stations des radiales T0, T1, T2 et T3 réalisées pendant les campagnes 1994 (T1), 2008 (T3) et 
2010 (T2) sont comparées dans la figure 4. La radiale T0 est commune à ces trois campagnes.

Ces campagnes ont été conduites à bord du brise-glace chinois "Xuelong". Des échantillons 

d’eaux ont été collectés dans des flacons en verre borosilicaté de 500 ml pour l’analyse de 

l'alcalinité totale (AT, Eq.1) et du carbone inorganique dissous ou carbone total (CT, Eq.2) au 

laboratoire LOCEAN (Paris). 3 à 10 profondeurs à 48 stations ont été échantillonnées en 2008 

et 3 à 5 profondeurs à 42 stations en 2010. Le système complet des carbonates a été obtenu 
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par méthodes analytiques à partir d'AT et CT. Parallèlement, les données hydrologiques

(température et salinité, CTD système Sea-Bird SBE 9), et de chlorophylle ont été obtenues 

selon les méthodes décrites dans le Chapitre 1. Les conditions de glace ont été acquises à 

partir de co-localisations entre les stations du bateau et les données satellitaires journalières de 

concentrations en glace du « special sensor microwave imager » (SSM/I, produit de niveau 2 

avec une résolution spatiale de 12.5-km).

1.2. Méthodes d'analyses et de calculs du système des carbonates

Les mesures AT et CT sont effectuées suivant une méthode de dosage potentiométrique mise 

au point au Laboratoire d’Océanologie et du Climat : Expérimentations et Analyses 

(LOCEAN). Cette méthode est basée sur celle publiée par Edmond (1970) et utilise le 

programme du DOE (1994) pour le calcul des points équivalents. Sa reproductibilité exprimée 

par l'écart type est de l'ordre de 3 μmol kg-1 (0.15 %) pour ces 2 paramètres. Cette précision 

de mesure du système de carbonates est en accord avec les normes imposées par les bases 

internationales de CO2 (CDIAC-Carbon Dioxide Information Analysis Center et SOCAT-

Surface Ocean CO2 Atlas). L'acidité de l'eau (pH, Eq.3), la pression partielle de CO2 (pCO2), 

les concentrations en acide carbonique (H2CO3), ions hydrogénocarbonates (HCO3
-), ions 

carbonates (CO3
2-) et le dioxyde de carbone (CO2 (aq)), sont calculées à partir des équations du 

système des carbonates définies dans Zeebe et Wolf-Gladrow (2001) et Sarmiento et Gruber 

(2006) en utilisant les valeurs de AT et CT, salinité (S) et température (T) mesurées in situ.

AT ≈ [HCO3
-] + 2 [CO3

2-] + [B(OH)4
-] + [OH-] - [H+] + bases mineures (1)

CT = [H2CO3
*] + [HCO3

-] + [CO3
2-] (2)

pH = -log([H+]F + [HSO4
-] + [HF]) (3)

NB: [H2CO3
*] = [H2CO3] + [CO2 (aq)], (Stumm et Morgan, 1981) et [H+]F est la concentration 

en ions hydrogène libres (“free”) incluant les formes hydratées.

Pour résoudre les équations du système des carbonates nous avons utilisé, les constantes de 

dissociation de l'acide carbonique K1 et K2 définies par Mehrbach et al. (1973) et modifiées 

par Dickson et Millero (1987) (équations des constantes présentées en annexe a, figure 1). Il a 

été montré que les constantes de dissociation K1 et K2 de Mehrbach donnent les meilleurs 
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résultats lorsque l'on souhaite déterminer le pCO2 à partir des mesures de AT et CT

(Wanninkhof et al., 1999; Lueker et al. 2000). La constante de solubilité du CO2, K0 définie 

par Weiss (1974) est utilisée ainsi que les constantes de dissociation des autres espèces Kw

(Millero, 1995) et Kb (Figure 1 en annexe a, Dickson, 1990). Pour chaque point de mesure, les 

constantes sont calculées avec la salinité et la température mesurées in situ S(x,y,z) et T(x,y,z) où 

x, y et z sont respectivement la latitude, longitude et profondeur. L’échelle « seawater scale » 

(mol/kg-SW) a été utilisée pour le calcul du pH. 

La sous-saturation des eaux arctiques conduit à une pénétration du CO2 atmosphérique dans 

l'océan. Lorsque le CO2 (gaz) pénètre et se dissout dans l'océan, il est d’abord hydraté sous 

forme de CO2 aqueux (CO2 (aq)), lequel réagit avec l’eau pour former de l’acide carbonique 

(H2CO3). Les espèces chimiques CO2 (aq) et H2CO3 étant très difficilement distinguable 

analytiquement, nous utiliserons le terme H2CO3
* qui exprime la somme des concentrations 

hypothètiques de ces deux espèces ([H2CO3
*] = [H2CO3] + [CO2 (aq)], Stumm et Morgan, 

1981). H2CO3
* se dissocie ensuite en deux étapes pour former les ions hydrogénocarbonates 

(HCO3
-) et carbonates (CO3

2-). Ces trois réactions sont résumées par les équations 4, 5 et 6 

(Sarmiento et Gruber, 2006)

CO2 (gaz) + H2O <=> H2CO3
* (4)

H2CO3
* <=> H+ + HCO3

- (5)

HCO3
- <=> H+ +CO3

2- (6)

La dissolution de CO2 (gaz) dans l’eau de mer ne change que faiblement la concentration en 

CO2 (aq) parce que le système est « tamponé » par les ions CO3
2-. C'est l'effet tampon de 

l'océan quantifié par le facteur de Revelle (Eq. 7, Revelle et Suess, 1957). Le facteur de 

Revelle estime le changement de la concentration de CT relatif au changement de la 

concentration de CO2 causée par le flux entrant de CO2 dans l'océan. Ainsi nous pourrons 

estimer l'augmentation de CT résultant de l'invasion de CO2 dans l'eau entre l'hiver, où les 

eaux sont couvertes de glace, et l'été où elles sont libérées ou partiellement couvertes de

glaces.

RF = (d[CO2]/[CO2] / dCT/CT) AT (7)
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Dans le calcul du RF réalisé pour les données CHINARE 2008 et 2010, l'AT utilisée est 

considérée comme constante dans le temps (entre l'hiver et l'été) mais variable dans l'espace : 

AT = f(x,y,z) avec x, y et z représentants la latitude, longitude et profondeur, respectivement. 

Les concentrations en CO2 et CT sont celles mesurées lors des deux campagnes en mer et sont 

exprimées en µmol kg-1.

Le facteur de Revelle peut aussi bien être utilisé dans les hautes latitudes avec une présence 

partielle de glace que dans les basses latitudes et montre de fortes disparités entre ces deux 

régions (Sabine et al., 2004 ; Gruber et al., 2011). La valeur du facteur de Revelle est un 

paramètre clé qui renseigne sur la capacité des eaux à neutraliser le CO2 qui pénétre dans 

l’océan ainsi que la vitesse d’acidification des eaux. Dans ce sens, Gruber dans une 

publication récente indique: “Waters with low Revelle factor are characterized by high 

concentrations of CO3
2-, which allows them to absorb more CO2 from the atmosphere as this 

additional CO2 is more effectively neutralized by reacting with CO3
2- to form HCO3

-. This 

result in large changes in CO3
2-and the saturation state, while moderating the pH changes. 

The opposite is the case in the high latitudes. They experience much smaller changes in the 

saturation state, but larger changes in pH. This can again be explained mostly by differences 

in the Revelle factor, i.e. the fact that the high latitudes tend to have low concentrations of 

CO3
2-” (Gruber, 2011). Un facteur de Revelle élevé, comme dans les zones polaires, exprime 

une faible capacité des eaux à neutraliser le CO2 anthropique qui pénètre dans l'océan. Dans 

un tel cas de figure, l'invasion de CO2 conduit rapidement à la saturation des eaux en CO2 et à 

l'équilibrage avec l'atmosphère (Sabine et al., 2004 ; Cai et al., 2010).

La diminution du CO3
2- causée par la neutralisation du CO2 entrant dans les eaux de surface 

va affecter la solubilité de l'aragonite et de la calcite. Ces deux espèces carbonatées sont

utilisées par certains organismes marins tels que les ptéropodes, foraminifères et 

coccolithophores pour former leur coquille (Kobayashi, 1974 ; Kleypas et al., 2006). 

L’impact de l’acidification des eaux sur ces organismes est quantifié par les degrés de 

saturation de l'aragonite (ΩAr) et de la calcite (ΩCa) définis par les équations 8 et 9 (Sarmiento

et Gruber, 2006): 

ΩCa = [CO3
2-] × [Ca2+] / KCa (8)
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ΩAr = [CO3
2-] × [Ca2+] / KAr (9)

Des valeurs de Ω <1 illustrent une sous-saturation impliquant la dissolution de l'espèce 

carbonatée et les valeurs Ω >1 une sursaturation. Les produits de solubilité KCa et KAr sont 

extraits de Mucci (1983) et calculés avec les salinités et températures mesurées in situ S(x,y,z)

et T(x,y,z) où x, y et z sont respectivement la latitude, longitude et profondeur.

L'ensemble des composantes du système des carbonates décrit ci-dessus est calculé par le 

programme CO2sys (Lewis and Wallace, 1998). L’incertitude du calcul de pCO2 de l’eau de 

surface est estimée à 10 μatm (SNAPO-CO2 -Service National d’Analyse des paramètres 

Océaniques du CO2- LOCEAN). Les données historiques (1991 à 2005) des paramètres des 

carbonates ont été fournies par la base de données internationale CDIAC 

(http://cdiac.ornl.gov/) et Nick Bates (données de 2004 et 2004, communication personnelle).

1.3. Calcul de la vitesse d'invasion du CO2 atmosphérique dans l'océan

Pour déterminer la modification de la pCO2 liée à l'invasion du CO2 atmosphérique a été 

calculé le temps nécessaire pour équilibrer le CO2 dissous dans la couche de mélange avec le 

CO2 de l'atmosphère. L'équation 10 décrite dans Zeebe et Wolf-Gladrow (2001) exprime le 

temps necessaire pour réduire un déséquilibre de CO2 (([CO2]atm - [CO2]oce) t=0) ayant lieu 

entre l’océan et l’atmosphère de 37% de sa valeur initiale : 

τCO2 = dCMP/kge * CT/[CO2]oce * 1/RF (10)

Pour différencier facilement le CO2 de l’atmophère de celui dissous dans la couche de surface 

de l’océan, dans ce calcul le CO2 dissous ou [H2CO3
*] est appelé CO2 oce alors que l’on 

nommera CO2 atm le CO2 (gaz) .

kge = 4.2 d-1 est le coefficient d'échange de gaz dérivé des mesures de radiocarbone 

(Siegenthaler, 1986). dCMP est la profondeur de la couche de mélange polaire, RF le facteur de 

Revelle.

Ce calcul étant dépendant des conditions initiales considérées (CT, [CO2]oce et RF), il permet 

de déduire comment « la vitesse de remise à l’équilibre » varie entre le début du printemps 

(avant la fonte) et la fin de l'été (après la fonte) mais aussi entre le plateau et le bassin profond 

(Table 1). Les conditions au début du printemps sont suposées être similaires aux conditions 

http://cdiac.ornl.gov/
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observées en été 1994 où les bassins et une grande partie des plateaux étaient couverts de 

glace. 

Table 1 : Conditions initiales des quatre configurations utilisées pour les calculs du temps pour réduire le 
déséquilibre de CO2 de 37% dans la couche de mélange polaire (CMP) de l'Arctique de l'ouest.

S dCMP

(m)
[AT] 

(µmol kg-1)
[CT] 

(µmol kg-1)
pCO2 

(µatm)
[CO2] 

(µmol kg-1) RF
Temps pour 

réduire le 
déséquilibre de 
CO2 de 37%

Plateau 1994 
(début printemps)

31.2 20 2188 2012 216 14.5 13.2 54 jours

Plateau 2008-
2010 (fin d'été)

30.6 10 2124 1923 186 11.6 12 34 jours

Bassin 1994 
(début printemps)

31.4 20 2189 2055 273 18.7 14.8 35 jours

Bassin 2008-2010 
(fin d'été)

27 15 1962 1854 270 17.7 15.7 24 jours

Temps pour réduire le déséquilibre de CO2 de 37% dans les plateaux au début du printemps : 

τCO2 = 4.76 * 150 * 0.076 =  54 jours (11)

Temps pour réduire le déséquilibre de CO2 de 37% dans les plateaux en fin d'été: 

τCO2 = 2.38 * 166 * 0.083 =  34 jours (12)

Temps pour réduire le déséquilibre de CO2 de 37% dans les bassins au début du printemps: 

τCO2 = 4.76 * 110 * 0.067 =  35 jours (13)

Temps pour réduire le déséquilibre de CO2 de 37% dans les bassins en fin d'été: 

τCO2 = 3.57 * 105 * 0.064 =  24 jours (14)
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2. Résultats

2.1. Distribution de la pCO2 de surface

Les caractéristiques des eaux de surface du secteur Pacifique de l’Arctique observées en été 

2008 et 2010 sont montrées dans la figure 2. 

L’extension de la banquise est plus étendue en 2010 qu’en 2008 (lignes pointillées et pleines 

sur les cartes de la figure 2). Le front de glace, défini ici comme la latitude au nord de laquelle 

la concentration en glace est supérieure à 50%, est observé à 76°N en 2010 et entre 78° et 

81°N en 2008. Les très fortes concentrations en glace (>80%) ne sont observées qu’au nord de 

84°N en 2008 et de 86°N en 2010. En 2008 et 2010, la température des eaux de surface est 

proche du point de congélation (-1.6°C) au nord du front de glace tandis qu’au sud du front 

elle dépasse 0°C (figure 2a et 2b). Les eaux les plus chaudes sont observées au-dessus du 

plateau peu profond de Chukchi et dans le sud du bassin Canadien en 2008 (T > 4°C). Une 

importante désalinisation (S < 28) des eaux de surface est observée au sud des bassins 

profonds entre 73°N et 78°N (Figure 2c et 2d). La salinité reste faible dans le nord des bassins 

en 2008 (28<S<30) alors qu’elle est plus élevée de 2-3 unités dans la même zone en 2010. Les 

plus fortes salinités de surface (S ~ 32) sont observées au-dessus du plateau de Chukchi en 

2008 et 2010. 

En été 2008 et 2010, les eaux de surface de l’ouest Arctique présentent une sous-saturation en 

CO2 (pCO2 = 150-350 µatm, Fig. 2e et 2f) par rapport à l’atmosphère (pCO2 atm = 375 µatm). 

Les plus faibles valeurs de pCO2 sont observées sur le plateau de Chukchi (180 ± 50 µatm). 

La pCO2 est plus élevée à la surface des bassins profonds (100 µatm en moyenne). La pCO2

moyenne des bassins est 10% supérieure en 2010 (298 ± 30 µatm) qu’en 2008 (271 ± 

35µatm). Les pCO2 les plus élevées (> 300 µatm) sont observées dans la partie sud du bassin 

Canadien (73°-78°N) en 2008 (288 ± 40 µatm) et 2010 (316 ± 12 µatm). La région entre 77° 

et 83°N présente les plus faibles pCO2 des bassins en 2008 (244 ± 20 µatm) et 2010 (277 ± 

28µatm).
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Figure 2 : Distribution de surface pour 2008 et 2010 de la température (a,b), salinité (c,d), pression partielle de 
CO2 (e,f) et du facteur de Revelle (g,h) obtenues pendant les campagnes océanographiques CHINARE 2008 (à 
gauche)  et 2010 (à droite). Les lignes noires pointillées et pleines representent les limites en glace de 50% et
80%, repectivement.
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La partie des bassins la plus couverte de glace (83°-88°N) présente des valeurs de pCO2 

intermédiaires (266 ± 12 µatm en 2008 et 291 ± 6 µatm en 2010) entre les forts pCO2 des 

zones libres de glace au sud des bassins et les pCO2 faibles observées entre 77° et 83°N. Les 

pCO2 des eaux de surface sont relativement faibles (200-225 µatm) au nord du Chukchi 

Borderland (80°N), pendant les deux années.

La distribution du facteur de Revelle est semblable à celle du pCO2. Les plateaux avec un 

pCO2 faible présentent les plus petits facteurs de Revelle (11-14) caractéristiques des zones 

subpolaires (Sabine et al., 2004) et supérieures aux océans de basses latitudes (RF = 8-10 ; 

40°S-40°N). Dans le sud des bassins profonds, caractérisé par de fortes pCO2, le facteur de 

Revelle est encore plus fort (16-18, Fig. 2g et 2h) ce qui révèle une faible capacité des eaux à 

absorber du CO2 atmosphérique. 

2.2. Comparaison avec des données antérieures de pCO2

Au regard des valeurs de pCO2 de l’ouest Arctique depuis 1991, on remarque que les plus 

fortes valeurs de pCO2 de surface au sud de 80°N sont celles de 2008 et 2010 (Fig. 3). Au 

nord de 80°N, les pCO2 observées en 2008 et 2010 sont dans la gamme des mesures 

antérieures. Dans les eaux de surface du plateau, le moment du déclenchement des 

efflorescences de phytoplancton conditionne fortement la valeur de la pCO2. En effet, en 

fonction de la période d’échantillonnage, avant, pendant ou après le bloom printanier de 

phytoplancton, la pCO2 peut varier jusqu'à 100 µatm  d’une année à l’autre. L’augmentation 

de la pCO2 de surface la plus forte est observée dans le sud du Canada Abyssal Plain et au 

large de Barrow Canyon où les valeurs de la pCO2 en 2008 et 2010 montrent un écart de 

100µatm par rapport aux observations avant 2002. Cette évolution représente une 

augmentation de la pCO2 de 7.9 µatm an-1 depuis 1997 dans le sud du Canada Abyssal Plain, 

et de 24 µatm an-1 depuis 2002 au niveau de Barrow Canyon, soit 10 fois plus rapide que 

l’augmentation de la pCO2 dans l'atmosphère estimée à 1.62 ppm an-1 entre 1975 et 2007 à 

Barrow Canyon (CDIAC). Quels sont les processus responsables de cette augmentation rapide

de la pCO2 dans les eaux de surface?

Les changements de la pCO2 mis en évidence dans ces deux zones sont étroitement liés à des 

changements physiques majeurs, à savoir, le retrait de la glace de mer (Stroeve et al., 2011) 
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un réchauffement des eaux (Jackson et al., 2010) et une forte désalinisation (McPhee et al., 

2009 ; Rabe et al., 2011).  

Figure 3: (a) Compilation des données disponibles de pCO2 obtenues pendant l’été boréal (en µatm) entre 1991 
et 2010 et moyennées par campagne dans 7 zones de l’Arctique de l'ouest définies à partir de la bathymétrie (b). 
Les données utilisées proviennent des campagnes : Oden (26/07 - 03/09, 1991), StLaurent (24/17 - 09/09, 1994), 
StLaurent (24/09-15/10, 1997), Polarstern (12/07 - 06/09, 1996), Healy (18/07 - 21/08, 2002), Healy (18/07 -
26/08, 2004), Palmer (05/07 - 20/08, 2003), Oden (19/08 - 25/09, 2005). Les données des étés 2008 et 2010 ont 
été obtenues dans cette étude grâce aux campagnes océanographiques CHINARE (stations figure 1). Tous les 
calculs de pCO2 ont été effectués à partir des valeurs d’AT et CT suivant la méthode décrite dans la partie 1.2 de 
ce chapitre. Les valeurs d’AT et CT des missions antérieures à 2008 proviennent de la base de données CDIAC
(http://cdiac.ornl.gov/). Les méthodes de mesures de AT et CT des missions Oden 1991, St Laurent 1994, 1997 et 
Polarstern 1996 sont décrites dans Jutterstörm and Anderson (2005) pour les missions du Healy 2002 et 2004 se 
référer à Bates et al., (1996), pour Oden 2005 voir Anderson et al., (2010). Les mesures de pCO2 de la mission 
Palmer, 2003 ont été mesurées par un système embarqué de mesures en continu : «LDEO Underway System for 
Surface Water pCO2 Measurements » (voir Bates et al., 1998).

2.3. Couvert de glace et pCO2 : 3 cas de figures 1994, 2008 et 2010

Pour évaluer l'effet du recul de la glace de mer et de l'accumulation d'eau douce en surface sur 

le pCO2, nos données sont comparées à celles d'une année moins affectée par le retrait de la 

glace: 1994. La comparaison des distributions des trois radiales T1 (1994), T2 (2010) et T3 

(2008) et de la radiale commune aux trois années (T0) est présentée dans la figure 4. Les 

a b

http://cdiac.ornl.gov/
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radiales T0, T1, T2 et T3 sont représentées dans la figure 1. Les valeurs moyenne par zones 

des paramètres de surface discutés dans le texte sont présentés dans les tables 1, 2 et 3 de 

l’annexe b de ce chapitre pour les trois années 1994, 2008 et 2010.

En 1994, le plateau (<74°N) était partiellement couvert de glace (50-90%) et les bassins 

profonds (>74°N) recouverts par la banquise (glace >90%, Fig. 4a). En 2008 et 2010, la 

couverture de glace était partielle ou inexistante (0-70%) au sud de 82°N. Les valeurs de 

pCO2 présentent une distribution spatiale comparable en 2008 et 2010 bien que supérieures en 

moyenne de 31 ± 18 µatm en 2010 dans les bassins profonds (74°N, Fig. 4b). En 1994, la

distribution spatiale de la pCO2 est très différente suggérant des processus de contrôle 

différents. En 1994, 2008 et 2010, les valeurs faibles de la pCO2 sur le plateau de Chukchi 

(~200 µatm) suggèrent que la prise de CO2 par la pompe biologique, principal processus de 

contrôle de la pCO2 sur les plateaux, est d’efficacité similaire pendant les 3 années. Cette 

importance de la pompe biologique sur le plateau de Chukchi est en accord avec les 

conclusions de Chen et Gao, 2007. Dans la région des bassins profonds, libérée de glace de 

mer en 2008 et partiellement couverte de glace en 2010 (74°-78°N), les pCO2 sont de 25% en 

2008 et de 36% en 2010 au-dessus des valeurs de 1994, et le pH de 0.1 à 0.2 unités inférieur à 

celui de 1994 (Fig. 4g). Ces pCO2 élevées en 2008 et 2010 sont associées à une importante 

désalinisation des eaux de surface (S~27, Fig. 4d) ainsi qu'à un rapport CT/AT (0.96, fig. 4e) et 

à un facteur de Revelle élevé (16-17, Fig. 4f). Entre 78° et 82°N, la pCO2 est plus faibles en 

2008 (244 ± 20 µatm) ou la couverture de glace faible (0 à 50%) et assimilée à la zone 

marginale de glace par rapport à 2010 (277 ± 28 µatm) et 1994 (291 ± 18 µatm) où les 

concentrations de glace sont respectivement 70% et 90%. Au nord de 83°N, le couvert de 

glace de mer était important pendant les trois années (>80%). Les valeurs de pCO2 sont 

similaires en 1994 (287 ± 13 µatm) et 2010 (291 ± 6 µatm) mais plus faibles en 2008 (266 ± 

12 µatm). La salinité réduite en 2008 de 2 et 4 unités par rapport à 2010 et 1994 

respectivement, aurait permis une plus grande solubilisation de CO2.

Les paramètres des carbonates présentés ici ont également été calculés en utilisant les 

constante de dissociation K1 et K2 de Goyet et Poisson (1989), les plus adaptées aux eaux 

froides. L’analyse de la sensibilité liée au choix des constantes Mehrbach et al., 1973

modifiées par Dickson et Millero, 1987 par rapport aux constantes Goyet et Poisson (1989) 
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montre que l’écart généré est inférieur à 1% pour la valeur de la pCO2, inférieur à 0.2% pour 

le facteur de Revelle et inférieur à 0.02% pour le pH (calculs non montrés).

Figure 4 : Comparaison le long des radiales T0, T1, T2 et T3 (cf. Fig.1) des paramètres de surface des missions 
CHNARE 2008 (courbe orange) et CHINARE 2010 (courbe rouge) dans l’ouest Arctique entre 65°N et 90°N 
avec ceux obtenus en 1994 (AOS courbe bleu). Distribution en fonction de la latitude de (a) la concentration en 
glace, (b) pression partielle de CO2 (pCO2), (c) température, (d) salinité, (e) rapport CT/AT, (f) facteur de 
Revelle, et (g) pH. CAP: Chukchi Abyssal Plain et MAP: Mendeleev Abyssal Plain.
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3. Discussion
Afin d'identifier l'impact de la fonte de la glace sur les composantes du CO2 dans notre zone 

d'étude, la première étape consiste à identifier par régions les processus conduisant à la 

distribution de la pCO2 de surface, partie de l'océan en contact direct avec l'atmosphère. Dans 

un deuxième temps, l'impact de l'invasion du CO2 atmosphérique et de l'accumulation d'eau 

douce sera étudié sur la capacité tampon et l'acidité des eaux dans les 100 premiers mètres de

la colonne d'eau.

3.1. Processus contrôlant la pCO2 de surface

Dans cette section sont quantifiés et identifiés les processus qui contrôlent les différences 

régionales du pCO2 de surface en 2008 et 2010. Quatre zones sont mises en évidence par nos

résultats en 2008 et 2010. Le plateau de Chukchi avec les plus fortes sous-saturations de la 

pCO2. Le sud des bassins profonds libre de glace où la pCO2 et le facteur de Revelle sont les 

plus élevés. La région entre 77° et 83°N assimilée à la zone marginale de glace où les pCO2

sont les plus faibles du bassin. La zone fortement couverte de glace au nord de 83°N où la

pCO2 est sous-saturée mais supérieure aux valeurs du plateau et de la zone marginale de 

glace.  Bien que l'augmentation de la température (+3°C) a un impact sur la pCO2 au sud des 

bassins profonds, les variations de salinité, étroitement liées à celles de la pCO2, semblent 

jouer un rôle clé dans les bassins profonds (Fig. 4). En effet, les zones du sud du bassin 

Canadien avec de faibles salinités de surface sont associées aux plus fortes pCO2 tandis que 

les zones avec les salinités de surface les plus élevées, tel que sur le plateau de Chukchi, sont 

associées aux plus faibles pCO2. L’invasion du CO2 atmosphérique associée au retrait de la 

banquise dans le sud des bassins pourrait être la principale raison de l'écart de pCO2 entre 

1994 et 2008-2010 (Cai et al., 2010). Au contraire, entre 78° et 82°N, les plus faibles valeurs 

de pCO2 en 2008 (244 ± 20 µatm) par rapport à 1994 (291 ± 18 µatm) pourraient être liées à 

une stimulation de la pompe biologique au niveau du front de glace en 2008, alors que la zone 

était couverte d’une épaisse couche de glace en 1994. Des abondances et biomasses de 

phytoplancton de grande taille (diatomées), plus fortes en 2008 qu’en 1994, appuient cette 

hypothèse (Fig. 9, chap.2).

L'identification des processus contrôlant la pCO2 pendant les années 2008 et 2010 permettront 

par comparaison aux conditions hivernales et aux valeurs des années antérieures d'évaluer 
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l'impact de la fonte de la banquise sur le bilan de la pCO2. Pour définir les conditions initiales, 

on assume qu’avant la fonte de la glace au début du printemps (conditions d’hiver), la pCO2

au dessus des bassins était similaire à sa valeur moyenne sous des conditions couvertes de 

glace mesurées pendant l’été 1994, soit une pCO2 de 275 ± 28 µatm (Fig. 4b), une 

température de -1.6 ± 0.1°C (Fig. 4c) et une salinité de 31.4 ± 0.5 (Fig. 4d). Les eaux des 

bassins couverts d'une épaisse couverture de glace en été 1994 sont supposées correspondre à 

la valeur du pCO2 dépourvue de l'influence des échanges avec l'atmosphère et de la forte 

accumulation d'eau douce observée ces dernières années.

Les variations de la pCO2 sont étudiées au regard des processus qui modifient la solubilité du 

CO2 dans l’eau et le rapport CT/AT. La dépendance de la pCO2 vis-à-vis de ces deux processus 

peut être approchée par l’équation 15 (Equation 8.3.3 dans Sarmiento et Gruber, 2006) :

pCO2 = K2/ (K0+K1) × (2 CT - AT)²/( AT - CT) (15)

La solubilité du CO2 dépend des valeurs des constantes d’équilibres K0, K1 et K2 contrôlées 

par la température et la salinité des eaux. Les valeurs d'AT sont modifiées par les mélanges 

latéraux et verticaux des masses d'eau et les valeurs de CT par les échanges de gaz, l’activité 

photosynthétique et les mélanges latéraux et verticaux de masses d’eau. L'effet de ces 

différentes composantes sur la pCO2 est évalué dans la section suivante.

3.1.1. Effet du réchauffement et de l'apport d'eau douce

Au cours de l’été, la fonte de la glace conduit au réchauffement et à la désalinisation des eaux 

hivernales de surface (T = -1.6°C, S = 31.4, Fig. 2a à 2d) ce qui modifie la solubilité du CO2.

La sensibilité du pCO2 aux changements de température est calculée à partir de la relation de 

dépendance logarithmique determinée experimentalement et exprimée par Takahashi et al., 

1993. La même relation de dépendance est utilisée pour déterminer la sensibilité de la pCO2

aux variations de la salinité, cette relation est décrite par l’équation 8.3.5 dans Sarmiento et 

Gruber, 2006. Pour chaque point de mesure, il s’agit de faire varier dans un cas la 

température et dans l’autre la salinité de leurs valeurs d'hiver à leurs valeurs mesurées en été 

pour obtenir l’ecart induit sur la pCO2. Ces calculs sont effectués en utilisant pour chanque 

point de mesures les valeurs in situ d'AT et CT mesurées.
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Figure 5 : Importance des processus affectant la pCO2 de surface le long du trajet du bateau en 2008 (à gauche) et en 2010 (à droite). (a-b) Distribution de la température en 
°C (en rouge) et de la salinité (en bleu) en fonction de la latitude. (c-d) modification de pCO2 (µatm) par le réchauffement et la désalinisation des eaux. (e-f) Distribution de la 
pCO2 mesurée (en bleu) et de la pCO2 dans les conditions de température et de salinité de l'hiver (en noir). Les flèches rouges symbolisent l'impact de l'invasion de CO2
atmosphérique sur la pCO2 de l'eau et les flèches bleues l'impact de la pompe biologique. Les conditions hivernales T, S et pCO2 sont assimilées aux eaux de surface du bassin 
Canadien couvert de glace en 1994 (T = -1.6°C, S = 31.4, pCO2 = 275 µatm). (g-h) Distribution de la chlorophylle-a en mg m-3.
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Dans notre zone d’étude, le réchauffement augmente la pCO2 de 11.4 ± 2.0 µatm par °C tandis 

que la désalinisation diminue la pCO2 de 7.1 ± 1.4 µatm par unité de salinité. Les figures 5c et 

5d représentent la variation de la pCO2 associée au réchauffement et à la désalinisation des 

eaux mis en évidence dans les figures 5a et 5b. L’effet cumulé de ces deux changements

physiques sur la pCO2 est representé par la courbe noire dans les figures 5c et 5d. 

Sur les plateaux continentaux, l'effet de la température sur la pCO2 est plus important que 

celui de la désalinisation et a conduit à une augmentation de la pCO2 de +15 ± 22 µatm et +40

± 32 µatm en 2008 et 2010 respectivement par rapport aux températures de 1994 (Figure 5c et 

5d). Dans la région des bassins profonds, c'est l'effet de la désalinisation qui domine sur celui 

de la température. L’effet combiné de la température et de la salinité au-dessus des bassins a 

diminué la pCO2 de -15 ± 18 µatm en 2008 et -14 ± 17 µatm en 2010 par rapport aux 

conditions de 1994. Ainsi en moyenne, les changments physiques de température et de 

salinité en 2008 et 2010 par rapport à 1994 sont reponsables d’une diminution de la pCO2 

entre 0 et 30µatm en fonction des régions. Ces effets sont retranscrits sur les mesures in situ

(courbe continue noire, Fig. 5e et 5f) qui indique ce que seraient les valeurs de pCO2 des eaux 

de surface en l’absence des deux effets : réchauffement et désalinisation.

On remarque cependant que les plus faibles pCO2 sont observées au-dessus du plateau 

continental où le réchauffement devrait augmenter la pCO2. Au contraire les plus fortes pCO2

sont observées au-dessus des bassins profonds où la solubilité du CO2 est la plus élevée et 

devrait induire de faibles pCO2 (Fig. 5e et 5f). Ces contradictions suggèrent que les 

différences de pCO2 entre 1994, 2008 et 2010 sont contrôlées par d'autres processus que la 

température et la désalinisation des eaux. Ces processus pourraient être l'invasion rapide du 

CO2 et l'activité photosynthétique. Les impacts sur la pCO2 de ces deux processus sont 

discutés dans les paragraphes 3.1.2 et 3.1.3 de ce chapitre. 

Cependant, il est important de remarquer que l’effet de l’apport d’eau douce sur la pCO2 ne se 

reduit pas à l’effet de la désalinisation sur la solubilité du CO2. Il est également nécessaire de 

prendre en compte les changements de CT et AT et du rapport CT/AT induit par la dilution de 

l’eau de mer par l’eau douce. Or cette estimation nécessite la connaissance des 

caractéristiques AT, CT et S des eaux de dilution composées principallement par des eaux de 

fleuves (glace continentale) et de l’eau de fonte de la glace de mer (Jones et al., 2008). Les 
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données de la littérature disponibles indiquent que les eaux de fonte de la glace de mer ont 

une alcalinité faible (AT = 263 µmol kg-1, Anderson et al., 2004) et pourraient avoir un rapport 

CT/AT inférieur à celui de l'eau de mer. En effet, du fait de la libération de carbonates lors du

rejet des saumures au cours de la formation de la glace, le rapport CT/AT est réduit par rapport 

à celui de l’eau de mer à l’origine de la glace formée (Rysgaard et al., 2007). Cependant une 

étude récente de Miller et al., 2011 a montré des résultats différents à la même période et au 

même endroit. Les eaux des fleuves, quant à elle, seraient saturées en carbonates et présentent 

un rapport CT/AT supérieur à celui de l'eau de mer du fait de la dégradation de la matière 

organique dans les bassins versants (Olsson et Anderson, 1997 ; Anderson et al., 1998). Les 

propriétés en AT des fleuves arctiques varient également en fonction de leur origine sibérienne

ou nord-canadienne (Cooper et al., 2008). Les fleuves nord-canadiens ont des valeurs d'AT et 

CT plus élevées (Mackenzie, AT=1540 µmol kg-1, CT=1390 µmol kg-1, Shadwick et al., 2011)

que les fleuves sibériens (Kolyma, Lena, Yenisey, AT=831µmol kg-1, pas de données 

disponibles pour CT , Yamamoto-Kawai et al., 2005). 

Ainsi, la dilution par les fleuves par leur excés de carbonates pourrait augmenter le rapport 

CT/AT de l'eau de mer et réduire la concentration relative des ions CO3
2- tandis que l’espèce 

CO2 augmenterait. Cet apport pourrait alors conduire à une réduction de la capacité tampon de 

l’eau de mer. Cet effet serait d'autant plus fort que les eaux sources proviennent des fleuves 

nord-canadiens riches en carbonates dissous. Au contraire, le mélange de l'eau de mer avec 

l’eau de fonte de la glace de mer, caractérisée par de faibles AT et CT et un rapport CT/AT

faible, pourrait accroître la fraction des ions CO3
2- et augmenter la capacité tampon des eaux.

Cependant, divers processus tels que l'activité biologique et les échanges de gaz sont 

susceptibles de modifier les conditions initiales de CT des fleuves au cours de leur circulation 

jusqu'au bassin Arctique et particulièrement les processus ayant lieu dans la zone côtière 

(Borges et al., 2005, Borges et al., 2006). D’autre part, les caractéristiques biogéochimiques 

de la glace de mer sont encore peu connues et varient en fonction de sa zone de formation et 

des processus biogéochimiques s’y déroulant (Dellile et al., 2006). Un suivi des 

caractéristiques des fleuves arctiques ainsi qu’une meilleure connaissance de la biogéochimie 

de la glace est necessaire afin de vérifier ces hypothèses et de quantifier l’influence de la 

dilution sur la pCO2.
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3.1.2. Effet de l'invasion du CO2

L'invasion de CO2 atmosphérique augmente la pCO2 jusqu'à rétablir l'équilibre avec 

l'atmosphère. Ce phénomène est mis en évidence dans les zones libres ou peu couvertes de 

glace de mer des bassins par des pCO2 supérieures aux valeurs hivernales (flèche rouge, Fig. 

5e et 5f). Cai et al. (2010) ont estimés l'invasion du CO2 à 115 µatm (pour une période libre 

de glace de 1,5 à 2 mois) dans les eaux de surface par rapport aux conditions de 1994 dans le 

Canada Abyssal Plain. Cette estimation est en accord avec les augmentations de 70 µatm 

observées entre 1994 et 2008 dans la région de Chukchi Borderland, et de 100µatm entre 

1997 et 2008-2010 dans le sud du Canada Abyssal Plain (Fig. 3). L'invasion de CO2 dans les 

zones libres de glace des bassins profonds pourrait s’additionner d'un été à l'autre et réduire, 

d’une année à l’autre, le niveau de sous-saturation des eaux arctiques. Une sous-saturation des 

eaux initialement plus élevée au début du printemps 2010 par rapport aux conditions au début 

du printemps 2008 pourrait expliquer la différence de 30 µatm du pCO2 de surface des bassins 

en 2010 par rapport à 2008 (Table 2 et 3 en annexe b). En se basant sur l'équation de calcul du 

temps de rééquilibrage du pCO2 de surface avec l'atmosphère à partir des conditions d'hiver 

(pCO2=273 µatm, voir méthode section 1.3), on estime à 35 jours le temps nécessaire aux 

eaux de surface des bassins profonds pour réduire de 37% l’anomalie de CO2 entre l’océan de 

surface et l'atmosphère. Au-dessus des plateaux continentaux, ce temps est de 54 jours, car la 

sous-saturation initiale est plus importante (pCO2 = 216µatm).

Ces vitesses de rééquilibrage du CO2 sont 5 à 10 fois plus rapides que dans l'océan global où

ce temps est évalué autour de 240 jours (Zeebe et Wolf-Gladrow, 2001). Ces différences sont 

expliquées par la faible épaisseur de la couche de mélange (~20m), la forte solubilité du CO2

(T et S faible) qui accélère le passage de la phase gazeuse à la phase dissoute (Eq. 4) et un 

quotient CT/[CO2]oce faible. Lorsque le quotient CT/[CO2]oce est faible (~100), cela indique que 

la concentration de [CO2]oce est importante ce qui facilite la réaction d’hydratation du CO2 atm

et l'intègre rapidement au réservoir de CT (Eq. 5). Le temps d'équilibrage est plus court à la fin 

de l'été car la stratification a encore réduit l'épaisseur de la couche de mélange. D'autre part, 

l'apport d'eau douce par la fonte de la glace et les fleuves au cours de l'été a diminué la salinité 

et augmenté la proportion de CO2 dissous ([CO2]oce).
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L’augmentation de la fonte des glaces de mer et continentales aurait contribuée à réduire la 

sous-saturation des eaux de surface en augmentant l’invasion à travers plusieurs mécanismes. 

L'augmentation de la surface d'échange avec l'atmosphère, une solubilité du CO2 augmentée 

par la désalinisation et la dilution et une stratification renforcée. Néanmoins, dans certaines 

régions, la pompe biologique contribue à maintenir des niveaux de sous-saturation importants.

3.1.3. Rétroaction de la pompe biologique

L'effet de la pompe biologique est mis en évidence par une diminution de la pCO2 par rapport 

aux conditions hivernales (flèche bleues, Fig. 5e et 5f). Cet effet est visible au-dessus du 

plateau de Chukchi où la photosynthèse réduit les teneurs en pCO2. Ses valeurs sont de 100 

µatm inférieures au pCO2 d'hiver (chla ~ 1mg m-3, Fig. 5g et 5h). Les concentrations en 

chlorophylle sont d'un ordre de grandeurs inférieures en 2010 par rapport à celles de 2008. 

Les données satellites de chlorophylle MODIS (non montrées) indiquent un pic de production 

dans les eaux du plateau en mai-juin 2010. Les concentrations faibles observées en septembre 

2010 sur le plateau traduisent des conditions de post bloom. La prise nette de carbone par les 

communautés phytoplanctoniques en 2008 et 2010 sur le plateau est mise en évidence par le 

déficit de 50µmol kg-1 de CT (Fig. 6d).

Dans la région des bassins profonds, l'activité biologique est faible en surface (chla ~ 0.03 mg 

m-3, Fig. 5g, 5h). Cependant, des "hot spots" de biomasse et de production primaire élevées 

associées à des diatomées et des nanoflagellés sont observés au niveau du front de glace des 

bassins en 2008 (chla ~ 0.6 mg m-3). Ces "hot spots" pourraienent contribuer 

significativement à la prise de CO2 comme l'indique un déficit de la pCO2 d’environ 50 µatm 

dans la Mendeleev Abyssal Plain (MAP, Fig. 5e). L’absence de front de glace dans les bassins 

profonds en 1994 (Fig. 4a) pourrait expliquer les valeurs de pCO2 de surface plus fortes que 

pendant les années 2008 et 2010. Le déplacement du front de glace au cours de l'été en 

stimulant la production biologique pourrait contribuer à réduire l'invasion de CO2. 

Sur le plateau de Chukchi, la pompe biologique est le processus dominant de contrôle de la 

pCO2 qui conduit à un puits intense contrebalançant l’effet de la pompe physique. Dans les 

eaux des bassins profonds, c’est l’invasion qui contrôle la pCO2, accélérée par le retrait des 

glaces et par la forte solubilité du CO2 liée aux faibles salinités et températures des eaux des 
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bassins. La pompe biologique pourrait être un puits à carbone significatif au niveau du front 

de glace des bassins.

3.2. Rôle de l’accumulation d’eau douce sur la chimie des carbonates

L'apport d'eau douce en augmentant la solubilité du CO2 accélère son invasion dans les eaux 

de surface et modifie fortement l'équilibre des espèces carbonées. La diminution du rapport 

CT/AT et l'augmentation du facteur de Revelle dans le sud des bassins profonds, très touché

par la dessalure, réduit la fraction d’ions CO3
2- au profit du CO2. Cette désalinisation et 

dilution par des eaux douces ainsi que la dissolution massive du CO2 en surface affecte-t-elle 

la capacité tampon des eaux de sub-surface (0-100 m) de l'océan Arctique?

Afin de répondre à cette question, la première étape consiste à analyser les valeurs d'AT et CT

dans la couche supérieure dont le rapport reflète l'équilibre des espèces (HCO3
-, CO3

2-, 

CO2oce) et détermine la capacité tampon de l'océan, mais également son pH. 

Les plus faibles concentrations en AT (1760-2200 µmol kg-1) et CT (1690-2000 µmol kg-1, 

Fig. 6b et 6c) sont observées dans les 10 à 20 premiers mètres de la couche de surface (couche 

de mélange polaire, CMP), fortement dessalée et diluée par les apports d’eau douce peu 

alcaline (S<32, Fig. 6a). 

Sous la couche de surface, on observe une augmentation d’AT et CT jusqu’à 300 mètres de 

profondeur parallèle au gradient de salinité associé à l’halocline située selon nos données 

entre 20 et 200 m (Fig. 6a). L’influence des eaux pacifiques sur la halocline est mise en 

évidence par un maximum de CT (>2200 µmol kg-1) entre 50 et 150 m associé à des salinités 

comprises entre 32 et 33.5 et un maximum de silicate (Si > 25 µM, Fig. 3 en annexe a ). Les 

eaux pacifiques présentent un excès de CT de 50µmol kg-1 par rapport à AT (CT/AT = 0.99, 

Fig. 6d) soulignant leur enrichissement en produits de dégradation de la matière organique, 

nutriments et carbone inorganique dissous au-dessus des plateaux de Béring et de Chukchi 

(Anderson et al., 2010). La concentration de CT se stabilise autour d’une valeur de 2160 µmol

kg-1 et celle de AT autour de 2300 µmol kg-1 dans les eaux atlantiques (>300m, Fig. 6b, 6c) 

avec un rapport CT/AT moyen de 0.94 (Fig.3 de l'annexe a). Les eaux du plateau de Chukchi 

ont un déficit de CT de 50 µmol kg-1 par rapport à AT, généré par les fortes biomasses 

phytoplanctoniques (chla > 1mg m-3). 
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Figure 6: CT et AT dans le Pacifique Arctique pendant les étés 2008 et 2010. (a) profil de salinité, (b) alcalinité 
totale (AT) et (c) carbone inorganique dissous total (CT) des 500 premiers mètres de la colonne d’eau pendant les 
campagnes CHINARE 2008 (bleu) et CHINARE 2010 (rouge). Le maximum de CT en sub-surface est associé 
aux eaux pacifiques (PW) caractérisées par un maximum de silicates (Si > 20µM) et des salinités entre 32 et 
33.5. (d) diagramme AT/CT où sont indiquées les eaux pacifiques (PW, encerclé rouge), les eaux atlantiques 
(AW, encerclé vert) les eaux du plateau (encerclé bleu) et la droite de mélange (droite noire discontinue) entre 
l'eau de mer de la couche de surface et les eaux douces (fleuves et eaux de fonte de la glace de mer)

3.2.1. Origine des apports d’eau douce

La figure 7 montre la relation AT en fonction de la salinité pour les années 1994, 2005, 2008 

et 2010. Elle met en évidence des changements dans les propriétés des eaux douces apportées 

dans la couche d'eau supérieure (100m) de l'ouest Arctique. La comparaison des diagrammes 

AT/S des quatres années met clairement en évidence une accumulation plus importante d’eaux 

déssalées (S<30) et de faibles alcalinités (AT < 2100µmol kg-1) dans la couche de surface en 

2005, 2008 et 2010 par rapport à 1994. Le passage d’une pente de type M1 et M2 en 1994 à 

une pente de type M3 en 2008 et 2010 (Fig. 7e) pourrait être liée à une accumulation accrue 

d'eau de fonte de la glace de mer, caractérisée par de faibles salinités et alcalinités et/ou à une 
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augmentation de l’apport relatif des fleuves sibériens (M2) par rapport aux fleuves canadiens 

(M1). Ces observations sont cohérentes avec l’accumulation d’eau douce, principallement 

originaire de la fonte de la glace de mer, observée en 2008 par rapport aux climatologies 

(McPhee et al., 2009 ; Rabe et al. 2011).

Figure 7 : Diagramme alcalinité totale (AT) en fonction de la salinité (S) pour les 100 premiers mètres des 
stations échantillonnées pendant les campagnes (a) AOS 1994, (b) BERINGIA 2005, (c) CHINARE 2008 et (d) 
CHINARE 2010. Dans chaque diagramme, la ligne noire représente la droite de mélange obtenue à partir des 
données in situ de S et AT et leurs équations respectives sont indiquées dans le diagramme (e). Les eaux de 
sources pacifiques et atlantiques sont référencées par le point noir et le point rouge, respectivement. Les trois 
droites discontinues point-tirets représentent les droites de mélange entre l’eau de mer et l’eau des fleuves 
canadiens (M1), l’eau de mer et les fleuves sibériens (M2), l’eau de mer et l’eau de fonte de la glace de mer 
(M3). Les droites de mélange M1, M2 et M3 sont tracées à partir des caractéristiques AT et S des eaux des 
fleuves canadiens (AT = 1540 µmol kg-1 et S= 0, Cooper et al., 2008 ; Shadwick et al. 2011), des fleuves 
sibériens (AT = 831 µmol kg-1 et S= 0, Yamamoto-Kawai et al., 2005) et des eaux de fonte de la glace de mer (AT
= 263 µmol kg-1 et S= 4, Anderson et al., 2004). Le diagramme (e) regroupe les droites de mélange observées 
pendant les 4 campagnes ainsi que les droites de mélange standard M1, M2 et M3. 
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3.2.2. Variation de la chimie des carbonates entre les années 2005-2008-2010

Dans cette section, les propriétés de S, AT, CT, pH, RF, CT/AT des 100 premiers mètres 

de la colonne d’eau sont comparées à des points de mesures colocalisées entre 2005 et 2008 et 

entre 2008 et 2010. Cette comparaison nous renseigne sur l’impact des changements d'apport 

d’eau douce (Fig. 7) sur la capacité tampon et l’acidité des eaux. Les changements des 

composantes du système des carbonates sont décelés en calculant la différence entre les 

valeurs de 2 années. Le choix des années a été motivé pour disposer d'un maximum de 

stations colocalisées entre deux années, soit 14 stations entre 2005-2008 et 18 entre 2008-

2010 (Fig. 8).

L’augmentation de l'apport d'eau douce en sub-surface est mise en évidence par une 

désalinisation et une dilution des eaux des bassins entre 2005 et 2008 et entre 2008 et 2010. 

Entre 2008 et 2010, la salinité a diminuée dans 75% des profondeurs comparées (ΔS =-0.9 ± 

0.6 unités) et les concentrations d’AT et CT ont été réduites par dilution (ΔAT = -30 ± 48 µmol 

kg-1 et ΔCT = -21 ± 64 µmol kg-1, Fig. 8 a,b,c). De même les eaux des bassins profonds en 

2008 sont plus dessalées dans 73% des profondeurs comparées (ΔS = -0.88 ± 0.78 unités) et 

plus diluées (ΔAT = -40 ± 53 µmol kg-1et ΔCT = -54 ± 55 µmol kg-1) qu'en 2005 (Fig. 8 g,h,i). 

Néanmoins, la dilution des eaux entre 2005 et 2008 a conduit à une diminution du rapport 

CT/AT alors que ce rapport a augmenté dans les eaux entre 2008 et 2010 (Fig. 8 d,j). La 

diminution du rapport CT/AT accroît la capacité tampon des eaux (RF diminue) car la fraction 

de CO3
2- est plus grande et permet de neutraliser plus facilement le CO2 (Fig. 8e). L'effet 

inverse sur la capacité tampon est observé en 2010 suite à la diminution du rapport CT/AT

(Fig. 8k). D'autre part entre 2005 et 2008, le pH a augmenté de 0.06 ± 0.06 alors qu'il a 

diminué dans 2/3 des points de mesures comparées entre 2008 et 2010 (Fig. 8f, 8l).

La modification de l'acidité et de la capacité tampon des eaux entre ces années est en partie 

expliquée par un changement de la source d'eau douce lié à la phase de l'Oscillation Arctique 

(OA, Fig. 4 en annexe a). En effet, en mode OA+ (2008), la fonte de la glace est plus intense 

et l’eau de fonte s’accumule dans l’ouest Arctique tandis qu’en mode AO-, observé pendant 

les étés 2005 et 2010, la glace est mieux préservée de la fonte (Proshutinsky et Johnson, 

1997 ; Rigor et al., 2002 ; Stroeve et al., 2011).
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Figure 8 : Différences de (a, g) la salinité, (b, h) de l’alcalinité totale (AT), (c, i) du carbone inorganique total (CT), (d, j) du rapport CT/AT, (e, k) du facteur de Revelle (RF) et (f, l) du pH 
entre 2005 et 2008 (6 panneaux supérieurs) et entre 2008 et 2010 (6 panneaux inférieurs) pour les 100 premiers mètres de profondeur. Les couleurs rouges indiquent une augmentation du 
paramètre concerné entre 2005 et 2008 ou entre 2008 et 2010, alors que les couleurs bleues indiquent une diminution du paramètre. Les deux cartes à droite représentent les stations
colocalisées et utilisées pour les calculs d'écart entre 2005 et 2008 et entre 2008 et 2010.
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D'autre part, en phase positive de l'oscillation Arctique, la circulation générale de l'Arctique 

favoriserait l'apport d'eau douce en provenance des fleuves sibériens dans l’ouest Arctique

alors que la phase négative l'ouest Arctique serait plus influencée par l'apport des fleuves 

canadiens (Morison et al., 2012).

Ainsi, l'addition d'eau douce entre 2005 et 2008 serait principalement attribuée à la fonte 

accrue de la glace de mer en 2008. Entre 2005 et 2008, l'apport d'eau de fonte de la glace de 

mer pauvre en CT aurait diminué par dilution le facteur de Revelle et augmenté par 

désalinisation le pH. Au contraire, en 2010 un apport plus important d'eau des fleuves 

canadiens, riche en CT, aurait augmenté le facteur de Revelle. Cependant, la diminution de la 

salinité des eaux en 2010 par rapport à 2008 devrait augmenter le pH en agissant sur les 

constantes de dissociation K1 et K2 (Fig. 2 en annexe a) pourtant l'inverse est observé. Cette 

contradiction pourrait être la conséquence de l'invasion importante du CO2 dans les couches 

de surface depuis 2007, année à partir de laquelle le sud des bassins profonds fut libre de 

glace en été. Le CO2 hydrolysé dans la couche de surface au cours de l'été diffuse 

progressivement en profondeur lors du mélange hivernal rendant les eaux plus acides d'année 

en année en accord avec les prédictions de Caldeira et Wickett (2003) faites pour l'océan 

global. Les biomasses plus faibles d'un ordre de grandeur en 2010 par rapport à 2008 

suggèrent une pompe biologique à CO2 moins active et constituent une deuxième hypothèse 

de la diminution du pH des eaux. En conclusion, l’apport d’eaux douces en provenance de la 

fonte de la glace de mer ou des fleuves sibériens pourrait augmenter la capacité tampon de 

l’océan de surface tandis qu’un mélange dominé par des eaux de fleuves nord canadiens 

diminuerait sa capacité tampon. L'invasion rapide du CO2 dans les bassins libres de glace 

ayant une faible capacité tampon risque de conduire rapidement à son acidification. En 

l'absence d'ions CO3
2- pour neutraliser le CO2 entant dans l'océan, les formes minérales de 

CaCO3 se dissolvent pour fournir des ions CO3
2-. Dans les bassins libres de glace en été, 

l'effet de l'invasion du CO2 sur le pH et la solubilité de l'aragonite et de la calcite est déjà 

visible.

3.3. Acidification

Les prévisions théoriques suggèrent que l’arctique pourrait être l'océan le plus rapidement et 

intensément affecté par l’acidification de l’océan global (Orr et al., 2005; Steinacher et al., 

2009). A l'heure actuelle, peu d'observations permettent de valider ou non ces prévisions. En 

2008 et 2010, le pH de surface était aussi faible que 8.0 - 8.1 dans le sud des bassins profonds 

ce qui est de 0.1 à 0.2 unités inférieur aux valeurs de 1994 (Fig. 4g). Cette diminution 
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observée en 15 ans est dans la gamme supérieure de la diminution du pH de l'océan global de 

0.1 unités depuis l'ère préindustrielle (Orr et al., 2005). La diminution de la salinité couplée à 

l'invasion du CO2 atmosphérique dans ces régions est la cause principale de la réduction de la 

fraction de CO3
2- au profit du CO2 dissous (Fig. 9 et 9b) et de l'acidification des eaux (Fig. 9c 

et 9d). L'acidification des eaux est responsable de la diminution du degré de saturation de la 

calcite (ΩCa) et de l’aragonite (ΩAr) (Fig. 9e et 9f). Dans les zones des bassins libérés des 

glaces les ΩAr sont plus faibles en 2008 (1.14 ± 0.12) et 2010 (1.06 ± 0.12) qu'en 1994 (1.76 ± 

0.14) à cause de l'invasion du CO2 atm (voir table 1, 2, 3 de l’annexe b). 

Figure 9 : Distribution de surface des valeurs calculées de CO2 dissous (a, b), pH (c,d) et saturation de 
l’aragonite (ΩA,r) obtenues à toutes les stations pendant les campagnes océanographiques CHINARE 2008 (à 
gauche)  et 2010 (à droite).
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L’état de saturation de la calcite et de l’aragonite est un paramètre clé de l’impact de 

l’acidification des eaux sur les organismes marins tel que le ptéropode, Limacina helicina, 

organisme clé des écosystèmes polaires observé principallement en surface (Kobayashi, 1974 

; Kleypas et al., 2006 ; Comeau et al., 2009). La zone de compensation (ou lysocline) à 

laquelle la calcite et l’aragonite deviennent sous-saturées et donc solubles (Ω < 1) est 

observée, pendant les campagnes CHINARE 2008 et 2010, à des profondeurs aussi faibles

que 25m sur les plateaux (Fig. 5 en annexe a) et entre 50 et 150m au-dessus des bassins. Cette 

sous-saturation de l'aragonite est liée à la circulation des eaux pacifiques riches en produits de 

reminéralisation de la matière organique. Dans l’Océan Nord Pacifique, la lysocline se situe 

en général autour de 500 m pour l’aragonite et 3000 m pour la calcite (Broecker and Peng, 

1982). Ces profondeurs sont encore plus élevées dans l’Océan Nord Atlantique.

Les plus fort pH (8.4) sont associés aux eaux de surface des plateaux où la pompe biologique 

soustrait du CO2 ; ces valeurs sont en accord avec celles observées en 1999 et 2003 sur le 

plateau (Chen et Gao, 2007). Les plus fort ΩAr de surface (ΩAr > 2) sont également observés 

en surface du plateau et auraient augmenté entre 1994 (1.87 ± 0.60), 2008 (2.08 ± 0.41) et 

2010 (2.20 ± 0.27). L'allongement de la période libre de glace au-dessus des plateaux pourrait 

être une hypothèse expliquant une prise de carbone plus grande par l'activité biologique et 

donc un ΩAr plus fort.

4. Conclusions 
La prise de CO2 a augmentée en 2008 et 2010 suite à la libération des glaces dans le sud des 

bassins profonds mais pourrait rapidement saturer les eaux de surface en CO2 conduisant à un 

ralentissement de la prise de CO2 et à une acidification des eaux. Dans le sud du Canada 

Abyssal Plain, la pCO2 de surface en 2008 et 2010 est 30% plus élevé qu'en 2002. Dans le 

Chukchi Abyssal Plain, la pCO2 est passé de 218 ± 26 µatm en 1994, 273 ± 15 µatm en 2008 

et 298 ± 6 µatm en 2010. Cette augmentation du pCO2 en surface serait causée par une vitesse 

d'invasion du CO2 dans la couche de surface 10 fois supérieure à celle observée dans l'océan 

global. L'invasion du CO2 dans le sud des bassins serait facilitée par la disparition de la 

banquise et par l'accumulation d'eau de fonte de la glace qui accroît la solubilité du CO2. Le

réchauffement des eaux, associé à une libération des glaces pendant une période plus longue

et sur une surface plus grande aurait un impact mineur sur la pCO2 en comparaison de l'effet 
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de la salinité au-dessus des bassins et de l'activité biologique sur les plateaux. La 

désalinisation réduit la capacité tampon des eaux en solubilisant le CO2 aux dépens des ions 

CO3
2- qui diminuent. D'autre part, l'injection d'eau dessalée en surface renforce la 

stratification. Le mélange vertical faible et la capacité tampon réduite des eaux soumises à une 

pénétration rapide du CO2 atmosphérique pourraient mener à une saturation rapide du CO2 et à 

une acidification intense des eaux de surface. Cette acidification est suggérée par la 

diminution du pH de 0.1 à 0.2 unités en 2008 et 2010 par rapport à 1994 dans le sud des 

bassins et se traduit par une diminution du degré de saturation de l'aragonite (ΩAr ~ 1) mettant 

en danger des espèces communes de l'océan Arctique tels que les ptéropodes.

L'apport d'eau douce issue de la fonte de la banquise et des glaces continentales affecte

également la chimie des eaux en sub-surface mais cet impact pourrait être différent en 

fonction de la source d'eau douce. La fonte importante de la banquise entre 2005 et 2008 

aurait augmenté le pH et la capacité des eaux à stocker du carbone anthropique grâce au fort 

pouvoir de dilution des eaux de fonte de la glace de mer sur AT et CT. Au contraire un apport 

d’eau douce en provenance des fleuves canadiens (Mackenzie) plus important dans les bassins 

Arctique en 2010 par rapport à 2008 aurait réduit la capacité tampon et acidifié les eaux à 

cause du fort rapport CT/AT des eaux de fleuves. L’origine des eaux douces accumulées en 

surface pourrait dépendre de l’Oscillation Arctique. En phase OA+, observé en 2008, 

l'accumulation d’eau douce en Arctique de l’ouest serait principalement issue de la fonte et 

des fleuves sibériens. La phase OA-, observée en 2005 et 2010, favoriserait l'accumulation 

d'eau douce en provenance du Mackenzie.

L'impact de la pompe biologique sur la prise de carbone est remarqué dans deux zones: au-

dessus des plateaux et au niveau du front de glace des bassins. En 2008 et 2010, un puits de 

CO2 important (ΔpCO2 = 200µatm) au-dessus des plateaux est généré par une active pompe 

biologique liée à la croissance de phytoplancton de grande taille. La pompe biologique est 

également stimulée au niveau du front de glace au-dessus des bassins profonds. Les 

relativement fortes productions primaires de cette zone (PP = 0.2 ± 0.1 mg C m-3 h-1) 

associées à la croissance de diatomées et de nanoflagellés conduisent à un puits de CO2 plus 

important que lorsque la zone était complètement couverte de glace. Le déplacement du front 

de glace au-dessus des bassins pourrait constituer une prise importante de CO2 dissous et 
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retarder la saturation en CO2 des eaux de surface. Cependant, l'efficacité de cette pompe 

biologique pourrait être de courte durée à cause des faibles ressources en nitrate des eaux de 

surface des bassins. Si l'accumulation d'eaux douce s'accroît dans les prochaines années, 

l'approfondissement de la nutricline et la dilution des nutriments en surface avant même le 

retrait des glaces pourrait limiter l'intensité de la production associée au front de glace.
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Annexes 

a. Figures annexes

Figure 1 : Equations des constantes de dissociation utilisées dans les calculs des composantes du système des 
carbonates.

Figure 2: Illustration de l'effet de la température, pression et salinité sur les pK1 et pK2 (pK = -log10 (K) et sur 
les concentrations des trois forme inorganique du dioxyde de carbone dans l'eau CO2, HCO3

-, CO3
2-. Le cas de 

référence est T = 25°C, S = 35 et P = 1 atm (ligne pleine). (D'après Zeebe et Wolf-Gladrow, 2001).



[Chapitre 3. Impact de la fonte de la glace sur la prise de CO2 et la capacité tampon des eaux]

159

Figure 3 : Rapport CT/AT en fonction de la salinité pour les eaux de la mission ODEN 2005. Les eaux pacifiques
(encadré bleu) sont mises en évidence par un maximum de silicate (gamme de couleur), une salinité entre 32 et 
33.5 et un rapport CT/AT élevé (0.99), les eaux atlantiques ont une salinité autour de 34.9 et un rapport CT/AT 
entre 0.93 et 0.95 (encadré rouge).

Figure 4 : Index de l’Oscillation Arctique (OA) entre 1990 et 2010. Les années discutées dans ce chapitre sont 
marquées en rouge. Elles correspondent à des phases OA+ (1994 et 2008) et OA- (2005 et 2010). 
http://nsidc.org/arcticmet/patterns/arctic_oscillation.html.

http://nsidc.org/arcticmet/patterns/arctic_oscillation.html.
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Figure 5 : Solubilité de l’aragonite (ΩAr) et de la calcite (ΩCa) dans les 200 premiers mètres de la colonne 
d’eau pendant la campagne CHINARE 2010. Le calcul du degré de saturation est basé sur les équations 8 et 9
(section 1.2). Des valeurs de Ω <1 illustrent une sous-saturation impliquant la dissolution de l'espèce carbonaté 
et les valeurs Ω >1 une sursaturation. 



[Chapitre 3. Impact de la fonte de la glace sur la prise de CO2 et la capacité tampon des eaux]

161

b. Tables annexes

Table 1 : Paramètres physiques et chimique des eaux de surface en 1994 dans les principales zones présentées 
dans cette étude.

Zone Salinité T 
(°C)

AT 
(µmol/kg-1)

CT 
(µmol/kg-1) CT/AT pH pCO2

(µatm)

Facteur
De 
Revelle

Plateau de Chukchi 
(68-74°N)

31,9
± 0.7

0.3
± 3,3 2214 ± 32 2022 ± 53 0,913

± 0,017
8,290
± 0,034

219
± 53

12,83
± 2,37

Mer de Beaufort
(72-77°N) - - - - - - - -

Chukchi Abyssal 
Plain
(74-77°N)

30,7
± 0,4

-1.5
± 0,1 2158 ± 8 1997 ± 19 0,925

± 0,008
8,245
± 0,047

218
± 26

13.58
± 0,68

Zone marginale de 
glace  (77-83°N)

31.2
± 0.8

-1,0
± 0,0 2182 ± 39 2058 ± 32 0,943

± 0,005
8,135
± 0,026

291
± 18

15,35
± 0,56

Alpha Ridge 
(83-88°N)

32,1
± 0,7

-1,7
± 0,1 2218 ± 30 2087 ± 29 0,941

± 0,002
8,142
± 0,016

287
± 13

15,02
± 0,23

Table 2 : Paramètres physiques et chimique des eaux de surface en 2008 dans les principales zones présentées 
dans cette étude.

Zone Salinité T 
(°C)

AT 
(µmol/kg-1)

CT 
(µmol/kg-1) CT/AT pH pCO2

(µatm)

Facteur 
de 
Revelle

Plateau de Chukchi 
(68-74°N)

30,6
± 0.7

0,6  
± 2.4 2123 ± 37 1921 ± 49 0,905 

± 0.016
8,313
± 0.088

184 
± 47

11,98 
± 1.32

Mer de Beaufort
(72-77°N)

25,8 
± 2.0

1,8 
± 1.8 1897 ± 98 1795 ± 72 0,947 

± 0.012
8,112
± 0.063

288 
± 40

15,99 
± 1.37

Chukchi Abyssal 
Plain
(74-77°N)

26,7 
± 0.8

-0,6 
± 0.3 1931 ± 60 1833 ± 56 0,949 

± 0.003
8,128 
± 0.019

273 
± 15

16,18 
± 0.34

Zone marginale de 
glace  (77-83°N)

28,6 
± 1.2

-1,3 
± 0.2 2029 ± 72 1905 ± 54 0,939 

± 0.008
8,184 
± 0.039

244 
± 20

14,98 
± 0.89

Alpha Ridge 
(83-88°N)

28,2 
± 0.4

-1,5
± 0.1 2004 ± 32 1896 ± 32 0,946 

± 0.003
8,146 
± 0.015

266 
± 12

15,75 
± 0.37
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Table 3 : Paramètres physiques et chimique des eaux de surface en 2010 dans les principales zones présentées 
dans cette étude.

Zone Salinité T 
(°C)

AT 
(µmol/kg-1)

CT 
(µmol/kg-1) CT/AT pH pCO2

(µatm)

Facteur
De 
Revelle

Plateau de Chukchi 
(68-74°N)

30,3
± 1,3

3,5
± 2,7 2112 ± 77 1901 ± 93 0,900

± 0,017
8,290
± 0,113

199
± 59

11,61
± 1,10

Mer de Beaufort
(72-77°N)

26,4
± 0,2

-0,1
± 0,7 1906 ± 16 1823 ± 14 0,957

± 0,001
8,066
± 0,012

316
± 12

17,14
± 0,19

Chukchi Abyssal 
Plain
(74-77°N)

26,7
± 0,9

-0,3
± 1,3 1973 ± 79 1879 ± 62 0,952

± 0,006
8,103
± 0,017

298
± 6

16,63
± 0,86

Zone marginale de 
glace  (77-83°N)

29,0
± 1,1

-1,4
± 0,1 2055 ± 60 1944 ± 47 0,946

± 0,008
8,139
± 0,046

277
± 28

15,77
± 0,10

Alpha Ridge 
(83-88°N)

30,3
± 0,3

-1,5
± 0,1 2106 ± 19 1993 ± 23 0,946

± 0,002
8,124
± 0,018

291
± 6

15,63
± 0,28
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Conclusions générales

Des observations in situ acquises dans le secteur Pacifique de l’océan Arctique, pendant des 

étés records de fonte de la banquise, en 2008 et 2010 suggèrent qu'une fonte intense de la 

glace de mer et de la glace continentale modifierait à la fois la production primaire, la 

distribution des espèces phytoplanctoniques et la capacité de l'océan à pomper du CO2. 

Le recul de la banquise en Arctique au-dessus des bassins profonds conduirait à une 

diminution de la production primaire, à une dominance des nanoflagellées et à l’augmentation 

de la pénétration du CO2 atmosphérique. Cette invasion récente du CO2 dans les bassins 

profonds se traduit par une acidification des eaux de surface parmi les plus intenses de l’océan 

global. 

Cet appauvrissement des bassins de l’arctique de l’ouest, en terme de production primaire,

provoqué par la fonte accrue de la glace rejoint celui pronostiqué par les modèles pour l'océan 

global en réponse à l’augmentation de la stratification des eaux lié au changement climatique 

actuel. La réduction de la biomasse et la prolifération des cellules de petites tailles 

(nanoplancton) au détriment des diatomées dans la zone nouvellement libérée des glaces du 

bassin est une réponse contraire à celle décrite par la littérature récente au-dessus des plateaux 

peu profonds à savoir une fertilisation et une augmentation de la production primaire. 

Une autre conséquence significative engendrée par l’accélération de la fonte est le 

déplacement vers des latitudes de plus en plus polaires du front de glace ainsi que l’expansion

de la zone marginale de glace. C’est uniquement dans cette région du front de glace que nos 

données montrent l’apparition de « hots spots du large » où tant la production primaire que la 

croissance de grosses diatomées seraient favorisées par la fonte de la glace. Ces « hots spots 

du large » peuvent présenter des biomasses phytoplanctoniques proches de celles couramment 

observées au niveau du front de glace des mers marginales peu profondes de l’Arctique.

L’augmentation de la surface d’échange entre l’océan et atmosphère causée par le recul de la 

banquise entraîne une pénétration accrue du CO2 qui s’avère bien plus rapide que dans les 

autres océans et conduit à une augmentation de la pCO2 de surface. L’intensité de cette 

invasion est contrôlée non pas par la température comme dans la plupart des océans mais par 

la désalinisation et la dilution des eaux de surface induite par la fonte de la glace de mer mais 

aussi des glaces continentales bordant l’océan Arctique.
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Dans un océan Arctique avec peu de glace, il apparaît que l'accumulation d'eau douce, 

« freshening », générée par la fonte de la glace de mer et les apports des fleuves exerce 

un contrôle majeur sur la distribution des populations phytoplanctoniques et la prise de 

CO2 atmosphérique. Le retrait des glaces pourrait faire passer cet océan d'un régime limité 

par la lumière à un régime limité par les nutriments. La couche d’eaux de fonte, matérialisée 

par la couche de surface dessalée (SFL-Surface Fresh Layer), limite la taille du réservoir de 

nutriments et induit un approfondissement de la nutricline et un renforcement de la 

stratification. La SFL est fortement déficitaire en nitrates comme le souligne la valeur du 

rapport molaire N/P de 1/1. Les eaux pacifiques d’hiver, riches en Si mais pauvres en N (N/P 

= 6/1) sont présentes jusqu’à une latitude de 86°N et constituent la source majeure de 

nutriments en sub-surface des bassins profonds et une source considérable pour le plateau 

continental. Le freshening réduit la production et les biomasses de phytoplancton en surface et 

conduit au développement de communautés pélagiques profondes dominées par des 

nanoflagellées de type chrysophytes et prymnesiophytes. L'accumulation d'eau douce et le 

retrait des glaces pourraient au contraire désavantager le gros phytoplancton (diatomées et 

dinoflagellés) ainsi que le picoplancton ; ce dernier pourrait être peu adapté à une exposition 

longue et intense au rayonnement ultra-violet (UV).

Le « freshening » agit sur le système des carbonates par deux mécanismes : la dilution et 

la désalinisation. La désalinisation augmente la solubilité et la sous-saturation en CO2 des 

eaux Arctiques accélèrant ainsi son invasion dans l’océan de surface. D'autre part, la capacité 

tampon des eaux est réduite par l'augmentation de la fraction de CO2 et la diminution du 

CO3
2-. En effet, l'entrée du CO2 atmosphérique est difficilement neutralisée par les ions CO3

2-

ce qui conduit à une acidification des eaux. Le renforcement de la stratification par la salinité 

accentue d'autant plus la saturation des eaux de surface en empêchant le piégeage en 

profondeur du CO2 anthropique. L'effet de la dilution sur le CO2 dépend si les eaux 

proviennent de la fonte de la glace de mer ou de la fonte de la glace continentale apportée par 

les fleuves. Les eaux des fleuves ont un faible pouvoir de dilution et une forte concentration 

en CT. Leur mélange avec l'eau de mer serait susceptible de réduire la capacité tampon et le 

pH des eaux. L'impact des fleuves est d'autant plus fort lorsqu'il s'agit de fleuves nord-

canadiens, deux fois plus concentrés en CT que les fleuves sibériens. Au contraire, 

l'accumulation d'eau de fonte de la banquise par son fort pouvoir de dilution et sa pauvreté en 



[Conclusions générales]

165

CT augmenterait la capacité tampon et le pH des eaux. Ainsi, à long terme, la fonte de la glace 

de mer pourrait augmenter la taille du puits de CO2 alors que celle des glaciers continentaux

la réduirait.

L'accumulation d'eau douce et sa provenance seraient donc des facteurs clés à étudier dans un 

océan avec peu de couvert de glace. La climatologie de l'Oscillation Arctique (OA) pourrait 

être un mécanisme important de contrôle des apports d'eau douce à l'échelle de l'Océan 

Arctique. La situation OA+ en 2008 a montrée une forte accumulation d’eau douce en 

provenance de la fonte de la glace de mer associée à une augmentation de la capacité tampon 

des eaux. Au contraire, en 2010 la configuration OA- aurait accumulée plus d’eau des fleuves

canadiens et ainsi réduit la capacité tampon des eaux et donc la capacité de stockage de CO2 

dans la couche de surface.

La comparaison des données obtenues pendant deux années très affectées par la fonte de 

la glace (2008 et 2010) et une situation beaucoup plus englacée (1994) ont permis de 

montrer des changements dans la distribution du phytoplancton et la prise de CO2 dans 

différentes zones de l'Arctique. La disparition du couvert de glace et la mise en place d'une 

couche dessalée épaisse approfondiraient les communautés de phytoplancton et favoriseraient 

le nanoplancton aux dépens des prasinophytes et des diatomées. La biomasse 

phytoplanctonique totale est du même ordre de grandeur entre une année, 1994, où les bassins 

profonds étaient très englacés et l'année 2008 fortement touchée par le recul des glaces. 

Néanmoins, la répartition de la biomasse est différente entre ces deux années. En 2008, la 

partie libérée de glace des bassins est très appauvrie tandis que sa zone marginale de glace est 

enrichie et caractérisée par une concentration accrue de diatomées. 

L'invasion du CO2 atmosphérique et la désalinisation des eaux dans le sud des bassins 

(<78°N) auraient conduit à une diminution de la sous-saturation en CO2 des eaux de surface et 

à leur acidification en 2008 et 2010 par rapport à 1994. En contrepartie, les eaux sous la 

couche de mélange isolées de la pénétration du CO2 anthropique verraient leur capacité 

tampon et leur pH augmenté grâce à la dilution associée à l'apport massif d'eau de fonte de la 

banquise. Néanmoins, en 2010, la diffusion en profondeur du CO2 accumulé chaque été 

depuis 2007 dans les bassins libres de glace, couplée à un apport plus important d'eaux des 

fleuves canadiens (OA+), aurait comme effet de réduire la capacité tampon et d'augmenter 
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l'acidité des 100 premiers mètres de la colonne d'eau par rapport à 2008. A l'inverse, entre 78° 

et 82°N, la stimulation de la pompe biologique liée à l'apparition du front de glace au-dessus 

des bassins en 2008 et 2010 aurait pour conséquence un puits de CO2 plus intense qu'en 1994.  

Les changements sont moins marqués au nord de 82°N car la glace était toujours présente en 

2008 et 2010. Pourtant une accumulation importante d'eau douce fut observée dans les 50 

premiers mètres. La dilution des nutriments dans ces eaux a réduit la population de diatomées 

en surface et induit un déplacement des communautés de phytoplancton vers de plus grandes 

profondeurs.

Pendant une année de fonte exceptionnelle de la banquise en 2008, la biomasse, la 

production et les espèces dominantes de phytoplancton ainsi que la pCO2, présentent

également une variabilité zonale marquée. Quatre situations distinctes ont été observées : i) 

le plateau continental, ii) les eaux libres de glace de mer, iii) la zone marginale de glace ou 

front de glace de mer, et iv) la zone fortement couverte de glace de mer.

Dans les zones fortement couvertes de glace (latitude > 83°N), l’accumulation d’eau douce 

en surface est importante et conduit à des conditions proches de celles des bassins profonds 

libres de glace de mer : les éléments nutritifs sont appauvris en surface et le pic de 

chlorophylle de sub-surface s'approfondit. Néanmoins, les biomasses et concentrations dans le 

maximum de chlorophylle sont supérieures à celle des zones libres de glace car le réservoir de 

nutriments n’est pas épuisé sur l’ensemble de la couche euphotique. Des diatomées de type 

Minidiscus sp., Navicula sp. et Chaetoceros sp. dominent les biomasses dans le maximum de 

chlorophylle confirmant la disponibilité des nutriments à ces hautes latitudes polaires. La 

présence de glace de mer limite la vitesse des échanges de CO2 avec l’atmosphère, ce qui se 

traduit par un état de sous-saturation en 2008 et 2010, relativement proche de celui observé en 

1994.

La zone marginale de glace des bassins profonds présente des biomasses et des taux de 

production relativement élevés et parfois proches des valeurs observées sur le plateau de 

Chukchi. La production est stimulée par une faible accumulation d'eau douce en surface et un 

réservoir de nutriments peu profond. L'ouverture récente de la banquise permet au 

phytoplancton de puiser dans ce réservoir de nutriments proche de la surface, donnant lieu à 

des floraisons importantes. Ce type de « hots spots » est notamment observé au nord du 
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Chukchi Borderland où la communauté phytoplanctonique est dominée par des diatomées 

pennées, Fragilariopsis sp. et Niztchia spp., et des prymnesiophytes. Une augmentation 

significative du puits de CO2 est observée dans cette zone sous l'action de la pompe 

biologique. Néanmoins, cette stimulation de la production primaire reste localisée dans le 

nord du Chukchi Borderland. L’absence de fortes biomasses au niveau du front de glace dans 

le Bassin Canadien suggère un épuisement des éléments nutritifs ou des concentrations déjà 

très faibles avant que la glace ne se brise.

Les eaux du sud des bassins profonds libérées des glaces sont épuisées en nutriments 

jusqu’à de profondeurs de 50 à 80 m. Cette déplétion résulte de la consommation par le 

phytoplancton et de l’accumulation d’eau douce en surface. Les eaux de surface sont 

fortement diluées par les eaux de fonte pauvres en nutriments et la nutricline s’approfondit. 

De plus, cet apport d’eau douce renforce la stratification de la colonne d’eau et empêche le 

réapprovisionnement des eaux de surface par les nutriments profonds. Les biomasses et 

productions de surface sont faibles et dominées par du nanoplancton de type chrysophytes et 

prymnesiophytes. Les concentrations en chlorophylle sont relativement fortes en sub-surface, 

mais les taux de production demeurent faibles, limités par les niveaux d’éclairement. La 

disparition du couvert de glace de mer, la forte désalinisation et la production primaire faible 

conduisent à une invasion massive du CO2 qui réduit la sous-saturation ainsi que la capacité 

tampon des eaux de surface et conduit à leur acidification.

Dans la région du plateau continental de Chukchi dépourvu de glace, la nutricline peu 

profonde permet une production soutenue caractérisée par des concentrations en chlorophylle 

élevées et une population phytoplanctonique dominée par des diatomées. Les eaux du sud du 

plateau, enrichies par les eaux pacifiques, et celle du nord du plateau près du talus continental 

présentent en fin d'été les plus fortes biomasses et productions. La dominance des diatomées 

souligne une grande disponibilité en nutriments et suggère un export de carbone important 

vers les sédiments peu profonds. Le plateau de Chukchi abrite le puits de CO2 le plus intense 

de l'ouest Arctique (ΔpCO2 ~ 200 µatm) qui souligne l’efficacité de la pompe biologique. En 

2010, on observe des biomasses phytoplanctoniques un ordre de grandeur plus faible,

néanmoins le puits de CO2 est de même intensité qu’en 2008. Les observations faites sur le 
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plateau corroborent celles de précédentes études en termes de production, de biomasse, 

d’espèces et de sous-saturation du CO2.

La fonte importante de la glace ne modifierait pas seulement la production et la 

biomasse du phytoplancton mais aussi la dominance des espèces. Des changements dans 

les groupes de phytoplancton pourraient avoir un impact sur la structure de la chaîne 

trophique, la pêche et la pompe biologique à carbone.

Des efflorescences de l'espèce phaeocystis sp., prymnesiophyte typique des régions polaires, 

se forment dans les zones de front de glace tant du plateau que des bassins profonds. Le 

développement de ces espèces semblerait associé à un changement rapide des conditions 

environnementales certainement induit par la fonte récente de la glace. A la fin de l'été, de 

fortes concentrations de dinoflagellés sont observées dans le sud du plateau de Chukchi. Le 

développement de cette espèce potentiellement toxique pourrait se répercuter sur les niveaux 

trophiques supérieurs et la qualité des pêcheries.

En surface des bassins profonds, les concentrations en pigments et les biomasses sont faibles 

à l'exception de la zone de front de glace. L'essentiel de la biomasse de surface est concentrée 

dans la zone marginale de glace et associée à des diatomées pennées (Niztchia sp., Navicula 

sp.). En dehors de la zone marginale de glace, les diatomées sont peu abondantes en surface et 

le nanoplancton non identifié domine la biomasse.

Un contraste des communautés de phytoplancton est observé entre les zones couvertes ou 

partiellement couvertes de glace et les zones de bassins libres de glace. Les bassins libre de 

glace présentent des communautés profondes largement dominées par du nanoplancton non 

identifié. Les zones couvertes de glaces sont dominées par des diatomées, des dinoflagellés et 

du nanoplancton. Les abondances relativement importantes de diatomées à des latitudes aussi 

polaires que 86°N laissent supposer une source de nutriments différente des eaux pacifiques

qui à ces latitudes sont profondes et très diluées. La comparaison entre les données de 

taxonomie et les pigments a conduit à des conclusions similaires au-dessus du plateau  riche 

de Chukchi à savoir une large dominance des diatomées. Au-dessus des bassins oligotrophes 

ces deux approches soulèvent des différences dans l’interprétation de la dominance du 

phytoplancton.



[Conclusions générales]

169

Des incertitudes et des questions encore sans réponse

Ce travail soulève de nombreuses questions et a mis en évidence plusieurs incertitudes 

majeures pour la détermination de l'impact du changement climatique sur le phytoplancton et 

le cycle du carbone dans l’océan Arctique. Une grande inconnue qui a nécessité d'établir 

diverses hypothèses est l'absence de connaissances quant aux apports en nutriments mais aussi 

en carbone dissous par les fleuves dans les bassins centraux. La fonte du permafrost pourrait 

avoir un impact important sur le contenu chimique des fleuves et modifier profondément la 

biogéochimie de l'océan Arctique. L'absence de connaissances sur la pCO2 et sur les 

concentrations en nutriments pendant l'hiver Arctique induit également de grandes 

incertitudes quant à l'évaluation de conditions initiales nécessaires pour dresser un bilan 

annuel de la production primaire et/ou de la prise de carbone à l'échelle d'une région. Dans 

cette optique de dresser un bilan, le calcul de l'invasion du CO2 de l'atmosphère est une étape 

fondamentale qui n'a pas pu être exploité dans cette étude. Nous avons montré que ce calcul 

nécessite pour l'Arctique la prise en compte des variations de température, mais aussi de 

salinité, causées par l'accumulation d'eau douce au cours de l'été. Finalement, l'étude 

taxonomique a révélé une dominance de petits phytoplanctons non identifiés dans les bassins 

profonds. Des méthodes d'analyse plus appropriées à ces classes de taille seraient nécessaires.

L'Océan Arctique après 2010 ?

Les rôles clés de la désalinisation et de la dilution des eaux sur le CO2 et le 

phytoplancton permettent de proposer un scenario possible de changement à court 

terme de l'océan Arctique. Dans les prochaines décennies, si la banquise et les glaciers 

continentaux continuent à fondre intensement, la réponse à la fonte de la glace au-dessus des 

plateaux et des bassins profonds, qui constituent des environnements très distincts d’un point 

de vue physique, chimique ou biologique, pourrait être très différente vis-à-vis des

producteurs primaires et du CO2. 

Sur les plateaux, l'allongement de la période productive et un apport continu de nutriments par 

les fleuves et les eaux pacifiques pourraient maintenir l'action de la pompe biologique sur une 

plus longue période de temps et accroître la prise de CO2 et la sous-saturation des eaux en fin 

d'été. 
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Au-dessus des bassins, le déplacement du front de glace entraînerait l'apparition de "hots 

spots" et conduirait à un réel puits de CO2 sans impact notable sur l'acidité des eaux. 

Cependant cette stimulation serait probablement  de courte durée car les concentrations en 

nutriments disponibles sont limitées. Les zones libres de glace pourraient devenir rapidement 

oligotrophiques et dominées par du nanoplancton. L'extension de la partie libre de glace 

permet une prise supplémentaire de CO2 atmosphérique. Cependant, la réduction de la 

capacité tampon des eaux et les faibles productions primaires associées à ces zones ouvertes 

mèneraient à une saturation en CO2 et à une acidification rapide de la couche supérieure. 

Une accumulation plus importante d'eau des fleuves, engendrée par la fonte des glaces

continentales, pourrait enrichir en nutriments les bassins et stimuler la production primaire. 

Par ailleurs un apport accru de carbone inorganique dissous (CT) par les fleuves augmenterait 

la saturation en CO2 de la surface, convertissant les bassins Arctique en une source potentielle 

de CO2 pour l'atmosphère et conduirait à l'acidification des eaux. Au contraire, plus d'apports 

d'eau douce via la fonte de la banquise pourraient par dilution appauvrir les eaux en 

nutriments mais aussi en carbone inorganique dissous avec un effet bénéfique pour le pH des 

eaux.
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Les liens entre climat, banquise, eaux de fonte, et flux biogéochimiques en région arctique 

sont complexes. Notre compréhension de cet écosystème particulièrement exposé au 

changement climatique est largement limitée par le manque criant de données. Les facteurs 

climatiques (AO) et environnementaux sont déterminants dans le déclenchement de la fonte et 

par conséquent sur la production primaire et les flux biogéochimiques associés. Le bilan des 

apports en nutriments, et leur stœchiométrie dans les eaux déversées chaque année par les 

grands fleuves sibériens, restent mal connus. L’évaluation de la contribution des eaux 

fluviales et de celles du pacifique dans ce bilan peut être améliorée grâce à l’utilisation de 

traceurs passifs, comme le néodyme, ou d’autres traceurs qui sont mesurés dans le cadre du 

programme international GEOTRACES. L’action de mécanismes physiques hivernaux, tels 

que la formation de glace ou celle de « saumures », ou biologiques comme l’activité 

microbienne sont autant d’inconnues de ce bilan. Des campagnes dès le début du printemps 

permettraient d’établir les conditions initiales du déclenchement de la production primaire, et 

de suivre leur évolution en fonction des conditions climatiques, à l’échelle interannuelle. Ce 

type d’investigation nécessite l’utilisation d’instruments capables d’évoluer avec la banquise.

Le projet IAOOS s’inscrit dans cette optique, mais la possibilité d’installer des capteurs 

biologiques ou biogéochimiques est encore limitée.

Notre étude a souligné un déficit exceptionnel en nitrates. Les eaux arctiques ont un rapport 

molaire N/P extrêmement faible de l’ordre de 1/1 en surface, et de 1/6 dans les eaux 

pacifiques de sub-surface. Quelles sont les raisons de cette anomalie ? Ce déséquilibre par 

rapport au rapport de Redfield (16/1) se propage-t-il dans la matière phytoplanctonique et 

microbienne ? Quels sont les répercussions de ces déséquilibres sur les flux de matière 

exportée?  Quels sont les liens entre rapports molaires, structure et taille du phytoplancton sur 

les plateaux et les bassins profonds arctiques ? Autant de questions intéressantes qui devraient 

nous permettre de mieux comprendre cet écosystème polaire particulier. La caractérisation 

des rapports molaires des différents groupes phytoplanctoniques au cours de la saison et des 

successions phytoplanctoniques en lien avec les variables environnementales (lumière, 

stratification, turbidité, vents, etc...) sont nécessaires pour mieux progresser dans la 

compréhension du fonctionnement de cet écosystème particulier. Cela nécessite bien sûr des 

campagnes de mesures, le déploiement de moyens à la mer comme les pièges à particules 
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mais aussi de travailler en lien avec l’outil satellitaire et la modélisation couplée 

climat/biogéochimie à l’échelle régionale. 

Nos travaux soulignent notre faible connaissance quant aux contributions des masses d'eau au 

bilan des nutriments à l’échelle du bassin, en particulier celle des eaux pacifiques, celle des 

eaux  de fonte de la glace de mer et celle des fleuves. Nous avons notamment montré 

l'importance des eaux de fonte  de glace de mer et continentales sur la capacité tampon de la 

couche de surface. L'origine de l'eau des fleuves, sibériens ou canadiens, a un impact différent 

sur la chimie des eaux car ils apportent du matériel dissous et particulaire dans des 

concentrations différentes. L'apport de nutriments par les fleuves dans les bassins profonds, 

limité en nitrates, reste une question ouverte. Le fleuve Mackenzie présente un excès 

important en nitrates par rapport au phosphate, pourtant les eaux de surface du bassin 

Canadien sont largement déficitaires en nitrates par rapport aux autres éléments nutritifs. Le 

maximum de silicates dans les bassins fournit une information précieuse pour révéler la 

présence des eaux pacifiques d'hiver. Par contre la distinction entre les eaux pacifiques d'été et 

d'hiver reste un challenge. Une pénétration plus importante des eaux pacifiques d'été liée au 

retrait précoce et à la reformation tardive de la glace pourrait, en plus d'accélérer la fonte de la 

banquise, modifier la composition chimique et les concentrations en nutriments des eaux.
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Annexe A : Processus affectant le CO2 de l'Arctique

Table 1 : Sommaire des processus physique et biologique qui peuvent influencer le cycle du carbone 
inorganique et augmenter/réduire le prise de CO2 par l’Arctique (D’après Bates et Mathis, 2009).

Les niveaux de confiance sont fournies ainsi que les échelles de temps (pour la prochaine décennie ou siècle) et 
l’impact (losqu’il est quantifié). Les processus incluent : 1.Transport du carbone inorganique vers le nord; 2. 
Echange de gaz air-mer ; 3. Apport de carbone organique et inorganique des fleuves ; 4. Exposition des eaux de 
surface au forçage atmosphérique à cause du recul de la glace de mer ; 5. Echange de gaz air-mer des eaux de 
surface fortement affectée par la fonte de la glace de mer ; 6. Rejet de CO2 des eaux de surface dominée par les 
eaux de rivières ; 7. échanges gazeux air-mer à travers la glace de mer ; 8. Échange de gaz air-mer en hiver dans 
les chenaux de fonte et les polynies ; 9. flux de carbone inorganique en raison du rejet de saumure pendant la 
formation d’eau profonde à l'automne et l'hiver ; 10. Refroidissement des eaux de surface atlantiques ou 
pacifiques au cours de leur transport dans l'océan Arctique + réchauffement des eaux de surface libérée de la 
glace de mer par le soleil ou le transport latéral des eaux réchauffées du plateau ; 11. Transport d’eau et de 
carbone à travers le plateau ; 12. Redistribution du carbone inorganique entre la couche de mélange et la sub-
surface en raison de la diffusion et du mélange vertical ; 13. Echange plateau-bassin de carbone inorganique 
(CT) et organique en raison de la circulation générale et du transport tourbillonnaire ; 14. Consommation nette 
de CO2 lors de  la photosynthèse et de la production du phytoplancton ; 15. Export de matière organique (MO) 
ou de production ; 16. Reminéralisation en sub-surface et dans les sédiments de la matière organique en CO2 ; 
17. Rejet de CO2 par les sédiments. 
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Annexe B : Méthodes d'analyses et collaborations de la thèse

Table 2 : Liste des méthodes, des lieux et des opérateurs pour l’acquisition et le traitement des données utilisées 
pendant la thèse. Les coopérations nationales et internationales ayant permis l'acquisition de ces données sont 
indiquées.

Technique utilisée Paramètres 
mesurés

Nature 
des 

données

Période 
(j)

Lieu de 
l'analyse Opérateur Collaboration

2 LOV (1)

(apprentissage) P. Coupel Joséphine Ras

in situ
(CH08) 60

SIO-SOA(2)

(installation du 
protocole (3) et 

utilisation)

P. Coupel Jin Haiyan, 
Chen JianfangHPLC Pigments

in situ
(CH10) 60 SIO-SOA 

(utilisation)
R. 

Bodichon
Jin Haiyan, 

Chen Jianfang
in situ 

(CH08) 15 P. Coupel, 
A. Crete Doris Thullier

Technique 
potentiométrique

CT, alcalinité, pH, 
pCO2 in situ 

(CH10) 15

SNAPO-
LOCEAN A. Bouvet, 

(Master 2, 
Marseille)

Doris Thullier

in situ 
(CH08) 5

LEMAR-
IUEM(4)

(apprentissage)
P. Coupel Beatriz Beker

in situ 
(CH08) 15 MNHN(5) P. Coupel Alain CoutéMicroscopie optique Taxonomie

manuelle

in situ 
(CH08) 20 MNHN A. Bouvet Alain Couté

Colocalisation des 
données de glace 

satellite SSMI

Couverture de glace 
colocalisée Satellite - LOCEAN

P. Coupel
Mehrad 

Rafizadeh

SYRACO (Système de 
reconnaissance 
automatisé des 

coccolithophoridés)

Concentration et 
morphométrie des 
coccolithophoridés

in situ
(CH08, 
MA09)

15 CEREGE(6) P. Coupel Luc Beaufort

MATLAB et SeaDAS
(SeaWiFS Data 

Analysis System)

Concentration en 
calcite et 

chlorophylle
Satellite - LOCEAN P. Coupel Mehrad 

Rafizadeh

PHYSAT
(identification satellite 

du phytoplancton)

Dominance du 
phytoplancton Satellite - LOCEAN P. Coupel

Mehrad 
Rafizadeh, 
C.Brown

(1)   Laboratoire d'océanographie de Villefranche-sur-Mer, France 
(2)  Second Institute of Oceanography (SIO) sous la direction du State Oceanic Administration, Hangzhou, Chine
(3)  Le protocole de mesure HPLC utilisé pour les analyses des pigments est basée sur la méthode développée par Van Heukelem et Thomas 
(2001) et modifiée par l’équipe du LOV (Ras et al., 2008). Des modifications ont dues être apportées à cette méthode pour s'adapter à 
l'instrumentation du SOA.
(4) Laboratoire des sciences de l'environnement marin - Institut Universitaire Européen de la Mer, Brest, France
(5) Muséum national d'histoire naturelle, Paris, France
(6) Centre de Recherche en Gestion, Aix-en-Provence, France
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Annexe C: Article 4

Sensitivity of coccolithophores to carbonate chemistry and ocean 
acidification

L. Beaufort, I. Probert, T. de Garidel-Thoron, E.M. Bendif, D. Ruiz-Pino, N. Metzl, C. Goyet, 
N. Buchet, P. Coupel, M. Grelaud, B. Rost, R.E.M. Rickaby, C. de Vargas

Nature, 476, pp. 80–83, 2011.

Une partie de ce travail de thèse a consisté à s'interesser à la retroaction de la chimie du CO2

sur le  phytoplancton calcaire (coccolithophoridés). L'analyse taxonomique des populations de 

coccolithophoridés dans des échantillons d'eau de la mer de Patagonie a contribué à l'écriture  

d'un article publié au cours de la thèse dans la revue scientifique Nature (Beaufort et al., 

2011).










