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Résumé 
 

L’objectif de cette thèse est l’étude de la variabilité saisonnière de la dynamique et de 
la thermodynamique du système d’upwelling des Canaries dans les couches de surface. Pour 
ce faire, nous avons utilisé une simulation issue d’un modèle de circulation générale 
océanique et des données in-situ et satellitaires. 

Dans la première partie de la thèse, les caractéristiques de la dynamique de l’upwelling 
côtier sont étudiées à l’aide du déploiement de bouées dérivantes, et l’exploitation de données 
satellitaires de température de surface de la mer (SST) et de vent de surface. Les événements 
d'upwelling, qui surviennent régulièrement de février à mai, ont une durée moyenne de 5 à 10 
jours et sont associés aux développements de quatre filaments d'upwelling observés à partir 
des anomalies de SST MODIS à des positions récurrentes de la côte, qui s’étendent vers 
l’ouest de 200 km à 400 km. Les bouées dérivantes confirment l'écoulement vers l'ouest dans 
la zone de présence des filaments avec une vitesse moyenne de 15-20 cm.s-1. Les saisons 
d'upwelling et l’intensification/relaxation des Alizés présentent une forte variabilité 
interannuelle au large du Sénégal, entre 2010 et 2013. 

Dans la deuxième partie, le cycle saisonnier climatologique de la SST est étudié à 
l'aide d'un bilan de chaleur de la couche de mélange issue d’un modèle de circulation générale 
océanique régionale. Nous avons démontré que l’apparition saisonnière du début de 
diminution des SST côtières, à partir de septembre, selon la latitude, jusqu'à décembre, est 
entrainée par la dynamique de l’upwelling Sénégalo-Mauritanien, précisément entre 12°-
15°N, et par la diminution des flux de chaleur air-mer au nord et sud de ces latitudes. Les pics 
d’intensité de l’upwelling, de mars à mai sur les côtes sénégalaises et en été sur les côtes 
mauritaniennes et sud marocaines, amortissent considérablement la phase de réchauffement 
conduite par les flux de chaleur air-mer. Les advections horizontales par la dérive d’Ekman et 
les courants géostrophiques influencent les SST côtières. A l’ouest de 18°W, le cycle 
saisonnier de la SST est entièrement conduit par les flux de chaleur air-mer. Cette analyse 
confirme les résultats précédents sur l'importance des flux air-mer au large des côtes. En plus, 
elle propose des éléments quantitatifs sur la modulation du cycle saisonnier de la SST par la 
circulation océanique, et en particulier par la dynamique de l'upwelling.  

 Ce travail souligne également l’importance de prendre en considération ce mélange 
vertical de subsurface dans la variabilité saisonnière de l’upwelling. En perspective, nous 
proposons d’étudier ce terme à l’aide d’investigations complémentaires et d’expériences de 
mesure de turbulence lors de campagnes océanographiques. 

  
Mots clés : Upwelling Sénégalo-Mauritanien, SST, circulation, bilan de chaleur, 

observations, modélisation, variabilité saisonnière. 
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Abstract  

 

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

In the first part of the thesis, the activity of the coastal upwelling is studied using of 
deployment of drifting buoys, and operation of sea surface temperature (SST) and surface 
wind satellite data. Upwelling events, which occur regularly from February to May, with an 
average duration of 5 to 10 days and are associated with the developments of four upwelling 
filaments observed at recurrent positions of the coast, extending westward from 200 km to 
400 km. Drifters confirm the westward flow in the presence area of the filaments with an 
average speed of 15-20 cm.s-1. The upwelling season and at the intensification / relaxation of 
the trade winds present a stronge interannual variability off Senegal. 

In the second part, the climatological seasonal cycle of the SST is studied using a 
mixed layer heat budget from a regional ocean general circulation model. We have 
demonstrated that the onset seasonal of coastal SST early decrease, from September, 
depending on latitude, until December, is driven by upwelling dynamics off Senegal and 
Mauritania, precisely between 12°-15°N, and by the decrease of air-sea heat fluxes north and 
south of these latitudes. The peaks of upwelling intensity, from March to May off Senegal 
coasts and summer off Mauritania and southern Morocco coasts, significantly damp the 
warming phase driven by air-sea heat fluxes. Horizontal advections by Ekman drift and 
geostrophic currents influence the coastal SST. West of 18 °W, the seasonal cycle of SST is 
entirely driven by the air-sea heat fluxes. This analysis confirms the previous results on the 
importance of air-sea fluxes offshore. Moreover, it mainly offers quantitative elements on the 
modulation of the SST seasonal cycle by the ocean circulation, and particularly by the 
upwelling dynamics. 

This work also highlights the importance of taking into account the subsurface vertical 
mixing in the seasonal variability of the upwelling. In perspective, we propose to study this 
term with further investigations and experiments measuring turbulence during oceanographic 
cruises. 
 
Keywords: Senegalese-Mauritanian upwelling, SST, Circulation, heat budget, observations, 

modeling, seasonal variability. 
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1.1. Présentation du Sujet  
 

Le volet intitulé circulation et variabilité des «Systèmes d’Upwellings Tropicaux Est» 

(SUTE) du programme de recherche «Atlantic North Eastern Tropical Upwelling System» 

(ANETUS) a pour objectif principal d’apporter une meilleure compréhension de la 

circulation, du forçage et de la variabilité du système d’upwellings au large de l’Afrique de 

l’Ouest.  

Dans cette thèse, l'upwelling des Canaries sera abordé sous son aspect dynamique et 

thermodynamique, avec un accent particulier sur l’upwelling au large des côtes du Sénégal et 

de la Mauritanie. Nous définissons le système d’upwelling Sénégalo-mauritanien (SUSM) du 

SUTE au large de l’Afrique de l’ouest comme étant la partie sud du système des Canaries, 

comprise entre 7°N-25°N, 12°W-26°W. La variabilité de la circulation océanique dans le 

SUSM reste encore un sujet d’étude pour la communauté scientifique à travers des projets et 

programmes de recherche en cours. Il est néanmoins prouvé que l’atmosphère et l’océan 

communiquent entre eux au travers de leurs couches limites, où la turbulence est 

prédominante et, dont les profondeurs sont fortement conditionnées par les échanges air- mer 

(Wang et al., 2004). Ces échanges air-mer dépendent des conditions de surface de la mer (e.g. 

Sea Surface Temperature ‘SST’, courant) et celles de la couche limite atmosphérique (e.g. 

vent, humidité). La couche de mélange océanique est primordiale dans l’étude des systèmes 

océanique et climatique, puisqu’elle est non seulement le support des mouvements océaniques 

de surface mais aussi une véritable couche de stockage de quantités océaniques et 

atmosphériques de diverse nature. Les flux verticaux, atmosphériques de chaleur et 

océaniques de nutriments y constituent respectivement des réservoirs d’eau chaude ou froide, 

et des conditions de production biologique. C’est ainsi que l’une des questions scientifiques 

majeures réside dans la compréhension des mécanismes océaniques et/ou atmosphériques qui 

contrôlent la variabilité de la température de la couche de mélange océanique au sein du 

SUSM.  

Le SUSM est le lieu de résurgence d’eaux froides qui se manifestent généralement en 

hiver et au printemps au large du Sénégal et pratiquement toute l’année le long des côtes de la 

Mauritanie. Leur apparition est conditionnée par l’existence de l’upwelling côtier qui est 

généré par les alizés de l’hémisphère Nord. Cette remontée d'eau s'accompagne d'une 

remontée des isothermes côtiers et de la thermocline. Pour le reste de l’année, c’est-à-dire, de 

juin à octobre, les eaux chaudes équatoriales envahissent les régions côtières ouest africaines 
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jusqu’à environ 18°N. Cette alternance saison froide, saison chaude est liée à la migration 

saisonnière de la zone de convergence intertropicale qui atteint respectivement ses positions 

extrêmes sud et nord en hiver et en été. Ainsi, la température de surface de la mer dans le 

SUSM peut connaître une amplitude saisonnière moyenne de l’ordre de 10°C. Lorsque 

l’upwelling côtier est bien établi, sa partie ouest étant en contact avec les eaux chaudes du 

large, il se produit  des gradients importants de la température de surface (fronts d’upwelling). 

En réalité, le vent ne souffle pas de manière continue mais se manifeste par une alternance 

d’épisodes de forts vents (coups de vent) et de relaxation. En réponse à ce forçage 

atmosphérique, l’upwelling se caractérise par des périodes d'intenses résurgences suivies de 

relaxation, formant ainsi des cycles d'upwelling. Durant un cycle, les vents parallèles à la côte 

s’intensifient et emportent les eaux froides vers le large sous forme de « plumes » ou 

filaments qui reviennent à la côte durant les périodes de relaxation. Le système d’upwelling 

des Canaries, en particulier l’upwelling Sénégalo-Mauritanien n’avait pas attiré autant 

d’attention que ceux du Benguela, du Humboldt et de la Californie en raison de manque 

d’observations in-situ. Aujourd’hui, le développement en cours d’une plateforme de 

modélisation et d’observations du SUSM (bouées dérivantes, observations satellitaires, 

modèles océaniques et atmosphériques) permet d’entreprendre  une étude dynamique et 

thermodynamique de l’upwelling Sénégalo-Mauritanien dans cette présente thèse.  

 

1.2. Formulation de la problematique d’étude 
 

Les objectifs affichés dans cette thèse devront permettre d’apporter des réponses ou 

des éléments de réponses aux questions suivantes : 

1. Quelles sont les principales caractéristiques du SUSM obtenues à partir de mesures 

directes in situ (observations réalisées à l’aide de bouées dérivantes), de données satellitaires 

(température de surface de la mer) et d'autres données auxiliaires (indice d'upwelling et 

produit de vent issus de l’océanographie spatiale), durant les saisons d’upwelling de 2009 à 

2013?  

 

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

températures de surface de la mer dans le SUSM ? S’agit-il du flux de chaleur atmosphérique, 
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de l’advection horizontale de température des eaux, de l’entrainement ou du mélange vertical 

des couches de surface ? 

 

1.3. Approche méthodologique  
 

Pour combler une lacune d’étude du SUSM principalement basée sur les observations, 

une étude systématique des événements d’upwelling et de filaments d’eaux froides est 

proposée à l'aide de mesures directes in situ des bouées dérivantes, de SST satellitaires, 

d’indices d'upwelling et de vent à la surface de la mer, dans le but de décrire les principales 

caractéristiques de l'upwelling au large des côtes du Sénégal et de la Mauritanie de 2009 à 

2013. L’utilisation d’une sortie interannuelle (2009-2011) de la configuration ORCA12 (1/12° 

~ 8 km) du modèle NEMO de l’équipe DRAKKAR permettra de mettre en évidence la 

disparité entre ces différentes années, en termes de structure thermique et dynamique en 

profondeur.  

Pour qualifier, quantifier et diagnostiquer les processus atmosphériques et océaniques 

impliqués dans la variation saisonnière des SST dans le SUSM, le budget climatologique de 

température de la couche de mélange sauvegardé en cours de simulation de la configuration 

ATLTROP025 (1/4° 25 km) du modèle NEMO sera exploité. Ce qui permettra non seulement 

d’identifier les causes du cycle saisonnier de la SST et les mécanismes océaniques et 

atmosphériques en jeu sur cette variabilité, mais aussi de quantifier le rôle relatif des courants 

latéraux, de l’upwelling et des flux atmosphériques dans la variabilité de la température de 

surface.  

Nous avons reconstruit en offline le terme du mélange vertical du modèle pour 

déterminer les processus physiques responsables de sa génération et de sa variation, mais 

aussi son niveau de responsabilité dans la contribution de l’océan à l’évolution de la SST. Par 

ailleurs, une analyse portera précisément sur le plateau continental (de la côte à l’isobathe 200 

m) subdivisé en boîtes, où l’on représentera tous les termes du bilan de chaleur. Cette 

approche permettra de mieux déterminer la variabilité temporelle et longitudinale des termes 

du bilan de chaleur de la couche de mélange sur le plateau continental et les facteurs qui la 

pilotent.  
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1.4. Présentation du plan du manuscrit  
 

La présentation de la problématique relative à la dynamique et à la thermodynamique 

nous a permis de dégager un certain nombre d’axes de travail que nous allons aborder dans 

cette thèse et d’identifier les moyens utilisés pour parvenir aux résultats attendus. Dans le 

chapitre 2, on présentera l’état des connaissances dans l’Atlantique Tropical et en particulier 

dans le SUSM. 

Le chapitre 3 traitera de la description des principales caractéristiques des événements 

d'upwelling au large des côtes du Sénégal et de la Mauritanie de 2009 à 2013 à partir des 

observations de bouées dérivantes et de satellites, et a pour objectif de mieux observer et 

comprendre la dynamique de l’upwelling.  

Dans le chapitre 4, nous étudierons plus précisément, à l’aide du modèle numérique 

NEMO, la variabilité saisonnière de la température de surface. Les différents éléments 

atmosphériques et océaniques en jeu sur la variation de la SST y seront qualifiés, quantifiés et 

diagnostiqués. 

Enfin, dans le chapitre 5, nous présenterons la synthèse des principaux résultats 

obtenus dans cette thèse ainsi que quelques axes de recherches à poursuivre dans le SUSM.  
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L’Atlantique Tropical couvre une grande partie de l’océan Atlantique et joue un rôle 

clé dans la redistribution méridienne vers les pôles de la chaleur accumulée à l’équateur. 

Conditionnés par la SST, les transferts atmosphériques d’énergie cinétique entre la zone 

tropicale et les latitudes supérieures, s’effectuent par l’intermédiaire du jet-stream subtropical 

dont la position paraît dépendre directement des anomalies de la circulation atmosphérique 

tropicale. L’étude de la SST tropicale et de ses variations annuelle et interannuelle est donc 

particulièrement importante pour la connaissance des phénomènes climatiques de grande 

échelle (Bjerknes, 1969). 

Les régions de l’Atlantique Tropical qui abritent de fortes variabilités océaniques et 

atmosphériques sont respectivement les zones de résurgence océanique (upwelling) et de 

convergence intertropicale, siège de la convergence des vents inter hémisphériques et d’une 

forte convection atmosphérique. Par ailleurs, la SST exerce une influence significative sur le 

climat des régions environnantes (Carton et Huang, 1994 ; Chang et al., 2006).  

L’importance de ces différentes problématiques est à l’origine de l’émergence de 

nombreux programmes internationaux dédiés à l’étude de la variabilité de l’océan Atlantique 

Tropical comme la composante océanique EGEE du projet AMMA, consacrée à l’étude des 

processus qui régissent la température de surface de l’océan et la couche de mélange. Ce 

programme s’est également intéressé à la circulation océanique et à sa variabilité dans la 

région du GG. Cette thèse s’inscrit complètement dans le programme ANETUS, dont l’objet 

est d'améliorer la compréhension et la modélisation de l'océan et la variabilité du couplage 

océan-atmosphère dans le système d'upwelling tropical de l'est de l'Atlantique nord. Le projet 

est motivé par l’existence de périodes anormalement arides ou humides, de décalages 

saisonniers de mousson et une forte variabilité des ressources halieutiques associées à ce 

système, qui  ont des conséquences importantes sur la sécurité alimentaire, les ressources en 

eau et la santé. L’influence du SUSM sur le climat côtier et la production des ressources 

halieutiques des pays riverains à travers la variabilité de la circulation océanique et des 

conditions de SST justifie l’étude, dans cette thèse, des mécanismes atmosphériques et/ou 

océaniques qui modulent la SST et la dynamique des masses d’eaux dans le SUSM. 

Dans ce chapitre, les principales caractéristiques de l’Atlantique Tropical nord en lien 

avec la variabilité de la couche de surface sont présentées. Dans un premier temps la 

circulation atmosphérique est présentée, puis nous décrivons les flux à l’interface air-mer dont 

les effets dynamiques ou thermodynamiques sont directes sur les couches superficielles de 

l’océan. Ensuite, la circulation océanique et les différents types de masses d’eaux sont 
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examinés. Celle-ci influe sur la température par advection et mélange induit par les 

cisaillements de courants. Nous terminons par un exposé des mécanismes de l’upwelling 

côtier et son impact sur l’écosystème, et une description de la température de surface de la 

mer. 

 

2.1. La circulation atmosphérique 
 

La compréhension de la dynamique atmosphérique de l’Atlantique tropical est 

primordiale pour une meilleure connaissance de la région d’étude. En effet, les conditions 

atmosphériques dans le SUSM sont fondamentalement liées à la dynamique de l’ensemble du 

bassin.  

L’existence des centres d’actions permanents des hautes pressions des anticyclones 

des Açores dans l’hémisphère Nord et de Saint Hélène dans l’hémisphère Sud, conditionne la 

circulation atmosphérique dans les basses couches. Leurs flux dominent la zone maritime et 

favorisent le déplacement des masses d’air des hautes pressions tropicales vers les basses 

pressions équatoriales. Les variations d’intensité et de position des centres anticycloniques 

déterminent l’évolution saisonnière des vents de surface. La limite entre les vents de nord-est 

et de sud appelés alizés est représentée par la zone appelée Zone de Convergence 

Intertropicale (ZCIT). C’est une zone dépressionnaire associée à de fortes convections 

atmosphériques, des masses d’eau chaudes à la surface de l’océan, ainsi que de fortes pluies. 

La ZCIT migre pendant l’été boréal vers le nord (5°N à l’ouest et 15°N à l’est) (Figure 2.1), 

occasionnant de fortes pluies sur le continent ouest africain. Les alizés de sud-est rejoignant la 

ZCIT, s’intensifient sur le bassin tropical, et au passage de l’équateur basculent en vent de 

sud-ouest, du fait de l’inversion de la force de Coriolis, et ce particulièrement dans la partie 

est du bassin, au dessus du GG. Cette variabilité climatique annuelle est connue sous le nom 

de Mousson Africaine (AM). Inversement, la ZCIT se déplace vers le sud et atteint sa position 

la plus proche de l’équateur (0°N à l’ouest et 5°N à l’est) dès janvier (Figure 2.1). Cette 

oscillation entraîne l’alternance de la saison sèche et de la saison des pluies dans la bande 

tropicale. 

Par ailleurs, La surface océanique joue un rôle primordial du fait du gradient 

thermique saisonnier existant entre le continent et l’océan. L’atmosphère et le continent se 

réchauffent (en été boréal) ou se refroidissent (en hiver boréal) plus rapidement que l’océan. 
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Cette situation entraîne des gradients thermiques importants qui influencent les alizés dans les 

zones continentales en imposant une circulation des régions froides vers les régions chaudes.  

 

 

Figure 2.1 : Circulation atmosphérique de surface dans l’Atlantique Tropical à partir des 

vents (25 km de résolution) du capteur « SeaWinds» à bord du satellite QuikSCAT de la 

NASA. La norme de la vitesse (en couleur en m/s) et la vitesse (flèche) ; (a) en janvier et (b) 

en juillet et la ligne noire représente la ZCIT.  

 

Les alizés de sud-est sont plus intenses en août-septembre quand la ZCIT est à sa 

position la plus septentrionale, correspondant au déplacement vers le Nord des anticyclones 

subtropicaux (Peterson and Stramma, 1991). Inversement, les alizés sont plus faibles à 

l’équateur en mars-avril quand la ZCIT est à son voisinage. En conséquence, la variabilité de 

la tension du vent est sujette à des oscillations saisonnières de la ZCIT. 

Dans l’Atlantique Tropical nord, en saison froide, l’anticyclone des Açores se situe 

dans une bande latitudinale de 25°N-30°N, entre les archipels des Canaries et des Açores, 

alors que la ZCIT remonte au nord de 2°N sur les côtes africaines. Les gradients de pressions 

sont affaiblis, réduisant au minimum la vitesse des vents. En avril, et surtout en mai, 

l’anticyclone des Açores se déplace plus au sud entraînant la formation de gradients de 

pressions très marqués et l’augmentation de la force des vents. En Août-Septembre, 

l’anticyclone des Açores occupe sa position la plus au nord, ce qui affaiblit les gradients de 

pression dans la zone et par conséquent, la vitesse des alizés. Dans le SUSM, notamment dans 

la région de Nouadhibou, les alizés prédominent toute l’année 63,1% (230 jours par an) pour 

les vents de N-NE et 23% (soit 84 jours par an) de NW-N. A la latitude du cap Blanc, la 

a b 
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vitesse moyenne des alizés est relativement élevée (entre 6 et 8 m/s) avec des pointes par 

moment supérieures à 15 m/s. D’octobre à mars on peut observer de courtes périodes de vents 

de secteur Est, parfois violents (harmattan). Les périodes de calme (vitesse de vent inférieur 

ou égale 1 m/s) sont peu nombreuses et rarement de longues durées. Au sud du cap Timiris, le 

régime des alizés est remplacé par les vents de secteur Est (l’harmattan y est plus sensible 

qu’à Nouadhibou).  

Les variations temporelles des vents près de la côte ont des périodes typiques de 5 à 10 

jours, échelle temporelle dans laquelle les variations de l’upwelling se produisent, renforcées 

par les fluctuations des vents locaux. La réponse de l’océan côtier à ces fluctuations 

temporelles des vents locaux, à l’échelle du plateau continental, se fait sentir en quelques 

heures dans la couche de surface et un jour pour toute la colonne d’eau. Il y a cependant des 

événements d’upwelling dont les périodes varient de 5 à 7 jours qui ne sont pas associés au 

forçage du vent local (Mittelstaedt, 1982).  

Le régime du vent dominant dans les environs de Nouadhibou peut connaître de 

profonds changements tant qualitatifs que quantitatifs comme ce fût le cas pour la période 

1955-1982 (Arfi, 1985). Cet auteur récuse la régularité et la constante du vent dans ce secteur 

pourtant largement admise auparavant (Maigret, 1972). 

Le balancement saisonnier des deux anticyclones de l'Atlantique tropical se traduit par 

l'alternance de deux saisons aux caractéristiques bien marquées au Sénégal. En hiver et au 

printemps, de novembre à mai, un régime d'alizés s'établit. Au cours de cette saison, la vitesse 

du vent croît régulièrement du mois d'octobre au mois de décembre pour atteindre, en 

moyenne, 5 m/s (Roy, 1989). La vitesse du vent se stabilise autour de cette valeur du mois de 

décembre à la première quinzaine de février. Après un nouvel accroissement en février et 

mars, les vitesses maximales sont enregistrées au cours du mois d'avril. 

De novembre à mai, les alizés continentaux (vent de secteur N-NE) et les alizés 

maritimes (secteur NW-N) sont prépondérants. Au cours des mois de décembre et janvier, les 

vents de secteur N-NE représentent 60 % des observations et les vents de secteur NW-N 

environ 30%. A partir de la deuxième quinzaine de janvier, une rotation des vents vers l'Ouest 

apparaît, les fréquences des vents de secteur NW-N augmentent pour atteindre leur valeur 

maximale en mai avec plus de 60% des observations. En saison d'alizés, les vents de secteur 

N-NE ont une vitesse moyenne supérieure d'environ 0,5 m/s à celle des vents de secteur NW-

N (Roy, 1989). 
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En été et en automne, de juin à octobre, les alizés de nord sont remplacés par un 

régime de vents variables et instables dont les vitesses minimales sont observées pendant le 

mois de septembre. En effet, à cette période, la ZCIT atteint la latitude du Sénégal, où s'établit 

un régime de vents variables en force et en direction, avec notamment un flux de mousson 

chargé d'humidité, responsable de la pluviométrie sur le continent. A la fin de l'été, une 

température de l'eau élevée et un vent faible peuvent favoriser la formation de zones 

orageuses souvent originaires du Sud, et accompagnées de vents forts pouvant dépasser 15 

m/s pendant une courte période (Rébert, 1983). Les plus fortes valeurs de vents « calmes ou 

variables » sont observées à la fin de l'été au cours du mois de septembre (Roy, 1989). De juin 

à septembre, les alizés maritimes de secteurs SW-W, W-NW et NW-N sont prépondérants.  

Dans la région sud, la direction la plus fréquente en période de saison sèche est celle 

des flux provenant du Nord et de l'Est (N-NE à N-NW) correspondant aux alizés issus de la 

ceinture des hautes pressions tropicales. Dans le domaine méridional, la saison humide se 

manifeste dès le mois de mai, alors qu'elle est beaucoup plus tardive dans le Nord. La 

prédominance des vents d’Ouest et de SO à S-SO se fait alors nettement sentir et l'ensemble 

de la région est progressivement couverte par la mousson.  

 

2.2. Les flux de chaleur à l’interface air-mer 
 

Les flux de chaleur à l’interface air-mer participent considérablement à l’équilibre 

océan-atmosphère. En effet, l’océan perd de la chaleur par les flux de chaleur sensible, latente 

et infrarouge et en gagne par le flux solaire. La moyenne annuelle et la saisonnalité de ces 

flux de chaleur sont reproduites sur les figures 2.2 à 2.6. Le flux solaire est compris entre 160 

et 280 W/m² en moyenne annuelle et saisonnière. Il présente un cycle saisonnier annuel et 

semi-annuel au nord et sud de 12°N, respectivement, avec un premier minimum pendant le 

déclenchement de la saison d’upwelling (novembre-janvier) et un second au sud de 12°N, 

associé à la ZCIT (Figure 2.2). Le maximum est atteint autour de 20°N d’avril à juin. La 

moyenne annuelle présente un maximum au-dessus des régions d’upwellings côtiers 

(Sénégalo-Mauritanien, Angola) et équatorial.  

Le flux de chaleur infrarouge présente un cycle saisonnier annuel, avec un maximum 

de -100 W/m² pour la période d’upwelling où les SST sont 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 cycle saisonnier moyen (1988-2000) 
(en bas) du flux de chaleur solaire (en W/m²) le long des côtes sénégalo-mauritaniennes. 
Sources : ECMWF.  
 

 

 
Figure 2.3 Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cycle saisonnier moyen (1988-2000 
(en bas) du flux de chaleur infrarouge (en W/m²) le long des côtes sénégalo-mauritaniennes. 
Sources : ECMWF.  
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Le flux de chaleur latente qui dépend du vent et du gradient d’humidité entre les 

basses couches atmosphériques et la surface de l’eau joue un rôle particulièrement important 

en Atlantique Tropical (Figure 2.4), en particulier dans ses interactions avec la SST. Il est 

compris entre -160 à -30 W/m² en moyenne annuelle et saisonnière. D’ailleurs, en moyenne 

annuelle, il est relativement faible dans la bande équatoriale, et est globalement beaucoup plus 

faible le long des côtes africaines lors de la remontée des eaux froides depuis la subsurface et 

maximum au niveau des gyres subtropicales. Sur les côtes Sénégalo-mauritaniennes, son 

cycle saisonnier est beaucoup plus marqué au Sénégal avec une augmentation progressive 

d’octobre à janvier où il atteint -170 W/m². Il est relativement faible pour le reste de l’année et 

atteint son minimum entre mars et mai. Dans la partie nord (Mauritanie), le flux de chaleur 

latente atteint un minimum (-40 W/m²) en août-septembre. 

 

 

 
Figure 2.4 Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cycle saisonnier moyen (1988-2000) 
le (en bas) du flux de chaleur latente (en W/m²) le long des côtes sénégalo-mauritaniennes. 
Sources : ECMWF. 
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Figure 2.5 : Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cycle saisonnier moyen (1988-2000) 
(en bas) du flux de chaleur sensible (en W/m²) le long des côtes sénégalo-mauritaniennes. 
Sources : ECMWF. 
 

Le flux de chaleur sensible est faible avec des valeurs comprises entre –30 et 10 W/m² 

en moyenne annuelle et saisonnière. Il dépend de la différence de température entre la surface 

de l’eau de mer et l’air en contact, qui est faible, et de la vitesse du vent (Figure 2.5). Ce flux 

est faible sur les régions d’upwelling côtier et équatorial et maximum autour des latitudes 

10°N et -10°S. Son cycle saisonnier est marqué par deux maxima au sud de 12°N en avril et 

en juillet et deux minima en février-mars autour de 16°N et en août-septembre au nord de 

24°N. 

Enfin, Le flux net de chaleur (Figure 2.6), qui représente la somme des flux de chaleur 

sensible, latente, infrarouge et solaire, présente un maximum dans les régions d’upwelling 

côtier et équatorial. Il présente un cycle saisonnier semi-annuel au sud de 12°N, avec un 

minimum de -20 W/m² en juillet et un maximum de 70 W/m² en avril. Au nord de 12°N, le 

cycle saisonnier est annuel avec des valeurs comprises entre 0 -70 w/m² de novembre à 

janvier  et puis une augmentation progressive de février à avril-mai dans la partie centrale où 

il atteint 150 W/m² et de février à juillet-août dans la partie septentrionale avec des maxima de 
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l’ordre de 170 W/m². Le flux de chaleur net montre une répartition spatiale et temporelle 

identique à celles du flux de chaleur latente et de la SST. 

 

 

 
Figure 2.6 : Moyenne temporelle 1988-2000 (en haut) et cycle saisonnier moyen (1988-2000) 
(en bas) du flux de chaleur net (en W/m²) le long des côtes sénégalo-mauritaniennes. 
Sources : ECMWF.  
 

 

2.3. Conditions océaniques 

2.3.1. La circulation de surface et de subsurface 
 

La circulation de surface et de subsurface en Atlantique Tropical est forcée par le vent, 

principal moteur de la circulation océanique de surface, et subit l’influence de la force de 

Coriolis qui décroît vers l’équateur.  

Par ailleurs, la circulation océanique de surface et de subsurface est à l’origine de 

nombreux processus qui conditionnent l’évolution de la SST, comme les advections de 

température, ou encore la génération d’ondes par les cisaillements horizontaux et verticaux 

entre les différents courants. En région tropicale de bord est, cette influence est 



16 

particulièrement manifeste. Les grandes structures de la circulation générale de cette région 

ont été déterminées à partir des observations des champs de densité et de vitesse 

géostrophique associés (Stramma, 1984). La Figure 2.7 montre le schéma de la circulation 

superficielle avec ses principaux courants dans le SUSM :  

• le Courant des Canaries (CC) constitue le courant de limite Est de la gyre subtropicale 

Nord Atlantique et est généralement considéré comme la zone de transition entre 

l'océan ouvert et la zone côtière; 

• le Courant Nord Equatorial (NEC) constitue la branche sud de la gyre subtropicale 

Nord Atlantique et s’écoule vers l’ouest;  

• le Contre Courant Nord Equatorial (NECC) se dirige vers l’Est contre les vents 

dominants entre 5°N et 10°N ;  

• le Dôme de Guinée (DG) présentant une circulation cyclonique est la partie de la crête 

zonale de la thermocline et apparaît comme une « montagne » entre le NEC et le 

NECC ;  

• le courant mauritanien (MC) représente une bifurcation du NECC vers le nord le long 

de la côte.  

Le signal saisonnier de la circulation de surface reflète la réponse de l’océan à la 

variabilité saisonnière des vents alizés et au déplacement méridien de la ZCIT.  

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

caractéristiques et sa limite sud sont liées à la migration méridienne de l’ITCZ. En hiver, 

l’ITCZ est en position au sud, les alizés sont à leur vitesse maximale, c’est aussi le cas pour le 

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

75 cm/s pendant qu’il traverse l’archipel des Canaries. 
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Figure 2.7 Circulation de surface de l’océan d’après Barton (1998), pour l’hiver et l’été. 

CanUC (Canary Upwelling Current), GR (Recirculation Gyre), NEC (North Equatorial 

Current), NECC (North Equatorial CounterCurrent) et MC (Mauritania Current). 

 

Le CC se déplace parallèlement au littoral en formant des tourbillons cycloniques sur 

le plateau et se détache de la côte entre 20°N et 25°N. A la latitude des îles du Cap Vert, il se 

joint au NEC formant un écoulement  vers l’ouest (Mittelstaedt, 1991). Stramma and Siedler 

(1988) trouvent que le CC est fort en été près de la côte et en hiver à l’ouest des îles Canaries. 

Lazaro et al., (2005) présente le CC comme un flux vers le sud le long de la côte africaine 

entre les caps Blanc et Vert, avec des vitesses allant jusqu'à 20 cm.s-1. Au printemps, le CC 

s’affaiblit en raison de la relaxation des alizés. En été, la remontée de la ZCIT au nord 

provoque l’affaiblissement des alizés et réduit l’apport d’eau en provenance du Nord. Le CC 

s’affaiblit et s’éloigne de la côte. Les gyres cycloniques sur le plateau s’affaiblissent ou 

disparaissent complètement. A l’automne, le CC est à son niveau le plus faible (Lazaro et al., 

2005), mais certaines de ses caractéristiques sont très semblables à celles observées pendant 

l’hiver. Mason et al. (2011) montrent que le CC est sur une trajectoire bien définie et présente 

une variabilité saisonnière prononcée.  

En plus, il existe un courant lié à l’upwelling appelé « Canary Upwelling Current 

(CanUC)». Le CanUC, jet de surface vers l’équateur près de la côte associé à l’upwelling 
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(Pelegri et al., 2006), est présent pendant une bonne partie de l’année sur le plateau nord-

ouest africain. En fin d'automne, la partie du CanUC près de l'archipel des Canaries s'inverse 

et, dans les environs de Cap Ghir, se détache de la côte en direction du large. Pelegri et al. 

(2005) spéculent que cela conduit à la formation, en hiver, d'une grande cellule de circulation 

cyclonique qui s'étend autour de l'archipel. 

Le NEC, quand à lui, résulte de la bifurcation vers l’ouest du CC au niveau du Cap 

Blanc (Mittelstaedt, 1991) ou plus au nord (Hagen, 2001). Il s’écoule vers l’Ouest dans une 

bande de latitudes comprises entre 12°N et 18°N à une vitesse de 10-15 cm/s (Bourles et al., 

1999). Sa zone de transition avec le NECC se produit à ~8°N en hiver et à ~11°N pour les 

autres saisons (Elmoussaoui et al., 2005). Il est moins marqué en hiver alors qu’il est bien 

défini au printemps et en été comme un écoulement vers le sud-ouest à l’est de l’archipel du 

Cap-Vert. L'intensité du NEC ne souffre pas de variations significatives tout au long de 

l'année, avec des valeurs moyennes inférieures à 0,1 m/s (Lazaro et al., 2005). Il atteint sa 

position la plus au sud au printemps. Le même auteur indique que le NEC migre vers le nord 

suivant le déplacement similaire du NECC, en été et en automne.  

Le NECC est une composante majeure du système de courants zonaux et joue un rôle 

essentiel dans les flux de chaleur à travers la modulation de l’Atlantique Tropical (Philander 

and Pacanowski, 1986). En raison de son caractère sinueux, il est difficile de déterminer les 

limites méridionales du NECC. Son cycle saisonnier a été largement étudié depuis le début 

des années 80 (Garzoli and Katz, 1983; Richardson and Reverdin, 1987; Garzoli and 

Richardson, 1989; Garzoli, 1992; Korotaev and Chepurin, 1992; Polonsky and Artamonov, 

1997; Yang and Joyce, 2006; Artamonov, 2006). Sa position présente également un grand 

cycle saisonnier (Mittelstaedt, 1991; Stramma et al., 2005). Des Échosondeurs inversés 

installés le long de 28°W et 38,5°W ont montré que le NECC était situé entre 3°N et 9°N 

(Garzoli et Richardson, 1989; Garzoli, 1992). En automne, des bouées dérivantes se sont 

déplacées vers l’est dans la bande de 4°N à 10°N environ (Richardson et al., 1987). Pendant 

l'hiver et le printemps les alizés de nord, assez intenses, sont responsables de l'affaiblissement 

du NECC, qui est repoussé vers l'équateur (Mittelstaedt, 1991). Fonseca et al. (2004) 

montrent que l'emplacement du NECC suit de près la migration annuelle de la ZCIT, sauf en 

février (position extrême sud de la ZCIT). Selon Lazaro et al. (2005) le NECC apparait dès le 

printemps dans une bande limitée par 35°W-15°W et 5°N-6°N, avec une vitesse moyenne de 

30 cm.s-1, même si sa vitesse de base peut être aussi élevé que 60 cm.s-1. Pendant l’été le 

NECC atteint sa position la plus septentrionale, vers 11°N, avec une vitesse de base inférieure 
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à 0,45 m/s. Il devient irrégulier en automne avec des vitesses de l’ordre de 80 cm.s-1. Comme 

le NECC se rapproche de la côte africaine, certains de ses flux dérivent vers le nord, les autres 

vers le sud-est (Richardson et al., 1987 ; Lazaro et al., 2005 ). La dérive nord appelé Courant 

Mauritanie (MC) par certains auteurs, est responsable du transport d'eaux chaudes 

équatoriales oligotrophiques vers le nord. Le MC montre également un comportement 

saisonnier associé au NECC. En hiver et au printemps, le MC atteint la latitude 14°N. En été 

et en automne, en raison du renforcement du NECC et de l’affaiblissement  des alizés du 

Nord, le MC atteint 20°N en latitude, juste au sud du Cap Blanc. Ses vitesses sont de l’ordre 

de 0.25 m/s, notamment entre 14°N et17°N.   

Une autre caractéristique importante dans la région d'étude est le Dôme de Guinée 

(DG) qui  a été mis en évidence à partir de données d’observation. Le DG est caractérisé par 

des déplacements vers le haut des isothermes dans la thermocline à une profondeur de 300 m 

(Voituriez, 1981). 

Le DG constitue un champ d'écoulement près de la surface à grande échelle associé au 

NEC, au NECC et au Sous Courant Nord équatoriale (NEUC) (Siedler et al., 1992). Il 

présente une circulation cyclonique caractérisée par une variabilité saisonnière assez 

importante. En effet, le déplacement vers le haut des isothermes est plus visible en 

été/automne puis s’affaiblit en hiver (Siedler et al., 1992; Yamagata et Lizuka, 1995),  

pouvant même disparaître (Voituriez, 1981; Lazaro, et al., 2005). Sa position relativement 

stable, vers 12°N et 22-23°W, est montrée à partir des observations in situ et des données de 

modèle (Siedler et al., 1992; Yamagata and Lizuka, 1995). Le DG est essentiellement généré 

par des champs de vent de grande échelle (Siedler et al., 1992) , il est refroidi en été boréal et 

en automne par la divergence du transport de la chaleur liée au pompage Ekman local 

(Yamagata et Lizuka, 1995). Cette évolution positive du pompage est associée à la mousson 

ouest-africaine et  aux alizés du nord-est de grande envergure qui convergent dans la ZCIT. 

En utilisant les données satellitaires, Lazaro et al. (2005) ont constaté une plus grande 

variabilité saisonnière du DG avec un déplacement de 9.5 °N/22°W en mars à 11°N/29°W en 

octobre. Ce changement est associé à la migration du NECC (au sud et à l’ouest) et à 

l'emplacement de la ZCIT. 

En subsurface, dans le SUSM, la circulation est caractérisée par le sous-courant 

équatorial (NEUC), les parties inférieures du DG, du NECC et du NEC et le sous-courant vers 

le pôle. Le NEUC est essentiellement confiné entre les profondeurs 100 et 500 m (Stramma et 

al., 1999). Pendant l’été et l’automne, sa partie supérieure fusionne avec la partie inférieure 
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du NECC (Elmoussaoui et al., 2005). Richardson et Reverdin (1987), à partir des mesures de 

courantomètres à 6°N-28°W, ont constaté que le NECC s’étend jusqu’à environ 350 m de 

profondeur au cours de son intensification en été/automne. Le sous-courant permanent 

s’écoule en sens inverse du vent vers les pôles et est également un trait commun à l’ensemble 

des upwellings mondiaux de bord Est (Smith, 1968), mais sa profondeur varie d’une région à 

l’autre. On le rencontre vers 100 m de profondeur au Sénégal et vers 300 m au nord du Cap 

Blanc (Rébert, 1983 ; Mittelstaedt, 1983). Dans les régions où ce sous-courant est proche de 

la surface, il constitue la source des eaux résurgentes (Mittelstaedt, 1983 ; Brink, 1983). Sa 

source est un flux d'ouest présent sous le courant de Guinée dans le Golfe de Guinée 

(Philander et Pacanowski, 1986). La base supérieure de ce sous-courant vers le pôle (entre 50 

m et 200 m de profondeur) dans un modèle numérique est une caractéristique permanente aux 

latitudes 7°N, 12°N et 20°N (Elmoussaoui et al., 2005).  

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

 

La circulation moyenne décrite précédemment peut se traduire en termes de 

distribution des masses d’eau. On distingue les eaux de surface (SW) présentes dans une 

couche d’environ 150 m d’épaisseur qui est soumise aux échanges avec l’atmosphère. Il  

exciste localement des masses d’eaux comme celles du Banc d’Arguin (ABW). Ces eaux 

côtières chaudes et peu salées peuvent sortir du plateau et se diffuser dans les masses 

environnantes (Fraga, 1974). Dans les tropiques, il existe aussi un maximum de salinité sous 

la couche de mélange ou « Mixed layer depth » (MLD). C’est une eau de maximum de 

salinité (SMW) appelée eau de subsurface tropicale, qui a son origine dans la gyre centrale 

subtropicale (Stramma et al., 2005). En dessous de ces eaux de surface, entre 150 m et  700 

m, se trouvent les eaux centrales de l’Atlantique nord et sud qui présentent un fort contraste 

méridienne (Tomczak, 1981; Zenk et al., 1991; Arhan et al., 1994). Ces masses d’eau se 

caractérisent par une relation température-salinté (TS) presque linéaire et sont situées entre les 

isopycnes 25,8 km/�� et 27,1 kg/�� (Stramma et al., 2005). Les eaux centrales de 

l’Atlantique nord (NACW) se trouvent au nord des îles du Cap-Vert et du Cap Blanc et 

prennent naissance dans les moyennes latitudes dans l’océan Atlantique nord.  

Au sud, on trouve les eaux centrales de l’Atlantique sud (SACW) qui sont 

caractéristiquement différentes des NACW (North Atlantic center Water). Les NACW sont 
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plus chaudes et moins salées (Stramma et al., 2005). Les SACW contiennent une grande 

quantité des eaux centrales de l’océan Indien transférées dans l'océan Atlantique. 

La zone frontale du Cap-Vert (CVFZ), marquée par des fronts de température et de 

salinité, correspond à la limite entre le NACW et le SACW (Zenk et al., 1991). Le CVFZ est 

situé à environ 20°N au large de l'Afrique puis orienté vers le sud-ouest jusqu’à environ 16°N 

dans l'Atlantique tropical central. Ce front est susceptible d’être sujet à l’instabilité barocline 

et barotrope (Onken et Klein, 1991; Spall, 1992; Erasmi et al., 1998) et présente une intense 

activité tourbillonnaire (Lathuilière, 2005). Il existe des masses d’eaux plus profondes 

connues sous l’appellation d’eaux intermédiaires antarctiques (AAIW). Elles sont transportées 

avec la gyre subtropicale de l'Atlantique Sud vers les tropiques. Au large du Brésil, l’AAIW 

est transportée dans l’hémisphère nord et se répand vers l'ouest et dans le bassin est de 

l'Atlantique Nord. L’AAIW est facilement identifiable par les faibles salinités avec un 

minimum entre 600 à 900 m de profondeur (Stramma et al., 2005). 

 

 2.3.3. Les upwellings côtiers de bords Est  

 

Le vent qui souffle vers l’équateur le long des bords Est des bassins océaniques pousse 

les eaux côtières de surface vers le large permettant ainsi aux eaux situées en profondeur de 

remonter (Ekman, 1905). Ce processus, appelé upwelling côtier, est à l’origine d’une partie de 

la production primaire océanique car les nutriments qui accompagnent les remontées d’eaux 

froides permettent le développement des écosystèmes océaniques. Les zones de pêche de 

l’océan mondial sont principalement déterminées par ce phénomène.  

La côte Nord-Est africaine est une des principales régions d’upwelling et le Courant 

des Canaries est l’un des plus productifs des courants de bords Est en termes de pêcherie. 

C’est pour les pays riverains, une des principales ressources économiques. Il est donc 

important de mieux comprendre comment fonctionne ce système d'autant plus que la grande 

variabilité des conditions climatiques dans la région affecte ces ressources.  

 

2.3.3.1. Processus dynamique des upwellings côtiers de bords Est 
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Les mécanismes physiques qui permettent d’expliquer la présence du phénomène 

d’upwelling côtier dans les régions de Bord Est sont largement connus.  

En 1905, Ekman a élaboré une théorie à partir d’observations effectuées par le 

physicien norvégien Nansen qui, lors d’une campagne en Arctique a remarqué que les 

icebergs dérivent avec un angle variant de 20 à 40 degrés par rapport à la direction du vent. 

L’explication d’Ekman à ces observations repose sur l’équilibre entre tension turbulente et 

force de Coriolis. Le transport résultant, intégré de la surface (où la tension turbulence est 

connue et est égale à la tension de vent) à la profondeur –H où la tension turbulente est nulle 

(c’est la couche d’Ekman), se fait à 90° à droite de la direction du vent dans l’hémisphère 

nord. Ce transport s’exprime en fonction de la tension du vent � (��, ��	), de la densité de 

l’eau 	 et du facteur de Coriolis f : 


 �� = 
������ = − 
����
�        

Où ��	��	�� sont les composantes zonale et méridienne du transport d’Ekman (en 

m2.s-1), respectivement. L’indice « 0 » signifie que la tension du vent est prise à la surface de 

la mer. 

Le transport d’Ekman a des conséquences sur les vitesses verticales, en effet, les 

variations spatiales du vent et du transport d’Ekman induisent des zones de convergence et de 

divergence des eaux de surface qui engendrent des vitesses verticales à la base de la couche 

d’Ekman de profondeur -H (���, appelée pompage d’Ekman). Le pompage d’Ekman est 

obtenu à partir de l’équation de continuité intégrée dans la couche d’Ekman et du transport 

d’Ekman dans le plan f (paramètre de Coriolis constant) : 

 

W�� = � ∂u∂x!
"# + ∂v∂ydz = 1

ρf + ∂∂x,� ∂τ-∂z!
"# dz. − ∂∂y� (∂τ0∂z dz)!

"# 2
= 1
ρf ,∂τ!

-
∂x − ∂τ!0∂y . 
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Si la vitesse est positive (resp. négative), on a un upwelling (resp. un downwelling). 

Cette expression peut être améliorée en tenant compte de la variation latitudinale du 

paramètre de Coriolis. Au voisinage de l’équateur, on peut alors écrire :  

3 = 3! + 45 où y est la distance à l’équateur. 

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

��� = 6789(
�)�� + :
���;      

où, <=>?(�!) est le rotationnel de la tension de vent de surface. 

Quand on applique la théorique d’Ekman au bord Est des bassins océaniques, le 

transport d’Ekman subit une discontinuité au niveau de la côte. Cette théorie donne une 

relation entre la tension du vent parallèle à la côte et un transport d'eaux vers le large. La 

composante de la tension du vent parallèle à la côte et dirigée vers l’équateur produit un 

transport vers l’ouest (et donc vers le large) perpendiculaire à la côte: 

��@ABC = 
DEFGHIFJK�� 		�B9LCMNL8O, où ��@ABC = 
DEFGHIFJK�� 		�B9LCMNL8Oest la 

composante parallèle à la côte de la tension de vent.  

La compensation des eaux côtières transportées vers le large se fait par un upwelling 

côtier. Il s’agit du même phénomène que le pompage d’Ekman à la différence qu’il est 

localisé à la côte et qu’il est beaucoup plus concentré et intense (Figure 2.9).  

La zone côtière est alors une zone de divergence des eaux de surface qui génère par 

conservation de la masse, une aspiration d’eaux profondes froides et souvent riches en 

nutriments.  

Cependant, on observe souvent en aval d’un cap ou d’une chaîne de montagnes près 

de la côte, un amortissement du vent qui induit alors un pompage d’Ekman vers la surface. 

Cet effet peut potentiellement contribuer à la remontée des eaux côtières en surface. Pickett et 

Paduan (2003) estiment que dans certaines régions de Californie, le pompage d’Ekman génère 

un upwelling d’amplitude comparable à celui produit par la divergence du transport d’Ekman. 

Mais l’estimation de la part imputable à la divergence est assez approximative pour comparer 

rigoureusement ces deux effets (ces auteurs considèrent un upwelling uniforme sur une 

échelle caractéristique du rayon interne de déformation de Rossby).  
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Figure 2.8 : Schéma simplifié d’un upwelling côtier (D’après Bakun, 1986).  

 

A ce propos, Capet et al. (2004) ont montré numériquement que le pompage d’Ekman 

n’affecte pas les structures hydrologiques de ces régions.  

Cependant, certaines théories contestent l’échelle cross-shore définie par le rayon de 

Rossby. Par exemple, Estrade (2006), suggère que la position et l’échelle cross-shore des 

upwellings (qui va définir leur intensité) dépend de la topographie. Marchesiello et Estrade 

(2007) montrent que les formes des plateaux continentaux de la Californie Centrale et des 

côtes Sahariennes affectent les positions, les structures et les échelles ‘cross-shores’ des 

divergences des eaux et donc de l’intensité de leurs upwellings respectifs.  

 

2.3.3.2. L’upwelling côtier Sénégalo-Mauritanien 

 

Le système d’upwelling des Canaries concerne toute la côte située entre 10°N et 35°N 

(Wooster et al., 1976) correspondant aux côtes guinéennes, sénégalo-mauritaniennes et 

marocaines. Ce système porte diverses appellations. Nous utiliserons le terme "upwelling 

Nord-Ouest Africain" lorsqu'il sera question du système d'upwelling dans son ensemble, 

parlerons d'upwelling Sénégalo-Mauritanien pour le phénomène restreint à notre zone d'étude 

située entre les latitudes 7°N et 25°N. 
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La plupart des observations synoptiques de température de surface dans les régions 

côtières d’upwelling montrent un minimum au voisinage immédiat du trait de côte. Ce type de 

signal témoigne d’une remontée d’eaux profondes dans une bande côtière assez restreinte. Il 

fournit quelques indications sur l’intensité de l’upwelling mais pas sur sa répartition spatiale 

car les masses d’eaux froides qui arrivent en surface se diffusent et se mélangent avec les 

eaux chaudes environnantes (Figure 2.9) si bien que leur signature en surface ne représente 

pas précisément les eaux issues de la circulation verticale. La variabilité saisonnière de ce 

système d'upwelling a été étudiée en termes d'indices d'upwelling, calculés à partir de mesures 

in situ et d’observations satellitaires de SST, et de transport d'Ekman vers le large (Wooster et 

al., 1976; Nykjaer et Van Camp, 1994). La saisonnalité de l’upwelling s’explique 

essentiellement par le déplacement de la ZCIT et des régimes de vents qui l’accompagnent 

(Hagen, 2001). L’upwelling est quasi permanent toute l'année dans la partie centrale de la côte 

nord-ouest africaine entre 21°N et 32N avec une intensité maximale au printemps et en 

automne. Dans la partie sud de la côte nord-ouest africain entre 12°N et 20°N, l’upwelling se 

produit en hiver et au printemps avec une saisonnalité plus prononcée en raison du 

remplacement, en été,  des alizés par les vents de mousson, qui advectent les eaux chaudes 

vers le nord le long du rivage) (Santos et al., 2005). Le même auteur montre qu’en 'hiver, ces 

deux sous-zones de la côte nord-ouest africaine ont tendance à fusionner et former une zone 

de remontée continue dans l'espace.  

Parfois la masse d’eau la plus froide à la côte à tendance à s’étirer loin de la côte, ce 

qui correspond généralement à des processus de « filamentation » associés à une 

augmentation locale de l’intensité de l’upwelling (phénomène que l’on rencontre souvent en 

aval des caps). Dans ce cas, la circulation verticale a lieu près de la côte, un front de 

température se forme, devient instable puis développe de la turbulence méso-échelle par 

diverses interactions non-linéaires (Brink, 1983). Mais d’autres observations, essentiellement 

limitées à certaines régions du système des Canaries où le plateau continental est large et peu 

profond, mettent en évidence des structures beaucoup plus stables où le minimum de SST 

reste décalé à une distance importante de la côte (Figure 2.10). Ces structures inhabituelles, 

qui prennent l’aspect de langues d’eaux froides bordées de masses d’eaux relativement 

chaudes tant dans leurs limites océaniques que côtières, se maintiennent de l’échelle d’un 

événement (Barton et al., 1977) à celle d’une saison d’upwelling (Roy, 1998). Elles ne sont 

donc probablement pas le fruit de l’activité méso-échelle, mais plutôt la signature d’une 

remontée d’eau profonde qui a lieu à une certaine distance de la côte voir dès l’entrée du 
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plateau continental. Estrade et al. (2006) ont montré, à partir de modèles théoriques, que les 

formes des plateaux continentaux de ces régions topographiques affectent les positions, les 

structures et l’intensité de leurs upwellings respectifs. 

 

Figure 2.9 : Température de surface de la mer, produit level3 (4 km) du satellite EOS, 

composite 8 jour des observations journalière après restitution de la SST à partir des mesures 

spectrales Infra-Rouge Thermique du capteur MODIS (fin de période : 21 mars 2015). 

 

Au sud du Sénégal, la plume d’eau froide est généralement orientée le long de la côte 

entre les isobathes -25 m et -50 m. La climatologie mensuelle de SST de Roy (1998) montre 

que la plume persiste toute la saison d’upwelling, elle est générée au cours des mois de 

décembre et de janvier, se maintient deux à trois mois puis disparaît progressivement aux 

alentours du mois de mai.  

Le noyau de la saison d'upwelling se produit de février à avril, une période au cours de 

laquelle la SST montre de changements très limités. Inversement, les transitions importantes 

de SST ont eu lieu entre janvier et février, et également entre avril et mai (Ndoye et al., 2014). 

Par ailleurs, les alizés, qui sont à l’origine du forçage de l’upwelling, ne sont pas 

constants et réguliers toute la saison d’upwelling. On observe ainsi une périodicité dans 
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l’intensité et l’orientation du vent en chaque point de la côte, formant ainsi des fluctuations 

qui ont une influence sur l’upwelling. Aussi, l’upwelling s’installe avec un décalage de 

quelques heures à quelques jours par rapport à l’intensification d’un vent favorable. Ce délai 

est variable suivant l’intensité et le lieu où se développe l’upwelling (Mittelstaedt, 1983). Au 

large du Sahara, l’affleurement des eaux se produit après un jour de vent favorable alors qu’au 

large du Sénégal, le refroidissement maximal n’est obtenu qu’au bout de 2 à 3 jours (Binet, 

1988). Gabric al. (1993) notent qu’au niveau de la zone du Cap Blanc une période de 4 à 6 

jours est nécessaire. Au Sénégal, l’intensité de l’upwelling est différente de part et d’autre de 

la presqu’île du Cap-Vert (Dakar) à cause de l’orientation de la côte par rapport à la direction 

des vents. Sous le régime des alizés continentaux de secteur N-NE, les intensités de 

l’upwelling de part et d’autre de Dakar sont comparables alors que qu’en période d’alizés 

maritimes de secteur NW-N  l’upwelling au sud est plus intense (Roy, 1989).  

 

2.3.3.3. Impact de l’upwelling côtier sur l’écosystème marin  
 

Dans les régions d’upwelling côtier, l’essentiel des apports de nutriments vient du 

transport vertical à la côte. Comme les systèmes d’upwelling côtiers se trouvent dans des 

régions essentiellement subtropicales (10°-40° de latitude), la lumière disponible est 

importante et en conséquence une importante production primaire se produit nourrissant une 

chaîne trophique bien connue des pêcheurs (sardines et anchois, grands migrateurs, etc...). La 

variabilité de la physique de l’océan contrôle largement ces plus hauts niveaux trophiques 

(Cury et Roy, 1988; Demarcq et Faure, 2000). 

La concentration en phytoplancton est généralement maximale à proximité de la côte 

puis diminue progressivement vers le large. Dans la région d’upwelling côtier, la communauté 

phytoplanctonique est dominée par les diatomées alors qu’au large, les groupes dominants 

sont plutôt des espèces de phytoplancton de plus petite taille (synechococcus et 

prochlorococcus) (Chavez et al., 1991).  

La distribution spatiale des propriétés biogéochimiques est fortement contrôlée par les 

structures dynamiques associées à la turbulence océanique. La variabilité saisonnière de la 

chlorophylle est bien expliquée par la variabilité saisonnière du forçage du vent (Lathuilière et 

al., 2008). De fortes concentrations de chlorophylle sont observées dans les filaments et 

tourbillons d’upwelling (Alpers et al., 2013). Un lien entre les filaments riches en 
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phytoplancton et les ondes de Rossby a été mis en évidence au départ dans le cas de l’océan 

ouvert (Uz et al., 2001). Les différents processus responsables sont l’advection horizontale 

(Killworth et al., 2004), l’advection verticale du maximum profond de chlorophylle (Charria 

et al., 2003, 2006) et la concentration des matériaux flottants (Dandonneau et al., 2003). 

Killworth et al. (2004) montrent que dans la majeure partie de l’océan, l’effet prépondérant 

est l’advection latérale de chlorophylle, qui a aussi été mis en évidence par Bonhomme et al. 

(2007) dans l’upwelling du Pérou. 

Cury (1988) a mis en relief la relation entre la migration saisonnière du thiof 

(Epinephelus aeneus) et l’oscillation saisonnière de l’intensité de l’upwelling des régions nord 

(Cap-Blanc) et sud (Kayar) du système d’upwelling sénégalo-mauritanien. L’intensité de 

l’upwelling au Cap-Blanc est minimale en décembre-janvier, période pendant laquelle 

l’upwelling sénégalais se développe avec une intensité assez importante (Figure 2.10). La 

différence entre l’intensité de la résurgence sénégalaise et celle du Cap-Blanc provient de la 

composition des masses d’eaux ramenées à la côte par le processus d’upwelling (NACW pour 

le Nord et SACW pour le sud). Cette stratégie opportuniste visant à coloniser les milieux les 

plus productifs où le développement des maillons de la chaîne trophique a rendu la nourriture 

plus abondante, est une attitude commune à de nombreuses espèces pélagiques et démersales 

qui quittent saisonnièrement la zone nord-mauritanienne et migrent vers le sud en quête d’une 

nourriture plus abondante (Champagnat et Domain, 1978 ; Boëly et al., 1978).  

Malgré ce fort enrichissement en nutriments, les régions d’upwelling côtier, du fait de 

leur caractère, fortement dispersif ne concentrent pas le plancton sur une longue durée. 

Cependant, les zones côtières nord-ouest africaines, caractérisées par des plateaux 

continentaux larges et peu profonds, constituent également des régions atypiques qui 

réunissent les 3 éléments de la triade de Bakun (enrichissement, concentration et rétention). 

On en distingue deux dans notre zone d’étude : le Banc d’Arguin et le sud du Cap-Vert 

(Dakar). Le mécanisme physique du décollement de l’upwelling sur ses plateaux semble non 

seulement engendrer un phénomène de rétention des eaux côtières mais aussi un phénomène 

de concentration du plancton. Ces phénomènes sont vraisemblablement liés à la formation 

d’un front côtier permettant d’isoler les eaux littorales.  

Le sud du Cap-Vert est une zone de fraie prioritaire pour les clupéidés (Roy, 1989). La 

ponte principale a lieu au printemps à la fin de la saison d’upwelling (Boëly et al., 1982 ; 

Fréon, 1988), elle est précédée d’une ponte secondaire en hiver en plein cœur de la saison 

d’upwelling et suivie beaucoup plus tard d’une autre ponte secondaire au début de l’automne. 
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Cette stratégie de reproduction va donc à l’encontre du schéma classique puisque ces espèces 

pélagiques n’hésitent pas à frayer à des périodes d’upwelling intense.  

 

 

Figure 2.10 : Cycle moyen du transport d’Ekman (1967-1984) à Nouadhibou (Cap-Blanc) et 

Yoff (Cap-Vert). Prises moyennes de thiof (Epinephelus aeneus) par quinzaine à Kayar durant 

la même période (Curry et al., 1988). 

 

Roy (1998), à partir des données physiques (SST, vent) et biologiques (nitrate, 

chlorophylle), a tenté d’établir les connexions qui existent entre cette stratégie et les structures 

hydrologiques et biologiques induites par l’upwelling. Il en a conclu que la stratégie des 

sardinelles semble guidée par le mécanisme de rétention au sud du Cap, qui confère aux eaux 

du plateau un caractère faiblement dispersif. Il s’y ajoute que le processus d’upwelling 

favorise la concentration des nutriments dans le plateau sud du Cap-Vert et limite 

considérablement leur export vers le large.  

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

d’upwelling au Banc d’Arguin (Conand, 1975). Par contre, elle n’est ni précédée ni suivie 
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d’une ponte secondaire. Etant donné, que l’upwelling ne s’estompe vraiment dans cette région 

que pour une courte période de 1 à 3 mois à la fin de l’été, les clupéidés paraissent réellement 

anticiper ce phénomène pour pondre au moment opportun quand les eaux du Banc sont les 

plus riches en plancton.  

2.3.4. Température de surface et saisons hydrologiques 
 

Le régime des vents en Atlantique Tropical favorise un transport des masses d’eaux au 

large des côtes nord-ouest africaines, ce qui entraine respectivement un approfondissement et 

une remontée de la thermocline à l’ouest et dans la zone côtière. Par conséquent, les variations 

saisonnières de la SST liées aux flux verticaux (upwelling) associés au mouvement de la 

thermocline peuvent atteindre plus de 5°C (Figure 2.11). La variation méridionale de la ZCIT 

impose à la SST dans le SUSM un cycle annuel qui peut se décomposer en deux saisons : une 

saison froide de novembre à mai et une saison chaude de juin à octobre. C’est dans la partie 

sénégalaise que l’on note une très forte variabilité saisonnière de la SST (Figure 2.11). Cette 

SST conditionne les échanges de chaleur entre l’océan et l’atmosphère et constitue un bon 

indicateur de l’upwelling côtier. En effet, à des petites échelles temporelles, les événements 

de refroidissement de la SST se produisent généralement quelques jours après l’upwelling 

forcé par la tension du vent (Van Camp et al., 1991). Comme dans les autres écosystèmes de 

bord Est, les pêcheries au large de l'Afrique occidentale sont régulièrement affectées par les 

fluctuations induites par l'environnement sur l'abondance des poissons et par les perturbations 

des habitudes migratoires des poissons (Cury et Roy, 1991; Binet et al., 1998). Plusieurs 

études (Belvèze, 1991; Binet, 1997; Binet et al., 1998) ont montré qu’au milieu des années 

1970 et début des années 1990, les  fortes captures de sardines correspondaient à des périodes 

de renforcement de l’upwelling côtier (et donc refroidissement de la SST). 

Il apparaît donc nécessaire d’examiner les causes de la variation saisonnière de la SST 

le long des côtes nord-ouest africaines, en particulier dans le SUSM. Cette variation 

saisonnière est-elle associée aux flux verticaux via l’upwelling côtier ou est-elle due à la 

saisonnalité des flux de chaleur ou même aux systèmes de courants locaux ? Jusque là, aucune 

étude à partir d’un modèle numérique permettant de boucler le bilan de chaleur n’a été 

réalisée dans cette zone pour pouvoir diagnostiquer et expliquer les mécanismes liés, à la 

baisse et à l’augmentation de la SST en hiver et en été. Plusieurs études sur la description du  
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Figure 2.11 : SST (°C) en moyenne mensuelle (2004-2012) en janvier (en haut) et en juillet 

(en bas) dans l’océan Atlantique Tropical. Source: Advanced Very High Resolution 

Radiometer (AVHRR/NOAA) à 11 km x 11 km de resolution.  

cycle saisonnier de la SST sur le plateau continental sénégalais et/ou mauritanien ont été 

faites en utilisant des observations in situ et satellitaires (Deme et al., 1994 ; Ould et al., 
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1999), et à l’échelle du bassin nord-ouest africain Roy et al. (2001) évoque une connexion 

entre ENSO et la SST. 

En effet, les événements chauds dans le Pacifique au cours de l'automne et début 

d'hiver entraînent quelques mois plus tard une relaxation de l'upwelling le long de la côte 

orientale du bassin de l'Atlantique, entraînant le réchauffement des eaux de surface  le long de 

la côte de l'Afrique de l'Ouest en hiver et au printemps. Pendant les épisodes de La Niña, 

l'inverse se produit. Une analyse des séries mensuelles de SST indique que le lien entre ENSO 

et la SST dans l'Atlantique commence à être statistiquement significatif en février et est mieux 

établi de mars à juin.  

Il y aurait alors une très forte compétition des flux de chaleur et des processus 

océaniques liés à l’upwelling sur la variation de la SST dans le SUSM. Nous donnerons la 

part relative et le mécanisme associé de ces différents facteurs sur l’évolution de la SST dans 

le chapitre 4.  

D’un point de vue hydrologique, la zone mauritanienne est marquée par 4 saisons 

(Dubrovin et al., 1991). Fréon (1988) distingue aussi deux grandes saisons maritimes au 

Sénégal et deux saisons intermédiaires. La saison froide va de janvier à mai pour la partie 

nord (Mauritanie) et de novembre à mai pour la partie centrale (Sénégal) avec des 

températures moyennes respectives de 18.4°C et 16°C à 18°C (Ould et al., 1999). A partir des 

prélèvements de températures et de salinité à l’aide d’une sonde CTD, Deme et al. (1990) ont 

observé des températures froides de l’ordre de 15°C à 17.5°C sur le plateau continental 

sénégalais. Pendant la saison de transition froide-chaude (juin-juillet) on assiste au large et 

dans le sud du plateau continental mauritanien au recouvrement progressif des eaux froides 

par les eaux chaudes d’origine guinéenne en même temps qu’au renforcement des upwellings 

côtiers sur le plateau. Au Sénégal cette saison est relativement courte et a lieu en mai et juin. 

En période chaude, les eaux chaudes envahissent l’ensemble du plateau et une zone frontale 

perpendiculaire à la côte se forme à la latitude approximative du Cap Blanc (Loktionov, 

1989 ; Marchal, 1991). Le plateau mauritanien est sous l’influence de températures de l’ordre 

de 24°C à 27°C (Ould et al., 1999) alors qu’au Sénégal, elles sont plus élevées et comprises 

entre 26°C à 30°C (Deme et al., 1990). La période et la durée de la saison de transition 

chaude-froide sont très variables d’une année à l’autre et dépendent principalement de 

l’établissement des alizés responsables de l’upwelling. Une intensification brutale des alizés à 

partir du mois de novembre conduit à une destruction rapide de la stratification verticale et à 

l’installation de la saison froide. 
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Chapitre 3 : La dynamique de l’upwelling Sénégalo-
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Introduction  

L'objet de ce chapitre est la description des caractéristiques de l’upwelling Sénégalo-

Mauritanien. Nous avons rappelé dans le chapitre 2 que l’upwelling est induit par les vents 

locaux (pompage d'Ekman issu du curl du vent du transport vers le large), et qu’il est quasi 

permanent sur les côtes de la Mauritanie et saisonnier sur les côtes du Sénégal avec une 

période intense de novembre à mai suivie d’une relaxation ou inversion de juin à octobre. En 

effet, les études précédentes de Roy (1989) ont montré que l’indice d’upwelling calculé à 

partir des vents de la station de Yoff, augmente progressivement de novembre à mai puis 

diminue à partir de juin, devenant très faible pendant l’été.  

Au large de la Mauritanie, l’indice d’upwelling estimé avec les vents du capteur 

« SeaWinds » du satellite QuikSCAT indique des valeurs positives toute l’année, caractérisant 

des conditions d'upwelling permanent avec une période de faible intensité de novembre à 

février et un renforcement entre février et octobre associé à une forte concentration de 

Chlorophylle (Lathuilière et al., 2008).  

Au Sénégal, Lathuilière atteste que l’indice d’upwelling est significatif de novembre à 

mai et présente un affaiblissement de juin à octobre, confirmant ainsi les résultats de Roy 

(1989). Ces travaux, bien que permettant de comprendre la variation saisonnière de l’intensité 

de l’upwelling, ne mettent pas l’accent sur les caractéristiques de l’upwelling (épisodes 

d’upwelling, filaments d’eaux froides) à l’échelle intra-saisonnière et interannuelle. Le peu 

d’attention portée à la région (jusqu’à une certaine période) du fait d’un manque criard 

observations in-situ montre que la zone est peu explorée. Une étude portant sur toute la côte 

de la Mauritanie et du Sénégal est entreprise dans ce chapitre pour tenter d’apporter des 

éléments de réponse aux questions suivantes: 

• La dynamique de l’upwelling est-elle la même le long de toute la côte sénégalo-

mauritanienne ?  

• Est-ce que les évènements d’upwelling se limitent à l’échelle journalière ou durent 

plus ou moins une semaine?  

• Les filaments d’upwelling sont-ils ancrés à des endroits spécifiques sur la côte, tel que 

constaté par  Van Camp et al. (1991); Meunier et al. (2012) au Cap Blanc et par 

Démarcq (1998) au Cap-Vert ?  
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• La variabilité interannuelle de l’upwelling est-t-elle liée à une influence locale où 

grande échelle ?  

Ces questions seront abordées plus spécifiquement en rapport avec le vent et ses dérivées 

(indice d’upwelling et pompage d’Ekman), qui sont les principaux forçages de l’upwelling 

côtier. 

Dans ce chapitre, la période d’étude s'étend de 2009 à 2013, mais se focalise sur les 

saisons d’upwelling (novembre-mai) pendant lesquelles l’essentiel du déploiement des bouées 

dérivantes a été effectué sur le plateau continental du Sénégal. Ces données in-situ de bouées 

dérivantes, pour la première fois collectées dans cette partie du système du Courant des 

Canaries, vont permettre non seulement de se faire une idée de la circulation moyenne 

pendant les saisons d'upwelling 2009-2013 mais aussi de bien caractériser les filaments 

d’upwelling sur les côtes de la Mauritanie et du Sénégal.  

3.1. Présentation du projet d’expérimenation de la cirulation océnanique 
cotière au large du Sénégal ‘COCES’ 
 

Les outils d’investigation développés et déployés en mer visent à améliorer notre 

connaissance des processus physiques et biologiques dans l’océan, de surveiller l’évolution du 

climat et en particulier quantifier les effets du réchauffement climatique et de fournir des 

données d’initialisation et d’assimilation pour les modèles océaniques. Le programme 

COCES (Coastal Ocean Circulation Experiment off Senegal), qui s’inscrit dans la logique des 

Programmes SVP (Surface Velocity Program) et CODE (Coastal Ocean Dynamics 

Experiment) offre un cadre précieux pour l'examen de la circulation côtière et hauturière dans 

les couches de surface. Des bouées dérivantes SVP (Niiler, 2001) et CODE (Davis, 1985) ont 

été déployées au large du Sénégal depuis mai 2009 afin de mener une investigation de la 

dynamique côtière au large des côtes Nord-Ouest africaines dans l’océan Atlantique Tropical. 

Il s’agit, en particulier, d’étudier la dispersion près de la surface et la circulation au large des 

côtes du Sénégal, une région fortement influencée par la dynamique de l’upwelling côtier, 

avec une attention particulière sur les caractéristiques de la circulation méso-échelle comme 

les tourbillons et les filaments.  

Ce projet est composé de deux phases :  

• COCES I s’est déroulé de mai 2009 à septembre 2011 avec le déploiement de 46 

bouées dérivantes de types SVP et CODE. 
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• COCES II, qui est une continuité de COCES I a eu lieu entre octobre 2011 et juin 2013 

avec 60 bouées dérivantes de type SVP déployées en mer, au large de Dakar.  La première 

utilisation scientifique de ces bouées dérivantes a permis pour la première fois au large 

des côtes du Sénégal de caractériser un tourbillon cyclonique (sub messo échelle) se 

propageant vers l’ouest entre le 29 octobre et le 27 novembre 2011, avec la conjonction 

d’obervation satellites (SST, CHL, imagerie SAR) (Alpers et al., 2013).  

 

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

3.2.1. Le dévélopement des bouées dérivantes 
 

Les bouées dérivantes sont des instruments conçus pour mesurer des courants de 

surface et la température à quelques cm en-dessous de la surface dans les océans. Elles 

représentent une version moderne des bouteilles dérivantes utilisées début des années 1900 

pour suivre les courants de surface. Leur structure de flottabilité positive est développée pour 

réduire les effets du vent et maximiser la surface de traînée.  Leurs faibles coûts d'acquisition 

font d’eux des instruments appropriés pour l'étude de la circulation dans la couche de surface 

océanique.  

Contrairement aux instruments de mesure des courants d'Euler (en un point fixe) 

comme l’ADCP (Acoustic Doppler Current Profiler, les bouées dérivantes sont de type 

Lagrangien : ils se déplacent avec la masse d’eau qui les  entoure. Depuis le début des années 

1980, les bouées dérivantes ont été fortement déployées par plusieurs projets nationaux et 

internationaux. En effet, l’exploitation des océans côtiers et des mers marginales a débuté 

avec l’aide des bouées CODE, fabriquées par Technocean (www.technoecan.com) et qui 

portent le nom de l'expérience sur la dynamique de l'océan côtier (CODE).  L’objectif de cette 

expérience menée avec le déploiement de 164 bouées au nord de la baie de San Francisco 

entre Avril 1981 Août 1982, était de mesurer les courants au sein du premier mètre de la 

colonne d'eau (Davis, 1985). Comme représentée sur la Figure 3.1a, la bouée CODE est 

constituée d'un tube mince, vertical, de 1 m de long et de flottabilité négative avec quatre 

ailettes de traînée productrice s'étendant radialement à partir du tube sur toute sa longueur et 

quatre petits flotteurs sphériques de surface attachés à des extrémités supérieures des ailettes 

pour assurer la flottabilité (Poulain, 1999). 
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a) 

b) 

c) d) e) 

Figure 3.1 : Différentes types de bouées dérivantes : les types (a) et (b) ont été utilisés dans COCES. 
Les types (c), (d) et (e) existent mais ne font pas partie de l’expérience COCES.  
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Les déploiements à grande échelle des premières bouées dérivantes SVP modernes ont 

eu lieu en 1988 dans le cadre de WCRP (World Climate Research Program) pour 

cartographier la circulation de surface de l'océan Pacifique Tropical. Aujourd'hui, le réseau de 

bouées dérivantes SVP est assez bien connu, c’est le cas du le GDP (Global Drifter Program) 

qui rassemble toutes les données des bouées dérivantes recueillies des institutions partenaires 

(Figure 3.2) et qui est la principale composante du déploiement de bouées dérivantes de 

surface à l’échelle mondiale, du système d'observation de l’océan mondial (GOOS) de la 

NOAA. Les bouées SVP sont construites par diverses sociétés comme Clearwater 

Instrumentation (USA - www.clearwater-inst.com), Marlin-Yug, (Ukraine – www.marlin-

yug.com), Metocean Data Systems (Canada - www.metocean.com), Pacific Gyre (USA - 

www.pacificgyre.com) et Technocean (USA - www.technocean.com). Elles sont 

principalement utilisées pour surveiller la circulation de la couche de mélange des océans, 

mais elles ont également été exploitées dans des zones plus restreintes telles que la 

Méditerranée orientale (Gerin et al., 2009). Les bouées SVP (représentées sur la Figure 3.1b) 

sont constituées d'une bouée de surface attachée à une ancre flottante de chaussette trouée 

(avec un diamètre d'environ 60 cm et 5 m de long), centré à une profondeur nominale de 15 

m, qui maintient la bouée dérivante presque immobile par rapport à la couche horizontale 

étudiée (pour les détails sur la conception d’une bouée SVP, voir Sybrandy et Niiler (1991)). 

Il existe d’autres instruments de mesure de courants lagrangiens utilisés pour étudier 

les courants de surface, comme le CMOD (Compact Meteorological and Oceanographic 

Drifter Figure 3.1c), la bouée de TRISTAR qui a une ancre flottante sous forme d'un 

réflecteur coin radar centré à 15 m de profondeur (Niiler et al., 1989.), les bouées dérivantes 

A111 (Figure 3.1d) et A104 (Figure 3.1e) fabriquées par Brightwaters Instrument - USA. 

De nombreux programmes et projets de recherche sont dédiés essentiellement au 

déploiement, à l’archivage et/ou à l’exploitation de ces bouées dérivantes. En effet, dans le 

Programme « Mediterranean Surface Velocity Program (MedSVP) » les données qui ont été 

recueillies depuis les premiers déploiements dans la mer Méditerranée (1986) et dans la mer 

Noire (1999) sont archivés et disponibles pour les utilisateurs intéressés. D’autres projets ont 

intéressé la mer Méditerranée et la mer Noire : le projet EGITTO (2005-2008) réalisé en 

collaboration avec des océanographes français, égyptiens et tunisiens, qui avait pour but 

d'observer la circulation de surface dans le bassin oriental de la mer Méditerranée et de 

confirmer les résultats et les études antérieures fondées sur les observations in situ, 
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satellitaires et de modèles ; les projets MREA 07- LASIE 07 (Mai 2007–Juin 2007) avec 

comme objectif d'étudier les propriétés de dispersion à la surface dans la mer Ligure et dans le 

golf de La Spezia; le projet DART (mars 2006 -janvier 2007) dont l'objectif était d'obtenir des 

mesures de bouées dérivantes aussi près que possible (dans l'espace et dans le temps) et 

d’autres mesures in situ (fournies par les navires) ; le projet DOLCEVITA (octobre 2001-

septembre 2004) dans la mer Adriatique avait pour objectif principal de quantifier les 

propriétés cinématiques et dynamiques de la mer Adriatique nord et centre ; et les projets 

« BLACK SEA » (Septembre 1999–Août 2003) et « TYRRHENIAN SEA » (Décembre 

2001–Août 2003) avec comme objectif d’étudier la circulation de surface de la mer Noire et 

de caractériser la circulation moyenne de la mer Tyrrhénienne de surface. L’OGS 

(Oceanografia e di Geofisica Sperimentale) est le principal commanditaire de ces projets. A 

côté de ces projets, certains programmes internationaux comme le WOCE-SVP (World Ocean 

Circulation Experiment–Surface Velocity Program) ont également été mis sur place.  

 
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 par le collecteur de données Argos et le 

système de localisation installé à bord des satellites en orbite polaire de l’administration de la 

NOAA (National Oceanic et Atmospheric Administration). La localisation des bouées 

dérivantes, déterminée par effet Doppler sur une fréquence fixe, a une précision supérieure à 

1000 m. Argos permet à toute plate-forme équipée d'un émetteur compatible et associée à un 



40 

numéro Argos ID spécifique à son électronique de transmission d’être située dans le monde 

entier avec une erreur d'environ 150-1000 mètres. Les satellites qui communiquent 

régulièrement avec les bouées dérivantes sont sur une orbite polaire à une altitude de 850 km, 

et suivent un «méridien» comme orbite: chaque orbite passe au-dessus des pôles Nord et Sud 

à chaque tour et coupe le plan équatorial à des temps solaires locaux fixés.  

Les orbites sont héliosynchrones et par conséquent chaque satellite passe en visibilité 

de tout émetteur donné à peu près la même heure locale chaque jour. Le temps nécessaire 

pour compléter une révolution autour de la Terre est d'environ 100 minutes (14 orbites par 

jour). À un moment donné, chaque satellite «voit» simultanément tous les émetteurs dans un 

diamètre d’environ 5000 km ou cercle de visibilité. La période pendant laquelle le satellite 

peut recevoir des messages à partir d'une plate-forme correspond au temps durant lequel la 

plate-forme est dans sa visibilité (10 minutes).  

 Dès que la bouée dérivante est allumée, une connexion bouée-satellite est établie et 

toutes les 90 secondes, l'émetteur hébergé dans la bouée commence à envoyer à un satellite en 

orbite équipé du système Argos, toutes les informations recueillies. Avant tout déploiement 

d’une bouée en mer, la date, l'heure, les coordonnées géographiques du point de largage sont 

enregistrées. Ces informations permettent de déterminer le point de départ et la trajectoire de 

la bouée.  

Plus de 40 antennes situées dans le monde entier recueillent des données par satellite, 

qui sont stockées sur l'enregistreur à bord du satellite puis transmises au sol chaque fois que 

celui-ci passe au-dessus de l'une des trois principales stations de réception (Wallops Island, 

Virginie, États-Unis ; Fairbanks, Alaska, États-Unis et Svalbard, Norvège), 

 

 

 

 

. 

Figure 3.3 : Le satellite recueille et stocke les signaux envoyés par l’émetteur toutes les 90 secondes 

(1). L’information stockée est redirigé en temps réel par le biais des antennes au sol (2) vers les centres 

de traitement (3) qui se chargent du calcul de la position des émetteurs, du traitement des données 

mesurées par les capteurs (4) puis de la redistribution aux utilisateurs (5), qui peuvent récupérer des 

données aussi via l'Internet (par connexion avec identifiant et mot de passe sur un site sécurisé). 
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ou par l’intermédiaire des stations régionales de réception dans le champ de vision des 

satellites (Figure 3.3).  

         Une fois que les données arrivent à un centre de traitement, les emplacements sont 

automatiquement calculés par effet Doppler sur la fréquence d'émission: lorsque le satellite se 

rapproche d'un émetteur, la fréquence du signal d'émission mesurée par le récepteur à bord du 

satellite est plus élevée que la fréquence d'émission réelle et inférieure quand il s’éloigne 

(Figure 3.4).  

 

Figure 3.4 : Stations formant le temps réel en bande L antenne-réseau. Chaque station reçoit 
des données en temps réel à partir des satellites et les retransmet vers des centres de 
traitement.  

 

3.2.3 Déploiement en mer des bouées dérivantes SVP et CODE 
 

Le premier groupe de 3 bouées dérivantes SVP a été déployé le 22 mai 2009, au nord-

ouest de la Pointe des Amaldies (Dakar) par P-M Poulain (OGS), Luca Centurioni (SIO-

UCSD), B. A. Sow (UASZ), B. Diaw (reISRA/CRODT) et A. Lazar (LOCEAN) (Figure 3.5). 

Ce déploiement est repris en novembre 2009, puis en janvier 2010 (voir Tableau 3.1). Par la 

suite, il a été convenu que toutes les bouées dérivantes seraient régulièrement et 

mensuellement déployées au large des côtes du Sénégal au cours de la saison d'upwelling (de 

décembre 2009 à mars 2010). Les bouées étaient déployées à des endroits cibles du plateau 

continental sénégalais en utilisant des bateaux loués mais aussi ponctuellement en 

collaboration avec les pêcheurs locaux, afin de maximiser la couverture géographique dans la 

zone et de caractériser la circulation méso-échelle côtière tels que les filaments et les 
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tourbillons. Pour ce faire, quelques jours avant le déploiement, des images satellites de SST et 

de concentration en chlorophylle a ‘CHLa’ étaient consultées pour identifier l’endroit clé de 

déploiement (zones de filaments, plumes d’eaux froides, tourbillons etc.). La Figure 3.6 

montre trois bouées dérivantes dans un filament qui, repéré à la veille, s’est détaché de la 

pointe de Dakar avec une forte concentration de CHLa. En période d’upwelling, la pointe de 

Dakar représente souvent un lieu de détachement de jet de 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 bouées dérivantes de l’expérience 
COCES à la pointe des Almadies/Dakar (Sénégal), à partir d’une embarcation légère.  

 

Certaines bouées dérivantes CODE ont été mises à l’eau entre Dakar et l’embouchure 

du fleuve Casamance en utilisant occasionnellement le bateau Aline Sitoe Diatta (ASD) de la 

ligne maritime Dakar-Ziguinchor avec l’aide précieuse du Commandant M. Fall et son 

équipage et la permission du COSAMA (COnsortium Sénégalais d’Activités Maritimes). 

Durant COCES II, un nombre important de bouées dérivantes (9) a été déployé lors 

des campagnes océanographiques UPSEN I et II (respectivement mars 2012 et février 2013) 
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effectuées sur la « petite côte » du Sénégal. Après une dérive initiale vers le nord, les bouées 

déployées durant UPSEN I se sont déplacées vers le sud-ouest début avril quand l’upwelling 

s’est intensifié (Figure 3.8). Une campagne exclusivement COCES II a également été 

effectuée, en période d’upwelling, du 23 au 25 avril 2013 dans le but de collecter des données 

hydrologiques (profils de température et de salinité sur trois radiales : 16°N, 15°N et 15°N) et 

déployer des bouées dérivantes et des flotteurs Argos. Il s’agissait lors de cette campagne de 

réaliser quatre profils verticaux de température et de salinité par radiale et déployer 8 bouées 

dérivantes (Figure 3.9).  

 

 

 

Figure 3.6 : Image de la concentration en CHL (surface) du 19 février 2010, obtenue après 
restitution des mesures spectrale visible  du capteur MODIS, a bord du satellite EOS-AQUA, 
sur laquelle superposent des trajectoires de bouées dérivantes. A noter un défaut de restitution  
en cas de trop forte  concentration  de CHL  (ou/et d aérosols), ici visible au large de la 
« petite côte », suite a un défaut  de correction radiométrique (réflectance normalisée), avec 
des discontinuités apparentes de CHL. Les zones bleues et rouges correspondent 
respectivement à de faible et forte concentration de CHL. L'advection au large de 3 bouées 
dans un filament d’eaux upwellées est évidente.  

 

3 bouées  
déployées dans 
le filament 

  2 bouées 
ramassées par les 
Pêcheurs 



44 

 

Figure 3.7 : 3 bouées dérivantes (carrés rouges) déployées le 20 Novembre 2011 dans le 
filament d’eaux froides  de la pointe de Dakar et autres bouées dérivantes déployées durant les 
deux mois précédents (septembre et octobre).  
 

         
 

Figure 3.8: Images de SST, obtenu par restitution de mesure spectrales Infra-Rouge 
thermique du capteur AVHRR, embarqué sur le satellite METOP (distribution  
NAIAD/IFREMER, traitement  SAF_OSI / EUMETSAT  visualisable sur Google Earth , 
avec la superposition des trajectoires des bouées déployées sur la « petite côte » du Sénégal 
lors de la campagne UPSEN1 du 06 au 18 mars 2012. (a) Période début UPSEN, upwelling en 
relaxation, les bouées remontent vers le nord en raison du sous courant qui affleure en surface 
et (b) début avril, upwelling intense, les bouées dérivent vers le sud-ouest à cause de la dérive 
d’Ekman et les filaments d’upwelling.  

a) b) 
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Des campagnes de récupération des bouées dérivantes ramassées par les pêcheurs de 

St-louis, de Kayar, de Yoff, de Soumbédioune et de Mbour ont été effectuées. Elles ont 

permis de retrouver quasiment toutes les bouées perdues, à l’aide d’une radio Argos qui 

communique par satellite avec la bouée dans un rayon de 300 m lorsque cette dernière est 

active. Toutes les bouées récupérées ont été ensuite remises à l’eau.  

 

 

Figure 3.9 : Positions des stations CTD (losange) et des points de de déploiement des bouées 
dérivantes (rectangle) déployées sur la « grande côte » du Sénégal durant la campagne 
COCES II (23-25 avril 2013) (a) et leurs trajectoires (b et c). (b) 3 bouées à l’eau quelques 
jours après leur déploiement et (c) 5 des 8 bouées déployées ramassées par les pêcheurs de St-
louis et  Kayar.  

a) 

b) c) 
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N° : 
bouée 

Date de 
déploiement 

Latitude 
début 

Longitude 
début 

Date fin de 
déploiement 

Latitude 
fin 

Longitude 
fin 

Type 
bouée 

a92018 
a92019 
a92020 

22-mai-2009 14.88 
14.88 
14.87 

-17.77 
-17.68 
-17.67 

22-feb-2010 
28-mai-2009 
08-juin-2009 

19.6 
14.98 
15.84 

-19.6 
-14.98 
-15.84 

3 SVP 

a91997 
a91999 
a92023 
a92021 
a91997 

14-Nov-2009 
14-Nov-2009 
23-Nov-2009 
23-Nov-2009 
19-Dec-2009 

12.96 
12.95 
14.95 
14.87 
15.35 

-17.3 
-17.28 
-17.62 
-17.57 
-19.68 

16-Dec-2009 
20-Nov-2009 
22-Jan-2011 
29-Mar-2010 
11-Mar-2010 

15.12 
13.29 
13.51 
14.78 
15.7 

-19.41 
-17.48 
-63.86 
-17.6 
-28.12 

2 SVP + 
3 CODE 

a92000 
a92001 
a92002 

02-Jan-2010 
02-Jan-2010 
02-Jan-2010 

13 
12.99 
12.99 

-17.33 
-17.29 
-17.33 

14-Juil-2010 
12-Mar-2010 
11-feb-2010 

7.52 
14.72 
9.27 

-12.89 
-17.42 
-18.72 

3 CODE 

a92003 
a92006 
a92007 
a92024 
a92025 
a92028 

06-Feb-2010 
06-feb-2010 
06-feb-2010 
15-feb-2010 
15-feb-2010 
23-feb-2010 

12.88 
12.88 
12.87 
14.97 
14.89 
14.8 

-17.2 
-17.19 
-17.19 
-17.75 
-17.67 
-17.74 

02-mai-2010 
31-mai-2010 
06-mar-2010 
15-mai-2011 
15-Août-2011 
16-avril-2011 

6.47 
10.58 
10.82 
4 .91 
7.36 
-1.2 

-11.77 
-18.06 
-17.9 
-2.39 
-31.24 
-35.42 

3 SVP + 
3CODE 

a92004 
a92005 
a92022 
a92026 
a92027 
a92029 

09-mar-2010 
10-mar-2010 
23-mar-2010 
23-mar-2010 
23-mar-2010 
23-mar-2010 

14 
13.42 
14.92 
14.85 
14.85 
14.8 

-17.34 
-17.33 
-17.58 
-17.69 
-17.74 
-17.74 

03-mai-2010 
01-Juil-2010 
24-mar-2010 
26-mar-2010 
15-Août-2010 
31-juil-2010 

11.08 
10.31 
14.83 
14.85 
9.98 
13.12 

-18.7 
-18.85 
-17.54 
-17.6 
-25.81 
-21.35 

5 SVP + 
1 CODE 

a92009 
a92010 

09-avril-2010 
10-avril-2010 

14 
13.42 

-17.33 
17.33 

01-mai-2010 
20-juil-210 

10.9 
11.02 

-19.06 
-17.54 

2 CODE 

a92011 
a92014 

18-mai-2010 
19-mai-2010 

14 
13.42 

-17.33 
-17.33 

19-mai-2010 
20-mai-2010 

13.97 
13.54 

-17.26 
-17.39 

2 CODE 

a92012 
a92013 

21-juil-2010 
21-juil-2010 

13.76 
13.25 

-17.33 
-17.33 

24-juil-2010 
30-Nov-2010 

13.55 
13.38 

-17.08 
-15.13 

2 CODE 

a98867 
a98868 
a98869 

01-avril-2011 
01-avril-2011 
01-avril-2011 

14.99 
14.94 
15.02 

-17.57 
-17.55 
-17.53 

15-août-2011 
01-août-2011 
15-août-2011 

8.69 
15.03 
11.26 

-20.18 
-24.39 
-24.98 

3 SVP 

a98871 
a98872 
a98880 

09-mai-2011 
09-mai-2011 
09-mai-2011 

14.83 
14.83 
14.82 

-17.74 
-17.78 
-17.74 

11-mai-2011 
15-août-2011 
30-mai-2011 

15.19 
18.73 
15.76 

-17.37 
-17.27 
-16.59 

3 SVP 

a98878 
a98947 
a98954 

10-juin-2011 
10-juin-2011 
10-juin-2011 

14.7 
14.7 
14.7 

-17.45 
-17.46 
-17.46 

18-juin-2011 
26-juin-2011 
15-août-2011 

14.94 
15.62 
17.38 

-17.37 
-16.89 
-18.32 

3 SVP 

a98946 
a98953 
a98955 

13-juil-2011 
13-juil-2011 
13-juil-2011 

14.88 
14.88 
14.88 

-17.77 
-17.76 
-17.76 

17-juil-2011 
16-juil-2011 
21-feb-2012 

15.13 
15.17 
14.92 

-16.97 
-16.96 
-17.12 

3 SVP 

a98950 
a98952 
a98957 

24-août-2011 
24-août-2011 
24-août-2011 

14.51 
14.5 
14.53 

-17.65 
-17.68 
-17.66 

02-sept-2011 
02-sept-2011 
02-sept-2011 

15.27 
14.87 
14.9 

-17.57 
-17.53 
-17.44 

3 SVP 

a98929 
a98948 
b98950 
a98956 
b98957 

09-sept-2011 
09-sept-2011 
09-sept-2011 
09-sept-2011 
09-sept-2011 

14.67 
14.68 
14.68 
14.67 
14.68 

-17.77 
-17.74 
-17.74 
-17.68 
-17.7 

18-sept-2011 
29-sept-2012 
04-mai-2012 
14-sept-2011 
11-sept-2011 

14.29 
6.91 
8.84 
14.57 
14.27 

-17.32 
-18.7 
-40.56 
-17.29 
-17.27 

5 SVP 

Total                                 46 (28 SVP+18CODE) 

 

Tableau 3.1. Bouées dérivantes déployées pendant COCES I au large du Sénégal dans l'océan 
Atlantique Tropical entre mai 2009 et Septembre 2011. 
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N° : 

bouée 

Date de 

déploiement 

Latitude 

début 

Longitude 

début 

Date fin de 

déploiement 

Latitude 

fin 

Longitude 

fin 

Type 

bouée 
a92030 
a92031 
a92037 

28-oct-2011 
28-oct-2011 
28-oct-2011 

14.47 
14.52 
14.56 

-17.73 
-17.71 
-17.7 

01-nov-2011 
31-oct-2011 
04-mar-2012 

14.3 
14.57 
17.99 

-17.87 
-17.8 
-24.04 

3 SVP 

a92032 
a92033 
a92040 

20-Nov-2011 
20-Nov-2011 
20-Nov-2011 

14.83 
14.83 
14.85 

-17.76 
-17.76 
-17.74 

18-dec-2011 
05-mai-2012 
04-feb-2012 

17.56 
10.2 
19.9 

-21.15 
-27.1 
-23.14 

3 SVP 

a92034 
a92035 
a98949 

23-dec-2011 
23-dec-2011 
23-dec-2011 

14.91 
14.88 
14.9 

-17.76 
-17.8 
-17.81 

08-avril-2012 
16-août-2012 
31-dec-2012 

11.87 
12.2 
15.05 

-26.44 
-40.66 
-43.65 

3 SVP 

a92026 
a92036 

27-jan-2012 
27-jan-2012 

14.52 
14.52 

-17.27 
-17.27 

28-jan-2012 
28-jan-2012 

14.4 
14.36 

-17.21 
-17.21 

2 SVP 

a10114 
a101144 
a101534 
a101540 
a37379 
a37385 
b98929 
b98952 
b98956 

15-mar-2012 
17-mar-2012 
11-mar-2012 
17-mar-2012 
11-mar-2012 
15-mar-2012 
08-mar-2012 
08-mar-2012 
08-mar-2012 

14.7 
14.55 
13.83 
14.52 
13.83 
14.74 
14.84 
14.9 
14.88 

-17.75 
-17.36 
-17.47 
-17.34 
-17.62 
-17.75 
-17.62 
-17.62 
17.62 

02-avril-2012 
09-juin-2012 
23-août-2012 
08-août-2012 
21-mar-2012 
26-juil-2012 
14-juil-2012 
15-sept-201231-
sept-2012 

15.35 
12.81 
8.59 
18.27 
14.45 
14.83 
8.66 
7.35 
17.7 

-16.9 
-17.27 
-13.23 
-18.53 
-18.07 
-20.29 
-15.29 
-12.36 
-39.4 

9 SVP 

a37303 
a37311 
a37384 

21-avril-2012 
21-avril-2012 
21-avril-2012 

14.51 
14.72 
14.72 

-17.67 
-17.69 
-17.68 

22-avril-2012 
26-avril-2012 
11-juin-2012 

14.62 
14.12 
14.15 

-17.56 
-17.49 
-19.25 

3 SVP 

a37295 
a37374 
a37375 

27-mai-2012 
27-mai-2012 
27-mai-2012 

14.73 
14.59 
14.54 

-17.75 
-17.71 
-17.72 

21-oct-2012 
01-juin-2012 
14-juil-2012 

20.21 
14.7 
16.73 

-23.21 
-18.56 
-16.4 

3 SVP 

a101521 
a011541 
a42762 

29-juin-2012 
29-juin-2012 
29-juin-2012 

14.68 
14.65 
14.68 

-17.74 
-17.78 
-17.68 

17-juil-2012 
21-juin-2013 
28-juil-2012 

16.54 
14.06 
17.01 

-16.54 
-50.94 
-16.29 

3 SVP 

a113957 
a113961 
a113979 

03-juil-2012 
31-juil-2012 
31-juil-2012 

15.58 
14.66 
14.66 

-17 .58 
-17.8 
-17.85 

05-août-2012 
08-août-2012 
27-août-2012 

15.21 
14.99 
16.21 

-17.07 
-17.19 
-16.62 

3 SVP 

a113976 
a113977 
a113978 

05-sept-2012 
05-sept-2012 
05-sept-2012 

14.68 
14.65 
1466 

-17.77 
-17.78 
-17.74 

19-nov-2013 
16-oct-2012 
29-nov-2013 

25.41 
14.87 
14.03 

-41.35 
-19.85 
-57.34 

3 SVP 

a113974 
a113984 

06-oct-2012 
06-oct-2012 

14.67 
14.68 

-17.79 
-17.84 

02-nov-2013 
18-oct-2012 

23.96 
15.1 

-62.42 
-17.19 

2 SVP 

a113971 
a113972 

11-nov-2012 
11-nov-2012 

14.68 
14.74 

-17.84 
-17.86 

21-dec-2012 
En vie  

16.17 
------ 

-16.74 
------ 

2 SVP 

a113955 
a113962 
a113967 

05-dec-2012 
05-dec-2012 
05-dec-2012 

14.78 
14.76 
14.77 

-17.76 
-17.85 
-17.8 

10-dec-2012 
29-sept-2013 
28-mar-2014 

14.67 
17.28 
17.03 

-17.54 
-37.45 
-77.78 

3 SVP 

a113960 
a113980 

26-jan-2013 
26-jan-2013 

14.64 
14.66 

-17.78 
-17.8 

03-mar-2013 
04-feb-2013 

14.17 
14.67 

-18.85 
-17.52 

2 SVP 

a113959 
a113969 
a113982 

22-feb-2013 
23-feb-2013 
22-feb-2013 

14 
14 
14 

-17.38 
-17.63 
-17.5 

23-feb-2013 
20-mar-2013 
10-mar-2013 

13.98 
12.57 
13 

-17.36 
-17.32 
-16.91 

3 SVP 

a113956 
a113964 
a98870 

11-mar-2013 
17-mar-2013 
16-mar-2013 

13.98 
13.65 
13.98 

-17.5 
-17.52 
-17.48 

06-sept-2013 
En vie 
En vie 

17.43 
------ 
------ 

-16.69 
------ 
------ 

3 SVP 

a113958 
a113963 
a113965 
a113966 
a113968 
a113970 
a113975 
a113983 

25-avril-2013 
24-avril-2013 
24-avril-2013 
25-avril-2013 
25-avril-2013 
25-avril-2013 
24-avril-2013 
24-avril-2013 

15.52 
15.52 
16 
15 
15 
15.52 
16 
16 

-17.22 
-17.35 
-16.78 
-17.32 
-17.52 
-16.97 
-17.07 
-17 

En vie 
En vie 
31-juil-2013 
29-nov-2013 
28-feb-2014 
25-avril-2013 
28-avril-2013 
27-avril-2013 

------ 
---- 
16.03 
14.91 
17.66 
14.68 
15.93 
15.82 

----- 
---- 
-16.5 
-17.11 
-24.49 
-17.47 
-16.69 
-16.7 

8 SVP 

b113961 
b113970 
b113971 
b113980 
a113981 

27-juin-2013 
27-juin-2013 
27-juin-2013 
27-juin-2013 
27-juin-2013 

14.41 
14.41 
14.4 
14.41 
14.41 

-17.92 
-17.93 
-17.92 
-17.86 
-17.9 

27-juin-2013 
06-août-2013 
19-juil-2013 
12-juil-2013 
03-août-2013 

14.22 
14.99 
12.85 
13.14 
14.76 

-18 
-17.11 
-16.95 
-16.98 
-17.47 

5 SVP 

Total                                          60  SVP 

Tableau 3.2.  Bouées dérivantes déployées pendant COCES II au large du Sénégal dans 
l'océan Atlantique Tropical entre octobre 2011 et juin 2013. 
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Les types de bouées dérivantes (SVP ou CODE), la date et les cordonnées 

géographiques de leur déploiement sont répertoriés sur les Tableaux 3.1 et 3.2. Ces 46 et 60 

bouées dérivantes déployées respectivement pendant les campagnes COCES I et COCES II 

ont permis de collecter et de mettre en place une base de données in-situ précieuses jamais 

égalée, utilisée, ici, pour décrire les principales caractéristiques de la circulation dans le 

SUSM.  

3.2.4. Contrôle qualité et validation des données issues des bouées 

dérivantes 

Différentes méthodes ont été développées pour le contrôle qualité à temps réel 

(RTQC) et la validation des mesures de courant provenant de bouées dérivantes. Le de RTQC 

des données de courant est basé sur des procédures de contrôle qualité de l'IODE/COI (1993), 

Mersea (2005) et SeaDataNet (2007).  

La liste adoptée pour les paramètres relatifs aux mesures de courant à partir des bouées 

dérivantes est indiquée (Tableau 3.3).  
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UCUR m/s -10 10 Eastward_sea_water_

velocity 

Zonal component of sea 

surface water velocity 

VCUR m/s -10 10 Northward_sea_water

_velocity 

Meridional component of 

sea surface water velocity 

 

Tableau 3.3 : Paramètres actuellement inclus dans le dictionnaire MyOcean, se rapportant à 

des mesures de courant et conformes à SeaDataNet. 

-Plateforme d’identification  

Chaque transmission reçue doit contenir des informations identifiant la source des 

données et toute partie d'une transmission qui n'est pas identifiée comme provenant d'une 

source connue pour le centre de traitement est rejetée. 
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-Test de position sur la terre 

Le test exige que la latitude et la longitude observées à partir d'une mesure de bouée 

dérivante doivent être situées dans l’océan. Une procédure automatique a été mise en œuvre 

pour vérifier si les données se trouvent sur terre et toute donnée ne pouvant pas être située 

dans l’océan est rejetée. 

- Test « spike » 

Les données sont éditées à travers une procédure automatique. Les critères sont basés 

sur une distance maximale de 1000 m, une vitesse maximale de 150 cm.s-1 et un angle 

maximal de 45 degrés, entre des points successifs. Ceci signifie que la longitude et la latitude 

d’un point sont enlevées si (i) les distances avec les points précédents et successifs sont plus 

grandes que la limite ; (ii) les vitesses précédentes ou successives sont supérieures à la limite ; 

(iii) les angles formés avec les points précédents et successifs sont à la fois dans les 180+/-45 

degrés. Cette procédure est réitérée deux fois et toutes les valeurs qui échouent au test de 

pointe sont supprimées. 

-Test de drogue  

Chaque transmission reçue doit contenir des informations sur la présence ou l'absence 

de l'ancre flottante et les données doivent être signalées de manière appropriée pour indiquer 

la présence ou l’absence de la drogue. 

-Interpolation des données  

Les données éditées sont interpolées sur les intervalles de temps réguliers de 1 heure 

en utilisant une technique d'analyse optimale connue sous le nom «kriging». Le « kriging » 

utilisé ici est basé sur l'ajustement analytique de la fonction de structure empirique calculée à 

partir de l'ensemble des données despiked (Hansen et Poulain, 1996) et permet de calculer à la 

fois la valeur interpolée et sa précision. La vitesse est calculée par différenciation centrée finie 

sur les données de positions interpolées 1-horaires puis échantillonnée toutes les 3 heures.  

- Validation 

Dans un premier temps, une édition manuelle est faite pour éliminer les valeurs 

aberrantes résiduelles visualisées sur les pistes des bouées dérivantes et fractionner la 

trajectoire de bouées, si nécessaire. Un logiciel est ensuite utilisé pour visualiser les pistes des 
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bouées dérivantes et un criblage à vue pour une série temporelle permet à l'opérateur de tracer 

les paramètres (latitude et longitude) mesurées pendant la durée de l'enregistrement. Cette 

opération est très utile, car elle permet à l'opérateur d’avoir une idée immédiate de la qualité 

des données. Toute  valeur décalée de la ligne des données restantes de la série est considérée 

comme anormale (c’est-à-dire qu’une bouée pourrait être piégée pendant un certain temps 

près de la côte) et a peu de chances d'être une vraie représentation et est supprimée. La 

procédure d'interpolation est exécutée de nouveau et la dimension du pavillon est appliquée. 

 

3.3. Caractéristiques de la dynamique de l’upwelling Sénégalo-mauritanien.  

 

Aux latitudes moyennes tropicales, les bords Est des bassins océaniques sont 

caractérisés par les courants moyens vers l’Equateur, appelés Courants de Bord Est (EBC) et 

par une variabilité importante créée par des tourbillons de méso-échelle. Embarqués dans ces 

EBC, des jets et des filaments transportent vers le large, des eaux côtières froides et riches en 

nutriments pendant la saison d'upwelling. Les phénomènes d’upwelling et de downwelling 

sont d'un intérêt particulier en raison de leur rôle dans les redistributions de nutriments, de 

chaleur et de sel entre autres (Austin et Lentz, 2002).  

La dynamique de l’upwelling des EBC, en particulier en Californie, a été largement 

étudiée en s’appuyant sur des mesures in situ, des études théoriques et des simulations 

numériques depuis les années 1970 (Philander et Yoon, 1982; Huyer, 1983; Marchesiello et 

al., 2003; Demarcq, 2009; Pardo et al., 2011). En revanche, les régions d'upwelling de 

l'Atlantique Nord n'avaient pas attiré beaucoup d'attention, en raison d'un manque criard 

d'observations in situ.  

Le présent travail vise à réduire ce manque d'observations et propose une étude 

systématique des événements d'upwelling et de filamnets d’eaux froides à l’aide des mesures 

directes in situ (observations des bouées dérivantes), des données satellitaires (SST) et 

d'autres données auxiliaires (indice d'upwelling et vent ré-analysé). Son but est de décrire les 

principales caractéristiques du système d'upwelling au large des côtes 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 satellites ont été utilisés dans cette étude: 

les données des systemes  MODIS-EOS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer- 

Earh Observing System AQUA et TERRA) et AVHRR-NOAA (Advanced Very High 

Resolution Radiometer, séries TIROOS-N-NOAA (9 – 19)). Des cartes composites sur une 

période de 8 jours de la SST MODIS (http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/DOCS/modis_sst/), 

focalisées dans la région 10°-22°N, 12°-22°W, avec une résolution spatiale de ~ 5 km 

(level3), sont utilisés pour décrire les événements d’upwelling le long des côtes du Sénégal et 

de la Mauritanie. Les données AVHRR quotidiennes de SST, téléchargés depuis le site de la 

NOAA (http://las.pfeg.noaa.gov/oceanWatch/oceanwatch.php), à 11 km de résolution spatiale 

ont permis d’extraire une série temporelle de SST dans le zone autour de la presqu’île du Cap-

Vert (Dakar) (14°-15°N et 17° -18°W) où les bouées dérivantes ont été déployées de mai 

2009 à juin 2013.  

Les séries temporelles des produits de vent dans la région de la presqu’île du Cap-Vert 

sont issues de la NOAA (NOAA/NCDC Blended) 

(http://las.pfeg.noaa.gov/las6_5/servlets/dataset?catitem=30). Ce sont des vents de surface 

générés sur une grille globale de 0.25°x 0.25° toutes les 6 h par un mélange d’observations 

provenant de plusieurs satellites et de réanalyses NCEP2.  

Les valeurs horaires de l'indice d'upwelling côtier proviennent directement du site web 

de la Division de la recherche environnementale de la NOAA (upwelling and Index 

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

Ekman donnant le transport de masse en fonction de la tension du vent. Ce transport d’Ekman 

défini comme la tension du vent divisé par le paramètre de Coriolis,  est exprimé suivant ses 

composantes parallèle et perpendiculaire à l'orientation de la côte. Le long des côtes sénégalo-

mauritaniennes, l'indice d’upwelling est l’amplitude de la composante vers l’ouest du 

transport d'Ekman et représente le volume par unité de temps de l'eau ramenée à 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 Circulation Experiment off Senegal), 

109 bouées dérivantes de types SVP (Surface Velocity Program, Sybrandy et Niiler, 1991) et 

CODE (Coastal Ocean Dynamic Experiment, Davis, 1985) ont été déployées puis suivies par 

satellite Argos,  au large du Sénégal, entre mai 2009 et juin 2013. 

Les séries temporelles de positions des bouées dérivantes ont été éditées puis 

interpolées linéairement à intervalles de temps réguliers de 2-h en utilisant la technique de 

krigeage (interpolation optimale; Hansen et Poulain, 1996; Poulain et al., 2004a). Ces 

positions interpolées ont ensuite été filtrées par passe-bas à l'aide d'un filtre de Hamming 

(période de coupure à 36-h) afin d'éliminer les composantes des courants à haute fréquence 

(courants de marée et d'inertie) puis sous-échantillonnées à 6-h d'intervalles. Les composantes 

des vitesses sont alors estimées à partir de la méthode des différences finies centrées pour à la 

fin obtenir un  ensemble de données.  

 

3.3.1.2. Méthodes  

3.3.1.2.1. Cartes SST et trajectoires de bouées dérivantes  

 

Les événements d'upwelling ont été identifiés en utilisant des diagrammes Hovmöller 

(espace–temps) de SST et du pomapge d’Ekman pour la période de novembre 2009 à juillet 

2013 sur la zone côtière matérialisée par la tâche  bleue  de la Figure 3.10b. 

Le développement et l'évolution des filaments d'eaux froides le long des côtes du 

Sénégal et de la Mauritanie ont été décrites qualitativement en superposant les trajectoires des 

bouées dérivantes COCES sur les cartes d'anomalies de SST normalisées, obtenues en 

soustrayant la valeur moyenne aux valeurs composites de la SST MODIS et en divisant par 

l'écart-type relatif PQR�_TT�CL8A = (TT�6LAU − TT�AL�)/(WXY�P(TT�)). Des 

configurations instantanés représentatives des principaux épisodes d’upwelling ont été 

sélectionnées et sont montrées dans la section 3.3.3.  

 

3.3.1.2.2. Le pompage d'Ekman  
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L’upwelling se produit le long de la côte lorsque la tension du vent de surface produit 

un transport d'Ekman vers le large ou lorsque le rotationnel de la tension du vent produit un 

mouvement vers le haut en bas de la couche d’Ekman (Halpern, 2002). Le transport d'Ekman 

est proportionnel à la force du vent et inversement proportionnel au sinus de la latitude 

(Sverdrup et al., 1942). Au large de la cote nord-ouest africaine, la composante vers 

l’équateur de la tension des vents alizés de nord-est (τy) est responsable du transport d'Ekman 

moyen vers le large (Ex) par unité de longueur: fE yx ρτ /≅−  

 où ‘ρ’ est la masse volumique de l'eau de mer, ‘f’ est le paramètre de Coriolis et τy’ 

défini est comme:  

τy =ρaCd │W│vw; 

où ‘ρa’ est la densité de l'air, W=(uw,vw) est la vitesse du vent et ‘Cd’ le coefficient de 

traînée définie par Smith (1980).  

La vitesse verticale produit par le rotationnel de la tension du vent méridien au bas de 

la couche d'Ekman, WEK, appelé pompage d'Ekman, est défini par Hagen (2001) comme:  

 fx
W

y

EK ρ
τ 1

∂
∂=

 

Les valeurs positives de WEK indiquent la présence de l’upwelling.  

 

3.3.1.2.3. Champ de vitesses des bouées dérivantes 
 

Les données des bouées dérivantes ont été aussi utilisées pour estimer le champ de 

vitesse moyenne pseudo-eulérienne pendant les saisons d'upwelling de 2009 à 2013. Une 

moyenne a été définie sur la période novembre-mai coïncidant avec l’occurrence des 

principaux événements d’upwelling le long des côtes du Sénégal et du sud de la Mauritanie. 

Les vitesses des bouées dérivantes ont été moyennées spatialement dans des boîtes 

géographiques sans chevauchement de 0.5° x 0.5°, choisies pour résoudre la circulation du 

sous-bassin et avoir un nombre statistiquement significatif de données à l'intérieur de chaque 

boite. Ne sont considérées ici que les boîtes contenant au moins 5 observations de bouées 

dérivantes.  

 

3.3.1.2.4. Séries temporelles de SST, du vent et de l'indice d'upwelling dans 

la région de la presqu’île du Cap-Vert (Sénégal) 
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Les principaux événements d’upwelling, durant les saisons d’upwelling de 2009 à 

2013, ont été sélectionnés en utilisant les séries temporelles de SST, d'indice d'upwelling et de 

vent de la NOAA, moyennées dans une zone située au large de la presqu’île du Cap-Vert 

(entre 14° -15°N et 17°-18°W, rectangle noir sur la Figure 3.10a), lieu de déploiement des 

bouées dérivantes. Cette région est caractérisée par la formation de filaments d'upwelling qui 

s'étendent sur plusieurs centaines de kilomètres au large des côtes (Demarcq, 1998) ou qui se 

déplacent vers le sud le long du talus continental du Sénégal (Roy, 1998). C’est aussi un lieu 

de génération de tourbillons océaniques (Alpers et al 2012). Les événements d'upwelling, 

énumérées dans le tableau 3.4 se produisent généralement de Novembre à Mai et peuvent être 

identifiés par un minimum relatif dans la série temporelle de SST, associé à un maximum 

relatif de l’indice d'upwelling et de la composante méridienne de la vitesse du vent. Des 

événements d'upwelling intenses alternent quelquefois avec des périodes d’affaiblissement 

des alizés, identifiées dans la série temporelle par un minimum de la composante méridienne 

du vent, associé à un maximum et un minimum relatifs respectivement de la SST et de l'indice 

d’upwelling. 

3.3.2. Caractéristiques des saisons d’upwelling de 2009 à 2013  
 

Les diagrammes Hovmöller de la SST (Figure 3.11) et du pompage d’Ekman (Figure 

3.12) moyennés en longitude dans la zone côtière du Sénégal et de la Mauritanie (tâche noire 

représentée sur la Figure 3.10b) résument les principales caractéristiques des saisons 

d'upwelling pour la période de novembre 2009 à juillet 2013. En novembre et décembre le 

phénomène d'upwelling prévaut seulement au nord de 19°N, caractérisé par une SST 

inférieure à 22°C (Figure 3.11) et des vitesses verticales d’environ 8.10-6 m.s-1 (de l’ordre de 

0.7 m.jour-1) (Figure 3.12).  

En décembre-janvier, on observe des eaux froides le long des côtes du Sénégal et de la 

Mauritanie (Figure 3.11). Les principaux événements d’upwelling se produisent entre janvier 

et mai (Figure 3.11), avec des vitesses verticales de l’ordre de 6.10-6 m.s-1 ou 0.5 m.jour-1 

(Figure 3.12). Pendant cette période, on observe  quatre grands filaments d'upwelling, décrits 

plus en détail dans la sous-section 3.3.4 (voir également les figures 3.18-3.21). En juin les 

événements d'upwelling au sud du Cap Timiris disparaissent progressivement et l'eau froide 
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résiduelle se mélange avec les eaux chaudes de surface de l’Atlantique Tropical, alors que 

l’upwelling au nord de 19°N persiste jusqu'au début du mois de juillet. 

 

 

Figure 3.10 : (a) Principaux courants de surface au large de la côte ouest africaine et autour 

de l'archipel du Cap-Vert. Le carré noir indique la zone d'étude sélectionnée autour du Cap-

Vert ou l’ensemble des bouées dérivantes ont été déployées. (b) Région côtière utilisée pour le 

tracé  des diagrammes Hovmöller des figures 3.11 et 3.12.  

Les SST les plus basses sont observées dans la zone du Cap Blanc au printemps (mars 

et avril) alors que le maximum de pompage d'Ekman se situe au large de la presqu’île du Cap-

Vert et du Cap Blanc.  



Figure 3.11 : Diagrammes Hovmöller de SST MODIS 8

zone côtière représentées en bleu sur la Figure 3.10b pour les périodes 

2010 (a), novembre 2010-Juillet 2011 (b), novembre 2011

juillet 2013 (d). Les rectangles noirs sur la figure a représentent les emplacements des quatre 

grands filaments d'upwelling. 

Le cycle saisonnier de la SST assez marqué, en particulier au sud de 19°N, confirme 

les résultats de Lathulière et al

Diagrammes Hovmöller de SST MODIS 8-jours moyennée en longitude dans la 

zone côtière représentées en bleu sur la Figure 3.10b pour les périodes novembre 2009

Juillet 2011 (b), novembre 2011- juillet 2012 (c) et novembre 2012

juillet 2013 (d). Les rectangles noirs sur la figure a représentent les emplacements des quatre 

 

nier de la SST assez marqué, en particulier au sud de 19°N, confirme 

et al. (2008). 
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jours moyennée en longitude dans la 

novembre 2009- juillet 

juillet 2012 (c) et novembre 2012- 

juillet 2013 (d). Les rectangles noirs sur la figure a représentent les emplacements des quatre 

nier de la SST assez marqué, en particulier au sud de 19°N, confirme 



Figure 3.12 : Diagrammes Hovmöller du pompage d'Ekman dans la zone côtière représentée 

en bleu sur la figure 3.10b pour les périodes novembre 

Juillet 2011 (b), novembre 2011

rectangles noirs sur la figure a représentent les emplacements des quatre grands filaments 

d'upwelling. 

 

Diagrammes Hovmöller du pompage d'Ekman dans la zone côtière représentée 

en bleu sur la figure 3.10b pour les périodes novembre 2009- Juillet 2010 (a), novembre 2010

Juillet 2011 (b), novembre 2011-Juillet 2012 (c) et novembre 2012-Juillet 2013 (d). Les 

rectangles noirs sur la figure a représentent les emplacements des quatre grands filaments 
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Diagrammes Hovmöller du pompage d'Ekman dans la zone côtière représentée 

Juillet 2010 (a), novembre 2010-

Juillet 2013 (d). Les 

rectangles noirs sur la figure a représentent les emplacements des quatre grands filaments 
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L'intensité des vitesses verticales (Figure 3.12) au bas de la couche d'Ekman suit 

l'évolution des événements d'upwelling avec des valeurs fortement positives réparties le long 

des côtes du Sénégal et de la Mauritanie entre janvier et juin. Les épisodes d'upwelling les 

plus intenses sont associés à de grandes vitesses positives du pompage d'Ekman. Dans la 

région du Cap-Vert, autour de 15°N, des valeurs positives (upwelling) alternent avec des  

valeurs négatives (downwelling) du pompage d’Ekman, reflétant les périodes de relaxation du 

vent décrites dans la section 3.3.3. 

L'upwelling côtier est plus faible en 2009-2010 (Figure 3.11a), avec des SST plus 

chaudes comparées aux saisons d’upwelling des années 2010-2011 et 2011-2012 (Figure 

3.11b et 3.11c). Cette variabilité interannuelle peut être corrélée à la variation des vents alizés 

qui, à leur tour,  peuvent être influencés par des événements chauds (El Nino)/froids (La 

Niña) dans le Pacifique. Les fluctuations des vents alizés au large de la côte ouest africaine 

sont cohérentes avec les fluctuations de l'indice ENSO dans le Pacifique et modulent 

l'intensité de l'upwelling côtier et l'advection d'eau froide sur le plateau continental (Roy et 

Reason, 2001). La série temporelle de l’indice ENSO multivarié (MEI), obtenu à partir du site 

de la NOAA (http://www.esrl.noaa.gov/psd/enso/mei/table.html), est utilisée pour surveiller 

l'état du phénomène ENSO pendant la période 2009-2013 (Figure 3.13) et est comparée à la 

série temporelle de la SST moyennée dans les régions respectives des quatre principaux 

filaments d'upwelling (zones désignées par des rectangles sur la Figure 3.11a): presqu’île du 

Cap-Vert (13.5°-15.5°N), sud de la Mauritanie (16°N-18°N), Cap Timiris (19°N-20° N) et 

Cap Blanc (20°N-21°N).  

Le décalage entre le développement des événements ENSO matures dans le Pacifique 

et leur signature le long de la côte de l'Afrique de l'Ouest est d'environ 4 à 5 mois (Roy et 

Reason, 2001), pouvant ainsi expliquer le fait que la série temporelle de SST soit décalée de 4 

mois par rapport à l’indice MEI sur la Figure 3.13. L'indice MEI (figure 3.13) est positif 

durant la saison d'upwelling 2009-2010, indiquant des conditions d’El Niño dans le Pacifique 

qui sont favorables à l'affaiblissement de l'upwelling côtier le long des côtes du Sénégal et de 

la Mauritanie. En revanche, le MEI négatif des saisons d'upwelling 2010-2011 et 2011-2012 

sont des indicateurs des conditions de La Nina dans le Pacifique qui ont pour effet un 

renforcement des vents alizés de l'Atlantique, plus particulièrement, la composante du vent 

parallèle à la côte favorable à l'upwelling. La variabilité interannuelle est plus prononcée dans 

les régions de filaments au large de la presqu’île du Cap-Vert et en Mauritanie, où les valeurs 



moyennes de la SST au cours de la saison d'upwel

grandes que celles des saisons d'upwelling 2010

d'upwelling 2012-2013 montre des valeurs de SST similaires à celles de la saison 2009

et un indice MEI correspondant aux 

celui de la saison d’upwelling 2009

 

 

Figure 3.13 : Séries temporelles de l'indice MEI et la SST calculés dans les régions 

respectives des 4 filaments d'upwelling, matérialisées par les rectangles sur la Figure 3.11a. 

3.3.3. Suivi des événement
Vert  
 

Les résultats des sous-sections précédentes décrivent la région de la presqu’île du Cap

Vert comme l'une des plus intéressantes du système d'upwelling du Sénégal et de la 

Mauritanie, elle est influencée par des variations interannuelles des saisons d'upwelling 

(Figures 3.11 et 3.13) et par les fluctuations entre les intenses 

et négatives au bas de la couche d'Ekman (Figure 3.12). Pour aborder ces aspects, dans l

présente sous-section, nous nous focalisons sur la zone marquée par le rectangle noir sur la 

Figure 3.10a et nous analysons les séries temporelles correspondantes de SST AVHRR, 

moyennes de la SST au cours de la saison d'upwelling 2009-2010 sont d’

grandes que celles des saisons d'upwelling 2010-2011 et 2011-2012 (Figure 3.13). La saison 

2013 montre des valeurs de SST similaires à celles de la saison 2009

ndant aux conditions d’El Nino, qui, cependant, est moins fort que 

celui de la saison d’upwelling 2009-2010.  

: Séries temporelles de l'indice MEI et la SST calculés dans les régions 

respectives des 4 filaments d'upwelling, matérialisées par les rectangles sur la Figure 3.11a. 

vénements d’upwelling au large de la presqu’île du Cap

sections précédentes décrivent la région de la presqu’île du Cap

Vert comme l'une des plus intéressantes du système d'upwelling du Sénégal et de la 

influencée par des variations interannuelles des saisons d'upwelling 

(Figures 3.11 et 3.13) et par les fluctuations entre les intenses de vitesses verticales positives 

et négatives au bas de la couche d'Ekman (Figure 3.12). Pour aborder ces aspects, dans l

section, nous nous focalisons sur la zone marquée par le rectangle noir sur la 

Figure 3.10a et nous analysons les séries temporelles correspondantes de SST AVHRR, 
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d’environ 2°C plus 

2012 (Figure 3.13). La saison 

2013 montre des valeurs de SST similaires à celles de la saison 2009-2010 

cependant, est moins fort que 

 

: Séries temporelles de l'indice MEI et la SST calculés dans les régions 

respectives des 4 filaments d'upwelling, matérialisées par les rectangles sur la Figure 3.11a. 3. 

d’upwelling au large de la presqu’île du Cap-

sections précédentes décrivent la région de la presqu’île du Cap-

Vert comme l'une des plus intéressantes du système d'upwelling du Sénégal et de la 

influencée par des variations interannuelles des saisons d'upwelling 

vitesses verticales positives 

et négatives au bas de la couche d'Ekman (Figure 3.12). Pour aborder ces aspects, dans la 

section, nous nous focalisons sur la zone marquée par le rectangle noir sur la 

Figure 3.10a et nous analysons les séries temporelles correspondantes de SST AVHRR, 
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d’indice d'upwelling et de la composante méridienne du vent. Les principaux événements 

d'upwelling sont identifiés et caractérisés dans cette sous-section.  

La Figure 3.14a montre des séries temporelles de SST et d'indice d'upwelling en hiver-

printemps de la saison d’upwelling 2009-2010 moyennés dans la zone de la presqu’île du 

Cap-Vert; les intensités moyennes de la composante méridienne (favorable à l’upwelling) du 

vent estimée dans cette boîte sont représentées sur la Figure 3.14b.  

 

Figure 3.14 : SST et indice d’upwelling (a) et composante méridienne du vent (b), moyennés 
spatiallement dans le rectangle noir de la figure 3.10 durant la saison d’upwelling 2009-2010. 
Les périodes caractérisées par les évènements d’upwelling et de relaxation sont 
respectivement matréalisés par des lignes continues et discontinues.  

 

Les événements d'upwelling les plus intenses (montrés par les points noirs et les lignes 

continues sur la Figure 3.14) sont enregistrés dans la période de février à mai 2010. Les 

valeurs maximales de l'indice d'upwelling sont observées dans la troisième semaine de février 

2010 (870 m3.s-1), simultanément avec l'intensité maximale du vent méridien (~ 9,5 m.s-1 en 

valeur absolue), et dans la deuxième semaine de mai 2010 (1500 m3.s-1). La valeur minimale 

de SST (~ 20,2°C) est trouvée dans la deuxième semaine de mars 2010 (Tableau 3.4 et Figure 

3.14). Certains événements d'upwelling sont suivis par des périodes de relaxation du vent 

(points noirs et lignes en pointillés sur la Figure 3.14), caractérisées par un affaiblissement de 
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l’indice d'upwelling et des vents favorables à l'upwelling. L'intensité minimale du vent 

méridien est observée en fin février 2010 (~ 1,8 m.s-1 en valeur absolue), associée à de faibles 

valeurs de l'indice d'upwelling (~ 166 m3.s-1) et un maximum relatif de SST (~ 21,5°C). Les 

autres événements de relaxation sont enregistrés dans la période 15-21 mars 2010 

(composante méridienne du vent de ~ -3,1 m.s-1, indice d'upwelling de ~ 300 m3.s-1 et SST de 

~ 21,4°C) et fin mars-début avril 2010 (composante méridienne du vent de ~ -2,1 m .s-1, 

indice d'upwelling de ~ 145 m3.s-1 et SST de ~ 21,5 °C).  

Pendant la saison d'upwelling 2010-2011, la région de la presqu’île du Cap-Vert 

montre des indices d'upwelling importants en avril (1160 m3.s-1) et en mai (1020 m3.s-1), 

l'intensité du vent méridien est maximale (~ 10,3 m.s-1 en valeur absolue) dans la troisième 

semaine de mars (Tableau 3.4 et Figure 3.15). La SST moyenne dans la zone diminue 

rapidement entre novembre 2010 et février 2011 (la valeur minimale de 18.5 °C est observée 

à mi février), puis augmente lentement entre mars et mai 2011 (Tableau 3.4 et Figure 3.15a). 

Les périodes importantes de relaxation du vent sont observées en fin février 2011 

(composante méridienne du vent ~ -1,3 m.s-1, indice d'upwelling  ~ 154 m3.s-1 et SST ~ 20 °C) 

et dans la deuxième semaine d'Avril 2011 (composante méridienne du vent ~ -2 m/s, l’indice 

d'upwelling ~ 212 m3.s-1 et SST de ~ 21,9 °C).  

La saison d'upwelling de 2011-2012 dans la zone de la presqu’île du Cap-Vert est 

caractérisée par un comportement en SST similaire à celui de 2010-2011 (Figure 3.16a), mais 

avec une diminution de la SST plus rapide que l'année précédente pendant les mois de 

novembre, décembre et janvier. La valeur minimale de SST (18 °C) est observée dans la 

troisième semaine de février, la plus grande valeur de l'indice d'upwelling est enregistrée en 

avril (1500 m3.s-1), l'intensité du vent favorable à l'upwelling est maximale (~ 9,3 m.s-1 en 

valeur absolue) dans la troisième semaine de février. Trois épisodes de relaxation du vent sont 

observés au cours de cette saison d'upwelling: le premier dans la période 8-15 janvier 2012 

(composante méridienne du vent ~ -2,0 m.s-1, indice d'upwelling de ~ 104 m3.s-1 et SST de ~ 

23,5 °C), le second dans la période 9-15 mars 2012, caractérisé par une composante 

méridienne du vent de ~ -0,5 m.s-1, un indice d'upwelling de ~ 127 m3.s-1 et une SST de 20,6 

°C, et le troisième dans la période 11-19 mai 2012 (composante méridienne du vent de ~ 1,0 

m.s-1, indice d'upwelling de ~ 184 m3.s-1 et SST de 22,9 °C).  
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Figure 3.15 : SST et de l’indice d’upwelling (a) et composante méridienne du vent (b), 
moyennés spatiallement dans le rectangle noir noir dans la Figure 3.10 durant la saison 
d’upwelling 2010-2011. Les périodes caractérisées par les évènements d’upwelling et de 
relaxation sont respectivement matréalisés avec des lignes continues et discontinues. 

 

Figure 3.16 : SST et de l’indice d’upwelling (a) et composante méridienne du vent (b), 
moyennés spatiallement dans le rectangle noir dans la Figure 3.10 durant la saison 
d’upwelling 2011-2012. Les périodes caractérisées par les évènements d’upwelling et de 
relaxation sont respectivement matréalisés avec des lignes continues et discontinues. 
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La saison d'upwelling 2012-2013 est caractérisée par 8 événements d'upwelling assez 

intenses dans la région de la presqu’île du Cap-Vert (Figure 3.17) avec un maximum de 

l'indice d'upwelling (1010 m3.s-1) et de l'intensité du vent méridien (~ -10,4 m.s-1) et un 

minimum de SST (~ 19,9 °C) dans la première quinzaine d’avril 2013. L’indice d’upwelling 

est plus faible comparé aux valeurs des saisons précédentes. Quatre périodes de relaxation du 

vent sont identifiées au cours de cette saison avec des indices d'upwelling inférieurs à 200 

m3.s-1 et des composantes méridiennes du vent positives ou légèrement négatives. 

 

 

Figure 3.17 : SST et de l’indice d’upwelling (a) et composante méridienne du vent (b), 

moyennés spatiallement dans le rectangle noir dans la Figure 3.10 durant la saison 

d’upwelling 2012-2013. Les périodes caractérisées par les évènements d’upwelling et de 

relaxation sont respectivement  materialisés avec des lignes continues et discontinues. 
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Tableau 3.4 : Événements d'upwelling (les plus intenses) enregistrés sur  la période 2009-

2013 dans la région de la presqu’île du Cap-Vert correspondant au maximum de la 

composante méridienne du vent et de l'indice d’upwelling et 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 novembre-décembre au nord de 19°N 

(Figures 3.11a et 3.18a), avec une SST de 20 à 22°C et  un pompage d'Ekman de l’ordre de 

4·10-6 à 6·10-6 m.s-1 (de 0.3 à 0.5 m.jour-1) (Figure 3.12a) ; les filaments d'eaux froides sont 

observés au large du Cap Blanc et du Cap Timiris (Figure 3.18a). Dans la seconde moitié de 

janvier 2010, quatre grands filaments d'upwelling sont générés le long de la côte aux latitudes 

respectives de la presqu’île du Cap-Vert, du Cap Timiris, du Cap Blanc et du sud de la côte 

mauritanienne entre 16° et 18°N (Figures 3.18b) avec une extension au large de 100-200 km.  

La SST moyenne est ~ 18-20 °C dans le nord (filaments Cap Timiris et Cap Blanc) et de 20-

21 °C dans le sud (filaments Cap-Vert et sud Mauritanie). En février et avril 2010, la zone 

d’upwelling atteint son extension méridionale maximale (Figures 3.18c et 3.18d); les eaux 

froides originaires de la région du Cap-Vert sont transportées vers le sud par les courants de 

surface (voir aussi la Figure 3.22). Les bouées dérivantes déployées dans les filaments du 

Cap-Vert enregistrent des vitesses de 30 à 40 cm/s. Les événements d'upwelling en avril et 

mai 2010 (Figure 3.11a) renforcent les filaments d’eaux froides du Cap-Vert (Figure 3.18e) et 

du sud des côtes mauritaniennes (Figure 3.18f), le pompage d'Ekman atteint des valeurs 

supérieures à 10·10-6 m.s-1 (0.85 m.jour-1) en mai 2010. Les bouées dérivantes déployées au 

large du Cap-Vert sont principalement transportées vers l'ouest, en suivant le filament du Cap-

Vert, et vers le sud sur le plateau continental du Sénégal (au sud du Cap-Vert) (Figures 3.18c, 

3.18d et 3.18e). Les bouées dérivantes déployées au sud de l'embouchure du fleuve Gambie 

sont transportés vers le sud et vers le sud-ouest entre 10°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 2010-2011 se produit en fin novembre 

2010 dans la région du Cap Blanc (Figures 3.11b et 3.19a) avec des vitesses verticales de 

8·10-6-12·10-6 m.s-1 (0.7 à 1 m.jour-1) (Figure 3.12b). Une étroite bande d'eau relativement 

froide est observée le long de la côte entre la presqu’île du Cap-Vert et le Cap Blanc (Figure 

3.19a) avec des valeurs côtières de SST en baisse de ~ 24°-25°C dans la région du Cap-Vert à 

~ 19°-20°C au large du Cap Blanc. En fin décembre 2010, les eaux upwellées montrent une 
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extension plus large, avec des eaux assez froides (environ 25°C) observées au-dessus du 

rebord du plateau continental du Sénégal au sud du Cap-Vert (Figure 3.19b). En mi-février 

2011, un évènement d’upwelling important et persistant (Figures 3.11b et 3.12b) génère de 

grands filaments d'upwelling (Figure 3.19c) qui s'étendent sur environ 400 km au large de la 

côte de la Mauritanie. L'eau upwellée dans la région du Cap-Vert est transportée vers le sud et 

se propage entre 10.5-15°N et 16°-19°W, ce transport vers le sud des eaux côtières froides est 

associé à un pompage d’Ekman positif (Figure 3.12b). Les filaments au large des côtes de la 

Mauritanie persistent jusqu'à mars 2011 (Figures 19d et 19e), date à laquelle ils sont renforcés 

par un nouvel événement d'upwelling (Figures 3.11b et 3.12b). Les eaux froides côtières 

occupent la région située au sud du Cap-Vert sur le plateau continental du Sénégal et de la 

Guinée (Figures 3.19d, 3.19e et 3.19f). Les bouées dérivantes déployées au nord du Cap-Vert 

se déplacent vers le nord parallèlement à la côte ou sont transportées vers l'ouest suivant le 

filament d'eau froide localisé à ~ 18°N, à des vitesses de 20 à 30 cm.s-1 (Figures 3.19e et 

3.19f) ou se déplacent dans la direction sud-ouest à 20 voir 25 cm.s-1 (Figure 3.19f).  
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Figure 3.18 : Anomalies de SST normalisées, dérivées de la SST composite MODIS 8-jours 
pour la saison d’upwelling 2009 -2010 superposées aux trajectoires des bouées dérivantes de 
surface. Les Cartes MODIS sont centrées le 10 décembre 2009 (a), le 16 janvier 2010 (b), le 
17 février 2010 (c), le 21 mars 2010 (d), le 22 avril 2010 (e) et le 8 mai 2010 (f), 
respectivement. Les points terminant les trajectoires de bouées dérivantes sont représentés par 
des cercles. 



68 

 

 

Figure 3.19 : Identique à la Figure 3.18 mais durant la saison d’upwelling 2010-2011. Les 
Cartes MODIS sont centrées le 24 novembre 2010 (a), le 26 décembre 2010 (b), le 17 février 
2011 (c), le 13 mars 2011 (d), le 22 avril 2011 (e) et le 8 mai 2011 (f), respectivement. Les 
points terminant les trajectoires de bouées dérivantes sont représentés par des cercles. 
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Saison d'upwelling 2011-2012  

 

Les premiers événements d'upwelling de cette saison se produisent en novembre-

décembre 2011 au Nord de 19°N (SST de ~ 18-20 °C et vitesses verticales maximales de 

10.10-6 m.s-1 (0.85 m.jour-1), figures 3.11c, 3.12c et 3.16a), et en fin décembre dans la région 

du Cap-Vert (SST de ~ 24-25 °C et vitesses verticales maximales de 11.10-6 m.s-1 (0.95 

m.jour-1), figures 3.11c, 3.12c et 3.20b). Les bouées dérivantes déployées dans le filament de 

la presqu’île du Cap-Vert enregistrent des vitesses supérieures à 40 cm.s-1. Le prochain 

épisode d’upwelling se produit dans la troisième semaine de janvier 2012 (SST de ~ 18-19 °C 

et vitesses verticales maximales de 12.10-6
 m.s-1 (1 m.jour-1), figures 3.11c et 3.12c) et 

contribue à refroidir l'eau au nord de 13°N (Figure 3.20c). En fin février 2012, les filaments 

d'upwelling sont bien définis et s'étendent de 100 à 400 km des côtes (Figure 3.20d). Les 

bouées dérivantes sont transportées vers l'ouest avec des vitesses de 20 à 30 cm.s-1, portées 

par les filaments d'eaux froidex au large de la région nord de la presqu’île Cap-Vert. Les 

bouées dérivantes déployées en mars 2012 se déplacent vers le nord le long de la côte (à des 

vitesses de l’ordre de 30 cm.s-1, figure 3.20e) et tournent vers l'ouest en suivant les filaments 

d'upwelling au large de la Mauritanie (entre 16.5°N et 18°N, figures 3.20e et 3.20f). Les 

bouées dérivantes déployées au sud de la presqu’île du Cap-Vert sont transportées vers le sud-

ouest avec des vitesses de 20 à 30 cm.s-1 (Figure 3.20f).  

 

Saison d'upwelling 2012-2013 

  
Au cours de la saison 2012-2013 le premier événement d'upwelling qui implique 

l'ensemble des côtes du Sénégal et de la Mauritanie se produit en mi décembre 2012 (Figures 

3.11d et 3.21a) avec une vitesse verticale plus élevée dans la région de la presqu’île du Cap-

Vert (plus de 8.10-6 m.s-1 (0.7 m.jour-1), figure 3.12d). Les bouées dérivantes sont 

transportées vers l'ouest en face de la presqu’île du Cap-Vert et au nord de 18°N (vitesse 

supérieure à 40 cm.s-1, figure 3.21a) et vers le nord-ouest dans la région du filament en 

Mauritanie (vitesses de 20 à 30 cm.s-1, figure 3.21b). 
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Figure 3.20 : Identique à la Figure 3.18 mais durant la saison d’upwelling 2011-2012. Les 
Cartes MODIS sont centrées le 24 novembre 2011 (a), le 26 décembre 2011 (b), le 24 janvier 
2012 (c), le 25 février 2012 (d), le 20 mars 2012 (e) et le 21 avril 2012 (f), respectivement. 
Les points terminant les trajectoires de bouées dérivantes sont représentés par des cercles. 
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En février et en mars 2013 deux autres événements d'upwelling caractérisés par une 

SST de 19-20°C et un pompage d'Ekman de 3.10-6-6.10-6 m.s-1 (0.26 à 0.52 m.jour-1) sont 

observés (Figures 3.11d, 3.21c et 3.21d). L'épisode d’upwelling le plus intense de cette saison 

est enregistré en Avril 2013, avec une SST inférieure à 19°C dans les régions de filaments au 

large de la  Mauritanie et de la presqu’île du Cap-Vert (Figures 3.11d et 3.21e) et des vitesses 

verticales de 6.10-6–8.10-6 m.s-1 (0.52 à 0.7 m.jour-1) (Figure 3.12d). En mai 2013, les eaux 

upwellées disparaissent progressivement au sud de 18°N (Figure 3.21f). Les bouées 

dérivantes se déplacent vers le nord le long de la côte, conformément à  la remontée vers le 

nord du Courant Mauritanien, et vers l’ouest ou vers le sud-ouest au large des côtes du 

Sénégal (vitesses de 20-30 cm.s-1).  

3.3.5. Statistiques pseudo-eulériennes  
 

Les observations des bouées dérivantes collectées au cours des saisons d'upwelling 

2009-2013 sont utilisées pour caractériser le champ de courants moyens au large du Sénégal 

et de la Mauritanie. La période sélectionnée pour les statistiques pseudo-eulériennes s'étend 

de novembre à mai de chaque année, en accord avec les périodes des principaux événements 

d'upwelling le long de la côte.  

Le champ de vitesse moyen Pseudo-Eulérien présente les principaux courants 

méridiens le long de la côte et les courants zonaux au large (Figure 3.22a). Au nord de la 

presqu’île du Cap-Vert la circulation côtière (~ à 100 km de la côte) est dirigée vers le pôle 

avec des vitesses de 10-15 cm.s-1, alors que les courants vers l'ouest au large sont composées 

de deux branches: l'une centrée sur la région de la presqu’île du Cap-Vert (entre 14.5°N et 

16°N) avec des intensités moyennes de 10 cm.s-1, l'autre située dans la région du filament en 

Mauritanie (entre 16.5°N et 18°N) avec des vitesses moyennes de 15 cm.s-1. Les courants au 

nord de 18°N sont à peine échantillonnés par les bouées dérivantes, mais il est possible de 

distinguer un flux intense vers l'ouest (15-20 cm.s-1) en face du Cap Timiris (~ 19,5°N). Au 

sud de la presqu’île du Cap-Vert les courants côtiers sont dirigés vers l’équateur avec des 

intensités de 15 cm.s-1, la circulation au large est orientée vers le sud-ouest avec des vitesses 

plus fortes à l'ouest de 20°W (plus de 20 cm.s-1). Les ellipses de variance (Figure 3.22b) sont 

généralement allongées dans la direction zonale au nord de la presqu’île du Cap-Vert et dans 

la direction méridienne dans le sud. Les anisotropies les plus élevées (supérieure à 200 cm2.s-

2) sont observées dans les zones côtières où les ellipses ont tendance à s'aligner sur le littoral.  
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Figure 3.21 : Identique à la Figure 3.18 mais durant la saison d’upwelling 2012-2013. Les 
Cartes MODIS sont centrées le 9 décembre 2012 (a), le 16 janvier 2013 (b), le 25 février 2013 
(c), le 21 mars 2013 (d), le 14 avril 2013 (e) et le 16 mai 2013 (f), respectivement. Les points 
terminant les trajectoires de bouées dérivantes sont représentés par des cercles. 
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Figure 3.22 : Champ de vitesse moyenne Pseudo-Eulerienne et ellipses de variance de vitesse 
dérivés des observations moyennées dans des boites de 0.5°x0.5° durant les saisons 
d’upwelling 2009-2013 (novembre-mai). 
 

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

Comme nous l’avons vu, la couche de surface dans la zone de la presqu’île du Cap-

Vert est fortement influencée par la variabilité interannuelle des saisons d'upwelling et par 

l’intensification/relaxation des vents alizés. Il s’agit dans cette section de voir si la circulation 

et la température en profondeur répondent ou pas à cette variabilité interannuelle. Pour ce 

faire, nous avons utilisé une simulation numérique interannuelle à haute résolution spatiale de 

2009 à 2011.  

3.3.6.1. Modèle numérique NEMO version ORCA012 
 

Une simulation interannuelle régionale a été utilisée dans cette étude. Le code 

numérique est celui du modèle NEMO (Madec, 2008). La grille régionale est 1/12° (~ 8 km) 

de résolution horizontale et s’étend de 30°S à 30°N et de 15°E à 60°W. Il y a 18 niveaux sur 

la verticale dont 10 dans les 100 premiers mètres de la couche océanique. La bathymétrie 

utilisée dans ce « run » est une fusion d’ETOPO2 pour l'océan profond et gebco1 pour les 

zones peu profondes. La profondeur minimale dans le modèle a été fixée à 14.3 mètres (3 
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niveaux verticaux avec une condition d’étape partielle). Le modèle est forcé à ses frontières 

latérales avec des sorties de l'expérience interannuelle globale ORCA025-MJM95 développée 

par l'équipe de DRAKKAR (Barnier et al., 2006). Les détails de la méthode sont donnés dans 

Tréguier et al. (2001). Les flux atmosphériques de quantité de mouvement, d'eau douce, de 

chaleur (dont les flux tourbulents sont estimés par les formules « bulk», Large et Yeager, 

2004), sont fournis par le Centre européen (ECMWF) et par  les ré-analyse ERA-Intérim 

(champs de vent tri-horaires, température de l’air, humidité, champs quotidiens de 

rayonnement de longue et courte longueur d’onde et champs de précipitation). Les sorties du 

modèle sont des moyennes tous les 5 jours sur la période 2009-2011. 

 

3.3.6.2. Validation du modèle et description 

a) SST et indice d’upwelling 
 

Le cycle saisonnier et la variabilité interannuelle (Figure 3.23a) de la SST entre 2009 

et 2011 sont bien représentés par le modèle avec cependant la présence d’un biais chaud dans 

le modèle de l’ordre de 1°C entre juillet et décembre. Des minimas de SST de 18°C, de 21°C 

et de 19°C sont observés respectivement en février 2009 et en mars-avril 2010 et 2011 tandis 

que les maximas de SST sont enregistrés en septembre-octobre quelque soit l’année 

considérée. En 2009, le minimum de SST en février coïncide avec un pic de l’indice 

d’upwelling (~ 9 m3/s/100 m), qui atteint son maximum en mai (~ 10 m3/s/100 m). Entre mars 

et mai en 2009, les fluctuations de l’indice d’upwelling au delà de 6 m3/s/ 100 m maintiennent 

la SST entre 19°C et 21°C. 

De janvier à avril 2010, l’indice d’upwelling fluctue entre 1 et 3.5 m3/s/100 m, 

correspondant à une gamme de SST comprise entre 20.5°C et 22°C. Le maximum d’indice 

d’upwelling (9.5 m3/s/100 m), en mai, occasionne une baise de la SST pendant cette période. 

Pendant la saison d’upwelling 2011, le premier pic de l’indice d’upwelling (7.5 

m3/s/100 m) correspond au minimum de SST en mars-avril. En outre, les valeurs de l’indice 

d’upwelling oscillent ente 3.5 et 7.5 m3/s/100 m d’avril à mai et la SST varie d’environ de 

2°C (Figure 3.23a).  

Au cours des 3 saisons d’upwelling, les fortes valeurs de l’indice d’upwelling sont 

généralement enregistrées en mai, cependant, la SST chute faiblement par rapport aux mois 

précédents. C’est le début de l’intensification du forçage radiatif et de l’arrivée du Courant 
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Mauritanien (MC) qui transporte les eaux chaudes équatoriales le long de la côte. D’ailleurs, 

le minimum de l’indice d’upwelling est atteint en été, associé au  maximum de SST.  

 

 

 

 

 

Figure 3.23: (a) SST du modèle (trait plein noir), SST AVHRR (tirets noirs) et indice 

d’upwelling de la NOAA (piontillés bleus). (b) courant méridien géostrophique (cm/s) du 

modèle (traits pleins noirs) et AVISO (pointillés noirs). Tous les paramètres sont moyennés 

spatialement dans la boîte (de la côte à 18°W, 14-15°N).  

b) Courant méridien géostrophique de surface  

 

b 

a 
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La circulation géostrophique côtière de surface, qui est généralement dominée par la 

composante méridienne du courant est reproduite par le modèle, durant la période 2009-2011 

(Figure 3.23b). Toutefois, le modèle présente des vitesses méridiennes généralement plus 

élevées. En effet, en novembre-décembre, le modèle simule des vitesses plus élevées 

comparées à celles AVISO (Figure 3.23b). Ce courant côtier saisonnier qui s’écoule vers le 

sud entre janvier et mai, est appelé jet côtier alors que le courant côtier maximal entre juin et 

août est orienté vers le nord (MC). Le jet côtier est irrégulier en 2009, disparaît quasiment en 

2010 et devient intense en 2011 dans AVISO tandis qu’il existe toujours dans le modèle où il 

est faible en 2010 et très fort en 2011. Le MC est plus intense en 2009 mais s’affaiblit en 

2011, dans AVISO. Le modèle quand à lui, montre un MC assez intense en 2009-2011 avec 

un affaiblissement, en 2010. La différence observée entre le modèle et les observations peut 

être expliquée par la distorsion des estimations satellites et la mauvaise qualité de la 

reconstruction des  anomalies de hauteur du niveau de la mer près des côtes.  

3.3.6.3. Structure verticale de la température 

 
Le cycle saisonnier (Figure 3.24) de la structure verticale de la température dans la 

boîte définie autour de la presqu’île du Cap-Vert est caractérisé par une remontée des 

isothermes en surface de janvier à mai causée par l’upwelling et une thermocline très marquée 

et peu profonde (~ 40 m) de juin à octobre. En plus, le gradient vertical de la température est 

faible en saison d’upwelling et devient fort pour le reste de l’année. Les isothermes 19°C et 

20°C affleurent en surface en 2009 et 2011 (l’isotherme 19°C est à moins de 10m de la 

surface en 2011) alors qu’ils se situent respectivement à 20 et 40 m de profondeur en 2010. La 

thermocline est plus diffuse et moins profonde en 2009 et 2011 qu’en 2010, de janvier à mai. 

Ceci pourrait attester que la thermocline au large des côtes du Sénégal, notamment dans la 

zone de la presqu’île du Cap-Vert est sensible à l’influence des deux phénomènes climatiques 

du Pacifique, La Nina et El Niño.  

L’amplitude annuelle de la température, qui est la différence entre les creux et pic 

thermiques respectivement en hiver et en été (Figure 3. 24), est environ de 11°C en 2009, 9°C 

en 2010 et 10°C en 2011. Cette amplitude décroît en fonction de la profondeur.  
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Figure 3.24: Structure verticale de la température (en °C, contour tous les 1°C) moyennée 
dans la boîte localisée entre la côte et 18°W et entre 14°N et 15°N. 

 

3.3.6.4. Structure verticale du courant méridien  

 
La circulation en profondeur présente un cycle saisonnier très marqué (Figure 3.25),  

rythmé successivement par le jet côtier, le sous courant vers le nord et le MC. L’extension 

verticale du jet côtier est maximale en janvier et semble être lié au sous courant. Ce jet côtier 

réapparaît en août-octobre avec des vitesses assez faibles et une épaisseur peu profonde. Le 

sous courant vers le nord apparaît de février à mai et présente des vitesses maximales entre 90 

et 200 m de profondeur. Selon B.A Sow (Thèse 2014), le sous-courant qui longe les côtes 

sénégalaises orienté vers le nord est forcé par les courants de sud venant du dôme de Guinée 

mais aussi par le pompage d’Ekman qui explique la non conservation de la verticité 

potentielle. Il est observé à nouveau en septembre-octobre sous le jet côtier. Quant au MC, il 

apparaît dans la couche comprise entre 0 et 150 m, avec des vitesses maximales à environ 25 

m de profondeur. Le MC apparaît deux fois pendant l’année, entre juin et août et en 

novembre-décembre. Il est moins fort en 2009 et  se renforce en 2010 et 2011. On observe un 

second sous courant vers l’équateur en dessous de 100 m de profondeur entre mai et juillet, 

qui atteint des vitesses relativement significatives (- 4 cm/s).  
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Figure 3.25 : Structure verticale du courant méridien (en cm/s) moyenné dans la boîte 
localisée entre la côte et 18°W et entre 14°N et 15°N.  
 

Même si le cycle saisonnier est le signal important de l’upwelling côtier sénégalais, la 

variabilité interannuelle est significative durant la période 2009-2011. La principale signature 

de la variabilité saisonnière est comme on l’a vu l’apparition de novembre à mai des SST 

froides. La variabilité interannuelle se manifeste principalement par des évènements 

d’intensification et de relaxation de l’upwelling qui contrôlent la baisse de la SST. On a vu 

précédemment que la téléconnection résultant d'un pont atmosphérique entre les océans 

Pacifique et Atlantique mise en évidence par Roy et al. (2001) est confirmée durant la période 

2009-2013. On rappelle que les événements chauds dans le Pacifique en automne et début 

hiver mènent quelques mois plus tard à un état de relaxation de l’upwelling résultant de 

l’affaiblissement du vent sur la côte est du bassin de l'Atlantique, qui se manifeste par des 

conditions de réchauffement observées le long de la côte de l'Afrique de l'ouest à la fin de 

l’hiver et au printemps. Pendant les épisodes « La Nina », l'inverse se produit. 

La Figure 3.26 qui représente à la fois l’indice MEI et les vitesses mensuelles du vent 

moyennés dans la boîte, montre un lien entre ces deux variables. En 2009 et 2011, le 

renforcement du vent (~ 8 m.s-1 en 2009 et ~ 7.5 m.s-1 en 2011) en hiver est précédé de 

valeurs négatives du MEI, en automne. Le renforcement du vent, pendant ces deux années, 

par l’intermédiaire de l’upwelling, entraine également une remontée accrue des isothermes 

froides en surface. En ce qui concerne la circulation, elle est caractérisée par un fort jet côtier 
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et un sous courant assez profond pendant ces deux années. On remarque que le MEI est 

négativement plus significatif en 2011 qu’en 2009 alors que l’accélération éolienne est plus 

importante en 2009. On peut penser à une variabilité interannuelle des conditions locales 

importantes en 2009 et favorables à l’accélération éolienne. Cependant, les valeurs positives 

du MEI en été et en automne 2009 entrainent une diminution éolienne (~ 6.5 m.s-1) en hiver et 

printemps 2010 conduisant à une baisse de l’indice d’upwelling. La baisse de l’intensité du 

vent entraine également un fort sous courant qui affleure souvent en surface quelques jours 

pendant la saison d’upwelling 2010.  

 

Figure 3.26: Moyennes mensuelles de la vitesse du vent (trait plein) et du MEI dans la boîte 
(de la côte à 18°W, 14°N-15°N) sur la période 2008-2011.  
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Chapitre 4: Variabilité saisonnière de la température 
de surface de la mer dans le système d’upwelling 

Sénégalo-mauritanien 
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4.1. Introduction  
 

Comme nous l’avons souligné dans le chapitre 1, de nombreuses questions relatives à 

la variabilité saisonnière du système d’upwelling Sénégalo-mauritanien (SUSM) restent 

encore sans réponses. En particulier, les mécanismes atmosphériques et océaniques qui 

déterminent la variabilité saisonnière de la SST dans cette région, doivent être qualifiés et 

quantifiés. C’est à cette fin que nous avons utilisé un bilan de chaleur intégré dans la couche 

de mélange, estimé à l’aide d’un modèle numérique de l’Atlantique tropical (modèle NEMO). 

Selon  Lathuilière et al., (2008), les côtes nord et sud du SUSM présentent des comportements 

assez différents avec une forte saisonnalité de la gyre de recirculation située entre 10°N et 

19°N et une faible variation saisonnière de l’inter-gyre entre 19°N et 24°N.  Cette variabilité 

saisonnière est bien expliquée par celle du forçage du vent. L’upwelling qui se renforce dans 

la zone côtière en raison de l’intensification de la tension du vent sur le plateau se manifeste 

par une diminution de la SST. L’amplitude de la variation saisonnière de la SST dans le 

SUSM, notamment sur les côtes du Sénégal,  peut atteindre des valeurs de l’ordre 10°C.  

Cette variabilité est pilotée par plusieurs mécanismes parmi lesquels on peut citer la remontée 

d’eaux froides profondes (upwelling) en surface à la côte. La variabilité dans le SUSM peut 

aussi être perçue du point de vue des anomalies de SST. Roy et al., (2001) ont trouvé une 

forte corrélation entre les anomalies de température et les indices ENSO (El Nino Southern 

Oscillation) dans la zone côtière sénégalaise comprise entre 12°N et 16°N. En plus, les ondes 

de Kelvin qui se propagent le long de l’équateur vers l’est puis vers les pôles (le long des 

côtes Africaines) influencent sur les conditions hydrologiques et sur les upwellings côtiers. 

Wade et al. (2014), en utilisant la régression linéaire et l'équation du bilan de chaleur ont mis 

en évidence l'impact des ondes de Kelvin dans les régions d'upwelling, notamment au Sénégal 

et en Angola.  

Par ailleurs, les fortes anomalies de température, qu'elles soient positives ou négatives, 

se traduisent par une baisse de la prise par unité d'effort de pêche et des captures de thiof 

(Cury et al., 1988). Plusieurs études (Belvèze, 1991; Binet, 1997; Binet et al., 1998) ont 

montré qu’au milieu des années 70 et au début des années 90 des captures élevées de sardines 

correspondaient à des périodes d’intensification de l'upwelling côtier (et donc SST froide). En 

outre, la température joue un rôle important  sur la vitesse de croissance de leurs phases 

larvaires et juvéniles  (Agnew et al., 2000). Selon Thiaw (Thèse 2010), les facteurs 

environnementaux (indices d’upwelling et SST) ont un impact sur la dynamique du 

recrutement de poulpe au Sénégal. Vu le rôle crucial que jouent la SST et ses dérivés sur 
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l’écosystème marin, il est indispensable d’étudier et de comprendre les processus à l’origine 

du contenu thermique pendant les saisons froide et chaude, tels que les échanges d’énergies 

air-mer et les mécanismes atmosphériques et/ou océaniques qui modulent la variabilité 

saisonnière de la SST dans le SUSM. Nous utiliserons le modèle numérique OPA-NEMO, 

capable de calculer le bilan de chaleur pour répondre aux questions posées:  

1°) Le modèle arrive t-il à représenter correctement la SST, la dynamique océanique, 

et ses variations, surtout dans la région d’upwelling Sénégalo-mauritanienne où les modèles 

peinent souvent à reproduire correctement les caractéristiques de l’upwelling ? 

2°) Comment se manifeste la saisonnalité de l’upwelling dans la partie sud (Sénégal) 

du SUSM ? Est-elle caractérisée par l’inversion ou l’arrêt de l’upwelling en période de 

réchauffement (juin-octobre) ? 

3°) Quels sont les processus (flux de chaleur air-mer, advection horizontale ou 

verticale, mélange turbulent, entraînement) qui conditionnent la variabilité de la SST dans le 

SUSM, particulièrement dans la bande côtière?  

4°) Quelle est la part relative de l’advection horizontale et du mélange vertical sur la 

contribution océanique à la variation de la SST ? 

4. 2. Article 

 
Les résultats de cette partie ont fait l’objet d’un article scientifique soumis le 28 février 

2015 et publié le 15 septembre 2015 dans « Frontiers in Physics».  

4.2.1. Résumé étendu de l’article  

 
Le cycle saisonnier climatologique de la température de surface de la mer (SST) dans 

le nord de l'Atlantique tropical (7-25°N, 26-12°W) est étudiée en utilisant le bilan de chaleur 

de la couche de mélange dans un modèle de circulation générale océanique régionale. Cette 

approche de bilan de chaleur permet de fournir des interprétations physiques claires des 

changements de SST. Nous nous proposons de présenter et d'interpréter la répartition spatiale 

complète des processus conduisant le cycle saisonnier de la SST, pour le régime d'upwelling 

en océan ouvert, ainsi que sur les côtes. La région, qui connaît l'un des plus grands cycles de 

SST dans les tropiques, constitue la partie principale de la Gyre Guinée. Elle est caractérisée 

par une variation saisonnière du système d’upwelling côtier et hauturier, conduite par les 

mouvements méridionaux de la zone de convergence intertropicale (ZCIT).  
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Basé sur le plus intense du pompage d’Ekman et des changements saisonniers de la 

SST, nous avons identifié une première période de novembre à mai, caractérisé globalement 

par de plus faibles ou diminution de SST (appelée période froide), et une période chaude de 

juin à octobre, caractérisée par une augmentation de SST ou élevée (appelée période chaude).  

Avant l’analyse du bilan de chaleur, le modèle est comparé à des observations 

satellites de SST, de courant et de vent (pompage d’Ekman) et in situ de profondeur de la 

couche de mélange (MLD) et de la thermocline, en moyenne sur chaque période. La 

simulation a reproduit correctement les principales caractéristiques thermiques et dynamiques 

de la zone. Le modèle a reproduit les variations de la SST, avec un extrémum (~ -0.7°C.mois-

1) localisé autour de 18°N, 18°W au large de la Mauritanie. Les variations de SST durant la 

période chaude sont très similaires avec un signal inverse et une évolution un peu plus rapide 

(maxima ~ 1°C.mois-1). Cependant, le modèle présente une structure plus bruitée, due à la 

plus courte longueur de période moyenne relative aux observations. Il présente des 

changements de SST légèrement faibles de 0.2°C.mois-1 près de la côte entre 14°-22°N 

environ. Les structures de SST et de MLD montrées par le modèle sont cohérentes avec les 

observations. Cependan, le modèle souffre d’un biais chaud, généralement comprise entre 0.5 

et 1°C. La MLD du modèle est de 10-30 m plus profonde durant la période froide et environ 5 

m moins profonde durant la saison chaude. Parce qu'il ya peu d'observations dans la région, 

les incertitudes sont grandes en particulier pour la MLD, et nous considérons le modèle 

suffisamment réaliste.  

Pour comparer le modèle avec le pompage d’Ekman, nous représentons la valeur 

maximale des vitesses du modèle trouvée entre la surface et le bas de la thermocline. Pour les 

deux périodes, le modèle est à grande échelle en bon accord avec les estimations du pompage 

d’Ekman. Les plus fortes vitesses de l’upwelling sont localisées près de la côte au nord 

d’environ 10 °N, où ils atteignent des valeurs de l'ordre de 100 (resp. 50) m.mois-1 au cours de 

la saison froide (resp. saison chaude). Au large, les vitesses de l’upwelling affichent des 

valeurs moins élevées. Elles sont associées avec le rotationnel du vent et diminuent 

progressivement vers l'ouest, plus rapidement au nord qu’au sud, où ils sont responsables de 

la présence du dôme de Guinée. Cependant, les différences les plus remarquables se 

produisent près de la côte sur les plateaux continentaux large peu profondes du Banc d'Arguin 

(~ 20°N) et au sud du Sénégal (~14°N). Les vitesses verticales du modèle comparables au 

pompage d'Ekman se trouvent à l'ouest de la côte. Ceci est lié à la faiblesse de la profondeur 

du plateau, et le frottement de fond perturbe la couche d'Ekman de surface et de la théorie 
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classique Ekman n’est pas applicables. La divergence Ekman est alors pleinement développé 

plus au large où le plateau est assez profonde  (Estrade et al, 2008; Austin et Lentz, 2002). 

Pour valider la profondeur de la thermocline (stratification) du modèle, nous avons 

utilisé l’isotherme 19°C (D19) comme un proxy.  Le modèle a bien reproduit la distribution 

de D19 dans la zone. De légères différences dans la position et la forme du GD (en 

subsurface, il est particulièrement visible près de 100 m dans les observations (D15) et 

environ 60 m dans le modèle), sont particulièrement observées, et les valeurs du modèle sont 

plus profondes d'environ 20 m, peut-être que la conséquence d'une thermocline trop diffuse, 

un biais commun dans OGCM. 

Enfin, pour la circulation horizontale, les principaux courants géostrophiques dans la 

région sont bien représentés par le modèle. En effet, dans le modèle comme dans les 

observations, le CC, le NEC, le CANUC, le NECC et la circulation autour du GD sont 

visibles au cours des deux périodes. Le CC présente une variabilité saisonnière importante 

avec un renforcement durant la saison chaude, associé avec les vents plus forts au nord. 

Pendant la période chaude, le NECC est renforcé par la dérive d’Ekman dans le modèle et les 

observations. Le MC apparu seulement dans les courants géostrophiques durant la saison 

froide est plus perceptible en saison chaude. Le SLJ n’est pratiquement visibles que durant la 

saison chaude. La difficulté pour les observations de représenter les caractéristiques de la 

circulation dans cette région est bien connue et est due à des mesures éparses (Centurioni et 

Niiler, 2008), qui posent des difficultés à valider les produits dérivés satellites et en particulier 

dans les régions de distorsions côtières des estimations satellites. Nous allons être prudents 

lors de la présentation de l’advection horizontale dans le bilan de chaleur, mais nous ne 

disqualifions pas a priori la circulation modélisée où il est en désaccord avec les observations, 

en particulier près de la côte. 

Le bilan de chaleur en moyenne annuelle dispose schématiquement de deux régimes. 

Au sud d'environ 12°N, l’advection des eaux équatoriales, généralement chaudes, et le 

réchauffement par le mélange vertical, sont équilibrés par le flux de chaleur air-mer net. Dans 

le reste de la zone, le refroidissement par le mélange vertical, renforcée par l’advection à la 

côte, est équilibré par les flux de chaleur air-mer net. Toutes les contributions au bilan de 

chaleur sont au maximum le long de la côte en raison de l'influence de la dynamique côtière 

intense sur un ou deux degrés de longitude, et diminuent de façon abrupte vers l'ouest. 

En moyenne sur la période novembre-mai, la comparaison entre les contributions des 

flux de chaleur air-mer et de l’océan confirme qu'il y a deux principaux régimes de la région. 

A l’Est de 18°W, les processus océaniques associés à la dynamique côtière de l’upwelling, 
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notamment le mélange verticale, dominent le refroidissement moyenne, tandis que les flux 

air-mer les amortissent. L’intensité maximale du mélange verticale à la côte est due à la 

diffusivité verticale plus forte, et non pas à des gradients verticaux de température qui sont 

faibles par rapport au large. L’advection horizontale représente environ moins de la moitié du 

mélange verticale près de la côte entre 12-20°N. À l'ouest de cette bande de longitude, le 

refroidissement maximal net de SST centré à 16°N, 18°W est principalement dû à la dérive 

d’Ekman des eaux côtières froides. Au nord-ouest et au sud-ouest, en revanche, les flux de 

chaleur air-mer dominent les processus océaniques par au moins un facteur deux. Dans cette 

partie, l’advection horizontale qui domine les processus océaniques joue également un rôle 

dans les variations de SST.  

En moyenne sur la période juin-octobre, la variabilité de la SST dans la zone montre 

un réchauffement des eaux de surface, qui est conduit par les flux de chaleur air-mer. Le 

réchauffement atmosphérique est amorti par un fort refroidissement du mélange vertical, au 

nord de Dakar. Le déplacement au nord du refroidissement par le mélange vertical est forcé 

par la position de la ZCIT. En revanche, au sud de 9,5°N, l'advection horizontale et le 

mélange vertical réchauffent les eaux de surface en raison respectivement du contre courant 

nord équatorial et de l'inversion de température à la base de la couche de mélange associée à 

des couches de barrière, tandis que les flux air-mer ont tendance à refroidir la SST par une 

perte de chaleur latente par effet d’évaporation. L’advection horizontale est prépondérante par 

rapport au mélange vertical au sud de 12°N et le long des côtes du Sénégal mais moins 

influente dans le reste de la région. 

Notez cependant que, comme les périodes de moyennes temporelles ont été choisis 

pour souligner la cohérence dans la dynamique de l'upwelling, l'effet de l'océan semble 

relativement intense. Le flux de chaleur air-mer net, en fait, change de signe lors de la période 

froide, mais explique les variations de SST de mois en mois dans les grandes parties de la 

région, comme on va le voir dans la partie suivante.  

En ce qui conserne le cycle saisonnier, dans une bande étroite, en moyenne zonale (de 

la côte à 18°W), le début de diminution de la SST (à partir de septembre, selon la latitude, 

jusqu'à Décembre) est conduit par la dynamique de l’upwelling au large du Sénégal et de la 

Mauritanie (15°-20°N), et à la place par les flux de chaleur air-mer au nord et au sud de ces 

latitudes. Paradoxalement, les pics de l'intensité de l’upwelling (de mars à mai au Sénégal et 

en été en Mauritanie) amortissent essentiellement, la phase de réchauffement, entraînée par 

les flux de chaleur air-mer. L’advection horizontale qui domine largement les prcosees 

horizontaux joue aussi un rôle important dans les variations de SST.  
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Le cycle saisonnier en océan ouvert à l'ouest, est entièrement entraîné par le flux de 

chaleur air-mer net saisonnier. Les processus océaniques s’y opposent de façon significative, 

mais sauf pour l'hiver au nord de ~ 18°N. Le mélange vertical en été-automne tend à refroidir 

(réchauffer) la surface au nord (sud) de la ZCIT, et un refroidissement ou un réchauffement 

advectif par les courants géostrophiques de la Gyre de Guinée et la dérive d'Ekman. Cette 

analyse confirme les résultats précédents sur l'importance des flux de chaleur air-mer au large 

des côtes. Il propose principalement des éléments quantitatifs sur la modulation du cycle 

saisonnier de la SST par la circulation océanique, en particulier par la dynamique de 

l'upwelling. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



87 

4.2.2. Article: A model study of the seasonality of sea surface temperature and 
circulation in the Atlantic Northeastern Tropical Upwelling System. 
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Abstract: 
 
The climatological seasonal cycle of the sea surface temperature (SST) in the 

northeastern tropical Atlantic (7-25°N, 26-12°W) is studied using a mixed layer heat budget 

in a regional ocean general circulation model. The region, which experiences one of the larger 

SST cycle in the tropics, forms the main part of the Guinea Gyre. It is characterized by a 

seasonally varying open ocean and coastal upwelling system, driven by the movements of the 

intertropical convergence zone (ITCZ). The model annual mean heat budget has two regimes 

schematically. South of roughly 12°N, advection of equatorial waters, mostly warm, and 

warming by vertical mixing, is balanced by net air-sea flux. In the rest of the domain, a 

cooling by vertical mixing, reinforced by advection at the coast, is balanced by the air-sea 

fluxes. Regarding the seasonal cycle, within a narrow continental band, in zonal mean, the 

SST early decrease (from September, depending on latitude, until December) is driven by 

upwelling dynamics off Senegal and Mauritania (15°-20°N), and instead by air-sea fluxes 

north and south of these latitudes. Paradoxically, the later peaks of upwelling intensity (from 

March to July, with increasing latitude) essentially damp the warming phase, driven by air-sea 

fluxes. The open ocean cycle to the west, is entirely driven by the seasonal net air-sea fluxes. 

The oceanic processes significantly oppose it, but for winter north of ~18°N. Vertical mixing 

in summer-autumn tends to cool (warm) the surface north (south) of the ITCZ, and advective 

cooling or warming by the geostrophic Guinea Gyre currents and the Ekman drift. This 

analysis supports previous findings on the importance of air-sea fluxes offshore. It mainly 
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offers quantitative elements on the modulation of the SST seasonal cycle by the ocean 

circulation, and particularly by the upwelling dynamics. 

Keywords: SST, upwelling, circulation, heat budget, observations, modeling 

4.2.2.1. Introduction 

 
The Sea Surface temperature (SST) is a crucial quantity for studies of both climate 

variability and marine ecosystem productivity. In the tropical Atlantic, as well as for the other 

tropical basins, SST exerts a significant influence on the climate of surrounding regions (e.g. 

Carton and Huang, 1994; Chang et al., 2006). It is also a major indicator of the state of the 

marine environment relative to phytoplankton biomass needs, particularly for upwelling zone 

activity, and particularly for coastal upwellings (Lathuilière et al. 2008). One of the less 

studied zones is the Atlantic Northeastern Tropical Upwelling System (ANETUS, examined 

here from 7°-25°N and 12°-26°W). It is also one of the regions experiencing the largest SST 

seasonal cycle in the tropics. In this study, we propose to present and interpret the full spatial 

distribution of the processes driving the seasonal cycle of the SST, for the open ocean 

upwelling regime, as well as at the coasts.  

Trade winds and the ITCZ generate large scale divergent Ekman transports, which force 

in the northern hemisphere a tropical upwelling system that continuously extends from 

Morocco to the mouth of the Guinea Gulf, and from the African coasts to mid and west 

Atlantic, depending on season (Siedler et al, 1992; Lazar et al. 2002). Considered from a 

basin-scale perspective, this system forces a cyclonic gyre circulation, the Guinea Gyre (e.g., 

Jiang et al. 2008), of which the Guinea Dome and the coastal West-African upwellings form 

the most eastern features (Siedler et al, 1992; Yamagata Lizuka 1995). In this paper, we limit 

our study to the  eastern part of the system, bounded in latitude by the Tropic of Cancer and 

the North Equatorial Counter-Current and in longitude by the Cape Verde Archipelago (CVA 

around 26°W) and African coasts. This area is marked by intense, seasonally dependent, off-

shore and coastal primary production patterns of major economic importance. The coastal part 

of the upwelling system covers latitudes ranging from Morocco and Canary Islands to Senegal 

(Wooster al. 1976) and further south down to the Guinea Gulf. It forms the tropical part of the 

Canary Current Upwelling System (CCUS) down to Senegal, as well as the northern part of 

the Guinea Current Upwelling System that extends from Guinea coasts to the Gulf of Guinea. 

The CCUS is one of the four major eastern boundary upwelling systems with those of Peru-

Chile, Benguela, and California.  
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Horizontal circulation is schematized Figure 1. To the west, the North Equatorial 

Current (NEC) and the Canary Current (CC) forms the eastern boundary of the North Atlantic 

subtropical gyre. Near-shore, a strong wind-induced coastal upwelling is active, its extension 

depending on season, and a density front develops that generates the coastal jet (Allen, 1973; 

Hagen, 1981; Hugan and al., 2001), also named Canary upwelling Current (CanUC) (Mason 

et al., 2011). However, observations are lacking and its latitudinal extension to the south is 

uncertain, with some model studies showing it down to the Cap Verde peninsula (see dashed 

green arrow in Fig. 1). South of the region, the circulation is dominated by the North 

Equatorial Counter-Current (NECC), which has a large seasonal cycle (Mittelstaedt, 1991; 

Stramma et al, 2005). It is located near 5°N in winter and reaches 10°N in summer. During 

this season, it continues north as the Mauritania Current (MC), which flows northward until 

about 20°N (Lazaro and al, 2005). Offshore, the Guinea Dome (GD) is another important 

physical characteristic of the area, defined by a dome of the isotherms, and low hydrostatic 

pressure. It is centered in the southeast of the archipelago of Cape Verde, and intensifies in 

summer, at about 12°N, and 22-23°W. It is generated by upward Ekman pumping forced by 

the trade winds convergence (Mazeika 1967; Yamagata et al. 1995), and belongs to the 

Guinea Gyre, formed by the NEC and NECC in surface (Siedler et al, 1992; Mittelstaedt, 

1991). 

Regarding SST in our region, the mechanisms that drive its seasonal cycle are not yet 

certain. Carton and Zhou (1997) ocean model sensitivity experiments show that air-sea flux 

and wind stress forcing are of comparable importance away from the continent, whereas 

within a few degrees of the African coasts, the meridional stress becomes the main forcing. 

Yu et al. (2006) on the other hand evidenced the very high correlation at large scale in the 

region north of 10°N between the SST time derivative and the net air-sea flux. The first study 

can be interpreted as an indication that advection and associated Ekman pumping are 

important for the region, and dominant at the coast. The second may suggest that they do not 

drive the seasonal cycle. More specifically, the upper heat content at ~12°N and few specific 

longitudes, within the Guinea Dome in particular, was studied by Yamagata et al. (1995). 

They found that the summer subsurface cooling is explained comparably by horizontal and 

vertical advection. However, these results pertain to the upper thermocline doming, since SST 

increase in fact during the GD development. A proper (ML in the following) heat budget for 

the climatological SST seasonal cycle of the western part of our domain, was carried out by 

Foltz et al. (2013) from observations and reanalysis products. They find also that air-sea 
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fluxes drive the cycle, and suggest, from the heat budget residual, that vertical mixing damps 

it.  

Regarding coastal patterns, their seasonal variability has been the subject of studies 

based on upwelling indices, calculated from in situ measurements (Wooster et al., 1976) or 

satellite observations of SST (Nykjær and Van Camp, 1994). They nevertheless often lack a 

robust heat budget analysis for the SST, that could provide clear physical interpretations of the 

SST changes. Along African coasts, an important issue for the system is how much upwelling 

forces SST, and how long does its effect last during the year. For example, Santos et al (2005), 

using a temperature-based estimate suggest that if the upwelling is persistent throughout the 

year, with a peak in autumn and spring, between 21°-32°N, it would in contrast be restricted 

to winter-spring within the 12°-20°N latitude band. These authors hypothesize that the turn of 

the summer monsoon winds would advect warm waters northward along-shore. One may 

wonder how much it contributes to the SST warming and what are the upwelling real cycle 

and effects, since a wind-derived proxy indicates rather that the latter persists in summer from 

15 to 20°N, albeit weaker (e.g. Lathuilière et al. 2008). Furthermore, air-sea heat fluxes could 

potentially also explain this summer evolution. In fact, within the coastal Mauritania and 

Senegal upwellings, even the first order balance between horizontal advection, subsurface 

heat fluxes and air-sea fluxes is unknown. This deserves to be checked in an Ocean Global 

Circulation Model (OGCM) and tested to the East, where the upwelling is stronger. A model 

study like the one we present here, despite its inherent uncertainties due to forcings and model 

errors, can offer complementary results. In this paper, we provide some quantitative elements 

of answer to the various uncertainties existing about the ocean dynamics and the control of the 

SST seasonal changes in the ANETUS, with observations and an OGCM. The focus is on the 

regimes of heat budget, and the processes that drive them, in particular the turbulent vertical 

mixing, hardly quantifiable from observations only and not yet analyzed per-se in the 

litterature. 

The article is structured as follows. The data and methods are presented in section 2. In 

section 3.1, we present the general circulation features in observations and the simulation. 

Then we analyze in section 3.2 the spatial structures of oceanic and atmospheric contributions 

to the heat budget, and detail their temporal variations for continental and open-ocean sub-

domains.  Results are then summarized and discussed in section 4. 



91 

 

Figure 1: Map of the schematic surface circulation in the Atlantic North-Eastern Tropical Upwelling 
System characterized by permanent currents (dark grey), seasonal currents in winter-spring (green), 
another seasonal currents in summer-autumn (blue) and upwelling area (grey shading). Dash line 
corresponds to currents not evidenced by in-situ measurement, but visible in circulation derived from 

altimetry. (Adapted from Barton ED, 1998) 

4.2.2.2. Data and methods 
 

4.2.2.2.1. Observations 
 
The NOAA AVHRR OISST SST at 25 km resolution is monthly averaged to produce 

the climatology for the period 1988-2000 that we use to evaluate model SST. For the 

circulation, OSCAR surface currents are used. They are representative of total geostrophic 

and wind-driven circulation over the first 15 m depth layer and are available on a horizontal 

grid of 1/3° x 1/3° (Bonjean and Lagerloef, 2002). Geostrophic currents are provided on a 

1/3° x 1/3° spatial grid by AVISO. We constructed monthly-climatologies of surface 
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circulation, with both products for the period 1993-2000, close to that of the climatological 

forcing used to run our model. Climatological wind stress is provided by the DFS4 forcing set 

(see further description in 2.2), and derived from the ERA40 reanalysis winds, which 

assimilated the QuickSCAT winds. The Ekman vertical velocities associated with the 

climatological winds are estimated using the Ekman transport divergence formula. Null cross-

shore transport at the coast is enforced by setting the wind stress to zero at each land point. 

Note that both the coastal pumping and offshore Ekman pumping are computed with this 

formula. Mixed layer depth (hereafter MLD) is given by the monthly climatology from De 

Boyer-Montégut et al. (2004) on a 2°x2° horizontal resolution. We retained the product based 

on a temperature threshold of 0.2°C, since the density-based product has a much less dense 

cover in our area of study. Thermocline depth is evaluated using the monthly climatological 

WOD05 hydrological dataset on a 1°x1° latitude-longitude grid. 

4.2.2.2.2. Numerical Model 

 
The NEMO modeling system (Madec, 2008) is based on the global OGCM OPA, 

which solves the primitive equations on an Arakawa C grid, with a second-order finite 

difference scheme. It assumes the Boussinesq and hydrostatic approximations, and assumes 

incompressibility. In the present study, we use the regional configuration for the tropical 

Atlantic ATLTROP025, derived from the global DRAKKAR configuration ORCA025-G70 

(Molines et al., 2007) with an extension limited to 30°N and 30°S. The horizontal resolution 

is 0.25°x 0.25°. Realistic bottom topography and coastlines are derived from ETOPO2. The 

vertical dimension is resolved by 46 z-levels with a vertical mesh size ranging from 5 m in the 

upper 30 m to 250 m deeper. Most relevant elements of the parameterization are the 

following. A horizontal biharmonic operator is used for the diffusion of horizontal 

momentum, with a viscosity coefficient (background value of −1.5 10-11 m4.s-2) varying as δx3 

(δx the horizontal grid size). Diffusion of temperature and salinity uses a Laplacian operator 

rotated along isopycnals, with a coefficient decreasing proportionally to the grid size (starting 

at 300 m2.s-1 at the equator). Vertical mixing of momentum and tracers is computed using a 

second-order turbulence kinetic energy closure model described in Madec et al (2008). Lateral 

boundary conditions are provided by the global run ORCA025-G70. For surface forcing, we 

use the DRAKKAR DFS4 6-hourly global forcing datasets (Brodeau et al, 2010). To calculate 

latent and sensible heat fluxes, the CORE (Large and Yeager, 2004) bulk formulae algorithm 

is used, with surface atmospheric state variables derived from the ERA40 reanalysis and 
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ECMWF analysis after 2002 (air temperature, humidity and winds at 10 m). Corrections are 

performed on these input fields to correct temporal discontinuities and yield better agreement 

with some recent high quality data. Radiation fluxes are based on the CORE v1 dataset, using 

a corrected ISCCP-FD radiation product (Zhang et al., 2004). For these experiments, we 

forced the model for thirteen years with climatological weekly fields averaged over the period 

1988-2000. The 5-day mean outputs were averaged climatologically over the last year of 

simulation. It is worth to stress out that in order to study a climatological state closer to the 

observational one, it would be more rigorous to analyze a simulation of the same period as the 

observations, forced by the non-climatological fields. Such a simulation however, including 

heat budget diagnostics described below, was not yet realized at time of our study. It will be 

worth in the future to verify our conclusions with such a run.  

For the present study, we derived off-line a number of quantities from the model 

outputs. In particular we estimated surface horizontal currents from the total SSH using the 

geostrophic equation and assumed they did not vary with depth over the ML. The model 

computes MLD using a density threshold of 0.01 kg.m-3, and we use this output throughout 

the paper. For the validation section however, we also estimated MLD offline with the same 

threshold of 0.2°C, although the online computation (not available) would have been more 

comparable. 

4.2.2.2.3 Diagnostics  

 
In this study, we follow the approach used by Vialard et al. (1998) and by Peter et al. 

(2007) and Jouanno et al. (2011) where the ML temperature equation is partitioned as follows: 

Z[〈�〉 = −〈^N____̀ . ZN�_______̀ 〉bccdccef + 〈g9(�)〉bcdceh − 〈i. Zj�〉bcdcek − 1ℎ (mjZj�)jnNbcccdccceo
+ p∗ + pM(1 − 3jnN)	!rUℎbcccccdccccce�

+ >�W	(1) 
  with     〈. 〉 = sN t . uv!"N  

Here, the brackets represent a vertical integration over the MLD, T is the temperature, 

^N____̀  and w are the horizontal and vertical currents, mj is the vertical mixing coefficient, h is the 

Mixed Layer Depth (MLD), and Dl(T) is the lateral diffusion operator. Q* and pM are the non-

solar and solar components of the total heat flux, and fz=h is the fraction of the solar 

shortwaves that reaches below the MLD. Capital letters underneath terms are used 

respectively as shorthands for horizontal advection, horizontal diffusion associated with 

unresolved horizontal turbulent processes, vertical advection, vertical turbulent mixing at the 
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ML base and air-sea fluxes. A last term res, computed as a residual, corresponds to the 

entrainment at the ML base. Note that we have checked that the latter is always largely 

negligible in our area. 

In the following work, horizontal advection and vertical mixing always dominate the 

ocean contribution to the heat budget. For the sake of synthesis, we chose to group the ocean 

terms in horizontal and vertical processes terms. The first is the sum of lateral diffusion and 

horizontal advection contributions (A+B), and the second the sum of vertical advection, 

vertical mixing and entrainment (C+D+res). These group components have been checked 

individually relative to the others, and are discussed separately when they are significant. 

Term E corresponds to the net air-sea flux effect. To quantify the relative importance of terms, 

we compute their ratios. In the section dedicated to time-averages, we computed ratios of 

time-averaged group of terms, to emphasize their relative time-mean effects, whereas in the 

following section focusing on time-variations, we instead present the ratios of 5-day outputs. 

Differences between both computations are of second order and not relevant to discuss in this 

study.  

4.2.2.3. Results 

4.2.2.3.1 Choice of relevant time-average periods 

In order to distinguish time periods relevant for studying time-averages of the heat 

budget terms with a focus on the ocean contribution, Figure 2 presents the Ekman upwelling 

and SST cycle averaged longitudinally from the coast to 18°W. The former is computed as the 

total Ekman transport divergence, including that of the alongshore grid-points. It first 

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

latitudes to a more stable northern regime (e.g. Roy et al., 1989; Santos et al., 2005). On both 

sides of approximately latitude 18°N, the Ekman pumping peaks occur out of phase, in 

agreement with Lathuillière et al. (2008), due to the seasonal shift of the inter-tropical 

convergence. Low latitudes are marked by an intense winter regime, followed by a relaxation 

phase in summer, in particular off Senegal (10°-16°N). North-Mauritania and south-Morocco 

latitudes (18°-22°N) experience a peak in summer. Based on the strongest Ekman pumping 

and seasonal SST changes, we identify a first period from November to May, characterized 

globally by lowest or decreasing SST (so-called cooling period, (hereafter CP), and a 

warming period (hereafter WP) from June to October characterized by increasing or high 

SST. Next section, we describe the CP and WP general circulation and SST change patterns in 

the observation-derived products, and validate the simulation. 



Figure 2: Latitude-time Hovmöller
the seasonal cycles of Ekman pumping
separate CP (November-May)  and
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Figure 3a displays observed SST variations for CP (computed as the SST difference 

between the end and the beginning of the period). They exhibit an extremum 

located around (18°N, 18°W) off Mauritania coast. A second relative extremum (
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MLD is 10-30 m too deep during CP and about 5 m too shallow during WP.  Because there 

are little observations in the region, uncertainties are large particularly for MLD, and we 

consider the model sufficiently realistic. 

 

Figure 3: SST trend (color, in °C.month
contour, in meters), averaged over
(a,c)  for observations and right (b,d)

 

b. Upwelling and stratification 
 
To better understand the effect of the wind

Figures 4a and 4c present the Ekman pumping patterns for CP and WP. To compare to the 

model, we present the maximum value of the model vertical velocities found between t

surface and the base of the thermocline (Figs. 4b and 4d). The spatial extent of the upwelling 

appears remarkably stable between the two seasons, and this is also verified with the monthly 

values (not shown). The strongest upwelling velocities are locat

where they reach values of the order of 100 (resp. 50) m.month

30 m too deep during CP and about 5 m too shallow during WP.  Because there 

re little observations in the region, uncertainties are large particularly for MLD, and we 

consider the model sufficiently realistic.  
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b. Upwelling and stratification  

To better understand the effect of the wind-driven circulation on the ML heat budget, 

Figures 4a and 4c present the Ekman pumping patterns for CP and WP. To compare to the 

model, we present the maximum value of the model vertical velocities found between t

surface and the base of the thermocline (Figs. 4b and 4d). The spatial extent of the upwelling 

appears remarkably stable between the two seasons, and this is also verified with the monthly 

values (not shown). The strongest upwelling velocities are located nearshore north of ~10°N, 

where they reach values of the order of 100 (resp. 50) m.month-1 during CP (resp. WP). 
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Offshore, upwelling velocities display one order of magnitude lower values. They are 

associated with the trade winds curl and decrease gradually westward, more rapidly in the 

north than south, where they are responsible for the presence of the Guinea Dome. In the lee 

of the Cape Verde Islands, atmospheric island wake effect creates an upwelling-downwelling 

dipole patterns with typical scales of ~100-200 km (Chelton, 2004). Regarding intensities 

derived from observations they most vary from CP to WP near the coasts, in the north (by a 

factor of ~1.5), and much considerably south of 15°N (factor of ~0.25) in support of 

lathuilliere et al (2008) estimate. For both periods the model is at large scale in good 

agreement with Ekman pumping estimates. This validates the model vertical dynamics, and 

indicates that Ekman pumping corresponds in general well to the maximum upper ocean 

vertical velocity. The most remarkable differences occur nearshore over the wide shallow 

continental shelves of the Banc d'Arguin (~20°N) and south of Senegal (~14°N). Vertical 

velocities comparable to Ekman pumping are found west of the coast there. This is explained 

by the fact that, due to the shallow plateau there, bottom friction disturbs the surface Ekman 

layer and classical Ekman theory does not apply. The Ekman divergence is then fully 

developed further offshore where the plateau is deep enough (see Estrade et al, 2008; Austin 

and Lentz, 2002). 

Since the thermocline depth reflects the stratification, which controls the turbulent heat 

fluxes at the ML base, it is important to validate its distribution. The 19°C isotherm depth is 

shown as a proxy. Modest differences in the position and shape of the GD (in subsurface, it is 

particularly visible near 100 m in observations (D15) and about 60 m in the model (not 

shown)) in particular are noticeable, and model values are deeper by about 20 m, possibly as a 

consequence of an overly diffuse thermocline, a common bias in OGCM.  

 

c. Horizontal surface circulation  

 

We present total and geostrophic surface currents on Figure 5. The major geostrophic 

currents in the region are well represented by the model (in black). The CC, NEC, CanUC, 

NECC and circulation around the GD are visible during the two periods. The CC exhibits an 

important seasonal variability with a strengthening during WP in association with stronger 

winds in the north (Figs. 5b and 5d). A similar seasonal cycle is found in the observations but 

an important difference should be noted: the observation derived CC appears quite relatively 

patchy, as appear the total currents. The model westward circulation is comparatively less 

complex, in particular during CP where the westward flow is quite uniform north of 16°N. In 



the latitude range 7-16°N, the offshore flow is more seasonally variable. The MC and GD 

recirculation are both very clear in observed and simulated geostrophic currents. We also note 

the intense well-organized wes

the model (note the weak geostrophic currents in both panels). This flow is coherent with the 

southward wind forcing (see Fig 4a). It is however not visible in the OSCAR reconstruction, 

which is weaker and noisy.  
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During WP the NECC seems slightly reinforced by Ekman drift in the model and observations 

and turns into the Guinea Current to the South and into a northern circulation branch, 

particularly intense at the coast. The turning point appears 

16°N, the offshore flow is more seasonally variable. The MC and GD 

recirculation are both very clear in observed and simulated geostrophic currents. We also note 

organized westward ageostrophic flow spanning 13-16°N east of the CVA in 

the model (note the weak geostrophic currents in both panels). This flow is coherent with the 

southward wind forcing (see Fig 4a). It is however not visible in the OSCAR reconstruction, 

Figure 4: Ekman pumping (shading, meter.month-1), 19°C isotherm depth (black contours, meters) 
and wind stress (green vectors, N.m-²) from observations, averaged over a) the CP (November

October) period. Maximum vertical velocities between surface and 
thermocline (shading, m.month-1) and 19°C isotherm depth (black contours, meters) for the 
simulation, averaged over b) the November-May CP period, and d) June-October WP period. 

dash-lines.  

During WP the NECC seems slightly reinforced by Ekman drift in the model and observations 

and turns into the Guinea Current to the South and into a northern circulation branch, 

particularly intense at the coast. The turning point appears to be the slope change of Sierra 
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recirculation are both very clear in observed and simulated geostrophic currents. We also note 

16°N east of the CVA in 

the model (note the weak geostrophic currents in both panels). This flow is coherent with the 

southward wind forcing (see Fig 4a). It is however not visible in the OSCAR reconstruction, 
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and turns into the Guinea Current to the South and into a northern circulation branch, 

to be the slope change of Sierra 



Leone coastline (~8.5-9°N). Before this northern current becomes the MC, we propose to 

name it the Sierra Leone Jet (SLJ). The difficulty for observations to represent the circulation 

features in this region is well-

2008), which pose difficulties to validate satellite

of coastal distortions of the satellite estimates. We shall be cautious when presenting the 

advective terms in the heat budget, but do not a priori disqualify the modeled circulation 

where it disagrees with OSCAR and AVISO, particularly nearshore.

 

Figure 5: Horizontal surface currents averaged over the CP (November
October, bottom) for observation
vectors) and geostrophic component (black vectors).
 

4.2.2.3.2 The Mixed layer heat budget

 
In this section, we analyze the terms of the heat budget. We first analyze the spatial 

structures of the mains terms in order to evidence better their physical origins. The annual 
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Figure 5: Horizontal surface currents averaged over the CP (November-May, top) and WP (June
for observation-derived (a) and (c) and simulated (b) and (d); total currents (red 

vectors) and geostrophic component (black vectors). 

3.2 The Mixed layer heat budget 

In this section, we analyze the terms of the heat budget. We first analyze the spatial 

structures of the mains terms in order to evidence better their physical origins. The annual 
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In this section, we analyze the terms of the heat budget. We first analyze the spatial 

structures of the mains terms in order to evidence better their physical origins. The annual 
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mean is presented, and then the CP and WP time-means, to take into account the cycle of the 

wind-driven upwelling activity, Then zonal averages are eventually examined for eastern and 

western sub-domains in function of time, in order to determine which processes are driving 

the time-variations of the SST.  

 

a. Annual mean  

 

Figure 6 shows the annual mean of ocean effects, and its two components, the 

horizontal and vertical processes. Since the sum of air-sea heat fluxes and ocean effects is 

equal to the annual heat storage, which is negligible in the model climatology, the net heat 

flux effect is the opposite of the ocean effect. Meridionally, there is a contrast between an 

ocean warming south of roughly parallel 12°N, and a cooling effect north of it. Zonally, 

contributions are maximum at the coast with values of up to -5 °C.month-1, and decrease 

abruptly westward by an approximate factor of five over a few degrees of longitude (Fig. 6a). 

For the sake of differentiating sub-domains, we chose the longitude 18°W to separate regimes 

marked by high values dominated by coastal dynamics, and those with low values controlled 

by open-ocean circulation. In the west of the domain, CVA forms a specific sub-domain of 

intermediate or elevated intensities, which would require specific discussions out of scope of 

this paper.  

Pannels 4.6b and 4.6c show that the meridional contrast is explained by differences in 

the vertical and horizontal processes. North of ~12°N, vertical processes cause an expected 

general cooling through vertical exchanges with colder subsurface waters. It is worth noting 

that they prevail over the horizontal ones by a factor of about two in large parts of the domain, 

while both effects reach comparable amplitudes off Morocco and Cape Verde Islands. South 

of 12°N, a remarkably vast warming effect, albeit weak except along-shore, is sustained by 

vertical processes, which indicate the influence of temperature inversions, as it will be 

demonstrated in WP analysis. The location corresponds to patterns of barrier layers associated 

to ITCZ rainfall (Mignot et al., 2012) that allow for the presence of temperature inversions. 

The ocean warming effect is however dominated by advection of warm waters poleward by 

the NECC (Fig. 6c), except alongshore where currents are weak and SST is warmed up also 

by temperature inversions (Fig. 6b). Note that 12°N corresponds to the GD latitude. This 

shows that, in annual mean, the ocean cools the GD SST in its northern half, but warms it in 

its southern part. Overall, south of 12°N, horizontal advection dominates vertical processes 

(Fig. 6c), but for the remaining part of the region, heat exchanges with the thermocline cools 



the domain SST with a larger

6b). 

 

Figure 6: Annual average of the
budget: (a) total oceanic trend (shading,
m), (b) trend associated with vertical
base of the mixed layer and RES,
processes  (contour  every 50,100,150
advection and  lateral diffusion, 
(vectors). Vertical and horizontal
 

b. November-May cooling period 
 
As we will see, during CP, the ocean contribution displays the larger negative signals, 

whereas during WP, it is the net air

the interpretation of the ocean terms, and then will study the WP startin

investigation of the air-sea fluxes effects.  During CP the total ocean contribution is close to 

its annual mean (Figs. 6a and 7a). The ratio of time

larger or comparable amplitude than horizontal currents

the various oceanic processes contributing to the
(shading, °C.month-1), and mixed layer depth (MLD,

vertical processes (sum of vertical advection, vertical
RES, shading, °C.month-1) and ratio of horizontal processes

50,100,150 and 200 %) and (c) horizontal processes (sum
 shading, °C.month-1), SST (black contour, °C) and

horizontal dotted lines delimit regimes within the region. 

May cooling period   

As we will see, during CP, the ocean contribution displays the larger negative signals, 

whereas during WP, it is the net air-sea flux contribution. Thus we start the CP analysis with 

the interpretation of the ocean terms, and then will study the WP startin

sea fluxes effects.  During CP the total ocean contribution is close to 

its annual mean (Figs. 6a and 7a). The ratio of time-mean contributions of horizontal and 
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currents effect (Fig. 
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As we will see, during CP, the ocean contribution displays the larger negative signals, 

sea flux contribution. Thus we start the CP analysis with 

the interpretation of the ocean terms, and then will study the WP starting with the 

sea fluxes effects.  During CP the total ocean contribution is close to 

mean contributions of horizontal and 
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vertical processes indicates that the latter have a larger effect on the SST cooling, next to the 

continent, as well as to the west in the latitude band 12°-20°N. Compared to the annual mean, 

the vertical processes cause a stronger (weaker) cooling in the 12-18°N (18-24°N) coastal 

upwelling band (Fig. 7b), evidently associated to the latitudinal structure of the seasonal 

Ekman pumping changes. It explains the same pattern in the total ocean contribution.  

To detail further vertical cooling, we first note that it is by far dominated by vertical 

diffusion (not shown). Then by computing off-line the latter with model outputs of vertical 

diffusivity (mj), temperature and MLD (see formula of D in Eq. 1) we reproduced satisfyingly 

its pattern (not shown). Hence we examine diffusivity and vertical temperature gradient at the 

ML base. It appears that the maximum intensities along-shore is due to stronger vertical 

diffusivity there (Fig. 7c), not to vertical temperature gradients which are weak compared to 

offshore (Fig. 7d). We interpret this as a manifestation of coastal upwelling dynamics which 

generates intense current shear near the base of the mixed layer ML (Fig 7c, contours). It 

thereby enhances turbulence levels, simulated by large mj. Intense coastal upwelling tends 

also to erode upper ocean stratification, relative to the moderate open-ocean upwelling to the 

west. To complete the explanation of this zonal variation, it is important to say that the MLD 

zonal pattern amplifies significantly the effect of the diffusive flux at the coast. Indeed, MLD, 

which enters the diffusive flux term in the denominator, is shallower at the coast by a factor of 

1,5 to 2 relative to further west. Far from the continent, west of 18-19°W, the cause of relative 

high vertical diffusion is opposite. The vertical temperature gradients at the mixed layer ML 

base reach maximum intensities, about 5 times larger than nearshore (Fig. 7d), explaining the 

vast and moderate diffusion pattern. The Guinea Gyre upwelling lifts gently the isotherms and 

maintains a strong stratification, maximal at the GD location. On the other hand, mj is smaller 

(Fig. 7c), in relation to weaker shear of horizontal current compared to nearshore. 

Regarding the horizontal processes contribution (Fig. 8a), it also appears similar to its 

annual mean (Fig. 6c). It is essential to the model for redistributing heat horizontally, and 

modulating the 1D vertical upwelling dynamics. We first note that horizontal advection 

prevails largely over horizontal diffusion (not shown). Then in order to interpret advective 

effects, we estimated off-line the geostrophic and ageostrophic components of the horizontal 

advection term. To do so, surface geostrophic and ageostrophic currents were calculated (the 

latter as the total minus the geostrophic currents), and then used for computing scalar products 

with SST gradients. Figures 8b and 8c show that both contributions are most intense in the 

vicinity of coastlines, due to maximum SST gradients and generally more intense currents. 

They often partly oppose each-other, especially close to the continent, where geostrophic flow 



compensate partially, in addition to coastal upwelling, the mass imbalance generated by 

Ekman divergence.  
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Mauritania and northern Senegal from 20° to 15°N, the CJ is not systematically causing 

cooling, which instead results from the ageotrophic flow. From 15 to about 12,5°N, the 

balance is comparable to north of Cap Timiris. There is a net cooling effect explained 

essentially by the CJ. At 12°N, one remarks the Senegal-Mauritania meridional front 

(Diakhaté et al., 2015), maintained by the upwelling and the CJ to the north, and the intense 

geostrophic poleward SLJ to the south, which transports warm water alongshore. South of 

12°N, both the SLJ and the southward Ekman currents are flowing in large part along 

homogeneous warm SST, and become thus less important for the SST change. 

Farther offshore, west of about 18°W, and on regional scales, the SST shows weaker 

fronts, and advection is hence less intense. North of the CVA in particular, weak SST 

gradients explain the weak effect of advection. To the contrary, around the CVA and south of 

about 15°N, the advection pattern explains in large part the net ocean contribution, with 

intensities generally larger than those of vertical processes. In particular, the maximum net 

cooling visible at latitudes 12°-16°N appears to be due , to the east, to westward advection of 

coastal waters by Ekman drift (Fig. 8b) and, to the west, to southward advection by the 

Guinea gyre geostrophic circulation (Fig. 8c). Finally, to the south of ~12°N, the warming 

longitudinal band is due to geostrophic MC and Ekman drift poleward transports, whereas the 

cooling pattern to the south-east is explained by the equatorward component of the NECC and 

the Ekman currents.  

To complete the study of horizontal processes, it is worth saying that the diffusion term 

is significant nearshore with an intensity reaching locally up to ~1°C.month-1 between 10°-

19°N (not shown). Lateral temperature gradients and mesoscale eddies are stronger there. The 

warming tendency is consistent with the current understanding of the role of mesoscale 

turbulence (Gent and McWilliams, 1990) and with its manifestations in upwelling systems 

(Capet et al. 2008, Colas et al, 2012). Given our limited horizontal resolution, it is largely 

through lateral diffusion that these processes manifest themselves.   

Now we proceed to the examination of the air-sea heat flux contribution (Fig. 9a). Its 

structure is comparable to its annual mean (e.g. opposite to Fig. 6a), except for a large domain 

of negative values, instead of positive, to the north-west of about (12°N, 19°W), and higher 

values along Mauritania and Morocco, as noted for all previous terms. 



Figure 8: Horizontal processes 
advection and lateral diffusion (shading,
advection term (shading, °C.month
advection term (shading, °C.month
 

The general structure is hence 

sign changes, and a moderate 

of the net heat flux (Fig. 9b).

(Figure 9b and 9c) highlights

zonally much more than the solar

SST. Close to the continent indeed,

since the latter modulates surface

over cold coastal waters, north

the warm SLJ to the south nearshore

trade winds speed explains the

18°W. At last it is important to

near the continent is also explained

 effect in the model averaged over the CP of: (a)
(shading, °C.month-1), total currents (black vectors),

°C.month-1), ageostrophic currents (black vectors)  
°C.month-1), geostrophic currents (black vectors), and SST

 a coastal maximum, a rapid decrease until near

 decrease westward. Such a distribution is evidentl

9b). The comparison of the radiative and turbulent

highlights that the second explains most of the pattern,

solar heat flux. Such variations are explained 

indeed, latent heat flux patterns are comparable

surface specific humidity. Hence one observes 

north of the Senegal-Mauritania front (~12°N), and

nearshore (Fig. 9c). The large-scale tilt in the

the more regular decrease of the total heat 

to note that the zonal decrease of the net air-sea

explained by the sharp increase of the MLD (see

105 

 
(a) sum of horizontal 

vectors), (b) ageostrophic 
  and (c) geostrophic 
SST (white contours).  

near 18°W where the 

evidently due to that 

turbulent components 

pattern, since it varies 

 in large part by the 

comparable to those of SST, 

 minimum heat loss 

and larger loss over 

the distribution of the 

 flux west of about 

sea flux contribution 

(see Fig. 7b), which is 



106 

at the denominator in Eq. (1). In conclusion, in the vicinity of the continent east of ~18°W, it 

is mainly SST and MLD structures, associated to coastal upwelling dynamics, which explain 

the intense damping of the oceanic processes by the air-sea fluxes. West of ~18°W, the 

westward increase of the trade winds speed explains the progressive passage to a more 

classical winter cooling regime by air-sea fluxes, to the exception of the CVA where local 

wind reduction in the lee of islands generates a net heat gain by the ocean. 

Overall, the comparison between ocean and air-sea fluxes contributions (see ratio of 

both contributions on Fig. 9a) confirms that there are two main regimes for the region. East of 

18°W, the ocean processes associated to coastal upwelling dynamics dominate the time-

average cooling, whereas the air-sea fluxes damps it. West of this longitude band, the same 

opposition holds within the 12°N-18°N latitude band only, where the maximal net SST 

cooling centered at (16°N, 18°W) (Fig. 3b) is due mainly to Ekman drift of cold coastal 

waters. North and south however, the air-sea fluxes dominate the ocean processes by at least a 

factor two. Note though that since the periods for time-averages were chosen to emphasize 

coherence in upwelling dynamics, ocean effect appears relatively intense. The net-air-sea flux 

in fact changes sign during CP, but explains month-to-month SST variations in large parts of 

the region, as we will see in section d. 

 

c. June-October warming period  

 

This period corresponds in time-average to a warming of the domain. The northward 

migration of the ITCZ causes a decrease of the coastal Ekman pumping south of 18°N, and an 

increase north of it (Fig. 2). During WP, the contribution of the net air-sea heat flux is 

dominant over most of the domain as we will see, and we begin the analysis with it. 

Figure 10 displays its time-mean contribution, and components. Overall the distribution 

resembles its annual mean. Compared to the CP mean, the structures of all quantities still 

display a rapid zonal variation of intensity from the coastline to about 18°W. Contrasts in 

longitude are weaker between 12°-18°N, as expected from the lesser intensity of coastal 

dynamics associated to weaker Ekman pumping there. North of 15°N the air-sea flux effect 

decreases westward, first rapidly by a factor of ~2 and then smoothly by ~2 again (Fig. 10a). 

It is due to the net air-sea flux distribution (fig 10b), and also to the MLD westward increase 

(Fig. 3d), both of them explaining the zonal change in roughly equal proportion. The net air-

sea flux decrease arises from its turbulent component only, since solar radiation increases 

slightly westward (contours in Fig. 10b). 



Figure 9:  Contribution of air-sea
to the net air-sea heat flux (shading
ocean effect (black contours), 
radiation absorbed in the ML (black
W.m-2), SST (black contours, °C)
latent heat flux (<0) has been changed.
 

The turbulent heat loss is indeed rising to the west, due in main part, to SST 

distributions shaped by ocean circulation, in part

Ekman pumping (Fig. 2). In the 15

increase to the west. To the north the wind speed decreases westward and effect on turbulent 

cooling is dominated by the SST i

et al (2013) that also invokes the control by air

Regarding the abrupt meridional decrease of the net air

south, it results from the combination of minimum incoming shortwave radiation (not shown 

but, that has the same pattern that the contours in Fig. 10b) associated to the I

cover, and intensifying turbulent cooling due to equatorward acceleration of the southern 

trade wind south of the ITCZ (white contours in Fig. 10c). However the net air

sea heat fluxes to the ML heat budget over the CP.
(shading ,°C.month-1) and ratio of net air-sea heat fluxes

 (b) net air-sea heat flux (shading, W.m-2) and
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°C) and intensity of  wind stress (white  contours,
changed. 

The turbulent heat loss is indeed rising to the west, due in main part, to SST 

distributions shaped by ocean circulation, in particular coastal dynamics associated to weak 

Ekman pumping (Fig. 2). In the 15-20°N latitude band, it is also due to the wind speed 

increase to the west. To the north the wind speed decreases westward and effect on turbulent 

cooling is dominated by the SST increase. This result is consistent with the analysis by Foltz 

(2013) that also invokes the control by air-sea humidity gradients north of 20°N.

Regarding the abrupt meridional decrease of the net air-sea flux contribution in the 

south, it results from the combination of minimum incoming shortwave radiation (not shown 

but, that has the same pattern that the contours in Fig. 10b) associated to the I

cover, and intensifying turbulent cooling due to equatorward acceleration of the southern 

trade wind south of the ITCZ (white contours in Fig. 10c). However the net air
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south, it results from the combination of minimum incoming shortwave radiation (not shown 

but, that has the same pattern that the contours in Fig. 10b) associated to the ITCZ cloud 

cover, and intensifying turbulent cooling due to equatorward acceleration of the southern 

trade wind south of the ITCZ (white contours in Fig. 10c). However the net air-sea flux is 
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south of the ITCZ diagonal (Fig. 10a) can only be due to the fraction of the solar flux that 

penetrates below the ML. This process will be confirmed by the examination of vertical 

processes contribution. 

To conclude, it is worth n

the air-sea fluxes over the ocean processes, north about 11°N, except east of 18°W where this 

occurs north of 14.5°N (Fig. 10a). South of the ITCZ, the weak SST variations are almost 

everywhere dominated by the ocean contribution.

 

 
Figure 10: Same

 

Now we turn to the ocean 

comparable to the annual mean,

The comparison with the contribution of vertical processes (Fig. 11b) is striking and indicates 

that it explains most of the ocean contribution pattern. The ratio with the contribution of 

positive almost everywhere, and the net cooling contribution to the ML heat budget visible 

south of the ITCZ diagonal (Fig. 10a) can only be due to the fraction of the solar flux that 

penetrates below the ML. This process will be confirmed by the examination of vertical 

it is worth noting the predominance in the net SST warming (Fig 3d) of 

sea fluxes over the ocean processes, north about 11°N, except east of 18°W where this 

occurs north of 14.5°N (Fig. 10a). South of the ITCZ, the weak SST variations are almost 

nated by the ocean contribution. 

Same as in  Figure 9 but over WP (June-October).

 contribution shown in Figure 11a. Its general

mean, but for larger intensities to the north and south

The comparison with the contribution of vertical processes (Fig. 11b) is striking and indicates 

that it explains most of the ocean contribution pattern. The ratio with the contribution of 
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general structure is 

south of the domain. 

The comparison with the contribution of vertical processes (Fig. 11b) is striking and indicates 

that it explains most of the ocean contribution pattern. The ratio with the contribution of 
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horizontal processes (contours in Fig. 11a) shows however that north and south of the domain, 

horizontal processes are comparable contributors in terms of intensity. As during CP, the 

vertical processes contribution is dominated by far by vertical diffusion (not shown), but there 

are significant changes to this term compared to CP. First a domain scale latitudinal dipole 

appears on both sides of the ITCZ diagonal (Fig. 10c), and second the open-ocean diffusive 

cooling develops northward and westward, forming a relative maxima centered at (17°N, 

19°W) (Fig. 11b). Off-line reconstruction of the vertical diffusion effect indicates that is in 

large part explained by the vertical temperature gradient at the ML base, rather than by the 

vertical diffusion coefficient Kz (Figs. 11c and 11d), except for the intensified Morocco 

upwelling. It is hence different than during CP. Kz is more homogeneous zonally and exhibits 

higher values far from the continent, possibly due to the weaker stratification at this period 

that is favorable to turbulence. Therefore the latitudinal variations of vertical stratification at 

the ML base become determining (Fig. 11d), despite smaller values during this warming 

season. This relative weakness may seem surprising considering the intense seasonal surface 

warming, but during WP, a significant fraction of the solar radiation penetrates below the thin 

ML, and contributes to shaping smooth vertical profiles of temperature.  

To explain the meridional structure of the subsurface stratification, it is first necessary to 

recall that the seasonal shift of the ITCZ is responsible of a northward shift of the open-ocean 

upwelling, which in turn lifts the thermocline (Fig. 4d) and tend to enhance stratification north 

of about 15°N. Moreover, the ITCZ rainfall gives rise to barrier-layers, and associated 

temperature inversions at the ML base (Fig. 11d) (Mignot et al., 2012). Consequently, vertical 

turbulence warms SST there. Looking at the diffusive warming and inversions distribution, it 

appears that it results from a combination of the large scale barrier layer distribution 

associated to the ITCZ and NECC (Mignot et al., 2012), and from a narrow coastal band 

reaching further north up to the Cap Verde Peninsula, likely due to advection of equatorial 

fresh waters by the SLJ as well as local seasonal rainfall. Note that in line with other coastal 

modifications between CP and WP described above, large horizontal diffusion effects are 

displaced northward offshore Mauritania and Morocco coasts (not shown). Their intensities 

reach up to 0.6°C.month-1, corresponding to mesoscale eddy activities accompanying coastal 

upwelling. 

During WP, horizontal advection still plays a significant role in the evolution of the 

SST, except for the zonal band located between 17° and 20°N. There it represents less than a 

quarter of the vertical oceanic processes (Fig. 11a) due to currents largely parallel to the 

isotherms.  



 
Figure 11: Same

 

Near-shore to the north of the domain, the cooling is essentially due to Ekman drift that 

follows the ITCZ migration (Figs. 12a and 12b). It is shifted northward with a marked 

extreme and a large cross-shore extension north of 21°N. Around this latitude, warming 

incidentally occurs just at the coast because upwelling and SST minima are found at some

distance offshore due to the topography of these regions, which affects structure and intensity 

of upwelling, as observed by Barton et al. (1977).  Interestingly, from Cap Timiris to the Cap 

Verde Peninsula within 100-300 km from the shore off Senegal and

between Ekman cooling and geostrophic warming by the MC, is in favor of Ekman flow. This 

ageostrophic cooling reinforces the vertical processes cooling from the coastal upwelling 

(Figs 11b, 12a and 12b). Hence the simulation sugg

contribution is dominated by the MC warming effect only far off

opposite, just south of Cape Verde Peninsula, the advection of warm waters brought by the 

MC dominates the Ekman drift, which

Same as in Figure 7 but over WP (June-October).
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ws the ITCZ migration (Figs. 12a and 12b). It is shifted northward with a marked 

shore extension north of 21°N. Around this latitude, warming 

incidentally occurs just at the coast because upwelling and SST minima are found at some

due to the topography of these regions, which affects structure and intensity 

as observed by Barton et al. (1977).  Interestingly, from Cap Timiris to the Cap 

300 km from the shore off Senegal and Mauritania, the imbalance 

between Ekman cooling and geostrophic warming by the MC, is in favor of Ekman flow. This 

ageostrophic cooling reinforces the vertical processes cooling from the coastal upwelling 

(Figs 11b, 12a and 12b). Hence the simulation suggests that the WP time

contribution is dominated by the MC warming effect only far off-shore, west of 18°W. To the 

opposite, just south of Cape Verde Peninsula, the advection of warm waters brought by the 

MC dominates the Ekman drift, which leads to net warming by advection. On the continental 
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shelf south of 12°N, a coastal SST maximum leads to the same type of compensation between 

geostrophic currents (cooling) and Ekman drift 

Morocco, with overall a weak advective effect on SST. West of 18°W, the modulation of the 

advective effects associated with the Cape Verde islands is unchanged relative to CP (Figs. 8a 

and 12a). South of 12°N, the ne

contributions of Ekman and geostrophic (NECC) flows. Despite the high resulting velocities, 

the warming tendency remains modest because the temperature gradient in the area is weak.

Considering the insights provided by the above spatial analysis, a finer understanding of 

the leads and lags between processes of the heat budget

time diagrams of the zonally averaged terms. In the following, we present one diagram f

each sub-domain, first for the continental zone east of 18°W, and second for the open

area to the west. We focus on time 

Same as in  Figure 8 but over WP (June-October).

shelf south of 12°N, a coastal SST maximum leads to the same type of compensation between 

geostrophic currents (cooling) and Ekman drift (warming), described above for southern 

Morocco, with overall a weak advective effect on SST. West of 18°W, the modulation of the 

advective effects associated with the Cape Verde islands is unchanged relative to CP (Figs. 8a 

and 12a). South of 12°N, the net warming by advection is due to the generally constructive 

contributions of Ekman and geostrophic (NECC) flows. Despite the high resulting velocities, 

the warming tendency remains modest because the temperature gradient in the area is weak.

the insights provided by the above spatial analysis, a finer understanding of 

en processes of the heat budget can be obtained thanks to latitude

time diagrams of the zonally averaged terms. In the following, we present one diagram f

domain, first for the continental zone east of 18°W, and second for the open

area to the west. We focus on time transitions between heat budget regimes. Note that 
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regimes. Note that 



112 

averaging coastal data over a varying distance corresponding to the plateau width offers 

similar results.  

 

d. The sub-domain next to the continent  

 

Two latitudinal sectors emerge from Fig. 13a. North of 12°N the SST experiences an 

annual cycle, whereas to the south it is semi-annual and forced by the two passages of the 

ITCZ (Fig. 13a). As seen before, the strongest SST variations (>2°C.month-1) occur 

approximately from 12°-20°N. At first sight the overall variations are in good phase with the 

net air-sea flux contribution (Fig. 13b). We first study the cooling phases, which start early 

September north of the Cap Verde Peninsula, and later on further south (until December). 

North of ~20°N, the SST cooling phase is driven by the decrease of the net air-sea flux, 

warming effect, that become smaller than the cooling by upwelling dynamics. It is obviously 

due to the seasonal attenuation of solar radiations. The relative high intensity of the cooling 

effect by ocean processes is essential to the heat budget evidently, but not for its change from 

a net positive to net negative trend. It is not a driver since it entered a decreasing phase around 

this period, explained by the attenuation of the trade winds (Fig. 4) and associated Ekman 

pumping (Fig. 2). From ~20°N to the Cap Verde Peninsula (15°N), to the contrary the cooling 

effect by ocean processes strongly increases from early September to mid-October (from 

about -1 to ~-2.5°C.month-1, Fig. 13c), due to intensification of vertical turbulent mixing and 

along-shore southward advection, generated by the strengthening of the winds (Figs. 2, 4, and 

Figs. 13d and 13e). Note that horizontal processes, largely dominated by advection, have a 

cooling effect generally more than half as intense as the vertical processes (contours in Fig 

13e). During this period, the warming effect by air-sea fluxes decreases in smaller proportions 

(from about 1 to ~0.5°C.month-1), thereby contributing slightly to the net cooling. The SST 

cooling peak in October is therefore explained by the constructive effects of both family of 

processes, dominated by the upwelling dynamics. From November to February, essentially the 

upwelling dynamics maintain the cooling rate. South of 15°N, it is clearly the net air-sea flux 

that controls the early months of the cooling season. There, seasonal temperature inversion 

effects (Fig. 13d) as well as northward advection of warm waters by the MC and SLJ (Fig. 

13e) warm the SST to the contrary. 

The second period of particular interest is the period when SST has reached minimum 

annual values, and starts to increase again, in March-April at all latitudes. It is almost 

everywhere a period of cooling by oceanic processes, especially intense south of Cap Timilis 



(~20°N) where Ekman pumping and upwelling velocities increase (Fig. 

13d). Vertical turbulent processes domin

whereas coastal horizontal currents favor or oppose them depending on latitude, as discussed 

in previous sections. The only exception is over the Senegal

where the SST warming appears to be due primarily to the poleward advection of warm 

waters along-shore by the SLJ and off

overall the seasonal increase of the net air

whereas ocean processes act to reduce or delay the warming.
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(~20°N) where Ekman pumping and upwelling velocities increase (Fig. 2 and contours in Fig. 

13d). Vertical turbulent processes dominate the cooling (see ratio in contours, Fig. 13c), 

whereas coastal horizontal currents favor or oppose them depending on latitude, as discussed 

in previous sections. The only exception is over the Senegal-Mauritania front (11

ppears to be due primarily to the poleward advection of warm 

shore by the SLJ and off-shore spreading by the Ekman drift. Nevertheless, it is 

overall the seasonal increase of the net air-sea flux that sets the start of the warming season, 

eas ocean processes act to reduce or delay the warming. 

Hovmöller plots along the coastal region (averaged from
(a) model total temperature trend (shading and contours,

process (shading), and SST model (contours, °C), (c)
 of net air-sea flux effect over ocean effect (contours,

processes (shading, °C.month-1) and maximum vertical
(contours, meter.month-1) and (e) horizontal processes (shading,

processes over vertical processes (contours, %). 
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e. The open ocean  
 
We now focus on the area west of 18°W. The SST temporal changes are broadly similar 

to those next to the continent, but share a much stronger resemblance with the net air-sea flux 

term (Figs. 14a and 14b). In more details, the air-sea fluxes contribution displays everywhere 

the same pattern as the SST change. It is more intense most of the time, though, since the 

oceanic processes oppose it quasi systematically. Two regions of exception deserve attention: 

north of ~18°N when the oceanic processes contribute weakly to the forcing of the SST 

decrease by the air-sea fluxes (October-February), and south of 10°N in September- October 

when the ocean forces mainly the second semi-annual warming. Overall, air-sea fluxes set the 

positive and negative trends in SST over most of the domain. Interestingly the ocean counter-

action is not a mere passive damping. Indeed during WP, wind-driven vertical currents 

(contours in Fig. 14d) amplify stratification and turbulent cooling, especially near 16°N as 

discussed in Figure 11. To the south, temperature inversions associated to ITCZ barrier layers 

restore to the surface the heat from solar radiations that penetrate below the ML (see 

especially Fig. 11d). From 8-10°N they oppose the July cooling, but set the following 

warming. Additionally throughout the year horizontal advection, discussed in previous 

sections, also contribute to oppose the net air-sea flux effect (Fig. 14e). Considering the 

spatial distributions analyzed previously, these results, derived in average, are more 

representative of the western part of the sub-domain. Indeed, closer to the continent and the 

islands, oceanic effects have larger amplitudes relative to the net air-sea flux (see Figs. 9 and 

10). Also recall that the CP time-average had shown a positive mean contribution of the air-

sea fluxes during the net SST cooling. This apparent contradiction, is due to the consistency 

of the sign of the ocean processes term over CP (negative during four out six months) relative 

to that of the net air-sea flux effect during the same period (half time negative, half time 

positive). Nevertheless, the main sign changes of the SST trend, in March and in September-

October are driven by the net air-sea flux effect. 

 

 



 

Figure 14: Same as in Figure 13 
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inversions, and against a time-mean cooling by air-sea fluxes. The seasonal variations of the 

SST can be described by a cooling period CP of decreasing and then minimum SST 

(November-May), and a warming period WP (June–October) of increasing SST reaching a 

maximum in summer. Both are respectively associated to maximum then minimum coastal 

upwelling south of ~20°N (Cap Timilis), and vice-versa north of the Cap. Two sub-domains 

in terms of ocean circulation and heat budget are separated grossly by longitude 18°W: a 

narrow continental band of a few degrees of longitude next to West-Africa characterized by 

ocean frontal dynamics and intense signals, and a vast open ocean region to the west that 

displays smoother fields and weaker signals. The seasonal heat budget explaining the SST 

cycle is: 

1) The continental band: the cooling starts early September north of the Cap Verde 

Peninsula. North of Cap Timilis, it is driven by the decrease of the net air-sea flux warming 

effect, due to the seasonal attenuation of solar radiation. It is damped by the decrease of the 

oceanic cooling trend, due to the seasonal Ekman pumping attenuation. South of 20°N, down 

to the Cap Verde Peninsula (15°N), the constructive effects of both air-sea fluxes and, in 

larger proportion, upwelling dynamics, explain the SST cooling and its October peak of 

intensity. Later on the latter dominates the cooling season.  From 15°N to 7°N and from 

October to December, the net air-sea flux negative trend triggers the cooling, whereas 

temperature inversion and warm geostrophic currents damp it. Regarding the second phase of 

the SST cycle, the start of the warming season, regardless of latitude, is forced by the net air-

sea flux, and damped by upwelling dynamics. 

2) The open ocean. The cooling and warming phases are fundamentally driven by the 

seasonal net air-sea flux effect, against the oceanic processes that partly oppose it, except 

north of 18°N particularly. The March SST cooling is slightly amplified by the intensifying 

Guinea Gyre upwelling in summer-autumn, which tends to cool the surface by turbulent 

mixing, especially near 16°N. Further south, warming by temperature inversions and 

horizontal currents, opposes the net air-sea flux effect.  

Near the continent, our results supporting on the preliminary model study are coherent 

with Carton and Zhou (1997) pointing out to the leading role of wind-driven coastal 

upwelling dynamics for the SST cycle from 10°-20°N. It is however verified only for the 

cooling phase from September to early March. The warming phase starting in March-April in 

our simulation is driven instead by the seasonal increase of the solar radiations. The detailed 

analysis of the upwelling dynamics suggests that the total horizontal contribution represents 

more than 50% of the effect associated with vertical processes in general. North of 20°N and 
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south of 12°N, it is often stronger than the effect of vertical processes. Advection of waters, 

especially from the north, is therefore an essential contributor to the coastal upwelling system 

heat budget, when SST is in its decreasing phase. Over the open ocean, west of ~18°W, our 

result supports most of those of Foltz and al. (2013). South of the mean ITCZ location 

however, we could evidence warming by vertical turbulent processes associated to 

temperature inversions, found within barrier layers in the region. Due to these inversions, we 

found that the Guinea Dome upwelling is able to generate a cooling only in the northern half 

of the GD area, in contrast with the study of Yamagata et al. (1995), which suggest a decrease 

in heat content due to horizontal and vertical divergence of the heat transport in all GD region.  

Our model results are limited by inherent errors due to the relatively low horizontal 

and vertical resolution near the coast, and uncertainties in air-sea fluxes. Despite the biases in 

the represented thermocline, ML and mesoscale structures, we hope that our paper can 

provide nevertheless a relevant basis for further studies of the variability of SST and currents 

in the ANETUS, in particular at other challenging time-scales, like intra-seasonal and 

interannual ones. A higher resolution model study would help in assessing the robustness of 

the present results there. 

Important limitations in the present study are due to the scarcity of in-situ 

observations. Additional studies of ocean currents, upper ocean turbulence and mixing, and 

more robust estimates of air-sea heat fluxes are needed offshore West Africa. This will require 

the implementation of measuring instruments to monitor the coastal region over long time 

periods, such as fixed moorings performing oceanic and atmospheric measurements. Such 

measurements will allow us to better evaluate numerical models and improve our 

understanding of regional ocean-atmosphere exchanges and climate variability. 
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4.3. Complément de l’analyse du bilan de chaleur côtier  

 
Pour une plus grande visibilité du cycle saisonnier du bilan de chaleur dans le régime 

d’upwelling côtier du Sénégal et de la Mauritanie, nous avons choisi 3 boites à l'intérieur du 

domaine côtier. Il y a plusieurs critères de choix pouvant être utilisés pour la détermination 

géographique de ces boîtes, nous avons opté ici, comme aide à la décision, l'écart type (Figure 

4.1) de la SST qui donne une idée sur le taux de fluctuation annuelle de la SST. L’écart-type 

est faible (1°C-2°C) sur les côtes de la Mauritanie et au sud de 12°N (Guinée-Sierra Leone). 

Entre 12°N et 18°N, intégrant toute les côtes du sénégalais où l'activité de l’upwelling est très 

intense de novembre à mai et les vitesses verticales sont faiblement positives de juin à 

octobre, l’écart-type est significatif (4°C). Cela se traduit physiquement par une forte 

variation annuelle de la SST dans cette région. 

 

 

 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 4.1 : Ecart-type de la SST (°C) de la configuration ORCAR025 du modèle NEMO. 

 

Le choix de ces boites est aussi judicieux car permettra de rentre compte, en 

particulier, des phénomènes liés à l’upwelling et de leur saisonnalité sur le long de la côte 

Sénégal-Mauritanie. 
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Les variations de la SST dans la boîte nord indiquent un cycle saisonnier annuel, 

marqué par un réchauffement de mars à août dû au forçage atmosphérique et un 

refroidissemnt de septembre à février causé à la fois par le forçage atmosphérique et les 

processus océaniques (Figure 4.2a). Le maximum et le minimum de varitaion de SST sont 

respectivement atteints en juillet et en janvier en raison des extrémums de contribution 

atmosphérique et océanique. Ce cycle saisonnier de variation de SST est aussi en phase avec 

le cycle annuel du terme atmosphérique, qui est fortement amorti par les processus 

océaniques, notamment d’avril à septembre où l’upwelling côtier induit par le vent est fort 

(Figure 4.2b). La MLD étant au dénominateur de l’équation de variation de la SST, son 

minimm atteint en été entraine une amplification des termes du bilan.  

La contribution de l'advection au refroidissement par les processus océaniques 

provient entièrement de l’advection zonale car l’advection méridienne tend annuellement à 

réchauffer la couche de surface (Figure 4.2a). Par ailleurs, le réchauffement par l’advection 

méridienne est  équilibré par le terme vertical d’octobre à avril. En été, le réfroidissment 

advectif diminue au moment ou celui lié au terme vertical augmente et devient majoritaire 

dans la conbribution océanique. Leur contribution maximale est respectivement de l’ordre de -

1°C/mois et -1.5°C.mois-1.  

De septembre à octobre, les processus océaniques sont principalement responsables du 

refroidissement de la SST au moment ou le réchauffement atmosphérique décroît 

brusquement en raison d’une augmentation significative de perte chaleur latente (Figure 4.2). 

On observe, respectivement, une forte et légère diminuation  du vent et du flux solaire 

entrainant une augmentation soudaine de la MLD.  

De novembre à février, Malgré un vent assez important, les processus océaniques sont 

faibles en raison des valeurs élevées de la MLD (60-100 m), qui pourraient être expliquées 

par les pertes importantes de chaleur latente et la forte fluctuation du vent. La contribution des 

flux de chaleur air-mer n’est pas aussi éleveé, mais son effet refroidissant combiné avec celui 

des processus océanique occasionnent un refroidissement relativement important des eaux de 

surface (~ -1.25 °C.mois-1).   
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Figure 4.2: Courbes temporelles du cycle saisonnier moyen des termes du bilan de chaleur (a) 
moyennés dans une boite (19°N-25°N et de la côté à l’isobathe 200 m) ; le forçage atmosphérique 
(ligne pleine noire), advection zonale (ligne pleine verte), advection méridienne (ligne pointillée verte) 
advection horizontale (violet), terme vertical (ligne pointillée rouge), termes océaniques (ligne pleine 
rouge), bilan (ligne pointillée noire) et (b)  flux solaire (rouge), flux turbulents (vert), flux de chaleur 
net (noir), la tension du vent (violet) et la profondeur de la couche de mélange (bleu), moyennés dans 
la même boite indiqué précédemment.  

 

La boîte centrale (Figure 4.3) est localisée sur les côtes sénégalaises entre 12°N et 

18°N. Cette boîte présente un peu de ressemblance à celle décrite précédemment. En effet, la 

variation de la SST qui est marquée par un refroidissement d'octobre à février et un 

réchauffement de mars à septembre, est en phase avec le cycle annuel du terme atmosphérique 

(Figure 4.3a), qui est généralement amorti par la contribution océanique, en particulier de 

février à mai où le maximum de l’upwelling côtier induit par le vent est atteint dans cette 

région (Figure 4.3b). La comparation des deux boites nord et centrale indique que la durée de 

propagation de la phase de réfroidissement de la côte nord à la côte du Sénégal est d’un mois 

et vise versa pour le maximum de variation de la SST. Ceci est lié aux mouvements méridiens 

de la ZCIT. En plus, le maximum et le minimum de variation de la SST sont respectivement 

atteints en juin et en décembre coinsidant avec les extrémums des contributions océanique et 

atmosphérique.  

L’advection méridienne tend à réchauffer la couche de surface tout le long de l’année, 

mais, contrairement à la boîte nord, elle est équilibée par le terme vertical uniquement en 

janvier et en février d’où la dominance de l’advection zonale sur la contribution océanique. 

Cependant, de mars à octobre, toute la contribution océanique est essentiellement due au 

terme vertical (Figure 4.3a).  

a b 
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On remarque que la MLD décroît progressivement depuis mars jusqu’en juin-août où 

elle atteint son minimum coinsidant avec le minimum de tension du vent et un minimum 

relatif du flux solaire. Elle amplitude les termes océanique et atmosphique en juin (Figures 

4.3a et 4.3b).  

D’octobre à février, malgré l’augmentation de la tension du vent, les processus 

océaniques, notamment le terme vertical contribue faiblement à la variation de la SST, 

excepté en février ou l’advection zonale est responsable du refoidissement des eaux de surface 

(Figure 4.3a). En revanche, on enregsitre une forte augmentation de perte de chaleur latente, 

une légère diminution du flux solaire et une MLD assez développée (~ 15-45 m). Ceci 

entraine un réfroidissement hivernal maximal par les flux de chaleur air-mer des eaux de 

surface (-2.5 °C.mois-1), en décembre-janvier, contre un réchauffement faible par les 

prcoessus océaniques largement dominés par l’advection méridienne. Le refroidissment 

hivernal est plus important sur les côtes du Sénégal que sur les côtes nord.  

 

 

Figure 4.3: Identique à la figure 4.2 mais en moyenne entre 12°N-18°N i.e. Courbes temporelles du 
cycle saisonnier moyen des termes du bilan de chaleur (a) moyennés dans une boite (12°N-18°N et de 
la côté à l’isobathe 200 m) ; le forçage atmosphérique (ligne pleine noire), advection zonale (ligne 
pleine verte), advection méridienne (ligne pointillée verte) advection horizontale (violet), terme 
vertical (ligne pointillée rouge), termes océaniques (ligne pleine rouge), bilan (ligne pointillée noire) 
et (b)  flux solaire (rouge), flux turbulents (vert), flux de chaleur net (noir), la tension du vent (violet) 
et la profondeur de la couche de mélange (bleu), moyennés dans la même boite indiqué 
précédemment. 
 

En ce qui conserne la boite sud, localisée sur les côtes de la Guinée et de la Sierra 

Léone, la SST présente un faible taux de variation, qui est entrainé par le cycle semi-annuel 

du terme atmosphérique. Ces variations de la SST sont caractérisées par deux saisons de 

réchauffement (septembre à novembre et mi-mars à mai) et deux saisons de refroidissement 

a 
b  
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(janvier à mi-mars et juin à août). Cela montre le caractère semi-annuel du bilan de chaleur 

dans cette région, et révèle une nette différence de cette boite aux deux autres boites analysées 

précédemment. Une deuxième analyse des 3 boites montre une forte variabilité ou 

dépendance latitudinale du bilan de chaleur au large des côtes nord-ouest africaines, en 

particuleir du sud du Maroc à la Sierra Léone. Ainsi, l'évolution de la variation de la SST est 

essentiellement contrôlée par le forçage atmosphérique (Figure 4.4a), comme constaté dans 

les deux boites nord et centre.  

Le refroidissement de janvier à mi-mars est principalement assuré par les processus 

océaniques, contre un réchauffement par le terme atmosphrique (Figure 4.4a). La contribution 

des processus océaniques est quasiment issue de l’advection horizontale.  

Durant la première phase de réchauffement, de mi-mars à mai, les contributions 

océanique et atmosphérique importantes durant l’année sont atteintes en avril, respectivement, 

de l’ordre de -1.75°C.mois-1 et de 2.25°C.mois-1. Cependant, le maximum de variation de la 

SST (~ 0.7°C.mois-1) est un peu évancé. En effet, les pertes de chaleur latente diminuent 

légèrement tandis que la radiation solaire augmente fortement, ce qui entraine un 

réchauffement par les flux air-mer (Figure 4.4b). On note aussi un maximum relatif du vent 

farovable à l’upwelling côtier, associé avec une diminution de la MLD, occationnant les 

importantes valeurs du terme vertical. L’advection horizontale contribue quasiment autant que 

le terme vertical.  

   

Figure 4.4 : Identique à la Figure 4.2 mais en moyennée entre 7°N-12°N, i.e. Courbes temporelles du 
cycle saisonnier moyen des termes du bilan de chaleur (a) moyennés dans une boite (7°N-12°N et de 
la côté à l’isobathe 200 m) ; le forçage atmosphérique (ligne pleine noire), advection zonale (ligne 
pleine verte), advection méridienne (ligne pointillée verte) advection horizontale (violet), terme 
vertical (ligne pointillée rouge), termes océaniques (ligne pleine rouge), bilan (ligne pointillée noire) 
et (b)  flux solaire (rouge), flux turbulents (vert), flux de chaleur net (noir), la tension du vent (violet) 
et la profondeur de la couche de mélange (bleu), moyennés dans la même boite indiqué 
précédemment. 

a b 
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De juin à août, les processus océaniques sont quasiment dominés par le terme vertical 

qui tend à réchauffer la couche de surface (Figure 4.4a) en raison d’inversion de température. 

L’accération éolienne lié à la présence des vents de mousson, est associée à une augmentation 

de chaleur latente dominant le flux de chaleur net, une augmentation de la MLD et une légère 

diminution du flux solaire (Figure 4.4b). Malgré le réchauffement par les termes océaniques, 

la variation de la SST est assurée par le refroidissement par effet d’évaporation.  

La deuxième phase de réchauffement de septembre à novembre est occasionnée par 

une légère augmentation du flux solaire et une baisse significative du flux de chaleur latente. 

La tension du vent et la MLD décroissent rapidement durant cette période (Figure 4.4b). On 

note que tous les termes du bilan réchauffent la MLD et le terme atmosphérique contribue 

presque autant que les processus océaniques qui sont essentiellement dominés par l’advection 

zonale.  

En résumé, les series temporelles donnent plus en détail le cycle saisonnier des 

différents termes du bilan de chaleur près de la côte. Elles montrent une variation de la SST 

qui est annuel en Mauritanie et au Sénégal et est semi-annuel au sud de la région. On note 

aussi une forte variation méridienne des termes du bilan de chaleur, liée aux mouvements 

latitudinaux prononcés de la ZCIT. Cette variation présente une amplitude forte au large du 

Sénégal et faible en Mauritanie et au sud. Le cycle saisonnier de la vairiation de la SST est 

principalement contrôlé par les flux de chaleur air-mer qui sont fortement amortis par les 

processus océanique. L’advection horizontale joue un rôle important dans la variation de la 

SST, en particulier près des côtes de la mauritanienne et du sud du Maroc où sa composante 

zonale est quasiment prépondérante dans la contribution océanique. Elle représente, 

cependant, moins de la moitie de la diffusion vertical dans la contribution des processus 

océanques, sur les côtes du Sénégal.  
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Chaptire 5 : Conclusions et perspectives de 
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 Les objectifs principaux de ce travail étaient de documenter et comprendre les 

caractéristiques de la dynamique de l'upwelling et les courants, le long des côtes de la 

Mauritanie et du Sénégal, et la contribution de la dynamique océanique et des échanges 

océan-atmosphère sur l’évolution de la température de surface de la mer. Pour ce faire, nous 

avons utilisé des données in-situ et satellitaires et un modèle numérique avec deux simulations 

interannuelle et climatologique. Les données d’observation nous ont permis non seulement de 

vérifier le réalisme du modèle mais aussi de mieux déterminer les principales caractéristiques 

de l’'upwelling Sénégalo-mauritanien. La modélisation nous a permis de calculer le bilan de 

chaleur de la couche de mélange pour la SST, difficile à estimer avec les observations en 

raison de leur rareté et de leur disparité spatio-temporelle. La contribution des processus 

océaniques au bilan de chaleur a attiré notre attention, avec un accent particulier sur les flux 

de chaleur à la base de la couche de mélange, estimés à partir du résidu dans le bilan de 

chaleur calculé à partir des observations. Ce bilan de chaleur nous a aussi permis de fournir 

des interprétations physiques claires des changements de SST. 

Dans un premier temps, nous nous sommes focalisés sur la période de novembre à mai 

pour décrire les caractéristiques de l’upwelling et la circulation associée, en particulier les 

filaments, à l’échelle intra-saisonnière et interannuelle à l’aide des mesures in-situ de courants 

(bouées dérivantes), des données satellitaires (SST) et d'autres données auxiliaires (indice 

d'upwelling et vent ré-analyse).  

Les données de SST nous ont permis de définir les caractéristiques de la saison 

d'upwelling le long des côtes du Sénégal et de la Mauritanie, qui commence généralement fin 

novembre et persiste jusqu'au mois de mai ou début juin. Une bande étroite d'eaux froides 

(SST de ~ 20° -22 °C) est observée le long de la côte entre le Cap Blanc (~ 21°N) et la 

presqu’île du Cap-Vert (~ 14.6°N), en novembre et décembre. En janvier et février elle est 

devenue plus large et prolongée à l’ouest selon certaines latitudes par de filaments d'eaux 

froides s'étendant d’environ 200 à 400 km de la côte. Cette bande d’eaux froides est fortement 

liée à l’intensité des vitesses verticales issues du pompage d'Ekman. 

Cette première partie nous a également permis de confirmer la téléconnection 

atmosphérique entre ENSO dans le Pacifique et l’upwelling côtier au large de l'Afrique de 

l'ouest (Roy et Reason, 2001), pour la période 2009-2013. La relaxation de l’upwelling en 

hiver-printemps 2010 est associée à l'affaiblissement des alizés de l'Atlantique pendant les 

événements El Niño. En revanche, l’intensification de l’upwelling en hiver-printemps 2011 et 

2012 correspond au renforcement de la composante du vent parallèle à la côte favorable à 

l’upwelling le long de la côte de l’Afrique de l'ouest pendant les épisodes de La Niña. 
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A l’aide des séries chronologiques de SST, du vent et de l'indice d'upwelling, nous 

avons montré que dans la région de la presqu’île du Cap-Vert, qui est particulièrement 

influencée par la variabilité interannuelle des saisons d'upwelling et par des périodes de 

renforcement /relaxation du vent, les épisodes d'upwelling les plus intenses sont enregistrées 

entre février et mai. Le maximum d'indice d'upwelling est atteint en avril-mai. Ces épisodes 

sont caractérisés par une durée moyenne de 5 à 10 jours, une baisse de SST, une augmentation 

de l’indice d’upwelling, et coïncident généralement avec un renforcement des vents. Les 

valeurs minimales de SST sont observées pendant les saisons d'upwelling 2010-2011 et 2011-

2012 coïncidant avec La Niña.  

Par la suite, à l’aide aussi des données de SST et des trajectoires de bouées dérivantes, 

nous avons identifiez quatre filaments d'upwelling récurrents (SST inférieure à 18°C), qui 

sont généralement localisés au nord de la presqu’île du Cap-Vert, sur la côte sud de la 

Mauritanie, au sud du Cap Timiris (19.4°N) et dans la zone du Cap Blanc. Ces filaments 

persistent pendant quelques semaines en s’étendant vers l’ouest de 200 km à 400 km avant de 

se mélanger aux eaux environnantes. Une langue d'eau froide peut être observée sur le plateau 

continental du Sénégal au sud de la presqu’île du Cap-Vert dans la région située entre 10°N et 

15°N. L’extension méridionale maximale de la langue d’eaux froides a lieu au printemps en 

accord avec Roy (1998), Demarcq (1998) et Demarcq et Faure (2000). En mars et en avril la 

couche de surface entre 10°N-22°N et 16°W-22°W est complètement occupée par les eaux 

« upwelllées », avec une SST d’environ  22°C au large à 15°-16°C dans la région côtière. En 

juin les événements d'upwelling au sud de 19°N disparaissent progressivement et l'eau froide 

résiduelle se mélange avec l’eau chaude de surface de l'Atlantique Tropical.  

La formation des filaments au large du Cap-Vert, du Cap Timiris et du Cap Blanc est 

généralement associée à des irrégularités topographiques (des caps) de la région. Ce processus 

dynamique est commun aux autres régions d'upwelling (Dale et Barth, 2001) avec des 

implications importantes sur le transport des eaux côtières du plateau continental vers le large 

(Barth et al., 2000). Le pompage d’Ekman renforce l’upwelling près des Caps, comme c’est le 

cas le long de la côte de la Californie (Paduan et al., 1990) ou dans la mer Adriatique (Poulain 

et al., 2004b).  

Les trajectoires des bouées dérivantes permettent de disposer d’informations 

complémentaires sur la circulation côtière et plus au large des eaux froides. En particulier, 

elles décrivent: 



127 

(1) le transport zonal vers l'ouest des eaux côtières froides portées par les filaments 

indiqués aux latitudes respectives de la presqu’île du Cap-Vert, de sa partie nord et du sud de 

la Mauritanie, en direction de l'archipel du Cap-Vert; 

(2) le transport vers le sud-ouest des eaux côtières entre 10°N et 12°N;  

(3) le MC vers le nord au large des côtes du Sénégal et de la Mauritanie en mai 2011, 

en mars 2012 et 2013, et en mai 2013;  

(4) la langue d'eaux froides vers le sud, localisée au sud de la presqu’île du Cap-Vert. 

Le champ moyen de vitesses de courants issues des bouées dériavantes, calculé sur les 

saisons d'upwelling 2009-2013 (novembre-mai) confirme l'écoulement prédominant vers 

l'ouest dans les zones des filaments d'upwelling. Au nord de la presqu’île du Cap-Vert, à ~ 

100 km de la côte, la circulation côtière est dirigée vers le nord alors que la circulation au 

large est orientée vers l'ouest avec des vitesses moyennes de 10 à 15 cm.s-1. Au sud de la 

presqu’île du Cap-Vert les courants côtiers sont orientés vers le sud et les courants au large 

sont dirigés vers le sud-ouest avec des vitesses de plus de 20 cm.s-1.  

A l’aide d’une simulation interannuelle (de 2009 à 2011) à haute résolution spatiale 

(1/12° ~ 8.3 km), nous avons pu voir qu’en profondeur, dans la région autour de la presqu’île 

du Cap-Vert, la thermocline est moins profonde en 2009 et 2011 qu’en 2010. Nous avons 

aussi noté que dans cette région, la circulation près de la côte en surface et en profondeur est 

respectivement dominée par le jet côtier vers l’équateur et le sous courant vers le nord. Le jet 

côtier est plus intense en 2009 et en 2011, et le sous courant est moins profondeur en 2010. 

Dans la deuxième partie de la thèse, le cycle saisonnier climatologique de la SST dans 

l’upwelling Sénégalo-Mauratien est étudié à partir d'un bilan de chaleur de la couche de 

mélange dans un modèle de circulation générale océanique régionale. Cette approche nous a 

permis de déterminer la part relative de la contribution atmosphérique et océanique sur les 

changements de SST, et les processus physiques qui les animent. 

La comparaison de la simulation aux champs climatologiques de SST Reynolds, 

d’hydrologique du WOD05 et de courants OSCAR et AVISO, a fourni des résultats 

satisfaisants. La SST et ses variations sont correctement reproduites par le modèle, cependant, 

on note un bias d’environ 1°C dans le modèle. La valeur maximale des vitesses verticales du 

modèle trouvée entre la surface et la base de la thermocline est en bon accord avec le 

pompage d’Ekam. Néanmoins, la théorique d’Ekman ne s’applique pas sur les régions (Banc 

d’Arguin et sud du Sénégal) ou les plateaux continentaux sont peu profonds, et ou le 

maximum du pompage d’Ekman est situé à la côte et celui du modèle un peu au large. Pour la 
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validation de la statification verticale du modèle, qui est reflétée par la thermocline, nous 

avons utilisé la profondeur de l’isotherme 19°C montrée comme un proxy. On a trouvé que le 

modèle est cohérent avec les observations hydrologiques du WOD05, malgré que les valeurs 

du modèle soient plus profondes d'environ 20 m. En plus, des différences notables dans la 

position et la forme du GD (en subsurface), il est particulièrement visible près de 100 m dans 

les observations (D15) et environ 60 m dans le modèle, sont en particulier perceptibles. 

Pour la circulation de surface, les caractérisques sont correctement reproduites par le 

modèle, excepté près de la côte ou le modèle et les observations sont en désaccord. Cette 

différence peut être expliquée par la distorsion des estimations satellites et la mauvaise qualité 

de la reconstruction des  anomalies de hauteur du niveau de la mer près des côtes.  

En ce conserne le bilan de chaleur, nous avons montré, à l’état moyen, deux 

principaux régimes du bilan de chaleur sur les deux côtés de la latitude 12°N, qui sont liés à 

l'emplacement moyen de la ZCIT. Au nord, le régime est caractérisé par une tendance à 

refroidir la couche de mélange par des processus océaniques, généralement dominée par la 

diffusion verticale. Au sud, les processus océaniques ont généralement tendance à réchauffer 

la surface, par advection par le NECC, le MC ou le SLJ et l’inversion de température, contre 

un refroidissement par les flux de chaleur air-mer. 

Nous avons aussi analysé, le bilan de chaleur moyenné sur la période de novembre-

mai (refroidissement, CP), période de diminution puis de minimum de SST, et sur la période 

juin-octobre (réchauffement, WP), période d'augmentation de SST. Les deux périodes sont 

associées respectivement à un maximum puis un minimum de l'upwelling côtier au sud de ~ 

20°N (Cap Timilis), et vice-versa au nord du Cap. En CP, les variations de la SST côtière sont 

dues au refroidissement par les processus océaniques, notamment la diffusion verticale qui 

représente plus du double de l’advection horizontale. En revanche, le maximum de 

refroidissement localisé à 16°N, 18°W est provoqué par l’advection horizontale, en particulier la 

dérive d’Ekman. La contribution atmosphérique a amorti significativement l’intensité du 

refroidissement océanique côtier. 

En dehors de la région côtière, c’est l’effet réfroidissant des flux de chaleur air-mer 

qui est responsable des variations de la SST, avec une contribution non néglisable de 

l’advection qui est majoritaire dans la contribution océanique.   

Pour la WP, l’effet réchauffant des flux de chaleur air-mer est majoritaire dans les 

variations de la SST, excepté dans la partie sud où la diffusion verticale par l’inversion de 

température et l’advection horizontale par le NECC contrôlent le réchauffement de la SST au 

moment ou les pertes de chaleur latente par éffet d’évaporation tendent de réfroidire la SST. 
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L’embrassement de la ZCIT en WP dans la région entraine un déplacement vers le nord du 

maximum de l’intensité du refroidissement par la diffusion verticale réduissant 

considérablement le chauffage atmosphérique.  

Nous avons également pu voir que, dans l’analyse temporelle (mois en mois) du bilan 

de chaleur, le flux de chaleur air-mer net, en fait, change de signe lors de la période 

novembre-mai, ce qui fait que sa moyenne sur cette période est réduite. Mais les variations de 

la SST de mois en mois sont expliquées par le flux de chaluer air-mer net dans les grandes 

parties de la région. Nous avons aussi identifié, grâce aux structures spatiales des 

contributions océaniques et atmosphériques au bilan de chaleur, deux sous-domaines séparés 

par la latitude 18°W : une bande côtière de quelques degrés de longitude caractérisée par la 

dynamique de l’upwelling côtier qui est dans une grande proportion responsable du début du 

refroidissement de la SST en septembre et son pic d'intensité en octobre, entre 15°N et 20°N. 

Durant la deuxième phase du cycle saisonnier de la SST, le début de la saison de 

réchauffement, indépendamment de la latitude, est forcé par le flux net air-mer qui est amorti 

par la dynamique d'upwelling. Nos résultats appuient l'étude de modèle préliminaire de carton 

et Zhou (1997), soulignant le rôle de premier plan de la dynamique de l’upwelling côtier pour 

le cycle saisonnier de la SST de 10°-20°N. Nous avons noté que les pics de l’intensité du 

refroidissemnt par les processus verticaux (au printemps au sénégal et en été en Mauritanie) 

amortissent respectivement les pics de l’effet réchauffant des flux de chaleur air-mer, durant 

la phase de réchauffement. La contribution de l’advection horizontale, notamment au nord de 

20°N et au sud du 12°N, est souvent plus forte que l'effet des processus verticaux.  

Pour l’océan ouvert les phases de refroidissement et de réchauffement sont 

essentiellement conduites par l’effet du flux de chaleur air-mer net, contre les processus 

océaniques qui s’y opposent partiellement, sauf au nord de 18°N en particulier.  Notre résultat 

confirme la plupart ceux de Foltz et al. (2013). Au sud de la position moyenne de la ZCIT, 

cependant, nous pourrions mettre en évidence le réchauffement par la diffusion verticale, 

associé à des inversions de température, trouvées à l’intérieure des couches de barrière dans la 

région. 

La principale limitation de cette étude réside dans le fait qu'elle est basée en grande 

partie sur un modèle numérique dont l’analyse porte sur une période courte de simulation (5 

années). Il y a eu peu d'observations in situ existantes dans la région et nous n'avions accès 

qu'à quelques unes d'entre elles et avions collecté certaines. Le recours à la modélisation 

numérique s'est donc avéré l'outil le mieux adapté surtout s’il s’agit d’aborder des 

phénomènes de subsurface. Cependant quelques points doivent être examinés de plus prés à 
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l'aide d'observations : c’est le cas des variations de la profondeur de la couche de mélange et 

de la thermocline, qui ont été peu étudiées à l'aide d'observations dans la région.  

Par ailleurs, la résolution ¼° utilisée dans cette thèse n'a pas réellement permis une 

prise en compte des phénomènes très locaux (méso-échelles), pourtant importants dans la 

région. Une étude à partir d’un modèle à haute résolution spatiale est dans un premier temps 

indispensable afin de confirmer les résultats obtenus sur la dynamique et la thermodynamique 

puis examiner leur rôle sur l’écosystème marin, en particulier les ressources marines 

exploitées. 

Ce travail visait à mieux documenter et comprendre la variabilité saisonnière de la 

dynamique et la thermodynamique dans l’upwelling du Sénégal et de la Mauritanie, il 

s’inscrit dans une dynamique globale de l’étude de l’upwelling nord-ouest africain basée sur 

la mesure et la modélisation pour mieux comprendre les variations du milieu marin. 

L’upwelling côtier a des impacts considérables sur les ressources marines qui ont une 

importance particulière en termes de revenus économiques pour les pays riverains. En 

conséquence, la zone côtière ouest africaine fait l’objet d’une attention particulière de la 

communauté scientifique dans le domaine de l’océanographie, avec la mise en œuvre en cours 

de projets et programmes de recherche (e.g. projets AWA1, et PREFACE2). Ces projets visent 

à mieux comprendre la variabilité climatique et océanique de ces régions clés ainsi que leur 

influence sur les ressources vivantes. 

Une étude climatologique robuste de l’upwelling et sa variabilité interannuelle est 

envisagée à l’aide d’une simulation interannuelle, forcée par des vents satellitaires capables de 

prendre en compte la variabilité à fine échelle du vent côtier ou simulés (modèles 

atmosphériques régionaux) avec des résolutions spatiales suffisantes pour représenter 

correctement la diminution de l'intensité du vent à la côte (Capet et al., 2005), et résoudre des 

phénomènes atmosphériques locaux liés à la présence des particularités du trait de côte (baies, 

caps). 

De plus, sur le plateau continental, il n’existe pas à ce jour d’observations in situ 

suffisantes capables de mettre en relief une connaissance exhaustive des courants associés à 

l’upwelling, en particulier le jet côtier et le sous courant en direction du pôle nord, mais aussi 

le cycle hydrologique compléte de l’environnement marin au Sénégal. Malgré que depuis 

2010 un certain nombre d’expérimentations a été réalisé. On peut citer les campagnes AWA 
                                                           
1
 Financé par le BMBF et IRD/MESR/MAEE et mise en  œuvre par la commission sous régional des pêches 

(CSRP, coordination P Brehmer IRD). Pour plus d’information voire le site internet http://www.awa-project.org  
2
 Financé par la DG ENV, FP7 et coordonnée par l’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, Ifremer), UPSEN 2 et ECOAO (N/O Antea, 

IRD). Il y a aussi des profileurs ARVOR3 déployés au cours de ces campagnes.  A cela 

s’ajoute les déploiements de quelques gliders dans la région. En cours de réalisation, on peut 

noter la mise à l’eau d’une bouée météocéan depuis février 2015 au cœur de la cellule 

d’upwelling sur la « petite côte » du Sénégal. Nous envigageons de rassembler toutes ces 

données et celles que nous comptons réaliser (e.g. relance des stations côtières, déploiement 

de courantomètres ADCP, CDT des campagnes du CRODT) afin de mettre en place une base 

de données fournie. Cette base va nous servir non seulement de valider des simulations 

développées dans la région et quantifier leurs biais, mais aussi de mieux caractériser les 

variations océaniques intra-saisonnières à interannuelles, en particulier la structure verticale 

côtiere, et d’examiner le couplage océan-atmosphère à fine échelle. Nous avons observé dans 

le chapitre 4, en été, non pas des phénomènes de downwelling comme nous aurions pu nous y 

attendre mais au contraire un pompage d’Ekman positif (upwelling), malgré l’inversion des 

vents dominants. Nous envisageons aussi de vérifier ce résultat à partir des données de vent à 

haut résolution issues de la bouée. Toutes les données de courants existentes et à réaliser de la 

région côtière seront également exploitées pour une amélioration des connaissances de la 

courantologie dans l’upwelling Sénégalais. Un bon diagnostic du rôle des processus 

physiques océaniques sur l’évolution de l’écosystème marin, en particulier les ressources 

marines exploitées, nous paraît être en effet indispensable à une bonne gestion de ces 

ressources.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

                                                           
3
 Le profileur ARVOR est un instrument autonome qui mesure en temps réel la température et la salinité dans 

l'océan jusqu'à 2 000 m de profondeur. 
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Annexe A : Figures de la diffusion latérale online et de l’advection horizontale et de la 
diffusion verticale offline  
 A.1 : Figures de diffusion latérale  

    
Figure A1 : La diffusion latérale, en moyenne de novembre à mai (gauche) et de juin à octobre (droite). 
 

A.2. Figures de diffusion verticale online et ofline 

     

       
Figure A.2 : Diffusion verticale, en moyenne sur la période froide (novembre-mai) en haute et sur la période chaude (juin-
octobre) en bas ; à gauche en online et à droit en offline.  
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A.3. Figures d’advection horizontale online et ofline 

 

     

     

 

Figure A.2 :L’advection horizontale, en moyenne sur la période froide (novembre-mai) en haute et sur la période chaude 
(juin-octobre) en bas ; à gauche en online et à droit en offline.  
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Abstract 
 
Satellite data (images of sea surface temperature and chlorophyll-a), ocean surface wind 
products, Lagrangian observations (surface drifters) and other ancillary data (upwelling index) 
are used to describe the upwelling seasons off northwest Africa during 2009-2013, with 
particular focus on the Senegal and Mauritania coasts. The impact of the upwelling is 
characterised by a comparative analysis, carried out in terms of wind-induced upwelling and 
water/ecosystem response to this forcing, between five geographical sectors detected in the 
study area. The wind forcing analysis shows the most favourable upwelling conditions in the 
period December-June in the southern sectors (south of 16°N), and from February to October 
in the northern sectors (north of 18°N). Southern sectors are strongly influenced by wind 
forcing, whereas to the north the upwelling occurs also during the months with low Ekman 
transport values. The analysis of the sea surface temperature and chlorophyll-a concentration 
confirms the existence of an upwelling season during winter-spring in the south, and 
emphasizes the different behaviors between the northern and southern sectors. Drifter tracks 
allow to add some details about the flow of cold water offshore and alongshore. In particular, 
they describe the westward transport of cold water, by means of energetic filaments rooted at 
specific locations along the coast, north of Cape Vert and the south southwestward transport 
of the coastal water south of Cap Vert. 
1. Introduction 
The Canary Current Upwelling System (CCUS), that extends from the Iberian Peninsula 
(43°N) to the south of Senegal (8°N), is one of the four major eastern boundary upwelling 
regions of the world ocean (Santos et al., 2005; Aristegui et al., 2009; Benazzouz, 2014) and 
sustains large fisheries resources (Marchesiello et al., 2004). Upwelling events in this region 
are triggered by the northeasterly along-shore Trade winds, that drive the surface Ekman 
transport offshore. The strength of the winds is modulated by the seasonal migration of the 
Intertropical Convergence Zone and of the Azores high-pressure cell (Wooster et al., 1976; 
Mittelstaedt, 1991; Mason et al., 2011). The meridional shift of the Trade winds causes 
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seasonal upwelling variability in the north and south extreme regions of the CCUS, while in 
the central region upwelling is relatively continuous all year  round (Wooser et al., 1976; 
Aristegui et al., 2004). The upwelled relatively cold and nutrient-rich coastal waters mostly 
flow offshore in filaments rooted at specific locations along the coast (Demarcq, 1998; 
Meunier et al., 2012); eddies transport nutrients from the upwelling region westward in the 
oligotrophic North Atlantic (Lumpkin and Garzoli, 2005; Alpers et al., 2013). The large scale 
circulation in the CCUS (Figure 1a) is dominated by the eastern branch of the north Atlantic 
subtropical gyre composed of the Azores (AzC), Portugal (PC) and Canary Currents (CC) 
(Barton, 1998; Lathuiliére, 2008). South of 20°N the CC flows southwestward and joins the 
North Equatorial Current (NEC) (Mittelstaedt, 1991), which forms the southern part of the 
subtropical gyre. Between 5°N and 10°N the dominant feature is the eastward flow known as 
the North Equatorial Counter Current (NECC) (Lázaro et al., 2005). Near the African coast 
part of the NECC turns northward, forming the Mauritania Current (MC). The MC shows a 
strong seasonal variability associated with the NECC and the wind field intensities. In winter 
and early spring the NECC is weaker, the wind is favourable to coastal upwelling between 
14°N and 20°N and the MC is located south of 15°N. While in summer and early autumn the 
strengthening of the NECC and the relaxation of the northeasterly Trade winds favour the 
northward migration of the MC that can reach as far as 20°N (Lázaro et al., 2005). Southeast 
of the Cape Verde Archipelago there is a large scale cyclonic circulation associated with the 
NEC, the NECC and the MC and called Guinea Dome (GD). The core of this structure is 
located near 9°N, 25°W in the summer months, at 10.5°N, 22°W in the winter months 
(Stramma et al., 2005) and near 12°N, 26°W in fall (Doi et al., 2009). The southern portion of 
the CCUS, defined in this paper as the region between 12°N and 22°N (see Figure 1 for 
geographical references), is characterised by upwelling events with a marked seasonal 
periodicity and with maximal intensity in winter (Wooster et al., 1976; Aristegui et al., 2004, 
Ndoye et al., 2014). In the framework of the COCES (Coastal Ocean Circulation Experiment 
off Senegal) and COCES II projects, this region was deeply investigated with the aim of 
describing its peculiar upwelling features. The COCES and COCES II projects led to the 
deployment of more than 100 drifters off the Senegal coast in the period 2009-2013. The 
tracks of these drifters were used in concert with satellite data – sea surface temperature (SST) 
and chlorophyll-a concentration (Chl-a) and other ancillary data (upwelling index and re-
analysis wind) to improve our 72 knowledge of the NW Africa upwelling system with 
particular focus on the Senegal and Mauritania coastal areas. The study area was divided in 
five geographical sectors and the different upwelling features of these sectors, the relative 
implications for the ecosystem as well as the main circulation features related with the 
transport of cold waters, were analysed and compared. Details about the data used in this 
study are illustrated in Section 2, a description of the intra- and inter-annual variability of the 
upwelling seasons 2009-2013 are presented in Section 3. Sections 4 and 5 include a 
discussion of the results and main conclusions. 
2. Data and methods 
2.1. Satellite data 
Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) 8-day composite maps of SST and 
Chl83 a (http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/DOCS/), focused on the region 8°-22°N, 12°-22°W 
and gridded  with a spatial resolution of ~ 5 km, were used to define the main characteristic of 
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the upwelling season along the Senegal and Mauritania coasts in the period 2009-2013. The 
spatial (latitudinal) and temporal extensions of the upwelling events were identified using 
Hovmoller diagrams of the zonally averaged SST over the coastal area extending from the 
coast to the 2000 m isobath (Figure 1b). This area was divided in five sectors according to the 
latitudinal evolution of the SST and the geographical characteristic of the region. More 
specifically, 3 sectors are located around the main Capes and the other 2 in the region between 
the Capes (see Figure 1b). Time series of the monthly spatially averaged SST obtained in each 
sector were used to describe the annual and interannual fluctuations related to upwelling 
processes. The surface cooling from the upwelled water reaching the sea surface is a potential 
proxy of the upwelling intensity (Benazzouz et al., 2014). The flow of cold water along the 
Senegal and Mauritania coasts was qualitatively described superimposing the 
COCES/COCES II drifter tracks on the normalised SST anomaly maps (see Subsection 2.4 
for more details about drifter data). The normalised SST anomaly is obtained by subtracting 
the mean value of SST from the MODIS composite maps and dividing by the corresponding 
standard deviation. Representative snapshots of the main upwelling episodes were selected 
and are showed in Subsection 3.3. 
2.2. Upwelling index 
Ekman transport data provided by the NOAA Environmental Research Division (Upwelling 
and Environmental Index Products, http://www.pfeg.noaa.gov) were downloaded for the 
period 2009-2013. Ekman mass transport is defined as the wind stress divided by the Coriolis 
parameter; it is resolved into components parallel or normal to the local coastline orientation. 
Upwelling index from Ekman transport data (UIE) can be calculated as the magnitude of the 
transport 105 component in the  direction perpendicular to the shoreline (Gomez-Gesteira et 
al., 2008) and represents the volume per unit of time of the water being upwelled from the 
base of the Ekman layer. The monthly-averaged coastal upwelling index UIE was considered 
at five points selected along the coast (colored circles  in Figure 1b), each one located in a 
sector (SCV 13.8°N-16.8°W; CV 14.5°N-17.5°W; MA 17°N-16°W; CT 19.4°N-16.6°W; CB 
21°N-17°W). Generally, Positive (negative) UIE values mean upwelling favorable 
(unfavorable) conditions. In the southern CCUS the monthly-averaged UIE shows a 
pronounced seasonality related to the upwelling and non-upwelling conditions, but it is 
positive everywhere (see Figure 4a) creating the need to define a threshold to identify the 
upwelling events. The upwelling favorable conditions are established when UIE > 150 m3114 
/s/100 m coastline, corresponding to meridional (upwelling 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 of Cape Vert were downloaded from the 
NOAA website (ERDDAP - NOAA/NCDC Blended Daily 0.25-degree Sea Surface Winds - 
Data Access Form). These products include globally gridded, high resolution ocean surface 
vector winds on a global 0.25° grid with a time resolution of 6 h. The wind speeds were 
generated by blending observations from multiple satellites; the wind directions came from 
two sources depending on the products: NCEP reanalysis or ECMWF. 
2.4. Drifter data and processing 
 As part of the COCES and COCES II projects, 109 surface drifters were deployed off 
Senegal between May 2009 and June 2013. Two types of drifters were used: the Surface 
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Velocity Program (SVP) drifter (Sybrandy and Niiler, 1991) and the Coastal Ocean Dynamic 
Experiment (CODE) 
 drifter (Davis, 1985). All drifters were tracked by polar-orbiting Argos satellites. The drifter 
position time series were edited from spike and outliers, then linearly interpolated at regular 
2-h intervals using the kriging technique (optimal interpolation; Hansen and Poulain, 1996; 
Poulain et al., 2004a). The interpolated positions were finally sub-sampled at 6-h intervals. 
Velocity components were then estimated from centered finite differences of 6-h sub-sampled 
positions. The entire dataset includes 45232 6-h data points, corresponding to more than 30 
drifter - years. 
3. Results 
Hovmoller diagrams of zonally averaged SST (Figure 2) describe the main characteristics of 
the upwelling in the southern CCUS (area of averaging depicted in Figure 1b) during the 
period 2009-2013. The isotherms of 24°C define the boundary between the cold upwelled and 
138 the warm resident waters. The area interested by upwelling is located north of 12°N and 
the length of the upwelling seasons increases with increasing latitude: they last from January 
to May in the region south of Cap Vert (SCV; 12-14°N), from December/January to June in 
the region around Cape Vert (CV; 14-16°N), from December/January to June/July off the 
southern Mauritania coast (MA; 16°-18°N), from November to July in the area off Cap 
Timiris (CT; 18 20°N) and from October to July in the region of Cape Blanc (CB; 20-22°N). 
Cold waters observed south of 12°N are not ascribable to upwelling events, but they are 
transported southward by surface currents from the adjacent (northern) regions, as described 
in more detail in Subsection 3.3. 
Time series of the monthly data, obtained from different sources (upwelling index, satellite 
data, wind products) and spatially averaged in the five sectors defined in the previous 
paragraph (Figures 1b), were compared in order to describe the annual and interannual 
upwelling variability along the northwest Africa coast (Subsections 3.1 and 3.2, respectively). 
The horizontal patterns associated with the upwelling seasons were investigated by means of 
SST anomaly maps and drifter tracks in Subsection 3.3. 
3.1. Annual evolution of the coastal upwelling conditions 
The annual evolution of the UIE, SST and Chl-a, calculated by averaging the monthly data 
from 2009 to 2013, allows to illustrate the upwelling favorable conditions in the five sectors 
of Figure 1b.The effect of the wind forcing (Ekman transport) on the ocean water is described 
in terms of presence of upwelled water (SST) and implications of upwelling for the ecosystem 
(Chl-a). Surface wind flux and coastal SST are two complementary parameters to quantify the 
spatial extent and intensity of the upwelling processes, the first one from physical theory and 
the second one based on direct observations (Benazzouz et al., 2014). The annual time series 
of UIE are exclusively composed by positive values (Figure 3a), therefore the downwelling 
conditions can be excluded in the entire study area. The Ekman transport shows 
upwelling favorable conditions (> 150 m3163 /s/100 m coastline) from January to June in the 
southern sectors (defined hereafter as SCV, CV), between January and July in the MA sector 
and from February to December in the northern sectors (defined hereafter as CT and CB); it 
achieves its largest values in April, May and June, respectively.The annual cycle of SST 
(Figure 3b) roughly follows the seasonal fluctuation outlined by UIE (Figure 3a). The SST 
increases gradually from north (CB sector) to south (SCV sector). According to the results of 
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Figure 2, an approximate threshold between the upwelling favorable/unfavorable conditions is 
defined at 24°C (Figure 3b). The main differences with UIE are observed during November, 
December and January in the northern sectors, where the presence of cold upwelled waters are 
not supported by increments of the Ekman offshore transport (compare 172 Figures 3a and 
3b). In the southern and MA sectors the Chl-a (Figure 3c) increases gradually between 
October and May and drops in late spring, following the annual evolution of UIE and SST. 
More precisely Chl-a decreases in May in the SCV sector, in June in the CV sector and in July 
in the MA sector, exhibiting a northward propagation in agreement with Lathuiliere et al. 
(2008). Highest mean values, as large as 1.2 mg/m3178 , are observed south of Cape Vert in 
April (SCV sector in Figure 3c); 
lowest mean values (lower than 0.2 mg/m3179 ) are detected in June, July and October in the 
MA sector. In the northern sectors the Chl-a (Figure 3d) show an opposite behaviour: the Chl-
a gradually increases/decreases between January and June in the CT/CB sectors, respectively; 
in July it drops in the CT sector and rises in the CB sector. 
3.2. Interannual variability of the upwelling conditions 
Time series of the monthly spatially averaged UIE (Figure 4a) and SST (Figure 4b) 
summarize the main inter-annual characteristics of the upwelling seasons in the period 2009-
2013. The Ekman transport is stronger in 2009 with respect to the following years (Figure 4a) 
and leads to SST colder than 18°C also in the southern sectors (Figures 2 and 4b). The 
fluctuations of UIE (Figure 4a) shows a phase shift between the southern sectors, where the 
maximum Ekman transport occurs between March and May, and the northern sectors, where 
the maximum occurs in June-July. The upwelling favourable Ekman transport is generally 
larger in the southern and MA sectors, where it is in phase with the occurrence of the SST 
minimal values (Figure 4b); indeed, the negative correlation between these two variables is 
largest at zero time lag (the correlation coefficient is -0.89 in the southern sectors and -0.66 in 
the MA sector). The northern sectors display a time lag between the atmospheric forcing and 
the ocean response, with largest negative correlation (~ -0.6) correspondent with a lag of 7-9 
months. The southern and MA sectors show the typical increase of the Chl-a during the 
months of upwelling (values generally larger than 0.5 mg/m3 197 between February and 
May), more accentuated in the SVC sector during the upwelling seasons 2011 (Figure 4c) and 
in the CV sector during 2010 and 2012. In the CB sector (Figure 4d) higher values of Chl-a 
are observed in summer (August-September) and early fall (October-November). The CT 
sector has a not clear trend with maxima values in fall during 2009-2010, in winter in 2011 
and 2012 and in spring in 2013 (Figure 4d). The higher Chl-a concentration in the southern 
sectors, compared to the northern region, was already observed in Lathuiliere et al. (2008) 
over the period 2000-2004, and was ascribed to the nutrient richness of subsurface water in 
this area caused by a shallow nutricline. Sometime, similar increments of the  UIE in different 
sectors do not correspond to similar responses of the ecosystem, e.g. a similar increment of 
offshore Ekman transport in the SCV and CV sectors in March-April 206 2011 (Figure 4a) 
correspond with the maximum of Chl-a in the SCV time series but not in the CV time series 
(Figure 4c). The strengthening/weakening of the offshore Ekman transport is indeed not 
sufficient to explain the Chl-a increase/decrease but, as suggested in Lathuiliere et al. (2008), 
another process involved is the pre-existent nutrient availability in the surface layer. During 
winter the nitrate surface concentration is quite high, indicating that the limitation by nutrient 
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is weak (see Figure 3d of Lathuiliere et al., 2008 and Figure 7 of Deme-Gningue, 1998). 
Therefore, a new input of nutrients by an upwelling-favourable wind event could not trigger 
an immediate and robust response of the ecosystem, as in winter/spring 2011 in the CV sector. 
3.3. Upwelling seasons during 2009-2013 
In this subsection the COCES/COCES II drifter tracks, superimposed with the normalised 
SSTanomaly maps, are used to describe the main circulation features related with the 
transport of cold waters during the upwelling seasons. Each figure contain four panels 
composed by consecutive 8-days SST anomaly maps (Figures 5-8), specifically selected to 
emphasize the flow of cold water 
220 offshore and alongshore, overlapped with concurrent drifter trajectories (white lines). In 
winter 2010 the SST anomaly maps define the occurrence of cold water filaments generated 
along the coast in correspondence to the capes (Cap Vert, Cap Timiris and Cap Blanc) and off 
the southern Mauritania coast at 16°-19°N (Figures 5); they extend offshore for ~100-150 km 
with a mean temperature of ~18-20°C. Drifters deployed in the Cap Vert filament (Figure 5a) 
record speeds of 30-40 cm/s and are mainly transported south-westward (Figure 5b and 5c). 
Cold water, originated from upwelling events south of Cape Vert, are transported southward 
by surface currents producing a tongue of cold water on the Gambia continental shelf (Figures 
5a and 5b). Drifters deployed in this region are transported southward (Figures 5a, 5b and 5c) 
with speed of 20-30 cm/s. In spring 2011, two drifters deployed north of Cap Vert move 
northward parallel to the coast (Figures 6a and 6b) with speeds larger than 40 cm/s, following 
the pathway of the MC, then turn westward transported by the filament of cold water located 
at ~ 18°N (Figure 6c and 6d; speeds of 20-30 cm/s). The third drifter deployed north of Cap 
Vert is transported south-westward (Figures 6b, 6c and 6d) with speeds larger than 30 cm/s. 
Cold water upwelling filaments are well defined in the second half of April (Figures 6c and 
6d), especially the Mauritania filament that extend offshorefor more than 200 km. The cold 
water south of Cape Vert is mostly advected southward; is southernmost extension occurs in 
late spring (Figure 6d). In winter-spring 2012, drifters deployed off Cape Vert move 
northward along the coast with speeds of 30 cm/s; Figures 7a and 7b) and turn westward, 
following the upwelling filaments off the Mauritania coast (between 16.5°N and 18°N; 
Figures 7b and 7d), or southward (Figure 7d) or are captured by mesoscale features (diameters 
of ~ 50 km) off the Senegal and Mauritania coasts (Figures 7c and 7d). Drifters deployed 
south of Cape Vert (Figure 7a) recirculate in the region of deployment (Figures 7b and 7c), 
then are transported southward (Figure 7d). 
In winter-spring 2013, drifter deployed on the Senegal continental shelf south of Cape Vert 
moves northward with speeds of 30-40 cm/s, showing the pathway of MC (Figures 8a and 
8b). Between 16°N and 17°N drifters turn westward (Figure 8c) and are transported south-
westward (Figure 8d) with speed of 20-30 cm/s. 
In summary, drifter tracks show the main meridional currents along the coast and zonal 
currents offshore. North of Cap Vert the coastal circulation (< 100 km from the coast) is 
directed poleward, whereas the main offshore westward currents are located in the region of 
the Mauritania filament (between 16.5°N and 18°N). South of Cap Vert the coastal currents 
are directed equatorward and the offshore circulation is oriented south-westward. 
4. Summary and Discussion 
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Over the last years, several works were carried out in order to describe and quantify the 
upwelling events in the CCUS. Nevertheless, most of these studies were mainly focused on 
the northern (Alvarez et al., 2011) or southern areas (Ndoye et al., 2014) of the CCUS and 
generally they considered the Senegal and Mauritania region as an unique system 
characterised by high seasonality (Benazzouz et al., 2014) and modulated by the seasonal 
translation of the Trade winds along the western African coast (Demarcq and Faure, 2000). 
This study proposes a deepened analysis of the  Senegal and Mauritania coastal area in the 
period 2009-2013 and a comparative investigation of the different geographical sectors that 
compose this region. Upwelling conditions were analysed in terms of Ekman transport 
upwelling index and of time series of the satellite SST, Chl-a and wind products. The 
horizontal structure of the upwelling processes was described using maps of SST anomalies 
and drifter tracks. 
264 The area interested by upwelling is located north of 12°N and the length of the upwelling 
seasons increases from south to north (Figure 2). The mean annual evolution of UIE (Figure 
3a) shows that the periods characterized by more upwelling favorable conditions correspond 
to December-June in the southern sectors (SCV, CV) and to February-October in the northern 
sectors (CT and CB) with higher values (as large as 600 m3 s-1268 /100 m of coastline) in 
April/May and June, respectively. The fluctuation of wind forcing plays a direct effect on the 
ocean water and on the ecosystem in the southern and in the MA sectors (Figures 3b, 3c and 
3d), whereas the northern sectors are characterized by cold upwelled water also in the months 
with low values of UIE. In the southern sectors the interannual evolution UIE and SST are in 
phase (higher 272 values of UIE correspond with lower SST; Figures 4a and 4b), which 
means that the upwelling is tightly linked to the seasonality of the trade winds, without time 
lag, in agreement with the results of Benazzouz et al. (2014) in the same area. The northern 
sectors show a fluctuation that is out-of-phase with respect to the southern sectors (Figure 4a) 
with a lag between the atmospheric forcing and the ocean response of about 7-9 months. 
Cropper et al. (2014) have observed an increase of the summer downwelling favorable 
conditions south of 19°N in the period 1981-2012; this trend is confirmed by the results of the 
present study which show a weakening of the Ekman offshore transport during 2009-2013.  
The implications of the upwelling for the ecosystem have been characterised using the time 
series of the Chl-a concentrations (Figures 4c and 4d). In the southern sectors Chl-a shows a 
high variability related with the occurrence of upwelling and non-upwelling seasons; the 
highest concentration values are observed in the SCV sector during the upwelling seasons 
2011 and in the CV sector during 2010 and 2012 (Figure 4c). In the northern sectors the Chl-a 
show an high interannual variability not affected by the upwelling seasonal fluctuation 
(Figure 4d). The two distinct behaviours of the Chl-a along the Senegal and Mauritania coasts 
were already detected from Lathuliere et al. (2008). These authors have distinguished the 
region between 10°N and 19°N, characterised by a large seasonal cycle and by a significant 
correlation with the wind stress, from the region between 19°N and 24°N, characterised by a 
small amplitude of the seasonal cycle and no significant correlation with the wind stress. The 
maps of SST anomalies allow to discriminate the cold water filaments associated with the 
upwelling events along the Senegal and Mauritania coast. These recurrent upwelling filaments 
(SST lower than 18°C) are generally located north of Cap Vert, off the southern Mauritania 
coast, south of Cap Timiris and in the Cap Blanc area (Figures 5-8). The filaments persist for 
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a few weeks, and they subsequently mix with the surrounding waters. The filaments formation 
off the capes is generally associated with the topographic and coastline morphology of the 
region. This dynamical process is common to the other upwelling regions as explained by 
Dale and Barth (2001) with important implication for the transport of shelf water to the deep 
ocean (Barth et al., 2000). The wind vorticity reinforces the upwelling near the capes via 
Ekman pumping, as seen along the California coast (Paduan et al., 1990) or in the Adriatic 
(Poulain et al., 2004b). Tongues of cold water can be observed on the Senegal continental 
shelf south of Cap Vert in the region between 10°N and 15°N; the southernmost extention of 
these tongues occurs in spring in good agreement with Roy (1998), Demarcq (1998) and 
Demarcq and Faure (2000). 
Drifter tracks allow to add some details about the flow of cold water offshore 305 and 
alongshore. In particular they describe: (1) the westward zonal transport of waters from the 
coast toward the Cape Verde Archipelago in correspondence to the Mauritania coast (Figures 
6c, 6d, 7d, 8d) (2) the south westward transport of the coastal water in the region of Cap Vert 
and south of Cape Vert (Figures 5, 7c, 7d); (3) the northward MC off the Senegal and 
Mauritania coasts (Figures 6a, 7a, 7b). 
5. Conclusions 
This work contributes to improve the knowledge on the variability of the Senegal and 
Mauritania upwelling system over seasonal and interseasonal timescales. Previous works have 
already emphasized strong latitudinal variations along the coast, in particular between the 
northern and the southern ends of CCUS, but the geographical limits of the sectors with 
similar characteristics were not precisely defined and the Senegal and Mauritania coasts were 
frequently classified as an unique system with homogeneous features. The results of this work 
show a gradual increase of the length of the upwelling season with the latitude and lead to 
define two regions along the Senegal and Mauritania coasts with fairly different behaviour: a 
northern sector, that includes the region off Cap Blanc and Cap Timiris (north of 18°N) and a 
southern sector, located south of 16°N. 
In the northern sector the cold upwelled waters are detected between October and July and 
their presence appear not influenced by the annual fluctuation of Ekman transport, that shows 
upwelling favourable conditions between February and October. The maximum annual value 
of the Chl-a is of 0.8-0.9 mg/m3. The southern sector exhibits a strong seasonal variations and 
the core of the upwelling season occurs from December to June. The fluctuation of wind 
forcing plays a direct effect on the ocean water and on the ecosystem response, without time 
lag. The Chl-a increases gradually from October to May and drops in late spring. The main 
limitation of this approach is that 5-years time series are too short to clearly define a trend in 
the upwelling and to correlate the interannual variation of the variables with large-scale and 
local climatic patterns. This issue can constitute a starting point for a future analysis, which 
will take into account longer time series of satellite and in-situ data and their relation with 
global atmospheric teleconnection patterns. 
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Figure captions 
 
Figure 1. (a) Geography, bathymetry and main surface current systems off the Northwest 
Africa coast in the region surrounding the Cape Verde Archipelago. The 1000 m and 2000 m 
isobaths are shown with light grey lines. (b) Coastal area, enclosed between the coast and the 
2000 m isobath, used to estimate the Hovmoller diagrams of Figure 2; colors point out the 
sectors used to compute the time series of Figures 3 and 4. The acronyms are explained in the 
text.  

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

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

Figure 4. Interannual cycle of the upwelling index UIE, calculated from Ekman 431 transport 
(a), SST (b), and Chlorophyll-a concentration (c, d) spatially averaged over the sectors 
depicted Figure 1b, during the period 2009-2013. 
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Figure 5. Normalised SST anomaly maps, derived from MODIS 8-day composite maps of 
SST, selected during the upwelling season 2010 with surface drifter tracks superimposed 
(white lines). MODIS maps are centred on 17 Feb 2010 (a), 25 Feb 2010 (b), 5 Mar 2010 (c), 
13 Mar 2010 (d). Drifter ending points are shown with black circles. Mean values of SST and 
the relative standard deviation are reported in each panel. 

Figure 6. Normalised SST anomaly maps, derived from MODIS 8-day composite maps of 
SST, selected during the upwelling season 2011 with surface drifter tracks superimposed 
(white lines). MODIS maps are centred on 6 Apr 2011 (a), 14 April 2011 (b), 22 April 2011 
(c), 30 April 2011 (d). Drifter ending points are shown with black circles. Mean values of SST 
and the relative standard deviation are reported in each panel.  

Figure 7. Normalised SST anomaly maps, derived from MODIS 8-day composite maps of 
SST, selected during the upwelling season 2012 with surface drifter tracks superimposed 
(white lines). MODIS maps are centred on 12 Mar 2012 (a), 20 Mar 2012 (b), 28 Mar 2012 
(c), 5 Apr 2012 (d). Drifter ending points are shown with black circles. Mean values of SST 
and the relative standard deviation are reported in each panel. 

Figure 8. Normalised SST anomaly maps, derived from MODIS 8-day composite maps of 
SST, selected during the upwelling season 2013 with surface drifter tracks superimposed 
(white lines). MODIS maps are centred on 13 Mar 2013 (a), 21 Mar 2013 (b), 29 Mar 2013 
(c), 6 Apr 2013 (d). Drifter ending points are shown with black circles. Mean values of SST 
and the relative standard deviation are reported in each panel. 
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Figure 6  
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Figure 7 
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Figure 8 
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B2: Article publié dans “Remote Sensing of Environment le 29 novembre 2012”: A 
small-scale oceanic eddy off the coast of West Africa studied by multi-sensor satellite 
and  surface drifter data http://dx.doi.org/10.1016/j.rse.2012.10.032 
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B.3. Commucations et autres activités  
 

Faye S., Sow B. and Lazar A. (Présentation Orale), Simulation of the Senegalese-Mauritanian 
upwelling: the role of winds on the variation of the surface temperature of the sea and the 
renewal of water masses. Regional days of IRD, from 11 to 12 May 2010 at UCAD 2. 
 
Faye S., Sow B., Lazar A. and Diaw B. (Présentation Orale), Variability of Circulation and 
SST in the upwelling system Senegal-Mauritania: Modeling and Observation. Scientific 
Symposium ODIAFRICA from 30 November to 2 December 2011 Sally. 
 
Faye S., Sow B. and Lazar A. (Présentation Orale), Study of the seasonal variation of sea 
surface temperature in the upwelling system Senegalo-Mauritania. Workshop Casamansun 
EnR du 10 au 12 mai 2012 à l'université de Ziguinchor.  
 
Saliou Faye, Alban Lazar, Bamol Ali Sow, AmadouThierno Gaye. (Présentation Orale), 
Seasonal variability of SST in the Senegalese-Mauritanian upwelling system. General 
Assembly of PREFACE, 29–31 October 2014. Casablanca, Morocco.  

 
Faye, Saliou1,*, Milena Menna, Pierre M. Poulain, Luca Centurioni, Alban Lazar, Amadou T. 
Gaye, Bamol Sow and Dominique Dagorne. (Poster), Upwelling dynamics and cold-water 
filaments off the Senegal and Mauritania coasts. 1st International Conference ‘AWA‘. 11th 
December 2014. Dakar, Senegal. 
 

Faye S., Lazar A., Sow B. et Gaye A.T. (Présentation Orale), A model study of the 
seasonality of sea surface temperature and circulation in the Atlantic North-Eastern Tropical 
Upwelling System. DOCTORIALES DE L’ED-PCSTUI Jeudi 28 & Vendredi 29 mai 2015: 
UCAD II 
 
Saliou Faye, Alban Lazar, Bamol Ali Sow et Amadou Thierno Gaye. (Poster), A model study 
of the seasonality of sea surface temperature and circulation in the Atlantic North-Eastern 
Tropical Upwelling System.  EGU General Assembly 2015, Vienna | Austria | 12 – 17 April 
2015. EGU2015-12427. 
 

Saliou Faye, Alban Lazar, Bamol Ali Sow et Amadou Thierno Gaye. (Poster), A model study 
of the seasonality of sea surface temperature and circulation in the Atlantic North-Eastern 
Tropical Upwelling System. PIRATA-PREFACE-CLIVAR Tropical Atlantic Variability 
Conference, 24th - 28th August 2015 Cape Town, South Africa.  
 
 Rapports techniques  

Thiaw M., Faye S., Ngom Sow F., Diaw B. Impact de l’environnement marin sur la 
dynamique des populations de sardinelles (Sardinella aurita et S. maderensis) le long de la 
côte Sénégalaise. CRODT/ISRA, 18 p. 
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Saliou Faye et Pierre-Marie Poulain Campagne COCESII (23-25 avril 2013) : Analyse 
comparative des profils de température et de salinité des Arvor et CTD sur la grande Côte 
sénégalaise. Rel. OGS 2013/75 Sez. OCE 27 MAOS.  
 
Campagnes océanographiques 

Sortie mensuelle de déploiement de bouées dérivantes de mai 2009 à mars 2013. 
Campagne PIRATA-FR20 dans le golf de Guinée du 05 au 23 octobre 2010. 
Campagne d’initiation aux mesures de paramètres physiques océaniques à bord du bateau 
ITAF DEME du CRODT. 
Campagne UPSEN (upwelling Sénégal) à la petite côte sénégalaise du 07 mars au 18 Mars 
2012. 
Campagne de déploiement d’un glider sous marin au large de Dakar 14 mars 2014. 
Campagne de récupération d’un glider sous marin au large de Dakar 15 mai 2014. 
Mise à l’eau d’une bouée météocéan au coeur de la cellule d’upwelling au large de Mbour, 11 
février 2015. 
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