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Résumé

L’objectif de cette thése est I'étude de la vatiBbsaisonniere de la dynamique et de
la thermodynamique du systéme d’'upwelling des Gasatans les couches de surface. Pour
ce faire, nous avons utilisé une simulation issugn dnodéle de circulation générale
océanigue et des donnéessitu et satellitaires.

Dans la premiére partie de la thése, les caratitgres de la dynamique de l'upwelling
cotier sont étudiées a I'aide du déploiement deébswérivantes, et I'exploitation de données
satellitaires de température de surface de la B®T) et de vent de surface. Les événements
d'upwelling, qui surviennent régulierement de féva mai, ont une durée moyenne de 5 a 10
jours et sont associés aux développements de dilatreents d'upwelling observés a partir
des anomalies de SST MODIS a des positions rédegeate la cbte, qui s’étendent vers
'ouest de 200 km a 400 km. Les bouées dérivaraefrment I'écoulement vers I'ouest dans
la zone de présence des filaments avec une vitasgenne de 15-20 cnisLes saisons
d'upwelling et [lintensification/relaxation des Adis présentent une forte variabilité
interannuelle au large du Sénégal, entre 201018.20

Dans la deuxieme partiée cycle saisonnier climatologique de la SST estliét a
l'aide d'un bilan de chaleur de la couche de mélaspue d’un modele de circulation générale
océanigue régionale. Nous avons démontré que Fadjgma saisonniere du début de
diminution des SST coétieres, a partir de septendmkn la latitude, jusqu'a décembre, est
entrainée par la dynamique de l'upwelling Sénédadanitanien, précisément entre 12°-
15°N, et par la diminution des flux de chaleurraier au nord et sud de ces latitudes. Les pics
d’intensité de l'upwelling, de mars a mai sur Iédes sénégalaises et en été sur les cotes
mauritaniennes et sud marocaines, amortissentdsmasilement la phase de réchauffement
conduite par les flux de chaleur air-mer. Les atlwas horizontales par la dérive d’Ekman et
les courants géostrophiques influencent les SSieregt A I'ouest de 18°W, le cycle
saisonnier de la SST est entierement conduit aflle de chaleur air-mer. Cette analyse
confirme les résultats précédents sur I'importateseflux air-mer au large des coétes. En plus,
elle propose des éléments quantitatifs sur la natidm du cycle saisonnier de la SST par la
circulation océanique, et en particulier par laaiywmque de l'upwelling.

Ce travail souligne également I'importance de greren considération ce mélange
vertical de subsurface dans la variabilité saisenende I'upwelling. En perspective, nous
proposons d’étudier ce terme a l'aide d’investigadi complémentaires et d’expériences de
mesure de turbulence lors de campagnes océanoguaghi

Mots clés: Upwelling Sénégalo-Mauritanien, SST, circulatidsilan de chaleur,
observations, modélisation, variabilité saisonniere



Abstract

The objective of this thesis is to study of theseeel variability of the dynamics and
thermodynamics of the upwelling system of the Canarthe surface layers. To do this,
numerical simulation from an ocean general cireéoilatmodel and in-situ and satellite data,
have been used.

In the first part of the thesis, the activity okthoastal upwelling is studied using of
deployment of drifting buoys, and operation of se@face temperature (SST) and surface
wind satellite data. Upwelling events, which ocoegularly from February to May, with an
average duration of 5 to 10 days and are assoomtadhe developments of four upwelling
filaments observed at recurrent positions of thastoextending westward from 200 km to
400 km. Drifters confirm the westward flow in theepence area of the filaments with an
average speed of 15-20 cth.§he upwelling season and at the intensificatioglaxation of
the trade winds present a stronge interannuallwéityeoff Senegal.

In the second part, the climatological seasonalecgt the SST is studied using a
mixed layer heat budget from a regional ocean g@éneirculation model. We have
demonstrated that the onset seasonal of coastal €#ly decrease, from September,
depending on latitude, until December, is drivenupyvelling dynamics off Senegal and
Mauritania, precisely between 12°-15°N, and bydbkerease of air-sea heat fluxes north and
south of these latitudes. The peaks of upwellirtgnsity, from March to May off Senegal
coasts and summer off Mauritania and southern Muromoasts, significantly damp the
warming phase driven by air-sea heat fluxes. Hotaloadvections by Ekman drift and
geostrophic currents influence the coastal SST.tWe&8 °W, the seasonal cycle of SST is
entirely driven by the air-sea heat fluxes. Thialgsis confirms the previous results on the
importance of air-sea fluxes offshore. Moreovemdinly offers quantitative elements on the
modulation of the SST seasonal cycle by the ocesmulation, and particularly by the
upwelling dynamics.

This work also highlights the importance of takingp account the subsurface vertical
mixing in the seasonal variability of the upwelling perspective, we propose to study this
term with further investigations and experimentsaswing turbulence during oceanographic
cruises.

Keywords: Senegalese-Mauritanian upwelling, SST, Circulatioeat budget, observations,
modeling, seasonal variability.
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Principaux acronymes francais ou anglais

AAIW : Antarctic Intermediate Water
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CTD : Conductivity Temperature Depth

CUS: systeme d’'upwelling des Canaries

CVFZ : Zone frontale du Cap-Vert

DART : Dynamics of the Adriatic in Real Time

DBCP: The Data Buoy Cooperation Panel

DG: Déme de Guinée

DOLCEVITA : Dynamics of Localized Currents and Eddy Variaypilh the Adriatic
EBC: Eastern boundary current.

ECMWE: European Centre for Medium-Range Weather Fotecas
ECOAO : Ecoogie des ressources pélagiques en Afriqi®©dest



EGEE : programme d’Etude de la circulation océaniqudesta variabilité dans le Golf de
Guinée

ENSO: El Nifio et Southern Oscillation ou oscillatiomstrale

EOS:. Earth Observing System

ERA: ECMWF Re-Analysis

ETOPOZ2: 2-minute Gridded Global Relief Data

EUMETSAT : Exploitation of Meteorological Satellites

GDP: Global Drifter Program

GOOS: Global Ocean Observing System

IODE: International Oceanographic Data and Informakaohange

ISCCP: International Satellite Cloud Climatology Projedtix Data

ISRA: Institut Sénégalaise de Recherche Agricole

LOCEAN: Laboratoire d’Océanographie et du climat: Expémtations et Approche
Numériques

LOSEC : Laboratoire d'Océanographie, des Sciences deitthnement et du Climat
LPAO-SF : Laboratoire de Physique de I'’Atmosphére et @e€an, Siméon Fongang

MC: Mauritania Current

MedSVP. Mediterranean Surface Velocity Program
MEI : Multivariate ENSO Index

MLD : mixed layer depth

MODIS : Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer
MREA : Marine Rapid Environmental Assessment
NACW: North Atlantic center Water

NASA: National Aeronautics and Space Administration

NCDC: National Climatic Data Center

NCEP: National Center for Environmental Prediction
NEC: Courant Nord Equatorial

NECC: Contre Courant Nord Equatorial

NEMO: Nucleus for European Modelling of the Ocean
NEUC: North Equatorial UnderCurrent

NOAA: National Océanique et Atmosphérique

NODC: National Oceanographic Data Center

OGCM: Ocean General Circulation Model



OGS: Oceanografia e di Geofisica Sperimentale

Ol Interpolation optimale

OPA: Océan PArallélisé

OSCAR: Ocean Surface Current Analyses Real-time
PREFACE: Enhancing prediction of Tropical Atlantic climaad its impacts
QUuIKSCAT : Quick SCATerometer

RTQC : Contréle qualité a temps réel

SACW : Eaux centrales sud atlantiques

SAR : Synthetic Aperture Radar

SIO : Scripps Institution of Oceanography

SLA: Niveau de la mer

SMW: Salinity Maximum Water

SST:. Sea Surface Temperature

SUSM: Systeme d’'upwelling Sénégalo-mauritanien
SUTE : Systémes d’Upwellings Tropicaux Est

SVP: Surface Velocity Program

SW: Surface Water

TIROS: Television and InfraRed Observation Satellite
UASZ: Université Assane Seck de Ziguinchor
UCSD : Université de Californie a San Diego
UPSEN Upwelling SENégal

USA: United States of America

WCRP: World Climate Research Program

WOCE: World Ocean Circulation Experiment
WODO05: World Ocean Database 2005

ZCIT : Zone de convergence intertropicale
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Chapitre 1 : Introduction




1.1. Présentation du Sujet

Le volet intitulé circulation et variabilité des y&emes d’Upwellings Tropicaux Est»
(SUTE) du programme de recherche «Atlantic Nortlst&a Tropical Upwelling System»
(ANETUS) a pour objectif principal d’apporter uneeiffeure compréhension de la
circulation, du forcage et de la variabilité duteyse d'upwellings au large de I'Afrique de
I'Ouest.

Dans cette thése, lI'upwelling des Canaries serad@tsmus son aspect dynamique et
thermodynamique, avec un accent particulier sypweiling au large des cotes du Sénégal et
de la Mauritanie. Nous définissons le systéeme deljmg Sénégalo-mauritanien (SUSM) du
SUTE au large de I'Afriqgue de I'ouest comme étanpéhrtie sud du systéme des Canaries,
comprise entre 7°N-25°N, 12°W-26°W. La variabildé la circulation océanique dans le
SUSM reste encore un sujet d’étude pour la commansaientifique a travers des projets et
programmes de recherche en cours. Il est néannpps/é que I'atmosphere et I'océan
communiquent entre eux au travers de leurs coudimeites, ou la turbulence est
prédominante et, dont les profondeurs sont forteérmenditionnées par les échanges air- mer
(Wanget al, 2004). Ces échanges air-mer dépendent des immsdite surface de la mex.¢
Sea Surface Temperature ‘SST’, courant) et celiesadcouche limite atmosphérique.d
vent, humidité). La couche de mélange océaniquerasibrdiale dans I'étude des systemes
océanigue et climatique, puisgu’elle est non sealdrte support des mouvements océaniques
de surface mais aussi une véritable couche de ajeclde quantités océaniques et
atmosphériques de diverse nature. Les flux verticaatmosphériques de chaleur et
océanigues de nutriments y constituent respectinedes réservoirs d’eau chaude ou froide,
et des conditions de production biologique. C’assiague I'une des questions scientifiques
majeures réside dans la compréhension des mécan@réaniques et/ou atmosphériques qui
contrélent la variabilité de la température de ¢taiahe de mélange océanique au sein du
SUSM.

Le SUSM est le lieu de résurgence d’eaux froidesgumanifestent généralement en
hiver et au printemps au large du Sénégal et pratiggnt toute I'année le long des coétes de la
Mauritanie. Leur apparition est conditionnée paxistence de l'upwelling cétier qui est
géneéré par les alizés de I'hémisphere Nord. Cettaontée d'eau s'accompagne d'une
remontée des isothermes cotiers et de la therngodhaur le reste de I'année, c’est-a-dire, de
juin a octobre, les eaux chaudes équatoriales &satt les régions cétieres ouest africaines



jusqu'a environ 18°N. Cette alternance saison &pghison chaude est liée a la migration
saisonniere de la zone de convergence intertreopail atteint respectivement ses positions
extrémes sud et nord en hiver et en été. Aindietapérature de surface de la mer dans le
SUSM peut connaitre une amplitude saisonniere mmeyete I'ordre de 10°C. Lorsque
'upwelling cotier est bien établi, sa partie ouésint en contact avec les eaux chaudes du
large, il se produit des gradients importantsadieinpérature de surface (fronts d’upwelling).
En réalité, le vent ne souffle pas de maniére noptimais se manifeste par une alternance
d’épisodes de forts vents (coups de vent) et dexatbn. En réponse a ce forcage
atmosphérique, l'upwelling se caractérise par dgsoges d'intenses résurgences suivies de
relaxation, formant ainsi des cycles d'upwellingrént un cycle, les vents paralléles a la cbte
s’intensifient et emportent les eaux froides vegsldrge sous forme de « plumes » ou
filaments qui reviennent a la c6te durant les migsode relaxation. Le systeme d’'upwelling
des Canaries, en particulier 'upwelling Sénégaladkitanien n’avait pas attiré autant
d’attention que ceux du Benguela, du Humboldt etad€alifornie en raison de manque
d’observations in-situ. Aujourd’hui, le développemeen cours d'une plateforme de
modélisation et d'observations du SUSM (bouéesvdates, observations satellitaires,
modeles océaniques et atmosphériques) permet epeatrdre une étude dynamique et

thermodynamique de 'upwelling Sénégalo-Mauritardans cette présente these.

1.2. Formulation de la problematique d’étude

Les objectifs affichés dans cette these devronnettre d’apporter des réponses ou

des éléments de réponses aux questions suivantes :

1. Quelles sont les principales caractéristiqueSd&M obtenues a partir de mesures
directesin situ (observations réalisées a l'aide de bouées ddesprde données satellitaires
(température de surface de la mer) et d'autres edsnauxiliaires (indice d'upwelling et
produit de vent issus de I'océanographie spatiaedant les saisons d’'upwelling de 2009 a
2013?

2. Quels sont les processus océaniques et atmagpdgqui pilotent la variabilité des

températures de surface de la mer dans le SUSMdg*-8'du flux de chaleur atmosphérique,



de l'advection horizontale de température des edexentrainement ou du meélange vertical

des couches de surface ?

1.3. Approche méthodologique

Pour combler une lacune d’étude du SUSM principatgrbasée sur les observations,
une étude systématigue des événements d’upwellinde efilaments d’eaux froides est
proposée a l'aide de mesures directesitu des bouées dérivantes, de SST satellitaires,
d’indices d'upwelling et de vent a la surface denkr, dans le but de décrire les principales
caractéristiques de l'upwelling au large des cdtesénégal et de la Mauritanie de 2009 a
2013. L'utilisation d’'une sortie interannuelle (Z3Q011) de la configuration ORCA12 (1/12°
~ 8 km) du modeéle NEMO de I'équipe DRAKKAR permattde mettre en évidence la
disparité entre ces différentes années, en termestrdcture thermique et dynamique en

profondeur.

Pour qualifier, quantifier et diagnostiquer lesqassus atmosphériques et océaniques
impliqués dans la variation saisonniere des SSB taisUSM, le budget climatologique de
température de la couche de mélange sauvegardeues ade simulation de la configuration
ATLTROPO025 (1/4° 25 km) du modéle NEMO sera exglofe qui permettra non seulement
d’identifier les causes du cycle saisonnier de &I St les mécanismes océaniques et
atmosphériques en jeu sur cette variabilité, massiade quantifier le role relatif des courants
latéraux, de l'upwelling et des flux atmosphériquiesis la variabilité de la température de

surface.

Nous avons reconstruit en offline le terme du mgdawertical du modéle pour
déterminer les processus physiques responsablea dgénération et de sa variation, mais
aussi son niveau de responsabilité dans la cotiibde I'océan a I'évolution de la SST. Par
ailleurs, une analyse portera précisément suraie@l continental (de la cote a I'isobathe 200
m) subdivisé en boites, ou lI'on représentera t@sstérmes du bilan de chaleur. Cette
approche permettra de mieux déterminer la vartébi@mporelle et longitudinale des termes
du bilan de chaleur de la couche de mélange splateau continental et les facteurs qui la

pilotent.



1.4. Présentation du plan du manuscrit

La présentation de la problématique relative aylsachique et a la thermodynamique
nous a permis de dégager un certain nombre d’axdgadail que nous allons aborder dans
cette thése et d’identifier les moyens utilisésrpparvenir aux résultats attendus. Dans le
chapitre 2, on présentera I'état des connaissataes I'Atlantique Tropical et en particulier
dans le SUSM.

Le chapitre 3 traitera de la description des ppalgs caractéristiques des événements
d'upwelling au large des cbdtes du Sénégal et ddalaritanie de 2009 a 2013 a partir des
observations de bouées dérivantes et de sateklites,pour objectif de mieux observer et

comprendre la dynamique de l'upwelling.

Dans le chapitre 4, nous étudierons plus précisénaelaide du modéle numérique
NEMO, la variabilité saisonniére de la températdee surface. Les différents éléments
atmosphériques et océaniques en jeu sur la varidéda SST y seront qualifiés, quantifiés et

diagnostiqués.

Enfin, dans le chapitre 5, nous présenterons ldhége des principaux résultats

obtenus dans cette these ainsi que quelques axeshdches a poursuivre dans le SUSM.



Chapitre 2 : Caracteéristiques atmosphériques et
océaniques de I'Atlantique Tropical




L’Atlantique Tropical couvre une grande partie déan Atlantique et joue un réle
clé dans la redistribution méridienne vers les pdle la chaleur accumulée a I'équateur.
Conditionnés par la SST, les transferts atmosphésicd’énergie cinétique entre la zone
tropicale et les latitudes supérieures, s’effedtyan I'intermédiaire du jet-stream subtropical
dont la position parait dépendre directement desnafies de la circulation atmosphérique
tropicale. L’étude de la SST tropicale et de sasatians annuelle et interannuelle est donc
particulierement importante pour la connaissance mlgenomeénes climatiques de grande
échelle (Bjerknes, 1969).

Les régions de I'Atlantique Tropical qui abriterg tbrtes variabilités océaniques et
atmosphérigues sont respectivement les zones degedge océanique (upwelling) et de
convergence intertropicale, siege de la convergedesevents inter hémisphériques et d’'une
forte convection atmosphérique. Par ailleurs, 1& $%erce une influence significative sur le

climat des régions environnantes (Carton et Hua8g4 ; Changt al, 2006).

L'importance de ces différentes problématiques sedbrigine de I'émergence de
nombreux programmes internationaux dédiés a I'étledla variabilité de I'océan Atlantique
Tropical comme la composante océanique EGEE defpAWMA, consacrée a I'étude des
processus qui régissent la température de surfad®ctan et la couche de mélange. Ce
programme s’est également intéressé a la circalaim@anique et a sa variabilité dans la
région du GG. Cette these s’inscrit completemensda programme ANETUS, dont I'objet
est d'améliorer la compréhension et la modélisatierifocéan et la variabilité du couplage
océan-atmosphere dans le systéme d'upwelling abgél'est de I'Atlantique nord. Le projet
est motivé par l'existence de périodes anormalenaittes ou humides, de décalages
saisonniers de mousson et une forte variabilité rdesources halieutiques associées a ce
systeme, qui ont des conséquences importantda sacurité alimentaire, les ressources en
eau et la santé. L'influence du SUSM sur le cliratier et la production des ressources
halieutiques des pays riverains a travers la viit@alde la circulation océanique et des
conditions de SST justifie I'étude, dans cette ¢hakes mécanismes atmosphériques et/ou

océanigues qui modulent la SST et la dynamiquendesses d’eaux dans le SUSM.

Dans ce chapitre, les principales caractéristigigeBAtlantique Tropical nord en lien
avec la variabilité de la couche de surface sogsgmtées. Dans un premier temps la
circulation atmosphérique est présentée, puis déasvons les flux a l'interface air-mer dont
les effets dynamiques ou thermodynamiques sonttdsesur les couches superficielles de

'océan. Ensuite, la circulation océanique et lé$eknts types de masses d’eaux sont



examinés. Celle-ci influe sur la température paveation et mélange induit par les
cisaillements de courants. Nous terminons par ypo®x des mécanismes de l'upwelling
cétier et son impact sur I'écosystéeme, et une gegmm de la température de surface de la

mer.

2.1. La circulation atmosphérique

La compréhension de la dynamigue atmosphérique 'Aftaritique tropical est
primordiale pour une meilleure connaissance de2¢pon d’étude. En effet, les conditions
atmosphériques dans le SUSM sont fondamentalenéesta la dynamique de I'ensemble du

bassin.

L’existence des centres d’actions permanents datefigressions des anticyclones
des Acores dans I'hémisphére Nord et de Saint ld&iams I'hémisphére Sud, conditionne la
circulation atmosphérique dans les basses coutbkass flux dominent la zone maritime et
favorisent le déplacement des masses d'air desharessions tropicales vers les basses
pressions équatoriales. Les variations d’'intensitéle position des centres anticycloniques
déterminent I'évolution saisonniere des vents déasa. La limite entre les vents de nord-est
et de sud appelés alizés est représentée par la appelée Zone de Convergence
Intertropicale (ZCIT). C’est une zone dépressioreassociée a de fortes convections
atmosphériques, des masses d’eau chaudes a leesddd’océan, ainsi que de fortes pluies.
La ZCIT migre pendant I'été boréal vers le nord\%f I'ouest et 15°N a I'est) (Figure 2.1),
occasionnant de fortes pluies sur le continenttaafeisain. Les alizés de sud-est rejoignant la
ZCIT, s’intensifient sur le bassin tropical, et passage de I'équateur basculent en vent de
sud-ouest, du fait de I'inversion de la force dei@s, et ce particulierement dans la partie
est du bassin, au dessus du GG. Cette variablilitétique annuelle est connue sous le nom
de Mousson Africaine (AM). Inversement, la ZClTdsplace vers le sud et atteint sa position
la plus proche de I'équateur (0°N a l'ouest et ZNest) des janvier (Figure 2.1). Cette
oscillation entraine l'alternance de la saison seghde la saison des pluies dans la bande
tropicale.

Par ailleurs, La surface océanique joue un rolen@mlial du fait du gradient
thermique saisonnier existant entre le contineritoeéan. L'atmosphere et le continent se

réchauffent (en été boréal) ou se refroidissenth{eer boréal) plus rapidement que I'océan.



Cette situation entraine des gradients thermiquesitants qui influencent les alizés dans les

zones continentales en imposant une circulatioméfgens froides vers les régions chaudes.
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Figure 2.1: Circulation atmosphérique de surface dans IWttpue Tropical a partir des
vents (25 km de résolution) du capteur « SeaWiraldord du satellite QUIKSCAT de la
NASA. La norme de la vitesse (en couleur en m/$3 eitesse (fleche) ; (a) en janvier et (b)

en juillet et la ligne noire représente la ZCIT.

Les alizés de sud-est sont plus intenses en apfermsbre quand la ZCIT est a sa
position la plus septentrionalegrrespondanau déplacement vers le Nord des anticyclones
subtropicaux (Peterson and Stramma, 1991). Inverstnies alizés sont plus faibles a
I'équateur en mars-avril quand la ZCIT est a soisimage. En conséquence, la variabilité de
la tension du vent est sujette a des oscillatiarsosniéres de la ZCIT.

Dans I'Atlantique Tropical nord, en saison froidl@nticyclone des Agores se situe
dans une bande latitudinale de 25°N-30°N, entreatekipels des Canaries et des Acgores,
alors que la ZCIT remonte au nord de 2°N sur léscéafricaines. Les gradients de pressions
sont affaiblis, réduisant au minimum la vitesse dests. En avril, et surtout en mai,
'anticyclone des Acores se déplace plus au sudaimaint la formation de gradients de
pressions tres marqués et l'augmentation de laefates vents. En Aolt-Septembre,
I'anticyclone des Acores occupe sa position la plushord, ce qui affaiblit les gradients de
pression dans la zone et par conséquent, la vitkessalizés. Dans le SUSM, notamment dans
la région de Nouadhibou, les alizés prédominertetdannée 63,1% (230 jours par an) pour
les vents de N-NE et 23% (soit 84 jours par anNié-N. A la latitude du cap Blanc, la



vitesse moyenne des alizés est relativement élgardee 6 et 8 m/s) avec des pointes par
moment supérieures a 15 m/s. D’octobre a mars onhgieserver de courtes périodes de vents
de secteur Est, parfois violents (harmattan). l&rsogdes de calme (vitesse de vent inférieur
ou égale 1 m/s) sont peu nombreuses et raremédongiges durées. Au sud du cap Timiris, le
régime des alizés est remplacé par les vents deusdest (’harmattan y est plus sensible

gu’a Nouadhibou).

Les variations temporelles des vents prés de laitdes périodes typiques de 5 a 10
jours, échelle temporelle dans laquelle les vanetide I'upwelling se produisent, renforcées
par les fluctuations des vents locaux. La réponsel’acéan cotier a ces fluctuations
temporelles des vents locaux, a I'échelle du plateantinental, se fait sentir en quelques
heures dans la couche de surface et un jour pate ta colonne d’eau. Il y a cependant des
evénements d’'upwelling dont les périodes varienb@e7 jours qui ne sont pas associés au

forcage du vent local (Mittelstaedt, 1982).

Le régime du vent dominant dans les environs dealibou peut connaitre de
profonds changements tant qualitatifs que quaiisitabmme ce f(t le cas pour la période
1955-1982 (Arfi, 1985). Cet auteur récuse la régudlat la constante du vent dans ce secteur

pourtant largement admise auparavant (Maigret, 1972

Le balancement saisonnier des deux anticyclonégtigntique tropical se traduit par
l'alternance de deux saisons aux caractéristigiess rharquées au Sénégal. En hiver et au
printemps, de novembre a mai, un régime d'aliztéaldlt. Au cours de cette saison, la vitesse
du vent croit régulierement du mois d'octobre ausnu®e décembre pour atteindre, en
moyenne, 5 m/s (Roy, 1989). La vitesse du ventaalise autour de cette valeur du mois de
décembre a la premiére quinzaine de février. Apiresiouvel accroissement en février et

mars, les vitesses maximales sont enregistréesuas du mois d'avril.

De novembre a mai, les alizés continentaux (venselgeur N-NE) et les alizés
maritimes (secteur NW-N) sont prépondérants. Ausdes mois de décembre et janvier, les
vents de secteur N-NE représentent 60 % des olesrveet les vents de secteur NW-N
environ 30%. A partir de la deuxiéme quinzaineat®s/jer, une rotation des vents vers I'Ouest
apparait, les fréquences des vents de secteur NAgihentent pour atteindre leur valeur
maximale en mai avec plus de 60% des observatitinsaison d'alizés, les vents de secteur
N-NE ont une vitesse moyenne supérieure d'envirbmmls a celle des vents de secteur NW-
N (Roy, 1989).
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En été et en automne, de juin a octobre, les alieésord sont remplacés par un
régime de vents variables et instables dont lesss@s minimales sont observées pendant le
mois de septembre. En effet, a cette période, Id A@eint la latitude du Sénégal, ou s'établit
un régime de vents variables en force et en dmectivec notamment un flux de mousson
chargé d’humidité, responsable de la pluviométnie ls continent. A la fin de I'été, une
température de l'eau élevée et un vent faible peufevoriser la formation de zones
orageuses souvent originaires du Sud, et accompagiet vents forts pouvant dépasser 15
m/s pendant une courte période (Rébert, 1983) pliesfortes valeurs de vents « calmes ou
variables » sont observées a la fin de I'été atsadtw mois de septembre (Roy, 1989). De juin

a septembre, les alizés maritimes de secteurs SWANW et NW-N sont prépondérants.

Dans la région sud, la direction la plus fréqueatiepériode de saison séche est celle
des flux provenant du Nord et de I'Est (N-NE a N-Ndrrespondant aux alizés issus de la
ceinture des hautes pressions tropicales. Dansr®ide méridional, la saison humide se
manifeste dés le mois de mai, alors qu'elle estdme plus tardive dans le Nord. La
prédominance des vents d’'Ouest et de SO a S-Saitsdrs nettement sentir et I'ensemble

de la région est progressivement couverte par lassun.

2.2. Les flux de chaleur a I'interface air-mer

Les flux de chaleur a linterface air-mer participeonsidérablement a I'équilibre
océan-atmosphere. En effet, 'océan perd de laeahalar les flux de chaleur sensible, latente
et infrarouge et en gagne par le flux solaire. Layemne annuelle et la saisonnalité de ces
flux de chaleur sont reproduites sur les figur@sa22.6. Le flux solaire est compris entre 160
et 280 W/m2 en moyenne annuelle et saisonniengréente un cycle saisonnier annuel et
semi-annuel au nord et sud de 12°N, respectivena@et; un premier minimum pendant le
déclenchement de la saison d'upwelling (novemhmgiga) et un second au sud de 12°N,
associé a la ZCIT (Figure 2.2). Le maximum estirgttautour de 20°N d’avril a juin. La
moyenne annuelle présente un maximum au-dessusrétgpsns d’upwellings cotiers
(Sénégalo-Mauritanien, Angola) et équatorial.

Le flux de chaleur infrarouge présente un cycles@aiier annuel, avec un maximum
de -100 W/m2 pour la période d'upwelling ou les S&ht froides et un minimum de -40
W /m2 au dessus des SST chaudes (Figure 2.3).
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Figure 2.2: Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cgalsonnier moyen (1988-2000)
(en bas) du flux de chaleur solaire (en W/m?2) leglales codtes sénégalo-mauritaniennes.
Sources : ECMWF.
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Figure 2.3 Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cyclsosaiier moyen (1988-2000
(en bas) du flux de chaleur infrarouge (en W/m3plegy des cbtes sénégalo-mauritaniennes.
Sources : ECMWEF.
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Le flux de chaleur latente qui dépend du vent etgcadient d’humidité entre les
basses couches atmosphériques et la surface dgdiea un réle particulierement important
en Atlantique Tropical (Figure 2.4), en particulggins ses interactions avec la SST. Il est
compris entre -160 a -30 W/m2 en moyenne annuélgisonniére. D’ailleurs, en moyenne
annuelle, il est relativement faible dans la baégigatoriale, et est globalement beaucoup plus
faible le long des cotes africaines lors de la neté@® des eaux froides depuis la subsurface et
maximum au niveau des gyres subtropicales. Surcdéss Sénégalo-mauritaniennes, son
cycle saisonnier est beaucoup plus marqué au Séagga une augmentation progressive
d’octobre a janvier ou il atteint -170 W/m2. |l estativement faible pour le reste de I'année et
atteint son minimum entre mars et mai. Dans laig@aard (Mauritanie), le flux de chaleur

latente atteint un minimum (-40 W/m?) en aoUt-sefitee.

20°N 4

8N !
T

JAN FEB MAR APR ;\AAY JUN JUL AUG SEP - ocT NOV DEC
Figure 2.4 Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cyclsoseiier moyen (1988-2000)
le (en bas) du flux de chaleur latente (en W/m3pley des cotes sénégalo-mauritaniennes.
Sources : ECMWEF.
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Figure 2.5: Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cyclgosaiier moyen (1988-2000)
(en bas) du flux de chaleur sensible (en W/m?eldes cotes sénégalo-mauritaniennes.
Sources : ECMWEF.

Le flux de chaleur sensible est faible avec desuralcomprises entre —30 et 10 W/m2
en moyenne annuelle et saisonniére. Il dépend défésence de température entre la surface
de I'eau de mer et I'air en contact, qui est faileliede la vitesse du vent (Figure 2.5). Ce flux
est faible sur les régions d’'upwelling cétier eti&gmprial et maximum autour des latitudes
10°N et -10°S. Son cycle saisonnier est marquéeax maxima au sud de 12°N en avril et
en juillet et deux minima en février-mars autour &N et en aolt-septembre au nord de
24°N.

Enfin, Le flux net de chaleur (Figure 2.6), quiné&gente la somme des flux de chaleur
sensible, latente, infrarouge et solaire, présentenaximum dans les régions d’upwelling
cétier et équatorial. Il présente un cycle saisensemi-annuel au sud de 12°N, avec un
minimum de -20 W/m2 en juillet et un maximum deVE@m?2 en avril. Au nord de 12°N, le
cycle saisonnier est annuel avec des valeurs ceagpentre 0 -70 w/m2 de novembre a
janvier et puis une augmentation progressive deefiéa avril-mai dans la partie centrale ou
il atteint 150 W/m2 et de février a juillet-aoltrdala partie septentrionale avec des maxima de
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'ordre de 170 W/m2. Le flux de chaleur net montmee répartition spatiale et temporelle

identique a celles du flux de chaleur latente dad&ST.
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Figure 2.6: Moyénne temporelle 1988-2000 (en haut) et cyalsonnier moyen (1988-2000)
(en bas) du flux de chaleur net (en W/m2) le loag dbtes sénégalo-mauritaniennes.
Sources : ECMWEF.

2.3. Conditions océaniques

2.3.1. La circulation de surface et de subsurface

La circulation de surface et de subsurface en Afaa Tropical est forcée par le vent,
principal moteur de la circulation océanique defasg, et subit I'influence de la force de
Coriolis qui décroit vers I'équateur.

Par ailleurs, la circulation océanique de surfaceee subsurface est a l'origine de
nombreux processus qui conditionnent I'évolution ldeSST, comme les advections de
température, ou encore la génération d’ondes gaciillements horizontaux et verticaux
entre les différents courants. En région tropicale bord est, cette influence est

15



particulierement manifeste. Les grandes structdeefa circulation générale de cette région

ont été déterminées a partir des observations thesngs de densité et de vitesse

géostrophique associés (Stramma, 1984). La Figatrandntre le schéma de la circulation

superficielle avec ses principaux courants dai®tI8M :

le Courant des Canaries (CC) constitue le courarinidte Est de la gyre subtropicale
Nord Atlantique et est généralement considéré corfaneone de transition entre

l'océan ouvert et la zone cotiere;

le Courant Nord Equatorial (NEC) constitue la bremsud de la gyre subtropicale

Nord Atlantique et s’écoule vers l'ouest;

le Contre Courant Nord Equatorial (NECC) se dirigegs I'Est contre les vents

dominants entre 5°N et 10°N ;

le DOme de Guinée (DG) présentant une circulaty@mtoaique est la partie de la créte
zonale de la thermocline et apparait comme une ntagoe » entre le NEC et le
NECC ;

le courant mauritanien (MC) représente une bifimoatlu NECC vers le nord le long

de la cote.

Le signal saisonnier de la circulation de surfaeftete la réponse de l'océan a la

variabilité saisonniere des vents alizés et auad@phent meéridien de la ZCIT.

Du point de vue hydrologique, le CC est la premiévaséquence des alizés. Ses

caractéristiques et sa limite sud sont liées a igration méridienne de I''TCZ. En hiver,

'ITCZ est en position au sud, les alizés sontu letesse maximale, c’est aussi le cas pour le

Courant des Canaries (Fedoseev,1970) avec desestasaximales pouvant atteindre plus de

75 cm/s pendant qu’il traverse I'archipel des Cisar
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Figure 2.7 Circulation de surface de I'océan d’aprés Bartb@98), pour I'hiver et I'été.
CanUC (Canary Upwelling Current), GR (Recirculati@yre), NEC (North Equatorial
Current), NECC (North Equatorial CounterCurrent)/&t (Mauritania Current).

Le CC se déplace parallélement au littoral en fortnaies tourbillons cycloniques sur
le plateau et se détache de la cote entre 20°R°&t. A la latitude des iles du Cap Vert, il se
joint au NEC formant un écoulement vers I'ouestti@staedt, 1991). Stramma and Siedler
(1988) trouvent que le CC est fort en été presadmte et en hiver a I'ouest des iles Canaries.
Lazaroet al, (2005) présente le CC comme un flux vers lelsudng de la cote africaine
entre les caps Blanc et Vert, avec des vitessastglisqu'a 20 cmi’s Au printemps, le CC
s’affaiblit en raison de la relaxation des alizés été, la remontée de la ZCIT au nord
provoque l'affaiblissement des alizés et réduippart d’eau en provenance du Nord. Le CC
s’affaiblit et s’éloigne de la cote. Les gyres oyufues sur le plateau s’affaiblissent ou
disparaissent complétement. A I'automne, le CGiestin niveau le plus faible (Lazagbal,
2005), mais certaines de ses caractéristiquestignsemblables a celles observées pendant
I'hiver. Masonet al (2011) montrent que le CC est sur une trajectu@a définie et présente

une variabilité saisonniere prononcee.

En plus, il existe un courant lié a l'upwelling &bp « Canary Upwelling Current

(CanUC)». Le CanUC, jet de surface vers I'équaf@és de la cote associé a l'upwelling
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(Pelegriet al, 2006), est présent pendant une bonne partiéadeéle sur le plateau nord-
ouest africain. En fin d'automne, la partie du C@rpwés de l'archipel des Canaries s'inverse
et, dans les environs de Cap Ghir, se détache détdéaen direction du large. Pelegtial
(2005) spéculent que cela conduit a la formationhiger, d'une grande cellule de circulation

cyclonique qui s'étend autour de I'archipel.

Le NEC, quand a lui, résulte de la bifurcation véwsest du CC au niveau du Cap
Blanc (Mittelstaedt, 1991) ou plus au nord (Hag&d01). Il s’écoule vers I'Ouest dans une
bande de latitudes comprises entre 12°N et 18°Neavitesse de 10-15 cm/s (Bourkdsal,
1999). Sa zone de transition avec le NECC se pr@duB°N en hiver et a ~11°N pour les
autres saisons (Elmoussaatial, 2005). Il est moins marqué en hiver alors gest bien
défini au printemps et en été comme un écoulemenst ke sud-ouest a I'est de I'archipel du
Cap-Vert. L'intensité du NEC ne souffre pas deatams significatives tout au long de
'année, avec des valeurs moyennes inférieureg a3 (Lazarcet al, 2005). Il atteint sa
position la plus au sud au printemps. Le méme aueligue que le NEC migre vers le nord
suivant le déplacement similaire du NECC, en égnetutomne.

Le NECC est une composante majeure du systemeutlant® zonaux et joue un réle
essentiel dans les flux de chaleur a travers lautatidn de I'Atlantique Tropical (Philander
and Pacanowski, 1986). En raison de son caradtaweus, il est difficile de déterminer les
limites méridionales du NECC. Son cycle saisonaiété largement étudié depuis le début
des années 80 (Garzoli and Katz, 1983; Richardsuh Reverdin, 1987; Garzoli and
Richardson, 1989; Garzoli, 1992; Korotaev and Chapu992; Polonsky and Artamonov,
1997; Yang and Joyce, 2006; Artamonov, 2006). Sstipa présente également un grand
cycle saisonnier (Mittelstaedt, 1991; Strametaal, 2005). Des Echosondeurs inversés
installés le long de 28°W et 38,5°W ont montré ¢p&ECC était situé entre 3°N et 9°N
(Garzoli et Richardson, 1989; Garzoli, 1992). Enomne, des bouées dérivantes se sont
déplacées vers I'est dans la bande de 4°N a 109Moen(Richardsoret al, 1987). Pendant
I'hiver et le printemps les alizés de nord, asstEmises, sont responsables de I'affaiblissement
du NECC, qui est repoussé vers l'équateur (Midelitt 1991). Fonsecat al (2004)
montrent que I'emplacement du NECC suit de présidmation annuelle de la ZCIT, sauf en
février (position extréme sud de la ZCIT). Selozdmet al (2005) le NECC apparait des le
printemps dans une bande limitée par 35°W-15°WNt& N, avec une vitesse moyenne de
30 cm.§, méme si sa vitesse de base peut étre aussi @levé0 cm.3S. Pendant I'été le

NECC atteint sa position la plus septentrionales Id°N, avec une vitesse de base inférieure
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& 0,45 m/s. Il devient irrégulier en automne aves vtesses de I'ordre de 80 cth.€omme

le NECC se rapproche de la cote africaine, cerdnses flux dérivent vers le nord, les autres
vers le sud-est (Richardsenal, 1987 ; Lazaret al, 2005 ). La dérive nord appelé Courant
Mauritanie (MC) par certains auteurs, est respdesatu transport d'eaux chaudes

éguatoriales oligotrophiques vers le nord. Le MCntr® également un comportement

saisonnier associé au NECC. En hiver et au pringefiepMC atteint la latitude 14°N. En été

et en automne, en raison du renforcement du NECde dtaffaiblissement des alizés du

Nord, le MC atteint 20°N en latitude, juste au sludCap Blanc. Ses vitesses sont de I'ordre
de 0.25 m/s, notamment entre 14°N et17°N.

Une autre caractéristique importante dans la rédiétude est le Déme de Guinée
(DG) qui a été mis en évidence a partir de dondé&ssservation. Le DG est caractérisé par
des déplacements vers le haut des isothermes aldmsrinocline a une profondeur de 300 m
(Voituriez, 1981).

Le DG constitue un champ d'écoulement pres derfacaua grande échelle associé au
NEC, au NECC et au Sous Courant Nord équatorialeUB) (Siedleret al, 1992). II
présente une circulation cyclonique caractérisée y@e variabilité saisonniére assez
importante. En effet, le déplacement vers le haeg @othermes est plus visible en
été/automne puis s’affaiblit en hiver (Siedler al, 1992; Yamagata et Lizuka, 1995),
pouvant méme disparaitre (Voituriez, 1981; Lazatoal, 2005). Sa position relativement
stable, vers 12°N et 22-23°W, est montrée a pdetsr observations situ et des données de
modele (Siedleet al, 1992; Yamagata and Lizuka, 1995). Le DG estrgsdiement généré
par des champs de vent de grande échelle (Siedédr 1992) , il est refroidi en été boréal et
en automne par la divergence du transport de ldewhdiée au pompage Ekman local
(Yamagata et Lizuka, 1995). Cette évolution positiu pompage est associée a la mousson
ouest-africaine et aux alizés du nord-est de gramyergure qui convergent dans la ZCIT.
En utilisant les données satellitaires, Lazatoal (2005) ont constaté une plus grande
variabilité saisonniére du DG avec un déplacemerfi.8 °N/22°W en mars a 11°N/29°W en
octobre. Ce changement est associé a la migratoMEICC (au sud et a l'ouest) et a

'emplacement de la ZCIT.

En subsurface, dans le SUSM, la circulation estaatérisée par le sous-courant
éguatorial (NEUC), les parties inférieures du DGNECC et du NEC et le sous-courant vers
le pble. Le NEUC est essentiellement confiné deserofondeurs 100 et 500 m (Strameta

al., 1999). Pendant I'été et 'automne, sa partiegepre fusionne avec la partie inférieure
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du NECC (ElImoussaout al, 2005). Richardson et Reverdin (1987), a pads ohesures de
courantomeétres a 6°N-28°W, ont constaté que le NE@&nd jusqu’'a environ 350 m de
profondeur au cours de son intensification en étéfane. Le sous-courant permanent
s’écoule en sens inverse du vent vers les polest&galement un trait commun a I'ensemble
des upwellings mondiaux de bord Est (Smith, 196&)is sa profondeur varie d’'une région a
l'autre. On le rencontre vers 100 m de profondeuSénégal et vers 300 m au nord du Cap
Blanc (Rébert, 1983 ; Mittelstaedt, 1983). Dansréagons ou ce sous-courant est proche de
la surface, il constitue la source des eaux réstege(Mittelstaedt, 1983 ; Brink, 1983). Sa
source est un flux d'ouest présent sous le coutanGuinée dans le Golfe de Guinée
(Philander et Pacanowski, 1986). La base supérai@ sous-courant vers le pdle (entre 50
m et 200 m de profondeur) dans un modéle numéggtiane caractéristique permanente aux
latitudes 7°N, 12°N et 20°N (Elmoussaetial, 2005).

2.3.2. Caractérisation des masses d’eau dans la iggd’étude

La circulation moyenne décrite précédemment peuttraduire en termes de
distribution des masses d'eau. On distingue lex elusurface (SW) présentes dans une
couche d’environ 150 m d’épaisseur qui est souraise echanges avec I'atmosphere. I
exciste localement des masses d’eaux comme calleBadc d’Arguin (ABW). Ces eaux
cétieres chaudes et peu salées peuvent sortir ateapl et se diffuser dans les masses
environnantes (Fraga, 1974). Dans les tropiquesigte aussi un maximum de salinité sous
la couche de mélange ou « Mixed layer depth » (MLOEst une eau de maximum de
salinité (SMW) appelée eau de subsurface tropicplea son origine dans la gyre centrale
subtropicale (Strammet al, 2005). En dessous de ces eaux de surface, ¥ren et 700
m, se trouvent les eaux centrales de I'Atlantigaedret sud qui présentent un fort contraste
meéridienne (Tomczak, 1981; Zemdt al, 1991; Arhanet al, 1994). Ces masses d’eau se

caractérisent par une relation température-safir¢ presque linéaire et sont situées entre les
isopycnes 25,8 kmit3 et 27,1 kgm3 (Strammaet al, 2005). Les eaux centrales de
I'Atlantigue nord (NACW) se trouvent au nord dessildu Cap-Vert et du Cap Blanc et

prennent naissance dans les moyennes latituded deéesn Atlantique nord.

Au sud, on trouve les eaux centrales de [I'Atlardigsud (SACW) qui sont
caractéristiquement différentes des NACW (NorthaAtic center Water). Les NACW sont
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plus chaudes et moins salées (Stranghal, 2005). Les SACW contiennent une grande
quantité des eaux centrales de I'océan Indienféesess dans I'océan Atlantique.

La zone frontale du Cap-Vert (CVFZ), marquée pa flents de température et de
salinité, correspond a la limite entre le NACWe&SACW (Zenket al, 1991). Le CVFZ est
situé a environ 20°N au large de I'Afrique puiseaté vers le sud-ouest jusqu’a environ 16°N
dans I'Atlantique tropical central. Ce front estcaptible d’étre sujet a l'instabilité barocline
et barotrope (Onken et Klein, 1991; Spall, 1992daTiet al, 1998) et présente une intense
activité tourbillonnaire (Lathuiliere, 2005). Il iske des masses d'eaux plus profondes
connues sous l'appellation d’eaux intermédiairdaratiques (AAIW). Elles sont transportées
avec la gyre subtropicale de I'Atlantique Sud Vesstropiques. Au large du Brésil, 'AAIW
est transportée dans I'hémisphére nord et se répargdl'ouest et dans le bassin est de
I'Atlantique Nord. L’AAIW est facilement identifidd par les faibles salinités avec un
minimum entre 600 a 900 m de profondeur (Straretrad, 2005).

2.3.3. Les upwellings coétiers de bords Est

Le vent qui souffle vers I'équateur le long desdsdEst des bassins océaniques pousse
les eaux cotieres de surface vers le large permedtasi aux eaux situées en profondeur de
remonter (Ekman, 1905). Ce processus, appelé upgelbtier, est a I'origine d’une partie de
la production primaire océanique car les nutrimepisaccompagnent les remontées d’eaux
froides permettent le développement des écosyst@reEasniques. Les zones de péche de

'océan mondial sont principalement déterminéescpgrthénomene.

La c6te Nord-Est africaine est une des principadggons d’upwelling et le Courant
des Canaries est I'un des plus productifs des otairde bords Est en termes de pécherie.
C’est pour les pays riverains, une des principakssources économiques. Il est donc
important de mieux comprendre comment fonctionneysteme d'autant plus que la grande

variabilité des conditions climatiques dans la@égiffecte ces ressources.

2.3.3.1. Processus dynamique des upwellings cotieles bords Est
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Les mécanismes physiques qui permettent d’expligugrésence du phénomene

d’'upwelling cétier dans les régions de Bord Estt $amement connus.

En 1905, Ekman a élaboré une théorie a partir éiagions effectuées par le
physicien norvégien Nansen qui, lors d’une campagneArctigue a remarqué que les
icebergs dérivent avec un angle variant de 20 deffdés par rapport a la direction du vent.
L’explication d’Ekman a ces observations reposel'&quilibre entre tension turbulente et
force de Coriolis. Le transport résultant, intédeéla surface (ou la tension turbulence est
connue et est égale a la tension de vent) a lapdelir —H ou la tension turbulente est nulle

(c’est la couche d’Ekman), se fait a 90° a drokela direction du vent dans I'hémisphéere

nord. Ce transport s’exprime en fonction de laitnslu ventt (z,, 7, ), de la densité de

I'eau p et du facteur de Coriolis f :

_ T
X pf
T, =_%
Y pf

OuT, et Ty sont les composantes zonale et méridienne dupwand’Ekman (en
m?.s?), respectivement. L'indice « 0 » signifie queéagion du vent est prise a la surface de

la mer.

Le transport d’Ekman a des conséquences sur lessei verticales, en effet, les
variations spatiales du vent et du transport d’Ekimnauisent des zones de convergence et de

divergence des eaux de surface qui engendrentidsses verticales a la base de la couche
d’Ekman de profondeur -HW g, appelée pompage d’Ekman). Le pompage d’Ekman est

obtenu a partir de I'équation de continuité intégdans la couche d’Ekman et du transport

d’Ekman dans le plan f (paramétre de Coriolis cami3t:

W _jo 6u+avd 10 jo 6ryd 6]0 6rxd
Bk _yox 0y Z_pf ox\J_y 0z g dy _H(az 2)

_1(0% 9%
~ pf\ox dy
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Si la vitesse est positive (resp. négative), om aipwelling (resp. un downwelling).
Cette expression peut étre améliorée en tenant teom@ la variation latitudinale du
parametre de Coriolis. Au voisinage de I'équatearpeut alors écrire :

f = fo + Py ol y estla distance a I'équateur.

Le pompage d’Ekman a alors pour expression (Ha)2002) :

W, _ curl(tg) 4 BTy
EK pf pr2

ou, curl(ty) est le rotationnel de la tension de vent de sarfac

Quand on applique la théorique d’Ekman au bord dest bassins océaniques, le
transport d’Ekman subit une discontinuité au nivelgula cote. Cette théorie donne une
relation entre la tension du vent paralléle a lge @ un transport d'eaux vers le large. La
composante de la tension du vent parallele a la ebtdirigée vers I'équateur produit un

transport vers I'ouest (et donc vers le large) eediculaire a la cote:

__ Talonshore __ Talonshore

TEkman - of Talonshore: ou TEkman - of TalonshoreeSt la
composante paralléle a la céte de la tension de ven

La compensation des eaux cotieres transportéedevéarye se fait par un upwelling
cétier. Il s’agit du méme phénomene que le pompdiggman a la difference qu’il est

localisé a la cote et qu'il est beaucoup plus cotréeet intense (Figure 2.9).

La zone cotiere est alors une zone de divergensesaex de surface qui génére par
conservation de la masse, une aspiration d’eaufonuies froides et souvent riches en

nutriments.

Cependant, on observe souvent en aval d'un capume @haine de montagnes pres
de la cOte, un amortissement du vent qui induitsalon pompage d’Ekman vers la surface.
Cet effet peut potentiellement contribuer a la retée des eaux cétieres en surface. Pickett et
Paduan (2003) estiment que dans certaines réegeogQslfornie, le pompage d’Ekman génere
un upwelling d’amplitude comparable a celui progit la divergence du transport d’Ekman.
Mais I'estimation de la part imputable a la divarge est assez approximative pour comparer
rigoureusement ces deux effets (ces auteurs caestden upwelling uniforme sur une

échelle caractéristique du rayon interne de défoamae Rossby).
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™. VEHNT QUI BOUFFLE LE DERIVE DES EAUX DE SURFACE
1 LONG D'UNE COTE W NERD. LE LARGS

.;-;J FLUX VERTICAL ENTRAINANT DES EAUX
FI_:I:I:T FROFONDUOUS VURS LA SURFACE

Figure 2.8: Schéma simplifié d’un upwelling cotier (D’aprBakun, 1986).

A ce propos, Capett al (2004) ont montré numériguement que le pompag&rdan

n’affecte pas les structures hydrologiques de égi®ns.

Cependant, certaines théories contestent I'éclediss-shore définie par le rayon de
Rossby. Par exemple, Estrade (2006), suggere gpesiéion et I'échelle cross-shore des
upwellings (qui va définir leur intensité) dépenel ld topographie. Marchesiello et Estrade
(2007) montrent que les formes des plateaux camtwe de la Californie Centrale et des
cOtes Sahariennes affectent les positions, lectstes et les échelles ‘cross-shordss

divergences des eaux et donc de l'intensité de lepwellings respectifs.

2.3.3.2. L'upwelling cotier Sénégalo-Mauritanien

Le systeme d’upwelling des Canaries concerne fautéte située entre 10°N et 35°N
(Wooster et al, 1976) correspondant aux c6tes guinéennes, dénd@garitaniennes et
marocaines. Ce systeme porte diverses appellatiogs utiliserons le terme "upwelling
Nord-Ouest Africain” lorsqu'il sera question du teyse d'upwelling dans son ensembile,
parlerons d'upwelling Sénégalo-Mauritanien poysHénomene restreint a notre zone d'étude
située entre les latitudes 7°N et 25°N.
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La plupart des observations synoptiques de températe surface dans les régions
cétieres d’'upwelling montrent un minimum au voigiaammeédiat du trait de c6te. Ce type de
signal témoigne d’'une remontée d’eaux profondes dere bande cétiére assez restreinte. Il
fournit quelques indications sur l'intensité depkuelling mais pas sur sa répartition spatiale
car les masses d’eaux froides qui arrivent en sarfe diffusent et se mélangent avec les
eaux chaudes environnantes (Figure 2.9) si bienlejresignature en surface ne représente
pas précisément les eaux issues de la circulagoticale. La variabilité saisonniere de ce
systeme d'upwelling a été étudiée en termes désdiupwelling, calculés a partir de mesures
in situ et d’observations satellitaires de SST, et desprart d'Ekman vers le large (Woosger
al.,, 1976; Nykjaer et Van Camp, 1994). La saisondalite l'upwelling s’explique
essentiellement par le déplacement de la ZCIT strégimes de vents qui 'accompagnent
(Hagen, 2001). L'upwelling est quasi permanentddiainnée dans la partie centrale de la cote
nord-ouest africaine entre 21°N et 32N avec unengité maximale au printemps et en
automne. Dans la partie sud de la cote nord-odesaia entre 12°N et 20°N, I'upwelling se
produit en hiver et au printemps avec une sais@Bn@lus prononcée en raison du
remplacement, en été, des alizés par les ventsagsson, qui advectent les eaux chaudes
vers le nord le long du rivage) (Santisal, 2005). Le méme auteur montre qu’eiver, ces
deux sous-zones de la cbte nord-ouest africainéeodiance a fusionner et former une zone

de remontée continue dans I'espace.

Parfois la masse d’eau la plus froide a la cotenddnce a s’étirer loin de la cbte, ce
qui correspond généralement a des processus dlEmefitation » associés a une
augmentation locale de I'intensité de I'upwellimghénoméne que I'on rencontre souvent en
aval des caps). Dans ce cas, la circulation véstiealieu pres de la cb6te, un front de
température se forme, devient instable puis dépeloge la turbulence méso-échelle par
diverses interactions non-linéaires (Brink, 1988ais d’autres observations, essentiellement
limitées a certaines régions du systéme des Canauiée plateau continental est large et peu
profond, mettent en évidence des structures beauplus stables ou le minimum de SST
reste décalé a une distance importante de la E@garé 2.10). Ces structures inhabituelles,
qui prennent l'aspect de langues d'eaux froidesdées de masses d'eaux relativement
chaudes tant dans leurs limites océaniques querestise maintiennent de I'échelle d’'un
événement (Bartoet al, 1977) a celle d'une saison d’upwelling (Roy, 8p%lles ne sont
donc probablement pas le fruit de I'activité méshedle, mais plutét la signature d’'une

remontée d’eau profonde qui a lieu a une certaisgmte de la cote voir des I'entrée du

25



plateau continental. Estragé¢ al. (2006) ont montre, a partir de modeles théoriggas les
formes des plateaux continentaux de ces régioregtaphiques affectent les positions, les
structures et l'intensité de leurs upwellings resiie
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Figure 2.9: Température de surface de la mer, produit leydlkm) du satellite EOS,
composite 8 jour des observations journaliere apgstitution de la SST a partir des mesures
spectrales Infra-Rouge Thermique du capteur MOBDISde période : 21 mars 2015).

Au sud du Sénégal, la plume d’eau froide est géer@ent orientée le long de la cote
entre les isobathes -25 m et -50 m. La climatologemsuelle de SST de Roy (1998) montre
gue la plume persiste toute la saison d’'upwellielg est générée au cours des mois de
décembre et de janvier, se maintient deux a trass rmuis disparait progressivement aux
alentours du mois de mai.

Le noyau de la saison d'upwelling se produit deiééa avril, une période au cours de
laquelle la SST montre de changements tres limitégrsement, les transitions importantes
de SST ont eu lieu entre janvier et février, elégant entre avril et mai (Ndoye et al., 2014).

Par ailleurs, les alizés, qui sont a l'origine duchge de l'upwelling, ne sont pas
constants et réguliers toute la saison d’'upwelli@g. observe ainsi une périodicité dans
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l'intensité et I'orientation du vent en chaque paile la céte, formant ainsi des fluctuations
qui ont une influence sur l'upwelling. Aussi, 'upiing s’installe avec un décalage de
guelques heures a quelques jours par rapporttad$ification d'un vent favorable. Ce délai
est variable suivant I'intensité et le lieu ou sxeloppe I'upwelling (Mittelstaedt, 1983). Au

large du Sahara, I'affleurement des eaux se pregués un jour de vent favorable alors qu’au
large du Sénégal, le refroidissement maximal résénu qu’au bout de 2 a 3 jours (Binet,
1988). Gabrical. (1993) notent qu’au niveau de la zone du Cap Blare période de 4 a 6

jours est nécessaire. Au Sénégal, l'intensité uigntelling est différente de part et d’autre de
la presqu’ile du Cap-Vert (Dakar) a cause de lidagon de la cote par rapport a la direction
des vents. Sous le régime des alizés continentauxsedteur N-NE, les intensités de
'upwelling de part et d’autre de Dakar sont conaes alors que qu’en période d'alizés

maritimes de secteur NW-N l'upwelling au sud daspntense (Roy, 1989).

2.3.3.3. Impact de l'upwelling cétier sur I'écosystme marin

Dans les régions d’'upwelling cétier, I'essentiek dgports de nutriments vient du
transport vertical a la c6te. Comme les systemapveklling coétiers se trouvent dans des
régions essentiellement subtropicales (10°-40° akitutle), la lumiére disponible est
importante et en conséquence une importante priodugtimaire se produit nourrissant une
chaine trophique bien connue des pécheurs (sardir@shois, grands migrateurs, etc...). La
variabilité de la physique de lI'océan contrdle &angnt ces plus hauts niveaux trophiques
(Cury et Roy, 1988; Demarcq et Faure, 2000).

La concentration en phytoplancton est généralemmeximale a proximité de la cote
puis diminue progressivement vers le large. Damédan d’upwelling cotier, la communauté
phytoplanctonique est dominée par les diatomées go’'au large, les groupes dominants
sont plutét des espéces de phytoplancton de plugte ptaille (synechococcus et

prochlorococcus) (Chavex al, 1991).

La distribution spatiale des propriétés biogéochims est fortement contrélée par les
structures dynamiques associées a la turbulenaniogee. La variabilité saisonniére de la
chlorophylle est bien expliquée par la variabigiggsonniere du for¢cage du vent (Lathuiliete
al., 2008). De fortes concentrations de chlorophglet observées dans les filaments et

tourbillons d'upwelling (Alperset al, 2013). Un lien entre les filaments riches en
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phytoplancton et les ondes de Rossby a été mividante au départ dans le cas de I'océan
ouvert (Uzet al, 2001). Les différents processus responsables|'salvection horizontale
(Killworth et al, 2004), I'advection verticale du maximum profashel chlorophylle (Charria
et al, 2003, 2006) et la concentration des matériaattaihts (Dandonneaet al, 2003).
Killworth et al. (2004) montrent que dans la majeure partie d=éa, I'effet prépondérant
est I'advection latérale de chlorophylle, qui asaété mis en évidence par Bonhometel
(2007) dans l'upwelling du Pérou.

Cury (1988) a mis en relief la relation entre lagration saisonniére du thiof
(Epinephelus aenelst I'oscillation saisonniere de I'intensité degdivelling des régions nord
(Cap-Blanc) et sud (Kayar) du systeme d'upwellidmégalo-mauritanien. L'intensité de
'upwelling au Cap-Blanc est minimale en décemlamvjer, période pendant laquelle
'upwelling sénégalais se développe avec une interassez importante (Figure 2.10). La
différence entre l'intensité de la résurgence saélaége et celle du Cap-Blanc provient de la
composition des masses d’eaux ramenées a la adle pacessus d’'upwelling (NACW pour
le Nord et SACW pour le sud). Cette stratégie ofypiste visant a coloniser les milieux les
plus productifs ou le développement des maillontaddaine trophique a rendu la nourriture
plus abondante, est une attitude commune a de roIsEs especes pélagiques et démersales
qui quittent saisonnierement la zone nord-mauetame et migrent vers le sud en quéte d’'une

nourriture plus abondante (Champagnat et Domaing 18oélyet al, 1978).

Malgré ce fort enrichissement en nutriments, Iggorés d'upwelling cétier, du fait de
leur caractere, fortement dispersif ne concentpad le plancton sur une longue durée.
Cependant, les zones coétieres nord-ouest africaicasactérisées par des plateaux
continentaux larges et peu profonds, constituerdledgent des régions atypiques qui
réunissent les 3 éléments de la triade de Bakumclessement, concentration et rétention).
On en distingue deux dans notre zone d’étude :decBJl’Arguin et le sud du Cap-Vert
(Dakar). Le mécanisme physique du décollementuamelling sur ses plateaux semble non
seulement engendrer un phénomeéne de rétentionadescétieres mais aussi un phénomene
de concentration du plancton. Ces phénomenes saisiemblablement liés a la formation

d’un front cotier permettant d’isoler les eauxdlitiles.

Le sud du Cap-Vert est une zone de fraie priogtpour les clupéidés (Roy, 1989). La
ponte principale a lieu au printemps a la fin desdégson d’upwelling (Boélt al, 1982 ;
Fréon, 1988), elle est précédée d’'une ponte sewenéea hiver en plein coeur de la saison

d’'upwelling et suivie beaucoup plus tard d'une aytonte secondaire au début de I'automne.
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Cette stratégie de reproduction va donc a I'eneoditr schéma classique puisque ces especes

pélagiques n’hésitent pas a frayer a des périodgsvalling intense.
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Figure 2.10: Cycle moyen du transport d’Ekman (1967-1984)cuddtihibou (Cap-Blanc) et
Yoff (Cap-Vert). Prises moyennes de thiBp(nephelus aeneupar quinzaine a Kayar durant

la méme période (Curry at., 1988).

Roy (1998), a partir des données physiques (SStt) v&t biologiques (nitrate,
chlorophylle), a tenté d’établir les connexions existent entre cette stratégie et les structures
hydrologiques et biologiques induites par I'upwelli Il en a conclu que la stratégie des
sardinelles semble guidée par le mécanisme detigteau sud du Cap, qui confére aux eaux
du plateau un caractere faiblement dispersif. Y| gjoute que le processus d’upwelling
favorise la concentration des nutriments dans latepl sud du Cap-Vert et limite

considérablement leur export vers le large.

Comme pour le Sénégal, la ponte principale desédlés a lieu en fin de saison

d’'upwelling au Banc d’Arguin (Conand, 1975). Pantre, elle n’est ni précédée ni suivie
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d’'une ponte secondaire. Etant donné, que l'upwglia s’estompe vraiment dans cette région
gue pour une courte période de 1 a 3 mois a lddihété, les clupéidés paraissent réellement
anticiper ce phénoméne pour pondre au moment appoand les eaux du Banc sont les

plus riches en plancton.

2.3.4. Température de surface et saisons hydrologigs

Le régime des vents en Atlantique Tropical favousdransport des masses d’eaux au
large des cotes nord-ouest africaines, ce quiiestraspectivement un approfondissement et
une remontée de la thermocline a I'ouest et damera cotiere. Par conséquent, les variations
saisonnieres de la SST liées aux flux verticauxwv@liing) associés au mouvement de la
thermocline peuvent atteindre plus de 5°C (Figutd R La variation méridionale de la ZCIT
impose a la SST dans le SUSM un cycle annuel qui geedécomposer en deux saisons : une
saison froide de novembre a mai et une saison ehdeduin a octobre. C’est dans la partie
SST conditionne les échanges de chaleur entreafoet I'atmosphere et constitue un bon
indicateur de l'upwelling cétier. En effet, a destifes échelles temporelles, les événements
de refroidissement de la SST se produisent géméealequelques jours aprés l'upwelling
forcé par la tension du vent (Van Caetpal, 1991). Comme dans les autres écosystemes de
bord Est, les pécheries au large de I'Afrique catiale sont régulierement affectées par les
fluctuations induites par I'environnement sur liadi@nce des poissons et par les perturbations
des habitudes migratoires des poissons (Cury et R@91; Binetet al, 1998). Plusieurs
études (Belvéze, 1991; Binet, 1997; Bieétal, 1998) ont montré qu’au milieu des années
1970 et début des années 1990, les fortes camtarsardines correspondaient a des périodes
de renforcement de I'upwelling cétier (et donc oefissement de la SST).

Il apparait donc nécessaire d’examiner les causés dariation saisonniére de la SST
le long des cotes nord-ouest africaines, en péigiculans le SUSM. Cette variation
saisonniere est-elle associée aux flux verticaax Iipwelling cotier ou est-elle due a la
saisonnalité des flux de chaleur ou méme aux syst@® courants locaux ? Jusque la, aucune
étude a partir d'un modele numérique permettanbalecler le bilan de chaleur n’a été
réalisée dans cette zone pour pouvoir diagnostiquexpliquer les mécanismes liés, a la

baisse et a 'augmentation de la SST en hiver ét@rPlusieurs études sur la description du
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Figure 2.11: SST (°C) en moyenne mensuelle (2004-2012) evigaiten haut) et en juillet
(en bas) dans l'océan Atlantique Tropical. Sourgetvanced Very High Resolution
Radiometer (AVHRR/NOAA) a 11 km x 11 km de resabuti

cycle saisonnier de la SST sur le plateau contahesénégalais et/ou mauritanien ont été
faites en utilisant des observations in situ eelbttires (Demeet al, 1994 ; Ouldet al,
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1999), et a I'échelle du bassin nord-ouest afridday et al. (2001) évoque une connexion
entre ENSO et la SST.

En effet, les événements chauds dans le Pacifiqueoars de l'automne et début
d'hiver entrainent quelques mois plus tard unexagilan de l'upwelling le long de la céte
orientale du bassin de I'Atlantique, entrainamétshauffement des eaux de surface le long de
la c6te de I'Afrique de I'Ouest en hiver et au tenmps. Pendant les épisodes de La Nifia,
l'inverse se produit. Une analyse des séries masue SST indique que le lien entre ENSO
et la SST dans I'Atlantique commence a étre staiistnent significatif en février et est mieux

établi de mars a juin.

Il 'y aurait alors une trés forte compétition desxflde chaleur et des processus
océaniques liés a l'upwelling sur la variation deSST dans le SUSM. Nous donnerons la
part relative et le mécanisme associé de ces elifférfacteurs sur I'évolution de la SST dans

le chapitre 4.

D’un point de vue hydrologique, la zone mauritangrest marquée par 4 saisons
(Dubrovin et al, 1991). Fréon (1988) distingue aussi deux grarsdésons maritimes au
Sénégal et deux saisons intermédiaires. La sarsitefva de janvier a mai pour la partie
nord (Mauritanie) et de novembre a mai pour la ipadentrale (Sénégal) avec des
températures moyennes respectives de 18.4°C etd @82C (Oulckt al, 1999). A partir des
prélévements de températuggsde salinité a I'aide d'une sonde CTD, Deshal (1990) ont
observé des températures froides de l'ordre de 1&°17.5°C sur le plateau continental
sénégalais. Pendant la saison de transition frch@ede (juin-juillet) on assiste au large et
dans le sud du plateau continental mauritanieneaauvrement progressif des eaux froides
par les eaux chaudes d’origine guinéenne en mémastgu’au renforcement des upwellings
cotiers sur le plateau. Au Sénégal cette saisorekdivement courte et a lieu en mai et juin.
En période chaude, les eaux chaudes envahissagsefiile du plateau et une zone frontale
perpendiculaire a la cote se forme a la latituder@pmative du Cap Blanc (Loktionov,
1989 ; Marchal, 1991). Le plateau mauritanien egsd'influence de températures de I'ordre
de 24°C a 27°C (Ouldt al, 1999) alors qu'au Sénégal, elles sont plus éewt comprises
entre 26°C a 30°C (Demet al, 1990). La période et la durée de la saison alesifion
chaude-froide sont trés variables d’'une année @tréaet dépendent principalement de
I'établissement des alizés responsables de I'upwgelUne intensification brutale des alizés a
partir du mois de novembre conduit a une destmatpide de la stratification verticale et a

I'installation de la saison froide.

32



Chapitre 3 : La dynamique de 'upwelling Sénégalo-
mauritanien
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Introduction

L'objet de ce chapitre est la description des ¢aratiques de I'upwelling Sénégalo-
Mauritanien. Nous avons rappelé dans le chapitgee 'upwelling est induit par les vents
locaux (pompage d'Ekman issu du curl du vent dospart vers le large), et qu’il est quasi
permanent sur les cbtes de la Mauritanie et saisomsur les cotes du Sénégal avec une
période intense de novembre a mai suivie d’'uneaéilan ou inversion de juin a octobre. En
effet, les études précédentes de Roy (1989) ontréngue l'indice d’'upwelling calculé a
partir des vents de la station de Yoff, augmentgmssivement de novembre a mai puis

diminue a partir de juin, devenant tres faible Eamnid'éte.

Au large de la Mauritanie, l'indice d’'upwelling @s€ avec les vents du capteur
« SeaWinds » du satellite QuikSCAT indigue deswal@ositives toute I'année, caractérisant
des conditions d'upwelling permanent avec une géride faible intensité de novembre a
février et un renforcement entre février et octobssocié a une forte concentration de
Chlorophylle (Lathuiliéreet al,, 2008).

Au Sénégal, Lathuiliere atteste que l'indice d’'ufling est significatif de novembre a
mai et présente un affaiblissement de juin a oetobonfirmant ainsi les résultats de Roy
(1989). Ces travaux, bien que permettant de condpeda variation saisonniéere de I'intensité
de l'upwelling, ne mettent pas l'accent sur lesactgristiques de l'upwelling (épisodes
d'upwelling, filaments d’eaux froides) a I'échelilgtra-saisonniére et interannuelle. Le peu
d’attention portée a la région (jusqu'a une cedaperiode) du fait d'un manque criard
observations in-situ montre que la zone est peloedg@ Une étude portant sur toute la cote
de la Mauritanie et du Sénégal est entreprise danshapitre pour tenter d’apporter des

éléments de réponse aux questions suivantes:

* La dynamique de l'upwelling est-elle la méme ledote toute la cote sénégalo-

mauritanienne ?

» Est-ce que les évenements d'upwelling se limitetiééhelle journaliere ou durent

plus ou moins une semaine?

» Les filaments d’'upwelling sont-ils ancrés a desreitsl spécifiques sur la cbte, tel que
constaté par Van Camgt al (1991); Meunieret al. (2012) au Cap Blanc et par
Démarcq (1998) au Cap-Vert ?
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e La variabilité interannuelle de l'upwelling estiteeliée a une influence locale ou

grande échelle ?

Ces questions seront abordées plus spécifiquemenatpport avec le vent et ses dérivées
(indice d’'upwelling et pompage d’Ekman), qui sceg principaux for¢cages de I'upwelling

cOtier.

Dans ce chapitre, la période d’étude s'étend d® 20P013, mais se focalise sur les
saisons d’'upwelling (novembre-mai) pendant lesgsdlessentiel du déploiement des bouées
dérivantes a été effectué sur le plateau contihdnt&énégal. Ces données in-situ de bouées
dérivantes, pour la premiere fois collectées dastte cpartie du systéme du Courant des
Canaries, vont permettre non seulement de se taiecidée de la circulation moyenne
pendant les saisons d'upwelling 2009-2013 maisi alessbien caractériser les filaments

d’'upwelling sur les cétes de la Mauritanie et dn&yal.

3.1. Présentation du projet d’expérimenation de lairulation océnanique
cotiere au large du Sénégal ‘COCES’

Les outils d’investigation développés et déployasneer visent a améliorer notre
connaissance des processus physiques et biologlgned’'océan, de surveiller I'évolution du
climat et en particulier quantifier les effets declmauffement climatique et de fournir des
données d'initialisation et d’assimilation pour lesodeles océaniques. Le programme
COCES (Coastal Ocean Circulation Experiment offégal), qui s’'inscrit dans la logique des
Programmes SVP (Surface Velocity Program) et CODEpagtal Ocean Dynamics
Experiment) offre un cadre précieux pour I'exameradcirculation cotiere et hauturiere dans
les couches de surface. Des bouées dérivantes iWt,(2001) et CODE (Davis, 1985) ont
été déployées au large du Sénégal depuis mai 200%e mener une investigation de la
dynamique coétiére au large des c6tes Nord-Oudshafes dans I'océan Atlantique Tropical.
Il s’agit, en particulier, d’étudier la dispersipres de la surface et la circulation au large des
cOtes du Sénégal, une région fortement influenaelgpdynamique de l'upwelling cbtier,
avec une attention particuliere sur les caractgust de la circulation méso-échelle comme

les tourbillons et les filaments.
Ce projet est composé de deux phases :

e COCES | s’est déroulé de mai 2009 a septembre 20&t le déploiement de 46
bouées dérivantes de types SVP et CODE.
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e COCES Il, qui est une continuité de COCES | a eu é&ntre octobre 2011 et juin 2013
avec 60 bouées dérivantes de type SVP déployéeserau large de Dakar. La premiere
utilisation scientifigue de ces bouées dérivantgemmis pour la premiere fois au large
des cbtes du Sénégal de caractériser un tourbijoionique (sub messo échelle) se
propageant vers l'ouest entre le 29 octobre e7le@&embre 2011, avec la conjonction
d’obervation satellites (SST, CHL, imagerie SAR)p@set al, 2013).

3.2. Les bouées dérivantes océaniques: outil d’insteggation in situ

3.2.1. Le dévélopement des bouées dérivantes

Les bouées dérivantes sont des instruments conguis rpesurer des courants de
surface et la température a quelques cm en-desimua surface dans les océans. Elles
représentent une version moderne des bouteillegadézs utilisées début des années 1900
pour suivre les courants de surface. Leur struaar#ottabilité positive est développée pour
réduire les effets du vent et maximiser la suri@edrainée. Leurs faibles colts d'acquisition
font d’eux des instruments appropriés pour I'étdelda circulation dans la couche de surface

océanique.

Contrairement aux instruments de mesure des caudiBuler (en un point fixe)
comme I'ADCP (Acoustic Doppler Current Profiler,sldouées dérivantes sont de type
Lagrangien : ils se déplacent avec la masse d’'egles] entoure. Depuis le début des années
1980, les bouées dérivantes ont été fortement yépbopar plusieurs projets nationaux et
internationaux. En effet, I'exploitation des océanddiers et des mers marginales a débuté

avec l'aide des bouées CODE, fabriquées par Teeamoéwww.technoecan.conet qui

portent le nom de I'expérience sur la dynamiqukodéan cétier (CODE). L'objectif de cette
expérience menée avec le déploiement de 164 bauéesrd de la baie de San Francisco
entre Avril 1981 Aodt 1982, était de mesurer lesraats au sein du premier metre de la
colonne d'eau (Davis, 1985). Comme représentédaskigure 3.1a, la bouée CODE est
constituée d'un tube mince, vertical, de 1 m de lehde flottabilité négative avec quatre
ailettes de trainée productrice s'étendant radexiera partir du tube sur toute sa longueur et
guatre petits flotteurs sphériques de surface ladtaa des extrémités supérieures des ailettes

pour assurer la flottabilité (Poulain, 1999).
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Les déploiements a grande échelle des premiereebalérivantes SVP modernes ont
eu lieu en 1988 dans le cadre de WCRP (World CémBResearch Program) pour
cartographier la circulation de surface de I'odéaaqifique Tropical. Aujourd'hui, le réseau de
bouées dérivantes SVP est assez bien connu, €’easldu le GDP (Global Drifter Program)
qui rassemble toutes les données des bouées déavacueillies des institutions partenaires
(Figure 3.2) et qui est la principale composanteddploiement de bouées dérivantes de
surface a I'échelle mondiale, du systéme d'observate 'océan mondial (GOOS) de la
NOAA. Les bouées SVP sont construites par diversesiétés comme Clearwater

Instrumentation (USA - www.clearwater-inst.cpnMarlin-Yug, (Ukraine — www.marlin-

yug.con), Metocean Data Systems (Canada - www.metoceah.d@atific Gyre (USA -

www.pacificgyre.com et Technocean (USA -_ www.technocean.tonElles sont

principalement utilisées pour surveiller la cirdida de la couche de mélange des océans,
mais elles ont également été exploitées dans dasszplus restreintes telles que la
Méditerranée orientale (Gerat al, 2009). Les bouées SVP (représentées sur lag=gjlib)
sont constituées d'une bouée de surface attacliée ancre flottante de chaussette trouée
(avec un diamétre d'environ 60 cm et 5 m de loogpiré a une profondeur nominale de 15
m, qui maintient la bouée dérivante presque imneopdr rapport a la couche horizontale

etudiée (pour les détails sur la conception d’'umgsle SVP, voir Sybrandy et Niiler (1991)).

Il existe d’'autres instruments de mesure de cosrr@agrangiens utilisés pour étudier
les courants de surface, comme le CMOD (Compactedelogical and Oceanographic
Drifter Figure 3.1c), la bouée de TRISTAR qui a umecre flottante sous forme d'un
réflecteur coin radar centré a 15 m de profondBiitef et al, 1989.), les bouées dérivantes
Al111 (Figure 3.1d) et A104 (Figure 3.1e) fabriqupasBrightwaters Instrument - USA.

De nombreux programmes et projets de recherche dsxiits essentiellement au
déploiement, a l'archivage et/ou a I'exploitatioa ces bouées dérivantes. En effet, dans le
Programme « Mediterranean Surface Velocity Progilsl@dSVP) » les données qui ont été
recueillies depuis les premiers déploiements damadr Méditerranée (1986) et dans la mer
Noire (1999) sont archivés et disponibles poun@gsateurs intéressés. D’autres projets ont
intéressé la mer Méditerranée et la mer Noire prigiet EGITTO (2005-2008) réalisé en
collaboration avec des océanographes francais,tiéggpet tunisiens, qui avait pour but
d'observer la circulation de surface dans le bassintal de la mer Méditerranée et de
confirmer les résultats et les études antérieumesiées sur les observatioms situ,
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satellitaires et de modeles ; les projets MREA DASIE 07 (Mai 2007—Juin 2007) avec
comme objectif d'étudier les propriétés de dispersila surface dans la mer Ligure et dans le
golf de La Spezia; le projet DART (mars 2006 -jam2007) dont 'objectif était d'obtenir des
mesures de bouées dérivantes aussi pres que po&dils I'espace et dans le temps) et
d’autres mesurem situ (fournies par les navires) ; le projet DOLCEVITAc{obre 2001-
septembre 2004) dans la mer Adriatique avait pdyeadf principal de quantifier les
propriétés cinématiques et dynamiques de la merat\gue nord et centre ; et les projets
« BLACK SEA » (Septembre 1999-Aodt 2003) et « TYRERHAN SEA » (Décembre
2001-Ao0t 2003) avec comme objectif d’étudier i@uiation de surface de la mer Noire et
de caractériser la circulation moyenne de la merrhBnienne de surface. L'OGS
(Oceanografia e di Geofisica Sperimentale) estilecipal commanditaire de ces projets. A
cOté de ces projets, certains programmes intematlocomme le WOCE-SVP (World Ocean

Circulation Experiment—Surface Velocity Program) également été mis sur place.
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Figure 3.2: Réseau mondial des bouées dérivantes (source :
http://www.aoml.noaa.gov/phod/dac/index.php

3.2.2. Fonctionnement des bouées dérivantes

L’ensemble des bouées dérivantes est suivi paollecteur de données Argos et le
systeme de localisation installé a bord des stelén orbite polaire de I'administration de la
NOAA (National Oceanic et Atmospheric Administrat)o La localisation des bouées
dérivantes, déterminée par effet Doppler sur uéguience fixe, a une précision supérieure a

1000 m.Argos permet a toute plate-forme équipée d'un @mettompatible et associée a un
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numero Argos ID spécifique a son électronique dasimission d’étre située dans le monde
entier avec une erreur d'environ 150-1000 metress katellites qui communiquent
régulierement avec les bouées dérivantes sontnguoitlbite polaire a une altitude de 850 km,
et suivent un «méridien» comme orbite: chaque enéisse au-dessus des poéles Nord et Sud
a chaque tour et coupe le plan équatorial a degsewlaires locaux fixés.

Les orbites sont héliosynchrones et par conséqiiegue satellite passe en visibilité
de tout émetteur donné a peu prés la méme heuate lobaque jour. Le temps nécessaire
pour compléter une révolution autour de la Terfedé&nviron 100 minutes (14 orbites par
jour). A un moment donné, chaque satellite «voit» simélta@nt tous les émetteurs dans un
diameétre d’environ 5000 km ou cercle de visibilité période pendant laquelle le satellite
peut recevoir des messages a partir d'une plateef@orrespond au temps durant lequel la
plate-forme est dans sa visibilité (10 minutes).

Dés que la bouée dérivante est allumée, une caméruée-satellite est établie et
toutes les 90 secondes, I'émetteur hébergé déosiéee commence a envoyer a un satellite en
orbite équipé du systeme Argos, toutes les infaomatrecueillies. Avant tout déploiement
d’'une bouée en mer, la date, I'heure, les coordmngéographiques du point de largage sont
enregistrées. Ces informations permettent de déterrte point de départ et la trajectoire de
la bouée.

Plus de 40 antennes situées dans le monde entiggilient des données par satellite,
qui sont stockées sur I'enregistreur a bord dulisateuis transmises au sol chaque fois que
celui-ci passe au-dessus de l'une des trois palespstations de réception (Wallops Island,

Virginie, Etats-Unis ; Fairbanks, Alaska, Etats-t/at Svalbard, Norvége),

-
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Figure 3.3 : Le satellite recueille et stocke les signaux eégopar I'émetteur toutes les 90 secondes
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(). L'information stockée est redirigé en tempal ggar le biais des antennes au sol (2) vers lesese
de traitement (3) qui se chargent du calcul dedsitipn des émetteurs, du traitement des données
mesurées par les capteurs (4) puis de la redisboibaux utilisateurs (5), qui peuvent récupéres de

données aussi via l'lnternet (par connexion avewgtifiant et mot de passe sur un site sécurise).
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ou par l'intermédiaire des stations régionales éeeption dans le champ de vision des

satellites (Figure 3.3).

Une fois que les données arrivent a urtreette traitement, les emplacements sont
automatiquement calculés par effet Doppler surdguence d'émission: lorsque le satellite se
rapproche d'un émetteur, la fréquence du signalis&on mesurée par le récepteur a bord du
satellite est plus élevée que la fréquence d'éomssielle et inférieure quand il s’éloigne
(Figure 3.4).
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Figure 3.4: Stations formant le temps réel en bande L anteéseau. Chaque station recoit
des données en temps réel a partir des satellitdsseretransmet vers des centres de
traitement.

3.2.3 Déploiement en mer des bouées dérivantes SStRCODE

Le premier groupe de 3 bouées dérivantes SVP dégléyé le 22 mai 2009, au nord-
ouest de la Pointe des Amaldies (Dakar) par P-MidoyOGS), Luca Centurioni (SIO-
UCSD), B. A. Sow (UASZ), B. Diaw (reISRA/CRODT) At Lazar (LOCEAN) (Figure 3.5).
Ce déploiement est repris en novembre 2009, pujareser 2010 (voir Tableau 3.1). Par la
suite, il a été convenu que toutes les bouées atd#gs seraient régulierement et
mensuellement déployées au large des cotes du &enegours de la saison d'upwelling (de
décembre 2009 a mars 2010). Les bouées étaierdyd@sl a des endroits cibles du plateau
continental sénégalais en utilisant des bateauxéslomais aussi ponctuellement en
collaboration avec les pécheurs locaux, afin deimiger la couverture géographique dans la

zone et de caractériser la circulation méso-échedligere tels que les filaments et les
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tourbillons. Pour ce faire, quelques jours avaméploiement, des images satellites de SST et
de concentration en chlorophylle a ‘CHLa’ étaieahsultées pour identifier I'endroit clé de
déploiement (zones de filaments, plumes d’eauxdéi tourbillons etc.). La Figure 3.6
montre trois bouées dérivantes dans un filament rgpiéré a la veille, s’est détaché de la
pointe de Dakar avec une forte concentration de &Hin période d’'upwelling, la pointe de
Dakar représente souvent un lieu de détachemejet die filaments d’eaux froides (Figure
3.7) et riches en nutriments (Figure 3.6).

Figure 3.5: Premier déploiement d’'un groupe de 3 de bouéswahtes de I'expérience
COCES a la pointe des Almadies/Dakar (Sénégabytir p'une embarcation Iégere.

Certaines bouées dérivantes CODE ont été misesma éntre Dakar et I'embouchure
du fleuve Casamance en utilisant occasionnelletecmtteau Aline Sitoe Diatta (ASD) de la
ligne maritime Dakar-Ziguinchor avec l'aide prédeudu Commandant M. Fall et son
équipage et la permission du COSAMA (COnsortiumégaftais d’Activités Maritimes).

Durant COCES I, un nombre important de bouéesvdgtés (9) a été déployé lors
des campagnes océanographiques UPSEN | et |l @taspaent mars 2012 et février 2013)
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effectuées sur la « petite céte » du Sénégal. Apmesdérive initiale vers le nord, les bouées
déployées durant UPSEN | se sont déplacées vergdleuest début avril quand 'upwelling
s’est intensifié (Figure 3.8). Une campagne exvkrmient COCES Il a également été
effectuée, en période d’'upwelling, du 23 au 2518013 dans le but de collecter des données
hydrologiques (profils de température et de sdiaiir trois radiales : 16°N, 15°N et 15°N) et
déployer des bouées dérivantes et des flotteurssiits’agissait lors de cette campagne de
réaliser quatre profils verticaux de températurdestalinité par radiale et déployer 8 bouées

dérivantes (Figure 3.9).
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Figure 3.6: Image de la concentration en CHL (surface) dudél®ier 2010, obtenue aprés
restitution des mesures spectrale visible du cagf#ODIS, a bord du satellite EOS-AQUA,
sur laquelle superposent des trajectoires de baléresntes. A noter un défaut de restitution
en cas de trop forte concentration de CHL (od/etérosols), ici visible au large de la
« petite cbte », suite a un défaut de correctamiométrique (réflectance normalisée), avec
des discontinuités apparentes de CHL. Les zonesiebleet rouges correspondent
respectivement a de faible et forte concentratierC#iL. L'advection au large de 3 bouées
dans un filament d’eaux upwellées est évidente.
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Figure 3.7: 3 bouées dérivantes (carrés rouges) déployé@ Hovembre 2011 dans le
filament d’eaux froides de la pointe de Dakarwgtes bouées dérivantes déployées durant les
deux mois précédents (septembre et octobre).
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Figure 3.8: Images de SST, obtenu par restitution de mesueetrgies Infra-Rouge
thermique du capteur AVHRR, embarqué sur le stellMETOP (distribution
NAIAD/IFREMER, traitement SAF_OSI / EUMETSAT vialisable sur Google Earth ,
avec la superposition des trajectoires des bouégleykes sur la « petite cote » du Sénégal
lors de la campagne UPSEN1 du 06 au 18 mars 28)LPéfiode début UPSEN, upwelling en
relaxation, les bouées remontent vers le nord isomalu sous courant qui affleure en surface
et (b) début avril, upwelling intense, les bouééswvent vers le sud-ouest a cause de la dérive
d’Ekman et les filaments d’'upwelling.
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Des campagnes de récupération des bouées dérivantassées par les pécheurs de
St-louis, de Kayar, de Yoff, de Soumbédioune etMimur ont été effectuées. Elles ont
permis de retrouver quasiment toutes les bouéedue®r a l'aide d’'une radio Argos qui
communique par satellite avec la bouée dans umrdgo300 m lorsque cette derniére est

active. Toutes les bouées récupérées ont été emsmitses a I'eau.
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Figure 3.9: Positions des stations CTD (losange) et destpdi@ de déploiement des bouées
dérivantes (rectangle) déployées sur la «grande »c@u Sénégal durant la campagne
COCES 1l (23-25 avril 2013) (a) et leurs trajeatsir(b et c). (b) 3 bouées a I'eau quelques
jours apres leur déploiement et (c) 5 des 8 bodépyées ramassées par les pécheurs de St-

louis et Kayar.
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N° : Date de | Latitude| Longitude| Date fin de | Latitude | Longitude| Type

bouée | déploiement| début début | déploiement fin fin bouée
a92018 22-mai-2009 14.88 -17.77 22-feb-2010 19.6 -19.6 3 SVP
a92019 14.88 -17.68 28-mai-2009 14.98 -14.98
292020 14.87 -17.67 08-juin-2009 15.84 -15.84
a91997 14-Nov-2009 12.96 -17.3 16-Dec-2009 15.12 -19.41 2 SVP +
a91999 14-Nov-2009 12.95 -17.28 20-Nov-2009 13.29 -17.48 3 CODE
a92023 23-Nov-2009 14.95 -17.62 22-Jan-2011 13.51 -63.86
a92021 23-Nov-2009 14.87 -17.57 29-Mar-2010 14.78 -17.6
a91997 19-Dec-2009 15.35 -19.68 11-Mar-2010 15.7 -28.12
a92000 02-Jan-2010 13 -17.33 14-Juil-2010 7.52 -12.89 3 CODE
a92001 02-Jan-2010 12.99 -17.29 12-Mar-2010 14.72 -17.42
a92002 02-Jan-2010 12.99 -17.33 11-feb-2010 9.27 -18.72
a92003 06-Feb-2010 12.88 -17.2 02-mai-2010 6.47 -11.77 3 SVP +
a92006 06-feb-2010 12.88 -17.19 31-mai-2010 10.58 -18.06 3CODE
a92007 06-feb-2010 12.87 -17.19 06-mar-2010 10.82 -17.9
a92024 15-feb-2010 14.97 -17.75 15-mai-2011 4 .91 -2.39
a92025 15-feb-2010 14.89 -17.67 15-Ao0t-2011 7.36 -31.24
a92028 23-feb-2010 14.8 -17.74 16-avril-2011 -1.2 -35.42
a92004 09-mar-2010 14 -17.34 03-mai-2010 11.08 -18.7 5 SVP +
a92005 10-mar-2010 13.42 -17.33 01-Juil-2010 10.31 -18.85 1 CODE
a92022 23-mar-2010 14.92 -17.58 24-mar-2010 14.83 -17.54
a92026 23-mar-2010 14.85 -17.69 26-mar-2010 14.85 -17.6
a92027 23-mar-2010 14.85 -17.74 15-Ao0t-2010 9.98 -25.81
a92029 23-mar-2010 14.8 -17.74 31-juil-2010 13.12 -21.35
a92009 09-avril-2010 14 -17.33 01-mai-2010 10.9 -19.06 2 CODE
a92010 10-avril-2010 13.42 17.33 20-juil-210 11.02 -17.54
a92011 18-mai-2010 14 -17.33 19-mai-2010 13.97 -17.26 2 CODE
a92014 19-mai-2010 13.42 -17.33 20-mai-2010 13.54 -17.39
a92012 21-juil-2010 13.76 -17.33 24-juil-2010 13.55 -17.08 2 CODE
a92013 21-juil-2010 13.25 -17.33 30-Nov-2010 13.38 -15.13
a98867 01-avril-2011 14.99 -17.57 15-a00t-2011 8.69 -20.18 3 SVP
a98868 01-avril-2011 14.94 -17.55 01-a00t-2011 15.03 -24.39
a98869 01-avril-2011 15.02 -17.53 15-a00t-2011 11.26 -24.98
a98871 09-mai-2011 14.83 -17.74 11-mai-2011 15.19 -17.37 3 SVP
a98872 09-mai-2011 14.83 -17.78 15-a00t-2011 18.73 -17.27
a98880 09-mai-2011 14.82 -17.74 30-mai-2011 15.76 -16.59
a98878 10-juin-2011 14.7 -17.45 18-juin-2011 14.94 -17.37 3 SVP
a98947 10-juin-2011 14.7 -17.46 26-juin-2011 15.62 -16.89
a98954 10-juin-2011 14.7 -17.46 15-a00t-2011 17.38 -18.32
a98946 13-juil-2011 14.88 -17.77 17-juil-2011 15.13 -16.97 3 SVP
a98953 13-juil-2011 14.88 -17.76 16-juil-2011 15.17 -16.96
a98955 13-juil-2011 14.88 -17.76 21-feb-2012 14.92 -17.12
a98950 24-a00t-2011 14.51 -17.65 02-sept-2011 15.27 -17.57 3 SVP
a98952 24-a00t-2011 14.5 -17.68 02-sept-2011 14.87 -17.53
a98957 24-a00t-2011 14.53 -17.66 02-sept-2011 14.9 -17.44
a98929 09-sept-2011 14.67 -17.77 18-sept-2011 14.29 -17.32 5 SVP
a98948 09-sept-2011 14.68 -17.74 29-sept-2012 6.91 -18.7
b98950 09-sept-2011 14.68 -17.74 04-mai-2012 8.84 -40.56
a98956 09-sept-2011 14.67 -17.68 14-sept-2011 14.57 -17.29
b98957 09-sept-2011 14.68 -17.7 11-sept-2011 14.27 -17.27
Total 46 (28 SVP+1BDE)

Tableau 3.1 Bouées dérivantes déployées pendant COCES tgrida Sénégal dans I'océan
Atlantique Tropical entre mai 2009 et Septembrel201
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N°: Date de Latitude | Longitude | Date fin de Latitude | Longitude | Type
bouée déploiement | début début déploiement | fin fin bouée
292030 28-oct-2011 14.47 -17.73 01-nov-2011 14.3 -17.87 3SVP
292031 28-0ct-2011 14.52 -17.71 31-oct-2011 14.57 -17.8

292037 28-oct-2011 14.56 -17.7 04-mar-2012 17.99 -24.04

292032 20-Nov-2011 14.83 -17.76 18-dec-2011 17.56 21.15 3SVP
292033 20-Nov-2011 14.83 -17.76 05-mai-2012 10.2 271

292040 20-Nov-2011 14.85 -17.74 04-feb-2012 19.9 -23.14

292034 23-dec-2011 14.91 -17.76 08-avril-2012 11.87 -26.44 3SVP
292035 23-dec-2011 14.88 -17.8 16-a0(0it-2012 12.2 -40.66

298949 23-dec-2011 14.9 -17.81 31-dec-2012 15.05 -43.65

292026 274an-2012 1452 -17.27 284an-2012 14.4 17.21 2 SVP
292036 27-jan-2012 14.52 -17.27 28-jan-2012 14.36 -17.21

a10114 15-mar-2012 14.7 -17.75 02-avril-2012 15.35 -16.9 9 SVP
a101144 17-mar-2012 14.55 -17.36 09-uin-2012 12.81 -17.27

2101534 11-mar-2012 13.83 -17.47 23-a0(it-2012 8.59 -13.23

2101540 17-mar-2012 14.52 -17.34 08-a0(it-2012 18.27 -18.53

a37379 11-mar-2012 13.83 -17.62 21-mar-2012 14.45 -18.07

a37385 15-mar-2012 14.74 -17.75 26-uil-2012 14.83 -20.29

b98929 08-mar-2012 14.84 -17.62 14-uil-2012 8.66 -15.29

b98952 08-mar-2012 14.9 -17.62 15-sept-201231- | 7.35 -12.36

b98956 08-mar-2012 14.88 17.62 sept-2012 17.7 -39.4

a37303 21-avril-2012 1451 -17.67 22-avril-2012 14.62 -17.56 3SVP
a37311 21-avril-2012 14.72 -17.69 26-avril-2012 14.12 -17.49

a37384 21-avril-2012 14.72 -17.68 11-juin-2012 14.15 -19.25

a37295 27-mai-2012 14.73 -17.75 21-0ct-2012 20.21 2321 3SVP
a37374 27-mai-2012 14.59 -17.71 01-uin-2012 14.7 -18.56

a37375 27-mai-2012 14.54 -17.72 14-uil-2012 16.73 -16.4

a101521 29uin-2012 14.68 -17.74 17-uil-2012 16.54 -16.54 3SVP
a011541 29-uin-2012 14.65 -17.78 21-uin-2013 14.06 -50.94

a42762 29-juin-2012 14.68 -17.68 28-juil-2012 17.01 -16.29

a113957 034uil-2012 15.58 -17 .58 05-a00t-2012 15.21 -17.07 3SVP
a113961 31-juil-2012 14.66 -17.8 08-a00it-2012 14.99 -17.19

2113979 314uil-2012 14.66 -17.85 27-a00t-2012 16.21 -16.62

a113976 05-sept-2012 14.68 -17.77 19-nov-2013 25.41 -41.35 3SVP
a113977 05-sept-2012 14.65 -17.78 16-0ct-2012 14.87 -19.85

a113978 05-sept-2012 1466 -17.74 29-nov-2013 14.03 -57.34

a113974 06-0ct-2012 14.67 -17.79 02-nov-2013 23.96 -62.42 2 SVP
2113984 06-0ct-2012 14.68 -17.84 18-0ct-2012 15.1 -17.19

a113971 11-nov-2012 14.68 -17.84 21-dec-2012 16.17 -16.74 2 SVP
a113972 11-nov-2012 14.74 -17.86 Envie |- |

a113955 05-dec-2012 14.78 -17.76 10-dec-2012 14.67 -17.54 3SVP
2113962 05-dec-2012 14.76 -17.85 29-sept-2013 17.28 -37.45

a113967 05-dec-2012 14.77 -17.8 28-mar-2014 17.03 -77.78

2113960 26-jan-2013 14.64 -17.78 03-mar-2013 14.17 -18.85 2 SVP
2113980 26-jan-2013 14.66 -17.8 04-feb-2013 14.67 -17.52

2113959 22-feb-2013 14 -17.38 23-feb-2013 13.98 -17.36 3SVP
2113969 23-feb-2013 14 -17.63 20-mar-2013 12.57 -17.32

2113982 22-feb-2013 14 -17.5 10-mar-2013 13 -16.91

a113956 11-mar-2013 13.98 175 06-sept-2013 17.43 -16.69 3SVP
a113964 17-mar-2013 13.65 -17.52 Envie | - | e

298870 16-mar-2013 13.98 -17.48 Envie | e | e

a113958 25-avril-2013 15.52 -17.22 Envie | — | — 8 SVP
2113963 24-avril-2013 15.52 -17.35 En vie

a113965 24-avril-2013 16 -16.78 314uil-2013 16.03 -16.5

2113966 25-avril-2013 15 -17.32 29-nov-2013 14.91 -17.11

2113968 25-avril-2013 15 -17.52 28-feb-2014 17.66 -24.49

a113970 25-avril-2013 15.52 -16.97 25-avril-2013 14.68 -17.47

a113975 24-avril-2013 16 -17.07 28-avril-2013 15.93 -16.69

2113983 24-avril-2013 16 -17 27-avril-2013 15.82 -16.7

b113961 274uin-2013 14.41 -17.92 274uin-2013 14.22 -18 5 SVP
b113970 27-uin-2013 14.41 -17.93 06-a00t-2013 14.99 -17.11

b113971 27-juin-2013 14.4 -17.92 19-uil-2013 12.85 -16.95

b113980 27-uin-2013 14.41 -17.86 12-uil-2013 13.14 -16.98

a113981 27-uin-2013 14.41 -17.9 03-a00t-2013 14.76 -17.47

Total 60 SVP

Tableau 3.2. Bouées dérivantes déployées pendant COCES Irge tlu Sénégal dans
l'océan Atlantique Tropical entre octobre 2011uéat R013.
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Les typesde bouéesdérivantes (SVP ou CODE), la date et les cordonnées
géographiques de leur déploiement sont répertstiédes Tableaux 3.1 et 3.2. Ces 46 et 60
bouées dérivantes déployées respectivement peletanampagnes COCES | et COCES |l
ont permis de collecter et de mettre en place @se e données in-situ précieuses jamais
€galée, utilisée, ici, pour décrire les principabesactéristiques de la circulation dans le
SUSM.

3.2.4. Contrdle qualité et validation des donnéesdues des bouées
dérivantes

Différentes méthodes ont été développées pour tdr@e qualité a temps réel
(RTQC) et la validation des mesures de couranterant de bouées dérivantes. Le de RTQC
des données de courant est basé sur des procéléuceatrble qualité de I'TODE/COI (1993),
Mersea (2005) et SeaDataNet (2007).

La liste adoptée pour les parametres relatifs agsumes de courant a partir des bouées

dérivantes est indiquée (Tableau 3.3).

[ T o
£ 2|l ze | =% S e o £
S c < E T E cg c 8
8 o > | > | S [ — |
a n
UCUR m/s | -10 10 Eastward_sea_waterZonal component of sea
velocity surface water velocity
VCUR m/s | -10 10 Northward_sea_wateMeridional component of
_velocity sea surface water velocity

Tableau 3.3: Paramétres actuellement inclus dans le dictioandiyOcean, se rapportant a

des mesures de courant et conformes a SeaDataNet.
-Plateforme d’identification

Chaque transmission recue doit contenir des infooms identifiant la source des
données etoute partie d'une transmission qui n'est pas ifiéatcomme provenant d'une

source connue pour le centre de traitement eséeeje
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-Test de position sur la terre

Le test exige que la latitude et la longitude ob&es a partir d'une mesure de bouée
dérivante doivent étre situées dans I'océan. Upeéulure automatique a été mise en ceuvre
pour vérifier si les données se trouvent sur tetrtoute donnée ne pouvant pas étre située

dans I'océan est rejetée.

- Test « spike »

Les données sont éditées a travers une procédimmatigue. Les criteres sont basés
sur une distance maximale de 1000 m, une vitesséntale de 150 cmXet un angle
maximal de 45 degrés, entre des points succe€®fs.signifie que la longitude et la latitude
d’'un point sont enlevées si (i) les distances dgs@oints précédents et successifs sont plus
grandes que la limite ; (ii) les vitesses précéslenl successives sont supérieures a la limite ;
(i) les angles formés avec les points précédenhmiccessifs sont a la fois dans les 180+/-45
degrés. Cette procédure est réiterée deux foieuted les valeurs qui échouent au test de

pointe sont supprimeées.

-Test de drogue

Chaque transmission recue doit contenir des infooms sur la présence ou I'absence

de l'ancre flottante et les données doivent éfyeasées de maniére appropriée pour indiquer

la présence ou I'absence de la drague

-Interpolation des données

Les données éditées sont interpolées sur les allesvde temps réguliers de 1 heure
en utilisant une technique d'analyse optimale cersaus le nom «kriging». Le « kriging »
utilisé ici est basé sur I'ajustement analytiquéadienction de structure empirique calculée a
partir de I'ensemble des données despiked (Handgwukin, 1996) et permet de calculer a la
fois la valeur interpolée et sa précision. La \a&esst calculée par différenciation centrée finie
sur les données de positions interpolées 1-horpuisséchantillonnée toutes les 3 heures.

- Validation

Dans un premier temps, une édition manuelle est faour éliminer les valeurs
aberrantes résiduelles visualisées sur les pistss bbuées dérivantes et fractionner la
trajectoire de bouées, si nécessaire. Un logisiegesuite utilisé pour visualiser les pistes des
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bouées dérivantes et un criblage a vue pour umneteénporelle permet a I'opérateur de tracer
les paramétres (latitude et longitude) mesuréesigidnla durée de I'enregistrement. Cette
opération est tres utile, car elle permet a I'aeéirad’avoir une idée immédiate de la qualité
des données. Toute valeur décalée de la ligndaeses restantes de la série est considérée
comme anormale (c’est-a-dire qu'une bouée pouétaé pieégée pendant un certain temps
prés de la cbte) et a peu de chances d'étre uie naprésentation et est supprimée. La
procédure d'interpolation est exécutée de nouvekaudémension du pavillon est appliquée.

3.3. Caractéristiques de la dynamique de I'upwellig Sénégalo-mauritanien.

Aux latitudes moyennes tropicales, les bords Est Hassins océaniques sont
caractérisés par les courants moyens vers 'Equappelés Courants de Bord Est (EBC) et
par une variabilité importante créée par des ttlorts de méso-échelle. Embarqués dans ces
EBC, des jets et des filaments transportent velar¢ge, des eaux cotieres froides et riches en
nutriments pendant la saison d'upwelling. Les ph@&res d'upwelling et de downwelling
sont d'un intérét particulier en raison de leuerdans les redistributions de nutriments, de

chaleur et de sel entre autres (Austin et Lent@220

La dynamique de l'upwelling des EBC, en particuker Californie, a été largement
étudiée en s’appuyant sur des mesures in situ,étletes théoriques et des simulations
numériques depuis les années 1970 (Philander eb,Yk882; Huyer, 1983; Marchesiekd
al., 2003; Demarcq, 2009; Pardd al, 2011). En revanche, les régions d'upwelling de
I'Atlantique Nord n'avaient pas attiré beaucougtetdion, en raison d'un manque criard

d'observationf situ.

Le présent travail vise a réduire ce manque d'whfens et propose une étude
systématique des événements d'upwelling et de riggsnd’eaux froides a I'aide des mesures
directesin situ (observations des bouées dérivantes), des dorsadeditaires (SST) et
d'autres données auxiliaires (indice d'upwellingeztt ré-analysé). Son but est de décrire les
principales caractéristiques du systeme d'upwellingarge des cbtes du Sénégal et de la

Mauritanie.
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3.3.1. Données utilisées et méthodes appliquées

3.3.1.1. Bases de données

3.3.1.1.1. Satellites

Deux produits de SST dérivés d’observations stslbint été utilisés dans cette étude:
les données des systemes MODIS-EOS (Moderate lRiesolmaging Spectroradiometer-
Earh Observing System AQUA et TERRA) et AVHRR-NOAAdvanced Very High
Resolution Radiometer, séries TIROOS-N-NOAA (9 })1®es cartes composites sur une
période de 8 jours de la SST MODIS (http://oceamrcgsfc.nasa.gov/DOCS/modis_sst/),
focalisées dans la région 10°-22°N, 12°-22°W, auee résolution spatiale de ~ 5 km
(level3), sont utilisés pour décrire les événemedhipwelling le long des cbtes du Sénégal et
de la Mauritanie. Les données AVHRR quotidiennes8&, téléchargés depuis le site de la
NOAA (http://las.pfeg.noaa.gov/oceanWatch/oceanwatch,@ghpl km de résolution spatiale

ont permis d’extraire une série temporelle de S&Tsde zone autour de la presqu’ile du Cap-
Vert (Dakar) (14°-15°N et 17° -18°W) ou les bouéksivantes ont été déployées de mai
2009 a juin 2013.

Les séries temporelles des produits de vent darggian de la presqu’ile du Cap-Vert
sont issues de la NOAA (NOAA/NCDC Blended)

(http://las.pfeg.noaa.qgov/las6 5/serviets/dataaditem=30. Ce sont des vents de surface

générés sur une grille globale de 0.25°x 0.25°%®lgs 6 h par un mélange d’observations
provenant de plusieurs satellites et de réeanaN&#sP2.

Les valeurs horaires de l'indice d'upwelling cofivviennent directement du site web
de la Division de la recherche environnementalelaleNOAA (upwelling and Index

Environmental Products, http://www.pfeg.noaa)gol/indice est calculé selon la théorie

Ekman donnant le transport de masse en fonctida @msion du vent. Ce transport d’Ekman

défini comme la tension du vent divisé par le paende Coriolis, est exprimé suivant ses
composantes paralléle et perpendiculaire a I'aiemt de la cote. Le long des cotes sénégalo-
mauritaniennes, lindice d’'upwelling est I'amplijudde la composante vers l'ouest du

transport d'Ekman et représente le volume par wdtéemps de I'eau ramenée a la surface
depuis la base de la couche d'Ekman.
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3.3.1.1.2. In situ

Dans le cadre du projet COCES (Coastal Ocean @iionl Experiment off Senegal),
109 bouées dérivantes de types SVP (Surface VelBoitgram, Sybrandy et Niiler, 1991) et
CODE (Coastal Ocean Dynamic Experiment, Davis, 198% été déployées puis suivies par
satellite Argos, au large du Sénégal, entre ma®24 juin 2013.

Les séries temporelles de positions des bouéevadées ont été éditées puis
interpolées linéairement a intervalles de tempsiliég de 2-h en utilisant la technique de
krigeage (interpolation optimale; Hansen et Pouldif96; Poulainet al, 2004a). Ces
positions interpolées ont ensuite été filtrées masse-bas a I'aide d'un filtre de Hamming
(période de coupure a 36-h) afin d'éliminer les posantes des courants a haute fréquence
(courants de marée et d'inertie) puis sous-éclamtiées a 6-h d'intervalles. Les composantes
des vitesses sont alors estimées a partir de laoaketdes différences finies centrées pour a la

fin obtenir un ensemble de données.

3.3.1.2. Méthodes
3.3.1.2.1. Cartes SST et trajectoires de bouées n&antes

Les événements d'upwelling ont été identifiés disaimt des diagrammes Hovmoller
(espace—temps) de SST et du pomapge d’Ekman pgériade de novembre 2009 a juillet
2013 sur la zone cotiere matérialisée par la taudeee de la Figure 3.10b.

Le développement et I'évolution des filaments efaides le long des cétes du
Sénégal et de la Mauritanie ont été décrites @iament en superposant les trajectoires des
bouées dérivantes COCES sur les cartes d'anon@ddieSST normalisées, obtenues en
soustrayant la valeur moyenne aux valeurs compodigela SST MODIS et en divisant par
I'écart-type relatif  anom_SST,orm = (SSTcomp — SSTmoy)/(sigma(SST)). Des
configurations instantanés représentatives descipanx épisodes d'upwelling ont éte

sélectionnées et sont montrées dans la sectioh 3.3.

3.3.1.2.2. Le pompage d'Ekman
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L’'upwelling se produit le long de la cbte lorsqaeténsion du vent de surface produit
un transport d'Ekman vers le large ou lorsque tatimnel de la tension du vent produit un
mouvement vers le haut en bas de la couche d’EKhalpern, 2002). Le transport d'Ekman
est proportionnel a la force du vent et inversem@oportionnel au sinus de la latitude
(Sverdrupet al, 1942). Au large de la cote nord-ouest africailee,composante vers

I'équateur de la tension des vents alizés de nsr@® est responsable du transport d'Ekman
moyen vers le largeE() par unité de longueur: EX 077 A

ol ‘p’ est la masse volumique de I'eau de mer, ‘' esparamétre de Coriolis et
défini est comme:

' =paCq | W| v

ou ‘pa’ est la densité de l'aivy=(u",v") est la vitesse du vent et ‘Cd’ le coefficient de
trainée définie par Smith (1980).

La vitesse verticale produit par le rotationnelaéension du vent méridien au bas de
la couche d'EkmanVek, appelé pompage d'Ekman, est défini par Hagenlj2@tmme:

_or 1
EK T o o

Les valeurs positives A&k indiquent la présence de I'upwelling.

3.3.1.2.3. Champ de vitesses des bouées dérivantes

Les données des bouées dérivantes ont été ausstadipour estimer le champ de
vitesse moyenne pseudo-eulérienne pendant lesnsadsopwelling de 2009 a 2013. Une
moyenne a été définie sur la période novembre-nod@inceant avec l'occurrence des
principaux événements d’'upwelling le long des c@tesSenégal et du sud de la Mauritanie.
Les vitesses des bouées dérivantes ont été moyemsmaialement dans des boites
géographiques sans chevauchement de 0.5° x 0.&i5ieh pour résoudre la circulation du
sous-bassin et avoir un nombre statistiquementfigtif de données a l'intérieur de chaque
boite. Ne sont considérées ici que les boites nanteau moins 5 observations de bouées

dérivantes.

3.3.1.2.4. Séries temporelles de SST, du vent etl'dedice d'upwelling dans
la région de la presqu’ile du Cap-Vert (Sénégal)
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Les principaux événements d’upwelling, durant lasas d’'upwelling de 2009 a
2013, ont été sélectionnés en utilisant les s&ieporelles de SST, d'indice d'upwelling et de
vent de la NOAA, moyennées dans une zone situéarga de la presqu’ile du Cap-Vert
(entre 14° -15°N et 17°-18°W, rectangle noir sulFigure 3.10a), lieu de déploiement des
bouées dérivantes. Cette région est caractérigda parmation de filaments d'upwelling qui
s'étendent sur plusieurs centaines de kilométréarge des cotes (Demarcq, 1998) ou qui se
déplacent vers le sud le long du talus continesiaBénégal (Roy, 1998). C’est aussi un lieu
de génération de tourbillons océaniques (Alperal2012). Les événements d'upwelling,
enumeérées dans le tableau 3.4 se produisent géméral de Novembre a Mai et peuvent étre
identifiés par un minimum relatif dans la série pemelle de SST, associé a un maximum
relatif de l'indice d'upwelling et de la composamridienne de la vitesse du vent. Des
événements d'upwelling intenses alternent queligiefeec des périodes d’affaiblissement
des alizés, identifiées dans la série temporeltespaminimum de la composante méridienne
du vent, associé a un maximum et un minimum relagigpectivement de la SST et de l'indice

d’upwelling.

3.3.2. Caractéristiques des saisons d’'upwelling @909 a 2013

Les diagrammes Hovmodller de la SST (Figure 3.10Juepompage d’Ekman (Figure
3.12) moyennés en longitude dans la zone cotieigamégal et de la Mauritanie (tdche noire
représentée sur la Figure 3.10b) résument les ipales caractéristiques des saisons
d'upwelling pour la période de novembre 2009 dgui2013. En novembre et décembre le
phénomene d'upwelling prévaut seulement au nordl@fN, caractérisé par une SST
inférieure & 22°C (Figure 3.11) et des vitessetioades d’environ 8.18 m.s* (de I'ordre de
0.7 m.jout") (Figure 3.12).

En décembre-janvier, on observe des eaux froidemtedes cotes du Sénégal et de la
Mauritanie (Figure 3.11). Les principaux événemefwpwelling se produisent entre janvier
et mai (Figure 3.11), avec des vitesses verticaegordre de 6.1 m.s* ou 0.5 m.jout
(Figure 3.12). Pendant cette période, on obsenvatrg grands filaments d'upwelling, décrits
plus en détail dans la sous-sect®s3.4 (voir également les figures 3.18-3.21). En juin les

événements d'upwelling au sud du Cap Timiris depaent progressivement et I'eau froide
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résiduelle se meélange avec les eaux chaudes decsute I'Atlantique Tropical, alors que

'upwelling au nord de 19°N persiste jusqu'au déhumois de juillet.
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Figure 3.10: (a) Principaux courants de surface au largeadste ouest africaine et autour
de l'archipel du Cap-Vert. Le carré noir indiqueztae d'étude sélectionnée autour du Cap-
Vert ou I'ensemble des bouées dérivantes ont gtloyiEes. (b) Région cbtiere utilisée pour le

tracé des diagrammes Hovmoller des figures 3.B11&t

Les SST les plus basses sont observées dans lalzd&p Blanc au printemps (mars
et avril) alors que le maximum de pompage d'Ekneasitsie au large de la presqu’ile du Cap-
Vert et du Cap Blanc.
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Figure 3.11: Diagrammes Hovmodller de SST MODI:-jours moyennée en longitude dan:
zone cétiere représentées en bleu sur la Figufd Rdur les périodenovembre 20C- juillet
2010 (a), novembre 201M4illet 2011 (b), novembre 20- juillet 2012 (c) et novembre 20-
juillet 2013 (d). Les rectangles noirs sur la figar représentent les emplacements des ©

grands filaments d'upwelling.

Le cycle saisonier de la SST assez marqué, en particulier audsutf°N, confirme
les résultats de Lathuliees al. (2008).
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Figure 3.12: Diagrammes Hovmoller du pompage d'Ekman dans la zétiere représent:
en bleu sur la figure 3.10b pour les périodes ndorei2009-Juillet 2010 (a), novembre 2C-
Juillet 2011 (b), novembre 2C-Juillet 2012 (c) et novembre 20I2illet 2013 (d). Le:
rectangles noirs sur la figure a représentent teplacements des quatre grands filam:
d'upwelling.
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L'intensité des vitesses verticales (Figure 3.12)bas de la couche d'Ekman suit
I'évolution des événements d'upwelling avec deswalfortement positives réparties le long
des cOtes du Sénégal et de la Mauritanie entragaet juin. Les épisodes d'upwelling les
plus intenses sont associés a de grandes vitessés/gs du pompage d'Ekman. Dans la
région du Cap-Vert, autour de 15°N, des valeurstiges (upwelling) alternent avec des
valeurs négatives (downwelling) du pompage d’Eknmeftétant les périodes de relaxation du
vent décrites dans la section 3.3.3

L'upwelling cétier est plus faible en 2009-2010g(ie 3.11a), avec des SST plus
chaudes comparées aux saisons d'upwelling des ar2#H-2011 et 2011-2012 (Figure
3.11b et 3.11c). Cette variabilité interannuellatpire corrélée a la variation des vents alizés
qui, a leur tour, peuvent étre influencés par éesnements chauds (El Nino)/froids (La
Nifia) dans le Pacifique. Les fluctuations des vaititzes au large de la cOte ouest africaine
sont cohérentes avec les fluctuations de [inditdS@ dans le Pacifigue et modulent
l'intensité de l'upwelling cétier et l'advectioreal froide sur le plateau continental (Roy et
Reason, 2001). La série temporelle de I'indice ENR@tivarié (MEI), obtenu a partir du site
de la NOAA (http://www.esrl.noaa.gov/psd/enso/nadile.html), est utilisée pour surveiller
I'état du phénoméne ENSO pendant la période 2009-geigure 3.13) et est comparée a la
série temporelle de la SST moyennée dans les ®gEspectives des quatre principaux
filaments d'upwelling (zones désignées par desamgts sur la Figure 3.11a): presqu’ile du
Cap-Vert (13.5°-15.5°N), sud de la Mauritanie (16E8fN), Cap Timiris (19°N-20° N) et
Cap Blanc (20°N-21°N).

Le décalage entre le développement des événemBI®® Enatures dans le Pacifique
et leur signature le long de la cote de I'Afriqueel'@uest est d'environ 4 a 5 mois (Roy et
Reason, 2001), pouvant ainsi expliquer le fait lgugerie temporelle de SST soit décalée de 4
mois par rapport a l'indice MEI sur la Figure 3.13ndice MEI (figure 3.13) est positif
durant la saison d'upwelling 2009-2010, indiquagg donditions d’El Nifio dans le Pacifique
qui sont favorables a l'affaiblissement de l'upinglictier le long des cotes du Sénégal et de
la Mauritanie. En revanche, le MEI négatif des @agsd'upwelling 2010-2011 et 2011-2012
sont des indicateurs des conditions de La Nina danBacifique qui ont pour effet un
renforcement des vents alizés de I'Atlantique, jpladiculierement, la composante du vent
parallele a la cbte favorable a l'upwelling. Laighilité interannuelle est plus prononcée dans

les régions de filaments au large de la presqdiil€ap-Vert et en Mauritanie, ou les valeurs
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moyennes de la SST au cours de la saison d'ling 2009-2010 sontl’environ 2°C plus
grandes que celles des saisons d'upwelling-2011 et 20112012 (Figure 3.13). La saist
d'upwelling 20122013 montre des valeurs de SST similaires a cdéda saison 20(-2010
et un indice MEI correspwlant auxconditions d’El Nino, quicependant, est moins fort q

celui de la saison d’'upwelling 20-2010.
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Figure 3.13: Séries temporelles de l'indice MEI et la SST wiés dans les régiol

respectives des 4 filaments d'upwelling, matégakspar les rectangles sur la Figure 3.3.

3.3.3. Suivi des g#énemens d’'upwelling au large de la presqu’ile du Cay
Vert

Les résultats des sossctions précédentes décrivent la région de lajpiiés du Car-
Vert comme l'une des plus intéressantes du syst@omwvelling du Sénégal et de
Mauritanie, elle esinfluencée par des variations interannuelles désosa d'upwelling
(Figures 3.11 et 3.13) et par les fluctuationseelds intensede vitesses verticales positiv
et négatives au bas de la couche d'Ekman (Figd@).3Pour aborder ces aspects, da
présente sousection, nous nous focalisons sur la zone marqaééeprectangle noir sur

Figure 3.10a et nous analysons les séries temesrebrrespondantes de SST AVHI
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d’'indice d'upwelling et de la composante méridiemlievent. Les principaux événements

d'upwelling sont identifiés et caractérisés danteus-section.

La Figure 3.14a montre des séries temporelles deeB8'indice d'upwelling en hiver-
printemps de la saison d’upwelling 2009-2010 mogsndans la zone de la presqu’ile du
Cap-Vert; les intensités moyennes de la composaatalienne (favorable a 'upwelling) du

vent estimée dans cette boite sont représentéés Bigure 3.14b.

“c
o

o TR T T T T T L] T T T T T i

A A Upweling ind 4
o i pweling index
W W e “S5T ’ o
n
b ]
P 24 0
o LI
= ~
= 2 U
o (o]
E
® 0
; o
(=R
|
18
I_H

n
v
E 0
'
T a
£ 3
E -
C .5
a
o
E.I-: The
= -8

-0

MM 15N 01D 150 Obd 15 01F  15F  Of0M 15 D4-A 158 Ol 15M 30M

Figure 3.14: SST et indice d'upwelling (a) et composante diérine du vent (b), moyenneés
spatiallement dans le rectangle noir de la figui® 3lurant la saison d’'upwelling 2009-2010.
Les périodes caractérisées par les évenements elipy et de relaxation sont

respectivement matréalisés par des lignes contilugiscontinues.

Les événements d'upwelling les plus intenses (résiar les points noirs et les lignes
continues sur la Figure 3.14) sont enregistrés dansriode de février a mai 2010. Les
valeurs maximales de l'indice d'upwelling sont ob8es dans la troisieme semaine de février
2010 (870m°.s%), simultanément avec l'intensité maximale du matidien (~ 9,5 m5en
valeur absolue), et dans la deuxiéme semaine d€@ii (1500 risY). La valeur minimale
de SST (~ 20,2°C) est trouvée dans la deuxiemeiserda mars 2010 (Tableau 3.4 et Figure
3.14). Certains événements d'upwelling sont sypeis des périodes de relaxation du vent

(points noirs et lignes en pointillés sur la FigBr&4), caractérisées par un affaiblissement de
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lindice d'upwelling et des vents favorables a wefling. L'intensité minimale du vent
méridien est observée en fin février 2010 (~ 1,8'mn valeur absolue), associée & de faibles
valeurs de l'indice d'upwelling (~ 166°s1") et un maximum relatif de SST (~ 21,5°C). Les
autres évenements de relaxation sont enregistrés ¢a période 15-21 mars 2010
(composante méridienne du vent de ~ -3,I'mirgdice d'upwelling de ~ 300%hs* et SST de

~ 21,4°C) et fin mars-début avril 2010 (composaméidienne du vent de ~ -2,1 ni’,s
indice d'upwelling de ~ 145 hs* et SST de ~ 21,5 °C).

Pendant la saison d'upwelling 2010-2011, la réglenla presqu’ile du Cap-Vert
montre des indices d'upwelling importants en all60 ni.s’) et en mai (1020 fs?),
lintensité du vent méridien est maximale (~ 10,3'nen valeur absolue) dans la troisiéme
semaine de mars (Tableau 3.4 et Figure 3.15). L& ®8yenne dans la zone diminue
rapidement entre novembre 2010 et février 201¥glaur minimale de 18.5 °C est observée
a mi février), puis augmente lentement entre marsas 2011 (Tableau 3.4 et Figure 3.15a).
Les périodes importantes de relaxation du vent savgervées en fin février 2011
(composante méridienne du vent ~ -1,3misdice d'upwelling ~ 154 frs* et SST ~ 20 °C)
et dans la deuxieme semaine d'Avril 2011 (compesardridienne du vent ~ -2 m/s, I'indice
d'upwelling ~ 212 Ms® et SST de ~ 21,9 °C).

La saison d'upwelling de 2011-2012 dans la zonéaderesqu’ile du Cap-Vert est
caractérisée par un comportement en SST similaiedud de 2010-2011 (Figure 3.16a), mais
avec une diminution de la SST plus rapide que €anprécédente pendant les mois de
novembre, décembre et janvier. La valeur minimaeS&T (18 °C) est observée dans la
troisieme semaine de février, la plus grande vatleutindice d'upwelling est enregistrée en
avril (1500 ni.s%), lintensité du vent favorable & I'upwelling esaximale (~ 9,3 m.s-1 en
valeur absolue) dans la troisieme semaine de févieis épisodes de relaxation du vent sont
observés au cours de cette saison d'upwellingrdmipr dans la période 8-15 janvier 2012
(composante méridienne du vent ~ -2,0isdice d'upwelling de ~ 104 }s* et SST de ~
23,5 °C), le second dans la période 9-15 mars 20@aPactérisé par une composante
méridienne du vent de ~ -0,5 M, sun indice d'upwelling de ~ 127°m* et une SST de 20,6
°C, et le troisieme dans la période 11-19 mai 2@bposante méridienne du vent de ~ 1,0
m.s?, indice d'upwelling de ~ 184%s™ et SST de 22,9 °C).
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Figure 3.15: SST et de l'indice d'upwelling (a) et composamiéridienne du vent (b),
moyennés spatiallement dans le rectangle noir dairs la Figure 3.10 durant la saison
d’'upwelling 2010-2011. Les périodes caractériséas lps évenements d’'upwelling et de
relaxation sont respectivement matréalisés avedighess continues et discontinues
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Figure 3.16: SST et de l'indice d'upwelling (a) et composam&ridienne du vent (b),

moyennés spatiallement dans le rectangle noir dangigure 3.10 durant la saison
d'upwelling 2011-2012. Les périodes caractériséas lps évenements d'upwelling et de
relaxation sont respectivement matréalisés avetigiess continues et discontinues
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La saison d'upwelling 2012-2013 est caractérisée8 gavénements d'upwelling assez
intenses dans la région de la presqu’ile du Cap-{Fgure 3.17) avec un maximum de
lindice d'upwelling (1010 fs?) et de lintensité du vent méridien (~ -10,4 M.et un
minimum de SST (~ 19,9 °C) dans la premiére quimeaiavril 2013. L’indice d'upwelling
est plus faible comparé aux valeurs des saisorggeétes. Quatre périodes de relaxation du
vent sont identifiées au cours de cette saison descindices d'upwelling inférieurs a 200

m>.s* et des composantes méridiennes du vent positivé&g@rement négatives.
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Figure 3.17: SST et de l'indice d'upwelling (a) et composanterigdiénne du vent (b),

moyennés spatiallement dans le rectangle noir dangigure 3.10 durant la saison
d'upwelling 2012-2013. Les périodes caractériséas lps évenements d'upwelling et de

relaxation sont respectivement materialisés aesdignes continues et discontinues.
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Meridional Maximum
UpvelingEvemts 00, UpellngS°%
(m’s) 10° (m’/s)
4-14 Jan 2010 -3.6 3% 222
17-23 Feb 2010 05 8.7 208
2000 01-11 Mar 2010 -34 74 202
2010 23-25 Mar 2010 -1.6 58 205
14-27 Apr 2010 -34 70 218
(9-14 May 2010 -85 15 216
12-26 Nowv 2010 -85 22 263
18-26 Dec 2010 95 55 246
2010 7-21 Feb 2011 9.0 02 18.5
E'I]l] 4-11 Mar 2011 03 88 192
13-19 Mar 2011 -10.3 06 19.0
15-28 Apr 2011 -8.3 11.6 201
3-12 May 2011 -8.0 10.2 201
22 Dec 2011-03 Jan 2012 6.7 35 225
15-24 Jan 2012 -79 47 199
2011 12-20 Feb 2012 03 95 18.0
1012 17-25 Mar 2012 -7.1 70 19
3-13 Apr 2012 -85 15.0 188
21-26 Apr 2012 -6.7 9.1 193
18-21 Jan 2013 -8.6 56 220
8-12 Feb 2013 -8.2 02 215
15-25 Feb 2013 -78 6.8 199
2012 6-11 Mar 2013 -7.0 6.4 201
2013 3-13 Apr 2013 -10.4 10.1 199
16-25 Apr 2013 -6.1 71 202
27 Apr-6 May 2013 -7.8 6.9 216
14-19 May 2013 -3.8 6.6 220

Tableau 3.4 :Evénements d'upwelling (les plus intenses) enmégistur la période 2009-
2013 dans la région de la presquile du Cap-Venrespondant au maximum de la

composante méridienne du vent et de I'indice d’lpvgeet au minimum de SST.
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3.3.4. Filaments d’'eaux froides

Saison d'upwelling 2009-2010

La saison d'upwelling 2009-2010 commence en noverdbcembre au nord de 19°N
(Figures 3.11a et 3.18a), avec une SST de 20 a 2°@h pompage d'Ekman de l'ordre de
4-10°4 6-1F m.s* (de 0.3 & 0.5 m.joi) (Figure 3.12a) ; les filaments d'eaux froidestson
observés au large du Cap Blanc et du Cap Timiigu(E 3.18a). Dans la seconde moitié de
janvier 2010, quatre grands filaments d'upwelliogtggénérés le long de la cote aux latitudes
respectives de la presqu’ile du Cap-Vert, du Capiris, du Cap Blanc et du sud de la cote
mauritanienne entre 16° et 18°N (Figures 3.18by awvee extension au large de 100-200 km.
La SST moyenne est ~ 18-20 °C dans le nord (filam€ap Timiris et Cap Blanc) et de 20-
21 °C dans le sud (filaments Cap-Vert et sud Mani#). En février et avril 2010, la zone
d’'upwelling atteint son extension méridionale maaien(Figures 3.18c et 3.18d); les eaux
froides originaires de la région du Cap-Vert soahsportées vers le sud par les courants de
surface (voir aussi la Figure 3.22). Les bouéesvadies déployées dans les filaments du
Cap-Vert enregistrent des vitesses de 30 a 40 dragsevénements d'upwelling en avril et
mai 2010 (Figure 3.11a) renforcent les filamentsadx froides du Cap-Vert (Figure 3.18e) et
du sud des cbtes mauritaniennes (Figure 3.18fpolmpage d'Ekman atteint des valeurs
supérieures a 10-Pam.s* (0.85 m.jout) en mai 2010. Les bouées dérivantes déployées au
large du Cap-Vert sont principalement transpories I'ouest, en suivant le filament du Cap-
Vert, et vers le sud sur le plateau continentabdnégal (au sud du Cap-Vert) (Figures 3.18c,
3.18d et 3.18e). Les bouées dérivantes déployéssichde I'embouchure du fleuve Gambie
sont transportés vers le sud et vers le sud-oundst &0°N et 12°N (Figures 3.18c, 3.18d et
3.18e).

Saison d'upwelling 2010-2011

Le premier épisode d’'upwelling de la saison 20103128e produit en fin novembre
2010 dans la région du Cap Blanc (Figures 3.118.¥a) avec des vitesses verticales de
8-10%12-10° m.s* (0.7 & 1 m.jout) (Figure 3.12b). Une étroite bande d'eau relatamm
froide est observée le long de la c6te entre lagquréde du Cap-Vert et le Cap Blanc (Figure
3.19a) avec des valeurs cotieres de SST en basse4dl°-25°C dans la région du Cap-Vert a

~ 19°-20°C au large du Cap Blanc. En fin décemi@E02les eaux upwellées montrent une
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extension plus large, avec des eaux assez froglegrgn 25°C) observées au-dessus du
rebord du plateau continental du Sénégal au su@ap4Vert (Figure 3.19b). En mi-février
2011, un évenement d’'upwelling important et peasis{Figures 3.11b et 3.12b) génére de
grands filaments d'upwelling (Figure 3.19c) quiesiélent sur environ 400 km au large de la
cOte de la Mauritanie. L'eau upwellée dans la régw Cap-Vert est transportée vers le sud et
se propage entre 10.5-15°N et 16°-19°W, ce trahseos le sud des eaux cotiéres froides est
associé a un pompage d’Ekman positif (Figure 3.12&3 filaments au large des cétes de la
Mauritanie persistent jusqu'a mars 2011 (Figureset99e), date a laquelle ils sont renforcés
par un nouvel événement d'upwelling (Figures 3.&113.12b). Les eaux froides cotieres
occupent la région située au sud du Cap-Vert spidi=au continental du Sénégal et de la
Guinée (Figures 3.19d, 3.19¢e et 3.19f). Les bodéeasantes déployées au nord du Cap-Vert
se déplacent vers le nord parallelement a la cdteont transportées vers l'ouest suivant le
filament d'eau froide localisé & ~ 18°N, & desssés de 20 & 30 crit.§Figures 3.19e et
3.19f) ou se déplacent dans la direction sud-cuésétvoir 25 cm:$ (Figure 3.19f).
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Figure 3.18: Anomalies de SST normalisées, dérivées de la@8iposite MODIS 8-jours
pour la saison d’'upwelling 2009 -2010 superposéesti@jectoires des bouées dérivantes de
surface. Les Cartes MODIS sont centrées le 10 démeR009 (a), le 16 janvier 2010 (b), le
17 février 2010 (c), le 21 mars 2010 (d), le 22ilag010 (e) et le 8 mai 2010 (f),
respectivement. Les points terminant les trajeesoite bouées dérivantes sont représentés par
des cercles.
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Figure 3.19: Identique a la Figure 3.18 mais durant la sadopwelling 2010-2011. Les
Cartes MODIS sont centrées le 24 novembre 2010g(@% décembre 2010 (b), le 17 février
2011 (c), le 13 mars 2011 (d), le 22 avril 2011de)e 8 mai 2011 (f), respectivement. Les
points terminant les trajectoires de bouées détdsasont représentés par des cercles.
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Saison d'upwelling 2011-2012

Les premiers événements d'upwelling de cette sasgoproduisent en novembre-
décembre 2011 au Nord de 19°N (SST de ~ 18-20 °Gtedses verticales maximales de
10.10° m.s* (0.85 m.jout), figures 3.11c, 3.12c et 3.16a), et en fin déaendans la région
du Cap-Vert (SST de ~ 24-25 °C et vitesses vedicahaximales de 11.fom.s' (0.95
m.jour?), figures 3.11c, 3.12c et 3.20b). Les bouées datas déployées dans le filament de
la presqu'ile du Cap-Vert enregistrent des vitesagsérieures & 40 critsLe prochain
épisode d’'upwelling se produit dans la troisieneaee de janvier 2012 (SST de ~ 18-19 °C
et vitesses verticales maximales de 12.10.s* (1 m.jour), figures 3.11c et 3.12c) et
contribue a refroidir I'eau au nord de 13°N (Fig@r20c). En fin février 2012, les filaments
d'upwelling sont bien définis et s'étendent de 40000 km des cbtes (Figure 3.20d). Les
bouées dérivantes sont transportées vers l'ouestdas vitesses de 20 & 30 ¢hsortées
par les filaments d'eaux froidex au large de ldorégord de la presqu’ile Cap-Vert. Les
bouées dérivantes déployées en mars 2012 se ddplace le nord le long de la cote (a des
vitesses de I'ordre de 30 crl,digure 3.20e) et tournent vers l'ouest en suilesfilaments
d'upwelling au large de la Mauritanie (entre 16.52N18°N, figures 3.20e et 3.20f). Les
bouées dérivantes déployées au sud de la presqu'ap-Vert sont transportées vers le sud-
ouest avec des vitesses de 20 & 30°t(figure 3.20f).

Saison d'upwelling 2012-2013

Au cours de la saison 2012-2013 le premier événem@apwelling qui implique
I'ensemble des cotes du Sénégal et de la Maurisgnpeoduit en mi décembre 2012 (Figures
3.11d et 3.21a) avec une vitesse verticale plugéleans la région de la presqu’ile du Cap-
Vert (plus de 8.1 m.s-1 (0.7 m.jouf), figure 3.12d). Les bouées dérivantes sont
transportées vers l'ouest en face de la presqiil€ap-Vert et au nord de 18°N (vitesse
supérieure a 40 cmisfigure 3.21a) et vers le nord-ouest dans la régla filament en
Mauritanie (vitesses de 20 & 30 ¢ Sgure 3.21b).
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Figure 3.20: Identique a la Figure 3.18 mais durant la sadoapwelling 2011-2012. Les
Cartes MODIS sont centrées le 24 novembre 2011e(@p décembre 2011 (b), le 24 janvier
2012 (c), le 25 février 2012 (d), le 20 mars 204Pdt le 21 avril 2012 (f), respectivement.
Les points terminant les trajectoires de bouéesaties sont représentés par des cercles.
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En février et en mars 2013 deux autres événemémpsvelling caractérisés par une
SST de 19-20°C et un pompage d'Ekman de ®6100° m.s' (0.26 & 0.52 m.jo) sont
observés (Figures 3.11d, 3.21c et 3.21d). L'épisimvelling le plus intense de cette saison
est enregistré en Avril 2013, avec une SST infée€ul9°C dans les régions de filaments au
large de la Mauritanie et de la presqu’ile du @apt (Figures 3.11d et 3.21e) et des vitesses
verticales de 6.18-8.10° m.s* (0.52 & 0.7 m.jot®) (Figure 3.12d). En mai 2013, les eaux
upwellées disparaissent progressivement au sud &i®l IFigure 3.21f). Les bouées
dérivantes se déplacent vers le nord le long d®te, conformément a la remontée vers le
nord du Courant Mauritanien, et vers l'ouest ousvier sud-ouest au large des co6tes du

Sénégal (vitesses de 20-30 ch).s

3.3.5. Statistiques pseudo-eulériennes

Les observations des bouées dérivantes collectéenwars des saisons d'upwelling
2009-2013 sont utilisées pour caractériser le chdenpourants moyens au large du Sénégal
et de la Mauritanie. La période sélectionnée pearstatistiques pseudo-eulériennes s'étend
de novembre a mai de chaque année, en accordes/périodes des principaux événements

d'upwelling le long de la céte.

Le champ de vitesse moyen Pseudo-Eulérien prédesteprincipaux courants
méridiens le long de la cote et les courants zoreu¥arge (Figure 3.22a). Au nord de la
presqu’ile du Cap-Vert la circulation cétiere (4@ km de la cote) est dirigée vers le pble
avec des vitesses de 10-15 chalors que les courants vers l'ouest au large smmposées
de deux branches: I'une centrée sur la région geelsqu’ile du Cap-Vert (entre 14.5°N et
16°N) avec des intensités moyennes de 10 triiautre située dans la région du filament en
Mauritanie (entre 16.5°N et 18°N) avec des vitessegennes de 15 cni-sLes courants au
nord de 18°N sont a peine échantillonnés par le®dé® dérivantes, mais il est possible de
distinguer un flux intense vers l'ouest (15-20 ¢hen face du Cap Timiris (~ 19,5°N). Au
sud de la presqu’ile du Cap-Vert les courants Ddent dirigés vers I'équateur avec des
intensités de 15 cni'sla circulation au large est orientée vers le suest avec des vitesses
plus fortes & l'ouest de 20°W (plus de 20 ¢in.kes ellipses de variance (Figure 3.22b) sont
généralement allongées dans la direction zonaleedide la presqu’ile du Cap-Vert et dans
la direction méridienne dans le sud. Les anisoé®jes plus élevées (supérieure a 200<m

%) sont observées dans les zones cotiéres ou ilesesllont tendance a s‘aligner sur le littoral.
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Figure 3.21: Identique a la Figure 3.18 mais durant la sadoapwelling 2012-2013. Les
Cartes MODIS sont centrées le 9 décembre 2012(a} janvier 2013 (b), le 25 février 2013
(c), le 21 mars 2013 (d), le 14 avril 2013 (e)eel6 mai 2013 (f), respectivement. Les points
terminant les trajectoires de bouées dérivantesreprésentés par des cercles.

72



21°N 21N |—F b
| 00 '0:\ . 200 cm?/s?
0 0o -
e g Zrvo2e 00

]80N 500001:.90&” O
° 000 o0

9 g\\aQ
o o ) OM &£#2<0

5@089

0 owQo
S o o P

oQ\ 0=

,;jg&e@@o

18°N

15°N 15°N

[ N1
12°N 210

SSCON N

12°N

9°N

9°N I

24°W 22°W 20°W 18°W 16°W 14°W 12°W 24°W 22°W 20°W 18°W 16°W 14°W 12°W

Figure 3.22 :Champ de vitesse moyenne Pseudo-Eulerienne gtesdlide variance de vitesse
dérivés des observations moyennées dans des hagte6.5°x0.5° durant les saisons
d’'upwelling 2009-2013 (novembre-mai).

3.3.6. Structure verticale de la température et deourant méridien dans la
région de la presqu’ile du Cap-Vert (Dakar)

Comme nous l'avons vu, la couche de surface dameria de la presqu’ile du Cap-
Vert est fortement influencée par la variabilitéenannuelle des saisons d'upwelling et par
l'intensification/relaxation des vents alizés. Hgit dans cette section de voir si la circulation
et la température en profondeur répondent ou pestta variabilité interannuelle. Pour ce
faire, nous avons utilisé une simulation numériopterannuelle a haute résolution spatiale de
2009 a 2011.

3.3.6.1. Modéle numérique NEMO version ORCAQ012

Une simulation interannuelle régionale a été w@disdans cette étude. Le code
numerique est celui du modele NEMO (Madec, 2008)gtille régionale est 1/12° (~ 8 km)
de résolution horizontale et s’étend de 30°S a 3&°Ne 15°E a 60°W. Il y a 18 niveaux sur
la verticale dont 10 dans les 100 premiers meteetadcouche océanique. La bathymétrie
utilisée dans ce «run » est une fusion d'ETOPO2 ffocéan profond et gebcol pour les

zones peu profondes. La profondeur minimale danmaddele a été fixée a 14.3 metres (3

73



niveaux verticaux avec une condition d’étape pledieLe modele est forcé a ses frontieres
latérales avec des sorties de I'expérience intaglenglobale ORCA025-MJM95 développée
par I'équipe de DRAKKAR (Barnieat al, 2006). Les détails de la méthode sont donnés dan
Tréguieret al. (2001). Les flux atmosphériques de quantité devement, d'eau douce, de
chaleur (dont les flux tourbulents sont estimés |lparformules « bulk», Large et Yeager,
2004), sont fournis par le Centre européen (ECMWtpar les ré-analyse ERA-Intérim
(champs de vent tri-horaires, température de [I'&ugmidité, champs quotidiens de

rayonnement de longue et courte longueur d’'ondda@&mps de précipitation). Les sorties du

modeéle sont des moyennes tous les 5 jours suriladeé2009-2011

3.3.6.2. Validation du modele et description
a) SST et indice d’'upwelling

Le cycle saisonnier et la variabilité interannuéRegure 3.23a) de la SST entre 2009
et 2011 sont bien représentés par le modele aysndant la présence d’'un biais chaud dans
le modele de I'ordre de 1°C entre juillet et déceanDes minimas de SST de 18°C, de 21°C
et de 19°C sont observés respectivement en f&0i@9 et en mars-avril 2010 et 2011 tandis
gue les maximas de SST sont enregistrés en semautmbre quelque soit I'année
considérée. En 2009, le minimum de SST en févr@naide avec un pic de l'indice
d’upwelling (~ 9 ni/s/100 m), qui atteint son maximum en mai (~ Tsfm00 m). Entre mars
et mai en 2009, les fluctuations de I'indice d’'ufiimg au dela de 6 fits/ 200 m maintiennent
la SST entre 19°C et 21°C.

De janvier & avril 2010, lindice d'upwelling flust entre 1 et 3.5 #s/100 m,
correspondant a une gamme de SST comprise enB&C26t 22°C. Le maximum d’indice
d’'upwelling (9.5 ni/s/100 m), en mai, occasionne une baise de la 868t cette période.

Pendant la saison d'upwelling 2011, le premier @& l'indice d’'upwelling (7.5
m>/s/100 m) correspond au minimum de SST en mars-&mioutre, les valeurs de I'indice
d’upwelling oscillent ente 3.5 et 7.5%w100 m d'avril & mai et la SST varie d’environ de
2°C (Figure 3.23a).

Au cours des 3 saisons d'upwelling, les fortes walede I'indice d’upwelling sont
généralement enregistrées en mai, cependant, lacB8€ faiblement par rapport aux mois

précédents. C’est le début de l'intensificationfdigcage radiatif et de I'arrivée du Courant
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Mauritanien (MC) qui transporte les eaux chaudestayiales le long de la céte. D’ailleurs,

le minimum de I'indice d’'upwelling est atteint etéfassocié au maximum de SST.

0.0 L | 1 | | | 1 \\ 1 | L1 1 1 | L 1 1 1 1 1 | 1 | 1 10.0
_ ” A \’ \\ [
=] ( | 4 PO | = n
i [ I\ Fy F A |. /f pi t / \ — 80
2By 1l . 1| ‘i o, ‘ﬂ \m‘-.". | /T '| bl - ‘/ \\ — ks
Q 258 !“‘ |‘I.'.I|-- | || illf'\ I \ -.\ i'\ IfJ | v\. |'\ \I Ll If l \'.\" \IJ"\ — 7.0 £
% ] ! | | o ! ' [
g ] .‘l‘ L |:;;ir\! \ iy \\u, Pyl ! 1 L\~ 80 &
O 24.0 4 J.u“ | gl'\' |'|'I| I'\ I",‘ | Il I\III\‘I\ |:f .\.."l‘I [ ‘ ‘I‘ ‘M J\‘ I\I_ %
c i O ii gl ‘M A kal It N | | '\ A 50 ¢
o230 ']t ] i \"\ “'" Y ‘\ ] .« v fllk | i &
f ! i | ; | W il o =
i 220 Sl ‘I "Ill , o ¢ ;‘”V .‘ ‘ ! oy w2
. \ | Wi A i it |
¥ 21.0 :“\ q i i AV :t’ i - _|u\'\ u Ay y - - 3.0 0
20.0 - | ._#gf 1l i e A WMy g
1 T4 oY | i A I\ 1 ';\ Vit 4 ,I — 20 =
9.0 "t S by f focke | S UR) _ -
180 ] Yol Wil i, L AT L) — 1.0
k| T .‘"‘ i H \, &V 4 [
1?.0 T T T T - - ‘ T T T T T T ‘ T T T T T FE“RE[ Wer. 649 0
JFMAMISASOND JFMAMUIUASOND IFHNAMIJAS 0 N
2009 2010 2011
SST modele(noir)—AVHRR(noir pointille) et indice d'upwelling(bleu)
24— — o
20. — 20.
16. — — 16.
12, — = 12
8. 1 - 8
4.4 -4
0 7 a - 0.
-4, 7 \: -4,
-8. 4 ~ -8
—12. ~—12.
—16. 4 — —16.
-20. —-20.

I e e I I — \ | T \ | |
JFMAMJIJASONDJFMAMIJSASONDJIFMAMJIJASOND

2009 2010 2011

courant meridien modele(noir)—AVISO(noir pointue)

Figure 3.23 (a) SST du modeéle (trait plein noir), SST AVHRRrets noirs) et indice
d'upwelling de la NOAA (piontillés bleus). (b) camt méridien géostrophique (cm/s) du
modele (traits pleins noirs) et AVISO (pointillésirs). Tous les paramétres sont moyennés

spatialement dans la boite (de la cote a 18°W 5PAHL

b) Courant méridien géostrophique de surface
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La circulation géostrophique cétiere de surface,esti généralement dominée par la
composante méridienne du courant est reproduitéepandéle, durant la période 2009-2011
(Figure 3.23b). Toutefois, le modele présente dessses méridiennes généralement plus
élevées. En effet, en novembre-décembre, le mosighelle des vitesses plus élevées
comparées a celles AVISO (Figure 3.23b). Ce couréhér saisonnier qui s’écoule vers le
sud entre janvier et mai, est appelé jet cétiarsajpie le courant cétier maximal entre juin et
ao(t est orienté vers le nord (MC). Le jet cotigrigégulier en 2009, disparait quasiment en
2010 et devient intense en 2011 dans AVISO tandisexiste toujours dans le modele ou il
est faible en 2010 et tres fort en 2011. Le MCphss intense en 2009 mais s’affaiblit en
2011, dans AVISO. Le modeéle quand a lui, montreM@ assez intense en 2009-2011 avec
un affaiblissement, en 2010. La différence obsersiee le modéle et les observations peut
étre expliqguée par la distorsion des estimatioriellgas et la mauvaise qualité de la

reconstruction des anomalies de hauteur du nigeda mer pres des cotes.

3.3.6.3. Structure verticale de la température

Le cycle saisonnier (Figure 3.24) de la structueetivale de la température dans la
boite définie autour de la presqu’ille du Cap-Vest earactérisé par une remontée des
isothermes en surface de janvier a mai causéeupavdlling et une thermocline trés marquée
et peu profonde (~ 40 m) de juin a octobre. En,dlugradient vertical de la température est
faible en saison d'upwelling et devient fort poarréste de I'année. Les isothermes 19°C et
20°C affleurent en surface en 2009 et 2011 (l'ieotie 19°C est a moins de 10m de la
surface en 2011) alors qu'ils se situent respettard a 20 et 40 m de profondeur en 2010. La
thermocline est plus diffuse et moins profonde @02et 2011 qu’en 2010, de janvier a mai.
Ceci pourrait attester que la thermocline au latge cotes du Sénégal, notamment dans la
zone de la presqu’ile du Cap-Vert est sensiblmfidence des deux phénomeénes climatiques
du Pacifique, La Nina et El Nifo.

L’amplitude annuelle de la température, qui estifiérence entre les creux et pic
thermiques respectivement en hiver et en été (€i§uk4), est environ de 11°C en 2009, 9°C
en 2010 et 10°C en 2011. Cette amplitude décrdiretion de la profondeur.
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Figure 3.24 Structure verticale de la température (en °Ctaumtous les 1°C) moyennée
dans la boite localisée entre la cote et 18°W e d°N et 15°N.

3.3.6.4. Structure verticale du courant méridien

La circulation en profondeur présente un cyclecsaiger trés marqué (Figure 3.25),
rythmé successivement par le jet cétier, le sousart vers le nord et le MC. L'extension
verticale du jet cotier est maximale en janviesa@nble étre lié au sous courant. Ce jet cotier
réapparait en ao(t-octobre avec des vitesses fm@bkzs et une épaisseur peu profonde. Le
sous courant vers le nord apparait de février agtnaiésente des vitesses maximales entre 90
et 200 m de profondeur. Selon B.A Sow (Thése 20®430us-courant qui longe les cotes
sénégalaises orienté vers le nord est forcé pao@smants de sud venant du déme de Guinée
mais aussi par le pompage d’Ekman qui explique da oonservation de la verticité
potentielle. Il est observé a nouveau en septem&iabdre sous le jet cotier. Quant au MC, il
apparait dans la couche comprise entre 0 et 15¥et, des vitesses maximales a environ 25
m de profondeur. Le MC apparait deux fois pend&amnge, entre juin et aol(t et en
novembre-décembre. Il est moins fort en 2009 etesforce en 2010 et 2011. On observe un
second sous courant vers I'équateur en dessou8@enlde profondeur entre mai et juillet,

qui atteint des vitesses relativement significai«e4 cm/s).
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Figure 3.25: Structure verticale du courant méridien (en ¢mm®yenné dans la boite
localisée entre la cote et 18°W et entre 14°N &N15

Méme si le cycle saisonnier est le signal important'upwelling cotier sénégalais, la
variabilité interannuelle est significative durdeatpériode 2009-2011. La principale signature
de la variabilité saisonniere est comme on I'a apgarition de novembre a mai des SST
froides. La variabilité interannuelle se manifegigncipalement par des événements
d’intensification et de relaxation de I'upwellingiigcontrélent la baisse de la SST. On a vu
préecédemment que la téléconnection résultant damt ptmosphérique entre les océans
Pacifique et Atlantique mise en évidence par Biogl (2001) est confirmée durant la période
2009-2013. On rappelle que les événements chauds ldaPacifique en automne et début
hiver menent quelques mois plus tard a un étatetsxation de l'upwelling résultant de
I'affaiblissement du vent sur la cbte est du bas&n'Atlantique, qui se manifeste par des
conditions de réchauffement observées le long dta de I'Afrique de l'ouest a la fin de
I'hiver et au printemps. Pendant les épisodes Niba », I'inverse se produit.

La Figure 3.26 qui représente a la fois I'indice IMEles vitesses mensuelles du vent
moyennés dans la boite, montre un lien entre ces dariables. En 2009 et 2011, le
renforcement du vent (~ 8 rit.®en 2009 et ~ 7.5 msen 2011) en hiver est précédé de
valeurs négatives du MEI, en automne. Le renforcérda vent, pendant ces deux années,
par l'intermédiaire de I'upwelling, entraine égalkemh une remontée accrue des isothermes

froides en surface. En ce qui concerne la circutatelle est caractérisée par un fort jet cotier
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et un sous courant assez profond pendant ces deées On remarque que le MEI est
négativement plus significatif en 2011 qu’en 200@saque I'accélération éolienne est plus
importante en 2009. On peut penser a une variahiliterannuelle des conditions locales
importantes en 2009 et favorables a I'accélératioienne. Cependant, les valeurs positives
du MEI en été et en automne 2009 entrainent unéndtion éolienne (~ 6.5 N’y en hiver et
printemps 2010 conduisant & une baisse de l'indigpwelling. La baisse de l'intensité du
vent entraine également un fort sous courant dfléua& souvent en surface quelques jours

pendant la saison d’'upwelling 2010.
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Figure 3.268 Moyennes mensuelles de la vitesse du vent (itaiih) et du MEI dans la boite
(de la cbte a 18°W, 14°N-15°N) sur la période 2Q0&41.
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Chapitre 4: Variabilité saisonniere de la températue
de surface de la mer dans le systeme d’'upwelling
Sénegalo-mauritanien
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4.1. Introduction

Comme nous l'avons souligné dans le chapitre haebreuses questions relatives a
la variabilité saisonniére du systeme d’upwellingn&galo-mauritanien (SUSM) restent
encore sans reponses. En particulier, les mécasisatraosphériques et océaniques qui
déterminent la variabilité saisonniere de la SSmsdeette région, doivent étre qualifiés et
guantifieés. C’est a cette fin que nous avons etilia bilan de chaleur intégré dans la couche
de mélange, estimé a l'aide d’'un modele numériquAdlantique tropical (modéle NEMO).
Selon Lathuiliéreet al, (2008), les c6tes nord et sud du SUSM présedstomportements
assez différents avec une forte saisonnalité dgyla de recirculation située entre 10°N et
19°N et une faible variation saisonniére de l'iggre entre 19°N et 24°N. Cette variabilité
saisonniere est bien expliquée par celle du forclageent. L'upwelling qui se renforce dans
la zone cotiere en raison de lintensification dddnsion du vent sur le plateau se manifeste
par une diminution de la SST. L'amplitude de laiaton saisonniére de la SST dans le
SUSM, notamment sur les cotes du Sénégal, peeinditeé des valeurs de l'ordre 10°C.
Cette variabilité est pilotée par plusieurs méaaeis parmi lesquels on peut citer la remontée
d’eaux froides profondes (upwelling) en surface @dte. La variabilité dans le SUSM peut
aussi étre percue du point de vue des anomaliedSde Royet al, (2001) ont trouvé une
forte corrélation entre les anomalies de tempéeattiies indices ENSO (El Nino Southern
Oscillation) dans la zone cotiére sénégalaise cementre 12°N et 16°N. En plus, les ondes
de Kelvinqui se propagent le long de I'équateur vers I'ags ers les poles (le long des
cOtes Africaines) influencent sur les conditionsli®ogiques et sur les upwellings cotiers.
Wadeet al (2014), en utilisant la régression linéaire éjliation du bilan de chaleur ont mis
en évidence l'impact des ondes de Kelvin dan<lgisms d'upwelling, notamment au Sénégal
et en Angola.

Par ailleurs, les fortes anomalies de températjirelles soient positives ou négatives,
se traduisent par une baisse de la prise par digftort de péche et des captures de thiof
(Cury et al, 1988). Plusieurs études (Belveze, 1991; Bing§71 Binetet al, 1998) ont
montré qu’au milieu des années 70 et au débutmesea 90 des captures élevées de sardines
correspondaient a des périodes d’intensificatiotiugevelling cotier (et donc SST froide). En
outre, la température joue un rdéle important suwritesse de croissance de leurs phases
larvaires et juvéniles (Agnewet al, 2000). Selon Thiaw (These 2010), les facteurs
environnementaux (indices d'upwelling et SST) omt impact sur la dynamique du

recrutement de poulpe au Sénégal. Vu le rble dragia jouent la SST et ses dérivés sur
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I'écosystéme marin, il est indispensable d’étudiede comprendre les processus a l'origine
du contenu thermique pendant les saisons froiddaatde, tels que les échanges d’énergies
air-mer et les mécanismes atmosphériques et/ounioges qui modulent la variabilité
saisonniere de la SST dans le SUSM. Nous utilisetermodéle numérigue OPA-NEMO,
capable de calculer le bilan de chaleur pour rémoadx questions posees:

1°) Le modéle arrive t-il a représenter correcten@&r8ST, la dynamique océanique,
et ses variations, surtout dans la région d'upwelisénégalo-mauritanienne ou les modéles
peinent souvent a reproduire correctement les tarsiiques de 'upwelling ?

2°) Comment se manifeste la saisonnalité de l'ujmgedans la partie sud (Sénégal)
du SUSM ? Est-elle caractérisée par l'inversionl'awét de l'upwelling en période de
réchauffement (juin-octobre) ?

3°) Quels sont les processus (flux de chaleur air-nadvection horizontale ou
verticale, mélange turbulent, entrainement) quiddeonnent la variabilité de la SST dans le
SUSM, particulierement dans la bande cétiere?

4°) Quelle est la part relative de I'advection horitale et du mélange vertical sur la

contribution océanique a la variation de la SST ?

4. 2. Article

Les résultats de cette partie ont fait I'objet darticle scientifique soumis le 28 février

2015 et publié le 15 septembre 2015 daRsoxtiers in Physics.
4.2.1. Résumé étendu de I'article

Le cycle saisonnier climatologique de la tempémtig surface de la mer (SST) dans
le nord de I'Atlantique tropical (7-25°N, 26-12°\&8t étudiée en utilisant le bilan de chaleur
de la couche de mélange dans un modele de cimulgénérale océanique régionale. Cette
approche de bilan de chaleur permet de fournir idesprétations physiques claires des
changements de SST. Nous nous proposons de présedtiaterpréter la répartition spatiale
complete des processus conduisant le cycle sasodeila SST, pour le regime d'upwelling
en océan ouvert, ainsi que sur les coétes. La regioinconnait I'un des plus grands cycles de
SST dans les tropiques, constitue la partie praieige la Gyre Guinée. Elle est caractérisée
par une variation saisonniere du systeme d'upwegltttier et hauturier, conduite par les

mouvements méridionaux de la zone de convergenegropicale (ZCIT).
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Basé sur le plus intense du pompage d’Ekman etlig&sgements saisonniers de la
SST, nous avons identifié une premiére périodecdembre a mai, caractérisé globalement
par de plus faibles ou diminution de SST (appektode froide), et une période chaude de
juin & octobre, caractérisée par une augmentagd®SI ou élevée (appelée période chaude).

Avant l'analyse du bilan de chaleur, le modéle esinparé a des observations
satellites de SST, de courant et de vent (pompdgaran) et in situ de profondeur de la
couche de mélange (MLD) et de la thermocline, ernyanne sur chaque période. La
simulation a reproduit correctement les principai@sactéristiques thermiques et dynamiques
de la zone. Le modéle a reproduit les variationd&ST, avec un extrémum (~ -0.7°C.mois
1) localisé autour de 18°N, 18°W au large de la Manie. Les variations de SST durant la
période chaude sont trés similaires avec un signalse et une évolution un peu plus rapide
(maxima ~ 1°C.moid). Cependant, le modéle présente une structurelplitée, due a la
plus courte longueur de période moyenne relative abservations. Il présente des
changements de SST légérement faibles de 0.2°C'mpoés de la cote entre 14°-22°N
environ. Les structures de SST et de MLD montréasleo modele sont cohérentes avec les
observations. Cependan, le modele souffre d’urs lmlaaud, généralement comprise entre 0.5
et 1°C. La MLD du modéle est de 10-30 m plus prdédurant la période froide et environ 5
m moins profonde durant la saison chaude. Pardeygubeu d'observations dans la région,
les incertitudes sont grandes en particulier pauMLD, et nous considérons le modéle
suffisamment réaliste.

Pour comparer le modéle avec le pompage d’Ekmans meprésentons la valeur
maximale des vitesses du modéle trouvée entrefiacsuet le bas de la thermocline. Pour les
deux périodes, le modeéle est a grande échelle madmord avec les estimations du pompage
d’Ekman. Les plus fortes vitesses de l'upwellingntstocalisées prés de la cbte au nord
d’environ 10 °N, ou ils atteignent des valeurs'dedte de 100 (resp. 50) m.mdiau cours de
la saison froide (resp. saison chaude). Au large,Vitesses de l'upwelling affichent des
valeurs moins élevées. Elles sont associées avewot#ionnel du vent et diminuent
progressivement vers |'ouest, plus rapidement ad go'au sud, ou ils sont responsables de
la présence du dome de Guinée. Cependant, lesretifiés les plus remarquables se
produisent prés de la cbte sur les plateaux cante large peu profondes du Banc d'Arguin
(~ 20°N) et au sud du Sénégal (~14°N). Les vitesseticales du modéle comparables au
pompage d'Ekman se trouvent a l'ouest de la c@e. €t lié a la faiblesse de la profondeur

du plateau, et le frottement de fond perturbe lache d'Ekman de surface et de la théorie
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classique Ekman n’est pas applicables. La divegé&ikenan est alors pleinement développé
plus au large ou le plateau est assez profondtafteset al, 2008; Austin et Lentz, 2002).

Pour valider la profondeur de la thermocline (#fication) du modéle, nous avons
utilisé l'isotherme 19°C (D19) comme un proxy. mdele a bien reproduit la distribution
de D19 dans la zone. De légéres différences darsostion et la forme du GD (en
subsurface, il est particulierement visible prés1@ m dans les observations (D15) et
environ 60 m dans le modéle), sont particulierenodservées, et les valeurs du modeéle sont
plus profondes d'environ 20 m, peut-étre que lsséquence d'une thermocline trop diffuse,
un biais commun dans OGCM.

Enfin, pour la circulation horizontale, les pringiyx courants géostrophiques dans la
région sont bien représentés par le modele. En, effns le modéele comme dans les
observations, le CC, le NEC, le CANUC, le NECC &tclirculation autour du GD sont
visibles au cours des deux périodes. Le CC préesamevariabilité saisonniere importante
avec un renforcement durant la saison chaude, i@sagec les vents plus forts au nord.
Pendant la période chaude, le NECC est renforcé@aprive d’Ekman dans le modéle et les
observations. Le MC apparu seulement dans les mugostrophiques durant la saison
froide est plus perceptible en saison chaude. LerBst pratiquement visibles que durant la
saison chaude. La difficulté pour les observatidasreprésenter les caractéristiques de la
circulation dans cette région est bien connue tetles & des mesures éparses (Centurioni et
Niiler, 2008), qui posent des difficultés a valides produits dérivés satellites et en particulier
dans les régions de distorsions cotieres des dgiimsasatellites. Nous allons étre prudents
lors de la présentation de I'advection horizontdéens le bilan de chaleur, mais nous ne
disqualifions pas a priori la circulation modélisieil est en désaccord avec les observations,
en particulier pres de la cote.

Le bilan de chaleur en moyenne annuelle disposénsatiquement de deux régimes.
Au sud d'environ 12°N, l'advection des eaux équakes, généralement chaudes, et le
réchauffement par le mélange vertical, sont éqéditpar le flux de chaleur air-mer net. Dans
le reste de la zone, le refroidissement par le mg&avertical, renforcée par I'advection a la
cOte, est équilibré par les flux de chaleur air-met. Toutes les contributions au bilan de
chaleur sont au maximum le long de la c6te en maisol'influence de la dynamique cotiére
intense sur un ou deux degrés de longitude, endient de facon abrupte vers l'ouest.

En moyenne sur la période novembre-mai, la comgpamagéntre les contributions des
flux de chaleur air-mer et de I'océan confirme lgp'a deux principaux régimes de la région.

A I'Est de 18°W, les processus océaniques ass@clasdynamique cotiere de I'upwelling,
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notamment le mélange verticale, dominent le refssgiment moyenne, tandis que les flux
air-mer les amortissent. L'intensité maximale dulange verticale a la cote est due a la
diffusivité verticale plus forte, et non pas a dgadients verticaux de température qui sont
faibles par rapport au large. L'advection horizémt@présente environ moins de la moitié du
mélange verticale prés de la cote entre 12-20°Nlodest de cette bande de longitude, le
refroidissement maximal net de SST centré a 168Wlest principalement di a la dérive
d’Ekman des eaux cétieres froides. Au nord-ouestuesud-ouest, en revanche, les flux de
chaleur air-mer dominent les processus océanigaealpmoins un facteur deux. Dans cette
partie, I'advection horizontale qui domine les @m®&us océaniques joue également un rble
dans les variations de SST.

En moyenne sur la période juin-octobre, la varigibie la SST dans la zone montre
un réchauffement des eaux de surface, qui est dopdules flux de chaleur air-mer. Le
réchauffement atmosphérique est amorti par unréroidissement du mélange vertical, au
nord de Dakar. Le déplacement au nord du refradient par le mélange vertical est forcé
par la position de la ZCIT. En revanche, au sud9d€N, l'advection horizontale et le
meélange vertical réchauffent les eaux de surfaceaison respectivement du contre courant
nord équatorial et de l'inversion de températul® lZase de la couche de mélange associée a
des couches de barriére, tandis que les flux airanetendance a refroidir la SST par une
perte de chaleur latente par effet d’évaporaticadection horizontale est prépondérante par
rapport au mélange vertical au sud de 12°N et g Ides cotes du Sénégal mais moins
influente dans le reste de la région.

Notez cependant que, comme les périodes de moyeamgmrelles ont été choisis
pour souligner la cohérence dans la dynamique upavélling, l'effet de I'océan semble
relativement intense. Le flux de chaleur air-mer ae fait, change de signe lors de la période
froide, mais explique les variations de SST de nemisnois dans les grandes parties de la
région, comme on va le voir dans la partie suivante

En ce qui conserne le cycle saisonnier, dans unéeb@troite, en moyenne zonale (de
la cote a 18°W), le début de diminution de la S&Tpdrtir de septembre, selon la latitude,
jusqu'a Décembre) est conduit par la dynamiquéugsvelling au large du Sénégal et de la
Mauritanie (15°-20°N), et a la place par les fliex @haleur air-mer au nord et au sud de ces
latitudes. Paradoxalement, les pics de l'intergsit&upwelling (de mars a mai au Sénégal et
en été en Mauritanie) amortissent essentiellenterjithase de réchauffement, entrainée par
les flux de chaleur air-mer. L’'advection horizoetajui domine largement les prcosees

horizontaux joue aussi un role important dans &gtions de SST.
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Le cycle saisonnier en océan ouvert a l'ouestemisérement entrainé par le flux de
chaleur air-mer net saisonnier. Les processus apées1s’'y opposent de facon significative,
mais sauf pour I'hiver au nord de ~ 18°N. Le métanertical en été-automne tend a refroidir
(réchauffer) la surface au nord (sud) de la ZCIkTyrerefroidissement ou un réchauffement
advectif par les courants géostrophiques de la @gré&uinée et la dérive d'Ekman. Cette
analyse confirme les résultats précédents surdiitapce des flux de chaleur air-mer au large
des coétes. Il propose principalement des élémemsitijatifs sur la modulation du cycle
saisonnier de la SST par la circulation océanicere,particulier par la dynamique de

l'upwelling.
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Abstract:

The climatological seasonal cycle of the sea sarféeemperature (SST) in the
northeastern tropical Atlantic (7-25°N, 26-12°W)sisidied using a mixed layer heat budget
in a regional ocean general circulation model. fidggon, which experiences one of the larger
SST cycle in the tropics, forms the main part af tBuinea Gyre. It is characterized by a
seasonally varying open ocean and coastal upwedlstem, driven by the movements of the
intertropical convergence zone (ITCZ). The modelum mean heat budget has two regimes
schematically. South of roughly 12°N, advectionegfuatorial waters, mostly warm, and
warming by vertical mixing, is balanced by net s#a flux. In the rest of the domain, a
cooling by vertical mixing, reinforced by advectiah the coast, is balanced by the air-sea
fluxes. Regarding the seasonal cycle, within aavarcontinental band, in zonal mean, the
SST early decrease (from September, dependingtiadi, until December) is driven by
upwelling dynamics off Senegal and Mauritania (28°N), and instead by air-sea fluxes
north and south of these latitudes. ParadoxicHily,later peaks of upwelling intensity (from
March to July, with increasing latitude) essenyialamp the warming phase, driven by air-sea
fluxes. The open ocean cycle to the west, is dptdaven by the seasonal net air-sea fluxes.
The oceanic processes significantly oppose itfdrutvinter north of ~18°N. Vertical mixing
in summer-autumn tends to cool (warm) the surfaméhn(south) of the ITCZ, and advective
cooling or warming by the geostrophic Guinea Gywerents and the Ekman drift. This

analysis supports previous findings on the impagaaof air-sea fluxes offshore. It mainly

87



offers quantitative elements on the modulation ttd SST seasonal cycle by the ocean
circulation, and particularly by the upwelling dynias.
Keywords: SST, upwelling, circulation, heat budget, obstgoves, modeling

4.2.21. Introduction

The Sea Surface temperature (SST) is a crucialtiqudar studies of both climate
variability and marine ecosystem productivity. e tropical Atlantic, as well as for the other
tropical basins, SST exerts a significant influenoethe climate of surrounding regions (e.qg.
Carton and Huang, 1994; Chang et al., 2006). #iss a major indicator of the state of the
marine environment relative to phytoplankton biosnaseds, particularly for upwelling zone
activity, and particularly for coastal upwellingkathuiliere et al. 2008). One of the less
studied zones is the Atlantic Northeastern Tropidpvelling System (ANETUS, examined
here from 7°-25°N and 12°-26°W). It is also onela regions experiencing the largest SST
seasonal cycle in the tropics. In this study, wappse to present and interpret the full spatial
distribution of the processes driving the seasarnyale of the SST, for the open ocean
upwelling regime, as well as at the coasts.

Trade winds and the ITCZ generate large scale giergrEkman transports, which force
in the northern hemisphere a tropical upwellingtesys that continuously extends from
Morocco to the mouth of the Guinea Gulf, and frdme African coasts to mid and west
Atlantic, depending on season (Siedler et al, 19%Zar et al. 2002). Considered from a
basin-scale perspective, this system forces a oiclyyre circulation, the Guinea Gyre (e.g.,
Jiang et al. 2008), of which the Guinea Dome amdciastal West-African upwellings form
the most eastern features (Siedler et al, 1992;agama Lizuka 1995). In this paper, we limit
our study to the eastern part of the system, bedimd latitude by the Tropic of Cancer and
the North Equatorial Counter-Current and in longgby the Cape Verde Archipelago (CVA
around 26°W) and African coasts. This area is nthikeintense, seasonally dependent, off-
shore and coastal primary production patterns gbngconomic importance. The coastal part
of the upwelling system covers latitudes rangimgrfiMorocco and Canary Islands to Senegal
(Wooster al. 1976) and further south down to then€a Gulf. It forms the tropical part of the
Canary Current Upwelling System (CCUS) down to §aheas well as the northern part of
the Guinea Current Upwelling System that extendsifGuinea coasts to the Gulf of Guinea.
The CCUS is one of the four major eastern boundgryelling systems with those of Peru-

Chile, Benguela, and California.
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Horizontal circulation is schematized Figure 1. ffiee west, the North Equatorial
Current (NEC) and the Canary Current (CC) formsethgtern boundary of the North Atlantic
subtropical gyre. Near-shore, a strong wind-induoeaistal upwelling is active, its extension
depending on season, and a density front devel@giggenerates the coastal jet (Allen, 1973;
Hagen, 1981; Hugan and al., 2001), also named ammavelling Current (CanUC) (Mason
et al., 2011). However, observations are lacking i latitudinal extension to the south is
uncertain, with some model studies showing it daavthe Cap Verde peninsula (see dashed
green arrow in Fig. 1). South of the region, thecudation is dominated by the North
Equatorial Counter-Current (NECC), which has adasgasonal cycle (Mittelstaedt, 1991;
Stramma et al, 2005). It is located near 5°N intenrand reaches 10°N in summer. During
this season, it continues north as the Mauritanigdt (MC), which flows northward until
about 20°N (Lazaro and al, 2005). Offshore, then@aiDome (GD) is another important
physical characteristic of the area, defined bymel of the isotherms, and low hydrostatic
pressure. It is centered in the southeast of tbei@lago of Cape Verde, and intensifies in
summer, at about 12°N, and 22-23°W. It is generbdtedpward Ekman pumping forced by
the trade winds convergence (Mazeika 1967; Yamaghatal. 1995), and belongs to the
Guinea Gyre, formed by the NEC and NECC in surf@iedler et al, 1992; Mittelstaedt,
1991).

Regarding SST in our region, the mechanisms thee di's seasonal cycle are not yet
certain. Carton and Zhou (1997) ocean model seigigxperiments show that air-sea flux
and wind stress forcing are of comparable impodaaway from the continent, whereas
within a few degrees of the African coasts, theidi@nal stress becomes the main forcing.
Yu et al. (2006) on the other hand evidenced thg faggh correlation at large scale in the
region north of 10°N between the SST time deriveatind the net air-sea flux. The first study
can be interpreted as an indication that advectiod associated Ekman pumping are
important for the region, and dominant at the cobfilsé second may suggest that they do not
drive the seasonal cycle. More specifically, thparpheat content at ~12°N and few specific
longitudes, within the Guinea Dome in particulagswstudied by Yamagata et al. (1995).
They found that the summer subsurface cooling Hagxed comparably by horizontal and
vertical advection. However, these results petiaithe upper thermocline doming, since SST
increase in fact during the GD development. A prdpL in the following) heat budget for
the climatological SST seasonal cycle of the wespart of our domain, was carried out by

Foltz et al. (2013) from observations and reanalysiducts. They find also that air-sea
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fluxes drive the cycle, and suggest, from the healget residual, that vertical mixing damps
it.

Regarding coastal patterns, their seasonal vatialhihs been the subject of studies
based on upwelling indices, calculated from in siteasurements (Wooster et al., 1976) or
satellite observations of SST (Nykjeer and Van Cah994). They nevertheless often lack a
robust heat budget analysis for the SST, that cprddide clear physical interpretations of the
SST changes. Along African coasts, an importanteiger the system is how much upwelling
forces SST, and how long does its effect last duttre year. For example, Santos et al (2005),
using a temperature-based estimate suggest ttta tipwelling is persistent throughout the
year, with a peak in autumn and spring, betweer322N, it would in contrast be restricted
to winter-spring within the 12°-20°N latitude barithese authors hypothesize that the turn of
the summer monsoon winds would advect warm waterthward along-shore. One may
wonder how much it contributes to the SST warmingd what are the upwelling real cycle
and effects, since a wind-derived proxy indicatgker that the latter persists in summer from
15 to 20°N, albeit weaker (e.g. Lathuiliere et24l08). Furthermore, air-sea heat fluxes could
potentially also explain this summer evolution. fact, within the coastal Mauritania and
Senegal upwellings, even the first order balandsvdeen horizontal advection, subsurface
heat fluxes and air-sea fluxes is unknown. Thisede=s to be checked in an Ocean Global
Circulation Model (OGCM) and tested to the Easterehthe upwelling is stronger. A model
study like the one we present here, despite itsrentt uncertainties due to forcings and model
errors, can offer complementary results. In thisggawe provide some quantitative elements
of answer to the various uncertainties existinguatiee ocean dynamics and the control of the
SST seasonal changes in the ANETUS, with obsensaimd an OGCM. The focus is on the
regimes of heat budget, and the processes tha tiram, in particular the turbulent vertical
mixing, hardly quantifiable from observations ordyyd not yet analyzed per-se in the

litterature.

The article is structured as follows. The data ar&dhods are presented in section 2. In
section 3.1, we present the general circulationufea in observations and the simulation.
Then we analyze in section 3.2 the spatial strestof oceanic and atmospheric contributions
to the heat budget, and detail their temporal tiana for continental and open-ocean sub-

domains. Results are then summarized and discussedtion 4.
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Figure 1: Map of the schematic surface circulatiarthe Atlantic North-Eastern Tropical Upwelling

System characterized by permanent currents (dagl)giseasonal currents in winter-spring (green),
another seasonal currents in summer-autumn (blue) @pwelling area (grey shading). Dash line
corresponds to currents not evidenced by in-sitasuement, but visible in circulation derived from
altimetry. Adapted from Barton ED, 1998)

4.2.22. Data and methods
4.2.2.2.1. Observations

The NOAA AVHRR OISST SST at 25 km resolution is oy averaged to produce
the climatology for the period 1988-2000 that wee ue evaluate model SST. For the
circulation, OSCAR surface currents are used. Tdreyrepresentative of total geostrophic
and wind-driven circulation over the first 15 m tejayer and are available on a horizontal
grid of 1/3° x 1/3° (Bonjean and Lagerloef, 200&eostrophic currents are provided on a

1/3° x 1/3° spatial grid by AVISO. We constructedomthly-climatologies of surface
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circulation, with both products for the period 198300, close to that of the climatological
forcing used to run our model. Climatological wistdess is provided by the DFS4 forcing set
(see further description in 2.2), and derived fréine ERA40 reanalysis winds, which
assimilated the QuickSCAT winds. The Ekman vertigalocities associated with the
climatological winds are estimated using the Ekimansport divergence formula. Null cross-
shore transport at the coast is enforced by sethiagvind stress to zero at each land point.
Note that both the coastal pumping and offshore &kmpumping are computed with this
formula. Mixed layer depth (hereafter MLD) is givey the monthly climatology from De
Boyer-Montégutet al.(2004) on a 2°x2° horizontal resolution. We retditiee product based
on a temperature threshold of 0.2°C, since theityebased product has a much less dense
cover in our area of study. Thermocline depth ial@ated using the monthly climatological
WODO5 hydrological dataset on a 1°x1° latitude-itunde grid.

4.2.2.2.2. Numerical Model

The NEMO modeling system (Madec, 2008) is basedhenglobal OGCM OPA,
which solves the primitive equations on an ArakaWagrid, with a second-order finite
difference scheme. It assumes the Boussinesq ahstgtic approximations, and assumes
incompressibility. In the present study, we use itbgional configuration for the tropical
Atlantic ATLTROPO025, derived from the global DRAKHKRA configuration ORCA025-G70
(Molines et al., 2007) with an extension limited3@°N and 30°S. The horizontal resolution
is 0.25°x 0.25°. Realistic bottom topography andstines are derived from ETOPOZ2. The
vertical dimension is resolved by 46 z-levels vathertical mesh size ranging from 5 m in the
upper 30 m to 250 m deeper. Most relevant elemehtthe parameterization are the
following. A horizontal biharmonic operator is usddr the diffusion of horizontal
momentum, with a viscosity coefficient (backgrowmdue of —1.5 18" m*.s?) varying assx®
(6x the horizontal grid size). Diffusion of tempenaand salinity uses a Laplacian operator
rotated along isopycnals, with a coefficient desneg proportionally to the grid size (starting
at 300 m.s® at the equator). Vertical mixing of momentum aratérs is computed using a
second-order turbulence kinetic energy closure maetcribed in Madec et al (2008). Lateral
boundary conditions are provided by the global @RCA025-G70. For surface forcing, we
use the DRAKKAR DFS4 6-hourly global forcing datizss@Brodeau et al, 2010). To calculate
latent and sensible heat fluxes, the CORE (LargeYaager, 2004) bulk formulae algorithm

is used, with surface atmospheric state variabtrsveld from the ERA40 reanalysis and
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ECMWEF analysis after 2002 (air temperature, humiditd winds at 10 m). Corrections are
performed on these input fields to correct tempdrstontinuities and yield better agreement
with some recent high quality data. Radiation feiaee based on the CORE v1 dataset, using
a corrected ISCCP-FD radiation product (Zhang et 2004). For these experiments, we
forced the model for thirteen years with climatotad) weekly fields averaged over the period
1988-2000. The 5-day mean outputs were averagedhidiogically over the last year of
simulation. It is worth to stress out that in orderstudy a climatological state closer to the
observational one, it would be more rigorous toymea simulation of the same period as the
observations, forced by the non-climatologicaldgelSuch a simulation however, including
heat budget diagnostics described below, was rtatepdized at time of our study. It will be
worth in the future to verify our conclusions wghch a run.

For the present study, we derived off-line a numbiequantities from the model
outputs. In particular we estimated surface hotialoourrents from the total SSH using the
geostrophic equation and assumed they did not wetty depth over the ML. The model
computes MLD using a density threshold of 0.01 ki.and we use this output throughout
the paper. For the validation section however, i8e astimated MLD offline with the same
threshold of 0.2°C, although the online computaifoat available) would have been more

comparable.
4.2.2.2.3 Diagnostics

In this study, we follow the approach used by Midlat al. (1998) and by Peter et al.
(2007) and Jouanno et al. (2011) where the ML teatpee equation is partitioned as follows:
Q"+ Qs(1 — foop)

L 1
0i(T) = =(Up. 0xT) + (D (T)) — (W.0,T) — - (K,0,T) z=p + +res (1)
A B c b PoCph
b E

with () == [° dz

Here, the brackets represent a vertical integraiiar the MLD,T is the temperature,

U_h) andw are the horizontal and vertical currerits,is the vertical mixing coefficienty is the
Mixed Layer Depth (MLD), and(T) is the lateral diffusion operatd@* andQ, are the non-
solar and solar components of the total heat fluxd f,-, is the fraction of the solar
shortwaves that reaches below the MLD. Capitaletsttunderneath terms are used
respectively as shorthands for horizontal advectioorizontal diffusion associated with
unresolved horizontal turbulent processes, veradakction, vertical turbulent mixing at the
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ML base and air-sea fluxes. A last teres computed as a residual, corresponds to the
entrainment at the ML base. Note that we have dukdkat the latter is always largely
negligible in our area.

In the following work, horizontal advection and treal mixing always dominate the
ocean contribution to the heat budget. For the sélsgnthesis, we chose to group the ocean
terms in horizontal and vertical processes termhe flrst is the sum of lateral diffusion and
horizontal advection contributionsA{B), and the second the sum of vertical advection,
vertical mixing and entrainmenC¢D+res). These group components have been checked
individually relative to the others, and are dismd separately when they are significant.
TermE corresponds to the net air-sea flux effect. Tontjbiathe relative importance of terms,
we compute their ratios. In the section dedicatedirhe-averages, we computed ratios of
time-averaged group of terms, to emphasize th&tive time-mean effects, whereas in the
following section focusing on time-variations, westead present the ratios of 5-day outputs.
Differences between both computations are of seocoter and not relevant to discuss in this

study.

4.2.23. Results

4.2.2.3.1 Choice of relevant time-average periods
In order to distinguish time periods relevant foudying time-averages of the heat

budget terms with a focus on the ocean contributiagure 2 presents the Ekman upwelling
and SST cycle averaged longitudinally from the tt@48°W. The former is computed as the
total Ekman transport divergence, including thattleé alongshore grid-points. It first

evidences the well-known latitudinal transition rfraa strongly varying upwelling at low

latitudes to a more stable northern regime (e.g. ®a@l., 1989; Santos et al., 2005). On both
sides of approximately latitude 18°N, the Ekman pung peaks occur out of phase, in
agreement with Lathuilliere et al. (2008), due ke tseasonal shift of the inter-tropical
convergence. Low latitudes are marked by an intenster regime, followed by a relaxation

phase in summer, in particular off Senegal (10N)6North-Mauritania and south-Morocco

latitudes (18°-22°N) experience a peak in summasse on the strongest Ekman pumping
and seasonal SST changes, we identify a first gdrmm November to May, characterized
globally by lowest or decreasing SST (so-calledliogoperiod, (hereafter CP), and a
warming period (hereafter WP) from June to Octotiesiracterized by increasing or high
SST. Next section, we describe the CP and WP getiezalation and SST change patterns in

the observation-derived products, and validatestimeilation.
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Figure 2: Latitude-timeéHovmollei plot along the coastal region (averaged frtime coast to 18°W) of
the seasonal cycles of Ekmpnmping (shading, meter.morith and SSTdontouss, °C). Dash lines
separate CP (November-Magnd WP (June-October) periods.

a. SST variations and mixedayer depth

Figure 3a displays observed SST variations for @nputed as the SST differer
between the end and the beginning of the peridiyExhibit an extremui(-0.7°C.montk)
located around (18°N, 18°W) off Mauritania coast. skcond relative extremum-
0.6°C.montH) is located close to shore near 14.5°N , justisofithe Ca-Verde Peninsula in
the southern Senegal upwelling center (Ndoye €2Gil4). The rodel presents a more noi
structure (Fig. 3b), due to the shorter length \wérage period relative to the observatic
This being said, the largesale patterns of the model are comparable to tldsthe
observations, with only a slight underestima of the cooling (~0.2°C.mon™) near the
coast from 14° to 20°N. The lar-scale structure of the temperature change duringi&/
very similar with a sign reversal and a somewhatenmapid evolution (maxima ~1°C.mor
! Fig. 3c). The model is able tamulate this distribution although the area of latgearming
tends also to be shifted a few degrees to the ws@sth Nearshore, the highest differen
reach comparable negative values as during (-0.2°C.montf) from 15° to 22°N (Figs. 3
and 3d). kgure 3 also shows the SST and MLD fields, whiah essential to the heat bud
analysis. The model SST suffers a warm bias, gdlgdvetween 0.5 and 1°C. The mo
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MLD is 10-30 m too deep during CP and about 5 m too shalloriind WP. Because the
are little observations in the region, uncertaintsgge large particularly for MLD, and v
consider the model sufficiently realist

MODEL
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02 Novemb er-May —¥
o1 Period
16°N

»C montht

12°N
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250°W 23.0°W 21.0°W 19.0°W 17.0°W 150°W 13.0°W 26,0°W 24.0°W 22.0°W 20.0°W 18.0°W 16.0°W 14.0° 12.0°W

Figure 3: SST trend (color, ifC.montf™), SST (black contour, in °C) amdixec layer depth (white
contour, in meters), averagemvel CP (November-May, top) and WP (Jubetober bottom); left
(a,c) for observations and rigkip,d} for simulation.

b. Upwelling and stratification

To better understand the effect of the v-driven circulation on the ML heat budg
Figures 4a and 4c present the Ekman pumping patfernCP and WP. To compare to -
model, we present the maximum value of the modeicat velocities found betweelhe
surface and the base of the thermocline (Figs.db4al). The spatial extent of the upwelll
appears remarkably stable between the two seazoaghis is also verified with the montt
values (not shown). The strongest upwelling velesiare locied nearshore north of ~10°
where they reach values of the order of 100 (r&§).m.mont™* during CP (resp. WP
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Offshore, upwelling velocities display one order mfagnitude lower values. They are
associated with the trade winds curl and decreasguglly westward, more rapidly in the
north than south, where they are responsible fmptiesence of the Guinea Dome. In the lee
of the Cape Verde Islands, atmospheric island vedlezt creates an upwelling-downwelling
dipole patterns with typical scales of ~100-200 Kohelton, 2004). Regarding intensities
derived from observations they most vary from CRWe near the coasts, in the north (by a
factor of ~1.5), and much considerably south of NL§factor of ~0.25) in support of
lathuilliere et al (2008) estimate. For both pesidtie model is at large scale in good
agreement with Ekman pumping estimates. This viagléhe model vertical dynamics, and
indicates that Ekman pumping corresponds in gengedll to the maximum upper ocean
vertical velocity. The most remarkable differencesur nearshore over the wide shallow
continental shelves of the Banc d'Arguin (~20°Ny asouth of Senegal (~14°N). Vertical
velocities comparable to Ekman pumping are founsgtwéthe coast there. This is explained
by the fact that, due to the shallow plateau thieogtom friction disturbs the surface Ekman
layer and classical Ekman theory does not applye Bkman divergence is then fully
developed further offshore where the plateau ip dg®ugh (see Estrade et al, 2008; Austin
and Lentz, 2002).

Since the thermocline depth reflects the stratifice which controls the turbulent heat
fluxes at the ML base, it is important to validagedistribution. The 19°C isotherm depth is
shown as a proxy. Modest differences in the pasitiod shape of the GD (in subsurface, it is
particularly visible near 100 m in observations fpkand about 60 m in the model (not
shown)) in particular are noticeable, and modeleslare deeper by about 20 m, possibly as a
consequence of an overly diffuse thermocline, amombias in OGCM.

c. Horizontal surface circulation

We present total and geostrophic surface curremtBigure 5. The major geostrophic
currents in the region are well represented byntioelel (in black). The CC, NEC, CanUC,
NECC and circulation around the GD are visible wlgiihe two periods. The CC exhibits an
important seasonal variability with a strengthenthging WP in association with stronger
winds in the north (Figs. 5b and 5d). A similars®@aal cycle is found in the observations but
an important difference should be noted: the olzsemw derived CC appears quite relatively
patchy, as appear the total currents. The modetwaed circulation is comparatively less

complex, in particular during CP where the westwitod is quite uniform north of 16°N. In
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the latitude range I6°N, the offshore flow is more seasonally variallee MC and GL
recirculation are both very clear in observed antukated geostrophic currents. We also r
the intense welbrganized wetward ageostrophic flow spanning 18°N east of the CVA il
the model (note the weak geostrophic currents th panels). This flow is coherent with t
southward wind forcing (see Fig 4a). It is howenmet visible in the OSCAR reconstructic

which is weaker and noisy.
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Figure 4: Ekman pumping (shading, meter.m™), 19°C isotherm depth (black contours, met
and wind stress (green vectors, I2) from observations, averaged over a) the CP (Rtha-May)
period, and c) WP (Jun®ctober) period. Maximum vertical velocities between surface
thermocline (shading, m.moi') and 19°C isotherm depth (black contours, metdis) the
simulation, averaged over b) the Noven-May CP period, and d) Jun@ctober WP periodGuinea
Dome represented by closedst-lines.

During WP the NECC seems slightly reinforced by Bkndrift in the model and observatic
and turns into the Guinea Current to the South #ubol a northern circulation branc

particularly intense at the coast. The turning paijppearsto be the slope change of Sie
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Leone coastline (~8.92N). Before this northern current becomes the ME, propose t
name it the Sierra Leone Jet (SLJ). The diffictittyobservations to represent the circulal
features in this region is wdthown and due to sparse measurements (Centurioni and!
2008), which pose difficulties to validate sate-derived products and in particular in regic
of coastal distortions of the satellite estimad& shall be cautious when presenting
advective ¢rms in the heat budget, but do not a priori disfyjuthe modeled circulatiol
where it disagrees with OSCAR and AVISO, partidylaearshore
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Figure 5: Horizontal surface currents averaged otee CP (Novemb-May, top) and WP (Jur-
October, bottom¥or observatio-derived (a) and (c) and simulated (b) and (d); tatarrents (rec
vectors) and geostrophic component (black vec

4.2.23.2 The Mixed layer heat budge

In this section, we analyze the terms of the healgbt. We first analyze the spai

structures of the mains terms in order to eviddpetter their physical origins. The anni
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mean is presented, and then the CP and WP timesnteatake into account the cycle of the
wind-driven upwelling activity, Then zonal averagee eventually examined for eastern and
western sub-domains in function of time, in ordedetermine which processes are driving

the time-variations of the SST.

a. Annual mean

Figure 6 shows the annual mean of ocean effectd, i@ntwo components, the
horizontal and vertical processes. Since the surairedea heat fluxes and ocean effects is
equal to the annual heat storage, which is neddigito the model climatology, the net heat
flux effect is the opposite of the ocean effect.ridienally, there is a contrast between an
ocean warming south of roughly parallel 12°N, andoaling effect north of it. Zonally,
contributions are maximum at the coast with valagsip to -5 °C.montf, and decrease
abruptly westward by an approximate factor of iwer a few degrees of longitude (Fig. 6a).
For the sake of differentiating sub-domains, wesehite longitude 18°W to separate regimes
marked by high values dominated by coastal dyngnaied those with low values controlled
by open-ocean circulation. In the west of the dorm@VA forms a specific sub-domain of
intermediate or elevated intensities, which wowduire specific discussions out of scope of
this paper.

Pannels 4.6b and 4.6c show that the meridionalrasints explained by differences in
the vertical and horizontal processes. North of°N] 2/ertical processes cause an expected
general cooling through vertical exchanges witldeolsubsurface waters. It is worth noting
that they prevail over the horizontal ones by adiaof about two in large parts of the domain,
while both effects reach comparable amplitudesMiadfocco and Cape Verde Islands. South
of 12°N, a remarkably vast warming effect, albedak except along-shore, is sustained by
vertical processes, which indicate the influencetehperature inversions, as it will be
demonstrated in WP analysis. The location corredpon patterns of barrier layers associated
to ITCZ rainfall (Mignot et al., 2012) that alloverf the presence of temperature inversions.
The ocean warming effect is however dominated byeetibn of warm waters poleward by
the NECC (Fig. 6¢), except alongshore where cusraré weak and SST is warmed up also
by temperature inversions (Fig. 6b). Note that 12ZWiresponds to the GD latitude. This
shows that, in annual mean, the ocean cools th&6Din its northern half, but warms it in
its southern part. Overall, south of 12°N, horiabradvection dominates vertical processes

(Fig. 6¢), but for the remaining part of the regibeat exchanges with the thermocline cools
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the domain SST with &rgel or comparable amplitude than horizontatrent: effect (Fig.
6b).
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Figure 6: Annual average dahe various oceanic processes contributingthe mixed layer heat
budget: (a) total oceanic tren@hading °C.montf!), and mixed layer deptfMLD, black contours,
m), (b) trend associated withertical processes (sum of vertical advectioertical diffusion at the
base of the mixed layer afRES shading, °C.month) and ratio of horizontaprocesse over vertical
processes (contour eves,100,15 and 200 %) and (c) horizontal procesgssn of the horizontal
advection and lateral diffusioshading, °C.month), SST (black contour, °@nd surface currents
(vectors). Vertical anthorizonta dotted lines delimit regimes within the region.

b. NovemberMay cooling period

As we will see, during CP, the ocean contributiegplhys the larger negative sign:
whereas during WP, it is the net-sea flux contribution. Thus we start the CP analygih
the interpretation of the ocean terms, and ther wstidy the WP startg with the
investigation of the aisea fluxes effects. During CP the total oceanrdmrtton is close tc
its annual mean (Figs. 6a and 7a). The ratio oE-mean contributions of horizontal a
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vertical processes indicates that the latter haleeger effect on the SST cooling, next to the
continent, as well as to the west in the latituded12°-20°N. Compared to the annual mean,
the vertical processes cause a stronger (weakeftingoin the 12-18°N (18-24°N) coastal
upwelling band (Fig. 7b), evidently associated he tatitudinal structure of the seasonal
Ekman pumping changes. It explains the same patighe total ocean contribution.

To detail further vertical cooling, we first notleat it is by far dominated by vertical
diffusion (not shown). Then by computing off-lineet latter with model outputs of vertical
diffusivity (K,), temperature and MLD (see formula of D in Eqwé)reproduced satisfyingly
its pattern (not shown). Hence we examine diffugiaind vertical temperature gradient at the
ML base. It appears that the maximum intensitiesmgishore is due to stronger vertical
diffusivity there (Fig. 7c), not to vertical tempéure gradients which are weak compared to
offshore (Fig. 7d). We interpret this as a mandgsh of coastal upwelling dynamics which
generates intense current shear near the base ahitted layer ML (Fig 7c, contours). It
thereby enhances turbulence levels, simulated ilge I§,. Intense coastal upwelling tends
also to erode upper ocean stratification, relativehe moderate open-ocean upwelling to the
west. To complete the explanation of this zonalatem, it is important to say that the MLD
zonal pattern amplifies significantly the effecttbé diffusive flux at the coast. Indeed, MLD,
which enters the diffusive flux term in the denoator, is shallower at the coast by a factor of
1,5 to 2 relative to further west. Far from the tooent, west of 18-19°W, the cause of relative
high vertical diffusion is opposite. The verticahtperature gradients at the mixed layer ML
base reach maximum intensities, about 5 timesddhgs nearshore (Fig. 7d), explaining the
vast and moderate diffusion pattern. The Guinea@pwelling lifts gently the isotherms and
maintains a strong stratification, maximal at tHe I8cation. On the other hani, is smaller
(Fig. 7¢), in relation to weaker shear of horizbotarent compared to nearshore.

Regarding the horizontal processes contributiog.(8a), it also appears similar to its
annual mean (Fig. 6¢). It is essential to the mddelredistributing heat horizontally, and
modulating the 1D vertical upwelling dynamics. Westf note that horizontal advection
prevails largely over horizontal diffusion (not sig. Then in order to interpret advective
effects, we estimated off-line the geostrophic agdostrophic components of the horizontal
advection term. To do so, surface geostrophic gedstrophic currents were calculated (the
latter as the total minus the geostrophic curreats) then used for computing scalar products
with SST gradients. Figures 8b and 8c show that lbohtributions are most intense in the
vicinity of coastlines, due to maximum SST gradseahd generally more intense currents.

They often partly oppose each-other, especiallgecto the continent, where geostrophic flow
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compensate partially, in addition to coastal upmg]l the mass imbalance generated

Ekman divergence.
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Figure 7: Model oceanic trendsveragetover CP averaged over the CP peri¢al) total ocean effect
(shading, °C.month and ratioof contributions of horizontal processes owertical processes, each
in time-average (blackontours) (b) Vertical processes effect (shadif@,monti™) and mixed layer
depth (MLD, black contoursneters) (c) vertical diffusion coefficienshading,r’.s’) and square of
the vertical shear at the basé the ML (black contour,™§ and (d) verticaltemperatur gradient at
the base of the ML (shadirtg.n"") and the 19°C isotherm depth (blazintours meter).

Along African coad, each advective contribution dominates alterebtithe total ir
function of latitude. North of about 17°N, the inge CJ, southward and geostrop
dominates almost always the total effect. It advegiwelled waters and spread the cool
particulaly north of Cap Timiris (~19,5°N). Interestingihere within 10-200 km from the
shore, the crosshore component of the SST gradient is sometimersed with warme
waters inshore, which explains the warming effédhe nortl-westward Ekman drift. o the
South however, until the Cap Verde Peninsula, thec®s-shore component is sometir

eastwards and warms the coast, through advecticoffeliore waters. Hence along so
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Mauritania and northern Senegal from 20° to 15M& €J is not systematically causing
cooling, which instead results from the ageotropifoev. From 15 to about 12,5°N, the
balance is comparable to north of Cap Timiris. €h&x a net cooling effect explained
essentially by the CJ. At 12°N, one remarks thee§ahMauritania meridional front
(Diakhaté et al., 2015), maintained by the upwgliamd the CJ to the north, and the intense
geostrophic poleward SLJ to the south, which trartspwarm water alongshore. South of
12°N, both the SLJ and the southward Ekman currangsflowing in large part along
homogeneous warm SST, and become thus less impfotdahe SST change.

Farther offshore, west of about 18°W, and on regjiatales, the SST shows weaker
fronts, and advection is hence less intense. Noftlthe CVA in particular, weak SST
gradients explain the weak effect of advectiontfie contrary, around the CVA and south of
about 15°N, the advection pattern explains in lgoget the net ocean contribution, with
intensities generally larger than those of vertigadcesses. In particular, the maximum net
cooling visible at latitudes 12°-16°N appears tadbe , to the east, to westward advection of
coastal waters by Ekman drift (Fig. 8b) and, to West, to southward advection by the
Guinea gyre geostrophic circulation (Fig. 8c). Hypao the south of ~12°N, the warming
longitudinal band is due to geostrophic MC and Ekrddft poleward transports, whereas the
cooling pattern to the south-east is explainecheyequatorward component of the NECC and
the Ekman currents.

To complete the study of horizontal processes, warth saying that the diffusion term
is significant nearshore with an intensity reachiogally up to ~1°C.month between 10°-
19°N (not shown). Lateral temperature gradientsrardoscale eddies are stronger there. The
warming tendency is consistent with the currenteusidnding of the role of mesoscale
turbulence (Gent and McWilliams, 1990) and with manifestations in upwelling systems
(Capet et al. 2008, Colas et al, 2012). Given ouitéd horizontal resolution, it is largely
through lateral diffusion that these processes fasinihemselves.

Now we proceed to the examination of the air-sest Hax contribution (Fig. 9a). Its
structure is comparable to its annual mean (e gosife to Fig. 6a), except for a large domain
of negative values, instead of positive, to themarest of about (12°N, 19°W), and higher

values along Mauritania and Morocco, as noted lf@ravious terms.
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Figure 8: Horizontal processesffect in the model averaged over the CP(aj:sum of horizontal
advection and lateral diffusioshading °C.montf), total currents (blackectors) (b) ageostrophic
advection term (shading,C.montl™), ageostrophic currents (black vectorsind (c) geostrophic
advection term (shadingC.montf™), geostrophic currents (black vectors), #81(white contours).

The general structure is hereeoastal maximum, a rapid decrease uet# 18°W where the
sign changes, and a moderdeerease westward. Such a distributiopviglenty due to that
of the net heat flux (Fig9b). The comparison of the radiative ahdbulen components
(Figure 9b and 9chighlights that the second explains most of thettern since it varies
zonally much more than tteolal heat flux. Such variations are explainedarge part by the
SST. Close to the continemdeed latent heat flux patterns acemparabl to those of SST,
since the latter modulatesirfact specific humidity. Hence one observesmimum heat loss
over cold coastal watersprtt of the Senegal-Mauritania front (~12°Nc larger loss over
the warm SLJ to the souttearshor (Fig. 9¢). The large-scale tilt itme distribution of the
trade winds speed explaitise more regular decrease of the total hibat west of about
18°W. At last it is importanto note that the zonal decrease of the nesedflux contribution

near the continent is al®xplaine( by the sharp increase of the ML(Be¢ Fig. 7b), which is
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at the denominator in Eq. (1). In conclusion, ia thcinity of the continent east of ~18°W, it
is mainly SST and MLD structures, associated ts@aipwelling dynamics, which explain
the intense damping of the oceanic processes byitheea fluxes. West of ~18°W, the
westward increase of the trade winds speed expldiesprogressive passage to a more
classical winter cooling regime by air-sea flux@sthe exception of the CVA where local
wind reduction in the lee of islands generatestdaat gain by the ocean.

Overall, the comparison between ocean and airdsead contributions (see ratio of
both contributions on Fig. 9a) confirms that thare two main regimes for the region. East of
18°W, the ocean processes associated to coastalluqgvdynamics dominate the time-
average cooling, whereas the air-sea fluxes datmpgdst of this longitude band, the same
opposition holds within the 12°N-18°N latitude baodly, where the maximal net SST
cooling centered at (16°N, 18°W) (Fig. 3b) is duaimy to Ekman drift of cold coastal
waters. North and south however, the air-sea flaxasinate the ocean processes by at least a
factor two. Note though that since the periodstiimre-averages were chosen to emphasize
coherence in upwelling dynamics, ocean effect apgpedatively intense. The net-air-sea flux
in fact changes sign during CP, but explains méotimonth SST variations in large parts of

the region, as we will see in sectidn

c. June-October warming period

This period corresponds in time-average to a wagnoihthe domain. The northward
migration of the ITCZ causes a decrease of thetabBkman pumping south of 18°N, and an
increase north of it (Fig. 2). During WP, the cdmition of the net air-sea heat flux is
dominant over most of the domain as we will sed, e begin the analysis with it.

Figure 10 displays its time-mean contribution, amimponents. Overall the distribution
resembles its annual mean. Compared to the CP migarstructures of all quantities still
display a rapid zonal variation of intensity frometcoastline to about 18°W. Contrasts in
longitude are weaker between 12°-18°N, as expefrtad the lesser intensity of coastal
dynamics associated to weaker Ekman pumping tiNogh of 15°N the air-sea flux effect
decreases westward, first rapidly by a factor oaré then smoothly by ~2 again (Fig. 10a).
It is due to the net air-sea flux distribution (fib), and also to the MLD westward increase
(Fig. 3d), both of them explaining the zonal chamgeoughly equal proportion. The net air-
sea flux decrease arises from its turbulent componaly, since solar radiation increases

slightly westward (contours in Fig. 10b).

106



24°N

20°N

12°N

B8°N

26.0°W 24.0°W 22.0°W 20.0°W 1B.0°W 16.0°W 14.0°W 12.0°W 26.0°W 24.0°W 22.0°W 20.0°W 18.0°W 16.0°W 14.0°W 12.0°W
Figure 9: Contribution of airsez heat fluxes to the ML heat budget over @k (a) trend associated
to the net air-sea heat flshadin¢ ,°C.montH) and ratio of net air-sea he#iuxes effect over total
ocean effect (black contoursjp) net air-sea heat flux (shading, Wmand surface shortwave
radiation absorbed in the Miblack contours), (c) turbulent heat flux@atent+sensible (shading,
W.n%), SST (black contour§C) and intensity of wind stress (whiteontours N.m?). The sign of
latent heat flux (<0) has bearmangec

The turbulent heat loss is indeed rising to the twesie in main part, to SS
distributions shaped by ocean circulation, inicular coastal dynamics associated to w
Ekman pumping (Fig. 2). In the -20°N latitude band, it is also due to the wind sk
increase to the west. To the north the wind spesdedises westward and effect on turbt
cooling is dominated by the SSncrease. This result is consistent with the ansllggi Foltz
et al(2013) that also invokes the control by-sea humidity gradients north of 20

Regarding the abrupt meridional decrease of thean-sea flux contribution in th
south, it results from the combination of minimuncoming shortwave radiation (not sho
but, that has the same pattern that the contoufSgn10b) associated to thTCZ cloud
cover, and intensifying turbulent cooling due tauamprward acceleration of the south
trade wind south of the ITCZ (white contours in.Fi@c). However the net -sea flux is
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positive almost everywhere, and the net coolingtrdaution to ‘he ML heat budget visibl
south of the ITCZ diagonal (Fig. 10a) can only he do the fraction of the solar flux tf
penetrates below the ML. This process will be coméid by the examination of vertic
processes contribution.

To concludejt is worth roting the predominance in the net SST warming @ely of
the airsea fluxes over the ocean processes, north abdht #kcept east of 18°W where tl
occurs north of 14.5°N (Fig. 10a). South of the ZT@Ghe weak SST variations are alm
everywhere dommated by the ocean contributi
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Figure 10:Sami as in Figure 9 but over WP (Jui@ctober)

Now we turn to the oceawcontribution shown in Figure 1la. ltgenere structure is
comparable to the annualean but for larger intensities to the north aswlitl of the domain.
The comparison with the contribution of verticabpesses (Fig. 11b) is striking and indice
that it explains most of the ocean contributiontgrat The ratio with the contribution
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horizontal processes (contours in Fig. 11a) shaweelrer that north and south of the domain,
horizontal processes are comparable contributorenms of intensity. As during CP, the
vertical processes contribution is dominated bybfavertical diffusion (not shown), but there
are significant changes to this term compared toFBt a domain scale latitudinal dipole
appears on both sides of the ITCZ diagonal (Fig),18nd second the open-ocean diffusive
cooling develops northward and westward, formingelative maxima centered at (17°N,
19°W) (Fig. 11b). Off-line reconstruction of thertreal diffusion effect indicates that is in
large part explained by the vertical temperatuiadigmt at the ML base, rather than by the
vertical diffusion coefficient Kz (Figs. 11c and d)1 except for the intensified Morocco
upwelling. It is hence different than during CP. iKanore homogeneous zonally and exhibits
higher values far from the continent, possibly duehe weaker stratification at this period
that is favorable to turbulence. Therefore thdddinal variations of vertical stratification at
the ML base become determining (Fig. 11d), despitaller values during this warming
season. This relative weakness may seem surpgsimgjdering the intense seasonal surface
warming, but during WP, a significant fraction betsolar radiation penetrates below the thin
ML, and contributes to shaping smooth vertical pesfof temperature.

To explain the meridional structure of the substefstratification, it is first necessary to
recall that the seasonal shift of the ITCZ is resole of a northward shift of the open-ocean
upwelling, which in turn lifts the thermocline (Figd) and tend to enhance stratification north
of about 15°N. Moreover, the ITCZ rainfall giveseito barrier-layers, and associated
temperature inversions at the ML base (Fig. 11dp(idt et al., 2012). Consequently, vertical
turbulence warms SST there. Looking at the diffesiarming and inversions distribution, it
appears that it results from a combination of thegd scale barrier layer distribution
associated to the ITCZ and NECC (Mignot et al.,20hnd from a narrow coastal band
reaching further north up to the Cap Verde Penmdiikely due to advection of equatorial
fresh waters by the SLJ as well as local seasanalail. Note that in line with other coastal
modifications between CP and WP described abovge laorizontal diffusion effects are
displaced northward offshore Mauritania and Morocoasts (not shown). Their intensities
reach up to 0.6°C.morith corresponding to mesoscale eddy activities acemyipg coastal
upwelling.

During WP, horizontal advection still plays a sigzant role in the evolution of the
SST, except for the zonal band located betweerahd®20°N. There it represents less than a
guarter of the vertical oceanic processes (Fig) tilee to currents largely parallel to the

isotherms.
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Figure 11:Sam: as in Figure 7 but over WP (Jur@@ctober)

Near-shore to theanth of the domain, the cooling is essentially daeEkman drift tha
follows the ITCZ migration (Figs. 12a and 12b). It igfteld northward with a marke
extreme and a large crosBere extension north of 21°N. Around this latitueearming
incidentally occurs just at the coast because upwgeand SST minima are found at sc
distance offshoréue to the topography of these regions, which tffettucture and intensi
of upwelling,as observed by Barton et al. (1977). Interestjrfighyn Cap Timiris to the Ca
Verde Peninsula within 10800 km from the shore off Senegal Mauritania, the imbalanc
between Ekman cooling and geostrophic warming BYMIT, is in favor of Ekman flow. Th
ageostrophic cooling reinforces the vertical preesscooling from the coastal upwelli
(Figs 11b, 12a and 12b). Hence the simulation ests that the WP tir-mean net current
contribution is dominated by the MC warming effeaty far off-shore, west of 18°W. To tt
opposite, just south of Cape Verde Peninsula, tiveaion of warm waters brought by t
MC dominates the Ekman drift, whileads to net warming by advection. On the contisule
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Figure 12:Samas in Figure 8 but over WP (Jur@ctober)

shelf south of 12°N, a coastal SST maximum leadeeésame type of compensation betw
geostrophic currents (cooling) and Ekman d(warming), described above for south
Morocco, with overall a weak advective effect onTS®/est of 18°W, the modulation of tl
advective effects associated with the Cape Veldads is unchanged relative to CP (Figs
and 12a). South of 12°N, thet warming by advection is due to the generally tatsive
contributions of Ekman and geostrophic (NECC) flo@sspite the high resulting velocitie
the warming tendency remains modest because theetatare gradient in the area is wi
Consideringhe insights provided by the above spatial anaglgsiger understanding «
the leads and lags betere processes of the heat bui can be obtained thanks to latit-
time diagrams of the zonally averaged terms. Inftlewing, we present one diagraror
each suldomain, first for the continental zone east of 18aM second for the og-ocean

area to the west. We focus on tirtransitions between heat budgegimes. Note the
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averaging coastal data over a varying distanceespanding to the plateau width offers

similar results.

d. The sub-domain next to the continent

Two latitudinal sectors emerge from Fig. 13a. Naythl2°N the SST experiences an
annual cycle, whereas to the south it is semi-anand forced by the two passages of the
ITCZ (Fig. 13a). As seen before, the strongest S&fiations (>2°C.montl) occur
approximately from 12°-20°N. At first sight the oa# variations are in good phase with the
net air-sea flux contribution (Fig. 13b). We fitudy the cooling phases, which start early
September north of the Cap Verde Peninsula, amd &t further south (until December).
North of ~20°N, the SST cooling phase is driventhg decrease of the net air-sea flux,
warming effect, that become smaller than the cgoltip upwelling dynamics. It is obviously
due to the seasonal attenuation of solar radiatibhs relative high intensity of the cooling
effect by ocean processes is essential to thebhuelgfet evidently, but not for its change from
a net positive to net negative trend. It is notiaett since it entered a decreasing phase around
this period, explained by the attenuation of thedér winds (Fig. 4) and associated Ekman
pumping (Fig. 2). From ~20°N to the Cap Verde Psulia (15°N), to the contrary the cooling
effect by ocean processes strongly increases framny &eptember to mid-October (from
about -1 to ~-2.5°C.month Fig. 13c), due to intensification of vertical butent mixing and
along-shore southward advection, generated bytteegthening of the winds (Figs. 2, 4, and
Figs. 13d and 13e). Note that horizontal procedsegely dominated by advection, have a
cooling effect generally more than half as inteasehe vertical processes (contours in Fig
13e). During this period, the warming effect bysea fluxes decreases in smaller proportions
(from about 1 to ~0.5°C.monith, thereby contributing slightly to the net coolinthe SST
cooling peak in October is therefore explained oy tonstructive effects of both family of
processes, dominated by the upwelling dynamicsnAMovember to February, essentially the
upwelling dynamics maintain the cooling rate. Soofti5°N, it is clearly the net air-sea flux
that controls the early months of the cooling sea3tere, seasonal temperature inversion
effects (Fig. 13d) as well as northward advectibnvarm waters by the MC and SLJ (Fig.
13e) warm the SST to the contrary.

The second period of particular interest is thagaewhen SST has reached minimum
annual values, and starts to increase again, inchMApril at all latitudes. It is almost

everywhere a period of cooling by oceanic processgsecially intense south of Cap Timilis
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(~20°N) where Ekman pumping and upwelling velositiecrease (Fi¢2 and contours in Fig
13d). Vertical turbulent processes doate the cooling (see ratio in contours, Fig. 1
whereas coastal horizontal currents favor or opplesen depending on latitude, as discus
in previous sections. The only exception is ovexr 8eneg-Mauritania front (1-12°N),
where the SST warmingppears to be due primarily to the poleward advactd warm
waters alongshore by the SLJ and «shorespreading by the Ekman drift. Nevertheless,
overall the seasonal increase of the nesea flux that sets the start of the warming see

whereas ocean processes act to reduce or delay thange
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Figure 13: Latitude-timédovmollel plots along the coastal region (averadgedm the coast to 18°W)
of the mean seasonal cycles @) model total temperature trend (shading amhtours °C.montt),
(b) air-sea heat verticaproces (shading), and SST model (contours, °E), total oceanic trend
(shading, °C.montl and ratio of net air-sea flux effect over ocean eff@aintours %), (d) trend
associated withvertical processe (shading, °C.month) and maximunvertical velocities between
surface and thermoclingontours meter.monttl) and (e) horizontal processéshading °C.montH’)
and ratio of horizontaprocesse over vertical processes (contours, %).
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e. The open ocean

We now focus on the area west of 18°W. The SST teahghanges are broadly similar
to those next to the continent, but share a mudmgér resemblance with the net air-sea flux
term (Figs. 14a and 14b). In more details, these&-fluxes contribution displays everywhere
the same pattern as the SST change. It is morasmtmost of the time, though, since the
oceanic processes oppose it quasi systematicalty.régions of exception deserve attention:
north of ~18°N when the oceanic processes congilwgakly to the forcing of the SST
decrease by the air-sea fluxes (October-Februang),south of 10°N in September- October
when the ocean forces mainly the second semi-anvarahing. Overall, air-sea fluxes set the
positive and negative trends in SST over most efdtbmain. Interestingly the ocean counter-
action is not a mere passive damping. Indeed duifg wind-driven vertical currents
(contours in Fig. 14d) amplify stratification anagrtiulent cooling, especially near 16°N as
discussed in Figure 11. To the south, temperahwersions associated to ITCZ barrier layers
restore to the surface the heat from solar radiatithat penetrate below the ML (see
especially Fig. 11d). From 8-10°N they oppose th& ooling, but set the following
warming. Additionally throughout the year horizdntdvection, discussed in previous
sections, also contribute to oppose the net airfkpaeffect (Fig. 14e). Considering the
spatial distributions analyzed previously, thessuilts, derived in average, are more
representative of the western part of the sub-donmiadeed, closer to the continent and the
islands, oceanic effects have larger amplitudestivel to the net air-sea flux (see Figs. 9 and
10). Also recall that the CP time-average had shavpositive mean contribution of the air-
sea fluxes during the net SST cooling. This apgarentradiction, is due to the consistency
of the sign of the ocean processes term over Gfafve during four out six months) relative
to that of the net air-sea flux effect during treenme period (half time negative, half time
positive). Nevertheless, the main sign changed®f3ST trend, in March and in September-

October are driven by the net air-sea flux effect.
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Figure 14:Same as in Figure 13ut for the heat budget terms averadpedweenl18°\to 26°W.

4.2.2.4.Summary and Discussion:

In this study, the climatological seasonal cycldhef SST in the Atlantic Northeaste
Tropical Upwelling System (ANETUS) is examined wgig ML heat budget, in a numeric
simulation of the Tropical Atlantic. The ANETUS dam is characterized by theesence of
the continent to the east, the Guinea upwellingg@md Guinea Dome, and the presenc
the ITCZ. The contribution of the ocean procesedblé heat budget is the focus of our stt
and particularly the heat fluxes at the base oMhethatis difficult to compute from existin
observations. Two main heat budget regimes emargannual mean on both sides
schematically latitude 12°N (related to the mea@4Tlocation) and are quite representa
of the timevarying contribution of ocearrocesses. Roughly, to the north, the mean regit
characterized by a tendency to cool the ML by ocpeotesses, generally dominated
vertical turbulent mixing intensified by Ekman puimgp To the south, the ocean proces
tend generally to warm theidace, through advection by NECC, MC or SLJ amdperature
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inversions, and against a time-mean cooling byse&fluxes. The seasonal variations of the
SST can be described by a cooling period CP ofedsong and then minimum SST

(November-May), and a warming period WP (June—Qafpbf increasing SST reaching a

maximum in summer. Both are respectively associadeshaximum then minimum coastal

upwelling south of ~20°N (Cap Timilis), and vicersa north of the Cap. Two sub-domains
in terms of ocean circulation and heat budget apamated grossly by longitude 18°W: a
narrow continental band of a few degrees of lomtatnext to West-Africa characterized by
ocean frontal dynamics and intense signals, andsa epen ocean region to the west that
displays smoother fields and weaker signals. Tlas@el heat budget explaining the SST
cycle is:

1) The continental band: the cooling starts early &aper north of the Cap Verde
Peninsula. North of Cap Timilis, it is driven byetkdecrease of the net air-sea flux warming
effect, due to the seasonal attenuation of soldiatian. It is damped by the decrease of the
oceanic cooling trend, due to the seasonal Ekmampmg attenuation. South of 20°N, down
to the Cap Verde Peninsula (15°N), the constructiffects of both air-sea fluxes and, in
larger proportion, upwelling dynamics, explain t88T cooling and its October peak of
intensity. Later on the latter dominates the caplgeason. From 15°N to 7°N and from
October to December, the net air-sea flux negatiead triggers the cooling, whereas
temperature inversion and warm geostrophic curr@antsp it. Regarding the second phase of
the SST cycle, the start of the warming seasorardégss of latitude, is forced by the net air-
sea flux, and damped by upwelling dynamics.

2) The open ocean. The cooling and warming phasesuatamentally driven by the
seasonal net air-sea flux effect, against the ocgamocesses that partly oppose it, except
north of 18°N particularly. The March SST coolirgyslightly amplified by the intensifying
Guinea Gyre upwelling in summer-autumn, which tetmlscool the surface by turbulent
mixing, especially near 16°N. Further south, wamgmiby temperature inversions and
horizontal currents, opposes the net air-sea fliece

Near the continent, our results supporting on tiedimppinary model study are coherent
with Carton and Zhou (1997) pointing out to thedieg role of wind-driven coastal
upwelling dynamics for the SST cycle from 10°-209Nis however verified only for the
cooling phase from September to early March. Themweg phase starting in March-April in
our simulation is driven instead by the seasonale@se of the solar radiations. The detailed
analysis of the upwelling dynamics suggests thattthial horizontal contribution represents

more than 50% of the effect associated with vdrficacesses in general. North of 20°N and
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south of 12°N, it is often stronger than the effetvertical processes. Advection of waters,
especially from the north, is therefore an esskeotiatributor to the coastal upwelling system
heat budget, when SST is in its decreasing phager e open ocean, west of ~18°W, our
result supports most of those of Foltz and al. 80Bouth of the mean ITCZ location
however, we could evidence warming by vertical @leht processes associated to
temperature inversions, found within barrier lay@rghe region. Due to these inversions, we
found that the Guinea Dome upwelling is able toegate a cooling only in the northern half
of the GD area, in contrast with the study of Yaataget al. (1995), which suggest a decrease
in heat content due to horizontal and vertical djeace of the heat transport in all GD region.

Our model results are limited by inherent errorg tlu the relatively low horizontal
and vertical resolution near the coast, and uniceiga in air-sea fluxes. Despite the biases in
the represented thermocline, ML and mesoscale tateg; we hope that our paper can
provide nevertheless a relevant basis for furtheties of the variability of SST and currents
in the ANETUS, in particular at other challenginigné-scales, like intra-seasonal and
interannual ones. A higher resolution model studybhd help in assessing the robustness of
the present results there.

Important limitations in the present study are dige the scarcity of in-situ
observations. Additional studies of ocean currempger ocean turbulence and mixing, and
more robust estimates of air-sea heat fluxes ardeteoffshore West Africa. This will require
the implementation of measuring instruments to noorthe coastal region over long time
periods, such as fixed moorings performing oceamd atmospheric measurements. Such
measurements will allow us to better evaluate nigakrmodels and improve our

understanding of regional ocean-atmosphere exckaargkclimate variability.

ACKNOWLEDGMENTS:

The research leading to these results has recéivmeling from Centre de Recherche
Océanographique Dakar-Thiaroye (CRODT/ISRA), Da&énégal and the International Joint
Laboratory LMI ECLAIRS, as well as from the EU FRG07-2013 under grant agreement no.
603521. We thank B Diaw, C Ndour, H Diadhiou, MIIF@nd Patrice Brehmer for their
essential support throughout this study, and X.Cap& are grateful to the anonymous

reviewers for his helpful comments.

117



4.3. Complément de I'analyse du bilan de chaleur Gér

Pour une plus grande visibilité du cycle saisondiebilan de chaleur dans le régime
d’'upwelling cotier du Sénégal et de la Mauritamieus avons choisi 3 boites a l'intérieur du
domaine cétier. Il y a plusieurs criteres de choixivant étre utilisés pour la détermination
géographique de ces boites, nous avons opté mimecaide a la décision, I'écart type (Figure
4.1) de la SST qui donne une idée sur le tauxudguation annuelle de la SST. L'écart-type
est faible (1°C-2°C) sur les cbtes de la Mauritatiau sud de 12°N (Guinée-Sierra Leone).
Entre 12°N et 18°N, intégrant toute les cotes diégalais ou I'activité de 'upwelling est trés
intense de novembre a mai et les vitesses vedicsdat faiblement positives de juin a
octobre, I'écart-type est significatif (4°C). Cet®e traduit physiguement par une forte

variation annuelle de la SST dans cette région.

Z4°N

16°N

12*°N

26,02 4.0"W2. 02 0.0 B,0°W 6.0 4.0°W 2.0"W

Figure 4.1: Ecart-type de la SST (°C) de la configuration@¥R025 du modéle NEMO.

Le choix de ces boites est aussi judicieux car p#rm de rentre compte, en
particulier, des phénomeénes liés a I'upwelling etleur saisonnalité sur le long de la cote

Sénégal-Mauritanie.
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Les variations de la SST dans la boite nord indiua cycle saisonnier annuel,
marqué par un réchauffement de mars a ao(t d0 eagag®e atmosphérique et un
refroidissemnt de septembre a février causé aitadar le forcage atmosphérique et les
processus océaniques (Figure 4.2a). Le maximura gtihimum de varitaion de SST sont
respectivement atteints en juillet et en janvier raison des extrémums de contribution
atmosphérique et océanique. Ce cycle saisonnigau&ion de SST est aussi en phase avec
le cycle annuel du terme atmosphérique, qui esterdfment amorti par les processus
océaniques, notamment d’avril a septembre ou I'lipwgecétier induit par le vent est fort
(Figure 4.2b). La MLD étant au dénominateur de Uaipn de variation de la SST, son
minimm atteint en été entraine une amplificatios tl¥mes du bilan.

La contribution de l'advection au refroidissemertr ges processus océaniques
provient entierement de I'advection zonale caru&dion méridienne tend annuellement a
réchauffer la couche de surface (Figure 4.2a).aflurs, le réchauffement par I'advection
méridienne est équilibré par le terme verticalctbbre a avril. En été, le réfroidissment
advectif diminue au moment ou celui lié au termeival augmente et devient majoritaire
dans la conbribution océanique. Leur contributicaximale est respectivement de 'ordre de -
1°C/mois et -1.5°C.mofs

De septembre a octobre, les processus océaniguiegrswipalement responsables du
refroidissement de la SST au moment ou le réchagif® atmosphérique décroit
brusquement en raison d’'une augmentation signifieate perte chaleur latente (Figure 4.2).
On observe, respectivement, une forte et légerandation du vent et du flux solaire
entrainant une augmentation soudaine de la MLD.

De novembre a février, Malgré un vent assez impgrtas processus océaniques sont
faibles en raison des valeurs élevées de la MLD1(EDm), qui pourraient étre expliquées
par les pertes importantes de chaleur latentefettiafluctuation du vent. La contribution des
flux de chaleur air-mer n’est pas aussi éleveésman effet refroidissant combiné avec celui
des processus océanique occasionnent un refroitisgeelativement important des eaux de
surface (~ -1.25 °C.mof3.
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Figure 4.2 Courbes temporelles du cycle saisonnier moyentdases du bilan de chaleur (a)
moyennés dans une boite (19°N-25°N et de la cdiéabathe 200 m) ; le forcage atmosphérique
(ligne pleine noire), advection zonale (ligne pkeirerte), advection méridienne (ligne pointilléetee
advection horizontale (violet), terme vertical (g pointillée rouge), termes océaniques (lignengei
rouge), bilan (ligne pointillée noire) et (b) flwolaire (rouge), flux turbulents (vert), flux deateur

net (noir), la tension du vent (violet) et la profteur de la couche de mélange (bleu), moyennés dans
la méme boite indiqué précédemment.

La boite centrale (Figure 4.3) est localisée sardétes sénégalaises entre 12°N et
18°N. Cette boite présente un peu de ressemblaoekeadécrite précédemment. En effet, la
variation de la SST qui est marquée par un refss@inent d'octobre a février et un
réchauffement de mars a septembre, est en phaséeasyele annuel du terme atmosphérique
(Figure 4.3a), qui est généralement amorti parolatrdution océanique, en particulier de
février a mai ou le maximum de l'upwelling cotierduit par le vent est atteint dans cette
région (Figure 4.3b). La comparation des deux baitard et centrale indique que la durée de
propagation de la phase de réfroidissement detéarard a la cote du Sénégal est d’'un mois
et vise versa pour le maximum de variation de [&.&2ci est lié aux mouvements meéridiens
de la ZCIT. En plus, le maximum et le minimum deiatgon de la SST sont respectivement
atteints en juin et en décembre coinsidant aveext@mums des contributions océanique et
atmosphérique.

L’advection méridienne tend a réchauffer la coudesurface tout le long de I'année,
mais, contrairement a la boite nord, elle est dmel par le terme vertical uniqguement en
janvier et en février d’'ou la dominance de I'adu@ttzonale sur la contribution océanique.
Cependant, de mars a octobre, toute la contributimanique est essentiellement due au

terme vertical (Figure 4.3a).
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On remarque que la MLD décroit progressivement idemars jusqu’en juin-aodt ou
elle atteint son minimum coinsidant avec le minimde tension du vent et un minimum
relatif du flux solaire. Elle amplitude les termeséanique et atmosphique en juin (Figures
4.3a et 4.3b).

D’octobre a février, malgré l'augmentation de lasien du vent, les processus
océanigues, notamment le terme vertical contritaibldment a la variation de la SST,
excepté en février ou I'advection zonale est respble du refoidissement des eaux de surface
(Figure 4.3a). En revanche, on enregsitre une fstgnentation de perte de chaleur latente,
une légere diminution du flux solaire et une MLDsews développée (~ 15-45 m). Ceci
entraine un réfroidissement hivernal maximal par flax de chaleur air-mer des eaux de
surface (-2.5 °C.mod, en décembre-janvier, contre un réchauffemenbldaipar les
prcoessus océaniques largement dominés par l'aduwechéridienne. Le refroidissment

hivernal est plus important sur les cotes du Sédrgasur les cotes nord.
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Figure 4.3 Identique a la figure 4.2 mais en moyenne enf&N118°N i.e. Courbes temporelles du
cycle saisonnier moyen des termes du bilan de ch&¢ moyennés dans une boite (12°N-18°N et de
la coté a l'isobathe 200 m) ; le forcage atmospéei (ligne pleine noire), advection zonale (ligne
pleine verte), advection méridienne (ligne poiétllverte) advection horizontale (violet), terme
vertical (ligne pointillée rouge), termes océaniguBgne pleine rouge), bilan (ligne pointillée re)

et (b) flux solaire (rouge), flux turbulents (Jeflux de chaleur net (noir), la tension du veviblet)

et la profondeur de la couche de mélange (bleu)yemoés dans la méme boite indiqué
précédemment.

En ce qui conserne la boite sud, localisée sucdtss de la Guinée et de la Sierra
Léone, la SST présente un faible taux de variatjomest entrainé par le cycle semi-annuel
du terme atmosphérique. Ces variations de la S®T cractérisées par deux saisons de

réchauffement (septembre a novembre et mi-marsihandeux saisons de refroidissement
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(janvier a mi-mars et juin a aodt). Cela montreaeactére semi-annuel du bilan de chaleur
dans cette région, et révele une nette différeeceette boite aux deux autres boites analysées
préecédemment. Une deuxieme analyse des 3 boitedrename forte variabilité ou
dépendance latitudinale du bilan de chaleur auelatgs cotes nord-ouest africaines, en
particuleir du sud du Maroc a la Sierra Léone. Aibévolution de la variation de la SST est
essentiellement contrélée par le forcage atmospheér{Figure 4.4a), comme constaté dans
les deux boites nord et centre.

Le refroidissement de janvier a mi-mars est prialeiment assuré par les processus
océanigues, contre un réchauffement par le termesgthrique (Figure 4.4a). La contribution
des processus océaniques est quasiment issualdedimn horizontale.

Durant la premiére phase de réchauffement, de nms-raamai, les contributions
océanigue et atmosphérique importantes durantd@isont atteintes en avril, respectivement,
de l'ordre de -1.75°C.moaiset de 2.25°C.mois Cependant, le maximum de variation de la
SST (~ 0.7°C.moid est un peu évancé. En effet, les pertes de ahideente diminuent
légerement tandis que la radiation solaire augmdotéement, ce qui entraine un
réchauffement par les flux air-mer (Figure 4.4bj @te aussi un maximum relatif du vent
farovable a l'upwelling cotier, associé avec unmidution de la MLD, occationnant les
importantes valeurs du terme vertical. L’advectnizontale contribue quasiment autant que

le terme vertical.
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Figure 4.4: Identique a la Figure 4.2 mais en moyennée enth&12°N, i.e. Courbes temporelles du

cycle saisonnier moyen des termes du bilan de shé&g moyennés dans une boite (7°N-12°N et de
la coté a I'isobathe 200 m) ; le forcage atmospépéei (ligne pleine noire), advection zonale (ligne

pleine verte), advection méridienne (ligne poiééll verte) advection horizontale (violet), terme
vertical (ligne pointillée rouge), termes océaniguBgne pleine rouge), bilan (ligne pointillée re)

et (b) flux solaire (rouge), flux turbulents (Jeflux de chaleur net (noir), la tension du veviblet)

et la profondeur de la couche de mélange (bleu)yemoés dans la méme boite indiqué
précédemment.
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De juin a aolt, les processus océaniques sontreasidominés par le terme vertical
qui tend a réchauffer la couche de surface (Figuta) en raison d’inversion de température.
L’accération éolienne lié a la présence des veatsidusson, est associée a une augmentation
de chaleur latente dominant le flux de chaleur me¢, augmentation de la MLD et une Iégere
diminution du flux solaire (Figure 4.4b). Malgréréchauffement par les termes océaniques,
la variation de la SST est assurée par le refregdient par effet d’évaporation.

La deuxieme phase de réchauffement de septembosambre est occasionnée par
une légére augmentation du flux solaire et uneskasggnificative du flux de chaleur latente.
La tension du vent et la MLD décroissent rapidenuemant cette période (Figure 4.4b). On
note que tous les termes du bilan réchauffent |&DML le terme atmosphérique contribue
presque autant que les processus océaniques duessamtiellement dominés par I'advection
zonale.

En résumé, les series temporelles donnent plusétal de cycle saisonnier des
différents termes du bilan de chaleur pres de te. &les montrent une variation de la SST
qui est annuel en Mauritanie et au Sénégal etessi-annuel au sud de la région. On note
aussi une forte variation méridienne des terme®itiun de chaleur, liée aux mouvements
latitudinaux prononcés de la ZCIT. Cette variatmasente une amplitude forte au large du
Sénégal et faible en Mauritanie et au sud. Le cyalsonnier de la vairiation de la SST est
principalement contrdlé par les flux de chaleurna@r qui sont fortement amortis par les
processus océanique. L’advection horizontale jouedle important dans la variation de la
SST, en patrticulier prés des cotes de la mauritaeiet du sud du Maroc ou sa composante
zonale est quasiment prépondérante dans la camribocéanique. Elle représente,
cependant, moins de la moitie de la diffusion weaftidans la contribution des processus

océanques, sur les cotes du Sénégal.
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Chaptire 5 : Conclusions et perspectives de
recherche
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Les objectifs principaux de ce travail étaient decudnenter et comprendre les
caractéristiques de la dynamique de l'upwellingest courants, le long des coétes de la
Mauritanie et du Sénégal, et la contribution dedymamique océanique et des échanges
océan-atmosphere sur I'évolution de la tempéradersurface de la mer. Pour ce faire, nous
avons utilisé des donnéssitu et satellitaires et un modéle numérique avec dauxlations
interannuelle et climatologique. Les données d’ola&n nous ont permis non seulement de
vérifier le réalisme du modéle mais aussi de méberminer les principales caractéristiques
de I"'upwelling Sénégalo-mauritanien. La modélisatnous a permis de calculer le bilan de
chaleur de la couche de mélange pour la SST, ithffec estimer avec les observations en
raison de leur rareté et de leur disparité spatioporelle. La contribution des processus
océaniques au bilan de chaleur a attiré notre tagteravec un accent particulier sur les flux
de chaleur a la base de la couche de mélange,ésstnpartir du résidu dans le bilan de
chaleur calculé a partir des observations. Ce hiluchaleur nous a aussi permis de fournir
des interprétations physiques claires des changsrderSST.

Dans un premier temps, nous nous sommes focalisés période de novembre a mai
pour décrire les caractéristiques de l'upwellingaetirculation associée, en particulier les
filaments, a I'échelle intra-saisonniére et intenaglle a I'aide des mesures in-situ de courants
(bouées dérivantes), des données satellitaires)(8Sd'autres données auxiliaires (indice
d'upwelling et vent ré-analyse).

Les données de SST nous ont permis de définir desctéristiques de la saison
d'upwelling le long des co6tes du Sénégal et dedarlanie, qui commence généralement fin
novembre et persiste jusqu‘au mois de mai ou débutUne bande étroite d'eaux froides
(SST de ~ 20° -22 °C) est observée le long de ta eatre le Cap Blanc (~ 21°N) et la
presqu’ile du Cap-Vert (~ 14.6°N), en novembre é&temnbre. En janvier et février elle est
devenue plus large et prolongée a l'ouest selotaioes latitudes par de filaments d'eaux
froides s'étendant d’environ 200 a 400 km de la.cBette bande d’eaux froides est fortement
liee a l'intensité des vitesses verticales issuegainpage d'Ekman.

Cette premiere partie nous a également permis ddiro@r la téléconnection
atmosphérique entre ENSO dans le Pacifique et Blipwg cétier au large de I'Afrique de
'ouest (Roy et Reason, 2001), pour la période ZWMIB. La relaxation de 'upwelling en
hiver-printemps 2010 est associée a l'affaiblissgndes alizés de I'Atlantigue pendant les
événements El Nifio. En revanche, I'intensificatitenl’'upwelling en hiver-printemps 2011 et
2012 correspond au renforcement de la composanteeiduparalléle a la cote favorable a

'upwelling le long de la céte de I'Afrique de l'est pendant les épisodes de La Nifia.
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A l'aide des séries chronologiques de SST, du eerde l'indice d'upwelling, nous
avons montré que dans la région de la presqu’ileCdp-Vert, qui est particulierement
influencée par la variabilité interannuelle desseas d'upwelling et par des périodes de
renforcement /relaxation du vent, les épisodeswtillmg les plus intenses sont enregistrée
entre février et mai. Le maximum d'indice d'upwalliest atteint en avril-mai. Ces épisodes
sont caractérisés par une durée moyenne de 5aud) yne baisse de SST, une augmentation
de l'indice d'upwelling, et coincident généralemewec un renforcement des vents. Les
valeurs minimales de SST sont observées pendasaissns d'upwelling 2010-2011 et 2011-
2012 coincidant avec La Nifia.

Par la suite, a I'aide aussi des données de S8dsdrajectoires de bouées dérivantes,
nous avons identifiez quatre filaments d'upwellrégurrents (SST inférieure & 18°C), qui
sont généralement localisés au nord de la presqdiil Cap-Vert, sur la cbte sud de la
Mauritanie, au sud du Cap Timiris (19.4°N) et déamzone du Cap Blanc. Ces filaments
persistent pendant quelques semaines en s’étengantouest de 200 km a 400 km avant de
se mélanger aux eaux environnantes. Une langue filtdde peut étre observée sur le plateau
continental du Sénégal au sud de la presqu’ileau\ert dans la région située entre 10°N et
15°N. L'extension méridionale maximale de la langleaux froides a lieu au printemps en
accord avec Roy (1998), Demarcq (1998) et Demaréaere (2000). En mars et en avril la
couche de surface entre 10°N-22°N et 16°W-22°Wcestplétement occupée par les eaux
« upwelllées », avec une SST d’environ 22°C agelar 15°-16°C dans la région cétiere. En
juin les événements d'upwelling au sud de 19°Natte@psent progressivement et |'eau froide
résiduelle se mélange avec I'eau chaude de sultatAtlantique Tropical.

La formation des filaments au large du Cap-VertGCép Timiris et du Cap Blanc est
généralement associée a des irrégularités topagragsh(des caps) de la région. Ce processus
dynamique est commun aux autres régions d'upwellidgie et Barth, 2001) avec des
implications importantes sur le transport des egitieres du plateau continental vers le large
(Barthet al, 2000). Le pompage d’Ekman renforce 'upwellinggpdes Caps, comme c’est le
cas le long de la cbte de la Californie (Padetaal, 1990) ou dans la mer Adriatique (Poulain
et al, 2004b).

Les trajectoires des bouées dérivantes permettentdidposer d’informations
complémentaires sur la circulation cotiere et @uslarge des eaux froides. En particulier,

elles décrivent:
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(1) le transport zonal vers l'ouest des eaux aHidroides portées par les filaments
indiqués aux latitudes respectives de la presqdiil€ap-Vert, de sa partie nord et du sud de

la Mauritanie, en direction de l'archipel du Captye
(2) le transport vers le sud-ouest des eaux cétiémae 10°N et 12°N;

(3) le MC vers le nord au large des cotes du Séredégke la Mauritanie en mai 2011,
en mars 2012 et 2013, et en mai 2013;

(4) la langue d'eaux froides vers le sud, local@a#sud de la presqu’ile du Cap-Vert.

Le champ moyen de vitesses de courants issuesodésddériavantes, calculé sur les
saisons d'upwelling 2009-2013 (novembre-mai) cowdirl'‘écoulement prédominant vers
l'ouest dans les zones des filaments d'upwellingnérd de la presqu’ile du Cap-Vert, a ~
100 km de la céte, la circulation cotiére est dieégrers le nord alors que la circulation au
large est orientée vers l'ouest avec des vitessggmes de 10 & 15 cil.sAu sud de la
presqu’ile du Cap-Vert les courants cétiers soigntés vers le sud et les courants au large
sont dirigés vers le sud-ouest avec des vitessphidele 20 cm’s

A l'aide d’'une simulation interannuelle (de 2002@l1) a haute résolution spatiale
(1/12° ~ 8.3 km), nous avons pu voir qu’en profamgdeans la région autour de la presqu’ile
du Cap-Vert, la thermocline est moins profonde 6692et 2011 qu’en 2010. Nous avons
aussi noté que dans cette région, la circulatiéss pe la céte en surface et en profondeur est
respectivement dominée par le jet cotier vers bdégur et le sous courant vers le nord. Le jet
cotier est plus intense en 2009 et en 2011, etus sourant est moins profondeur en 2010.

Dans la deuxieme partie de la theése, le cycle saispclimatologique de la SST dans
l'upwelling Sénégalo-Mauratien est étudié a paditirn bilan de chaleur de la couche de
mélange dans un modele de circulation généralenapéarégionale. Cette approche nous a
permis de déterminer la part relative de la coatrdm atmosphérique et océanique sur les
changements de SST, et les processus physiquessguiiment.

La comparaison de la simulation aux champs climgigues de SST Reynolds,
d’hydrologique du WODO5 et de courants OSCAR et 3¥| a fourni des résultats
satisfaisants. La SST et ses variations sont dermemnt reproduites par le modéle, cependant,
on note un bias d’environ 1°C dans le modele. lawamaximale des vitesses verticales du
modéle trouvée entre la surface et la base dedantitline est en bon accord avec le
pompage d’Ekam. Néanmoins, la théoriqgue d’Ekmar’agplique pas sur les régions (Banc
d’Arguin et sud du Sénégal) ou les plateaux contagx sont peu profonds, et ou le

maximum du pompage d’Ekman est situé a la cotelat du modéle un peu au large. Pour la
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validation de la statification verticale du modetgyi est reflétée par la thermocline, nous
avons utilisé la profondeur de l'isotherme 19°C m&m comme un proxy. On a trouvé que le
modele est cohérent avec les observations hydoplegidu WODO5, malgré que les valeurs
du modele soient plus profondes d'environ 20 mpks, des différences notables dans la
position et la forme du GD (en subsurface), ilpesticulierement visible pres de 100 m dans
les observations (D15) et environ 60 m dans le fepdent en particulier perceptibles.

Pour la circulation de surface, les caractériscpoeg correctement reproduites par le
modele, excepté pres de la cbte ou le modele ebldservations sont en désaccord. Cette
différence peut étre expliquée par la distorsion eimations satellites et la mauvaise qualité
de la reconstruction des anomalies de hauteurvéaun de la mer prés des cotes.

En ce conserne le bilan de chaleur, nous avons réjoat I'état moyen, deux
principaux régimes du bilan de chaleur sur les dsiigs de la latitude 12°N, qui sont liés a
'emplacement moyen de la ZCIT. Au nord, le régiest caractérisé par une tendance a
refroidir la couche de mélange par des processéanigues, généralement dominée par la
diffusion verticale. Au sud, les processus océasqunt généralement tendance a réchauffer
la surface, par advection par le NECC, le MC o814 et I'inversion de température, contre
un refroidissement par les flux de chaleur air-mer.

Nous avons aussi analysé, le bilan de chaleur nm@ysar la période de novembre-
mai (refroidissement, CP), période de diminutiorsgle minimum de SST, et sur la période
juin-octobre (réchauffement, WP), période d'augmusort de SST. Les deux périodes sont
associées respectivement a un maximum puis un mmiate I'upwelling cétier au sud de ~
20°N (Cap Timilis), et vice-versa au nord du Cap.@&P, les variations de la SST cétiére sont
dues au refroidissement par les processus océanigaeamment la diffusion verticale qui
représente plus du double de l'advection horizentdtn revanche, le maximum de
refroidissement localisé B6°N, 18°W est provoqué par I'advection horizontae particulier la
dérive d’Ekman.La contribution atmosphérique a amorti significathent l'intensité du
refroidissement océanique cotier.

En dehors de la région coétiére, c’'est I'effet réfirgsant des flux de chaleur air-mer
qui est responsable des variations de la SST, awec contribution non néglisable de
'advection qui est majoritaire dans la contribatimcéanique.

Pour la WP, l'effet réchauffant des flux de chalairmer est majoritaire dans les
variations de la SST, excepté dans la partie suth aliffusion verticale par I'inversion de
température et I'advection horizontale par le NE€&@@trélent le réchauffement de la SST au

moment ou les pertes de chaleur latente par €#gaporation tendent de réfroidire la SST.
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L’embrassement de la ZCIT en WP dans la régionagr@run déplacement vers le nord du
maximum de lintensité du refroidissement par laffudion verticale réduissant
considérablement le chauffage atmosphérique.

Nous avons également pu voir que, dans 'analys@deelle (mois en mois) du bilan
de chaleur, le flux de chaleur air-mer net, en, faltange de signe lors de la période
novembre-mai, ce qui fait que sa moyenne sur péttiede est réduite. Mais les variations de
la SST de mois en mois sont expliquées par le diexchaluer air-mer net dans les grandes
parties de la région. Nous avons aussi identifigcg aux structures spatiales des
contributions océaniques et atmosphériques au diéachaleur, deux sous-domaines séparés
par la latitude 18°W : une bande cétiere de qualgiegrés de longitude caractérisée par la
dynamique de l'upwelling cétier qui est dans unange proportion responsable du début du
refroidissement de la SST en septembre et son'iptenkité en octobre, entre 15°N et 20°N.
Durant la deuxieme phase du cycle saisonnier d&3d, le début de la saison de
réchauffement, indépendamment de la latitude,ceséfpar le flux net air-mer qui est amorti
par la dynamique d'upwelling. Nos résultats appulétude de modeéle préliminaire de carton
et Zhou (1997), soulignant le réle de premier maria dynamique de I'upwelling cétier pour
le cycle saisonnier de la SST de 10°-20°N. Nousavwmté que les pics de lintensité du
refroidissemnt par les processus verticaux (augmips au sénégal et en été en Mauritanie)
amortissent respectivement les pics de I'effet aééflant des flux de chaleur air-mer, durant
la phase de réchauffement. La contribution de Batien horizontale, notamment au nord de
20°N et au sud du 12°N, est souvent plus fortel'gqffet des processus verticaux.

Pour l'océan ouvert les phases de refroidisseméntdee réchauffement sont
essentiellement conduites par I'effet du flux delebr air-mer net, contre les processus
océaniqgues qui s’y opposent partiellement, saufaad de 18°N en particulier. Notre résultat
confirme la plupart ceux de Foltz et al. (2013). ud de la position moyenne de la ZCIT,
cependant, nous pourrions mettre en évidence leaufiement par la diffusion verticale,
associé a des inversions de température, trouv@agiéeure des couches de barriére dans la
région.

La principale limitation de cette étude réside denfait qu'elle est basée en grande
partie sur un modele numérique dont I'analyse psuteune période courte de simulation (5
années). Il y a eu peu d'observatiamsitu existantes dans la région et nous n‘avions acces
gu'a quelgues unes d'entre elles et avions colleati@ines. Le recours a la modélisation
numerique s'est donc avéré l'outil le mieux adagpiétout s’il s’agit d’aborder des

phénomenes de subsurface. Cependant quelques doineént étre examinés de plus prés a
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l'aide d'observations : c’est le cas des variatam$a profondeur de la couche de mélange et
de la thermocline, qui ont été peu étudiées agl'didbservations dans la région.

Par ailleurs, la résolution ¥4° utilisée dans céttse n'a pas réellement permis une
prise en compte des phénomeénes tres locaux (méstlem), pourtant importants dans la
région. Une étude a partir d’'un modele a hauteluésa spatiale est dans un premier temps
indispensable afin de confirmer les résultats amesur la dynamique et la thermodynamique
puis examiner leur réle sur I'écosysteme marin, pamticulier les ressources marines
exploitées.

Ce travail visait a mieux documenter et comprendrgariabilité saisonniere de la
dynamique et la thermodynamique dans l'upwelling $négal et de la Mauritanie, il
s’inscrit dans une dynamique globale de I'étudd’'@mvelling nord-ouest africain basée sur
la mesure et la modélisation pour mieux comprendege variations du milieu marin.
L'upwelling cotier a des impacts considérables Bg ressources marines qui ont une
importance particuliere en termes de revenus écmpm® pour les pays riverains. En
conséquence, la zone cétiere ouest africaine 'faifet d’'une attention particuliere de la
communauté scientifique dans le domaine de I'ocg@piie, avec la mise en ceuvre en cours
de projets et programmes de recherehg projets AWA, et PREFACE). Ces projets visent
a mieux comprendre la variabilité climatique etari§que de ces régions clés ainsi que leur
influence sur les ressources vivantes.

Une étude climatologique robuste de l'upwellingseat variabilité interannuelle est
envisagée a l'aide d’'une simulation interannudtie;ée par des vents satellitaires capables de
prendre en compte la variabilité a fine échelle wknt cOtier ou simulés (modéles
atmosphériques régionaux) avec des résolutionsialgmtsuffisantes pour représenter
correctement la diminution de l'intensité du veid adte (Capeet al.,2005), et résoudre des
phénomenes atmosphériques locaux liés a la prédesgearticularités du trait de cote (baies,
caps).

De plus, sur le plateau continental, il n'existes @gace jour d’observations situ
suffisantes capables de mettre en relief une cesaace exhaustive des courants associés a
'upwelling, en particulier le jet coétier et le sbaourant en direction du pole nord, mais aussi
le cycle hydrologique compléte de I'environnemerdrim au Sénégal. Malgré que depuis

2010 un certain nombre d’expérimentations a étiksgéaOn peut citer les campagnes AWA

! Financé par le BMBF et IRD/MESR/MAEE et mise en ceuvre par la commission sous régional des péches
(CSRP, coordination P Brehmer IRD). Pour plus d’information voire le site internet http://www.awa-project.org
? Financé par la DG ENV, FP7 et coordonnée par I'Université de Bergen (Noel Keenlyside, UiB) Pour plus
d’information voire le site internet http://www.preface-project.eu
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(N/O Thalassa, Ifremer), UPSEN 1 (N/O Suroit, Ifexin UPSEN 2 et ECOAO (N/O Antea,
IRD). Il y a aussi des profileurs ARVORIéployés au cours de ces campagnes. A cela
s’ajoute les déploiements de quelques gliders @arégion. En cours de réalisation, on peut
noter la mise a I'eau d’'une bouée meétéocéan ddpurger 2015 au coeur de la cellule
d’'upwelling sur la « petite cote » du Sénégal. Neansigageons de rassembler toutes ces
données et celles que nous comptons réaliserr@dagce des stations cétieres, déploiement
de courantométres ADCP, CDT des campagnes du CR@iMjle mettre en place une base
de données fournie. Cette base va nous servir ealeraent de valider des simulations
développées dans la région et quantifier leursspiaiais aussi de mieux caractériser les
variations océaniques intra-saisonnieres a intergies, en particulier la structure verticale
cétiere, et d’examiner le couplage océan-atmosphdiree échelle. Nous avons observé dans
le chapitre 4, en été, non pas des phénomenesnewvedling comme nous aurions pu nous y
attendre mais au contraire un pompage d’Ekmanip@sgwelling), malgré l'inversion des
vents dominants. Nous envisageons aussi de vérdieésultat a partir des données de vent a
haut résolution issues de la bouée. Toutes lesédsnaie courants existentes et a réaliser de la
région cotiere seront également exploitées pour amélioration des connaissances de la
courantologie dans l'upwelling Sénégalais. Un baagaostic du role des processus
physiques océaniques sur I'évolution de I'écosystamarin, en particulier les ressources
marines exploitées, nous parait étre en effet jpetisable a une bonne gestion de ces

ressources.

’Le profileur ARVOR est un instrument autonome qui mesure en temps réel la température et la salinité dans
I'océan jusqu'a 2 000 m de profondeur.
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Annexe A :Figures de la diffusion latérale online et de I'adection horizontale etde la
diffusion verticale offline
A.1: Figures de diffusion latérale
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Figure Al :La diffusion latérale, en moyenne de novembre a(gaiche) et de juin a octobre (droite).

A.2. Figures de diffusion verticale online et oflie
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Figure A.2 : Diffusion verticale, en moyenne supé&iode froide (novembre-mai) en haute et surdaqule chaude (juin-
octobre) en bas ; a gauche en online et a droivime.
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A.3. Figures d’advection horizontale online et ofhe
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Figure A.2 :L’advection horizontale, en moyennelaysériode froide (novembre-mai) en haute et aysériode chaude

(juin-octobre) en bas ; a gauche en online et atdrn offline.
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Abstract

Satellite data (images of sea surface temperatode calorophyll-a), ocean surface wind
products, Lagrangian observations (surface driftemsl other ancillary data (upwelling index)
are used to describe the upwelling seasons offhwesdt Africa during 2009-2013, with
particular focus on the Senegal and Mauritania tsoabhe impact of the upwelling is
characterised by a comparative analysis, carriednoterms of wind-induced upwelling and
water/ecosystem response to this forcing, betweengeographical sectors detected in the
study area. The wind forcing analysis shows thetfaa®urable upwelling conditions in the
period December-June in the southern sectors (sdutb°N), and from February to October
in the northern sectors (north of 18°N). Southegntas are strongly influenced by wind
forcing, whereas to the north the upwelling occalso during the months with low Ekman
transport values. The analysis of the sea surtaogdrature and chlorophyll-a concentration
confirms the existence of an upwelling season dunvinter-spring in the south, and
emphasizes the different behaviors between thén@wrtand southern sectors. Drifter tracks
allow to add some details about the flow of coldevaffshore and alongshore. In particular,
they describe the westward transport of cold wdttgmeans of energetic filaments rooted at
specific locations along the coast, north of Cajet \dnd the south southwestward transport
of the coastal water south of Cap Vert.

1. Introduction

The Canary Current Upwelling System (CCUS), thakeweds from the Iberian Peninsula
(43°N) to the south of Senegal (8°N), is one of fimer major eastern boundary upwelling
regions of the world ocean (Santos et al., 2005%tégui et al., 2009; Benazzouz, 2014) and
sustains large fisheries resources (Marchesiell.e2004). Upwelling events in this region
are triggered by the northeasterly along-shore dnathds, that drive the surface Ekman
transport offshore. The strength of the winds igdatated by the seasonal migration of the
Intertropical Convergence Zone and of the Azoreghtpressure cell (Wooster et al., 1976;
Mittelstaedt, 1991; Mason et al., 2011). The mendi shift of the Trade winds causes
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seasonal upwelling variability in the north and thoextreme regions of the CCUS, while in
the central region upwelling is relatively contimgoall year round (Wooser et al., 1976;
Aristegui et al., 2004). The upwelled relativelyicc@nd nutrient-rich coastal waters mostly
flow offshore in filaments rooted at specific lacais along the coast (Demarcq, 1998;
Meunier et al., 2012); eddies transport nutrientsnf the upwelling region westward in the
oligotrophic North Atlantic (Lumpkin and Garzolip@5; Alpers et al., 2013). The large scale
circulation in the CCUS (Figure l1a) is dominatedthg eastern branch of the north Atlantic
subtropical gyre composed of the Azores (AzC), igat (PC) and Canary Currents (CC)
(Barton, 1998; Lathuiliére, 2008). South of 20°N {BC flows southwestward and joins the
North Equatorial Current (NEC) (Mittelstaedt, 199hich forms the southern part of the
subtropical gyre. Between 5°N and 10°N the domirieature is the eastward flow known as
the North Equatorial Counter Current (NECC) (Lazatal., 2005). Near the African coast
part of the NECC turns northward, forming the M#&amia Current (MC). The MC shows a
strong seasonal variability associated with the BEEDd the wind field intensities. In winter
and early spring the NECC is weaker, the wind i®fmable to coastal upwelling between
14°N and 20°N and the MC is located south of 13ARhile in summer and early autumn the
strengthening of the NECC and the relaxation of ribeheasterly Trade winds favour the
northward migration of the MC that can reach asa&a0°N (Lazaro et al., 2005). Southeast
of the Cape Verde Archipelago there is a largeescgtlonic circulation associated with the
NEC, the NECC and the MC and called Guinea Dome)(G@he core of this structure is
located near 9°N, 25°W in the summer months, ab°N). 22°W in the winter months
(Stramma et al., 2005) and near 12°N, 26°W in(fadi et al., 2009). The southern portion of
the CCUS, defined in this paper as the region betwE2°N and 22°N (see Figure 1 for
geographical references), is characterised by uUmgekvents with a marked seasonal
periodicity and with maximal intensity in winter @ster et al., 1976; Aristegui et al., 2004,
Ndoye et al., 2014). In the framework of the COQE®astal Ocean Circulation Experiment
off Senegal) and COCES Il projects, this region wasply investigated with the aim of
describing its peculiar upwelling features. The &3Cand COCES Il projects led to the
deployment of more than 100 drifters off the Sehegast in the period 2009-2013. The
tracks of these drifters were used in concert gdtellite data — sea surface temperature (SST)
and chlorophyll-a concentration (Chl-a) and otheciléary data (upwelling index and re-
analysis wind) to improve our 72 knowledge of th&/NAfrica upwelling system with
particular focus on the Senegal and Mauritania tebaseas. The study area was divided in
five geographical sectors and the different upwgllfeatures of these sectors, the relative
implications for the ecosystem as well as the nmrulation features related with the
transport of cold waters, were analysed and conmdpddetails about the data used in this
study are illustrated in Section 2, a descriptibthe intra- and inter-annual variability of the
upwelling seasons 2009-2013 are presented in ®e@ioSections 4 and 5 include a
discussion of the results and main conclusions.

2. Data and methods

2.1. Satellite data

Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (M&8-day composite maps of SST and
ChI83 a fttp://oceancolor.gsfc.nasa.gov/DOESo6cused on the region 8°-22°N, 12°-22°W
and gridded with a spatial resolution of ~ 5 kneyevused to define the main characteristic of
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the upwelling season along the Senegal and Maiaitaoasts in the period 2009-2013. The
spatial (latitudinal) and temporal extensions o thipwelling events were identified using
Hovmoller diagrams of the zonally averaged SST dhiercoastal area extending from the
coast to the 2000 m isobath (Figure 1b). This ar@adivided in five sectors according to the
latitudinal evolution of the SST and the geographicharacteristic of the region. More
specifically, 3 sectors are located around the r@apes and the other 2 in the region between
the Capes (see Figure 1b). Time series of the rosylatially averaged SST obtained in each
sector were used to describe the annual and imeahrfluctuations related to upwelling
processes. The surface cooling from the upwelle@maaching the sea surface is a potential
proxy of the upwelling intensity (Benazzouz et 2D14). The flow of cold water along the
Senegal and Mauritania coasts was qualitatively crie=d superimposing the
COCES/COCES I drifter tracks on the normalised $®dmaly maps (see Subsection 2.4
for more details about drifter data). The normai&ST anomaly is obtained by subtracting
the mean value of SST from the MODIS composite nambkdividing by the corresponding
standard deviation. Representative snapshots omtia upwelling episodes were selected
and are showed in Subsection 3.3.

2.2. Upwelling index

Ekman transport data provided by the NOAA EnvirontakResearch Division (Upwelling
and Environmental Index Productsitp://www.pfeg.noaa.ggvwere downloaded for the
period 2009-2013. Ekman mass transport is defiseti@wind stress divided by the Coriolis
parameter; it is resolved into components parall@glormal to the local coastline orientation.
Upwelling index from Ekman transport datadlE) can be calculated as the magnitude of the
transport 105 component in the direction perpandicto the shoreline (Gomez-Gesteira et
al., 2008) and represents the volume per unitroé tof the water being upwelled from the
base of the Ekman layer. The monthly-averaged abaptvelling indeXUIE was considered
at five points selected along the coast (coloredes in Figure 1b), each one located in a
sector (SCV 13.8°N-16.8°W; CV 14.5°N-17.5°W; MA Nr16°W; CT 19.4°N-16.6°W; CB
21°N-17°W). Generally, Positive (negative)IE values mean upwelling favorable
(unfavorable) conditions. In the southern CCUS thenthly-averagedUIE shows a
pronounced seasonality related to the upwelling aod-upwelling conditions, but it is
positive everywhere (see Figure 4a) creating thedrte define a threshold to identify the
upwelling events. The upwelling favorable condisare established whéAE > 150 m3114
/s/100 m coastline, corresponding to meridionaiMglpng favourable) wind intensities larger
than 5 m/s in each sector of Figure 1b.

2.3. Wind data

The time series of wind products in the region @p€ Vert were downloaded from the
NOAA website ERDDAP - NOAA/NCDC Blended Daily 0.25-degree Seaf&e Winds -
Data Accesd-orm). These products include globally gridded, highotetion ocean surface
vector winds on a global 0.25° grid with a timealetion of 6 h. The wind speeds were
generated by blending observations from multipkelkges; the wind directions came from
two sources depending on the products: NCEP resisaly ECMWF-.

2.4. Drifter data and processing

As part of the COCES and COCES Il projects, 108ase drifters were deployed off
Senegal between May 2009 and June 2013. Two typeésifters were used: the Surface
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Velocity Program (SVP) drifter (Sybrandy and Nijlé©91) and the Coastal Ocean Dynamic
Experiment (CODE)

drifter (Davis, 1985). All drifters were tracked polar-orbiting Argos satellites. The drifter
position time series were edited from spike andierst then linearly interpolated at regular
2-h intervals using the kriging technique (optinrdkerpolation; Hansen and Poulain, 1996;
Poulain et al., 2004a). The interpolated positiaese finally sub-sampled at 6-h intervals.
Velocity components were then estimated from cedténite differences of 6-h sub-sampled
positions. The entire dataset includes 45232 6ta daints, corresponding to more than 30
drifter - years.

3. Results

Hovmoller diagrams of zonally averaged SST (Figirelescribe the main characteristics of
the upwelling in the southern CCUS (area of avergqglepicted in Figure 1b) during the
period 2009-2013. The isotherms of 24°C definebiwendary between the cold upwelled and
138 the warm resident waters. The area interestagtyelling is located north of 12°N and
the length of the upwelling seasons increases witeasing latitude: they last from January
to May in the region south of Cap Vert (SCV; 124Wi°from December/January to June in
the region around Cape Vert (CV; 14-16°N), from &mber/January to June/July off the
southern Mauritania coast (MA; 16°-18°N), from Nouger to July in the area off Cap
Timiris (CT; 18 20°N) and from October to July imetregion of Cape Blanc (CB; 20-22°N).
Cold waters observed south of 12°N are not asdeb#&d upwelling events, but they are
transported southward by surface currents fromathjacent (northern) regions, as described
in more detail in Subsection 3.3.

Time series of the monthly data, obtained fromedéht sources (upwelling index, satellite
data, wind products) and spatially averaged in fikle sectors defined in the previous
paragraph (Figures 1b), were compared in orderédscribe the annual and interannual
upwelling variability along the northwest Africaast (Subsections 3.1 and 3.2, respectively).
The horizontal patterns associated with the upngléeasons were investigated by means of
SST anomaly maps and drifter tracks in Subsecti8n 3

3.1. Annual evolution of the coastal upwelling comidns

The annual evolution of thglE, SST and Chl-a, calculated by averaging the mgrdhta
from 2009 to 2013, allows to illustrate the upwadlifavorable conditions in the five sectors
of Figure 1b.The effect of the wind forcing (Ekm@ansport) on the ocean water is described
in terms of presence of upwelled water (SST) armglications of upwelling for the ecosystem
(Chl-a). Surface wind flux and coastal SST are templementary parameters to quantify the
spatial extent and intensity of the upwelling psxes, the first one from physical theory and
the second one based on direct observations (Benazt al., 2014). The annual time series
of UIE are exclusively composed by positive values (Figta® therefore the downwelling
conditions can be excluded in the entire study.area Ekman transport shows

upwelling favorable conditions (> 150 m3163 /s/X0@oastline) from January to June in the
southern sectors (defined hereafter as SCV, C\fjvden January and July in the MA sector
and from February to December in the northern sedttefined hereafter as CT and CB); it
achieves its largest values in April, May and Jumspectively.The annual cycle of SST
(Figure 3b) roughly follows the seasonal fluctuatmutlined byUIE (Figure 3a). The SST
increases gradually from north (CB sector) to sq&@V sector). According to the results of
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Figure 2, an approximate threshold between the lipgdavorable/unfavorable conditions is
defined at 24°C (Figure 3b). The main differencéth WIE are observed during November,
December and January in the northern sectors, whengresence of cold upwelled waters are
not supported by increments of the Ekman offshoaasport (compare 172 Figures 3a and
3b). In the southern and MA sectors the Chl-a (FEg8c) increases gradually between
October and May and drops in late spring, followihg annual evolution dJIE and SST.
More precisely Chl-a decreases in May in the SQ{asein June in the CV sector and in July
in the MA sector, exhibiting a northward propagatio agreement with Lathuiliere et al.
(2008). Highest mean values, as large as 1.2 mgléh3are observed south of Cape Vert in
April (SCV sector in Figure 3c);

lowest mean values (lower than 0.2 mg/m3179 ) eteatied in June, July and October in the
MA sector. In the northern sectors the Chl-a (FegBd) show an opposite behaviour: the Chl-
a gradually increases/decreases between Januaduaadn the CT/CB sectors, respectively;
in July it drops in the CT sector and rises in@isector.

3.2. Interannual variability of the upwelling contions

Time series of the monthly spatially averagetE (Figure 4a) and SST (Figure 4b)
summarize the main inter-annual characteristiachefupwelling seasons in the period 2009-
2013. The Ekman transport is stronger in 2009 va#pect to the following years (Figure 4a)
and leads to SST colder than 18°C also in the somtkectors (Figures 2 and 4b). The
fluctuations ofUIE (Figure 4a) shows a phase shift between the soufemtors, where the
maximum Ekman transport occurs between March ang lsliad the northern sectors, where
the maximum occurs in June-July. The upwelling taable Ekman transport is generally
larger in the southern and MA sectors, where iniphase with the occurrence of the SST
minimal values (Figure 4b); indeed, the negativeratation between these two variables is
largest at zero time lag (the correlation coeffitiis -0.89 in the southern sectors and -0.66 in
the MA sector). The northern sectors display a tiagebetween the atmospheric forcing and
the ocean response, with largest negative comeldtt -0.6) correspondent with a lag of 7-9
months. The southern and MA sectors show the typnzaease of the Chl-a during the
months of upwelling (values generally larger thah thg/m3 197 between February and
May), more accentuated in the SVC sector duringufheelling seasons 2011 (Figure 4c) and
in the CV sector during 2010 and 2012. In the C&ame(Figure 4d) higher values of Chl-a
are observed in summer (August-September) and éalil\{{October-November). The CT
sector has a not clear trend with maxima valuegliduring 2009-2010, in winter in 2011
and 2012 and in spring in 2013 (Figure 4d). ThéhdigChl-a concentration in the southern
sectors, compared to the northern region, was dtfredserved in Lathuiliere et al. (2008)
over the period 2000-2004, and was ascribed tatieent richness of subsurface water in
this area caused by a shallow nutricline. Sometsmailar increments of th&JIE in different
sectors do not correspond to similar responseleftosystem, e.g. a similar increment of
offshore Ekman transport in the SCV and CV sectorslarch-April 206 2011 (Figure 4a)
correspond with the maximum of Chl-a in the SCVdiseries but not in the CV time series
(Figure 4c). The strengthening/weakening of thestaife Ekman transport is indeed not
sufficient to explain the Chl-a increase/decrease ds suggested in Lathuiliere et al. (2008),
another process involved is the pre-existent mitrdvailability in the surface layer. During
winter the nitrate surface concentration is quighhindicating that the limitation by nutrient

138



is weak (see Figure 3d of Lathuiliere et al., 2@0f®l Figure 7 of Deme-Gningue, 1998).
Therefore, a new input of nutrients by an upweHlagourable wind event could not trigger
an immediate and robust response of the ecosyatem,winter/spring 2011 in the CV sector.
3.3. Upwelling seasons during 2009-2013

In this subsection the COCES/COCES Il drifter tsgckuperimposed with the normalised
SSTanomaly maps, are used to describe the mainlatian features related with the
transport of cold waters during the upwelling seasoEach figure contain four panels
composed by consecutive 8-days SST anomaly mapgsrés 5-8), specifically selected to
emphasize the flow of cold water

220 offshore and alongshore, overlapped with carotrdrifter trajectories (white lines). In
winter 2010 the SST anomaly maps define the ocooer®f cold water filaments generated
along the coast in correspondence to the capes\{€apCap Timiris and Cap Blanc) and off
the southern Mauritania coast at 16°-19°N (Fig@eshey extend offshore for ~100-150 km
with a mean temperature of ~18-20°C. Drifters dggtbin the Cap Vert filament (Figure 5a)
record speeds of 30-40 cm/s and are mainly trategph@outh-westward (Figure 5b and 5c).
Cold water, originated from upwelling events soatiCape Vert, are transported southward
by surface currents producing a tongue of cold maethe Gambia continental shelf (Figures
5a and 5b). Drifters deployed in this region aem$ported southward (Figures 5a, 5b and 5c)
with speed of 20-30 cm/s. In spring 2011, two drstdeployed north of Cap Vert move
northward parallel to the coast (Figures 6a andwbth) speeds larger than 40 cm/s, following
the pathway of the MC, then turn westward trangeblty the filament of cold water located
at ~ 18°N (Figure 6¢ and 6d; speeds of 20-30 cnifs. third drifter deployed north of Cap
Vert is transported south-westward (Figures 6baid 6d) with speeds larger than 30 cm/s.
Cold water upwelling filaments are well definedtire second half of April (Figures 6¢ and
6d), especially the Mauritania filament that extaritshorefor more than 200 km. The cold
water south of Cape Vert is mostly advected souttiinia southernmost extension occurs in
late spring (Figure 6d). In winter-spring 2012, fiéis deployed off Cape Vert move
northward along the coast with speeds of 30 cmfuyrés 7a and 7b) and turn westward,
following the upwelling filaments off the Mauritamicoast (between 16.5°N and 18°N;
Figures 7b and 7d), or southward (Figure 7d) orcaured by mesoscale features (diameters
of ~ 50 km) off the Senegal and Mauritania coabigures 7c and 7d). Drifters deployed
south of Cape Vert (Figure 7a) recirculate in tegion of deployment (Figures 7b and 7c),
then are transported southward (Figure 7d).

In winter-spring 2013, drifter deployed on the Sgalecontinental shelf south of Cape Vert
moves northward with speeds of 30-40 cm/s, showhegpathway of MC (Figures 8a and
8b). Between 16°N and 17°N drifters turn westwdfayire 8c) and are transported south-
westward (Figure 8d) with speed of 20-30 cm/s.

In summary, drifter tracks show the main meridionatrents along the coast and zonal
currents offshore. North of Cap Vert the coastatutation (< 100 km from the coast) is
directed poleward, whereas the main offshore westwarrents are located in the region of
the Mauritania filament (between 16.5°N and 18°8Quth of Cap Vert the coastal currents
are directed equatorward and the offshore ciranas oriented south-westward.

4. Summary and Discussion
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Over the last years, several works were carriediouirder to describe and quantify the
upwelling events in the CCUS. Nevertheless, moghese studies were mainly focused on
the northern (Alvarez et al., 2011) or southerragréNdoye et al., 2014) of the CCUS and
generally they considered the Senegal and Mauaitarigion as an unique system
characterised by high seasonality (Benazzouz e@lL4) and modulated by the seasonal
translation of the Trade winds along the westerricAh coast (Demarcq and Faure, 2000).
This study proposes a deepened analysis of theegekeand Mauritania coastal area in the
period 2009-2013 and a comparative investigatiothefdifferent geographical sectors that
compose this region. Upwelling conditions were gsed in terms of Ekman transport
upwelling index and of time series of the satell88T, Chl-a and wind products. The
horizontal structure of the upwelling processes described using maps of SST anomalies
and drifter tracks.

264 The area interested by upwelling is locatedhnof 12°N and the length of the upwelling
seasons increases from south to north (FigureI®).rean annual evolution BAE (Figure
3a) shows that the periods characterized by moneellipg favorable conditions correspond
to December-June in the southern sectors (SCV,d)to February-October in the northern
sectors (CT and CB) with higher values (as largéG® m3 s-1268 /100 m of coastline) in
April/May and June, respectively. The fluctuatidrwend forcing plays a direct effect on the
ocean water and on the ecosystem in the southermahe MA sectors (Figures 3b, 3c and
3d), whereas the northern sectors are charactdnizedld upwelled water also in the months
with low values ofUIE. In the southern sectors the interannual evolutlthand SST are in
phase (higher 272 values WIE correspond with lower SST; Figures 4a and 4b),ctwhi
means that the upwelling is tightly linked to threasonality of the trade winds, without time
lag, in agreement with the results of Benazzoual.ef2014) in the same area. The northern
sectors show a fluctuation that is out-of-phasé wespect to the southern sectors (Figure 4a)
with a lag between the atmospheric forcing and dbean response of about 7-9 months.
Cropper et al. (2014) have observed an increasthefsummer downwelling favorable
conditions south of 19°N in the period 1981-201i#s trend is confirmed by the results of the
present study which show a weakening of the Eknffshare transport during 2009-2013.

The implications of the upwelling for the ecosysteave been characterised using the time
series of the Chl-a concentrations (Figures 4c4at)d In the southern sectors Chl-a shows a
high variability related with the occurrence of wglwng and non-upwelling seasons; the
highest concentration values are observed in the¢ S&&tor during the upwelling seasons
2011 and in the CV sector during 2010 and 2012ufi€igc). In the northern sectors the Chl-a
show an high interannual variability not affected the upwelling seasonal fluctuation
(Figure 4d). The two distinct behaviours of the-@ldlong the Senegal and Mauritania coasts
were already detected from Lathuliere et al. (2008)ese authors have distinguished the
region between 10°N and 19°N, characterised bygelaeasonal cycle and by a significant
correlation with the wind stress, from the regi@ivieen 19°N and 24°N, characterised by a
small amplitude of the seasonal cycle and no st correlation with the wind stress. The
maps of SST anomalies allow to discriminate thel aghter filaments associated with the
upwelling events along the Senegal and Mauritan@stc These recurrent upwelling filaments
(SST lower than 18°C) are generally located noftiCap Vert, off the southern Mauritania
coast, south of Cap Timiris and in the Cap BlamagFigures 5-8). The filaments persist for
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a few weeks, and they subsequently mix with theosunding waters. The filaments formation
off the capes is generally associated with the gogehic and coastline morphology of the
region. This dynamical process is common to thesrotlpwelling regions as explained by
Dale and Barth (2001) with important implicationr tbe transport of shelf water to the deep
ocean (Barth et al., 2000). The wind vorticity fenges the upwelling near the capes via
Ekman pumping, as seen along the California cd@atifan et al., 1990) or in the Adriatic
(Poulain et al., 2004b). Tongues of cold water banobserved on the Senegal continental
shelf south of Cap Vert in the region between 1@Md 15°N; the southernmost extention of
these tongues occurs in spring in good agreemeht Roy (1998), Demarcq (1998) and
Demarcq and Faure (2000).

Drifter tracks allow to add some details about flesv of cold water offshore 305 and
alongshore. In particular they describe: (1) thestward zonal transport of waters from the
coast toward the Cape Verde Archipelago in cornedpnce to the Mauritania coast (Figures
6¢c, 6d, 7d, 8d) (2) the south westward transpothefcoastal water in the region of Cap Vert
and south of Cape Vert (Figures 5, 7c, 7d); (3) tloethward MC off the Senegal and
Mauritania coasts (Figures 6a, 7a, 7b).

5. Conclusions

This work contributes to improve the knowledge twm tvariability of the Senegal and
Mauritania upwelling system over seasonal and sefesonal timescales. Previous works have
already emphasized strong latitudinal variatiorenglthe coast, in particular between the
northern and the southern ends of CCUS, but thgrgpbical limits of the sectors with
similar characteristics were not precisely defiaed the Senegal and Mauritania coasts were
frequently classified as an unique system with hgeneous features. The results of this work
show a gradual increase of the length of the upngebeason with the latitude and lead to
define two regions along the Senegal and Mauritaog&sts with fairly different behaviour: a
northern sector, that includes the region off C&mB and Cap Timiris (north of 18°N) and a
southern sector, located south of 16°N.

In the northern sector the cold upwelled watersdatected between October and July and
their presence appear not influenced by the arftualiation of Ekman transport, that shows
upwelling favourable conditions between February @ttober. The maximum annual value
of the Chl-a is of 0.8-0.9 mg/fnThe southern sector exhibits a strong seasomialtioams and
the core of the upwelling season occurs from Deeentd June. The fluctuation of wind
forcing plays a direct effect on the ocean wateat an the ecosystem response, without time
lag. The Chl-a increases gradually from OctobeMay and drops in late spring. The main
limitation of this approach is that 5-years timeegare too short to clearly define a trend in
the upwelling and to correlate the interannualateon of the variables with large-scale and
local climatic patterns. This issue can constitutgtarting point for a future analysis, which
will take into account longer time series of sateland in-situ data and their relation with
global atmospheric teleconnection patterns.
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Figure captions

Figure 1. (a) Geography, bathymetry and main sarfaarent systems off the Northwest
Africa coast in the region surrounding the Caped€eirchipelago. The 1000 m and 2000 m
isobaths are shown with light grey lines. (b) Cahkatea, enclosed between the coast and the
2000 m isobath, used to estimate the Hovmollerrdiag of Figure 2; colors point out the
sectors used to compute the time series of Figdieesd 4. The acronyms are explained in the
text.

Figure 2. Hovmoller diagrams of MODIS 8-day SSTraged zonally over the coastal area
depicted in Figure 1b for the years 2009-2013. Bldatted rectangles point out the locations
of the sectors defined in Figure 1b.

Figure 3. Annual cycle of the upwelling indeXE, calculated from Ekman transport (a), SST
(b), and Chlorophyll-a concentration (c, d) spatiaveraged over the sectors depicted Figure
1b, during the period 2009-2013.

Figure 4. Interannual cycle of the upwelling indgbE, calculated from Ekman 431 transport
(@), SST (b), and Chlorophyll-a concentration (,spatially averaged over the sectors
depicted Figure 1b, during the period 2009-2013.
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Figure 5. Normalised SST anomaly maps, derived fM@®DIS 8-day composite maps of
SST, selected during the upwelling season 2010 wuttiace drifter tracks superimposed
(white lines). MODIS maps are centred on 17 Fel02@), 25 Feb 2010 (b), 5 Mar 2010 (c),
13 Mar 2010 (d). Drifter ending points are showtivialack circles. Mean values of SST and
the relative standard deviation are reported it ganel.

Figure 6. Normalised SST anomaly maps, derived fM@DIS 8-day composite maps of
SST, selected during the upwelling season 2011 wuitiace drifter tracks superimposed
(white lines). MODIS maps are centred on 6 Apr 2(d)1 14 April 2011 (b), 22 April 2011
(c), 30 April 2011 (d). Drifter ending points afeosvn with black circles. Mean values of SST
and the relative standard deviation are reportezheh panel.

Figure 7. Normalised SST anomaly maps, derived fM@DIS 8-day composite maps of
SST, selected during the upwelling season 2012 wuitiace drifter tracks superimposed
(white lines). MODIS maps are centred on 12 Mar2(d), 20 Mar 2012 (b), 28 Mar 2012
(c), 5 Apr 2012 (d). Drifter ending points are stmowith black circles. Mean values of SST
and the relative standard deviation are reportezheh panel.

Figure 8. Normalised SST anomaly maps, derived fM@®DIS 8-day composite maps of
SST, selected during the upwelling season 2013 wuitiace drifter tracks superimposed
(white lines). MODIS maps are centred on 13 Mar2), 21 Mar 2013 (b), 29 Mar 2013
(c), 6 Apr 2013 (d). Drifter ending points are stmowith black circles. Mean values of SST
and the relative standard deviation are reportezhoh panel.
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Figure 2
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Figure 3
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Figure 4
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Figure 5
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Figure 6
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Figure 7
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Figure 8
22°N g

10 ; - - 10 : e
?ﬁ“w 20°W 18°W 16°W 14°W 12°W oﬁ“w 20°W 18°W 16°W 14°W 12°W
22°N 22°N

5 e ik 10 Lo o T SRR |
EGW 20°W 18°W 16°W 14°W 12°W E“w 20°W 18°W 16°W 14°W 12°W

-5 -4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4 5

153



B2: Article publié dans “Remote Sensing of Environrent le 29 novembre 2012": A
small-scale oceanic eddy off the coast of West Ada studied by multi-sensor satellite
and surface drifter data http://dx.doi.org/10.1016/j.rse.2012.10.032

Remote Sensing of Environment 129 (2013) 132-143

Contents lists available at SciVerse ScienceDirect

Remote Sensing of Environment

journal homepage: www.elsevier.com/locate/rse

A small-scale oceanic eddy off the coast of West Africa studied by multi-sensor
satellite and surface drifter data

Werner Alpers 2, Peter Brandt ®*, Alban Lazar ¢, Dominique Dagorne ¢, Bamol Sow ©7, Saliou Faye %,
Morten W. Hansen ™, Angelo Rubino !, Pierre-Marie Poulain{, Patrice Brehmer ¥

* Institute of Cceanography, Center for Earth System Research and Sustainability, University of Hamburg, Bundesstrasse 53, D-20146 Hamburg, Germany
" GEOMAR Helmholez-Zentrum fiir Ozeanforschung Kiel, Disternbrooker Weg 20, D-24105 Kiel, Germany

© LOCEAN-IPSL (UPMCIRD.CNRS,MNHN ), Université Pierre et Marie Curie, 4 pl Jusstew, 75252 Paris cedex 05, France

* Institut de Recherche pour le Développement. US Imago, BP70, F-29280 Plouzané. France

© Laboratoire d'Océanographie, des Sciences de 'Environnement et du Climat, Université de Ziguinchor, BP 523, Ziguincho, Sénégal

! Laboratoire de Physigue de lAtmosphére et de 'Océan, Siméon Fongang, ESP/UCAD, BP 5085, Dakar-Fann, Sénégal

¥ Institut Sénégalois de Recherche Agronomigue, Centre de Recherche Océanographigue Dakar-Thigrove (CRODT), BP 2241, Dakar, Sénégal
" Nansen Environmental and Remote Sensing Center, Thormoehlensgate 47, N-5006, Bergen, Norway

f Universitd Ca" Foscari di Venezia, Dipartimento di Scienze Ambientali, Calle Larga Santa Marta, Dorsoduro 2137, 1-30123 Venezia, ltaly

1 Istitute Nazionale di Oceanografia e di Geofisica Sperimentale (0GS), Borgo Grotta Gigante, 42/¢, 34010 Sgonico (Trieste ), ltaly

¥ Institut de Recherche pour le Développement, UMR LEMAR (CNRS, UBO, IRD, IFREMER), BP 70, F-29280 Plouzané, France

ARTICLE 1NFO ABSTRACT
Article history: A small-sale oceanic eddy, which was generated in autumn 2011 at the headland of Cap-Vert off the co
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multi-sensor satellite and surface drifter data, The eddy was generated after a sudden increase of the
winds causing an enhanced southward flow and upwelling at the coast of Senegal. After this wind burst e
an extremely nonlinear cyclonic eddy with a radius of about 10 to 20 km evolved downstream of Cap
with Rossby number larger than one. Our analysis suggests that the eddy was generated by flow separati

Keywords:

Small-scale eddy the headland c_:f _Cap—Verr_ The eddy was tracked on its way into the open North Atantic Oc_ean from sate
Trade winds over 31 days viaits sea surface temperature and chlorophyll-a (CHL) signature and by a satellite-tracked st
Coastal upwelling drifter. The satellite images show that this small-scale eddy transported nutrients from the upwelling
SST westward into the oligotrophic North Atlantic thus giving rise to enhanced CHL concentration there. Maxi
Chilorophyll-a CHL concentration was encountered few days after vortex generation, which is consistent with a delayed p
MODIS ton growth following nutrient supply into the euphotic zone within the eddy. Furthermore, the eddy was i
AR . by the synthetic aperture radar (SAR) onboard the Envisat satellite. It is shown that the radar signatures o
Surface drifter s . ¥ . i 3 =
West Africa eddies result from damping of short surface waves by biogenic surface films which arise from surface-:

Cap-Vert material secreted by the biotain the cold eddy as well as by the change of the stability of the air—sea inte1
@ 2012 Elsevier Inc. All rights rese

1. Introduction by using 15 years of satellite altimetry data. Restricting their analy:
long-lived eddies having SLA larger than 2 cm and lifetimes larger
Oceanic eddies of horizontal scales ranging from several hundred 35 days, they found that,on the average, around 60-100 eddies wit
meters to several hundred kilometers have often been observed from ameters of 140-320 km are present on weekly maps and that
satellites, An excellent means to study eddies with horizontal scales eddies are generated each week in this area. Preferred regions of:
above 100 km are radar altimeters which presently fly on several satel- generation are those of strong currents, like the Gulf Stream, anc
lites. Radaraltimeters measure eddies via sea level anomalies ( SLA) and welling regions, like the Canary upwelling area.
use the geostrophic approximation to retrieve current velocities (see, However, eddies with horizontal scales below 50 km (or r
e.g, Chelton et al,, 201 1a; Scott et al, 2010). Eddies are encountered realistically: below 100 km) cannot be resolved by conventional al

all over the World's ocean (see, eg., Cresswell & Legeckis, 1986; eters (Fu & Ferrari, 2008), but they can be observed from spac
Stevenson, 1998; Siegel et al,, 2001 ). Chaigneau et al. (2008) have inves- high-resolution optical/infrared sensors and by synthetic ape:
tigated eddy activity in the Canary upwelling area (10-45°N; 40-5"W) radars (SARs). In this paper we call eddies with diameters sm
than 50 km small-scale eddies, although, in the literature, their n:

"+ Corresponding author. Tel: +49 431 600 4105, are often chosen according to their dynamical or morphological prc
E-muil address: pbrandt@geomar.de (P, Brandt), ties. Sometimes such features are called sub-mesoscale eddies (B
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et al, 2005; Fu & Ferrari, 2008; McWilliams, 1985) or spiral eddies
(Eldevik & Dysthe, 2002; Karimova, 2012), We have mrefrained here
from using the term sub-mesoscale eddy because oceanographers
define the dividing line between mesoscale and sub-mesoscale eddies
in terms of the baroclinic Rossby radius of deformation, which depends
on latitude and oceanographic parameters {see, eg. Chelton et al,
1998) and thus has not a fixed length,

Small-scale oceanic eddies having horizontal scales below 50 km
have first been observed from space on sunghint images (Scully-
Power, 1986; Soules, 1970}, and later also on synthetic aperture radar
(SAR) images (DiGiacomo & Holt, 2001; Fu & Holt, 1983; Ivanov &
Ginzburg, 2002; johannessen et al, 1993, 1996; Karimova, 2012;
Munk et al, 2000; Yamaguchi & Kawamura, 2009), Small-scale eddies
are much less understood than mesoscale eddies, which can be
madeled quite well by present-day global acean models which have a
resolution of the order of 10 km (Capet et al, 2008; Le Galloudec
et al, 2008; Malrud & McQean, 2005), However, small-scale eddies
annot be modeled by using traditional quasi-gecstrophic theory
which applies to mesoscale eddies (Thomas et al, 2008). By using
high-resolution simulations, Bdevik and Dysthe (2002) show that
small-scale eddies produced by the instability of a geostrophic surface
flow are restricted to the very upper ocean and that they are a source
of kinetic energy for the larger scale flow, Like mesoscale eddies, also
small-scale eddies can be generated by several processes, like interac-
ton of large-scale currents with the battom topography, islands or
headlands, by barotropic or baroclinic instability of currents and fronts,
o by atmos pheric forcing (vorticity input from wind stress). Further-
more, also small-scale eddies can transfer heat, salt, trace gases, nutri-
ents, and chlorophyll-a (CHL) across frontal zones (see, eg., Morrow
et al, 2003; Olson, 1991). In particular, they also can ransport nuirients
from upwelling regions into oligotrophic ocean regions causing
enhanced CHL concentration there.

Small-scale eddies are particularly often encountered in enclosed
and semi-enclosed seas, like the Caspian Sea, the Mediterranean Sea,
the Black Sea, and the Baltic Sea. In a recent study, Karimova (2012)
has analyzed over 2000 SAR images acquired by the European Remote
Satellites ERS-1 and ERS-2 and the European Envisat satellite over the
Baltic, the Black and the Caspian seas in 2009-2010. She detected on
them more than 14,000 radar signatures of vortical structures with
diameters between 1 and 75 km. About 99% of them had diamerers in
the range of 1-20 km and 98% had a cyclonic rotation.

In this paper we report about a single small-scale eddy which was
generated at the headland of Cap-Ver off the coast of Senegal (14" 45
N, 17" 31’ W) following a sudden freshening of the trade winds. Due
to favorable cloud conditions, we were able to track the time evolution
of the eddy for 31 days by satellite images acquired in the visible/
infrared bands. Furthermore, during this period the eddy was also
imaged by a space-borne SAR, The satellite data we are using are from
the MODIS ( Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) sensor
onboard the American Aqua satellite, the AVHHR (Advanced Very
High Resolution Radiometer) sensor onboard the Eumpean MetOp
satellite, and the Advanced SAR (ASAR) onboard the European Envisat
satellite. While MODIS and AVHRR are optical/infrared sensors, which
can retrieve information on sea surface temperature (SS5T) and CHL
oncentration anly over oceanic areas with no or little doud coverage,
the SAR is an active microwave instrument which can take images inde-
pendently of doud coverage and the time of the day. SST and CHL maps
are derived from these images which show the westward motion ofthe
eddy from the Senegal upwelling region into the open North Adantic
Ocean, During the 31 days of satellite observations, the eddy moved
200 km westward thereby carrying nutrients from the upwelling
region into the oligotrophic North Atlantic, where it caused enhanced
CHL concentration. Furthermore, we recorded the movement of the
eddy by a sateflite-tracked surface drifter. To our knowledge, this is
the first time where a small-scale eddy moving from an upwelling re-
gion into an oligotrophic ocean has been tracked by its 55T, CHL, and

radar signatures over such a long time by using simultaneoush
acquired satellive and surface drifter data.

The paper is organized as follows: In Section 2 we give a short sum:
mary of the importance of small-scale eddies on the redistribution o
heat, nutrients, and CHL in the ocean. Sections 3-6 are devoted to the
study of a small-scale eddy generated around 23 Ocrober 2011 at the
headland of Cap-Vert. In Section 3 we present simulations carried oul
with the Mercator assimilation model showing how the small-scalke
eddy was generated by atmospheric forcing caused by freshening o
the trade winds, In Section 4 we present data of a satellite-trackec
surface drifter deployed in the eddy and derive from them parameter:
describing characteristics of the eddy. In Section 5 we present 55T and
CHL maps showing the path and the evolution of the eddy on its was
from the generation regon into the Atlantic. In Section 6 we presenl
three SAR images showing radar signatures of the eddy and disous:
what information they contain. In Section 7 we discuss and summarize
the results, and in Section 8 we give an outlook on how o monitol
small-scale eddies from space in the future.

2. Small-scale eddies in the ocean

High-resalution satellite images and oceanographic field measure-
ments have revealed intense, transient, small-scale motions associatec
with eddy acivity in many parts of the ocean (Lévy et al, 2010) anc
in lakes (Karimova, 2012}, Typically, these maotions with horizonta
scales of the order of 10 km are difficult to observe by in-situ method:
(D'Asaro, 1988; KazZmin & Kuz'mina 1990; Marullo et al, 1985
McWilliams, 1985) and difficult to model By comparing models of dif
ferent horizontal resolutions, including an extremely high-resolutior
model of 1/54°, Lévy et al (2010) have shown that with increasing
resolution smaller and smaller eddies are genevated. The small-scak
flow field, which is largely ageostrophic, strongly affects the large
scale ocean drculation.

Mesoscale eddies as well as small-scale eddies are instrumental ir
transporting cold water and nutrients from upwelling regions intc
oligetrophic ocean regions. Although more than 30 years ago
Gower et al. (1980) have pointed out that phytoplankton patchines:
is linked to mesoscale eddies, it has been realized only recently thal
eddies play a key role in the varability of the CHL distribution in the
World's ocean (Lathuiliére et al. 2011; Williams, 2011). Chelton et al
(2011b) state that most of the variability of CHL distribution results
fram redistribution of CHL caused by advection with the mesoscak
flow field and not from changes in the local phytoplankton growth. Al
the beginning of their life, eddies cause horizontal and vertical transfers
afheat and nutrients as they form in regions of strongly sloping densiny
surfaces, A a later stage, they often move far away from their region o
origin as coherent structures. Finally, they die and release their proper.
ties to the environment. Often the CHL distribution associated with
eddies consists of dipoles with maximum and minimum CHL value
outside of theeddy cores (Chelton et al, 201 1a,b), However, also mono:
poles, where the positive or negative CHL anomalies are located in the
center of the eddy, are frequently observed on satellite images. Ir
cyclonic eddies, whose isopycnal doming allows nutrients to reach the
euphotic zone, maximum CHL concentration is usually located in the
center, This paper deals with this kind of eddies, Occasionally, als
large-scale eddies with diameters of the order of 600 km have beer
abserved which transport nutrients and CHL from 2 coastal area hun:
dreds of kilometers away into oligotrophic regions (Lin et al, 2010).

Thus cyclonic eddies contribute to stimulate p hytoplankton growtt
and transport phytoplankton from nutnent-rich to nutdent-pool
regions, They are also oasis for higher trophic marine life, since they
provide optimal conditions for ennched feeding in the open ocear
(Atwood et al, 2010; Gode et al, 2012). On the other hand, mesoscak
eddies are also responsible for the reduction of the biological activin
in coastal upwelling regions since they ransport nutnent-rich wate|
away from the coast (Gruber et al, 2011).
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Mast of the literature dealing with the transport of nutrients and
CHL by eddies from upwelling into oligotrophic regions refer to meso-
scale eddies with diameters above 50 km (Falkowski et al, 1991;
Greenwood et al, 2007; Heywood & Priddle, 1987; Ladd et al, 2009;
Levy et al,, 2001; Lin et al, 2010; Perissinotto & Rae, 1990). However,
we anticipate that the same transport mechanism applies also to
small-scale eddies with diameters below 50 km, Due to the reasons
listed above, there exist only relatively few papers dealing with mea-
surements of small-scale eddies; among them are the papers by
D'Asaro (1988), Bassin et al (2005), DiGiacomo and Holt (2001), and
Kasajima et al. {2006}, In the first paper, small-scale eddies were inves-
tigated in the Beaufort Sea by using helicopter-bome expendable
current profiler and conductivity -temperature-depth (CTD) data, in
the second paper they were studied in the Southern California Bight
by using synthetic aperture radar { SAR) images as well as surface drifter
and mooring data, in the third paper they were studied in the Southem
California Bight by using shore-based HF radar data, and in the fourth
paper they were studied in the Greenland Sea by using hydrography,
chemical tracer, and velocity profiler data.

In this paper we study a small-scale eddy by using multi-sensor
satellite data and data from a surface drifter moving with the eddy.
Like for larger scale eddies, also this eddy constitutes a source of
nutrient anomaly which is transported over long distances, in this
case from the upwelling area of the Senegalese coast westward into
the open North Atlantic Ocean. Thus this small-scale eddy served as a
vehicle to transport plankton into the oligotrophic East Atlantic Ocean,
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3. Generation of the small-scale eddy at Cap-Ven

The small-scale eddy analyzed in this paper has its origin in the
upwelling area off the coast of Senegal in West Africa. The coast of
West Africa between 12° and 25°N Is a well-known upwelling area,
located in the large marine system influenced by the Canary current
and driven by the trade winds. Between 20" and 25N, upwelling is
a permanent phenomenon, but between 11° and 20°N it occurs only
in winter and spring (Demarcg, 1998). Since the eddy investigated
in this paper originated from the coastal waters near Cap-Vert, we
suspect that the headland of Cap-Vert played a key role in is genera-
tion. 1t is well known from other parts of the World's ocean that head-
lands are birthplaces of eddies (Davies et al, 1995; Denniss et al,
1984; Munchow, 2000; Murdoch, 1989; Pattaratchi et al, 1987;
Signell & Geyer. 1991). Also DiGiacomo and Holt {2001) noted that
most of the small-scale eddies in the Southern California Bight are
observed in close proximity of islands and headlands, which suggests
that they are wpographically generated, Since eddy generation at
Cap-Vert does not occur on a regular basis, it must have been caused
by a sudden change in environmental conditions. One would expect
that the most likely cause was a wind burst directed southward along
the coast which caused an increase of the surface flow, This was indeed
the case as revealed by the four wind maps depicted in Fig. 1. The maps
show near-sea surface wind fields provided by the National Climatic
Data Center (NCDC ) of the National Oceanic and Atmospheric Adminis-
tration (NOAA), which generates them from a blend of satellite data,

e

ZW 24W 21°W 18'W

WSP (m 5') 2011/10/24

&

ZW 28W 21w 15"W

18w

g 1. Nea sea surface wind felds provided by the Natonal Chimatic Daa Center of NOAA generated from a blend of satellite data for 00 UTC on (a) 21 Ocober, (b) 22 October,
(€} 23 October, apnd [ d) 24 Ocober 2011, ashows a wind field gypical for this tire of the year and Fig 1h.c_and d shows ihe tme evolution of the wind burst advancing southward

along the coast of West Africa toward Cap-Vert [marked by an arrow).
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including data from the scatterometer ASCAT onboard the European
MetOp satellite (Zhang et al, 2006, hitp://www.ncdcnoaagov/oa/
rsad/air-sea/seawinds himl). The four wind maps, which all refer to
00 UTC, show the time evolution of the wind field which caused the
generation of the eddy. Fig. 1a shows the wind field on 21 October
2011 before the onset of the wind burst and Fig. 1bc, and d the wind
fields on 22, 23 and 24 October, respectively, showing different stages
of the time evolution of the wind burst approaching Cap-Vert. On 23
October at 00 UTC (Fg. 1c) the maximum wind speed was 11 ms™ ',
and on 24 October, when the wind burst had reached Cap-Vert, the
wind speed had dropped 0 9 m s~ { Ag. 1d).

In order to investigate the ocean circulation forced by the wind
burst, we have analyzed simulations performed with the “Mercator
Global Operational System PSY2V4R2" (Lellouche et al, 2012). This
model assimilates sea level anomalies, 55T, and temperature/salinity
(T/S) profiles. It is forced by wind and surface heat and freshwater
fluxes provided by the European Centre for Medium-Range Weather
Forecasts (ECMWF ). It has a horizontal resolution of 1/12° (9 km at
the equator and 3 km at 70°N) and thus is well suited to study the
generation and propagation of mesoscale eddies of scales above
50 km, but cannot simulate small-scale eddy dynamics.

However, here we have used the Mercator model only to shed light
on the onset of a southward wind-induced coastal current which we
suspect to be responsible for the generation of the small-scale eddy at
the headland of Cap-Vert. In Fig. 2a-c the surface current fields (repre-
sented by amrows) superimposed on the SST field (represented by
colors) simulated by the Mercator model for 00 UTC on 23, 27, and 31
October 2011, respectively, are depicted. On 23 October (Fig. 2a), the
flow at the approaches to Cap-Vert is dominated by northward flow
associated with high SST values within the region. Four days later
{Fig. 2b), a strong southward directed surface current, forced by
the wind burst, dominated the coastal region north of Cap-Vert
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Fig. 3 Time sedes of the position of the satellite-tracked sudace drifter from 29 October (o
27 Movember 2011, The colors in the drdes denote the water temperature at a depth of
20-30 om below the sea surface. The black bne denotes the motion of the center of the

eddy.

Accordingly, upwelling occurred which is clearly visible as a coastal
band of reduced SST on the SST map depicted in Fig. 2b. Note that max-
imum surface velocities are centered next to Cap-Vert, where also the
S5T is reduced. The map depicted in Fig. 2c shows that cold water has
intruded the area southwest of Cap-Vert and that south of Cap-Vert
warm water was flowing northward along the coast This flow forms,
together with the southward flow further west, a cyclonic flow pattern.
Such a redrculation of water behind an obstade is typical for eddy gen-
eration by flow separation. The onset of the along-shore flow on 23 Oc-
tober can also be seen on the plot depicted in Fig, 2d, which shows how
the simulated SST (black curve) and along-shore surface cumrent ( red
curve) vaned with time. The plot applies for the grid point 15.39°N,
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Fig. 2. Upperpanels a b, andc: simulated sea suiface current field (black arrows) superimposed on the simulated 55T field (colors) caleulated by the Merator model for00 UTCon(a) 23
Ootober, (b} 27 Ocober, and | ¢} 31 October 201 1, respective by, The maps show thesurface current fields before and after the onset of the enhanced surfee flow caused by the wind burst,
Panelc shows thatcold water has intruded the area southwest of Gap-Vert ( marked by a thick black arrow) and thar south of Cap-Vert warm water is flowing northward along the coast
This cyclonic circulation pattem suggests that flow separation has taken place, Lower panel d: dmeseries of the sea surface temperatue (black aurve) and the along-shore surbice current
(red curve) at the grd polint 15 39°N 168T"W, which is the gid polnt next to the coast shightly nocth of Cap-Vert (marked by a white plussign in panels 2 b, and ¢), simulated by the
Mercator model. It shows the development of 2 strong southwestward near coastal current starting on 23 October 2011 The dashed lines mark the times of the simulations depicted

in panelsa, b, and .
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16.83"W. which is the grid point next to the coast slightly north of
Cap-Vert (see Fig. 2). The three dashed lines inserted in Fig 2d mark
the times at which the simulations shown in Ag 2a-c were carried
out. The plot shows the onset of a strong near coastal current on 23
Ocober ( marked by the first dashed line from the left) and a drop in
S5T due to upwelling and southward advection of colder water masses,
We suspect that flow separation at Cap-Vert, as visible in the simulated
flow field depicted in Fig, 2b, represents the initial stage of the highly
nonlinear eddy generation process. However, the model is not capable
to reproduce the cyclogenesis in detail and cannot descaribe the genera-
tion of highly nonlinear eddies. But the model is capable of describing
the upwelling induced by the northerly wind burst and the environ-
ment in which the small-scale eddy was generated.

4. Satellite-tracked surface drifter data

A surface drifter was deployed on 29 October 2011 in the core of the
eddy at 17°43'W, 14°33'N southwest of Dakar. The drifter is a mini
Surface Velodty Program (SVP) drifter manufactured by Clearwater
Instrumentation, Watertown, MA, USA (Lumpkin & Pazos, 2007). It is
equipped with an 55T sensor and a pressure sensor for monitorng the
vertical position of the drogue centered at a nominal depth of 15 m,
The surface drifter was tracked by the Argos Data Collection and Loca-
tion System with horizontal position accuracy better than 1500 m,
The drifter position data were first edited for spikes and outliers and

Azimuthal Valoty (cm/s)
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then lineady interpolated at regular 2-h intervals by using the kr
technique [Hansen & Poulain, 1996). The interpolated positions
low-pass filtered by using a Hamming filter (cut-off period at 36
order to remove higher frequency currentcomponents and were fi
sub-sampled at 6-h intervals. Velodty components were then est
ed from centered finite differences of 6-h sub-sampled data. The tr
tory of the drifter between 29 October and 27 November 20
depicted in Fig 3, The colors in the circles denote water temper.
measured by the drifter at a depth of 20-30 cm below the sea sul
In order to extract the properties of the eddy from this time serie:
wavelet ridge analysis developed by Lilly and Gascard (2006) and
et al. (2011) has been applied. In this analysis the time seri
decomposed in a time-varying elliptical signal and a residual The.
tical signal is associated with the intrinsic eddy rotation, and the
ual represents the eddy mranslation (thick solid line in Ag. 3). Lilly
Gascard ( 2006) provided with their paper a software package, w1
in Matlab, for performing the analyses and generating plots (h
www, jmlilly.net).

Based on such flow decomposition, the mean azimuthal velocit
and the mean radius Ry, of the drifter rotation around the eddy

SST ("C) MODIS 2011/10/29 14:40

e

T T T T—7T
0 12 14 16 18 20 22 ™M 26 20 0 2 4

B4
8_
8

mad
-

Fadis (km)
P8 F

'l
c
1.5 L
z
B ' L
én.sr L
B — T T T T T T T T T T T T
% 28 30 4 B8 10 12 14 16 18 20 22 24 26 28 30 2 4
October Movembar Decembar
H.IJ.J. B [N TSN NN WS NN VN S ————1 § TR T —
g _|d
a 271 3
- »
Ezs- F
-
z‘lll Tr r T Tt §T © T 1T T T T T 1T 1T T 1
26 2830 2 4 8 8 10 42 4 18 1B 20 22 M 26 28 30 2 &
Octobar Movembar Drecambar

Fg 4. (a) Acimuthal veloctty of the drifter around the eddy core, ( b) ratius of the drifer
trajectory, () Rossby number of the eddy, and (d) water lemperature at a depth of
20-30 cm below the sea surface & function of tme as obtained fmm the surface drifer
data.

Fig. 5. 55T retrieved from MODIS data acquired (a) at 1440 UTC on 29 Ociober
and (b} at 1430 UTC on 31 Ocrober 200 1 The white aress are land (on the
douds whee no SST could be retrieved, or reglons where no data were acquire
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have been estimated, We used these values to calculate the eddy Rossby
number:

Ro =V /if « R, {1

where f is the Coriolis parameter.

These parameters (V,,, Rm, and Ro) as extracted from the time series
depicted in Fig. 3 are plotted in Fig. 4. Furthermore, also the water
temperature as measured by the surface drifter is plotted as a function
of imein Ag. 4d. Fig. 3 showsthat theeddy propagated ina northwest-
ward direction. According to the linear theory, a cyclonic eddy should
propagate westward on a beta-plane (see e.g, Cushman-Roisin et al,,
1990; Korotaev & Fedotov, 1994; Lam & Dritschel, 2001 ). However,
cydonic eddies tracked in a nonlinear quasi-geostrophic model show
a poleward deflection from purely westward shift that was found to
be consistent with satellite observations (Eady et al, 2011) and which
is also observed for the present eddy.

After an initial stage, we observe two different phases of the drifter
movements around the eddy. During the week from 1 to 8 November,
the drifter rotated close to the eddy center (about 5 km apart, see
Fig, 4b}. Accordingly, the measured water temperature was relatively
low, which is typical for upwelled water located in the core of the
eddy. After a shorttransition p hase, during which the drifter rapidly de-
parted from the eddy center, a second, almost stationary stage lasting
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for about 2 weeks followed (mean radius about 15 km, see Fig. 4b).
The water encountered by the drifter at this distance from the eddy
core was substantially warmer and barely exhibited eddy core proper-
ties. More importantly, the eddy as measured by the drfter was highly
nonlinear as inferred from the value of Rossby number (Ro) which
exceeded 1 (Fig. 4c). The Rossby number stayed above 1 until 19
November and did not drop below 0.5 until 29 November. Note, however,
that the Ro estimation crucially depends on the assumed structure of the
azimuthal velocity of the eddy (Rubino & Brandt, 2003; Rubino et al,
1998, For comparison, typical Rossby numbers of known mesoscale oce-
anic eddies, like, eg,, Gulf Stream rings, rarely exceed 02. Hence the
observed eddy, pamicularly during its initial stage, was extremely
nonlinear with a maximum Rossby number of Ro=138. Its nonlinear
terms overwhelmed the Coriolis term in the momentum balance,

5. Sea surface temperature and chlorophyll-a maps

Figs, 5-7 show the time evolution of the small-scale eddy between
29 0ctober and 28 November 2011 in the form of SST and CHL maps re-
rieved from Agua MODIS data. The S5T maps show sea surface signa-
tures of the eddy, while the CHL maps show the CHL distribution in
the upper layer of the ocean. These maps show that the cyclonic eddy
drifted first southwestward and then northwestward into the open
Adantic. Sea surface signatures of the cold eddy are visible on all SST
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Fig. 6. Maps of the 55T in degrees Cand of the chlorophy -2 (CHL) concentration in mg/m? retrieved from MODIS data. Upper maps: at 1445 UTC on 5 November 201 1. Lower maps:
at 1435 UTC on 7 Movember 201 1. The arrows point to the S5T and CHL signatures of the small-scale eddy.
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SST ("C) MODIS 2011/11/21 14:45
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Fg 7. Same s Fig, 6, but at 1445 UTC an 21 November 2011 (upper maps) and at 1450 UTC an 28 Newember 201 1 | lower maps),

maps. The SST maps depicted in the lower left panel of Fig. 6 and in 8
show spiralamms emanating from the core of the eddy which are warm-
er than the core of the eddy, but still about 1,0-1.5 °C cooler than the
surrounding waters.,

When comparing the 55T and CHL maps in Figs. 6 and 7, we see that
the centers of the patches with strongly reduced 55T (about 2 °C colder
than the surrounding waters ) and with strongly enhanced CHL concen-
tration (about 3 mg m " higher) coincide. While the diameter of the
core of the eddy in the SST maps is estimated to vary between 15 and
30 km, the diameter of the eddy in the CHL mapsis more difficult to es-
timate, In these maps the patch of strongly enhanced CHL distribution is
swrounded by a broad band with medium enhanced CHL (about
1 mg m™"). The S5T maps (acquired during daytime, see captions o
Figs. 6 and 7) show that the maximum reduction of the SST in the
core of the eddy relative to the surrounding waters is about 25 “C
However, this does not necessarily comespond to the maximum tem-
perature difference between the upwelled water in the eddy core and
the surround ing water. Typically, the SST measured during night time
over the eddy is lower than the SST measured during day time and
hence more representative for the true emperature of the upwelled
water, Wang and Tang (2010) have studied this phenomenon and ar-
gued that, dunng daytime, absorption of solar radiation is enhanced
by the presence of phytoplankton, which leads to higher daytime SST
over phytoplankton bloom areas. These authors have estimated that
the difference between daytime and nighttime SST depends on the

CHL concentration and is of the order of 1 "C for a concentration of
3 mg m~ . In Fig. B two pairs of SST maps are shown that were derived
from MetOp AVHRR data acquired shortly before noon (local tme is
equal to UTC) and during the night. They clearty show that at daytime
the 55T has increased everywhere due to diurnal warming, but they
also show that this increase is stronger in the eddy area, which is agree-
ment with the observations of Wang and Tang (2010),

6. Synthetic aperiure radar images

In Ags 9a-11a three SAR images are depicted, which were acquired
berween 30 October and 2 November 2011 by the ASAR onboard the
Envisat satellite (http://envisatesaint/handbooks/asar/). Two of them
(Figs. 9a and 11a) were acquired in the Global Mode (GM) with a reso-
lution of 1 km (500 m pixel spacing) and one (Fig. 10a) in the Wide
Swath Mode (WSM) with a resolution of 150 m (75 m pixel spacing).
All SAR images show radar signatures of the small-scale eddy in the
form of pacches of reduced image intensity. The SAR images are calibrat-
ed with respect to normalized radar cross section (NRCS), which is a
measure of the backscartered radar power (see, eg, Valenzuela
1978). Thus the SAR images represent NRCS maps. From these SAR
images we have retrieved near-surface wind flelds by using the
CMOD4 wind scatterometer model (Stoffelen & Anderson, 1997) and
the wind directions from the Mational Center of Environmental
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Fig. 8, Maps of the 55T retrieved from MetOp AVHER data acquired (a) at 1128 UTC on
5 Mewember 2011 and (b) at 2234 UTC on the same day. Note that during the night
(b] the core of the eddy is about 05 *C cokder than during daytime,

Predictions (NCEP) model {Alpers et al., 2011; Sikora et al, 2006). The
wind fields are depicted in Figs. 9c-11c¢.

Not only quantitative information on near-surface wind fields can be
extracted from SAR images, but also information on eddies and
upwelled cold water via the reduction of the NRCS. For this purpose
we have made NRCS scans along transects through the mdar signatures
of the small-scale eddy visible on all three SAR images These scans are
shown in Figs. 9b-11b. We have refrained from normalizing the plots,
ie, we have not corrected them for the incdence angle dependence
of the NRCS, which is of no relevance for this investigation, In order to
render the NRCS reductions better visible on the plots, we have chosen
different NRCS dB scales in the plots. The plots have been generated
from the SAR images by digitizing them with a 500 m pixel spacing
and by averaging over 5 pixels by using a mean filter. Inspection of
the plots depicted in Figs. 9b-11b shows that the dark patches visible
on the SAR images give rise to dips in the NRCS curves. Although the
curves exhibit large variations, estimates of the maximum reduction
of the NRCS over the eddy can be obtained. On the NRCS plot depicted
in Figs. 9b-11b, the measured reductions are estimated to be 3 dB,
13 dR and 10 dB, respectively. Maximum NRCS reduction was found

not in the eddy core but near the southwestem rim of the eddy |
Figs. 5band 10).

There are two mechanisms that can cause reducions of the NF
over cold eddies, Both of them are associated with damping of |
shor-scale sea surface roughness. Short-scale roughness denotes
this context short surface waves with wavelengths in the centime
to the decimeter range which, according to the Bragg scatmenng thec
determine the radar backscattering ( Valenzuela, 1978), The dampi
can be caused by 1) surface films floating on the sea surface or by 2
change of the stability of the air-sea interface due to upwelled o
water, In general, the reduction of the NRCS due to surface film:
much larger (typically 6 and 15 dB) than that due to the change of |
stability of the air-sea interface (typically 0,5-3.0 dB).

6.1, Reduction of the NRCS by surfoce filims

As shown in Section 5, the small-scale eddy analyzed in this pape
associated with a high CHL concentration and thus with high biologi
productivity. Unfortunately there are no CHL maps available from |
early stages of eddy development, Le, before 5 November 2011. Ho
ever, the maximum NRCS reduction near the southwestern rim fou
during the early stage of eddy development, ks most likely conneci
to enhanced nutrient supply in the frontal region of the cold ed
Such a supply of nutrients to ocean eddies was found to be affected
submesoscale processes that act along the periphery of eddies and
induce vertical velocities several times larger than those associa
with other processes like ez, eddy-wind interactions (Mahadey
et al. 2008), Therefore we expect that much surface active materia
secreted by the biota near the nm of the eddy, which ascends to 1
sea surface and forms there surface films, These so called bioge
surface films are usually only mono-molecular layers, but they
damp the short-scale ocean waves as strongly as mineral oil fil
(Alpers & Espedal 2004; Wismann et al, 1998). According fo |
Bragg scattering theory (Valenzuels, 1978), damping of these wa
causes a reduction of the NRCS. There exist only few measurements
the reduction of the C-band NRCS by biogenic surface films (Espe
et al, 1998; Huehnerfuss et al, 1996), which show that this reduct
is quite vaniable, depending on wind speed and type of blogenic surfl
films. The measurements show that the reduction is typically lar
than6 dB in the wind speed range from 2 w6 m s~ ', Even NRCS red
tions of 17 dB have been measured (Espedal et al. 1998). At wi
speeds larger than about 8 ms™', the surface films disappear fn
the sea surface because they get entrained in the underlying water
wave breaking (Alpers & Espedal, 2004; Romano & Marquet, 19
and thus cannot contribute to the NRCS reduction anymore. On |
other hand, at wind speeds below 1-2 m s, no short surface wa'
(“Bragg waves”) are generated by the wind that can cause radar ba
scattering. Thus, also in this case, the presence of surface films cam
reduce the NRCS anymore,

62. Reduction of the NRCS by change of the stability of the air-:
interface

Usually the air-sea interface is neutraly stable, which is the ¢
when the water and air temperature are equal. However, when |
water temperature becomes lower than the air temperature, the a
sea interface becomes stable. As a result the friction velocity (or wi
stress) decreases and thus less short waves are generated (s
eg, Kodov etal, 2012; Large & Pond, 1981 ). Measurements of the
duction of the NRCS as a function of air-sea temperature differe:
were carried out by Keller et al (1989) with a C band scatterome
mounted on a platform in the North Sea. The data show that the NF
decreases with increasing air-sea temperature difference approxima
ly by 12 dB/"C for wind speeds between Gand 7 m s~ ', by 1.0 dB/"C
wind speeds between 8 and 9 m s~ ", and by 075 dB/C for wi
speeds between 11 and 12 m s~ ', Clemente-Colon and Yan (19
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Fig 9. (a} Section of an ASAR image acquired in the Global Mode (GM)at 1112 UTC on 30 October 201 1 during a descending satellite pass. Cap-Vert, which has the farm ofa hook, ts
visible in the right-hand section of the image. The patch of slightly reduced image intensity southwest of Cap-Vert is the radar signature of the small-scale eddy, and the paich of
strong by reduced image intensity ( black patch ) northeast of Cap-Vert the radar signature of an area in the coastal upwelling zone covered by surface films. [b) Variation of the NRCS

along the dashed line inserted in the ASAR image. The vertical scale ranges from —19 1o

derived from the ASAR image.

have obtained from their analysis of ERS-2 S5AR images acquired over
the US Mid-Atlantic coastal ocean in combination with the SST data
acquired by the AVHRR sensor onboard NOAA satellites values between
0.5 and 1.0 dB/°C. Given the fact that they did not specify the wind
speed range, we consider their values to be compatible with the values
measured by Keller et al. (1989). Recently Yangetal. (2011) proposed
a new relationship between reduction of the NRCS and the sea-air
temperature difference and wind speed. They analyzed Radarsat-1

13 dB. The eddy causes adrop of the NRCS of about 3 dB. () Near-surface wind field is

SAR images in combination with AVHRR S5T and buoy data from the
National Data Buoy Center and derived the following relationship:

Ay = 0.105AT + 11.20?(&T,.-U”5j. (2

Here A0 denotes the variation of the NRCSin dB, AT= Tsea— Tairis
the sea-air temperature difference, and U is the wind speed measured

18 18 30 21 22 43
Incidence angle [deg]
15
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dB a
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Fig 10, ( a) ASAR image acquired in the Wide Swath Mode (WSM) at2317 UTC on 31 October 2011 during an ascending satellite pass. The dark patch southwestof Cap-Vert is the radar
signature of the smallscale eddy, Magimum NRCS reduction s observed near thesouthwestern riom of the eddy (cf, Fig. 5h, (b) Varatonof the NRCS along the dashed line inseted in the

ASAR image. The vertical scale ranges from — 30 o

10 dB. The eddy causes a drop of the NRCS of about 13 dB. { ¢} Near-surface wind field is derived from the ASAR fmage.
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Fig. 1L (2} Secton of the ASAR image acquired in the Global Mode (GM} at 1101 UTC on 2 November 2011 during a descending satellite pass. The dark patch southwest of Cap-Vert
is the radar signature of the small-sale eddy. (b) Variation of the NRCS along the dashed line inserted in the ASAR image. The vertical scale mnges from — 32 to — 18 dB. The eddy
causes adrop ol the NRCS of about 10 dB, { c) Near-surface wind field is derived from the ASAR image,

ata height of 10 rm. Note that this relationship applies only for negative
values of AT,

a3 Interpretation of the radar signatures of the small-scale eddy

The SST maps derived from the MODIS data show that the difference
between the SST in the core of the cold eddy and the SST in the sur-
rounding waters, which we assume o be equal to the air temperature,
is about 2.5 "C. When we apply the rate of reduction of the NRCS appli-
cable for the wind speed range 0f 6-7 m s~ ', which, according to Keller
etal (1989) is 12 dB"C, to the SAR image of 30 October (Fig 9a), we
abtain for the reduction of NRCS over the eddy the value of 3 dB,
which is just the measured value (Fig. 9b). However, when we apply
Eq. (2) and insert the values U=6 m s~ ! and AT=2.5 °C, we obtain
for the NRCS reduction the value of 1.5 dB. If we assume that the
value of 3 dB based on the data of Keller et al. { 1989) is correct, than
we could conclude that at this early stage of the development of the
eddy (on 30 October) the biological activity was so low that no appre-
ciable amount of surface active material ascended to the sea surface to
form surface films. In this case we would conclude that the reduction
of the NRCS was solely caused by the change of the stability of the
air-sea interface from neutraily stable to stable. However, if we assume
that the value of 1.5 dB based on the formula of Yang et al. (2011) is
correct, then, in addition to the reduction of the NRCS by the change
of the stability of the air-sea interface, a small fraction of the eddy
area must have been covered with biogenic surface films.

On the other hand, for the two 5AR images of 31 Ocober and 2
November (Figs. 10a and 11a), the reductions of the NRCS are 13 and
10 dB, respectively, which clearly points to the presence of biogenic
surface films. Subtracting from these values of 3 dB to account for a
reduction in NRCS due to cold water, we are left with the NRCS reduc-
tions of 10 and 7 dB caused by surface films. These values are well
within the range of previously measured reductionsof the NRCS by bio-
genic surface films (Espedal et al. 1998: Huehnerfuss et al, 1996). In
addition to the scans through the radar signatures of the eddy, we
have also made an NRCS scan through the dark elongated patch

northeast of Cap-Vert visible on the ASAR image of 30 October depicted
in Fig. 9a. The reduction of the NRCS was measured to be 14 dB, which
clearly indicates that this area located northeast of Cap-Vert in the
upwelling region is covered by biogenic surface films,

7. Discussion and summary

Near-surface mesoscale eddies having diameters above 100 km can
often be detected by conventional radar altimeters of the Topex/Poseidon
or Jason type (htip://sealeve Ljplnasa.gov/missions/) via their sea surface
height anomalies. However, eddies with diameters typically from few
km to 100 km are not resolved by them, but they can be detected
from space by high-resolution optical/infrared sensors and by SAR.
While optical/infrared sensors can acquire data only when there are
no or only few clouds, SAR is capable of providing data independently
of cloud coverage and time of the day. However, also SAR has its limita-
tions in imaging small-scale oceanic eddies. The most important ones
are 1) the poor coverage of ocean areas by present-day spaceborne
SARs and 2) the difficulty to identify unambiguously features (usually
dark areas) visible on SAR images as radar signatures of oceanic eddies.

In this paper, we have investigated a small-scale eddy which was
tracked for 31 days from its birth place in an upwelling area into an ol-
igotrop hic ocean. For this investigation we have used SST, CHL, and sea
surface roughness (measured by SAR) dataobtained from satellites, and
surface drifter data. The eddy was generated at the Cap-Vert headland
at the West coast of Africa (Senegal) by enhanced surface flow caused
by a wind burst of the trade winds which led to flow separation behind
the headland. While moving westward due to the beta effect, the eddy
changed its shape, but kept its low SST of 245"-25 "C in its center
during the entire observation period. This shows that little mixing
with the surrounding waters took place. Simultaneously the acquired
(CHL data show that the eddy transported nutrients from the upwelling
region westward into the oligotrophic North Atlantic thus giving rise to
enhanced CHL concentration there. Note that the area of lowest SST in
the core of the eddy corresponds also to the area of the highest CHL
concen fration.
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In addition to imaging by optical/infrared sensors, the small-scale
eddy was also imaged by SAR via the damping of the short-scale surface
waves, which causes a reduction of the backscattered radar power or
the NRCS. The damping can be caused by 1) surface films floating on
the sea surface or by 2) a change of the stability of the air-sea interface
due to upwelled cold water. Surface films of biogenic origin are encoun-
tered almost always over areas of high biological productivity., Le., over
upwelling areas and over cold eddies. The reduction of the NRCS due to
a change of the stability of the air-sea interface above the cold eddies
usually causes a weak reduction of the NRCS, at most by 1.2 dBC.
Since the S5T in the center of an eddy, like the one investigated in this
paper, is typically 1,5-2.5 °C lower than the 55T of the surrounding
waters, this implies a maximum reduction of the NRCS by 1.8 to 3 dB.
On the other hand, when the reduction is caused by biogenic surface
films, the reduction of the NRCS is much larger, typically between 6
and 15 dB.

The SAR image depicted in Fig, 9a shows that, in the very early stage
of the development of the eddy, the area above the eddy was not orwas
only slightly cove red with biogenic surface films, This suggests that the
phytoplankton growth was not fully developed, However, the SAR
images depicted in Figs, 10a and 11a show that, at later stages of the
development of the eddy, the southwestern portion of the eddy surface
area was covered by biogenic surface films which suggests a high
concentration of biota in the eddy. Therefore we suspect that strong
CHL growth has taken place after 30 Ocober,

8. Dutlook

As stated before, small-scale eddies play an important role in ocean
dynamics, but, unlike mesoscale eddies, they cannot be measured at
present an a global scale. Therefore all present studies of small-scake
eddies can only be case studies. The hope is tha with the future
instrument SWOT ({Surface Water and Ocean Topography) (hitp://
swioljplnasagov/) small-scale eddies can be measured on global scale
independently of cloud coverage and time of the day, This instrument
is scheduled to be aunched in 2020. Itis a wide-swath alimeter using
the SAR principle. The goal is to achieve an accuracy of geostrophic
velocity measurements (via SLA measurements) of 003 ms™' at a
horizontal scale of 10 km at 45° latitude (Fu & Ferrarl, 2008}, Thus
SWOT wiould allow, in conjundtion with high resolution ocean models,
the study of small-scale oceanic eddies on a global scale and thus
improve fisheries and ecosystem management strongly linked to
primary production.
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Faye S, Sow B., Lazar A. and Diaw B. (Présentation Qtal@riability of Circulation and
SST in the upwelling system Senegal-Mauritania: ®iody and ObservationScientific
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Faye S, Sow B. and Lazar A. (Présentation Orale), Stofiyhe seasonal variation of sea
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Saliou Faye, Alban Lazar, Bamol Ali Sow, AmadouThierno Gaye. gfantation Orale),
Seasonal variability of SST in the Senegalese-Mmuan upwelling system. General
Assembly of PREFACE, 29-31 October 2014. Casabldavioeocco.

Faye, Saliod” Milena Menna, Pierre M. Poulain, Luca Centurigkian Lazar, Amadou T.

Gaye, Bamol Sow and Dominique Dagorne. (Poster)yvallmg dynamics and cold-water
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Faye S, Lazar A., Sow B. et Gaye A.T. (Présentation &raf model study of the
seasonality of sea surface temperature and citoalat the Atlantic North-Eastern Tropical
Upwelling SystemDOCTORIALES DE L’ED-PCSTUI Jeudi 28 & Vendredi 28i r2015:
UCAD II

Saliou Faye Alban Lazar, Bamol Ali Sow et Amadou Thierno Gaffoster), A model study
of the seasonality of sea surface temperature andlation in the Atlantic North-Eastern
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2015. EGU2015-12427

Saliou Faye Alban Lazar, Bamol Ali Sow et Amadou Thierno Gaffeoster), A model study
of the seasonality of sea surface temperature andlation in the Atlantic North-Eastern
Tropical Upwelling System.PIRATA-PREFACE-CLIVAR Tropical Atlantic Variability
Conference, 24th - 28th August 2015 Cape TownhShfuica.

Rapports techniques

Thiaw M., Faye S, Ngom Sow F., Diaw B. Impact de lI'environnemenarm sur la
dynamique des populations de sardinelles (Sardiraltita et S. maderensis) le long de la
cOte Sénegalais€RODT/ISRA, 18 p.
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Saliou Faye et Pierre-Marie Poulain Campagne COCESII (23-25] &013) : Analyse
comparative des profils de température et de salohes Arvor et CTD sur la grande Cote
sénégalaisdrel. OGS 2013/75 Sez. OCE 27 MAOS.

Campagnes océanographiques

Sortie mensuelle de déploiement de bouées dérivaetenai 2009 a mars 2013.

Campagne PIRATA-FR20 dans le golf de Guinée duu0B3aoctobre 2010.

Campagne d’initiation aux mesures de parameétresigings océaniques a bord du bateau
ITAF DEME du CRODT.

Campagne UPSEN (upwelling Sénégal) a la petite séte&galaise du 07 mars au 18 Mars
2012.

Campagne de déploiement d’un glider sous marima@e|lde Dakar 14 mars 2014.

Campagne de récupération d’un glider sous mariarge de Dakar 15 mai 2014.

Mise a I'eau d’'une bouée météocéan au coeur ddllded’'upwelling au large de Mbour, 11
février 2015.
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