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Résumé

La région océanique située au large des côtes sénégalaises et mauritani-

ennes est l’une des zones les plus productives dans le monde en raison

du système d’upwelling qui a lieu en hiver. Cette saisonnalité est très

spécifique à cette région. Ce système d’upwelling se distingue donc des

autres systèmes d’upwelling classiquement appelés upwelling de bord est

(EBUSs: Eastern Boundary Upwelling Systems) tels que le système des

Canaries, de la Californie, du Pérou-Chili et du Benguela et qui sont max-

imum en été. Le devenir de ces upwellings sous l’e↵et du changement cli-

matique a récemment reçu beaucoup d’attention. Les premières études ont

suggéré que leur intensité pourrait augmenter à l’avenir, mais les observa-

tions récentes ne permettent pas de dégager des preuves solides. Le système

d’upwelling sénégalo-mauritanien est en grande partie exclu de ces études,

malgré son rôle crucial pour le développement socio-économique des pop-

ulations riveraines, dont la nourriture et le revenu dépendent fortement

des ressources halieutiques. Dans ce contexte, cette thèse propose une car-

actérisation de la représentation de ce système dans les modèles de climat

de la base CMIP5 (Coupled Model Inter-comparaison Project 5) et de sa

réponse sous l’e↵et de l’augmentation des gaz à e↵et de serre. Notre analyse

est basée sur les caractéristiques de l’upwelling en termes de forçage du vent

et de signature de la température de surface de la mer. Malgré une certaine

diversité dans la capacité des modèles à représenter ce système d’upwelling,

les résultats suggèrent que son intensité pourrait au contraire diminuer à

l’avenir, principalement en raison de la réduction de la force du vent.

D’autre part, cette thèse propose une première analyse de la variabilité



inter-annuelle à décennale de l’intensité de ce système à partir des réanalyses.

Les indices de caractérisation de l’intensité de l’upwelling ne sont pas tou-

jours cohérents entre eux sur la période historique mais ils suggèrent une

variabilité à l’échelle de temps décennale marquée. Le lien avec l’AMV (At-

lantic Multidecadal Variability) n’est pas robuste, à la di↵érence du lien avec

l’intensité de la mousson au cours de la saison opposée. Le mécanisme liant

ces deux systèmes est en partie expliqué par les modulations saisonnières

de la position hivernale de la zone de convergence intertropicale.

Mots clés: Upwelling côtier, changement climatique, modèles de climat, Atlan-

tique tropical nord-est, modes de variabilité climatique, mousson ouest africaine



Abstract

The oceanic region located o↵ the Senegalese and Mauritanian coasts is one

of the most productive one in the world ocean. This is due to the upwelling

system, which occurs during the winter season in this region. This season-

ality is very specific. In particular, it di↵ers from the well-known upwelling

systems located along the eastern coast of the tropical oceans but further

poleward such as along Morocco and the Iberian peninsula, the Califor-

nian coast, the Peru-Chili and the Benguela. These upwelling systems are

maximum in summer. Several studies have investigated their sensitivity

to global warming. Early studies have suggested that their intensity may

increase in the future, but recent observations do not clear give robust evi-

dence of this behavior. The winter senegalo-mauritanian upwelling system

has been largely excluded from these studies, in spite of its crucial role for

the socio-economical development of the populations of the surrounding re-

gion, whose food and income strongly depend on the halieutic resources.

In this context, this study proposes an evaluation of the representation of

this system in the CMIP5 (Coupled Model Inter-comparaison Project 5)

climate models, and its response to climate change. Our analysis is based

on characteristics of the upwelling in terms of wind forcing and sea surface

temperature signature. In spite of some diversity in the model’s ability to

represent the senegalo-mauritanian upwelling system, the results suggest

that its intensity may rather decrease in the future, primarily because of a

reduction of the wind forcing.

In a second hand we propose an analysis of the interannual to decadal vari-

ability of the intensity of the upwelling based on recent reanalyses. The



indices characterizing the upwelling are not always correlated with each

other, showing that they are not yet very robust. They nevertheless indi-

cate a marked variability at the decadal timescale partly associated with

the AMV (Atlantic Multidecadal Variability). The link with the decadal

variations of the West African Monsoon (WAM) during the opposite season

is relatively clear. It is associated with the anomalous trajectories of the

ITCZ.

Keywords: Coastral upwelling, climate change, climate models, Northeastern

tropical Atlantic, climate modes, west African monsoon
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ce travail, qui n’aurait pu être mené à bien sans ton entière implication, ta

patience et gentillesse. Je tiens également à remercier les membres du jury
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données Aqua MODIS (en couleur) et les vents Quikscat (vecteurs) de [1999-2009]. Les

quatre principaux EBUSs sont indiqués par les rectangles: le système de la Californie,

Humboldt, Canaries et Benguela ((Wang et al., 2015)). La circulation de chaque EBUSs

est représentée par les cartes en noir et blanc (extrait de Pegliasco 2015). . . . . . . . . . 24
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the 95% confidence interval slope. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 114

3.10 Annual mean sea level pressure SLP (color, hpa) in the northeastern tropical Atlantic,

surface air temperature Tas (�C) (black contours) and the sea surface wind (vectors) from

ERAI reanalysis and averaged from November to May over the period [1985-2005] . . . 116

3.11 Land-ocean di↵erence of Tas (�C, panel a) and SLP (hpa, panel b) from ERAI and NCEP

reanalyses (highlighted in black), the multi model mean MMM (in magenta) and the CMIP5

models (other panels) averaged between the land box (10�
W -16�

W and 12�
N -20�

N) and

the ocean box (22�
W -30�

W and 12�
N -20�

N) and from November to May over [1985-2005].

The dark blue column in both panels correspond to the model for which neither the Tas

and SLP was available (CESM1-CAM5-1-fv2 ). The red dots on panel (a) correspond to

the month where the Tas gradient is negative . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 118

3.12 Seasonal (November-May) variation of Tas gradient over the senegalo-mauritanian up-

welling system (Tas land [10�
W -16�

W and 12�
N -20�

N ] minus Tas over the ocean [22�
W -

30�
W and 12�

N -20�
N ]) derived from ERAI, NCEP and the CMIP5 models during the

historical period [1985-2005]. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120

3.13 Projected changes (in %) of Tas (panel a) and SLP (panel b) gradient averaged over the

land box [10�
W -16�

W , 12�
N -20�

N ] and the ocean box [22�
W -30�

W ,12�
N -20�

N ] and

from November to May. The changes are computed as the di↵erence between [2080-2100]

and [1985-2005] period. The percentage is estimated with respect to the historical value.

Positive (negative) values show a increase (decrease) of this gradient. The panel a (dark

blue bars) shows the projected changes of Tas gradient and panel b (light blue bars) the

projected changes of SLP . The right column (in magenta) shows the percentage change of

MMM. The black whiskers bars on both panel indicating the 95% confidence level on Tas

and SLP gradient change respectively. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 121

3.14 Wintertime change of land SLP averaged over the land box [10�
W -16�

W , 12�
N -20�

N ]

(grey bars) and over the ocean box [22�
W -30�

W and 12�
N -20�

N ] (red bars). This change

is estimated as the di↵erence between the future period [2080-2100] and the historical

period [1985-2005]. The blue and black whisker bars indicate the 95% confidence interval

of land and ocean SLP change respectively. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 122
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3.15 Évolution mensuelle de la durée de l’upwelling sénégalo-mauritanien de la MMM des

modèles CMIP5. Panel (a): la température de surface moyennée dans la région sud du

SMUS [12�
N -15�

N - 16�
W -20�

W ] au présent [1985-2005] (bleu) et au futur [2080-2100]

(rouge). Les courbes noires [1985-2005] et vertes [2080-2100] correspondent aux SST dans

la région nord du SMUS[16�
N -20�

N - 16�
W -20�

W ]. Panel (b) représente l’évolution de la

durée du SMUS dans ces deux zones (nord et sud) pour l’indice de la di↵érence de SST

large côte. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 123

3.16 Biais moyen de SST de la moyenne multi-modèle des modèles CMIP5 (�C) calculé sur

la période [1985-2005]. Les biais sont calculés comme la di↵érence entre la MMM et

ERSSTv3b . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 125

3.17 Biais moyen de SST (�C) des modèles CNRM-CM5 et IPSL-CM5 de la base CMIP5 et

CNRM-CM6 et IPSL-CM6 de la base CMIP6. Pour chaque modèle un seul ensemble est

choisi sur la période historique [1950-2005]. Les biais sont calculés comme la di↵érence

entre la SST de chacun des modèles et ERSSTv5 (figure tirée de la présentation d’Emilia

Sanchez Gomez à l’atelier CMIP6 Bordeaux 2019, http://climeri-france.fr/atelier-cmip6-

presentations/) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 127

3.18 Amplitude du cycle saisonnier de la SST (�C) dans l’Atlantique tropical nord-est au cours

de la période [1985-2005] avec les données HadISST, ERSSTv3b (encadré en noir) et pour

les simulations de la base CMIP5 (encadré en bleu) et CMIP6 (encadré en rouge). Les

barres noires sur la donnée de validation HadISST montrent l’étendue de la latitude de la

région du SMUS. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 128

3.19 Moyenne climatologique du gradient de SST (�C) entre le large et la côte [1985-2005],

moyennée sur toute la bande latitudinale de la région du SMUS. Les 2 premiers panneaux

(encadré en noir) représentent les observations (HadISST et ERSSTv3b), les 5 seconds

panneaux (encadré en bleu): les modèles français CNRM et IPSL de la base CMIP5 et les

3 derniers panneaux (encadré en rouge): les nouveaux modèles français de la base CMIP6.

Les valeurs positives (négatives) correspondent à un upwelling (downwelling). . . . . . . . 130

3.20 Moyenne climatologique de [1985-2005] du transport d’Ekman (m2.s�1) à la côte moyennée

sur la latitude [12�
N -20�

N ]. Voir Fig.3.19 pour l’interprétation des di↵érents panneaux en-

cadrés par les rectangles noir, bleu et rouge. Les valeurs positives (négatives) correspondent

à un upwelling (downwelling). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 132
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3.21 Projections des indices thermiques moyennés dans toute la région du SMUS [12�
N -20�

N

et 16�
W -20�

W ]. Les barres en bleu foncé montrent les changements projetés par UI
seas
sst

et ceux en bleu clair les changements dans le futur de UI
cross
sst moyennés de novembre à

mai. Les changements sont estimés comme la di↵érence entre la période future [2080-2100]

et la période historique [1985-2005]. Le pourcentage de changement est donné par rapport

à la valeur historique. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 134

3.22 Projections du transport d’Ekman intégré sur toute la latitude [12�
N -20�

N ] et moyenné

de novembre en mai. Les changements sont estimés comme la di↵érence entre la période

future [2080-2100] et la période historique [1985-2005]. Le pourcentage de changement est

donné par rapport à la valeur historique. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 135

4.1 Variabilité de l’amplitude du cycle saisonnier de la SST d’ERSSTv3b [1854-2017] moyennée

dans la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N - 20�

N ]. La courbe bleu représente la

variabilité brute, la courbe noire: la variabilité décennale et la courbe rouge la variabilité

inter-annuelle. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 144

4.2 Variabilité inter-annuelle des indices UI
seas
sst (a) et UI

cross
sst (b) calculés à partir des données

de HadISST [1870-2016], ERSSTv3b et ERSSTv5 [1854-2017] moyennés entre novembre et

mai sur la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N - 20�

N ]. La variabilité inter-annuelle

est ici définie comme le résidus entre la série temporelle brute et le signal basse fréquence

(section 4.2.1 pour plus de détails). Les panneaux du haut montrent les corrélations sur

des fenêtres glissantes de 51 ans entre HadISST et ERSSTv3b (courbe en bleu), HadISST

et ERSSTv5 (en gris) et ERSSTv3b ERSSTv5 (en marron). La valeur de cette corrélation

est tracée au point central de chaque fenêtre. La significativité des corrélation à 95%

de confiance selon le test de student est marquée par les astérisques sur les courbes de

corrélations. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 145

4.3 Évolution temporelle de l’anomalie des indices thermiques UI
seas
sst (a) et UI

cross
sst (b) à

l’échelle de temps décennale. Les indices sont calculés à partir de HadISST [1870-2016],

ERSSTv3b et ERSSTv5 [1854-2017]) moyennés entre novembre-mai sur la région du SMUS

[16�
W - 20�

W et 12�
N - 20�

N ]. Cette variabilité basse fréquence est obtenue par un filtre

sur 10 points des séries brutes. Le nom de chaque jeu de données est indiqué sur le panneau

correspondant. Les panneaux (c) et (d) donnent les corrélations glissantes sur 51 années de

ces indices thermiques à l’échelle décennale entre HadISST et ERSSTv3b (courbe en bleu),

HadISST et ERSSTv5 (en gris) et ERSSTv3b ERSSTv5 (en marron). Les astérisques sur

ces courbes indiquent la significativité de ces corrélations glissantes à 95% de confiance

selon le test de student à (n-2)/5 degré de liberté avec n=longueur de la fenêtre glissante

(51 années, voir section statistique pour plus de détails). . . . . . . . . . . . . . . . . . . 148
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4.4 Modulations décennales de la SST à la côte (en trait plein) et au large avec les points

océaniques distants de 5� longitude (courbes en pointillé) et de 10� (courbes en astérisque)

des points côtiers calculés à partir de HadISST [1870-2016] (courbe noire), ERSSTv3b

(courbe bleu) et ERSSTv5 (courbe grise) sur la période [1854-2017] et moyenné durant la

saison de l’upwelling. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 150

4.5 Variabilité inter-annuelle de la divergence côtière (a) et du pompage d’Ekman (b) calculés

à partir des réanalyses atmosphériques de NOAA-20CR v2 [1871-2012] et ERA20C [1900-

2010] moyennés entre novembre et mai sur la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N -

20�
N ]. Les panneaux du haut donnent les corrélations glissantes sur 51 années entre les

indices issus des deux réanalyses. Voir Fig.4.2 pour la définition des astérisques. . . . . . 152

4.6 Évolution temporelle de l’anomalie de la divergence côtière (panel a) et du pompage

d’Ekman (panel b) calculés à partir des réanalyses atmosphériques de NOAA-20CR v2

[1871-2012] et ERA20C [1900-2010] moyennés entre novembre et mai sur la région du

SMUS. Cette variabilité basse fréquence est obtenue par un filtre passe bas de 10 points

sur les séries brutes. Les panneaux c et d donnent les corrélations glissantes sur 51 années

entre les indices. Voir Fig.4.3 pour la définition des astérisques. . . . . . . . . . . . . . . . 153

4.7 Séries normalisées des indices thermiques (UI
seas
sst et UI

cros
sst ) moyennées durant la saison

d’upwelling (novembre à mai) à l’échelle de temps inter-annuelle pour HadISST [1870-2016],

ERSSTv3b et ERSSTv5 de [1854-2017]. La bande grise permet de masquer la période du

19e siècle qui ne fera pas partie de l’interprétation à cause d’une trop forte incertitude sur

les données (Fig. 4.2). Les panneaux du haut correspondent aux corrélations glissantes sur

des fenêtres de 51 années entre les deux indices thermiques pour HadISST( courbe noire

), ERSSTv3b (bleu) et ERSSTv5 (en marron). La significativité des corrélation à 95% de

confiance est marquée par des astérisques sur les courbes de corrélations. . . . . . . . . . 157

4.8 Variabilité à l’échelle de temps inter-annuelle de UI
seas
sst des jeux de SST et des indices

dynamiques (UI
div
wind et UI

suc
wind) de la NOAA-20CR v2 (panneaux a et b). Les panneaux c

et d sont similaires aux panneaux précédents avec les indices dynamiques calculés à partir

d’ERA20C. Les panneaux du haut montrent les corrélations sur les fenêtres glissantes de

51 années entre les indice dynamiques sur la période 1871-2012 et 1900-2010 pour NOAA-

20CR et ERA20C respectivement et le UI
seas
sst de HadISST (courbe en noir), ERSSTv3b

(bleu) et ERSSTv5 (marron). Référence Fig.4.7 pour la définition de la bande grise et des

astérisques sur les courbes de corrélation. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
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4.9 Variabilité à l’échelle inter-annuelle de UI
cross
sst des jeux de SST et les indices dynamiques de

UI
div
wind (a) et UI

suc
wind (b) de la NOAA-20CR v2 et ERA20C (panneaux c et d) moyennés sur

la période de l’upwelling (novembre à mai). Les panneaux du haut montrent les corrélations

sur les fenêtres glissantes de 51 années entre les indices dynamiques sur la période 1871-

2012 et 1900-2010 pour NOAA-20CR et ERA20C respectivement et le UI
seas
sst de HadISST

(courbe en noir), ERSSTv3b (bleu) et ERSSTv5 (marron). Référence Fig.4.7 pour la

définition de la bande grise et des astérisques sur les courbes de corrélations. . . . . . . . 161

4.10 Séries normalisées des indices thermiques: UI
seas
sst (courbes noir, bleu et marron) et UI

cros
sst

(courbes grise orange et vert) moyennés durant la saison d’upwelling (novembre à mai) et

filtrés à l’aide d’une moyenne mobile sur 10 années. Les indices sont calculés à partir des

données de HadISST [1870-2016], ERSSTv3b et ERSSTv5 de [1854-2017]. Les panneaux du

haut correspondent aux corrélations glissantes sur des fenêtres de 51 années entre les deux

indices thermiques pour HadISST (courbe noir), ERSSTv3b (bleue) et ERSSTv5 (marron). 162

4.11 Variabilité décennale de UI
seas
sst des jeux de SST et des indices dynamiques (UI

div
wind et

UI
suc
wind) de la NOAA-20CR v2 (panneaux a et b). Les panneaux c et d sont similaires

aux panneaux précédents avec les indices dynamiques calculés à partir d’ERA20C. Les

panneaux du haut montrent les corrélations sur les fenêtres glissantes de 51 années entre

les indiced dynamiques sur la période [1871-2012] et [1900-2010] pour NOAA-20CR et

ERA20C respectivement et le UI
seas
sst de HadISST (courbe noire), ERSSTv3b (bleu) et

ERSSTv5 (marron). Ref Fig. 4.3 pour la définition des astérisques. . . . . . . . . . . . . 164

4.12 Autocorrélation des indices thermiques basés sur ERSSTv3b (panel a) et les indices dy-

namiques (panel b) de la NOAA-20CR v2 sur la période [1950-2012]. Les points sur les

courbes déterminent la significativité statistique des coe�cients de corrélation à 95% de

confiance selon le test de student. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 167

4.13 Analyse spectrale des indices thermiques (panel a) d’ERSSTv3b et dynamiques (panel b)

de la NOAA-20CR v2 sur la période [1950-2012]. Les barres verticales indiquent le degré

de confiance à 95%. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 167

4.14 Régression linéaire des anomalies de vent (panel a, CI= 2.10�3Pa/m) et de la SST (panel

b, CI=0.1K) sur l’indice de la NAO. Les données de SST, de vent et de SLP proviennent

de la réanalyse NCEP-NCAR sur la période 1958-1998 (extrait de (Marshall et al., 2001)). 170
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4.15 Panel a: Première EOF de la SLP en hiver (DJFM) sur la période [1950-2012] de la

réanalyse atmosphérique NOAA-20CR v2 dans l’Atlantique nord [20�
N -70�

N et 100�
W -

20�
E]. La composante principale du premier mode de variabilité représente la structure de

l’Oscillation Nord Atlantique (NAO: North Atlantic Oscillation, courbe bleu du panel b)

et est comparée avec la di↵érence des anomalies de SLP normalisées (courbe noire) entre

Lisbonne: (point magenta aux Açorees) et Stykkisholmur: (point rouge sur l’Islande). La

courbe bleu en gras représente la série filtrée sur 10 points de l’indice de la NAO associé à

la composante principale du premier mode de variabilité . . . . . . . . . . . . . . . . . . 171

4.16 Variabilité à l’échelle inter-annuelle des indices thermiques (HadISST et ERSSTv3b, pan-

neaux a et b), dynamiques (vent de NOAA-20CR, panels c et d) et l’indice de la NAO

(Fig.4.15). Les valeurs sur les panneaux représentent les corrélations sur la période [1950-

2008] avec l’astérisque indiquant la significativité de ces valeurs à 95% de confiance. Les

panneaux du haut montrent les corrélations en fonction du décalage de temps (en année

entre l’indice de la NOA et les indices d’upwelling). Seuls les décalages de temps positifs,

pour lesquels le signal de la NAO précède celui de l’upwelling sont montrés. . . . . . . . . 174

4.17 Carte de corrélation sur la période [1950-2012] entre les anomalies de SLP moyennées de

décembre à mars et (UI
seas
sst (panel a), UI

cross
sst ) (panel b) d’ERSSTv3b. Panels c et d

montrent les corrélations entre ces anomalies de SLP et les indices dynamiques (transport

et pompage d’Ekman respectivement) de la NOAA-20CR. Les points noirs représentent la

significativité statistique à 95% de confiance des corrélations spatiales. . . . . . . . . . . . 176

4.18 Diagramme mois/année des indices dynamiques basés sur les vents de la réanalyse atmo-

sphérique NOAA-20CR v2 [1871-2014] et intégrés sur toute la région du SMUS. Les courbes

des panneaux du haut montrent la variabilité décennale des anomalies de précipitations

sahéliennes en JAS de CRU [1901-2016]. Les rectangles en bleu (rouge) montrent les

périodes humides (sèches) au Sahel. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 178

4.19 Variabilité à l’échelle décennale des précipitations CRU (1901-2016) moyennées entre juil-

let et septembre dans la région sahélienne (10�
N -18�

N et 15�
W -30�

E) et les indices

thermiques d’ERSSTv3b (1901-2016) (panneaux a et b) et dynamiques de la NOAA-

20CR v2 (1901-2012), (panneaux c, d) moyennés entre novembre et mai dans la région

du SMUS (12�
N -20�

N et 16�
W -20�

W ). La valeur sur chaque panneau correspond

aux corrélations moyennes sur la période 1950-2008 entre l’upwelling hivernal suivant la

mousson. L’astérisque à droite de chaque valeur indique la significativé statistique des

corrélations à 95% de confiance. Les panneaux du haut montrent les corrélations glissantes

sur 51 années entre les indices d’upwelling et les précipitations sahéliennes. Ref Fig. 4.3
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4.20 Modulations décennales en JAS des précipitations CRU [1901-2016], NOAA-20CR [1871-

2012] et les précipitations CRU (Villamayor et al., 2018) [1854-2000] moyennées dans la

zone sahélienne [10�
N -18�

N et 15�
W -30�

E]. Les corrélations sont calculées sur la période

[1901-2000]. L’astérisque à droite des coe�cient donne la significativité statistique à 95%

de confiance. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 183

4.21 Modulations décennales de la position hivernale (novembre à mai) de la zone de conver-

gence intertropicale (ZCIT). Cette position est obtenue avec les précipitations reconstruites
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la période [1950-2008] entre ces indices et l’AMV. L’astérisque à droite de chaque valeur

indique la significativé statistique des corrélations à 95% de confiance. Les panneaux du
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sur la période [1950-2008]. Seuls les décalages de temps positifs, pour lesquels le signal de
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dynamiques (dernière ligne) à l’échelle de temps inter-annuelle sur la période [1900-2010].
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Introduction

Introduction

La terre est recouverte à 70% par les océans qui jouent un rôle essentiel

dans la régulation du climat global et assurent à l’homme de nombreuses

ressources. Dans certaines régions océaniques, le transport de masse verti-

cal des couches profondes vers la surface est particuliérement marqué. Ces

zones sont appelées upwelling en anglais (up=montée et well=source) ou

résurgence de surface en français. Les upwellings peuvent être classés en

deux types: les upwellings dans l’océan ouvert qui ont lieu dans les régions

équatoriales et au centre des systèmes de basse pression dans les régions

subpolaires et les upwellings côtiers qui se produisent principalement au

niveau des bords Est des océans Pacifique et Atlantique dans les régions

adjacentes des centres de haute pression des régions subtropicales. Ils sont

situés le long des côtes ouest des continents américain et africain et por-

tent le nom des courants qui y sont associés. Il s’agit donc du système de

Humboldt le long de l’Amérique du Sud, de la Californie en Amérique du

Nord, celui des Canaries le long de la péninsule Ibérique puis de la côte

nord-ouest de l’Afrique jusqu’au Sénégal, et enfin le sytème du Benguela

entre l’Afrique du Sud et l’Angola (ref Fig.1.1 chap:1). Ils sont souvent

appelés upwellings de bord Est ou EBUSs (Eastern Boundary Upwelling

Systems). Ils ne représentent que 1% de la superficie totale des océans,

mais alimentent une grande partie (20%) de la pêche mondiale (Ryther,

1969); (Pauly and Christensen, 1995).
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La dynamique des upwellings côtiers est associée à un vent dominant souf-

flant vers l’équateur qui transporte les eaux de surface vers le large. Par

conservation de la masse, ce processus d’upwelling induit une remontée des

eaux profondes. Ce mouvement ascendant amène depuis les profondeurs

intermédiaires de 50 à 200 m vers la surface de l’océan des eaux froides

et riches en nutriment qui permettent le développement des écosystémes

océaniques (Sverdrup, 1938). Une fois dans les couches superficielles

éclairées, ces nutriments permettent en e↵et un important développement

d’organismes photosynthétiques (le phytoplancton). Cette production de

phytoplancton constitue la base de la chaine alimentaire et fait des systèmes

d’upwelling des zones fortement productives en ressources halieutiques et

en terme de pêche pour les populations riveraines.

La présente thèse porte plus particulièrement sur le système d’upwelling

sénégalo-mauritanien (SMUS: senegalo-mauritanian upwelling system). Il

constitue la partie sud du système des Canaries et est caractérisé par un

upwelling qui a lieu en hiver et au printemps. Au Sénégal, et notamment

au Laboratoire de Physique de l’Atmosphère et de l’Océan Siméon Fongang

de l’UCAD, le développement en cours d’une plateforme de modélisation

et d’observations du SMUS (bouées dérivantes, observations satellitaires,

modèles océaniques et atmosphériques) permet d’entreprendre une étude

dynamique et thermodynamique de cet upwelling (Faye et al., 2015); (Ndoye

et al., 2014); (Kounta et al., 2018)).

Soumises saisonnièrement aux alizés de nord-est, les côtes du Sénégal et de

la Mauritanie connaissent d’importantes remontées d’eaux profondes riches
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en nutriments et importantes pour développement des écosystèmes marins

comme décrit plus haut. Cette forte productivité biologique dont dépendent

de nombreuses communautés de pécheurs connâıt une importante variabilité

saisonnière. En e↵et dans cette région la force et la position du vent sont

fortement influencées par la migration latitudinale de la zone de conver-

gence intertropicale (ZCIT) et de la zone de hautes pressions des Açores

qui y est associée. Ces systèmes atteignent leur position la plus au nord et

la plus au sud en été et en hiver boréal respectivement. Ceci génère un vent

saisonnier et des fluctuations de la température de surface de l’océan (SST:

Sea surface Température) (Mittelstaedt, 1991); (Nykjær and Van Camp,

1994) associés au développement de l’upwelling en hiver et de la mousson

en été.

Aujourd’hui les upwellings sont soumis aux e↵ets du réchau↵ement clima-

tique en plus de la surexploitation des ressources marines. Pour assurer la

durabilité de la pêche et une meilleure gestion des ressources halieutiques

il est nécessaire de connaitre le comportement de l’upwelling sous l’e↵et du

changement climatique et aussi sa variabilité naturelle et interne. Ce sujet

sera traité dans cette thèse.

Le devenir des upwellings côtiers sous l’e↵et du changement climatique a

récemment reçu beaucoup d’attention. Depuis les années 1990, la thèse

adoptée par une grande partie de la communauté scientifique a�rme que

ces phénomènes s’intensifieront. C’est l’hypothèse de (Bakun, 1990). L’idée

est que la di↵érence de réchau↵ement entre le continent et l’océan accélèrent

les vents côtiers, qui à leur tour renforcent les upwellings, refroidissant ainsi
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les eaux de surface. Cependant d’autres études basées sur des observations

ou réanalyses ne supportent pas cette hypothèse (Gómez-Gesteira et al.,

2008); (Barton et al., 2013). Le devenir de ces systèmes face au change-

ment climatique reste donc une question ouverte.

Mes travaux sur le SMUS peuvent être structurés en 5 chapitres:

-Le chapitre 1 propose un rappel de la dynamique des EBUSs et

son importance dans la production des écosystèmes marins. On décrira

brièvement les systèmes de la Californie, du Humboldt, du Benguela et on

passera en détails aux spécificités du système des Canaries. La suite de ce

chapitre sera consacrée au système d’upwelling sénégalo-mauritanien pour

lequel on décrira les éléments connus de sa dynamique, sa saisonnalité et

son importance pour le secteur de la pêche.

-Le chapitre 2 passera en revue les di↵érents modèles de la

base CMIP5 et CMIP6 utilisés dans cette étude ainsi que les données

d’observations et de réanalyses utilisées pour valider les résultats de ces

modèles. Nous terminerons par la description des di↵érentes méthodes

statistiques appliquées dans cette étude afin d’appuyer la robustesse de

nos résultats.

-Le chapitre 3 est consacré à la caractérisation du SMUS dans les

modèles de climat et de sa réponse au changement climatique. Nous com-

mencerons par rappeler l’origine du changement climatique. Ensuite, sous

la forme d’un article publié, nous décrirons les indices thermiques et dy-

namiques utilisés pour décrire ce phénomène dans les modèles de climat

et quantifierons leur réponse au changement climatique sous le scenario
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RCP8.5 (Representative Concentration Pathway).

Cependant l’upwelling côtier n’est pas seulement associé à l’e↵et du vent

et sa représentation ne peut être basée uniquement sur les variables de sur-

face (SST et tension du vent). Nous approfondirons donc l’analyse de la

signature océanique de l’upwelling, via la stratification. Enfin l’analyse de

la signature atmosphérique grande échelle responsable de ces changements

nous permettra de revisiter l’hypothèse de (Bakun, 1990).

-Dans le chapitre 4 on s’intéressera aux modulations de l’intensité

du SMUS aux échelles de temps inter-annuelles à décennales au cours

des 100 dernières années environ. Nous utilisons pour cela, des données

de reconstruction et des réanalyses disponibles sur cette période. Vue

l’influence potentielle de la variabilité décennale de la migration saisonnière

de la ZCIT, dont on sait qu’elle module aussi l’intensité de la mousson

ouest africaine, on explorera le couplage entre la variabilité décennale des

deux systèmes (upwelling et mousson) indispensables à la vie quotidienne

des sénégalais

-Le chapitre 5 concluera cette thèse. Il en rappellera tout d’abord le

contexte scientifique. Puis nous résumerons et discuterons les principaux

résultats obtenus dans les chapitres précédents tout en soulignant leurs

limites. On dégagera enfin des perspectives afin de poursuivre ce travail de

recherche.
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Chapitre 1

Généralités sur les systèmes

d’upwelling côtiers

1.1 Description des quatre systèmes

d’upwelling côtiers

L’océan mondial présente des régions distinctes où le transport de masse

vertical des couches les plus profondes vers la surface est particulièrement

intense. Ces zones sont importantes car elles o↵rent un moyen de transport

des masses d’eau riches en nutriments dans les couches biologiquement plus

actives où se produit la production primaire. Ils sont donc importants pour

les cycles biogéochimiques mondiaux. Ces upwellings côtiers sont situés

dans les deux hémisphères le long des côtes ouest des continents bordant

les deux principaux bassins océaniques (Pacifique et Atlantique). Dans ces

régions sou✏ent les alizés qui sont des vents réguliers venant du Nord-Est

dans l’hémisphère Nord et du Sud-Est dans l’hémisphère Sud. Ces vents qui

sont associés aux systèmes de haute pression subtropicaux semi-permanents

(anticyclone du Açores et anticyclone de Saint Hélène dans l’océan Atlan-
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tique, l’anticyclone du pacifique nord et sud dans l’océan Pacifique) in-

duisent une remontée vers le haut d’eaux froides et nutritives. Il existe

ainsi quatre grands systèmes d’upwelling côtiers dans le monde tels que

le système de la Californie, du Humboldt, du Benguela et des Canaries

(Fig.1.1).

Figure 1.1: Concentration moyenne de chlorophylle-a en surface (mg/m3) de [2002-2013] à partir

des données Aqua MODIS (en couleur) et les vents Quikscat (vecteurs) de [1999-2009]. Les quatre

principaux EBUSs sont indiqués par les rectangles: le système de la Californie, Humboldt, Canaries

et Benguela ((Wang et al., 2015)). La circulation de chaque EBUSs est représentée par les cartes en

noir et blanc (extrait de Pegliasco 2015).

1.1.1 Le système de la Californie

L’upwelling de la Californie (CALUS: California Upwelling System en

anglais) situé sur la façade ouest des États-Unis s’étend environ de 22�N

à 50�N . Il est le système d’upwelling côtier le plus observé au monde.

En e↵et, les années 1940 ont été marquées par l’e↵ondrement du stock

– 24 –
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de sardines. Ce constat a interpellé la communauté scientifique de la

Scripps Institution of Oceanography (San Diego, CA) qui a entrepris le pro-

gramme CalCOFI (California Cooperative Oceanic Fisheries Investigations)

d’échantillonnage des propriétés physiques et biogéochimiques de la région,

sur une grille recouvrant une centaine de stations. Cette grille a été et est

encore échantillonnée en moyenne 4 fois par an et aujourd’hui une longue

série temporelle d’environ 60 ans est disponible. L’e↵ort d’échantillonnage

du CALUS a été complété au nord et au sud par d’autres campagnes per-

mettant une vision plus large des mécanismes contrôlant la dynamique

océanique du CALUS et la productivité de son écosystème à l’échelle

régionale.

La circulation grande échelle de surface dans ce sytème (Fig.1.1.a) se com-

pose principalement du courant de Californie (CC: California Current)

dirigé vers l’équateur qui s’écoule en surface le long de la côte et connecte

le courant du Pacifique Nord (NPC: North Pacifique Current) et le courant

nord équatorial (NEC: Nord Equatorial Current). C’est un courant large

et di↵us qui transporte de l’eau relativement froide et trés peu salée (Song

et al., 2011). En subsurface, le sous courant de la Californie (CUC: Cali-

fornia Under-Current) est lui dirigé vers le nord entre 100 et 300 mètres de

profondeur au dessus de la pente continentale (Hickey, 1979).

Par ailleurs la saisonnalité du CALUS n’est pas homogène sur toute la lati-

tude. Entre 32�N et 50�N , l’upwelling est saisonnier et a lieu principalement

en été à cause du reversement des vents liés au déplacement méridien de

l’anticyclone du Pacifique Sud (Bakun and Nelson, 1991), alors que dans la
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partie le plus au sud (22�N à 35�N), l’upwelling est permanent (Strub and

James, 2002).

1.1.2 Le système de Humboldt

Le système de Humboldt (HUS: Humboldt upwelling system) qui couvre

presque toute la côte ouest d’Amérique du Sud, du Chili central vers 40�S

au nord du Pérou prés de l’équateur est le troisième EBUSs en terme de

productivité primaire par unité de surface, mais de loin le premier en terme

de prise de poissons (Chavez and Messié, 2009). Il est le deuxième EBUSs

le plus étudié aprés le système de la Californie. En e↵et il produit plus de

poissons par unité de surface que n’importe quelle autre région de l’océan

mondial (F.A.O., 2009, Food and Agriculture Organisation). Il est soumis

à l’influence directe de la variabilité climatique à grande échelle de l’Océan

Pacifique tropical comme le phénomène El Niño. Sa proximité vis-à-vis de

l’équateur et l’orientation de la côte du Pérou permettent de connecter d’une

part l’upwelling côtier à l’upwelling équatorial et la ”cold tongue” (langue

d’eau froide) de l’Est du Pacifique tropical et d’autre part les courants

côtiers aux courants équatoriaux (Kessler, 2006); (Croquette, 2007).

Le circulation de surface (Fig.1.1.b) est dominée au large par le courant

du Chili-Pérou (CPC: Chile-Peru Current) qui constitue la partie Est de

la gyre subtropicale. Plus prés de la côte, au niveau du front thermique

d’upwelling se trouvent les courants côtiers du Chili et du Pérou (respec-

tivement CCC: Chile Coastral Current, PCC: Peru Coastral Current) qui
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s’écoulent également vers le nord en surface. Entre ces courants côtiers et le

CPC, le contre courant du Pérou-Chili (PCC: Peru-Chile Countercurrent)

s’écoule vers le pôle (Montes et al., 2010). En subsurface le sous courant

du Pérou-Chili (PCUC: Peru-Chile Undercurrent) transporte le long de la

côte de l’eau relativement chaude et salée issue de sa connexion avec le

sous courant équatorial (EUC:Equatorial Undercurent) et les Tsuchiya jets

jusqu’au sud du Chili (Silva and Neshyba, 1979). Ce courant est la source

principale de l’eau de l’upwelling (Albert et al., 2010), (Montes et al., 2010).

En outre dans le HUS, la force des vents favorables à l’upwelling est modulée

par la saisonnalité de la position de l’anticyclone subtropical du Pacifique

Sud-Est. Selon la position de ce dernier, l’upwelling est permanent au large

du Pérou, tandis qu’il est saisonnier au large du Chili central.

1.1.3 Le système du Benguela

Le système d’upwelling du Benguela (BUS) est situé au large de l’Angola,

de la Namibie et de l’Afrique du Sud (Blanke, 2005). À la di↵érence des

autres EBUSs, le BUS est positionné à la jonction de deux grands océans,

l’Océan Indien et l’Atlantique Sud, entre 5�S et 37�S (Shannon, 2001). De

ce fait il est entouré par de l’eau relativement chaude à la fois au nord par

les systèmes des courants d’Angola et au sud par le système du courant des

Aiguilles 1. La cellule de Luderiitz (27�S) est la zone d’upwelling la plus

intense du BUS (Shannon and Nelson, 1996), résultant en des températures

de surface relativement froides et qui persistent tout au long de l’année
1Courant marin se situant à l’interface entre océans Indien et Atlantique
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(Parrish et al., 1983). Elle le divise en deux parties indépendantes qui ont

une saisonnalité distincte (Tim et al., 2015). Au nord entre 27�S et 15�S,

l’upwelling s’étend plus au large (Fennel et al., 2012). Il s’intensifie en hiver

austral et au printemps lorsque la zone subtropicale de haute pression du

Pacifique Nord atteint sa position la plus au nord (Rathmann, 2008) avec

une intensification des alizés dans cette région (Hutchings et al., 2009). Au

contraire, au sud de 27�S, l’upwelling a lieu près de la côte et est intense

en été austral lorsque cette zone de haute pression est plus au Sud.

En surface la circulation (Fig.1.1.c) est assurée par le courant d’Angola et

le courant du Benguela (BC: Benguela Current). Ce dernier s’écoule vers

le nord le long de la côte entre 34�S et 15�S et transporte les eaux plus

froides et moins salées. Le courant d’Angola quand à lui longe la côte en

direction du pôle et transporte de l’eau relativement chaude et salée issue du

contre-courant Sud Equatorial (SECC: South Equatorial Countercurrent).

La circulation en subsurface est assurée par le sous courant du Benguela

qui s’écoule vers le pôle le long du talus continental en transportant des

eaux d’origine tropicales (Shannon and Hunter, 1988); (Garzoli and Gordon,

1996).

1.1.4 Le sytème des Canaries

Le système d’upwelling des Canaries (CANUS: Canary Upwelling System)

se situe le long de la côte Nord-Ouest de l’Afrique, depuis Gibraltar (36�N)

jusqu’au sud du Sénégal (10�N). Le détroit de Gilbraltar est une spécificité
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majeure de ce sytème par rapport aux autres. Il rompt l’imperméabilité

de la côte: en autorisant des échanges, il permet aux courants côtiers de se

disperser également vers l’est. Il s’ensuit une séparation dynamique entre

la partie Nord le long de la péninsule ibérique et la partie Sud le long des

côtes africaines (Barton et al., 1998); (Aŕıstegui et al., 2004). Il possède des

particularités importantes qui les di↵érencient des autres EBUSs. En e↵et

il est considéré comme le système le plus productif en terme de production

primaire (Chavez and Messié, 2009); (Lathuilière et al., 2008). Il présente

une proportion unique de plateaux continentaux généralement larges at-

teignant 150 km dans la partie centrale, vers 25�N au large du Sahara Oc-

cidental (Aŕıstegui et al., 2006) et aussi peu profonds alors que les régions de

bord Est sont généralement caractérisées par des plateaux étroits. Dans le

CANUS, l’upwelling côtier montre di↵érents régimes (rectangles en couleur

sur la Fig.1.2). Au nord de 25�N , l’upwelling est généralement actif en été

et au début de l’automne et moins intense en hiver et au printemps. En-

tre 20�N -25�N , l’upwelling est présent toute l’année avec un maximum au

printemps et en automne. Au sud de 20�N , la saisonnalité de l’upwelling

est marquée, avec un upwelling actif uniquement en hiver et au printemps

(Mittelstaedt, 1991).

La circulation de surface dans le CANUS (Fig.1.2) est légèrement plus

complexe que dans les systèmes de Californie et de Humboldt. Au nord

le courant des Açores s’écoule vers l’Est à 35�N et constitue la frontière

Nord de la gyre subtropicale de l’Atlantique nord. À l’approche des côtes

africaines ce courant se sépare en deux branches pour contourner l’̂ıle de
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Figure 1.2: Carte schématique montrant la localisation des 3 zones d’upwelling dans le système des

Canaries et les principaux courants (en bleu clair, les courants de surface, en bleu foncé les courants de

fond), la zone frontale (ligne pointillée) entre les masses d’eau (NACW, North Atlantic Central Water

; SACW: South Atlantic Central Water; AC: Azores Current; CanC: Canary Current) (Aŕıstegui et al.,

2009).

Madère (32�N). Le courant des Canaries (CC: Canary Current) est ma-

joritairement issu de la branche Est de cette bifurcation. Il longe la côte

africaine en surface et se détache au niveau des ı̂les du Cap vert (15�N)

pour alimenter le courant nord équatorial (NEC: North Equatorial Current)

(Mittelstaedt, 1991), qui forme la frontière sud de la gyre subtropicale. Le

courant des Canaries transporte de l’eau relativement froide par rapport
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Chapitre 1: Généralités sur les EBUSs

au centre de la gyre à cause de son origine aux plus hautes latitudes et au

mélange avec l’eau froide de l’upwelling côtier. Le décollement du courant

des Canaries le long de la côte forme la zone frontale du Cap vert (CVFZ:

Cape Verde Frontale Zone) (Zenk et al., 1991) zone de fort gradient ther-

mique. Cette zone sépare deux masses d’eaux aux caractéristiques bien

distinctes, qui s’étendent de la surface jusqu’à environ 400m-500m de pro-

fondeur (Stramma et al., 2005): l’eau centrale Nord atlantique (NACC:

North Atlantic Central Water) (Mach́ın et al., 2006) relativement salée

et l’eau centrale sud atlantique (SACW: South Atlantique Central Water)

moins salée (Emery, 2003); (Peña-Izquierdo et al., 2012). La SACW est

advectée par le sous courant des Canaries (PUC: Poleward Undercurrent)

le long du talus continental et constitue l’une des sources d’eau qui remonte

à la côte (Arfi, 1987).

Au sud de 8�N ou 10�N selon les saisons, le contre courant nord équatorial

(NECC: North Equatorial Countercurrent) s’écoule vers l’est en surface.

À l’approche de la côte, ce courant recircule vers le nord pour alimenter

la circulation cyclonique du Dôme de Guinée (GD: Guinean Dome) (Doi

et al., 2009) et le courant de Mauritanie (MC: Mauritanien Current) qui

s’intensifie en été. Ce dernier longe la côte jusqu’au Cap Blanc où il re-

circule vers l’ouest le long de la zone frontale du Cap Vert, bloqué par la

présence du courant des Canaries (Peña-Izquierdo et al., 2012).

La circulation de subsurface est composée du sous courant nord équatorial

(NEUC: North Equatorial Undercurrent) qui s’ écoule vers l’est et du sous

courant de Guinée (GUC: Guinean Undercurrent) qui longe la côte entre

– 31 –
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l’équateur et environ 10�N (Mittelstaedt, 1991). Ce courant, ainsi que le

courant de Mauritanie de surface et les recirculations du Dôme de Guinée

participent à l’alimentation du sous courant des Canaries (PUC) (Peña-

Izquierdo et al., 2012). Le PUC présent entre le Cap vert et cap Beddouza

(33�N) sur une cinquantaine de kilomètres de large, coule entre 100 et 300m

de profondeur (Mach́ın et al., 2006);

1.1.5 Le système d’upwelling sénégalo-mauritanien

Parmi les quatre EBUS mentionnés ci-dessus, nous nous concentrons ici sur

la partie sud du système de remontée des Canaries. Il s’agit du système

d’upwelling sénégalo-mauritanien (SMUS) situé à la limite sud du système

de l’Atlantique Nord (12�N -20�N). Ce système est influencé par la po-

sition saisonière de la zone de convergence intertropicale (ZCIT). En ef-

fet, en hiver, la ZCIT atteint sa position la plus au sud entre l’équateur

géographique et 5�S entrainant une intensification des alizés du nord-est

le long de la côte guinéenne, du Sénégal et de la Mauritanie, favorisant

le développement de l’upwelling qui s’étend du mois de novembre au mois

de mai. Cette situation est en grande partie responsable des eaux de sur-

face froides observées le long de la côte (Fig.1.3). En été, lorsque la ZCIT

atteint sa position la plus septentrionale (environ 15�N ), les vents dans

cette région sont faibles et même inversés vers le sud-ouest dans la partie

la plus au sud de la région. En cette saison, l’upwelling est absent le long

de la côte du Sénégal et beaucoup plus réduit au large de la Mauritanie.
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Au Sénégal, cette saison est également marquée par le flux de mousson

Figure 1.3: Température de surface de la mer, produit level 3 (résolution 4 km) du satellite EOS,

composite 8 jours des observations journalières après restitution de la SST à partir des mesures spectrales

Infra-Rouge Thermique du capteur MODIS (fin de période: 21 mars 2015) (Faye et al., 2015).

qui est a l’origine des précipitations dans le Sahel. Le système d’upwelling

sénégalo-mauritanien a donc un comportement saisonnier très spécifique

par rapport à la partie nord du système des Canaries où l’upwelling est

permanent (Cropper et al., 2014).

Le SMUS présente une structure di↵érente au nord et au sud du fait des

contrastes existant de part et d’autre de la presqu’̂ıle du Cap Vert. Ce

dernier sépare donc le domaine maritime sénégalais en deux régions aux

caractéristiques topographiques et dynamiques distinctes (Teisson, 1983);

(Roy et al., 1989): au Nord le plateau est assez étroit et engendre une re-

montée prés de la côte et la température de surface de la mer diminue à la
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côte alors qu’au sud le plateau continental est large et peu profond, le talus

continental s’incurve vers l’est, et on observe une remontée qui s’étend sur

plus de 300 km au milieu du plateau continental (Fig.1.3). Les données

récoltées lors du programme CIRSEN (Circulation Sénégal) de 1986-1987

du CRODT mettent en évidence les e↵ets de ces deux types de structures

sur la distribution de paramètres physico-chimiques et biologiques (Roy).

La distribution des nitrates répond également à ce schéma. Ainsi malgrés

plusieurs études realisées dans le système du SMUS, la variabilité de la cir-

culation océanique dans ce systéme reste encore un sujet d’étude pour la

communauté scientifique à travers des projets et programmes de recherche

en cours.

1.2 Dynamique des upwellings côtiers

1.2.1 Transport d’Ekman

Dès le début du 20e siècle, le physicien norvégien Fridtjof Nansen observe

lors d’une campagne dans l’océan Arctique que les icebergs ne dérivaient pas

dans l’axe du vent mais sur sa droite. Il avait compris que c’était un e↵et

de la force de Coriolis et que les couches sous-jacentes devraient être encore

déviées vers la droite. Il transmit ses observations à son étudiant suédois

Wilfrid Ekman qui propose en 1905 une explication à ces observations.

Ekman étudie théoriquement le probléme dans le cas d’un océan homogène

en considérant que la seule contrainte imposée est le frottement par le vent

(supposé constant) en surface. Le frottement exercé par le vent sur les
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couches de surface par viscosité turbulente est quantifié par la tension du

vent ⌧ . Elle peut s’écrire sous la forme:

⌧ = Cd⇢aU
2 (1.1)

⌧ est exprimé en kgm
�1
s
�2 ou Nm

�2 ou Pascal avec Cd le coe�cient de

frottement, ⇢a densité de l’air (⇢a=1.22kgm�3), U la vitesse du vent à 10m

de la surface (en ms
�1).

En supposant que le frottement résulte du seul cisaillement de vitesse ver-

ticale, la tension du vent se transmet aux couches situées sous la surface de

l’océan par les tensions de Reynolds turbulentes (⌧x,⌧y) avec:

8
<

:
⌧x = ⇢oAz

@ue
@z

⌧y = ⇢oAz
@ve
@z

(1.2)

avec Az étant le coe�cient de viscosité turbulente, ⇢o la densité de l’eau, ue

et ve les composantes horizontales de la vitesse du courant engendrée par

le vent. Ainsi la force de frottement horizontale qui influence l’intérieur de

l’océan par viscosité turbulente peut s’écrire:
8
<

:
Fx = 1

⇢o

@⌧x
@z

= Az
@
2
ue

@z2

Fy =
1
⇢o

@⌧y

@z
= Az

@
2
ve

@z2

(1.3)

En considérant l’équilibre entre la force de frottement par le vent (Fx et

Fy) et la force de Coriolis qui dévie le courant engendré par le vent, de

composantes �fve et +fue, les équations d’Ekman s’écrivent:
8
<

:
�fve = Az

@
2
ue

@z2

+fue = Az
@
2
ve

@z2

(1.4)
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Chapitre 1: Généralités sur les EBUSs

En considérant Az constante, Ekman montre qu’il se forme un courant de

surface à 45� du vent, sur la droite dans l’hémisphère nord et sur la gauche

dans l’hémisphère sud. À cause de la décroissance exponentielle du courant

en fonction de la profondeur, le transport d’Ekman est principalement re-

streint dans une couche superficielle appelée couche d’Ekman. Notons sa

profondeur H. À cette profondeur le courant a déja tourné de 180� et devient

très faible. Ainsi l’e↵et du vent sur la couche d’Ekman est caractérisé par le

transport d’Ekman (Te) dû au vent et intégré de la surface à la profondeur

H. Il est proportionnel à la tension du vent et inversement proportionnel au

paramètre de Coriolis:

8
<

:
Tex = ⌧y

f
avec Tex =

R
H

0 ⇢euedz

Tey = � ⌧x
f

avec Tey =
R

H

0 ⇢evedz

(1.5)

Le transport d’Ekman des eaux superficielles est orienté à +90� de la di-

rection du vent (donc à droite) dans l’hémisphère nord et à�90� (donc à

gauche) dans l’hémisphère sud.

1.2.2 Pompage d’Ekman

En plus du transport horizontal Te décrit ci dessus, l’e↵et du vent sur la

surface de l’océan engendre également des courants verticaux. En e↵et, les

e↵ets combinés des variations spatiales du vent et du transport d’Ekman

entrâınent des zones de convergence et de divergence des eaux (Fig.1.4).

Dans les zones de divergence (convergence), la conservation du volume d’eau

induit des vitesses verticales dirigées vers le haut (vers le bas) à la base de
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Figure 1.4: Circulation dans la couche d’Ekman de surface dans l’hémisphère nord associée à l’e↵et

du vent (http://www.ifremer.fr/lpo/thuck/isen/isen4.pdf).

la couche d’Ekman. Ces vitesses sont appelées pompage d’Ekman (Wek) et

peuvent être écrit selon la formule:

Wek =
1

⇢

✓
@(⌧y/f)

@x
� @(⌧x/f)

@y

◆
(1.6)

Une vitesse Wek positive va entrâıner des remontées d’eaux de sub-surface

à la surface (upwelling) tandis qu’une vitesse négative va entrâıner des

plongées d’eaux de surface en profondeur (downwelling)
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1.2.3 Fonctionnement d’un upwelling côtier

La théorie d’Ekman appliquée aux upwellings côtiers donne une relation

entre la tension de vent parallèle à la côte et un transport d’eau vers le large.

En e↵et l’action combinée de la force de Coriolis et des vents parallèles à la

côte et dirigés vers l’équateur provoquent la migration des eaux de surface

vers le large et la remontée d’eaux profondes froides et riches en nutriments

(nitrates, phosphates etc..) à la proximité de la côte (flèche rouge sur

la Fig.1.5). Ce premier e↵et est dû directement au transport d’Ekman

et à la contrainte de continuité des eaux de l’océan. C’est la description

simple et à l’ordre 0 du fonctionnement des upwellings côtiers. Les e↵ets

topographiques et non linéaires peuvent néanmoins rendre la réalité plus

complexe. De plus, le vent ayant tendance à s’intensifier vers le large, une

divergence est souvent présente, et le pompage d’Ekman associé contribue

aux upwellings côtiers (flèches jaunes sur la Fig.1.5). Cette remontée d’eau

s’accompagne d’une remontée des isothermes côtières et de la thermocline.

Lorsque l’upwelling côtier est bien établi, il se produit des gradients zonaux

importants de la température de surface (front de température) appelés

fronts d’upwelling. La position et l’intensité de ce front sont soumises à

la variabilité du vent, qui peut être forte aux échelles intra-saisonnières

(Garreaud and Muñoz, 2005).
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Figure 1.5: Représentation schématique du mécanisme de remontée d’eau côtière. Les vents par-

allèles à la côte et dirigés vers l’équateur (fléches noires) déplacent les masses d’eau superficielles vers le

large (fléche grise). Par e↵et de continuité, des masses d’eau profondes remontent au niveau de la côte

(fléche rouge). Le gradient côte-large de vents paralléles à la côte quand à lui crée un rotationnel du

vent qui permet localement des remontées d’eau par le mécanisme de pompage d’Ekman (fléches jaunes)

(Rykaczewski and Checkley, 2008).

Le vent ne sou✏e pas de manière continue mais se manifeste par des

épisodes de forts vents (coups de vent) suivis par des épisodes de relax-

ation. Ce régime de vent à une influence directe sur les upwellings côtiers

qui se caractérisent eux aussi par des périodes d’intenses rémontées suivies

de périodes de relaxation formant ainsi des cycles d’upwelling. Les vents

parallèles à la côte s’intensifient et emportent les eaux froides vers le large

sous forme de plumes ou filaments (qui sont caractérisés par une production

primaire élevée et une activité biologique intense) puis ces eaux reviennent

à la côte durant les périodes de relaxation (Faye et al., 2015). Pendant les

périodes de fort vent, le front d’upwelling semble se situer parallèlement à la

côte, advecté par un transport d’Ekman uniforme. Quand le vent s’a↵aiblit
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le front devient plus compliqué et semble s’intensifier. Ces lieux où se con-

centrent l’activité des upwellings sont appelés ”centres d’upwellings”.

1.2.4 Courants associés aux upwellings côtiers

Figure 1.6: Tirée de la thèse de Ali Bel Madani 2009: Section verticale perpendiculaire à la côte

des courants moyens parallèles à la côte (m/s) et de la température moyenne (�C) simulés par le modèle

ROMS ([Shchepetkin et McWilliams, 2005] à 10�
S) prés de la côte centrale du Pérou. Les couleurs

et les contours noirs représentent les courants. Les lignes continues (resp. pointillées) représentent les

valeurs positives (resp. négatives), c’est à dire les flux dirigés vers l’équateur (resp. vers le pôle sud). Les

contours blancs représentent la température (l’intervalle est de 1�
C). L’axe des abscisses (resp. l’axe

des ordonnées) représente la distance depuis la côte (resp. la profondeur) et les unités correspondantes

sont le km (resp. le mètre)

Tous les systèmes d’upwellings côtiers présentent une structure de courants

côtiers semblables: un courant de surface est dirigé vers l’équateur et un

courant de sub-surface dirigé vers le pôle (Fig.1.6 pour le système de Hum-

boldt). Le mécanisme contrôlant le courant de surface est bien connu:

l’upwelling côtier induit une remontée des isothermes et des isopycnes prés
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de la côte en raison de la remontée des eaux frâıches et denses. Par

conséquent, un gradient de densité perpendiculaire à la côte est présent

dans la zone littorale, avec des eaux plus denses prés de la côte et des eaux

moins denses plus au large. Ce gradient induit un flux dirigé vers l’équateur

prés de la côte en raison de la géostrophie. Par contre, il n’y a pas de con-

sensus sur l’origine du sous-courant observé le long des EBUSs (Neshyba

et al., 1989); (McCreary, 1981); (McCreary and Chao, 1985). Une théorie

par exemple le lie au gradient de pression méridien près de la côte: les eaux

sont de plus en plus chaudes à mesure que l’on se rapproche de l’équateur,

ce qui provoque une élévation du niveau de la mer, qui crée à son tour un

flux perpendiculaire (Neshyba et al., 1989).

1.3 Motivations de la thèse

Ce chapitre a proposé une description des EBUSs. La dynamique d’un up-

welling côtier est associée à un vent dominant sou✏ant vers l’équateur qui

transporte les eaux de surface vers le large. Par conservation de la masse,

ce processus induit une remontée des eaux profondes froides et riches en sels

nutritifs via des processus physiques de transport et de pompage d’Ekman.

Une circulation côtière particulière se met alors en place avec un courant

de surface dirigé vers l’équateur et un courant de subsurface dirigé vers le

pôle. Ces EBUSs sont ainsi similaires en termes de dynamiques avec une

circulation grande échelle subtropicale au large et un sytème de courants

côtiers particuliers. Cependant, chacun des EBUSs possède aussi ses
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spécificités propres, liées au régime de vent, à l’orientation de la côte, à la

topographie, à l’orographie continentale, à la latitude, entre autres facteurs.

Cette thèse vise à ouvrir une nouvelle thématique de recherche sur

le système d’upwelling sénégalo-mauritanien. La partie sud de l’upwelling

des Canaries, actif exclusivement en hiver boréal fait l’objet de plusieurs

travaux de recherches. Ces derniers étaient principalement consacrés à

décrire sa dynamique, son intensité et sa variabilité à l’échelle saisonnière et

synoptique dans des modèles océaniques régionaux de très haute résolution

(0.25�).Vu l’e↵et de l’augmentation des gaz à e↵et de serre sur le climat

global, des chercheurs se sont penchés par ailleurs sur le devenir des EBUSs.

Mais leurs études ont souvent exclu le SMUS, situé à l’extrême sud du

système des Canaries. Cette thèse vise à faire le lien entre ces études aux

échelles de temps climatiques et les études plus précises de la circulation

océanique et la ressource biologique dans la région. En particulier, nous

nous demanderons:

⌧Comment caractériser le système d’upwelling sénégalo-

mauritanien dans les observations et réanalyses?�

⌧Comment les modéles climatiques représentent-ils ce système?�

⌧ Quelle est la réponse du SMUS face au changement climatique

simulé par les modèles couplés globaux de la génération CMIP5?�

⌧ Comment varie l’intensité du SMUS aux échelles de temps inter-

annuelles à décennales?�
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⌧ Existe t’il un lien entre les modulations du système d’upwelling

sénégalo-mauritanien et celles de la mousson ouest africaine?�
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Chapitre 2

Présentation des données et

outils utilisés

Dans ce chapitre, nous décrivons les données utilisées pour car-

actériser le système d’upwelling sénégalo-mauritanien. Nous commençons

par les modèles couplés. Puis, les données d’observation utilisées pour

valider les sorties de nos modèles sont exposées. Enfin nous présentons

les di↵érentes méthodes statistiques utlisées pour déterminer la robustesse

de nos résultats. Cependant les di↵érents indices construits à partir de la

température de surface de la mer (SST), de la tension du vent et de la hau-

teur de la mer (SSH: Sea Surface Height) utilisés dans toute le thèse pour

caractériser le SMUS sont décrits dans le chapitre 3 (voir article).
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2.1 Modèles de Climat

2.1.1 Les exercices d’intercomparaison des modèles

couplés CMIP5 et CMIP6

Les modèles sont construits sur la base d’un ensemble d’équations issues

des lois de la mécanique des fluides et de la thermodynamique. Depuis

les premiers modèles couplant l’atmosphère et l’océan développés vers la

fin des années 1960, les modèles couplés se sont considérablement com-

plexifiés, en prenant progressivement en compte de plus en plus de com-

posantes telles que les sols et la végétation, l’impact des aérosols, le cy-

cle du carbone, l’ozone stratosphérique, etc. Afin de résoudre l’ensemble

des équations qui régissent l’évolution de ces di↵érentes composantes, les

modèles utilisent une discrétisation spatiale et temporelle du système qui

consiste à découper l’espace en mailles et le temps en pas de temps

élémentaires. Les moyennes des variables modélisées sont alors calculées, au

sein de chaque boite élémentaire, à des pas de temps successifs. Les progrès

de l’informatique permettent aujourd’hui de réaliser des simulations d’un

grand nombre d’années. Malgré certaines imperfections, les modèles couplés

sont les seuls outils dont disposent les scientifiques pour étudier l’évolution

du climat futur. Ils incluent un très grand nombre d’expériences, dont des

simulations sans variations des forçages externes (appelées simulations de

contrôle), des simulations qui visent à reproduire le climat observé sur la

période récente (simulations historiques) et des simulations du climat futur
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(projections). Nous utilisons dans cette thèse principalement les modèles is-

sus du cinquième projet d’inter-comparaison des modèles couplés (CMIP5:

Coupled Model Intercomparaison Project 5) (chapitre 3). Les di↵érentes

variables utilisées ainsi que ces modéles sont listés dans le Tableau 2.1.

Dans l’objectif de décrire la saisonnalité et l’intensité du SMUS dans ces

modèles mais également de comprendre son évolution dans le futur, nous

avons utilisé un certain nombre de variables océaniques telles que la SST,

la SSH, le flux vertical de transport de la masse océanique (wmo), la pro-

fondeur de la couche de mélange (MLD) et le tension du vent. Il faut

noter que tous les modèles ne fournissent pas la profondeur de la couche de

mélange océanique calculée en ligne (voir Tableau 2.1), la vitesse verticale

wmo et la tension du vent. Étant donné la dépendance potentiellement

critique de nos résultats sur les estimations de la MLD, nous ne montrerons

les calculs impliquant cette variable que pour les modèles qui la fournissent

directement dans la base de données. En d’autres termes, nous n’avons

pas recalculé la MLD à posteriori. Il en est de même pour la vitesse verti-

cale océanique wmo. La tension du vent est par contre recalculée pour les

modèles ne disposant pas de cette variable (BCC-CSM1-1, BCC-CSM1-1-m,

HadCM3, HadGEM2-CC, HadGEM2-ES, GISS-E2-H-CC, GISS-E2-R-CC,

GISS-E2-H, GISS-E2-R). Les composantes zonale et méridienne de la ten-

sion du vent sont obtenues à partir de la formule suivante:

⌧x = ⇢aCd(uas
2 + vas

2)1/2uas ⌧y = ⇢aCd(uas
2 + vas

2)1/2vas (2.1)

avec ⇢a=1.22 kg.m�3 la densité de l’air, uas et vas respectivement les

composantes zonale et méridionale du vent de surface, Cd le coe�cient de
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frottement. En principe ce dernier dépend de l’état de l’atmosphère et de

l’océan et il est également variable. Plusieurs auteurs ont proposé un Cd

selon l’intensité du vent. (Large and Pond, 1982) établissent ces équations

suivant la vitesse du vent:

103Cd = 0.49 + 0.065V pour 10  V <25ms
�1 (2.2)

103Cd = 1.14 pour 3  V <10ms
�1 (2.3)

103Cd = 0.62 + 1.55V �1
pour V <3ms

�1 (2.4)

En se basant sur les résultats de (Smith, 1980), (Gill) propose une autre

paramétrisation:

Cd = 0.0011 pour V >3ms
�1 (2.5)

103Cd = 0.061 + 0.063V pour 6<V <22ms
�1 (2.6)

Il est également noté dans d’autres études que le coe�cient de frottement

Cd est égal à 0.0026 pour des données de vent mensuelles (NOAA-TM-NMF

S-SWFSC-231 rapport (1996)), ou 0.0014 selon (Santos et al., 2012) dans

l’étude du sytème d’upwelling marocain (22�N -33�N). Dans la région du

SMUS, on teste donc le calcul de la tension du vent à l’aide des formulations

(9), (11) et (12) (la vitesse maximale du vent dans cette zone est d’environ

7m.s
�1). L’experience est réalisée avec la simulation IPSL-CM5A-LR. Les

résultats obtenus avec ces 3 équations sont comparés avec la tension du

vent de ce modèle directement disponible dans la base CMIP5 (Fig.2.1).

La comparaison entre la tension du vent calculée en ligne dans le modèle

(panneau a) et celle recalculée avec les trois équations de Cd (panneaux b, c
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Figure 2.1: Climatologie de la composante méridionale de la tension du vent ⌧y en fonction de

la latitude dans une simulation historique [1985-2005] du modèle IPSL-CM5A-LR disponible dans la

base de données CMIP5 (panneau a). Climatologie de la tension du vent calculée à partir du vent de

surface issu de la même simulation avec trois coe�cients de frottement 103Cd=1.14 (eq.9), panneau (b),

Cd=0.0011 (eq.11) panneau (c) et 103Cd=0.061+0.063V (eq.12) panneau (d)

et d) nous permet une première interprétation, qualitative de la di↵érence

des résultats selon la valeur de Cd. La composante méridienne ⌧y obtenue

avec Cd =0.0014 (panneau b) donne des résultats assez similaire au ⌧y du

panneau (a). Les deux autres cacluls de Cd illustrés par les panneaux (c)

et (d) sont moins cohérents avec le panneau (a) notamment au nord de

15�N oú les valeurs calculées sont trop faibles en valuer absolue. Ainsi en

se basant sur ce test comparatif nous avons choisi Cd=0.0014 pour recalcul

er la tension du vent pour les 9 simulations énumérées ci dessus et pour les

données de réanalyse atmosphérique qui sont également utilisées dans la
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seconde partie de cette thèse.

En dehors des variables océaniques, nous avons également utilisé des

variables atmosphériques notamment la pression de surface (SLP) et les

précipitations (pr) (voir Tableau 2.1).

Pour chaque variable (océanique et atmosphérique), nous avons construit

le cycle saisonnier moyen sur la période 1985-2005 (appelée ”présent”)

et la période 2080-2100 (appelée ”futur”) à partir des simulations his-

toriques (Taylor et al., 2012) et le scénario RCP8.5 (Riahi et al., 2011)

respectivement. Lorsque plusieurs ensembles sont disponibles pour chacun

des di↵érents modèles, nous ne sélectionnons que le premier membre, afin

d’attribuer le même poids à tous les modèles. Nous avons vérifié que cette

procédure n’a que très peu d’impact sur les résultats. Enfin pour faciliter

notre étude, toutes les 47 simulations utilisées sont re-grillées sur 1�x1�

avec la méthode d’interpolation bilinéaire comme fait dans (Rykaczewski

et al., 2015).
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    Modèles                                                 Variables utilisées    

             Acronymes                Période Présente  Période future (scénario RCP8)

1 ACCESS1-0    sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas,

sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas,vas,

2 ACCESS1-3 sst, wind stress, ssh, 

 wmo, slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, 

 wmo, slp, pr, uas, vas

3 bcc-csm1-1   sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

4 bcc-csm1-1-m      sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

  sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

5 CanCM4  sst, ssh

    slp, pr

  

6 CanESM2     sst, wind stress, ssh, mld,

wmo, slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas, vas

7 CSIRO-QCCCE   sst, wind stress, ssh

slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh

slp, pr, uas, vas

8 CNRM-CM5 sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

9 CNRM-CM5-2 sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr

10 CMCC- CM  sst, wind stress, ssh 

wmo, slp, pr,

 sst, wind stress, ssh 

wmo, pr

11 CMCC-CMS   sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

12 CMCC-CESM  sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress, ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

13 CCSM4 sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

 sst,

wmo, slp, pr, uas, vas

14 CESM1-CAM5-1- FV2 sst, wind stress   sst

15 CESM1-CAM5  sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

    sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

16 CESM1-FASTCHEM sst, wind stress, ssh, mld wmo,

slp, pr

17 CESM1-WACCM sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr

sst

 pr

18 CESM1-BGC sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas, vas

19 EC-EARTH sst, wind stress

 slp, pr, uas, vas

sst, wind stress

 slp, pr, uas, va



20 FIO-ESM sst, wind stress

 slp, pr, uas, vas

sst, wind stress

 slp, pr, uas, vas

21 GFDL-CM2p1 sst, wind stress, ssh

 slp, pr

22 GFDL-CM3 sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

  sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

23 GFDL-ESM2G      sst, wind stress, ssh, mld ,slp,

pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, mld ,slp, pr, uas, vas

24 GFDL-ESM2M sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

    sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

25 GISS-E2-H-CC  sst

slp, pr, uas, vas

      sst

slp, pr, uas, vas

26 GISS-E2-R-CC  sst,  ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

     sst,  ssh

wmo, slp, pr, uas, vas

27 GISS-E2-H    sst

slp, pr, uas, vas

   sst

slp, pr, uas, vas

28 GISS-E2-R sst,  ssh 

wmo, slp, pr, uas, vas

sst,  ssh 

wmo, slp, pr, uas, vas

29 HadCM3     sst

 slp, pr, uas, vas

    

30 HadGEM2-CC     sst

 slp, pr, uas, vas

    sst

 slp, pr, uas, vas

31 HadGEM2-ES     sst

 slp, pr, uas, vas

    sst

 slp, pr, uas, vas

32 HadGEM2-AO     sst, wind stress

 slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress

 slp, pr, uas, vas

33 IPSL-CM5A-LR sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress, ssh, mld,  wmo, slp, pr, uas,

vas

34 IPSL-CM5A-MR sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas, vas

35 IPSL-CM5B-LR sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

 sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

36 INM sst, wind stress, ssh,

wmo,  slp, pr, uas, vas

  sst, wind stress, ssh,

wmo,  slp, pr, uas, vas

37 LASG-IAP sst, wind stress, ssh,

wmo,  slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh,

wmo,  slp, pr, uas, vas

38 LASG-CESS   sst, ssh

   slp, pr

39 MRI-CGCM3 sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas, vas

40 MRI-ESM1  st, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

 st, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas, vas



41 MIROC-ESM sst, wind stress, ssh

 slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh

 slp, pr, uas, vas

42 MIROC5 sst, wind stress, ssh 

wmo, slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh 

wmo, slp, pr, uas, vas

43 MPI-ESM-LR  sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas, vas

44 MPI-ESM-MR sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

  sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

45 MPI-ESM-P sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr

46 NorESM1-ME sst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

   sst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas

47 NorESM1- M ssst, wind stress, ssh, mld, wmo,

slp, pr, uas, vas

ssst, wind stress, ssh, mld, wmo, slp, pr, uas,

vas
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Table 2.1: Liste des simulations de la base CMIP5 utilisées dans cette étude. La 2e et la 3e colonne
listent les variables qui sont disponibles et utilisées pour chaque simulation: température de surface
de la mer (sst), la tension de vent (wind stress), la hauteur de la mer (ssh, appelée zos dans la base
CMIP5 ), la profondeur de la couche de mélange (mld, appelée omlmax dans CMIP5), le flux vertical
de transport de la masse d’eau (wmo), la pression de surface (slp), précipitation (pr), les composantes
zonale et méridienne du vent de surface (uas and vas).

Dans l’objectif de fournir des modèles globaux performants, les ex-

perts des centres de modélisation se sont encore penchés sur la question

d’améliorer les modéles couplés océan atmosphère et proposent un nouvel

exercice d’intercomparaison nommé CMIP6 (Eyring et al., 2016). Dans

le contexte scientifique du programme mondial de recherches sur le climat

(WCRP:World Climate Research Programme), CMIP6 propose de répondre

à trois grandes questions: (1) Comment le système climatique répond-il

aux di↵érentes perturbations externes, ou forçages (en particulier les gaz

à e↵et de serre)? (2) Quelles sont les origines et les conséquences des bi-

ais systématiques des modèles? (3) Comment peut-on avoir une meilleure

estimation du changement climatique qui prenne en compte la variabilité

intrinsèque, la prévisibilité du système et les incertitudes sur les scénarios

socio-économiques? L’exercice CMIP6 a démarré en 2014 à l’issue de la

publication du 5e rapport d’évaluation du GIEC (Groupe d’experts inter-

gouvernemental sur l’évolution du climat) et sera largement utilisé pour le

6e rapport de ce dernier en cours de rédaction.

Les résultats des simulations de CMIP6 sont accessibles via le site web:

https://esgf-node.llnl.gov/projects/cmip6/.

Les simulations sont donc réalisées avec des modèles de résolution un peu
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plus haute que dans CMIP5 et des biais systématiques dans l’Atlantique

tropical que l’on espère réduits (voir section 3.7 chap 3).

Les premières simulations entrant dans la base CMIP6 ont été publiées

au printemps 2019, alors que ce travail de thèse était déjà bien avancé.

Les modèles français, développés à l’IPSL (Institut Pierre Simon Laplace)

d’une part et au CNRM (Centre National de Recherches Mété.orologiques)

d’autre part ont été parmi les premiers à publier leurs données. Nous pro-

poserons une première évaluation de l’amélioration apportée par CMIP6

par rapport à CMIP5 en comparant les résultats des deux modèles français

dans CMIP6 et dans CMIP5. La nouvelle configuration de l’IPSL appelée

IPSL-CM6A-LR a été développée, testée et évaluée entre 2015 et 2018. La

résolution du modèle d’atmosphère (LMDZ: Laboratoire de Météorologie

Dynamique zoom) est porté de 96x95 points de grilles et 39 niveaux ver-

ticaux à 144x142 points de grille (soit une résolution moyenne de 150 km)

et 79 niveaux verticaux. La résolution nominale du modèle d’océan NEM0

(ref NEMOBook, (Madec and the NEMO team, 2015)) est passée de 2� à

1�.

Le CNRM contribue à CMIP6, en association avec le CERFACS (Centre

Européen de Recherche et de Formation Avancée en Calcul Scientifique),

via une plate-forme de modélisation incluant trois modèles couplés de cli-

mat: CNRM-CM6-1, CNRM-CM6-1-HR et CNRM-ESM2-1. Le cœur de

ce travail est réalisé avec le CNRM-CM6-1 (Voldoire et al., 2019) et le

CNRM-ESM2-1 (Séférian et al., 2019). Le modèle de circulation générale

océan atmosphère CNRM-CM6-1 est fourni avec une résolution horizontale
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de l’ordre de 100 km et les composantes d’atmospère et d’océan sont à 91 et

75 niveaux verticaux respectivement. Le modèle du système terre CNRM-

ESM2-1 utilise la même résolution que le précédent mais regroupe toutes les

composantes du système terre, dont le cycle du carbone global, les aérosols

troposphériques interactifs et la chimie stratosphérique.

2.2 Données de validation

Plusieurs ensembles de données d’observation et de réanalyses ont été

utilisées dans cette thèse. Dans le chapitre 3, il s’agit essentiellement

de valider les résultats des simulations climatiques. Le chapitre 4 est

lui plus fondamentalement basé sur des réanalyses. Nous avons ainsi

utilisé la tension du vent de Quikscat sur la période 2000-2009, qui est

approximativement la période de la mission satellite. Elle est obtenue sur

la grille 0.25� et disponible sur le site https://podaac.jpl.nasa. gov.

La réanalyse TropFlux (Praveen Kumar et al., 2013) est également utilisée.

Elle couvre la période 1979-2017 avec une résolution spatiale de 1�. Cette

réanalyse combine la réanalyse ERA-Intérim pour les flux turbulents à

grandes longueurs d’ondes et les radiations de surface à courtes longueurs

d’ondes d’ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project en

anglais). En ce qui concerne les données de SST, nous utilisons dans

cette étude la SST issue du jeu de données HadISST et la version de la

SST reconstituée par la NOAA (ERSSTv3b). HadISST (Hadley Centre

Global Sea Ice and Sea Surface Temperature) est une combinaison de
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champs globaux de température et de glace de mer (Rayner, 2003). Elle est

fournie sur une grille régulière globale de 1� et couvre la période 1870-2016.

HadISST est principalement basée sur des observations provenant des

données marines du Met O�ce:

(https://www.meto�ce.gov.uk/hadobs/hadisst/data/download.html).

Elle utilise les SST mensuelles de COADS (Comprehensive Ocean-

Atmosphere Data Set) jusqu’en 1995 pour améliorer la couverture des

données. Comme on le sait des di↵érences significatives existent entre

les jeux de données résultant souvent des données sources, des processus

de maillage et d’autres facteurs (Hurrell and Trenberth, 1999). Pour

remédier à cette source d’incertitude, on a aussi utilisé la versions v3

de la SST produite par la NOAA (National Oceanic and Atmospheric

Administration) d’ERSST (Extended Reconstructed Sea Surface Tem-

perature en anglais). Cette version notée ERSSTv3b (Smith et al.,

2008) est fournie sur une grille régulière de 2� et disponible sur le site

https://www.ncdc.noaa.gov/data-access/marineocean-data/extended-

reconstructed-sea-surface-temperature-ersst-v3b).

Ce jeu de données couvre la période allant de Janvier 1854 à nos jours.

ERSSTv3b est basée sur des anomalies de SST d’ICODAS (International

Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set)(Worley et al., 2005).

Les gradients de SSH jouent un rôle dynamique important dans le

SMUS comme dans les autres régions côtières (Ndoye et al., 2017); (March-

esiello and Estrade, 2010). Pour évaluer les modèles dans la représentation

de la SSH le long de la côte, nous utilisons les données satellite AVISO
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(www.aviso.altimetry.fr; (Ducet et al., 2000)). Ces données couvrent la

période [1993-2013] avec une résolution spatiale de 0.25�. A titre de com-

paraison, nous avons également utilisé la SSH mensuelle de GODAS. Cette

réanalyse est fournie avec une résolution de 0.333�latitude x 1� longitude

sur la période [1980-2012]. Elle est disponible via le site

https://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.godas.html.

La quantification de l’e↵et du gradient de SSH par le transport

géostrophique nécessite une estimation de la profondeur de la couche de

mélange (MLD). Nous utilisons la climatologie de (de Boyer Montégut,

2004) disponible avec la résolution spatiale de 2�. Enfin l’analyse de

l’influence de la circulation atmosphérique à grande échelle sur l’upwelling

sénégalo-mauritanien, nous avons utilisé les champs de pression de surface

d’ERAI, disponibles à l’origine sur la grille 0.75�x0.75� (Dee et al., 2011)

et les précipitations mensuelles GPCP. Ces dernières couvrent la période

[1979-2017] avec une résolution de 2.5� et disponible sur le site

https://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.gpcp.html.

Ces deux champs permettent de déterminer la position moyenne en latitude

de la zone de convergence intertropicale et de l’anticyclone des Açores pen-

dant la saison de l’upwelling.

Pour étudier la stratification océanique dans la région du SMUS, nous

avons utilisé les données de température mensuelle globale de la réanalyse

océanique SODA (Carton and Giese, 2008). Elle couvre la période 1871

à 2010 avec une résolution spatiale de 0.5�. Nous avons également

utilisé les données insitu d’ISAS développées pour produire des champs
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de température et de salinité. Ces données couvrent la période 2002-2012

à 1�x1� degré de résolution.

Les jeux de données listés ci-dessus ont été utlisés dans le chapitre 3 pour

valider les simulations numériques. Comme les sorties des modèles, elles ont

donc été interpolées sur la grille régulière de 1� et considérées sous forme

de climatologie [1985-2005] (sauf pour AVISO et Quikscat).

Dans le chapitre 4 consacré à la variabilité inter-annuelle à décennale du

SMUS, la SST d’ERSTv3b et HadISST est également utilisé et n’a pas été

interpolée, de même que toutes les autres données ci dessous. En plus de

la version 3, on utilise aussi, la version 5 d’ERSST (Huang et al., 2017).

Il s’agit de la dernière version d’ERSST, produit également par la NOAA.

ERSSTv5 utilise les nouvelles SST d’ICOADS, des SST ARGO autour de

5m et la dernière version de HadISST (HadISST2). Elle est produite sur la

même grille et période que la version 3.

Par ailleurs à cause du manque de données de tension du vent relative-

ment longue dans la région du SMUS, nous avons utilisé les réanalyses

atmosphériques du 20e siècle (ERA20C et NOAA-20CR v2) pour calculer

la tension du vent à partir de l’équation (7) avec Cd=0.0014 (eq. (9)). La

réanalyse NOAA-20CR v2, produite par la NOAA est donnée sur la période

1871 à 2012 avec une résolution spatiale de 2� x 2� (Compo et al., 2011).

Cette réanalyse qui couvre donc tout le 20e siècle fournit un ensemble com-

plet de données sur la circulation atmosphérique globale en assimilant des

observations de la pression de surface d’ISPD v2 (Yin et al., 2008), des

donneées mensuelles de SST de la réanalyse SODA v2 et de glace de mer
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de COBE-SST2 dans un modèle d’atmosphère.

ERA-20C (Poli et al., 2016) est la première réanalyse atmosphérique du

20e siècle produite au centre européen pour les prévisions météorologiques

à moyen terme (ECMWCF: European Centre for Medium-Range Weather

Forecasts en anglais). Elle couvre la période [1900-2010] avec une résolution

spatiale de 1.25�x1.25� et disponible sur le site

http://apps.ecmwf.int/datasets/data/era20c-daily.

Elle assimile uniquement des observations de la pression de surface

d’ISPDv3.2.6 et ICOADSv2.5.1 et des vents de surface océanique de ce

dernier. Cependant, nous avons validé les réanalyses atmosphériques par

une comparaison avec les données satellites de Quikscat (2000-2009) et

de Tropflux (1979-2017) dans la région du SMUS durant la saison de

l’upwelling (novembre à mai).

Dans cette étude comparative, on n’a pas calculé de corrélation à cause de

la courte période des deux données de validation. Nous nous sommes limités

à la comparaison des moyennes et écart-types des séries temporelles. On

considère la contribution du transport d’Ekman à la côte qui a été l’indice le

plus couramment utilisé pour caractériser l’upwelling (ex: (Gómez-Gesteira

et al., 2008)). La Fig.2.2 montre que la valeur moyenne de UI
div

wind
de NOAA-

20CR (1.7Sv) ainsi que son écart type (0.1Sv) sont plus proches des deux

jeux d’observation (1.6Sv ± 0.08 pour Quiskcat et 1.3Sv ± 0.1 Tropflux).

ERA20C, quand à elle, a une variabilité beaucoup plus importante (2.36Sv

en moyenne) avec un écart à la moyenne de l’ordre de 0.4Sv. Ce résultat

nous confère une certaine assurance sur la fiabilité de la donnée de vent de
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Figure 2.2: Comparaison de l’indice de transport d’Ekman calculé dans la réanalyse NOAA-20CR

v2 et ERA20C et les données de Quikscat (2000-2008) et Tropflux (1979-2017)

NOAA-20CR. Cette dernière sera donc privilégiée dans la suite.

Enfin pour l’étude du couplage entre SMUS et la mousson ouest africaine

qui sera décrite dans le chapitre 4, nous avons également utilisé les

précipitations globales de ces deux réanalyses atmosphériques et les

précipitations reconstruites à partir de 1854 à l’aide du modèle atmo-

sphérique LMDZ (Hourdin and Coauthors, 2013) avec une résolution spa-

tiale de 2.5� en longitude et 1.25� en longitude et forcé par les SST

d’ERSSTv4 (Huang et al., 2015). Ces dernières fournies par (Villamayor

et al., 2018) couvrent la période [1851-2000]. Les précipitations observées

de CRU TS4.01 (Climatic Research Unit Time series) (Harris and Jones,

2017) sont aussi utilisées. Elles couvrent la période 1901-2016 et sont pro-

duites avec une résolution spatiale de 0.5� x 0.5� par l’unité de recherche sur
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le climat de l’université East Anglia, Norwich en Angleterre et disponible

sur le site https://catalogue.ceda.ac.uk.

2.3 Outils statistiques

a. Moyenne multi-modèles

Pour chacun des indices décrits précédemment, on définit la moyenne multi-

modèles (noté MMM: Multimodel Mean) à la fois pour la période historique

et pour la période future. La significativité de la MMM est testée statis-

tiquement en fonction du nombre de modèles disponibles selon le test de

student en considérant que chaque modèle est indépendant. Notons que

cette hypothèse est discutable si on a plusieurs configurations d’un même

modèle (exemple IPSL-CM5A-LR, IPSL-CM5B-MR et IPSL-CM5B-LR) ou

que plusieurs modèles utilisent des modèles en commun (NEMO par exem-

ple). La robustesse des changements futurs est également testée à l’aide

du test de student. Le pourcentage de changement de la MMM dans les

simulations futures est défini pour un indice donné comme la moyenne des

pourcentages de changement detectée dans chaque modèle. Son degré de

confiance est évalué à 90%. En considérant à nouveau que le pourcentage

de changement évalué pour chacun des modèles est indépendant.
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b. Le test de student

En statistique, le test de student, ou t-test, est un test statistique

paramétrique où la statistique de test calculée suit une loi de student lorsque

l’hypothèse nulle est vérifiée. Ce test permet par exemple de comparer une

moyenne d’un échantillon à une valeur donnée et les moyennes de deux

échantillons indépendants.

-Calcul d’application du test de student dans le cas d’un seul échantillon:

Ce cas est utilisé dans le chapitre 3 pour tester si la valeur de la MMM est

significativement di↵érente de zéro.

Soit X une variable aléatoire distribuée selon une loi normale. La variable

aléatoire définie ci-dessus suit une loi de student avec n - 1 degrés de liberté.

tobs =
X̄ � µ0q

S2

n

(2.7)

où µ0 est la moyenne de la population spécifiée par H0, X̄ est la moyenne

de l’échantillon, S
2 est la variance de l’échantillon et n est la taille de

l’échantillon.

En pratique, on compare donc la valeur calculée tobs avec la valeur critique

tc de la fonction de densité de probabilité de la fonction de student

correspondante et correspondant au seuil de confiance préalablement fixé.

On rejette l’hypothèse nulle (H0: X̄ = µ0) si la valeur absolue de tobs est

supérieure à tc. Les valeurs critiques pour di↵érents degrés de liberté et

di↵érents seuils de significativité sont données par la table de student. Elles

peuvent être également obtenues par la fonction tinv de matlab par exemple.
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-Calcul d’application du test de student dans le cas de deux échantillons indépendants :

Ce cas appelé aussi test de la moyenne est utilisé dans le chapitre 4 pour

tester si deux moyennes sont significativement di↵érentes.

Etant donné deux échantillons X1 et X2 de tailles n1 et n2, les moyennes

des deux échantillons sont significativement di↵érentes si l’hypothèse nulle

(H0: X1=X2) est rejetée . Pour cela, on calcule la valeur tobs qui suit une

variable aléatoire de student aux degrés de liberté n= (n1+n2)-2.

tobs =
X̄1 � X̄2

SX1�X2

avec SX1�X2 =

s
�
2
1

n1
+

�
2
2

n2
(2.8)

où X̄1 et X̄2 sont les moyennes des deux échantillons, �1 et �2 les écarts

types. La valeur de tobs est comparée à la valeur critique tc avec n1+n2 � 2

degrés de liberté. H0 est rejetée si tobs>tc.

c. La corrélation linéaire

La corrélation désigne la liaison statistique entre deux variables quantita-

tives, autrement dit entre deux variables continues enregistrant des observa-

tions de grandeurs. Elle est mesurée à l’aide d’un coe�cient de corrélation

qui varie entre -1 et +1, en fonction du sens et de la force de la liaison

linéaire. Plus le coe�cient de corrélation est proche de 0, plus la liaison

est faible, plus il s’en éloigne, plus elle est forte. La significativité de ces

coe�cients de corrélation est testée à nouveau grâce à la loi de student:

Soit X et Y deux séries indépendantes et r le coe�cient de corrélation:
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r est significativement di↵érent de zéro si la valeur de t suit une loi de

student avec

t =
r
p
n � 2p
1 � r2

(2.9)

à n-2 degrés de liberté et n = N � 1 (N longueur de la série).

Afin de tester la stabilité temporelle d’une relation linéaire entre deux vari-

ables, on peut également considérer ces corrélations sur des fenêtres tem-

porelles glissantes le long de la période d’enregistrement. La significativité

de ces valeurs est obtenue selon le test de student (Eq:15) à n-2 degrés

de liberté avec n =longueur de la fenêtre glissante -2. Enfin, lorsque les

corrélations sont calculées avec un décalage temporel entre les deux séries,

la significativité à 95% est obtenue à n-2 degré avec n=longueur de la série

temporelle - le décalage.

d. Le test de Fischer

Cette loi statistique permet de tester si deux écart-types estimés sur

di↵érents échantillons sont significativement di↵érents. Soit deux séries

de mesures de tailles n1 et n2 qui sont supposées suivre chacune une loi

normale. On estime l’écart type de chacune d’elles. Le plus grand sera noté

S1 et le plus petit S2, l’écart-type S1 est connu avec nu1=n1-1 degrés de

liberté et S2 avec nu2=n2-1 degrés de liberté. Les hypothèses du test sont

H0: les écarts types S1 et S2 observés sont du même ordre de grandeur et

H1: l’écart type S1 est significativement plus grand que l’écart type S2. H0

est rejetée si le ratio entre le carré des écarts types est plus grand que la
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valeur critique (Fc) de la loi de Fisher avec les paramètres nu1 et nu2.
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Chapitre 3

Caractérisation du SMUS et

son évolution future dans les

modèles de climat

3.1 Introduction générale sur le

changement climatique

Depuis ses origines, notre planète a connu de nombreux changements de

climat. Des périodes glacières par exemple ont alterné avec des périodes

plus chaudes. Ces changements du climat peuvent être dûs à des processus

internes naturels, intrinsèques au système climatique ou à des forçages ex-

ternes, qui modifient le bilan radiatif à la surface de la terre. La principale

source d’énergie du système climatique provient du rayonnement solaire. Un

peu moins de la moitié du rayonnement reçu au sommet de l’atmopshère

parvient à la surface de la terre, le reste étant soit réfléchi vers l’espace, soit

piégé dans l’atmosphère (Fig.3.1).

Ainsi réchau↵ée, la surface émet un rayonnement infrarouge avec une partie
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Figure 3.1: Bilan énergétique moyen pour la période de mars 2000 à mai 2004 (en W/m
2) de la

terre. Les larges flèches indiquent le flux schématique de l’énergie en proportion de leur importance

(Trenberth et al., 2009)

libérée dans l’espace et le reste absorbé par les gaz à e↵et de serre: GES

(dioxyde de carbone, méthane, protoxyde d’azote et ozone) qui sont na-

turellement présents dans l’atmosphère depuis toujours et jouent le rôle de

régulateur pour notre planète. A son tour, l’atmosphère se réchau↵e et

émet un rayonnement infrarouge, d’une part vers l’espace et d’autre part

vers la surface de la terre qui, à ce stade, a reçu plus de chaleur qu’elle n’en

a dégagée. À l’équilibre, cet excès de chaleur est compensé par des pertes

liées à l’évapotranspiration de l’eau de surface (flux de chaleur latente) et

des flux turbulents de chaleur sensible. Du bilan entre l’ensemble de ces

flux résulte la température moyenne globale à la surface de la terre d’une

valeur de 15�C environ. Notons que les GES agissent comme une couver-

ture thermique autour de la planète. Ils sont en partie responsables de la

vie sur terre. Ainsi en l’absence de ces gaz, la température ne dépasserait
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pas �18�C, remettant en cause les conditions de la vie sur terre.

Cependant depuis la révolution industrielle, on assiste à une augmentation

des GES. Le filtre se transforme en une couche de plus en plus dense qui

se orme comme un manteau autour de la terre et retient de plus en plus

de chaleur. Cela provoque le réchau↵ement climatique et la température

moyenne de la terre augmente fortement. Ainsi en un peu plus de 100

années les températures ont déjà augmenté de presque 1�C et les scien-

tifiques pensent que ce sont les activités humaines qui en sont la cause. En

e↵et la combustion du charbon, du gaz et du pétrole qui sont nos principales

sources d’énergie, rejettent du CO2 (dioxyde de carbone). Ce dernier est

le premier gaz à e↵et de serre (GES) d’origine anthropique responsable de

l’augmentation des températures à cause de sa durée de vie qui est relative-

ment longue comparée aux autres GES. C’est pourquoi on mesure usuelle-

ment l’e↵et des autres gaz à e↵et de serre en équivalent CO2. L’élevage et

l’agriculture intensifs rejettent du méthane qui est le deuxième GES mis en

cause.

Les ouragans, les inondations, les sécheresses et les vagues de chaleur se

multiplient et s’accentuent depuis quelques années. En France par exemple,

j’écris ces lignes sous une température de plus de 40�C à Paris, subissant la

deuxième canicule de l’été 2019 qui place plusieurs départements français en

alerte rouge. L’Arctique et l’Antarctique mais aussi les glaciers fondent et

le niveau des océans a grimpé en moyenne de 15cm depuis 1900. Avec cette

élévation du niveau des océans, l’érosion côtiere s’est accélérée. Avec ses 700

kilomètres de côtes, le Sénégal est particulièrement exposé avec plusieurs
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mètres de plages qui disparaissent par année mettant en di�culté la survie

des populations riveraines qui sont obligées de quitter leurs maisons dev-

enues inhabitables. De plus, par rapport à la circulation océanique, des

études suggèrent que la circulation méridienne de retournement Atlantique

(AMOC) s’a↵aiblit progressivement (Caesar et al., 2018). Ces changements

menacent les écosystèmes et la vie des hommes est elle aussi bouleversée.

Le changement climatique existe et il est bien réel.

Face à ces évidences, l’Organisation Météorologique Mondiale (OMM) et

le Programme des Nations Unies pour l’Environnement (PNUE) ont créé

en 1988 le Groupe d’experts intergouvernemental sur l’évolution du climat

(GIEC). Ce dernier produit une série de rapports (http://www.ipcc.ch) qui

portent sur les causes et les impacts du changement climatique, et pro-

posent des stratégies d’atténuation et d’adaptation. Une des missions du

GIEC est également de synthétiser les résultats des scénarios de projection

sur l’évolution du climat à l’horizon 2100. Selon les modèles de projection

la température moyenne de la terre augmentera de 3�C à 5�C à la fin du

siècle si rien n’est fait pour réduire les émissions des GES. La moitié des

espéces animales et végétales risquent de disparâıtre, les personnes devront

quitter définitivement leur logement et trouver refuge ailleurs, partager des

ressources de plus en plus rares et faire face à des crises alimentaires. A la

vue de ces communications alarmantes de la communauté scientifique, les

di↵érents états se réunissent chaque année depuis 1995 sous l’égide des na-

tions unies: Ce sont les Conférences des Parties (COP). L’objectif des COP

est de trouver rapidement des solutions et des accords entre tous les états
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pour limiter le réchau↵ement de la planète en dessous de 2�C d’ici 2100.

Pour cela chacun de nous aussi peut et doit agir. La Fig.3.2 illustre le taux

d’émission de CO2 par habitant de la population mondiale pour l’année

2011. Par exemple, on voit qu’un français émet 5,2 tonnes de dioxyde de

carbone en moyenne par an, 17 tonnes pour un américain et 44 tonnes pour

une habitant de Qatar. A titre comparatif un voyage aller-retour Paris

Dakar consomme 1.79 tonnes de CO2 (j’en ai e↵ectué 4 pendant ma thèse).

Les pays africains particulièrement ceux de la bande intertropicale ont un

Figure 3.2: Pourcentage d’émission de dioxyde de carbone par habitant de chaque régions du globe

pour l’année 2011

taux d’émissions de CO2 relativement faible. Ils subissent tout de même de

plein fouet les impacts dévastateurs du changement climatique. En e↵et une

fois les GES émis dans l’atmosphère ils se mélangent rapidement (quelques
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semaines) jusqu’à atteindre toutes les régions du globe. Ceci montre qu’on

est tous concernés par le changement climatique et il doit être la priorité

de tout le monde.

Dans le reste de ce chapitre, nous allons étudier la réponse de l’upwelling

côtier sénégalo-mauritanien au changement climatique attendu à la fin du

21e siècle. Vu l’importance de ce phénomène pour l’approvisionnement

en poissons de la population et donc l’équilibre socio-économique de la

région, il est urgent et crucial de savoir comment ce système risque d’évoluer

dans le futur. Nous analysons cette réponse tout d’abord en fonction de

l’évolution d’indices thermiques et dynamiques, basés respectivement sur

la SST et le vent. Cette étude prévoit un a↵aiblissement de l’upwelling

sénégalo-mauritanien. Elle a fait l’objet d’un article publié dans Climate

Dynamics. Ensuite, nous analyserons la réponse de la stratification verticale

océanique, car c’est un élément crucial de la réponse de l’océan au forçage

par le vent. Enfin, nous étudierons en détail les modifications de circulation

atmosphérique pouvant conduire à cet a↵aiblissement de l’upwelling dans

le futur.

3.2 Réponse des upwellings côtiers au

changement climatique

Les upwellings côtiers ont lieu sous l’e↵et des vents favorables et parallèles

à la côte, stimulés par les forts gradients zonaux de la pression au niveau
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Figure 3.3: (a): Évolution projetée de la température en surface pour la fin du 21e siècle [2080-2099]

par rapport à la période [1980-1999], selon les projections moyennes obtenues avec plusieurs modèles

de climat de la base CMIP3 (Source: GIEC 2007). (b): Représentation schématique du mécanisme

d’intensification d’un upwelling côtier. Les flèches orange représentent les vents parallèles à la côte et

leur intensité au présent et au futur est illustrée par la taille de la flèche. Les flèches en bleu décrivent

le transport d’Ekman à la côte avec son intensification dans le futur illustré par la grande flèche (Bakun

et al., 2010)

de la mer (SLP: Sea Level Pressure). Les di↵érences de température de

l’air (Tas) entre l’océan relativement froid et les continents relativement

chauds pendant l’été contribuent au développement des gradients de SLP

dans les di↵érents EBUSs (Californie, Canary, Humboldt et Benguela)

(Huyer, 1983); (Seager et al., 2003). Cette description conceptuelle du

processus d’upwelling a poussé (Bakun, 1990), à suggéré une intensifica-

tion de l’upwelling côtier en réponse au réchau↵ement climatique. Plus

précisément, (Bakun, 1990) note que le changement climatique anthropique

entrainera une augmentation des Tas plus importante sur les masses con-

tinentales que sur les océans adjacents (Manabe et al., 1991). Cette sit-

uation induit un renforcement des systèmes de basse pression thermiques

sur les continents entrainant une intensification des gradients de pression

terre-mer et par conséquent une augmentation en été des vents favorables à

– 73 –
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l’upwelling d’où enfin une intensification de la divergence côtière (Fig.3.3.b).

Ce mécanisme appliquable à priori à n’importe quel système d’upwelling a

fait l’objet d’un certain nombre d’études sur les EBUSs. Certaines études

(Narayan et al., 2010); (McGregor et al., 2007) basées sur cette hypothèse

soutiennent les résulats de (Bakun, 1990) alors d’autres suggèrent au con-

traire une diminution de l’intensité de l’upwelling etudié (Gómez-Gesteira

et al., 2008); (Pardo et al., 2011); (Santos et al., 2012). Quoiqu’il en soit, le

système d’upwelling hivernal du Sénégal et de la Mauritanie est en général

exclu de ces études. Dans la suite de ce chapitre, nous allons nous concen-

trer sur les conséquences du changement climatique pour l’upwelling côtier

sénégalo-mauritanien.

3.3 Caractérisation du système d’upwelling

sénégalo-mauritanien dans les CMIP5

et son évolution dans le futur (Article

publié dans Climate Dynamics)

L’objectif de cette partie est de caractériser le SMUS dans les modèles de

climat et d’étudier sa réponse à l’augmentation des gaz à e↵et de serre à

la fin du siècle. Pour cela, nous utiliserons une caractérisation basée sur

plusieurs critères dynamiques et de signature thermique de l’upwelling:

intensité du cycle saisonnier de la SST qui décrit le caractère saisonnier du
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SMUS comparé aux autres latitudes du système des Canaries, le gradient

de la SST entre le large et la côte, l’intensité du transport d’Ekman qui

quantifie le flux d’eau déplacé vers le large et enfin le pompage d’Ekman

qui est un transport vertical au large dû au rotationnel du vent (voir article

pour les équations et plus de détails sur ces indices). Ces critères sont

définis à l’échelle de temps saisonnière avec une moyenne climatologique de

21 années sur la période historique 1985-2005. Les indices calculés à partir

des sorties de modèles seront comparés avec des données d’observations et

réanalyses océaniques.

Nous nous intéressons également à l’estimation indirecte du transport

dans le SMUS par le biais de la contribution des processus d’Ekman et du

flux géostrophique (qui a un e↵et opposé à l’upwelling avec un transport

vers la côte). Cette estimation sera comparée avec les vitesses verticales

directement obtenues dans ces modèles.

L’évolution future du SMUS avec le scénario RCP8.5 à l’horizon 2080-2100

est quantifiée par le pourcentage de changement de ces indices par rapport

à la période historique. La moyenne multi-modèles (MMM) correspond

à la moyenne des pourcentages de changement de chaque simulation. La

significativité statistique du changement projeté est définie par rapport à

l’écart inter-modèles et est considérée comme robuste lorsque le changement

de MMM dépasse cette écart type à 95% du niveau de confiance selon le

test de student (section 2.3, chap:2).

L’upwelling côtier n’est pas seulement associé à l’e↵et du vent et sa
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représentation ne peut être basée uniquement sur les variables de surface

(SST et tension du vent). La stratification océanique joue un rôle impor-

tant sur la réponse de l’upwelling au forçage par le vent ainsi que dans les

processus biogéochimiques. On sait que sous l’e↵et de l’augmentation des

gaz à e↵et de serre, les eaux à la surface de l’océan se réchau↵ent et ceci

contribue à isoler davantage les eaux de fond et à limiter la remontée de ces

eaux en surface. Il est donc important de savoir comment le changement

climatique a↵ectera la stratification des océans dans la région du SMUS.

Pour cela nous avons dans un premier temps observé la représentation de

la structure verticale des températures des modèles CMIP5 qui seront com-

parées aux observations et réanalyses sur la période historique. L’évolution

de la stratification océanique dans le futur est évaluée avec le pourcentage

de changement de la pente de la thermocline (voir section 3.4).

Dans ce chapitre nous reprenons aussi l’hypothèse de (Bakun, 1990) ap-

pliquée dans la région du SMUS. La fin de ce chapitre s’intéressera à l’étude

de l’évolution future de la durée du SMUS et la ré-examination de notre

évaluation de la réponse du SMUS au changement climatique dans la base

de données CMIP6, plus précisément dans les modèles français de l’IPSL et

CNRM qui sont récemment disponibles.
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Résumé

Les processus d’upwelling amènent en surface des eaux profondes et riches

en nutriments. Ces zones sont souvent associées à une intense productivité

biologique marine, d’une grande importance économique pour la pêche

mondiale. La sensibilité en printemps/été des systèmes d’upwelling côtiers

face au changement climatique a récemment reçu beaucoup d’attention.

Plusieurs études ont suggéré que leur intensité pourrait augmenter dans

le futur, tandis que d’autres ont montré une réduction dans leur portions

équatoriales. Cependant, les observations récentes ne montrent pas de

preuves solides de cette intensification. Le système d’upwelling sénégalo-

mauritanien (SMUS) situé dans la partie la plus au sud du système

des Canaries (12�N -20�N et 16�W -20�W ) et actif en hiver/printemps

est largement exclu de ces études. Ici, le cycle saisonnier du SMUS et

sa réponse au changement climatique sont etudiés avec les modèles de

climat issus de la cinquième phase du projet d’inter-comparaison des

modèles couplés océan atmosphère (CMIP5). L’intensité et la signature

en surface de cet upwelling sont caractérisés par plusieurs indices basés

sur la température de surface de la mer et de la tension du vent. Nous

avons mis en évidence la capacité des modèles de climat à reproduire ce

système, ainsi que leurs biais. Les modèles suggèrent une réduction de

l’intensité du SMUS d’ici la fin du 21e siècle, en raison d’une réduction du

vent liée à un déplacement vers le nord de l’Anticyclone des Açores et une

modulation plus régionale des basses pressions détectée dans le nord-ouest
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de l’Afrique. Les conséquences d’une telle réduction sur les écosystèmes et

les communautés locales exploitant la ressource restent très incertaines.
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Abstract
Upwelling processes bring nutrient-rich waters from the deep ocean to the surface. Areas of upwelling are often associated 
with high productivity, offering great economic value in terms of fisheries. The sensitivity of spring/summer-time coastal 
upwelling systems to climate change has recently received a lot of attention. Several studies have suggested that their intensity 
may increase in the future while other authors have shown decreasing intensity in their equatorward portions. Yet, recent 
observations do not show robust evidence of this intensification. The Senegalo-Mauritanian upwelling system (SMUS) 
located at the southern edge of the north Atlantic system (12°N–20°N) and most active in winter/spring has been largely 
excluded from these studies. Here, the seasonal cycle of the SMUS and its response to climate change is investigated in the 
database of the Coupled Models Inter comparison Project Phase 5 (CMIP5). Upwelling magnitude and surface signature are 
characterized by several sea surface temperature and wind stress indices. We highlight the ability of the climate models to 
reproduce the system, as well as their biases. The simulations suggest that the intensity of the SMUS winter/spring upwelling 
will moderately decrease in the future, primarily because of a reduction of the wind forcing linked to a northward shift of 
Azores anticyclone and a more regional modulation of the low pressures found over Northwest Africa. The implications of 
such an upwelling reduction on the ecosystems and local communities exploiting them remains very uncertain.

Keywords Upwelling · Climate change · Climate models · Northeastern tropical Atlantic

1 Introduction

The upwelling is an upward motion of sea water from inter-
mediate depths (typically 50–200 m) toward the ocean sur-
face. It is an oceanographic phenomenon resulting from the 
friction of the wind on the ocean surface. Upwelled water 
masses are colder and richer in nutrients than the surface 
waters they replace. Upwellings therefore correspond to 
areas of very productive marine ecosystems and high fish 
resources. When the upwelling occurs along the coast, thus 
near fishermen and societies, their economic importance 
is very high (Gómez-Gesteira et al. 2008). There are four 
major coastal upwelling systems (hereafter EBUSs for East-
ern Boundary Upwelling Systems) in the global ocean, that 

are the Canary, Benguela, Humboldt and California sys-
tems. These areas cover less than 1% of the global ocean 
surface, but they contribute to about 8% of the global marine 
primary production and more than 20% of the global fish 
catches (Pauly and Christensen 1995). EBUSs are situated 
in the tropics and subtropics. There, the trade winds blow-
ing equator-ward parallel to the eastern borders of the ocean 
basins induce an Ekman transport from the coast to the open 
ocean, perpendicular to the wind stress forcing. This creates 
a transport divergence and thereby leads to an upwelling 
at the coast. This mechanism has been long considered as 
the main phenomenon that drive the upwelling systems on 
Earth (Sverdrup 1938). Yet, a divergent oceanic circulation 
may also be created at the surface by a cyclonic wind stress 
curl. In the eastern subtropical basins, the tendency for trade 
winds to slow down near the coast, the so-called wind drop-
off (e.g. Bakun and Nelson 1991; Pickett 2003) induces a 
positive wind stress curl that also contributes to upwelling. 
The upwelling contributions of coastal Ekman divergence 
and Ekman pumping are difficult to compare. The former 
effect is strongly localized nearshore while the latter is more 
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broadly distributed. Their relative importance thus depends 
on the choice of an across-shore length scale for how far 
offshore Ekman pumping is being considered that is often 
largely arbitrary and studies do not agree yet (Nelson 1976; 
Halpern 2002; Pickett 2003; Bravo et al. 2016; Torres 2003; 
Capet et al. 2004).

Among the four EBUSs mentioned above, we concentrate 
here on the southern part of the so-called Canary Upwelling 
System (CUS). This upwelling extends from the coast of 
West Africa at ~ 10°N to that of the Iberian peninsula around 
45°N (Aristegui et al. 2005). A comparison of the four major 
EBUSs shows that the northwest African coast is the most 
spatially and seasonally variable one in terms of primary 
production (Carr and Kearns 2003). This variability is still 
insufficiently documented and understood despite a number 
of recent studies including (Mason et al. 2011; Ndoye et al. 
2014; Benazzouz et al. 2014; Faye et al. 2015). Based on 
arguments of seasonality, Arístegui et al. (2009) proposed 
that this system could be divided into 5 sub-regions. In the 
north, the Galician coast (42°N–45°N) and the Portuguese 
coast (37°N–42°N) are both characterized by a summer-time 
upwelling when the wind stress forcing reaches its maxi-
mum intensity. Further south, in the region of the Gulf of 
Cadiz (33°N–37°N) and the Moroccan coast (21°N–33°N) 
upwelling presents a reduced seasonality and is accompa-
nied by the southward branch of the subtropical gyre, namely 
the offshore Canary current. At the southern end of the CUS 
the strength and position of the wind is highly influenced by 
the latitudinal migration of the Intertropical Convergence 
Zone (ITCZ) and the associated Azores high pressure area, 
both oscillating between their northernmost and southern-
most positions in summer and winter respectively (Fig. 1). 
This oscillation of pressure systems generates seasonal wind 

and SST fluctuations (Mittelstaedt 1991; Nykjær and Van 
Camp 1994). In winter, the ITCZ reaches its southernmost 
position between the geographic equator and 5°S thereby 
favoring strong northeastern trade winds along the coast of 
Guinea, Senegal and Mauritania (12°N–20°N) and thus the 
upwelling. This is largely responsible for the cold surface 
waters seen along the coast in Fig. 1. In summer, when the 
ITCZ reaches its northernmost position (around 15°N), the 
winds in this region are weak, and even reverse to south 
westerlies in the southernmost part of the region. In this 
season, the upwelling is absent along the coast of Senegal 
and much reduced offshore of Mauritania. In Senegal, this 
season is also marked by heavy monsoon rainfalls. The Sen-
egalo–Mauritanian Upwelling System (SMUS) has thus a 
very specific seasonal behavior as compared to the northern 
part of CUS. This region is the most productive of the five 
sub-regions. It is the focus of our study.

In 1990, Bakun suggested that an increase of the green-
house gases concentration in the atmosphere would lead to 
an intensification of upwelling winds in EBUSs. Given the 
strong linkages between upwelling and marine ecosystems 
(Blanchette et al. 2008; Fenberg et al. 2015), such evolution 
may have very important ecological implications. Precisely, 
Bakun (1990) hypothesized that inhibition of nighttime 
cooling and enhancement of daytime heating on land as a 
result of global warming would lead to the intensification of 
the continental thermal lows adjacent to upwelling regions. 
This intensification should lead to increased onshore-off-
shore atmospheric pressure gradients, accelerated along-
shore winds, and thus intensified coastal upwelling circula-
tion. This generic mechanism could in principle be applied 
to any of the coastal upwelling systems. In the CUS, sev-
eral analyses have tested this hypothesis. Paleoclimatic 
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Fig. 1  Colors: SST (HadlSST) climatological mean (in °C) in Feb-
ruary (left) and July (right) averaged over the period (1985–2005). 
Vectors: Tropflux climatological wind stress for the same months 
respectively and the same period. The solid dots indicate the coastal 

(black) and offshore (magenta) locations used for the computation of 
the UIcross

sst  (see Sect. 3.1.2). The black and magenta dots are separated 
by 5° of longitude. The black boxes represent the regions used for the 
computation of the SSH meridional gradient (Sect. 3.3)
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reconstructions in the coastal upwelling area off Cape Ghir 
(30.5°N) have indeed shown a significant cooling of surface 
waters around the end of the twentieth century, which may 
reflect an increase of the upwelling intensity (McGregor 
et al. 2007). Examining the variation of the northern part 
(near 30.5°N) of the CUS using SST observations datasets 
and meridional wind observations and reanalysis, Narayan 
et al. (2010) also concluded that the coastal upwelling 
intensity has been increasing over the second half of the 
twentieth century (1960–2001). However other studies are 
at odds with Bakun’s (1990) conceptual view. In particular, 
Gómez-Gesteira et al. (2008) noted a long-term decrease of 
the CUS upwelling intensity between 20°N and 32°N from 
1967 to 2006 using the AVHRR SST and NOAA time series 
of zonal Ekman transport. Using reanalysis data sets, Pardo 
et al. (2011) and Santos et al. (2012) have reached similar 
conclusions for the region spanning from the Iberian coast to 
Morocco. Finally, using different wind datasets and reanaly-
ses, Barton et al. (2013) have found no statistically signifi-
cant change of the annual mean wind intensity off Northwest 
Africa over the second half of the twentieth century. Using 
a NCEP/NCAR reanalysis data for 60 years (Sydeman et al. 
2014) found that summertime winds have intensified in the 
California, Benguela, and Humboldt upwelling systems 
and weakened in the Iberian system and this mentioned this 
change is equivocal in the Canary system.

The robustness of these previous results is most of the 
time limited by the lack of sufficiently long and continu-
ous series of observations. In this context and despite their 
imperfect representation of fine oceanic structures, climate 
models provide an interesting alternative to explore the con-
sequences of climate change on coastal upwellings. Mote 
and Mantua (2002) have used simulations of the twentieth 
and twenty-first century (1990–2080) based on the NCAR-
CSM (Boville and Gent 1998) and the HadCM3 (Gordon 
et al. 2000) climate models to compute upwelling indices for 
the four EBUSs including the CUS (over the latitude range 
13°N–30°N). They did not find any significant change in 
the summer upwelling intensity and phasing of the seasonal 
cycle. More recently, Wang et al. (2015) have analyzed his-
torical and future simulations of 22 CMIP5 Earth system 
models over the period 1950–2099. Focusing again on the 
summer season and the offshore wind-driven Ekman trans-
port, they found that the CMIP5 models exhibit a strengthen-
ing of the upwelling intensity in the poleward sectors of all 
EBUSs except the California current system. On the other 
hand, they found a weakening of the summertime upwelling 
intensity at lower latitudes, that is between ~ 15°N and 25°N 
for the CUS. A distinction between the northern and south-
ern parts of the CUS was also made in Cropper et al. (2014) 
for the recent period based on atmospheric reanalyses and 
in the meta-analysis of Sydeman et al. (2014). According to 
Wang et al. (2015) and as opposed to Bakun’s hypothesis, 

an increase in the land-sea thermal difference in this region 
in summer is expected to strengthen the southwesterly mon-
soon circulation that drives downwelling-favourable winds 
in the subtropics. All these studies only relate to the sum-
mer season, when there is little upwelling along the Sen-
egalo–Mauritanian coast.

To our knowledge, the future of the SMUS has not been 
investigated for the cold upwelling season, in spite of its 
primary importance to the functioning of the ecosystem 
(Zeeberg et al. 2008; Arístegui et al. 2009). In this paper, 
we study this system and its future, using climate models. In 
spite of their rather coarse resolution and biases in the tropi-
cal North Atlantic (Richter and Xie 2008; Wahl et al. 2011; 
Richter et al. 2014) such simulations (presented in Sect. 2) 
are the only available tool to investigate the upwelling’s 
future. We will define a number of indices to characterize 
the intensity of upwelling process and its thermal signature 
in such large scale models, and we will investigate the repre-
sentation of these indices in the different simulations under 
present-day conditions. This approach will allow us to pro-
pose a first comparison of the different models assessing 
their ability to represent west African upwelling dynamics 
and its signature on SST (Sect. 3). The response of upwelling 
indices to global warming is analyzed in Sect. 4. Discussion 
and conclusion are offered in Sects. 5 and 6 respectively.

2  Data

2.1  Model data

This study is based on the CMIP5 (Coupled Model Inter-
comparison Project Phase 5) data base. This database has 
already been extensively used for oceanic and climatic stud-
ies in the eastern tropical North Atlantic. Several authors 
have highlighted the general warm SST bias in this region 
(Breugem et al. 2008; Richter and Xie 2008; Grodsky et al. 
2012; Wahl et al. 2011) potentially due to a surface wind 
bias during spring (March–May) season (Chang et al. 2007; 
DeWitt 2005; Richter et al. 2012) and the poor-represen-
tation of low levels clouds (Huang et al. 2007). In order 
to investigate how the seasonality and intensity of SMUS 
may change in the future, we have compared the output of 
historical simulations with simulations of the twenty-first 
century for the RCP8.5 scenario. The monthly sea surface 
temperature is available, for the historical period in 47 simu-
lations (Table 1). In terms of oceanic variables, we have 
also used the sea surface height above geoid, the upward 
ocean mass transport, the upper-ocean mixed layer depth 
and the atmospheric wind stress seen by the ocean. When 
the latter was not available, we have used the atmospheric 
surface wind velocity instead, which we converted offline 
into a wind stress following the procedure described below. 
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Table 1  List of the CMIP5 simulations used in this study

Model Available data Depth (in m) used 
to compute UwAcronym Historical RCP85

1 ACCESS1-0 sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas,

sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

49

2 ACCESS1-3 sst, wind stress, ssh,
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh,
wmo, psl, pr, uas, vas

54

3 bcc-csm1-1 sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

30

4 bcc-csm1-1-m sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

30

5 CanCM4 sst, ssh
psl, pr

6 CanESM2 sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

49

7 CSIRO-QCCCE sst, wind stress, ssh
psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh
psl, pr, uas, vas

8 CNRM-CM5 sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

44

9 CNRM-CM5-2 sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr 40
10 CMCC-CM sst, wind stress, ssh

wmo, psl, pr,
sst, wind stress, ssh
wmo, pr

30

11 CMCC-CMS sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

40

12 CMCC-CESM sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

50

13 CCSM4 sst, wind stress, ssh, mld, wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst,
wmo, psl, pr, uas, vas

49

14 CESM1-CAM5-1-FV2 sst, wind stress sst
15 CESM1-CAM5 sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
41

16 CESM1-FASTCHEM sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr 49
17 CESM1-WACCM sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr sst

pr
42

18 CESM1-BGC sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

51

19 EC-EARTH sst, wind stress
psl, pr, uas, vas

sst, wind stress
psl, pr, uas, va

20 FIO-ESM sst, wind stress
psl, pr, uas, vas

sst, wind stress
psl, pr, uas, vas

21 GFDL-CM2p1 sst, wind stress, ssh
psl, pr

22 GFDL-CM3 sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

32

23 GFDL-ESM2G sst, wind stress, ssh, mld psl, pr, uas, vas sst, wind stress, ssh, mld psl, pr, uas, vas
24 GFDL-ESM2 M sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
37

25 GISS-E2-H-CC sst
psl, pr, uas, vas

sst
psl, pr, uas, vas

26 GISS-E2-R-CC sst, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

30

27 GISS-E2-H sst
psl, pr, uas, vas

sst
psl, pr, uas, vas

28 GISS-E2-R sst, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

30
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Regarding atmospheric variables, we have also used the sea 
level pressure and the precipitation rate. Variables availabil-
ity is indicated in Table 1 for each climate model that has 
been retained. The reader is referred to the CMIP5 data base 
for more information on each of these models. For each vari-
able, we have constructed the average seasonal cycle over 
the period (1985–2005) (hereafter “present”) and the period 
(2080–2100) (hereafter “future”) from the historical (Taylor 
et al. 2012) and the RCP8.5 (Riahi et al. 2011) simulations 
respectively. When several ensemble members are available, 
we only selected the first one, in order to assign the same 

weight to all the models. To facilitate the analyses, all out-
puts have subsequently been interpolated over a regular 1° 
grid using a bilinear interpolation method as in Rykaczewski 
et al. (2015).

Some model (BCCBCC-CSM1-1, BCC-CSM1-1-m, 
HadCM3, HadGEM2-CC, HadGEM2-ES, GISS-E2-H-
CC, GISS-E2-R-CC, GISS-E2-H, GISS-E2-R) only provide 
near-surface winds, and not the wind stress at the air–sea 
interface. The relationship between the wind speed and the 
wind stress is usually written as a bulk formula under the 
form

The third and fourth columns list the variables that were available for our study: surface temperature (sst), wind stress, sea surface heigh (ssh, 
called zos in the CMIP5 database), mixed layer depth (mld, omlmax in the CMIP5 database), sea level pressure (slp), precipitation (pr), zonal 
and meridional surface wind components (uas and vas) and upward ocean mass transport (wmo). This latter variable (given in kg s−1 in the 
CMIP5 outputs) has been systematically converted into vertical velocity (in m s−1). For this conversion, we have used the average density of sea 
water in the region of the study [12°N–20°N; 6°W–20°W] estimated from the SODA reanalysis (Carton and Giese 2008). The last column indi-
cate the depth which compute the direct estimation of the total upwelling transport (see “Appendix B” for details)

Table 1  (continued)
Model Available data Depth (in m) used 

to compute UwAcronym Historical RCP85

29 HadCM3 sst
psl, pr, uas, vas

30 HadGEM2-CC sst
psl, pr, uas, vas

sst
psl, pr, uas, vas

40

31 HadGEM2-ES sst
psl, pr, uas, vas

sst
psl, pr, uas, vas

40

32 HadGEM2-AO sst, wind stress
psl, pr, uas, vas

sst, wind stress
psl, pr, uas, vas

33 IPSL-CM5A-LR sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

49

34 IPSL-CM5A-MR sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

36

35 IPSL-CM5B-LR sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

56

36 INM sst, wind stress, ssh, wmo, psl, pr, uas, vas sst, wind stress, ssh, wmo, psl, pr, uas, vas
37 LASG-IAP sst, wind stress, ssh, wmo, psl, pr, uas, vas sst, wind stress, ssh, wmo, psl, pr, uas, vas 50
38 LASG-CESS sst, ssh

psl, pr
39 MRI-CGCM3 sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
54

40 MRI-ESM1 st, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, vas st, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, vas 56
41 MIROC-ESM sst, wind stress, ssh

psl, pr, uas, vas
sst, wind stress, ssh
psl, pr, uas, vas

42 MIROC5 sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

sst, wind stress, ssh
wmo, psl, pr, uas, vas

50

43 MPI-ESM-LR sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

39

44 MPI-ESM-MR sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

39

45 MPI-ESM-P sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr 39
46 NorESM1-ME sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
sst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 

vas
69

47 NorESM1- M ssst, wind stress, ssh, mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

ssst, wind stress, ssh,mld wmo, psl, pr, uas, 
vas

70
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with uas and vas the zonal and meridional wind components 
respectively, Cd the drag coefficient and ρa the air density 
(ρa = 1.22 kg m−3). For the simulations listed above, the 
wind stress was computed using Eq. (1) and Cd = 0.0014 
following Santos et al. (2012) [see “Appendix A” for more 
details]. In these cases, the derived wind stress is used in 
both the historical and future simulations to minimize biases 
coming from this offline computation. For all the other mod-
els, the oceanic wind stress provided in the data base is used. 
Note that CanCM4 and LASG-CESS models provide nei-
ther the wind stress nor the near-surface wind, even over the 
historical period. All missing data are marked with a dark 
blue band over Figs. 4, 5, 6 and a missing bar in Figs. 7, 8, 
9 and 10. Note also that not all models provide the oceanic 
mixed layer depth (see Table 1). Given the potentially criti-
cal dependency of our results on estimations of the MLD, we 
only show computations involving this variable for models 
which provide it directly in the database. In other words, we 
do not attempt to recompute any mixed layer depth.

The multi-model mean (MMM) is also systematically 
given for each index over both the historical and future 
period. The number of models incorporated in the calcula-
tion of a given MMM index varies according to availability 
of the input variables for that index, which can differ for pre-
sent and future. When relevant, the significance of the sign 
of the MMM is tested statistically according to the number 
of available models and their spread (t test of the mean con-
sidering that each model is independent). The significance 
of the changes in the future is also tested using a t test that 
considers each available model as independent. Each signifi-
cance is given at the 95% confidence level.

The analyses presented below frequently considers two 
sub-domains of the SMUS: a northern subdomain between 
16°N and 20°N (hereafter nSMUS for “northern part of 
SMUS”) and a southern subdomain between 12°N and 15°N 
(hereafter sSMUS for “southern part of SMUS”). 15°N is 
the latitude of Cape Verde. The latter is a well-known geo-
morphological irregularity with known dynamical implica-
tions in the ocean (Roy 1998; Alpers et al. 2013; Ndoye et al. 
2014) and (Kounta et al. 2018). This separation neverthe-
less arose naturally from our analyses for reasons that will 
become progressively apparent to the reader. In particular, 
we find that the late twentieth century upwelling projections 
differ for the two sub-domains.

2.2  Validation data sets

In order to evaluate the model outputs over the historical 
period, we have used several observation and reanalysis data 
sets. As for the climate models outputs, all the validation 

(1)
�x = �aCd

�
uas2 + vas2�1�2

uas and �y = �aCd

�
uas2 + vas2�1�2

vas,
datasets have been interpolated on a regular 1° grid, when 
not originally provided on this grid. Except otherwise spec-
ified (Quikscat and AVISO data sets, see below), we use 
monthly climatologies built over the 1985–2005 time period, 
i.e., consistent with the period defining present conditions in 
the climate simulations.

We have used the Extended Reconstructed Sea Surface 
Temperature data set (ERSST-v3b, Smith and Reynolds 
2003) produced by NOAA at 2° spatial resolution. In order 
to account for uncertainty on SST observations, we have also 
used the gridded SST data set from the Met Office Hadley 
CentreHadISST (Rayner et al. 2003). This data is provided 
on a 1° latitude–longitude grid from 1870 to present.

To evaluate the model wind stresses, we have used the 
0.25° resolution Quikscat wind stress climatology for the 
period 2000–2009 extracted from the https ://podaa c.jpl.nasa.
gov database. The period 2000–2009 is approximately that 
of the satellite mission. It does not exactly match the “pre-
sent” period considered in the climate models and this adds a 
slight uncertainty in the comparison with the climate models 
outputs. However, the inter-models differences shown below 
are larger than possible differences between the 1985–2005 
and 2000–2009 wind stress climatologies. These direct 
observations have been compared to the TropFlux reanaly-
sis. This data set combines the ERA-Interim reanalysis for 
turbulent and long-wave fluxes, and ISCCP (International 
Satellite Cloud Climatology Project) surface radiation data 
for shortwave fluxes. This wind stress product is described 
and evaluated in Praveen Kumar et al. (2013).

Meridional sea surface height (SSH) gradients play an 
important dynamical role in the SMUS as in other coastal 
regions (see Sect. 3.3). To evaluate the models representa-
tion of SSH along the coast, we use the AVISO satellite 
altimetry product (www.aviso .altim etry.fr; Ducet et  al. 
2000). This data covers the period 1993–2013 at 0.25° 
spatial resolution. For comparison, we have also used the 
GODAS monthly SSH (https ://www.esrl.noaa.gov/psd/gridd 
ed/data.godas .html), a monthly reanalysis provided at 0.333° 
latitude × 1° longitude of resolution. Again these two data 
sets are averaged over the period (1993–2005) and interpo-
lated over a 1° longitude–latitude regular grid. Quantifying 
the effect of the SSH gradient on the geostrophic transport 
requires an estimation of the oceanic mixed layer depth 
(MLD). We use the climatology from de Boyer Montégut 
et al. (2004) available at the spatial resolution of 2°.

To analyse the influence of the large scale atmospheric 
circulation on the Senegalo–Mauritanian upwelling over the 
recent period, we have used sea level pressure fields from 
ERAI, originally available at 0.75° × 0.75° resolution (Dee 
et al. 2011). We have also used the monthly precipitation 
observations of the Global Precipitation Climatology Pro-
ject available at https ://www.ersl.noaa.gov/psd/data/gridd 
ed/data.gpcp.html. The GPCP data cover the period 1979 
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to 2017 at 2.5° resolution. These two fields are used to 
determine the mean latitudinal position of the ITCZ and the 
Azores Anticyclone (AA) during the upwelling season. The 
former corresponds to the average latitude of the precipita-
tion maximum between November and May and between 
15°W and 30°W. The latter corresponds to the average lati-
tude of the SLP maximum between November and May and 
between 15°W and 30°W.

3  Characterization of the upwelling 
in climate models over the historical 
period

Our main objective is to determine the upwelling trends due 
to climate change in the SMUS. A prerequisite is to define 
indices that quantify upwelling intensity (and its changes 
over time) in the climate simulations despite the inability 
of the models to represent the fine-scale underlying pro-
cess with realism, at least nearshore. In this section we pro-
pose a series of five indices, with varied complexity. Such 
an approach based on simple indices computed for CMIP5 
simulations has been applied successfully for example by 
Bellenger et al. (2014) in the context of ENSO. Note that 
in the following, brackets < > denote a spatial average of 
the corresponding index, either along the longitude and/or 
the latitude. <> n and <> s correspond to spatial averages 
over the northern and southern SMUS sectors (nSMUS 

and sSMUS) delimited by the latitudes bands 16–20°N and 
12–15°N respectively.

3.1  SST based characterization of upwelling

3.1.1  Amplitude of seasonal cycle ( UIseas
sst

)

The annual cycle is generally the dominant timescale of 
temperature variability. In the tropics, however, seasons are 
less marked than at mid to high latitudes, and variability at 
this time scale is thus less energetic (e.g. Wang et al. 2015). 
As explained above, the SMUS is subjected to winter-time 
coastal cooling and it is therefore a subregional exception 
regarding seasonality. This feature is illustrated in Fig. 2, 
which shows the amplitude of the SST seasonal cycle aver-
aged zonally between 16°W and 20°W (noted 

⟨

UIseas
sst

⟩

 ) 
for both SST data sets (first two columns), each individual 
simulations, as well as for the multi model mean of CMIP5 
historical simulations (last column). The magnitude of the 
seasonal cycle is maximum between 12°N and 20°N in the 
two validation datasets because the seasonal upwelling con-
tributes to wintertime cooling. This latitudinal range stands 
out between the northern sector (north of 20°N), where sum-
mer-time upwelling dominates and tends to compensate the 
effect of the solar flux seasonal cycle, and the southern sec-
tor (south of 12°N) where upwelling is very weak or absent.

The individual simulations generally reproduce an inten-
sified 

⟨

UIseas
sst

⟩

 in the SMUS latitude band, but the maximum 

Fig. 2  
⟨

UIseas
sst

⟩

 averaged zonally 
between 16°W and 20°W and 
shown as a function of latitude. 
The first two columns on the left 
(highlighted in black) show the 
observation data sets (HadISST 
and Reynolds respectively). The 
other bands show the individual 
CMIP5 models and the last col-
umn (highlighted in magenta) 
shows the multi-model mean 
(MMM). The horizontal dashed 
lines are positioned at 12°N and 
20°N and give a rough limita-
tion of the Senegalo–Mauri-
tanian upwelling region in the 
observations
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intensity and exact latitudinal position differ. The ampli-
tude of 

⟨

UIseas
sst

⟩

 in the models ranges from roughly 3 °C 
(IPSL-CM5B-LR) to more than 8 °C (GFDL models). In 
several models (BCC models, CSIRO-QCCCE, CSIRO-
BOM, CMCC-CESM, CCSM4, EC-EARTH, LASG-IAP, 
LASG-CESS, MRI family, MIROC5, NorESM1 group) 
⟨

UIseas
sst

⟩

 is amplified only in the nSMUS and this feature 
affects the MMM. Conversely, marked seasonalities even 
extend north of 20°N in the FIO-ESM, the GFDL family 
and MIROC-ESM.

Only a few models appear to have 
⟨

UIseas
sst

⟩

 with realis-
tic amplitude in the correct latitudinal band (12°N–20°N 
roughly). With respect to this criterion, the most realistic 
models appear to be CCCma, CMCC-CM, CMCC-CMS, 
CNRM, the HadGEM2 family and LASG-IAP. The CMIP5 
Multi Model Mean (MMM) exhibits a realistic magnitude of 
the SST seasonal cycle, with a maximum of 5–6.5 °C around 
15°N. This is slightly weaker than observed, and this weak-
ness is more pronounced in the sSMUS.

3.1.2  SST upwelling index ( UIcross
sst

)

The difference of SST between the coast and the offshore 
ocean has been widely used to characterize upwelling 
intensity (e.g., Speth 1978; Mittelstaedt 1991; Santos et al. 
2005; Gómez-Gesteira et al. 2008; Lathuilière et al. 2008; 
Marcello et al. 2011; Benazzouz et al. 2014). It is generally 
referred to as the SST Upwelling Index and abbreviated here 
as UIcross

sst
 . Gómez-Gesteira et al. (2008) argue that UIcross

sst
 

lacks robustness because it is sensitive to a variety of pro-
cesses and in particular the intensity of heat fluxes warming 
upwelling waters as they reach the surface. Remote modes 
of climate variability such as ENSO can also result in UIcross

sst
 

changes that are not related to coastal upwelling dynamics. 
Despite these caveats, UIcross

sst
 is useful to measure the impact 

of upwelling on the SST zonal structure and to characterize 
the temporal variability of the system. For each latitude, we 
define the coastal SST (SSTcoast), as the SST at the ocean 
grid box closest to the coast (black points in Fig. 1). The 
offshore SST (SSTocean) is the SST of the grid box located 5° 
away from the coast at the same latitude (magenta points in 
Fig. 1). UIcross

sst
 is then defined as:

Upwelling conditions thus correspond to positive val-
ues of this index. The 5° spacing between the coastal and 
offshore SST has been chosen following previous studies 
(e.g. Cropper et al. 2014). Spacings of 7° or 9° have also 
been tested with no significant differences in the results (not 
shown).

(2)UIcross
sst

= SSTocean − SSTcoast.

Figure 3 (first two columns) shows the seasonal evolution 
of UIcross

sst
 averaged in latitude bands over the nSMUS (noted 

⟨

UIcross
sst

⟩

n
 ) and the sSMUS ( 

⟨

UIcross
sst

⟩

s
 ) over one climatologi-

cal year in the two observation data sets. The general patterns 
are similar for the two datasets and consistent with previous 
studies (Nykjær and Van Camp 1994; Lathuilière et al. 2008; 
Santos et al. 2012).

In the nSMUS (Fig. 3a), the coastal upwelling is marked by 
positive winter values from November to June well apparent in 
both data sets (first two columns). In this latitude band, roughly 
two-third of the models exhibit a change of sign between 
summer and winter, with a consistent positive 

⟨

UIcross
sst

⟩

n
 in 

winter. On the contrary, some models (CanCM4, CanESM2, 
CMCC-CM, CMCC-CMS, HadGEM2-CC, HadGEM2-ES, 
HadGEM2-AO and IPSL-CM5A-LR) show positive values 
all year long, albeit for most of them with relatively weak val-
ues in summer indicating that the latitude band of permanent 
upwelling is displaced to the south compared to observations 
(where it is restricted to the north of Cape Blanc, 20°N). In 
spite of these differences, the multi-model mean (MMM) 
is remarkably consistent with the observations. It is signifi-
cantly different from zero at the 95% of confidence level from 
November to May according to the student test with respect to 
the model configurations spread.

In the sSMUS (Fig. 3b), the positive values of the 
⟨

UIcross
sst

⟩

s
 

are only observed from December to May in both data sets. 
The models perform poorly in this latitudinal range. The multi-
model mean is negative all year round, albeit with very weak 
values in winter, and only significantly different from zero 
during summer again as a consequence of the spread of the 
models behaviors. The models tend to show either year-long 
negative 

⟨

UIcross
sst

⟩

s
 (no surface signature of the upwelling, 

CESM group, FIO-ESM GFDL, GISS), a year long positive 
⟨

UIcross
sst

⟩

s
 (permanent signature of the upwelling CNRM, 

LASG, NorESM1 families), or even a seasonality with the 
reversed sign (MPI family). The HadGEM2-CC, HadGEM2-
ES and HadGEM2-AO simulations stand out as the only ones 
with a correct seasonality, yet with some deficiencies in terms 
of phasing and amplitude.

To conclude, 
⟨

UIcross
sst

⟩

 appears as a challenging indicator 
of the surface thermal signature of the upwelling intensity. 
Specifically, the models fail to reproduce its seasonality in 
the southernmost region of SMUS, probably due to a bias of 
the ITCZ position. The origin of this bias is further explored 
below, in relation to the seasonality of the wind intensity and 
direction along the west African coast. The diffuse nature of 
coastal upwelling in low-resolution models is also probably a 
source of difficulty (see Sect. 5).
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3.2  Wind-based characterization of upwelling

3.2.1  Contribution for the Ekman transport coastal 
divergence ( UIdiv

wind
)

Assuming that the Senegalo–Mauritanian coast is ori-
entated meridionally, which is nearly true in the climate 
models, the Ekman transport can be quantified as:

where τy is the meridional wind stress component at the 
grid box closest to shore, ρw the sea water density, and f is 
the Coriolis parameter. ρw is chosen equal to 1025  kg m−3 

(3)UIdiv
wind

=
−�y
�wf

,

for our region of interest. UIdiv
wind

 is expressed in  m2 s−1 and 
upwelling conditions correspond to positive UIdiv

wind
.

Figure 4 shows the climatological cycle of UIdiv
wind

 averaged 
over the nSMUS ( 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 ) and sSMUS ( 

⟨

UIdiv
wind

⟩

s
 ) for 

the validation data sets, each model configuration, and the 
multi-model mean. The seasonality of 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 (Fig. 4a) is 

modest: the wind index shows a seasonal reduction in sum-
mer, but without any change of sign. It nevertheless reaches 
such weak values that upwelling dynamics may become 
secondary for the SST budget, hence a plausible reason for 
the absence of upwelling signature on coastal SSTs as seen 
above. Most models appropriately capture this characteristic, 
albeit with a tendency to overestimation. A notable excep-
tion is the GFDL family for which the ITCZ may migrate 
too far to the north in summer, thereby leading to a wind 
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Fig. 3  a Monthly climatology (1985–2005) of UIcross
sst  , averaged 

over the northern part of the Senegalo–Mauritanian area [nSMUS, 
(16°N–20°N)], called 

⟨

UIcross
sst

⟩

n
 . b Same as panel a for the southern 

zone [sSMUS, [12°N–15°N)], 
⟨

UIcross
sst

⟩

s . The first two columns on 
the left (highlighted in black) show the results for the two observa-

tional data sets, the other columns show the individual CMIP5 mod-
els and the last column in the right, highlighted in magenta, shows 
the multi-model mean (MMM). Positive (negative) values correspond 
to upwelling (downwelling) conditions. The magenta stars in the last 
column mark the months for which the MMM is significant at the 
95% level with respect to the multimodel spread
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seasonal cycle that is more strongly marked in nSMUS 
than in the other ones and the data. These models were also 
characterized by a systematic northward shift of the SST 
seasonal cycle pattern ( 

⟨

UIseas
sst

⟩

 , Fig. 2). As for the MMM, 
it is very close to the observations and it is significant at the 
95% level for all months of the year.

The seasonal cycle of 
⟨

UIdiv
wind

⟩

s
 (Fig. 4b) is more clearly 

marked than the one of 
⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 in the data, and this is well 

reproduced in the models. Interestingly, in the southern sec-
tor the wind remains upwelling-favorable from October to 
June but the signature of the upwelling on observed SSTs 
( 
⟨

UIdiv
wind

⟩

s
 ) is restricted to the period December–May. This 

one-month lag between the cycle of the upwelling driver and 

that of its SST signature has been noted before (e.g., Nykjær 
and Van Camp 1994; Cropper et al. 2014). A plausible expla-
nation is that the overall weakness of the winds at the begin-
ning and end of the season makes upwelling particularly sus-
ceptible to counteracting effects, mean stratification and/or 
air–sea heat fluxes. The surface expression of the upwelling 
can also be delayed by the time it takes for the upwelling 
to draw deep waters to the surface. Furthermore, biannual 
baroclinic coastal trapped waves with amplitude ~ 10 to 20 m 
modulate the upwelling seasonal cycle (Kounta et al. 2018) 
and may also complicate interactions between wind forcing 
and the SST response. Again, the MMM is significant at the 
95% confidence level all year months and relatively close to 
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Fig. 4  Monthly climatology of 
⟨

UIdiv
wind

⟩

 averaged over the northern 
part [16°N–20°N] (a, 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 ) and the southern part [12°N–15°N] 

(b, 
⟨

UIdiv
wind

⟩

s
 ) of the Senegalo–Mauritanian upwelling region and 

computed over (1985–2005). On both panels, the first two columns 
on the left (highlighted in black) show the index in the two validation 
data sets. The other columns show the individual CMIP5 simulations 
and the last column in the right (in magenta) shows the multi-model 

mean (MMM). Positive (negative) values correspond to upwelling 
(downwelling) conditions. The two dark blue columns stand for mod-
els for which neither the near surface wind intensity nor the wind 
stress was available (CanCM4 and LASG-CESS). The simulations for 
which the oceanic wind stress was not given directly in the CMIP5 
data base and was thus computed offline following the methodology 
described in “Appendix A” are marked by a star following their name. 
See Fig. 3 for comments on the magenta stars
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the observations. Therefore, no systematic wind bias plagues 
the climate simulations in the SMUS.

3.2.2  Effect of the offshore Ekman pumping

The Ekman suction/pumping averaged along 16°W to 20°W 
is defined as:

where ∇ × ! is the curl of wind stress. This term is expressed 
in m day−1. Given that the wind stress values that we use 
are located at the center of our working grid cells following 
several interpolations, it is not entirely clear whether the 

(4)
⟨

UIsuc
wind

⟩

=

⟨

1

!wf
∇ × "

⟩

longitude

,

nearshore integration bound should be right at the coast or 
one grid cell away. We choose to include the grid cell closest 
to shore. Doing otherwise slightly changes our results quan-
titatively but does not affect our conclusions (not shown).

In Fig. 5 both observational dataset (first two columns 
of each panels) show that 

⟨

UIsuc
wind

⟩

s
 is maximum in winter 

(Fig. 5b) and 
⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 in spring (Fig. 5a). This mainly fol-

lows the seasonality of the meridional wind stress intensity 
seen in Fig. 4. Models generally yield stronger values than 
the observations. This tendency is particularly marked in the 
CCSM4, CESM1, GFDL, MIROC, and MRI groups. INM is 
the only simulation which exhibits negative (downwelling) 
values during spring in the nSMUS. As observed for Ekman 
transport, the MMM is close to the observations and signifi-
cantly different from zero at the 95% level all year months.
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Fig. 5  Monthly climatology of the Ekman suction index 
⟨

UIsuc
wind

⟩

 
averaged between (16°W–20°W) and over the northern part 
(16°N–20°N) (a, 

⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 ) and the southern part (12°N–15°N) (b, 

⟨

UIsuc
wind

⟩

s
 ) of the Senegalo–Mauritanian upwelling. The first two col-

umns on the left (highlighted in black) show the two observational 

data sets, the other columns show the individual CMIP5 simulations 
and the last column in the right (in magenta) shows the (MMM) com-
puted over (1985–2005). The dark blue columns stand for the models 
which did not provide any wind data (CanCM4 and LASG-CESS). 
See Fig. 3 for comments on the magenta stars
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3.3  A counteracting effect: the onshore geostrophic 
flow

As discussed by Marchesiello and Estrade (2010) and 
Ndoye et al. (2017) for example, the region of southern 
CUS region is characterized by a southward gradient of sea 
surface height which drives an onshore geostrophic flow. 
This flow can produce a convergence of water near the 
coast and therefore counteract the upwelling. Jacox et al. 
(2018) unambiguously demonstrate that upwelling indi-
ces accounting for this geostrophic contribution provide 
an improved characterization of the local vertical trans-
port. In order to quantify this effect, we have examined 
the SSH climatology from the AVISO satellite data and 
the GODAS reanalysis, as well as in the climate models. 
The SSH meridional gradient is computed as the differ-
ence between the SSH averaged over two regions border-
ing the SMUS region to the north and to the south (black 
boxes in Fig. 1). In the validation data (Fig. 6, first bars 
on the left), the SSH difference is indeed negative all year 
long, thus potentially inducing an onshore geostrophic 
flow. It undergoes semi-annual oscillations with maxima 
(resp. minima) in November–December and in June (resp. 
August–September and February–April). This effect thus 
seems to be maximum at the beginning and at the end 
of the upwelling season. It could explain the subtle time 
mismatch mentioned in Sect. 3.2 between 

⟨

UIcross
sst

⟩

 and 
⟨

UIdiv
wind

⟩

 with the geostrophic coastward flow preventing 
the SST cold anomalies to develop at the beginning and 

end of the upwelling season. In the climate models, the 
SSH difference is also always negative, but its seasonality 
differs strongly among models and hardly mimics the data. 
The SSH difference is strong all year long in many models 
(for example ACCESS1-0, ACCESS1-3, CESM1-CAM5, 
CESM1-FASTCHEM, IPSL-CMA-LR, IPSL-CM5A-
MR), which are in many cases those with low 

⟨

UIseas
sst

⟩

 
(Fig. 2) and/or limited 

⟨

UIcross
sst

⟩

 (Fig. 3). This correspond-
ence could confirm the counteracting effect of this geos-
trophic flow on the upwelling signature. In other models, 
the SSH difference is relatively weak (e.g.: CNRM, GFDL, 
LASG-IAP, LASG-CESS). Averaging over this diversity 
of model responses yields a weak seasonal cycle for the 
MMM but the timings for the two seasonal minima (only 
August–September) and maxima are correct. The MMM 
is not significantly different from zero.

Note that the choice of the offshore location where the 
cross-shore geostrophic transport should be computed is 
a source of difficulty. It may seem natural to compute it 
as close to the shore as possible (Jacox et al. 2018). In 
the models used here, doing so did not affect the results 
(not shown). On the other hand, it should be kept in mind 
that in reality and in finer resolution simulations, along-
shore pressure gradients are significantly affected by the 
transition between the open/deep ocean and the conti-
nental shelf. Viscous effects may also become important 
nearshore. Therefore, we have used reference points situ-
ated slightly offshore as several studies have done (Colas 
et al. 2008; Marchesiello and Estrade 2010).

Fig. 6  Monthly climatol-
ogy of the meridional sea 
surface height difference 
(units: m) between the region 
(9°N–15°N/16°W–20°W) and 
the region (17°N–23°N/16°W–
20°W). These regions are 
highlighted in Fig. 1 (black 
boxes). The first column on 
the left shows results from 
AVISO satellite data [period 
(1993–2005)], and the second 
one from the GODAS reanalysis 
(1985–2005). The following 
columns show the results of 
the climate simulations for the 
period (1985–2005). The last 
column on the right (highlighted 
in magenta) shows the (MMM). 
The dark blue columns stand for 
the simulations which did not 
provide the SSH data (CESM1-
Cam5-1-fv2, EC-EARTH, 
FIO-ESM, GISS-E2-H-CC, 
GISS-E2-H, HadCM3, 
HadGem2-AO)
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3.4  Quantitative assessment of the upwelling rate

We now propose to integrate the terms diagnosed above 
that contribute to the upwelling of subsurface water so as 
to provide a bulk assessment of the upwelling rate. This 
integration is performed over the entire upwelling area 
defined as [12°N–20°N]/[16°W–20°W] and over the whole 
upwelling season running from November to May. Figure 7a 
(green bars) shows the integrated effect of UIdiv

wind
 . Here, we 

assume that all the water volume displaced zonally due 
to Ekman divergence along the coast is fed by upwelling, 
thereby neglecting any possible convergence/divergence of 
the alongshore flow (Yoon and Philander 1982). Under this 
simplifying assumption, the integrated UIdiv

wind
 terms leads 

to an upwelling of 1.2–1.4 Sv in the observations and rea-
nalysis, while the models range from 1 Sv (CESM1-CAM5-
1-FV2, CESM1-WACC, GISS family, HadCM3) to 2.25 Sv 
(HadGEM2-AO). The integral of the UIsuc

wind
 term (yellow 

bars) computed from QuikSCAT and TropFlux both yield 
an upwelling of about 1.1–1.3 Sv. In both wind data sets, 
the effect of UIdiv

wind
 slightly dominates over UIsuc

wind
 with a 

ratio between the two contributions of 1.6 (QuikSCAT) to 
1.9 (TropFlux). The models tend to systematically overes-
timate UIdiv

wind
 . The integrated value of the Ekman suction 

in the models ranges between 0.25 and 0.5 Sv (ACCESS1 
and IPSL families) and about 2.75 Sv (HadGEM2-AO). The 
spread is larger for UIsuc

wind
 , with some models overestimat-

ing the data and others underestimating them. UIdiv
wind

 domi-
nates over UIsuc

wind
 in 22 out of the 45 simulations for which 

the computation was possible (ACCESS, CSIRO-BOM, 
CNRM, CMCC, IPSL, MPI). Similar ratios as in the data 
are found in several individual models (BCC, EC-EARTH, 
CCSM4, CESM1). In the MMM, the contribution of UIdiv

wind
 

is 1.62 Sv ± 0.08 while the UIsuc
wind

 induces 1.08 Sv ± 0.19 of 
upwelling. Both components are 20–50% above observed 
values but their ratio corresponds quite well to what is found 
in the data (1.5). No significant difference in terms of the 
relative importance of the two Ekman processes was found 
when considering the southern and the northern sectors 
separately (not shown).

The physical and biogeochemical responses to coastal 
divergence and Ekman suction differ in important ways 
(Capet et al. 2004; Renault et al. 2016). As a first approach, 
the two may nonetheless be added up to provide an estimate 
of upwelling strength. Jacox et al. (2018) have recently sug-
gested that the effect of Ekman processes should be esti-
mated globally from the integration of Ekman transport 
along the boundaries (north, west, and south) of the region 
of interest. Comparison of this approach with the one pro-
posed here has shown that both methodologies generally 
yield very similar results (not shown). In the validation data 
sets, the difference is less than 5%, with the Jacox’s et al. 
(2018) approach leading to slightly stronger results, while 

the multimodel mean is weakened by approximately 10%. A 
final refinement consists in accounting for the effect of the 
onshore geostrophic transport. The latter can be estimated 
as follows:

where Tgeo is the vertical transport (in Sv) due to the zonal 
current generated from the meridional SSH gradient in the 
mean of Mixed Layer Depth (MLD, in meters) in the SMUS 
region, g is the gravity coefficient (g = 9.81 m s−2), SSH-
north − SSHsouth  is the meridional difference of sea surface 
height as computed in Sect. 3.3. Tgeo is thus an estimate of 
the zonally averaged geostrophic transport in the SMUS 
region. The zonal averaging is such that the transport is cen-
tered at 18°W in water depths of 2000 m or more. As appar-
ent in (5), we only account for the transport within the mixed 
layer (see Marchesiello and Estrade 2010). Tgeo is counted 
negative eastward following the sign convention used to 
quantify the upwelling. The result of this computation is 
shown in black in Fig. 7a. All models and validation datasets 
show a negative (counteracting) contribution of this term. 
Note though that, as for the Ekman divergence, a net geos-
trophic onshore flow at 18°W may in part be linked to an 
intensification of alongshore currents ( !vgeo

!y
> 0 ), and not 

only counteracting the upwelling. The MRI model is prob-
ably a case where this effect plays an important role (if not 
the geostrophic onshore effect would produce an unrealistic 
downwelling transport of 6 Sv). In the other models, Tgeo 
ranges from 0.25 Sv (ACESS-1–3) to 2 Sv (CNRM family 
and CESM1–CAM5). The contribution of the geostrophic 
term is stronger in the MMM (1.59 Sv ± 0.56, computed 
from only 22 simulations) than in the validation datasets 
(0.54 Sv and 0.5 Sv respectively). This threefold bias indi-
cates a possibly important model deficiency that would war-
rant further investigation.

As a first approximation of the upwelling intensity, we 
thus consider the integrated sum of the Ekman transport 
( UIdiv

wind
 ), the Ekman suction ( UIsuc

wind
 ) and the geostrophic 

flow in the mixed layer Tgeo. We refer to this sum (Ekman 
processes and geostrophic flow) as the total upwelling index 
(UItotal). This latter therm is ~ 1.5 Sv to 1.75 Sv in the two 
data estimations respectively). Because of the very strong 
effect of the onshore geostrophic flow, UItotal is negative in 
MRI, suggesting a downwelling. This result is inconsistent 
with the integrated vertical velocity over the region (grey 
bar) and with the SST-derived indices shown in Figs. 2 and 
3. This being said, MRI is one of the models with weak 
upwelling signal in 

⟨

UIseas
sst

⟩

 . The downwelling effect of 
SSH may thus indeed be relatively strong in this model 
but as indicated above, we suspect that the approximations 
underlying the construction of UItotal are not fully valid in 

(5)Tgeo = MLD �
g

f
(SSHnorth − SSHsouth ),
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this model. In all the other models, UItotal is positive and 
ranges between 0.25 Sv and ~ 2 Sv (Fig. 7b) which is lower 
than or in the range of the estimates based on observations 
(1.5–1.75 Sv). The MMM value (0.75  Sv ± 0.5 ) is more than 
50% smaller.

UItotal is approximatively equal to a direct estimation of 
the upwelling flux from vertical velocities diagnosed from 
the models (Uw, Fig. 7b, see “Appendix B” for details) for 
about one-third of the models. For the CNRM-CM5 and 
CESM models, UItotal is well above the effective model 
upwelling rate, suggesting again the role played by conver-
gences of the meridional flow as a response to the Ekman 
divergence, and/or other neglected process. IPSL is the 
only family in which Uw is much stronger than estimation 
of upwelling transport. The MMM is roughly 0.61 Sv ± 0.2 
which a difference less than 14% of total estimation.

4  Evolution of the Senegalo–Mauritanian 
upwelling as projected in global warming 
scenarios

We now use the different indices introduced in Sect. 3 to 
explore the evolution of the SMUS towards the end of the 
twenty-first century in the RCP8.5 simulations. We consider 
the indices on average over the whole upwelling season, run-
ning from November to May. The MMM values correspond 
to the average of the changes of each individual simulations. 
As introduced in Sect. 2, the significance of these changes is 
evaluated with a student test of the mean, considering that 
each simulation is independent. The subscript s following 
the percentage of change in MMM marks the significance 

of changes at the 95% level. We also indicate the number of 
models that agree on the sign of a given projected change, 
as in Christensen et al. (2013) and Parvathi et al. (2017) for 
example.

Figure 8 shows the projected change of the SST-based 
upwelling signatures averaged in the two SMUS subre-
gions, expressed in percent of the historical value. Most 
simulations exhibit a decrease of 

⟨

UIseas
sst

⟩

n
 (dark blue bars 

in Fig. 8a). The decrease lies between 5 and 15% of the 
historical value for most of the models. The MMM shows 
a decrease of 8 ± 2%s and 92.5% of the models agree on 
the sign of this change. Note that both the minimum and 
maximum climatological SST are expected to rise under the 
effect of global warming. A separate analysis has shown 
that, on average over the SMUS region, the sea surface tem-
perature of the coldest climatological month increases more 
than the one of the warm season (not shown). This explains 
the reduction of the amplitude of the seasonal cycle and 
tends to suggest that it is indeed due to a reduction of the 
upwelling. Yet, this attribution is ambiguous because other 
processes such as air–sea heat fluxes and horizontal trans-
ports may be altered by climate change in a way that also 
impacts the SST seasonal cycle. Most models also exhibit a 
decreasing winter 

⟨

UIcross
sst

⟩

n
 in the future, with the MMM 

relative change being significantly negative. Because this 
index has very weak values in some historical simulations 
during the upwelling season, the percentage of change may 
be very large. Therefore, we show the percentage of change 
divided by 10 for clarity of the figure. The multi-model 
mean change of 

⟨

UIcross
sst

⟩

n
 is 65 ± 23%s. Again, a majority 

of models (90%) agree on the sign of this evolution. To con-
clude, in nSMUS, the SST upwelling signatures are well 
represented in the CMIP5 simulations (Sect. 3.1), and their 
evolution into the end of the twenty-first century provides 
some consistent signs of upwelling reduction.

In sSMUS (Fig. 8b), the decrease of 
⟨

UIseas
sst

⟩

s
 reaches 

10% to 15% in most of the models. A few of them show a 
strengthening of this index in the future (CSIRO-QCCCE, 
CMCC-CESM, EC-EARTH, GFDL-ESM2 and IPSL-
CM5B-LR). Overall, the MMM projects a change of similar 
amplitude as in the north (9 ± 3%s), with 87.5% of models 
agreeing on the sign of the change). In this region, the pro-
jected change of 

⟨

UIcross
sst

⟩

s
 is generally negative as well but 

weaker than in the north, and with less robustness (the index 
increases in 30% of the models). The MMM decreases by 
40 ± 37%s. This strong relative change is a consequence of 
the small 

⟨

UIcross
sst

⟩

s
 value (close to zero) in the MMM for the 

present period (Fig. 3b). Further analysis has shown that the 
MMM change is insignificant during the beginning of the 
upwelling season (November and January) and only margin-
ally significant during the core upwelling season (Decem-
ber and February to April, figure not shown). Overall in the 
sSMUS, both SST signatures suggest an upwelling reduction 

Fig. 7  a Estimate of the seasonal (November–May) integrated contri-
bution (in Sverdrup) of the three dynamical indices ( UIdiv

wind
 , UIsuc

wind
 and 

Tgeo) to the upwelling. UIsuc
wind

 (yellow bars) was integrated between 
(12°N–20°N) and (16°W–20°W), UIdiv

wind
 (green bars) was integrated 

over the same latitude range. Tgeo (black bars) was computed from 
Eq.  (5) (see text). Data 1 correspond to UIsuc

wind
 and UIdiv

wind
 computed 

from Quikscat (2000–2009) and Tgeo computed with the AVISO SSH 
product (1993–2005) and MLD from de Boyer Montegut. Data 2 rep-
resent UIsuc

wind
 and UIdiv

wind
 computed from Tropflux (1985–2005), SSH 

computed from the GODAS reanalysis (1985–2005) and the same 
MLD used in data 1. The following columns show the results for the 
individual climate simulations, and the last column (magenta) shows 
the MMM with confidence interval estimated from a student test of 
the mean given the dispersion of the individual models. b UItotal (red 
bars) shows an estimation of the total volume of upwelling water 
computed as the sum of the three contributions shown in (a). Data 
1 and data 2 are the same as in (a). The dark grey bars display the 
volume of water effectively upwelled in the climate simulations com-
puted as the integral of the vertical velocity diagnosed online over the 
upwelling region (12°N–20°N)/(16°W–20°W) and taken at MLD. 
The light grey bars represent the models for Uw was taken at the 
depth maximizing this quantity. The MMM is computed only for the 
simulations where both UItotal and Uw computed at MLD are avail-
able. See text for details
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as in the north but these results need to be considered with 
caution as large biases were found in the representation of 
the upwelling SST signal over the historical period and the 
projected changes are less consistent than in the north.

Figure 9a displays the responses of wind upwelling indi-
ces in the nSMUS. While the representation of 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 

is very consistent among models over the historical period 
(Fig. 4b), the response of this index to climate change is 
approximately evenly split between increasing and decreas-
ing signal for the future (green bars). Changes range from 
− 5 to 5% roughly. The MMM exhibits an insignificant 
reduction of 1.2 ± 1.8%. A closer check at the 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 

projected changes for individual models and individual 
months reveals noisy patterns with many sign changes from 
one month to the next (not shown). This lack of consist-
ency among the winter model responses over this region 
was also noted by Rykaczewski et al. (2015). On the other 
hand, 

⟨

UIdiv
wind

⟩

 changes for summer indicate a more robust 
upwelling reduction consistent with the results of Wang 
et al. (2015) and Rykaczewski et al. (2015) (not shown). 
In this latitudinal band, the changes in Ekman suction are 
much more consistent: 89% of the models show a pro-
jected increase of 

⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 (yellow bars), favorable to an 

increase of the upwelling, in winter. The MMM intensifica-
tion (18 ± 7%s) is not directly consistent with the SST-based 
results described above but Ekman pumping is known to 
exert limited second order effects on SST (Doi et al. 2009; 
Capet et al. 2004). A shift in the large scale atmospheric 
pressure system in the Atlantic (see Discussion below) is 
responsible for this situation where 

⟨

UIsuc
wind

⟩

 increases while 
⟨

UIdiv
wind

⟩

 decreases.
In the sSMUS (Fig. 9b), the climate models show a much 

more consistent response of the Ekman divergence, with a 
general agreement on a reduction of the winter-time offshore 
Ekman transport in the future (CSIRO-QCCCE and MPI 
family excepted). The MMM indicates a statistically sig-
nificant reduction of 9 ± 2%s of 

⟨

UIdiv
wind

⟩

s
 , with 92% models 

agreeing on the sign of this change. The projected change of 
the 

⟨

UIsuc
wind

⟩

s
 is also more homogeneous. A large group of 

models indicate a reduction of ~ 10%. The reduction reaches 
15% or more in many other (for example BCC, GFDL family 

and MIROC-ESM). Conversely, 
⟨

UIsuc
wind

⟩

s
 increases mod-

erately in INM (where we have found a negative histori-
cal 

⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 in Sect. 3.2b) and MPI models. The MMM 

reduction amounts to 5 ± 2%s. The 
⟨

UIsuc
wind

⟩

 and 
⟨

UIdiv
wind

⟩

 
changes are qualitatively consistent with the decrease of the 
SST-based indices seen in Fig. 8b.

As discussed above, the upwelling dynamics is a priori 
influenced by a combination of coastal divergence, Ekman 
pumping, and across-shore geostrophic transport. Because of 
a poor availability of MLD and SSH for future simulations, 
the evolution of geostrophic flow could only be estimated 
in 18 simulations (Fig. 10) and results are inconclusive: the 
downwelling associated with this term increases in some 
simulations and decreases in others. The Tgeo MMM change, 
which is downwelling-favorable, is consequently very weak 
and lacks statistical robustness. As for the net upwelling 
index UItotal, it exhibits a robust decrease of 8 ± 7%s this ten-
dency is found in 14 simulations out of the 18 ones in which 
the diagnostic could be computed. We have tried to corrobo-
rate this result by examining the model vertical velocities. 
The projected changes for the MMM vertical transport in the 
SMUS exhibit a very weak decrease in the future but this 
reduction is not significant. More problematically, the dif-
ferences between vertical transport and UItotal varies widely 
from model to model for present-time conditions (“Appendix 
B”, Fig. 7b) and we are not able to explain such differences. 
The reader is referred to Oyarzún and Brierley (2018) for a 
comprehensive analysis of the vertical velocities in climate 
models.

5  Discussion

The effects of climate change on upwelling systems has been 
the subject of ample research in the last decade but the sector 
of the Canary system situated south of ~ 20°N, the SMUS, 
remains a blind spot in that respect. The focus of this work 
is the long-term winter/spring upwelling evolution of the 
SMUS. To this end, five upwelling indices based on sea sur-
face temperature, surface wind stress and sea surface height 
have been defined, compared and combined. The two indices 
based on SST aim at describing the surface thermal signa-
ture of the SMUS upwelling, in space (inshore-offshore SST 
contrast) and time (seasonality of the upwelling). Although 
this is a restrictive view of the upwelling, these two indices 
have the advantage of being based on a well-observed vari-
able so that they can be properly constrained by observa-
tions. The other three indices are based on the surface wind 
stress and meridional gradients of sea level. They aim at 
quantifying key mechanisms implicated in the generation 
of upwelling vertical velocities: coastal divergence of the 
Ekman transport, Ekman suction, and possible counteracting 

Fig. 8  Projected changes of the indices of upwelling thermal signa-
tures averaged over the northern region (16°N–20°N) (top panel) and 
over the southern region (12°N–15°N) (bottom panel). The dark blue 
bars show the projected changes (in %) of 

⟨

UIseas
sst

⟩

n
 . The changes are 

estimated as the difference between the future (2080–2100) and the 
historical (1985–2005) period and the percentage is estimated with 
respect to the historical value. The light blue bars show the projected 
changes of 

⟨

UIcross
sst

⟩

n
 averaged over the upwelling season (Novem-

ber–May). Models for which SST data was not available for the 
RCP8.5 scenario are marked by a empty space. The right column (in 
magenta) shows the percentage of change of the multi-model mean. 
The black and red whiskers bars indicate the 95% confidence interval 
of 
⟨

UIseas
sst

⟩

 and 
⟨

UIcross
sst

⟩

 MMM respectively
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effects due to convergences of the geostrophic flow for the 
first four indices. Our work distinguishes two SMUS sectors, 
north and south of Cape Verde, located at ~ 15°N. We have 
compared the four indicators defined above. Unfortunately, 
pairwise inter-model correlations were found to be insignifi-
cant, both on the whole SMUS region and on the northern 
and southern ones separately (not shown).

In the south, all indices are consistent with an upwelling 
reduction toward the end of the twenty-first century. This 
result is particularly robust as it can be found in the MMM 
as well as in a large fraction of individual CMIP5 mod-
els. Changes are most pronounced during the core of the 
upwelling period (February–April) but they are consistent 
over the entire period when upwelling winds are established 
(October–June). In the north, the evolution of the SST indi-
ces is also consistent with a tendency to upwelling reduction 
in winter and spring but the dynamical indices of upwelling 
intensity indicate otherwise: we found insignificant changes 
in coastal Ekman divergence and an increase of Ekman suc-
tion. Our attempt to provide more elaborate assessments 
of the upwelling rates have remained inconclusive, in part 
because many of the CMIP5 simulations do not offer the 
model fields necessary to evaluate the changes in mixed 
layer geostrophic circulation (needed to compute UItotal) or 
the true upwelling rates into the mixed layer (“Appendix 
B”). This is an important caveat given the magnitude of the 
upwelling compensation induced by geostrophic currents, 
which was confirmed by our analyses. Further progress will 
presumably require downscaling experiments as in Oerder 
et al. (2015).

In spite of their consistency, we regard the evolution of 
upwelling thermal signatures UIseas

sst
 and UIcross

sst
 with cau-

tion. Indeed SST and its long-term evolution under chang-
ing climate conditions are determined by complex interac-
tions between processes of different nature involving a wide 
range of time scales and nonlinear feedbacks between them 
(Wahl et al. 2011; Jia and Wu 2013). Several additional pro-
cesses, not investigated here, are also possibly implicated 
in the SST response to the surface wind in general and in 

the upwelling regions in particular. The mesoscale turbu-
lence (Gruber et al. 2011) and the chlorophyll concentration 
(Hernandez et al. 2017) are examples of possible candidates. 
The subsurface stratification also certainly influences the 
SST response but its investigation has been left for a future 
study. The oceanic horizontal resolution (between 0.33° and 
3.7° in the models used here) and vertical resolution also 
strongly limit the representation of the bathymetry and thus 
the representation of the oceanic signature of the upwelling 
in these models. Using these SST indicators in future studies 
should take all these limitations into account. An important 
premise of the present study has been that upwelling in the 
eastern tropical Atlantic is a key determinant of regional 
SST and remains so in the future. In such conditions, it was 
reasonable to expect that changes in the wind regime leading 
to modifications of the net volume of upwelled water would 
primarily control the SST evolution (colder resp. warmer 
when upwelling-favorable winds increase resp. decrease). 
In a system where SST spatial contrasts are so tightly con-
trolled by the rate of wind-induced entrainment of subsur-
face water into the mixed layer, it indeed seems reasonable 
to assume that temporal SST evolution will mainly be deter-
mined by how this rate changes. This is actually observed on 
a broad range of scales, from synoptic (Ndoye et al. 2014), to 
inter annual (Roy 1989; Blanke et al. 2002), or even multi-
decadal (Pardo et al. 2011; Seo et al. 2012). Nevertheless 
inter-model pairwise correlation of thermal and dynamical 
indices is in general not significant, primarily because of 
uncertainties in the SST-based indices.

On the other hand, climate models are imperfect repre-
sentations of the real ocean. One important limitation is 
the representation of fine-scale processes such as coastal 
upwellings, whose typical across-shore scale L and intensity 
w are linked by the relation UIdiv

wind
 ~ L.w. Because of their 

coarse resolution, the physics of coastal upwelling cannot 
be properly resolved in climate models, so L is determined 
by numerical considerations and we have L ~ O(dx) being 
grossly overestimated. An important consequence is that w 
is unrealistically small (e.g., see Capet et al. 2008). Over-
all, the influence of cold water entrainment into the mixed 
layer is spread spatially and locally greatly diminished, 
hence the possibility for other processes (changes in cloud 
cover, changes in relative humidity and evaporative heat flux 
(Hourdin et al. 2015), changes in lateral advection of heat 
by Sverdrup transport (Xu et al. 2014; Small et al. 2015) to 
compete with upwelling modifications and control trends in 
SST, and its spatio-temporal contrasts. The SMUS mixed 
layer heat balance is relatively subtle (Faye et al. 2015) and 
its evolution may involve more than just upwelling changes, 
especially in modeling systems where upwelling is weak-
ened by numerical limitations. For example, an increase 
of the poleward Sverdrup transport due to changes in wind 
stress curl (Fig. 9) could produce a moderate warming along 

Fig. 9  Projected changes of the dynamical indices of the upwelling 
integrated over the northern region (16°N–20°N) (a) and over the 
southern region (12°N–15°N) (b). The changes are estimated as the 
difference between the future (2080–2100) and the historical (1985–
2005) period and the percentage is estimated with respect to the his-
torical value. The green bars show the projected changes (in %) of 
⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 averaged over the upwelling season (November–May). The 

yellow bars show the projected changes of 
⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 integrated over 

the longitude range (16°W–20°W) and for the same climatological 
season. Models for which wind data was not available for the RCP8.5 
scenario are marked by a empty space. The right column (in magenta) 
shows the percentage change of the multi-model mean. The black and 
red whiskers bars indicate the 95% confidence interval of 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 

and 
⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 respectively. Negative (positive) values exhibit a 

decrease (increase) of these upwelling indices

◂
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the African coast and explain the tendency for SST based 
indices to decrease in CMIP models, despite the absence of 
significant changes in 

⟨

UIdiv
wind

⟩

n
 . Pending in-depth investi-

gations of the present and future mixed layer heat budgets 
in CMIP runs (which would require model outputs rarely 
available from CMIP5 runs) we tend to place more confi-
dence in the conclusions drawn from changes obtained for 
the dynamical indices ( UIdiv

wind
 and UIsuc

wind
).

To test the physical soundness of the trends emerging 
from the dynamical indices ( UIdiv

wind
 and UIsuc

wind
 ) and try to 

explain the differences between northern and southern 
SMUS we propose additional analyses pertaining to the 
main atmospheric pressure centers and their possible spa-
tial shift between present and future conditions. The Azores 
high, the Sahara–Sahelien heat low and the ITCZ are a pri-
ori the dominant centers of action in the region (Fig. 11a) 
whose long-term changes (e.g., displacements) can influence 
the SMUS wind regime. Fluctuations in the position of the 
Azores anticyclone (AA) have recently been implicated in 
the synoptic/intra-seasonal variability of upwelling winds 
offshore of Senegal (Kounta, pers com). Its influence on 
upwelling historical trends for the period 1981–2012 has 
also been previously noted by Cropper et al. (2014). As for 
the ITCZ, its meridional migration may play a key role in the 
seasonal interruption of upwelling winds over the southern 
SMUS. Indicators of the meridional position of the AA and 
ITCZ over the eastern Atlantic are computed for historical 
and future conditions (Fig. 12). In general accordance with 

the recent findings of Byrne et al. (2018) on the change of 
the zonally averaged ITCZ location, no clear tendency is 
found for the position of the ITCZ in our sector of interest: 
the historical and future positions of the ITCZ are virtually 
identical for the MMM given the resolution of the common 
regular grid used the analysis. This figure also confirms the 
fact that the ITCZ, diagnosed from the maximum precipita-
tion, is generally located further south than in the GPCP 
observations in the region between 15°W and 30°W limits 
(see Richter and Xie 2008) and also (Siongco et al. 2015). In 
contrast, results unambiguously point to a northward migra-
tion tendency for the AA. Differences between historical and 
future conditions are slightly above 1° towards the north for 
the MMM, with 94.5% of the model agreeing on the migra-
tion direction. This result is consistent with those of Ma and 
Xie (2013), Sousa et al. (2017a) and, more generally, with 
the projected expansion of the Hadley cell in a warming 
world (Lu et al. 2007).

A spatial view of these changes is given in Fig. 11b. The 
weak change of the ITCZ location in the eastern Atlantic is 
confirmed, although a northward shift is evident in the west, 
away from our region of interest. The northward shift of the 
AA manifests in the form of a positive SLP anomaly over the 
whole mid-latitudes and a negative anomaly further south. 
This latter anomaly is not purely zonal. It is more confined 
in the subtropical eastern Atlantic and appears as the oce-
anic prolongation of a clear cyclonic anomaly over land that 
is produced by anomalous warming. The presence of this 

Fig. 10  Projected change (in 
%) of geostrophic flux Tgeo, the 
direct (Uw) and indirect (UItotal) 
estimates of the total upwelling 
of water derived in Fig. 7b and 
for models for which data was 
available. Here, in particular, 
we only consider models for 
which MLD was available both 
over the historical and the future 
period. As in Fig. 9, the changes 
are computed as the difference 
between the future (2080–2100) 
and the historical (1985–2005) 
period, and the flux is aver-
aged over the upwelling season 
(November–May). The grey 
and red bars show the projected 
changes of Uw (taken at MLD) 
and UItotal estimates of the 
total volume of the upwelling 
respectively. The black bars 
show the projected change of 
the volume of upwelling water 
due to the geostrophic flux Tgeo. 
The black whisker bar indicate 
the 95% confidence interval of 
UItotal MMM
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anomalous heat low is one important aspect in the hypoth-
esis of Bakun (1990) but its spatial structure is such that the 
upwelling wind response varies meridionally depending on 
the sector: its quasi-circular shape with a center at 20°N, 
i.e., the northern limit of the SMUS, implies very different 
wind anomalies north and south of this latitude. In the north, 
upwelling winds tend to intensify, as also found in Sousa 
et al. (2017b). On the other hand, anomalous winds rotate 
to westerlies in the nSMUS and progressively to south-
westerlies in the sSMUS at 10°N. This spatial structure of 
the wind anomalies differs from the annual mean picture 
emerging from Servain et al. (2014) for the historical period 
possibly because changes in atmospheric state are season 
dependent and trends in winter–spring do not reflect those 
for the annual mean. The SLP change is, on the other hand, 
consistent with the trends presented above for 

⟨

UIdiv
wind

⟩

 and 
their differences between the northern and southern SMUS. 
Considered over the entire Canary current system, the Bakun 
hypothesis does not appear to hold (as noted by Rykaczewski 
et al. 2015 for all four upwelling systems) because SLP mod-
ifications due to climate change are shaped in good part by 
the evolution of the Hadley cell (zonally symmetric expan-
sion and poleward migration of its descending branch) and 
by an intriguing Sahara–Sahelian heat low expansion that 
protrudes onto the ocean.

The wind anomaly also exhibits a notable curl in the 
nSMUS in agreement with the 

⟨

UIsuc
wind

⟩

n
 changes (Fig. 9a). 

The sSMUS evolution is in fine more influenced by regional 

subtleties of the SLP changes (the zonal and meridional 
structure of the anomalous low) than by the larger scale 
northward shift of the AA. Processes at even finer scale 
unresolved in the CMIP5 simulations may further modulate 
the evolution of the SMUS wind regime (Boé et al. 2011).

6  Conclusion

The focus of this work was the long-term upwelling evolu-
tion in the SMUS region. To this end, five upwelling indices 
based on sea surface temperature, surface wind stress and 
sea surface height have been defined, compared and com-
bined. The two indices based on SST aimed at describing 
the surface thermal signature of the upwelling, in space 
(inshore-offshore SST contrast) and time (seasonality of 
the upwelling). The other three indices were based on the 
surface wind stress and anomalous SSH and aimed at quan-
tifying key mechanisms for the upwelling.

Amplitude of the SST seasonal cycle in the upwelling 
region is generally well represented in the climate models. 
In 34 simulations out of 47, however, the index is under-
estimated in the southern part of the upwelling and the 
maximum is found north of 15°N. This bias is suggestive of 
difficulties to reproduce the tropical Atlantic climate in the 
models. The SST contrast between the open ocean and the 
coast shows a clear seasonal cycle and it even changes sign 
in summer. Again, models usually have largest biases in the 
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Fig. 11  a Climatology of sea level pressure (color), surface winds 
(vectors) and precipitation (contours) in the (MMM) averaged from 
November to May over the historical period (1985–2005). b Shows 
the projected changes of these atmospherics variables. Regions where 

more than 75% models agree on the sign of the changes are indicated 
with green dots. These figures are computed from the 37 simulations 
which have at the same time the sea level pressure, precipitation and 
surface wind over both periods
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southern part of the Senegalo–Mauritanian upwelling, where 
this seasonality is not as clearly defined as in the observa-
tions. Interestingly, despite biases in terms of intensity, the 
seasonality of the Ekman drift, diagnosed from the surface 
wind stress, is on the contrary relatively well reproduced 
in the models, with a multi model mean very similar to the 
validation datasets in both SMUS subdomains.

We have also attempted to quantify the total volume of 
upwelled water. Our approach was based on the cumula-
tive effect of two driving terms (Ekman drift and Ekman 
suction) and one damping term (geostrophic onshore flow). 
One strong limitation of this approach is the neglect of 
possible meridional/alongshore flow convergence. Specifi-
cally, a recent study has highlighted the seasonality of the 
slope current along West Africa (Kounta et al. 2018). This 
indirect estimation could also slightly overestimate the real 
upwelling volume by not distinguishing water upwelled 
through suction and divergence processes at the coast. 
Finally, the estimation of the geostrophic onshore flow was 
found to be inconsistent across models. Still, this estima-
tion yields an upwelling ranging between ~ 1.5 Sv to 1.75 Sv 
in the validation data. This amount tends to be underesti-
mated in the MMM, where the volume of upwelled water 
is estimated to be 0.75 Sv ± 0.5. The volume of upwelled 
water due to the diagnostic vertical velocity of the models 
yields an even weaker estimation: 0.61 Sv ± 0.2, consistently 
with the approximations discussed above. Furthermore, 
note that these different averages are not performed over the 
exact same multi model ensemble due to restrictions data 
availability.

The response of the individual models to the RCP8.5 
scenario is diverse in terms of amplitude but the general 
picture is a reduction of the upwelling toward the end of 
the twenty-first century. The response of the thermal indices 
is in general more consistent among models and it is only 
partly consistent with the response of the dynamical indices. 
⟨

UIseas
sst

⟩

 is clearly reduced in the future, because the warm-
ing trends is accentuated in winter (upwelling-season) when 
SST is coldest. Consistently with this picture of a reduced 
upwelling effect on the SST, the offshore-coastal SST con-
trast decreases in most models in both the northern and 

southern SMUS region. The meridional wind stress is also 
projected to decrease during the twenty-first century when 
averaged over the whole southern SMUS (12°N–20°N). 
This projection of Ekman divergence is much more robust 
across models in the southern region, consistently with the 
large-scale anomalous SLP structure characterized by an 
anomalous heat low around 20°N (whose imprint extends 
over the ocean) and a northward shift of AA. A recent study 
in the Humboldt upwelling system in a subset of the CMIP5 
models database has suggested an increasing wind stress 
projected in the poleward upwelling part in winter (Oyar-
zún and Brierley 2018). However, the authors shows that 
an increasing stratification will in parallel limit the effect of 
the wind below the surface. Such effect has not been inves-
tigated here.

In the northern part of SMUS, models split roughly 
equally into those suggesting an increase and a decrease 
of the wind divergence. The large scale circulation indeed 
shows that the anomalous wind circulation is primarily 
westward. Consistently with these large scale circulation 
changes, Ekman suction increases in nSMUS and decreases 
in sSMUS. In nSMUS, this is not directly consistent with 
the thermal indices. Over the whole southern SMUS region 
(12°N–20°N), we found no significant change of the wind 
stress curl. Finally, the simple dynamical budget of the 
upwelling that we have proposed generally yields a weaken-
ing of the upwelling. The evolution of the vertical transport 
diagnosed from the vertical velocities computed online is 
inconclusive.

Our results generally show that the thermal indices are 
more sensitive to models deficiencies than the dynamical 
ones, which rely more on the large scale atmospheric cir-
culation. Major efforts have recently been put on the reduc-
tion of tropical Atlantic biases (Richter 2015). Upcoming 
CMIP6 simulations are expected to benefit from them. While 
we have carried out a first exploration of the future of the 
SMUS upwelling with the CMIP5 models, we hope that the 
present study could be used as a benchmark framework to 
investigate the future of the coastal upwellings in the CMIP6 
simulations. Consequences of the present study and of the 
projected future of the upwelling for fishery activities in 
Senegal also still deserves extensive attention. Renault et al. 
(2016) have shown that upwelling indices are not enough 
to evaluate primary production and fish stocks. Chavez and 
Messié (2009) have even illustrated for example that Peru 
fish catch exceeds that from the other EBUS by an order 
of magnitude even though primary production levels are 
similar. Downscaling simulations may be needed to link the 
present projections to possible changes in primary produc-
tion and higher up in the trophic chain.
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ber–May season. The latitude of the SLP maximum is diagnosed for 
each longitude between 15°W and 30°W (21 grid points). The whisk-
ers show the average of these 21 latitudes and the 5–95% uncertainty 
range. b Comparison of the latitudinal position of the ITCZ over the 
historical [(1985–2005), black for models and blue for GPCP] and 
the future [(2080–2100), red] period for the November–May season. 
This position is estimated as the latitude of the precipitation maxi-
mum over the same longitude range as above. We found a very small 
dependency of the latitude in longitude, so that no uncertainty range 
could be given here
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Appendix A: Wind stress estimation 
from wind speed data

In principle, the drag coefficient Cd depends on both the 
atmospheric and the oceanic state and it is variable. Large 
and Pond (1982) proposed the following scaling of Cd 
according to the wind speed V:

Gill (1982, p. 29) proposed another scaling, based on 
results of Smith (1980) for large wind speeds:

The NOAA-TM-NMF S-SWFSC-231 rapport (1996) 
suggests to use the value of Cd = 0.0026 with monthly 
mean data while Santos et al. (2012) used Cd = 0.0014 for 
their study of the Moroccan upwelling zone (22°N–33°N).

Over the SMUS region, the maximum wind speed is 
around 7 m s−1. We compared the meridional component 
of the wind stress computed online in the IPSL-CM5A-
LR climate model to the wind stress computed offline 
using the meridional wind speed component from the 
same simulations with the drag coefficient values from 
Santos et al. (2012) and the two methods [Eqs. (9), (10)] 
drag coefficient listed above (figure not shown). We 
have chosen to test only the meridional wind component 
because it is the strongest one in the SMUS region and 
most directly associated to the upwelling intensity. We 
found that the scaling proposed in Gill (1982) under-
estimate the meridional wind stress amplitude north of 
roughly 15°N, in particular in summer north of 20°N, as 
well as in winter between 12°N and 20°N which the sea-
son and the latitude band of the SMUS. The Cd = 0.0014 
scaling as used by Santos et al. (2012) yields the closest 
values to the observations. In all simulations where only 
the wind speed components are provided, the wind stress 
was thus computed using this latter scaling.

(6)103 Cd = 0.49 + 0.065 V for 10 � V < 25 m s−1,

(7)103 Cd = 1.14 for 3 � V < 10 m s−1,

(8)103Cd = 0.62 + 1.56 V−1 for V < 3 m s−1.

(9)Cd = 0.0011 for V > 3 m s−1,

(10)103Cd = 0.061 + 0.063 V for 6 < V < 22 m s−1.

Appendix B: model upwelling from vertical 
velocities

The net estimation of upwelling must in principle be con-
sistent with the upward ocean mass transport diagnosed in 
the models (whenever available). However, this latter field 
is noisy (as recently emphasized by Oyarzún and Brierley 
2018) and the depth at which the typical upwelling verti-
cal velocity should be considered for comparison with 
upwelling indices is a difficult parameter to choose. Here, 
this depth has been chosen equal to the mixed layer depth 
averaged over the upwelling season (November–May) and 
over the SMUS region. In the models for which UItotal could 
not be computed (see last column in Table 1) we choose the 
depth where Uw is maximum.
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Chapitre 3: Caractérisation du SMUS dans les CMIP5 et son évolution dans le futur

3.4 Characterization and evolution of the

vertical oceanic stratification in the

CMIP5 models

3.4.1 Stratification in the CMIP5 models over the

SMUS region

The coastal upwelling and its e�ciency for ecosystems is not only associated

with the wind stress forcing. The upper ocean stratification plays also a

key role in the capacity of the ocean to answer to this dynamical forcing

and thus create a productive upwelling. The upper ocean is well mixed and

thus roughly vertically uniform in temperature and salinity until a typical

depth called the mixed layer (MLD), characterized by strong stratification.

In the mixed layer, air-sea exchange, light penetration are major factors

of the development of ecosystems. Below the thermocline, defined as the

ocean layer for which the vertical thermal gradient is maximum (Sverdrump

1942), (Castaño-Tierno et al., 2018), rich waters and nutrient supply enter

from the deep to upper ocean. It depends of the thermocline and more

precisely on the stratification in the thermocline.
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Figure 3.4: Vertical distribution of temperature (�C) averaged over the latitudinal band of senegalo-

mauritanian region ([12�
N -20�

N ]) and during the upwelling season (November to May). The first panel

shows the temperature computed from ISAS over the available period [2002-2012]] and the second panel

correspond to SODA over the historical period [1985-2005]. The other panels show the CMIP5 models

and the MMM (last panel) computed over [1985-2005]. The x-axis shows the longitude ([15�
W -30�

W ])

and the y-axis is the depth between surface to 200m. The two models for which temperature data was

not available for the historical period (FIO-ESM and LASG-IAP) are marked by an empty panel.

In Fig.3.4, we present the vertical distribution of temperature over

the latitudinal band of SMUS region during the upwelling season. In order

to evaluate the model results, we have used the SODA reanalyses and ISAS

reconstruction (see chapter 2 for more details on these data). Three layers

are detected in the observations and reanalyses (two first panels). Highest

temperatures (� 22�C) are confined in the surface layer. This is the well-

mixed layer of the ocean well stirred by the winds and other forces. The

depth of the mixed layer is typically around 0 to 100m from west to east.

Below this superficial layer, the temperature decreases rapidly with the

depth until 75m to 150m from west to east. Around this depth, called

the thermocline, the temperature varies rapidly along the vertical. The
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temperature becomes weak (typically ⇠ 13�C) and homogenous further

below in the ocean interior. Furthermore, this whole structure is tilted

upward towards the east. This is due to the e↵ect of the wind, lifting the

thermocline towards the surface and thereby allowing enriched subsurface

waters to reach the euphotic layer. It is thus a signature of the coastal

upwelling. This structure is well represented in the CMIP5 models. In

the upper ocean, the magnitude of the temperature in the models range

from 21�C (for example BCC, CNRM, HadGEM2 and NorESM1 families)

to more than 24�C (in GISS). It amounts 21.25�C in MMM. In the ocean

interior most of models shows a very weak temperature (10�C), colder than

in the validation data. In some simulations (GISS-E2-H-CC, GISS-E2-H,

IPSL-CM5B-LR, INM and MRI group) the vertical temperature structure

in between is not reproduced but the others models show generally a fair

representation of temperature profiles over the SMUS region both zonally

and vertically.

Fig.3.5 compares the winter vertical temperature profiles averaged over the

SMUS region (12�N -20�N and 16�W -20�W ). As described in Fig.3.4, the

temperature profile is relatively well reproduced in most of models except in

IPSL-CM5B-LR, INM and MRI group for example over the historical period

(blue curve), which present a vertical thermal flat structure. For a more

e�cient comparison of the models mean state, we propose to compare the

slope of thermocline (Fig.3.6). Such index based on diagnosing the vertical

gradient of temperature rather than simply the depth of a specific isotherm

has proven to be more accurate to characterize this region of the globe
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Figure 3.5: Vertical temperature profiles (�C) averaged over the SMUS region (12�
N -20�

N and

16�
W -20�

W ) and from November to May in the observations, reanalyses and CMIP5 models. The

profiles are averaged over the historical period [2002-2012] (ISAS, black solid curve), SODA (black dashed

curve) and CMIP5 models (blue curve) over [1985-2005]. The red curve represented the evolution of the

temperature profiles in the future period [2080-2100]. The x and y axis correspond to the temperature

and depth values respectively.

(Castaño-Tierno et al., 2018). Here, the latter is defined by the di↵erence of

temperature averaged over the upwelling region in winter between 25m and

75m normalized by the depth di↵erence. It is considered as the stratification

index called here slope of thermocline.
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Figure 3.6: Slope of thermocline averaged over the SMUS region and computed as the di↵erence

of temperature between 75m and 25m depth from November to May over [2002-2012] for ISAS and

[1985-2005] for SODA (highlighted in black). The other bars correspond to the individual models and

the MMM (highlighted in magenta) over [1985-2005] .

Fig.3.6 shows the thermocline slope (in �
C.m

�1) averaged over the

SMUS region. The slope is 0.11�C.m�1 in the validation data. It is relatively

weak (0.035�C.m�1 to 0.05�C.m�1) in HadCM3, IPSL-CM5B-LR, INM and

MRI models, most of which having been already identified above). The

slope of the thermocline is much stronger in most of the others models and

it is maximum in CMCC-CESM (0.175�C.m�1). The CanCM4, Can-ESM2,

CMCC-CMS and LASG-IAP are the simulations which have slopes closest

to validation data. Note that these simulations (in addition to CMCC-

CM,CNRM, the HadGEM2 ) had a good representation of UI
seas

sst
over the

SMUS region (Fig.2 in (Sylla et al., 2019). These two e↵ects may be related

but this remains to be proven. In the MMM, this index is 0.10± 0.01 �Cm�1.

As for others indices, the average of the multimodel mean is more similar to
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observations than any individual model (except LASG-CESS in this case),

likely due to the compensation of individual model errors.

This index is also investigated in the northern and southern SMUS region

a

−0.2

−0.19

−0.18

−0.17

−0.16

−0.15

 −0.14

−0.13

−0.12

−0.11

−0.1

−0.09

−0.08

−0.07

−0.06

−0.05

−0.04

−0.03

−0.02

−0.01

0

Is
as

so
da

ac
ce

ss
1−

0

ac
ce

ss
1−

3

bc
c−

cs
m

1−
1

bc
c−

cs
m

1−
1m

ca
nc

m
4

ca
ne

sm
2

cs
iro

−q
cc

ce

cn
rm

−c
m

5

cn
rm

−c
m

5−
2

cm
cc

−c
m

cm
cc

−c
m

s

cm
cc

−c
es

m

cc
sm

4

ce
sm

1−
ca

m
5−

1−
fv
2

ce
sm

1−
ca

m
5

ce
sm

1−
fa

st
ch

em

ce
sm

1−
w
ac

cm

ce
sm

1−
bg

c

ec
−e

ar
th

fio
−e

sm

gf
dl
−c

m
2p

1

gf
dl
−c

m
3

gf
dl
−e

sm
2g

gf
dl
−e

sm
2m

gi
ss

−e
2−

h−
cc

gi
ss

−e
2−

r−
cc

gi
ss

−e
2−

h

gi
ss

−e
2−

r

ha
dc

m
3

ha
dg

em
2−

cc

ha
dg

em
2−

es

ha
dg

em
2−

Ao

ip
sl
−c

m
5a

lr

ip
sl
−c

m
5a

m
r

ip
sl
−c

m
5b

lr
in
m

la
sg

−i
ap

la
sg

−c
es

s

m
ri−

cg
cm

3

m
ri−

es
m

1

m
iro

c−
es

m

m
iro

c5

m
pi
−l

r

m
pi
−m

r

m
pi
−p

no
re

sm
1−

m
e

no
re

sm
1−

m
M

M
M

S
lo

p
e 

(°
C

.m
−

1
)

Slope of the thermocline in the nSMUS b

−0.2

−0.19

−0.18

−0.17

−0.16

−0.15

 −0.14

−0.13

−0.12

−0.11

−0.1

−0.09

−0.08

−0.07

−0.06

−0.05

−0.04

−0.03

−0.02

−0.01

0

Is
as

so
da

ac
ce

ss
1−

0

ac
ce

ss
1−

3

bc
c−

cs
m

1−
1

bc
c−

cs
m

1−
1m

ca
nc

m
4

ca
ne

sm
2

cs
iro

−q
cc

ce

cn
rm

−c
m

5

cn
rm

−c
m

5−
2

cm
cc

−c
m

cm
cc

−c
m

s

cm
cc

−c
es

m

cc
sm

4

ce
sm

1−
ca

m
5−

1−
fv
2

ce
sm

1−
ca

m
5

ce
sm

1−
fa

st
ch

em

ce
sm

1−
w
ac

cm

ce
sm

1−
bg

c

ec
−e

ar
th

fio
−e

sm

gf
dl
−c

m
2p

1

gf
dl
−c

m
3

gf
dl
−e

sm
2g

gf
dl
−e

sm
2m

gi
ss

−e
2−

h−
cc

gi
ss

−e
2−

r−
cc

gi
ss

−e
2−

h

gi
ss

−e
2−

r

ha
dc

m
3

ha
dg

em
2−

cc

ha
dg

em
2−

es

ha
dg

em
2−

Ao

ip
sl
−c

m
5a

lr

ip
sl
−c

m
5a

m
r

ip
sl
−c

m
5b

lr
in
m

la
sg

−i
ap

la
sg

−c
es

s

m
ri−

cg
cm

3

m
ri−

es
m

1

m
iro

c−
es

m

m
iro

c5

m
pi
−l

r

m
pi
−m

r

m
pi
−p

no
re

sm
1−

m
e

no
re

sm
1−

m
M

M
M

S
lo

p
e 

(°
C

.m
−

1
)

Slope of the thermocline in the sSMUS

Figure 3.7: Slope the thermocline averaged over the nSMUS (panel a), sSMUS (panel b) and

computed as the di↵erence of temperature between 75m and 25m depth from November to May over

[2002-2012] for ISAS and [1985-2005] for SODA (highlighted in black). The other bar correspond to the

individual models and the MMM (highlight in magenta) over [1985-2005]

separately (Fig.3.7). Observed slope is larger in sSMUS than in nSMUS

(Fig.3.7.b) in both validation data. In the southern (northern part) zone,

the slope is 0.135�C.m�1 on average in ISAS and SODA (0.09�C.m�1) and

0.13 ± 0.01 �Cm�1 (0.08 ± 0.01 �Cm�1) in the MMM. Despite the other

factors which can influence the SST and the important contribution of the

geostrophic flux in the SMUS, this flatter thermocline in the southern zone

than in the northern zone may be linked to the di�culty of the models to

represent the SST indices despite a realistic seasonality of the wind indices

(Sylla et al., 2019). The coastal upwelling in sSMUS during the upwelling

season becomes less connected to the wind stress and it is di�cult for the

models to ride up the correct water mass water contrarily in the nSMUS
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where most of model reproduce the SST upwelling indices.

3.4.2 Evolution of ocean stratification under the

climate change

The warming of the ocean has long been linked to greater stratification

(Roemmich and McGowan, 1995), less productive, and less oxygenated

oceans. Connections of stratification with upwelling have also been outlined

(Chhak and Di Lorenzo, 2007). The existence of such a definitive relation

is commonly supported by model outputs projecting increased near surface

stratification and shallower mixed layers under global warming scenarios

(Behrenfeld et al., 2006); (Capotondi et al., 2012) hindering the ventila-

tion of the ocean (Somavilla et al., 2017). We aim to shed some light on

how climate change will a↵ect the ocean stratification in the SMUS region.

In the SMUS region, temperature increases significantly under the RCP8.5

scenario in all the models and at all depths (red curve in Fig.3.5). Greater

warming occurs nearer the surface of the water column with 3�C to 5�C

more than over the recent period in the multi-model mean. In Fig.3.8, the

projected change of stratification is defined as the relative change of the

thermocline slope, with respect to the current value, expressed in percent-

age.
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Projected changes of the slope in the SMUS region

Figure 3.8: Projected changes (in %) of the thermocline slope computed as shown in Fig.3.6 and

averaged over the SMUS region. The changes are estimated as the di↵erence between the future [2080-

2100] and the historical [1985-2005] period and the percentage is estimated with respect to the historical

value averaged over the upwelling season (November- May). Models for which temperature data was not

available for the RCP8.5 scenario are marked by a empty space. The right column (in magenta) shows

the percentage of change of the multi-model mean. The black whisker bars indicate the 95% confidence

interval slope MMM.

All models except three project an increase of the thermocline slope

over the SMUS region Fig.3.8 in the future (2080-2100). This percentage

change amounts 2.5% in BCC and 24% in ACCESS1-3 for example. How-

ever in IPSL-CM5A-LR an IPSL-CM5B-LR, we note a decrease of this term

by more than 20%.This specificity of the low resolution versions of the IPSL

models would deserve further analysis. Stratification is also found to de-

crease in the future in HadGESM2 but to a much lesser extent. In the MMM

the stratification change is considered robust and significant (6.7± 3.2% )
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Projected changes of the slope in the sSMUS

Figure 3.9: Projected changes (in %) of the thermocline slope computed as shown in Fig.3.6 and

averaged over the nSMUS (panel a) and sSMUS (panel b). The changes are estimated as the di↵erence

between the future [2080-2100] and the historical [1985-2005] period and the percentage is estimated

with respect to the historical value averaged over the upwelling season (November- May). Models for

which temperature data was not available for the RCP8.5 scenario are marked by a empty space. The

right column (in magenta) in the both panels shows the percentage of change of the MMM and the black

whisker bars indicate the 95% confidence interval slope.

with more than 92% of the models agreeing on the sign of the change. In the

northern region (Fig.3.9.a) the projected increase of stratification is much

higher than in the southern region (Fig.3.9.b) as shown in the individual

models. Over nSMUS, this change in the MMM is 9.8 ± 4.7% whereas

in the sSMUs it is 3.7 ± 2.4%. This enhanced stratification in nSMUS

may explain the reduction of SST indices in the future found in this region

(Fig.8.a in (Sylla et al., 2019). This increase of ocean stratification under a

global warming is found by several authors. (Capotondi et al., 2012) exam-

ined the changes in upper ocean stratification in the CMIP3 climate models

according to the SRES-A2 scenario using the di↵erence density between 200

m and surface. They found a significant increasing in ocean stratification

during the second half of the 21st century in several regions of the global
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ocean (North Pacific, North Atlantic, Indian Ocean and Arctic Ocean for

exemple). This is due to the increase in surface temperature. Using the

potentiel temperature in the CMIP5 models (Oyarzún and Brierley, 2018)

also show an increase of the stratification at the end of the 21st century

in the RCP8.5 scenario over the northern and southern part of Humboldt

system. This limits e↵ect of the strengthening of upwelling favorable winds

projected by (Bakun, 1990) in this system. In fact, they explain that the

increasing wind stress under global warming would drive stronger upwelling

at the surface (namely 30-50 m depth), while its net e↵ect on deeper ocean

layers (100-300 m depth) would gradually decline because of the increasing

stratification. This could in turn a↵ect the primary production. (Roem-

mich and McGowan, 1995) using observational data shows a reduction in

zooplankton abundance under stronger stratification in the California sys-

tem. (Behrenfeld et al., 2006), (Boyce et al., 2014) suggest that enhanced

stratification, reduces surface nutrients and ultimately productivity. The

same phenomenon could be at play in SMUS. However, the consequences

of the future evolution of the SMUS system for the primary production in

climate models are not further investigated in this thesis.
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3.5 Bakun’s hypothesis revisited in the
SMUS
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Figure 3.10: Annual mean sea level pressure SLP (color, hpa) in the northeastern tropical At-

lantic, surface air temperature Tas (�C) (black contours) and the sea surface wind (vectors) from ERAI

reanalysis and averaged from November to May over the period [1985-2005]

The wind stress that induces the coastal upwelling is maintained in

part by a strong atmospheric pressure gradient between a low pressure cell

over the continent and the higher pressure over the cooler ocean. (Seager

et al., 2003) and (Huyer, 1983) have shown that large surface-air tempera-

ture Tas di↵erences between the relatively cool ocean and warm continents

during summer contribute to the development of the steep SLP gradients

of the EBUSs system. This conceptual understanding of the upwelling

process (Bakun, 1990) to hypothesize that inhibition of nighttime cooling
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and enhancement of daytime heating on land as a result of global warming

would lead to intensified coastral upwelling in the future. Indeed, the in-

tensification of the continental thermal lows adjacent to upwelling regions

should lead to increased onshore-o↵shore atmospheric pressure gradients

and thereby accelerated alongshore winds. However, this mechanism may

not hold in the case of the SMUS as this upwelling is winter and not in sum-

mer. We have found in (Sylla et al., 2019) that the senegalo-mauritanian

upwelling was indeed rather projected to decrease in the future. In order

complement this study we further explore and validate the large scale at-

mospheric structure of the region in the models. For this, we have used the

SLP and Tas from the ERA-Interim reanalysis at 0.75�x0.75� globale reso-

lution and and NCEP-DOE reanalyses at 2.5�x2.5� resolution (see chapter

2). During the upwelling season (Fig.3.10), the spatial pattern of SLP over

the northeastern Atlantic is marked by high pressures over the ocean in

particular, the north of 20�N . This is the Azores High that, modulates

the favorable upwelling winds. Low pressures can also be seen over the

land in the Sahel region. A modification of this pattern in the end of the

21st century is in part responsable for the reduction of SMUS intensity,

with a northern shift of Açores anticyclone and an extension of the land

low pression toward the ocean (Fig.11.b in (Sylla et al., 2019)). Still, to

evaluate the Bakun hypothesis, we define two regions in the latitude range

of this upwelling, one over land (10�W -16�W and 12�N -20�N) and one

over ocean (22�W -30�W and 12�N -20�N) (magenta boxes of Fig.3.10), and

calculate the di↵erence of their respective area-averaged over land minus
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ocean. These gradients are shown in Fig.3.11 for all the models and for the

two validation data sets over the SMUS region.
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Figure 3.11: Land-ocean di↵erence of Tas (�C, panel a) and SLP (hpa, panel b) from ERAI and

NCEP reanalyses (highlighted in black), the multi model mean MMM (in magenta) and the CMIP5

models (other panels) averaged between the land box (10�
W -16�

W and 12�
N -20�

N) and the ocean box

(22�
W -30�

W and 12�
N -20�

N) and from November to May over [1985-2005]. The dark blue column in

both panels correspond to the model for which neither the Tas and SLP was available (CESM1-CAM5-

1-fv2 ). The red dots on panel (a) correspond to the month where the Tas gradient is negative

The land-sea Tas gradient Fig.3.11.a over the SMUS region is

strongest in spring (April-June) in the reanalysis (ERA-Interim and NCEP)

as well as in the most of models and in the MMM. This same seasonality is

noted in the northern (nSMUS) and southern (sMUS) parts of the upwelling

separately (not shown). During this season, the SLP gradient is also max-

imum (in absolute values), consistently with a primary thermally driven

water column pressure. In summer, all CMIP5 models seem to agree with

the general picture that the upwelling-favorable winds are primarily driven

by land-sea SLP contrast induced by a thermal gradient. In winter the

SLP gradient remains negative (Fig.3.11.b), consistently with dominantly
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northerly winds but it reaches its minimum values. This is consistent with

the Tas seasonality. Yet, Tas gradient is even negative (highlighted by red

dots) in a few months of winter and for same data and models unlike the

SLP gradient. This suggests a partial decoupling between the SLP and

Tas zonal gradients in this region during these winter months. The SLP

gradient is thus in fact probably not purely thermally driven. There can be

several reasons for this. First, we are here investigating the winter season,

thus with a possible weaker influence of temperature. Furthermore, the

SMUS region is located further south than the other EBUSs. We can thus

expect a more tropical dynamics, in particular with some influence of the

ITCZ.

In order to further qualify the evolution of the large scale meteorological

features in this region, we have computed the Tas gradient averaged from

November to May over the historical period (Fig.3.12). We consider the

same land and ocean boxes averaged in Fig.3.11.

This figure confirms that during the upwelling season, Tas gradient on av-

erage is positive in all the data sets with 2�C to 4.7�C in NCEP and ERAI

respectively, and 4.4 ± 0.3 �C in the MMM at the 95% of confidence level.

Fig.3.13 shows the changes of land-sea Tas gradient towards the end of the

21st century in the RCP8.5 scenario runs. The changes are the di↵erence

between the future [2080-2100] and the historical [1985-2005] periods aver-

aged from November to May. The winter Tas land-sea gradient di↵erence

increases in all the models in the future and its magnitude range from 25 to

90%. The MMM shows also a significant increase of this term of 45± 5%.
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Figure 3.12: Seasonal (November-May) variation of Tas gradient over the senegalo-mauritanian

upwelling system (Tas land [10�
W -16�

W and 12�
N -20�

N ] minus Tas over the ocean [22�
W -30�

W and

12�
N -20�

N ]) derived from ERAI, NCEP and the CMIP5 models during the historical period [1985-2005].

This increase of Tas gradient under global warming, will deepen of the ther-

mal low-pressure systems over the continents and induce an intensification

of the land-sea SLP gradient (Bakun, 1990). In order to confirm this point,

we investigate the evolution of SLP in the future (Fig.3.14). In the SMUS

the magnitude of the SLP over the land and ocean will decrease in the

future, consistently with a significant deepening of the continental ther-

mal low-pressure system projected across models except in a few of them

(ACCESS-1-3, CNRM-CM5 and MIROC5) as found by (Rykaczewski et al.,

2015) in summer over the canary system. This deepening is statistically sig-

nificant at 95% of confidence and tend to increase the land-sea gradient as
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Figure 3.13: Projected changes (in %) of Tas (panel a) and SLP (panel b) gradient averaged

over the land box [10�
W -16�

W , 12�
N -20�

N ] and the ocean box [22�
W -30�

W ,12�
N -20�

N ] and from

November to May. The changes are computed as the di↵erence between [2080-2100] and [1985-2005]

period. The percentage is estimated with respect to the historical value. Positive (negative) values

show a increase (decrease) of this gradient. The panel a (dark blue bars) shows the projected changes

of Tas gradient and panel b (light blue bars) the projected changes of SLP . The right column (in

magenta) shows the percentage change of MMM. The black whiskers bars on both panel indicating the

95% confidence level on Tas and SLP gradient change respectively.

mentioned by (Bakun, 1990) in summertime.

However an increase of favorable wind stress during this season is not ev-

ident. In fact in the SMUS region, we have found moderate weakening

of the wind stress particularly in the southern part. This lack of a direct

response of wind stress to the SLP gradient indicates that anthropogenic

changes in the upwelling region are more complex and we concluded that

the mechanism proposed by (Bakun, 1990) is not the dominant process in-
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Figure 3.14: Wintertime change of land SLP averaged over the land box [10�
W -16�

W , 12�
N -20�

N ]

(grey bars) and over the ocean box [22�
W -30�

W and 12�
N -20�

N ] (red bars). This change is estimated

as the di↵erence between the future period [2080-2100] and the historical period [1985-2005]. The blue

and black whisker bars indicate the 95% confidence interval of land and ocean SLP change respectively.

fluencing anthropogenic changes in upwellings. Instead, we suggest that

anthropogenic changes in the intensity of upwelling-favorable winds is asso-

ciated with shifts in the seasonal development and geographic positioning

of the atmospheric high-pressure systems over the Atlantic region. North-

ward shifts of high pressure will stimulate changes in the magnitude of

upwelling winds that are more consequential than an increase in land-sea

Tas di↵erences.
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3.6 Évolution de la durée de l’upwelling

La première moitié du chapitre 3 s’est focalisée sur l’évolution éventuelle

de l’intensité de l’upwelling au cours de la saison moyenne de son

développement c’est à dire de novembre à mai. Ici, nous proposons d’étudier

l’évolution de la longueur de cette saison.
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Figure 3.15: Évolution mensuelle de la durée de l’upwelling sénégalo-mauritanien de la MMM des

modèles CMIP5. Panel (a): la température de surface moyennée dans la région sud du SMUS [12�
N -

15�
N - 16�

W -20�
W ] au présent [1985-2005] (bleu) et au futur [2080-2100] (rouge). Les courbes noires

[1985-2005] et vertes [2080-2100] correspondent aux SST dans la région nord du SMUS[16�
N -20�

N -

16�
W -20�

W ]. Panel (b) représente l’évolution de la durée du SMUS dans ces deux zones (nord et sud)

pour l’indice de la di↵érence de SST large côte.

Notons que le système d’upwelling est un phénomène dont les variations

sont modulées à l’échelle journaliére. En toute rigueur, une détermination

de sa durée à l’échelle mensuelle n’est pas très appropriée. Ici, elle est

néanmoins estimée à cette échelle avec la moyenne multi-modèle de la base

CMIP5.

La Fig.3.15.a montre que dans le nSMUS le minimum de SST est observé en

février et celui de la SST maximale en septembre sur la période historique
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(courbe noire) et celà reste inchangé dans le futur (courbe verte). Dans la

zone sud, le cycle saisonnier est très similaire, mais le maximum de SST

a lieu plutôt en octobre. Ces mois demeurent également constants dans le

futur pour cette région. Cette première étude suggère donc que la durée de

l’upwelling est quasiment inchangée dans le futur à l’échelle mensuelle. Le

panel (b) suggère quand à lui une réduction de la durée de l’upwelling dans

la zone nord. En e↵et, la MMM a un upwelling de novembre à juin envi-

ron au présent (courbe noire) et de novembre à mai dans le futur (courbe

verte). On peut supposer une réduction d’environ un mois dans cette partie

seulement mais pas dans la région totale du SMUS.

3.7 Analyse du SMUS dans les modèles

CMIP6

3.7.1 État moyen

Comme décrit par plusieurs études ((Richter and Xie, 2008) ; (Wahl et al.,

2011); (Xu et al., 2014)), les simulations issues des modèles de climat

sou↵rent de biais notamment des biais chauds de température de surface

(Fig.3.16) et de vents trop faibles dans l’Atlantique tropical. Ces derniers

couvrent principalement trois régions: la région équatoriale (cercle en bleu)

et les upwellings côtiers dans l’Atlantique tropical nord et dans l’Atlantique

tropical sud (carrés en noir). Plusieurs mécanismes sont mis en jeu pour

expliquer l’origine de ces biais tels que la déficience de la résolution hori-
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zontale des modèles océaniques (Zheng et al., 2011); (Seo et al., 2006); sous

représentation des nuages à basses latitudes (Huang et al., 2007); (Hu et al.,

2010) etc.... Ainsi les résulats de notre évaluation initiale du système

Figure 3.16: Biais moyen de SST de la moyenne multi-modèle des modèles CMIP5 (�C) calculé sur

la période [1985-2005]. Les biais sont calculés comme la di↵érence entre la MMM et ERSSTv3b

d’upwelling côtier sont émis avec une marge de confiance limitée par ces

biais et probablement le manque de représentation des processus côtiers

à plus fine échelle. Cependant les simulations CMIP6 sont disponibles

depuis quelques mois à l’heure où cette thèse est rédigée. Pour beaucoup

de modèles, on note une légère augmentation de la résolution horizontale

et verticale océanique et/ou atmosphérique par rapport à CMIP5. Par

ailleurs, de nombreux travaux ont été menés afin de corriger ces biais de

bord est dans les océans tropicaux (Hourdin, pers. com.). Cette section a
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donc pour objectif de ré-examiner notre évaluation de la réponse du SMUS

au changement climatique dans la base de données CMIP6. Cette experi-

ence est seulement limitée aux deux modèles français IPSL-CM6A-LR et

CNRM-CM6. Ils sont les premiers modèles dont les variables océaniques

sont disponibles lors de cette analyse sur la période historique et au fu-

tur. Une évaluation rapide des biais systématiques dans l’Atlantique nord,

montre que ces nouveaux modèles sont nettement améliorés par rapport

aux précédentes versions (Fig.3.17). L’étendue et l’intensité des biais froids

dans l’océan atlantique est réduite, ainsi que le biais chaud côtier, qui reste

maximum dans l’hémisphére sud et le long de l’équateur.

Dans la partie ouest du bassin entre 5�N -20�N (boites en magenta), le bi-

ais froid de SST d’environ �1�C à �2.5�C observé dans CNRM-CM5 est

largement réduit dans les nouvelles simulations plus particulièrement avec

CNRM-ESM2. Le biais chaud peu intense de l’ordre de �0.5�C à �1.5�C

collé le long de la côte sénégalo-mauritanien dans IPSL-CM5 semble dis-

paraitre avec IPSL-CM6. La réduction de ces biais peuvent ainsi avoir

un impact très important dans l’amélioration des modèles de climat sur la

représentation plus réalistes des upwellings côtiers.

Dans la suite de cette section, nous nous e↵orçons de dégager les princi-

pales tendances représentatives de l’évolution saisonière du SMUS avec la

version CMIP6 des deux modèles de climat français sur la période 1985-

2005. Ces résultats sont comparés avec ceux de ces mêmes modèles dans

la base CMIP5. La comparaison entre les observations et CMIP6 sur la

période historique, nous permet de rebondir sur la réponse du SMUS à
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Figure 3.17: Biais moyen de SST (�C) des modèles CNRM-CM5 et IPSL-CM5 de la base CMIP5

et CNRM-CM6 et IPSL-CM6 de la base CMIP6. Pour chaque modèle un seul ensemble est choisi sur

la période historique [1950-2005]. Les biais sont calculés comme la di↵érence entre la SST de chacun

des modèles et ERSSTv5 (figure tirée de la présentation d’Emilia Sanchez Gomez à l’atelier CMIP6

Bordeaux 2019, http://climeri-france.fr/atelier-cmip6-presentations/)

l’horizon 2080-2100. Elle est estimée avec la scénario nommé ssp5-8.5, qui

est relativement similaire à RCP8.5 dans CMIP5 en terme d’impact radiatif

à la fin du siècle. L’analyse suit un protocole similaire à celui développé

dans (Sylla et al., 2019). Soulignons simplement que les sorties des versions

CMIP6 ont été conservées sur leur grille native, donc non interpolées.
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3.7.2 Les indices de signature thermique du SMUS

Figure 3.18: Amplitude du cycle saisonnier de la SST (�C) dans l’Atlantique tropical nord-est au

cours de la période [1985-2005] avec les données HadISST, ERSSTv3b (encadré en noir) et pour les

simulations de la base CMIP5 (encadré en bleu) et CMIP6 (encadré en rouge). Les barres noires sur la

donnée de validation HadISST montrent l’étendue de la latitude de la région du SMUS.

Le cycle annuel est généralement l’échelle temporelle dominante de

la variabilité de la température. Cependant, dans les tropiques, les saisons

sont moins marquées qu’aux latitudes moyennes et élevées, et la variabilité

à cette échelle de temps est donc moins énergique (ex.,(Wang et al., 2015)).

Comme expliqué dans les chapitres précédents, le SMUS est soumis à un re-

froidissement côtier hivernal et constitue donc une exception sous-régionale

en ce qui concerne la saisonnalité. Cette caractéristique est illustrée à la

(Fig.3.18), qui montre l’amplitude du cycle saisonnier de la SST moyenne

sur la période 1985-2005. Cette amplitude est maximale (environ 7�C à

8�C) entre 12�N et 20�N le long de la côte est dans les deux données
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d’observations du fait que l’upwelling saisonnier contribue au refroidisse-

ment hivernal. Cette bande de latitude se distingue du secteur nord (au

nord de 20�N), où l’upwelling estival domine et tend à compenser l’e↵et

du cycle saisonnier du flux solaire, et du secteur sud (au sud de 12�N) où

l’upwelling est très faible voire absent. Pour les modèles du CNRM dans

CMIP5, on observe que le cycle saisonnier est seulement amplifié au nord

de la presqu’ile du Cap (vers 15�N) avec une intensité relativement faible

par rapport à celle obtenue avec les observations. On constate dans IPSL-

CM5A-LR que la variation maximale du cycle saisonnier du SMUS n’est

pas collée à la côte. Elle est décalée vers le large entre 20�W -30�W envi-

ron. Cette anomalie est partiellement corrigée dans la version à plus haute

résolution (IPSL-CM5A-MR) alors que dans IPSL-CM5B-LR aucun sig-

nal du SMUS n’est observé. Dans les 3 configurations de CMIP6 étudiées,

l’amplitude du cycle saisonnier dans l’Atlantique tropical est beaucoup plus

contrastée que dans les versions CMIP5, avec un gradient nord sud beau-

coup plus marqué. Le long de la côte, les valeurs maximales excèdent celles

des observations. De plus, la région de forte amplitude de cycle saisonnier

est beaucoup plus étendue. Il est intéressant de noter que l’évolution est

similaire pour les 2 modèles français. Les raisons de ce comportement n’ont

pas été étudiées ici.

Toujours dans la ré-examination du SMUS dans CMIP6, on reproduit

l’indice communément appelé di↵érence de SST entre le large et la côte,

qui est très largement utilisé dans la littérature pour caractériser la signa-

ture en surface d’un upwelling côtier.
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Figure 3.19: Moyenne climatologique du gradient de SST (�C) entre le large et la côte [1985-2005],

moyennée sur toute la bande latitudinale de la région du SMUS. Les 2 premiers panneaux (encadré en

noir) représentent les observations (HadISST et ERSSTv3b), les 5 seconds panneaux (encadré en bleu):

les modèles français CNRM et IPSL de la base CMIP5 et les 3 derniers panneaux (encadré en rouge):

les nouveaux modèles français de la base CMIP6. Les valeurs positives (négatives) correspondent à un

upwelling (downwelling).

La Fig.3.19 montre l’évolution saisonnière de cet indice moyennée

sur toute la bande latitudinale (12�N -20�N) de la région du SMUS. Les

valeurs positives de cet indice (upwelling) sont observées en moyenne de

novembre à mai dans les deux ensembles de données d’observations. Les

modèles CNRM-CM5 et IPSL-CM5A-LR ne reproduisent pas les variations

saisonnières de cet indice dans cette gamme de latitude. Les configurations

du CNRM tendent à montrer une signature permanente (sur toute l’année)
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de l’upwelling. Dans les modèles de l’IPSL, au contraire, la durée du SMUS

est très courte avec un upwelling qui a lieu seulement de novembre à janvier

environ. Il faut noter que ces modèles comme la plupart des autres modèles

de cette base sont remarquablement cohérents avec les observations dans le

nord du sytème (au nord de 15�N , eg, (Sylla et al., 2019), non montré ici).

Comme pour le premier indice thermique, les modèles de la base CMIP6

exhibent une nette amélioration dans la reproduction de cet indice. Ils

représentent le changement de signe entre l’été et l’hiver, avec des valeurs

de UI
cross

sst
positives en hiver mais relativement plus intenses que dans les

observations. Cet indice semble également indiquer une saison d’upwelling

plus longue que dans les observations, notamment s’étendant un peu plus

sur le printemps.

3.7.3 L’indice dynamique (le transport d’Ekman)

Deux indices dynamiques de l’upwelling avaient été définis dans (Sylla et al.,

2019): l’intensité du transport d’Ekman le long de la côte d’une part et la

divergence d’Ekman intégrée sur la zone. Vue la similitude des résultats,

un seul indice est examiné ici: on considère la divergence côtière moyennée

sur toute la bande latitudinale du SMUS (Fig.3.20). La saisonnalité de

cet indice est modeste dans les données de validation. Le UI
div

wind
montre

une réduction saisonnière en été avec des valeurs relativement faibles, mais

sans changement de signe. Les modèles du CNRM dans CMIP5 saisissent

cette caractéristique de façon appropriée alors que dans les simulations de
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Figure 3.20: Moyenne climatologique de [1985-2005] du transport d’Ekman (m2.s�1) à la côte

moyennée sur la latitude [12�
N -20�

N ]. Voir Fig.3.19 pour l’interprétation des di↵érents panneaux

encadrés par les rectangles noir, bleu et rouge. Les valeurs positives (négatives) correspondent à un

upwelling (downwelling).

l’IPSL le transport est en général intense tout au long de l’année. Entre

les bases CMIP5 et CMIP6, les modèles du CNRM ne montrent pas une

très grande évolution à l’exception de l’intensité du transport durant l’été

(août-septembre) où les valeurs sont quasiment nulles. La saisonnalité est

donc plutôt plus marquée que dans les observations et réanalyses. Pour les

IPSL-CM5 on note une saisonnalité trop faible et trop peu de réduction du

forçage par le vent en été. Ceci pourrait expliquer le manque de saison-
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nalité vu plus haut (Fig.3.19). Mais Comme pour CNRM, on observe peu

d’évolution dans IPSL-CM6. La saisonnalité du forçage par le vent peu

marquée, alors que le cycle saisonnier de la SST est beaucoup plus net.

En résumé, la ré-examination du SMUS avec ces nouveaux modèles montre

les e↵orts importants fournis par les centres de modélisations pour ten-

ter de corriger ou réduire les biais systématiques localisés dans les régions

d’upwelling côtiers de l’Atlantique nord. Sur les figures 3.18, 3.19 et 3.20,

il apparâıt que les modèles couplés issus des deux groupes français sont

capables de reproduire de nombreuses caractéristiques du SMUS, avec des

performances améliorées par rapport aux versions CMIP5.

3.7.4 Évolution du SMUS dans les modèles CMIP6

sous l’e↵et du changement climatique

Vue l’amélioration de la capacité des modèles à reproduire les indices car-

actéristiques du SMUS, il est tentant d’utiliser ces mêmes modèles pour

simuler les conditions futures du SMUS face au changement climatique afin

de le comparer avec les projections des CMIP5 (Sylla et al., 2019). Nous

utilisons les di↵érents indices définis précédemment sur la période 2080-

2100 avec le scenario ssp5-8.5. Nous considérons les indices en moyenne sur

l’ensemble de la saison d’upwelling allant de novembre à mai.

La Fig.3.21 montre le changement prévu des indices basés sur la SST. Ces

nouveaux modèles confirment une diminution des deux indices thermiques

dans le futur. Cette diminution est de 2-22% pour UI
seas

sst
et de 15-25%

– 133 –
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Figure 3.21: Projections des indices thermiques moyennés dans toute la région du SMUS [12�
N -

20�
N et 16�

W -20�
W ]. Les barres en bleu foncé montrent les changements projetés par UI

seas
sst et ceux

en bleu clair les changements dans le futur de UI
cross
sst moyennés de novembre à mai. Les changements

sont estimés comme la di↵érence entre la période future [2080-2100] et la période historique [1985-2005].

Le pourcentage de changement est donné par rapport à la valeur historique.

pour UI
cross

sst
par rapport à la valeur historique selon les configurations.

La réduction de ces indices est cohérente avec les résultats suggérés par

ces modèles français dans la base CMIP5 et avec la MMM (qui suggère

une réduction de l’ordre de 8 ± 2% et 60 ± 40% pour UI
seas

sst
et UI

cross

sst

respectivement) à 95% de confiance. On note néanmoins un fort écart en-

tre les réponses de l’indice UI
seas

sst
. Ce dernier était pourtant très similaire

dans les trois modèles en conditions historiques (Fig.3.18). La réponse du

modèle IPSL-CM6A-LR est beaucoup plus forte que elle des deux modèles

du CNRM. La réponse de UI
cross

sst
est plus homogène, alors que cet indice

est bien moins robuste.
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La Fig.3.22 montre la réponse du transport d’Ekman à la côte sur toute la

région du SMUS. Ces modèles suggèrent comme pour les indices précédents

une réduction de l’intensité du transport. Elle est environ de 5% dans

CNRM et de 16% dans IPSL-CM6.

Figure 3.22: Projections du transport d’Ekman intégré sur toute la latitude [12�
N -20�

N ] et

moyenné de novembre en mai. Les changements sont estimés comme la di↵érence entre la période

future [2080-2100] et la période historique [1985-2005]. Le pourcentage de changement est donné par

rapport à la valeur historique.

Cette réduction est également observée sur les modèles français de la base

CMIP5 et la MMM qui montre une réduction de l’intensité du transport de

l’ordre de (5 ± 1.9% ) dans le futur.

Ces premières analyses montrent une nette amélioration de la représentation

du SMUS dans les deux modèles français développés pour l’exercice CMIP6,

par rapport à CMIP5. L’analyse de l’évolution future du SMUS avec ces

quelques configurations confirme une réduction d’ici la fin du 21e siècle. La

– 135 –
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base CMIP6 n’est à ce jour pas su�samment fournie pour permettre une

analyse de l’amplitude et de l’incertitude de cette réduction.

3.8 Conclusion

Ces travaux décrivent une étude première de la représentation du système

d’upwelling sénégalo-mauritanien dans les modèles de climat. Deux

périodes ont retenu notre attention: la période historique [1985-2005] et

la fin du 21e siècle ([2080-2100]). Cinq indices basés sur la SST, la tension

du vent et la SSH ont été définis, comparés et combinés. Les deux indices

basés sur le SST décrivent la signature thermique en surface de l’upwelling.

Les trois autres indices basés sur la tension du vent et la SSH visent à

quantifier les mécanismes dynamiques à l’origine de l’upwelling.

La comparaison avec les données de validation (HadISST et

ERSSTv3b) sur la période historique montre que dans 34 simulations sur

47, l’amplitude du cycle saisonnier de SST, représentatif du refroidissement

intense en hiver des eaux de l’upwelling est un peu sous-estimé dans la par-

tie sud du système et le maximum de son intensité se trouve au nord de la

presqu’̂ıle du Cap vert (au nord de 15�N). Ce biais est en partie dû à la

di�culté des modèles couplés à reproduire le climat de l’Atlantique tropical.

La saisonnalité du gradient côte-large de SST est aussi bien mise en

évidence dans les observations avec un changement de signe en été. Comme

pour le cycle saisonnier de la SST, les modèles ont des biais dans la partie

sud du SMUS pour cet indice, où cette saisonnalité n’est pas aussi claire-
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Chapitre 3: Caractérisation du SMUS dans les CMIP5 et son évolution dans le futur

ment reproduite que dans les observations. Enfin, malgré les biais en termes

d’intensité, la saisonnalité de la divergence d’Ekman côtière est relativement

bien reproduite dans les modèles, avec la moyenne multi-modèle (MMM)

très similaire aux données de validation (Quikscat et Tropfux) dans la région

du SMUS.

La réponse des di↵érents modèles au scénario RCP8.5 sur le futur du

SMUS est di↵érente en terme d’amplitude, mais le résultat général est une

réduction de l’upwelling à la fin du 21e siècle. La réponse des indices ther-

miques est généralement plus cohérente entre les modèles et elle l’est par-

tiellement avec les indices dynamiques. L’amplitude du cycle saisonnier de

SST sera nettement réduite dans le futur du fait que la SST climatologique

du mois le plus froid augmente plus que celui de la saison chaude. Le gradi-

ent côte-large de SST quant à lui montre également une diminution dans la

plupart des modèles au nord et au sud de la région du SMUS. Le transport

d’Ekman exhibe aussi une diminution de son intensité au futur en moyenne

dans toute la région du SMUS. Cette projection de la divergence côtière est

beaucoup plus robuste à travers les di↵érents modèles dans la partie sud

du SMUS. Cependant dans la nSMUS, les modèles se divisent à peu prés

à parts égales entre une diminution et une augmentation de l’intensité du

transport. La circulation grande échelle montre que les anomalies de vent

sont principalement dirigées vers l’ouest. En cohérence avec cette circu-

lation, le pompage d’Ekman augmente dans le nSMUS et diminue dans le

sSMUS. Cependant sur l’ensemble de la région (12�N -20�N), aucun change-

ment significatif du pompage d’Ekman n’est détecté.

– 137 –
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En résumé la conclusion générale sur le futur du SMUS basée sur les pour-

centages de changement de nos di↵érents indices suggèrent une diminution

de l’intensité de ce système à la fin du siècle. Cette réduction est liée à

une structure d’anomalie négative de la SLP sur le Sahara qui s’étend vers

l’océan, un décalage vers le nord de l’Anticyclone des Açores et une augmen-

tation de la stratification océanique et du flux géostrophique. Ces résultats

ne soutiennent donc pas, dans le cas du SMUS l’hypothèse de Bakun pro-

posée en 1990. La ré-examination du SMUS dans la base CMIP6 avec les

modèles français de l’IPSL et du CNRM montre une nette amélioration

des modèles couplés dans la représentation des indices caractéristiques du

SMUS, malgré un certain nombre de biais rémanents en terme d’intensité.

La réponse du SMUS dans cette base CMIP6 suggère une diminution

de l’intensité du SMUS dans le futur comme dans les modèles CMIP5.

Une analyse de la base CMIP6 plus complète sera nécessaire pour évaluer

l’évolution de l’intensité et de la barre d’incertitude de cette projection.

Une classification des modèles CMIP5 est aussi étudiée. Cette étude basée

sur des méthodes statistiques détermine la performance des modèles CMIP5

à reproduire les indices caractéristiques du SMUS (ref Mignot et al., 2019

submitted, en annexe).
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Variabilité inter-anuelle à

décennale du SMUS

4.1 Introduction

Dans la première partie de cette thèse, nous avons caractérisé la

représentation de l’upwelling sénégalo-mauritanien à l’échelle de temps

saisonnière dans les modèles CMIP5 et son évolution dans le futur (2080-

2100). Pour cela, nous avons utilisé des indices thermiques (amplitude du

cycle saisonnier et gradient large côte de la SST) et dynamiques (la diver-

gence d’Ekman à la côte et le pompage d’Ekman). Nous avons également

discuté de la contribution du flux géostrophique lié à la di↵érence nord-sud

de la SSH et de l’influence de la stratification océanique. Les résultats de

cette étude montrent que malgré un état moyen océanique dans l’Atlantique

tropical souvent biaisé (Richter and Xie, 2008) ; (Xu et al., 2014), cer-

taines modèles de climat ainsi que la moyenne multimodèle parviennent à

reproduire au moins grossièrement les caractériqtiques grandes échelles de

l’upwelling. De plus, nos di↵érents indices suggèrent une diminution de

l’intensité de l’upwelling dans le futur. Ces changements sont associés à
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un déplacement de l’Anticyclone des Açores de 1� de latitude vers le nord

entre la période récente 1985-2005 et la décennie 2080-2100 mais également

à l’augmentation de la stratification océanique et du flux géostrophique vers

la côte.

Le système d’upwelling ainsi que ses variations à l’échelle saisonnière sont

importants pour les écosystèmes marins comme décrit dans le chapitre 1.

Les échelles de temps inter-annuelles à décennales sont également utiles à

la société, puisqu’elles permettent d’anticiper les modulations futures et

éventuellement de guider les politiques d’investissement et d’adaptation

socio-économiques.

En raison de ces intérêts pratiques, nous proposons dans un premier temps

d’analyser les modulations de l’intensité du SMUS et de ses moteurs à ces

échelles de temps. Le système des Canaries qui renferme le SMUS, a suscité

un interêt scientifique majeur au début des années 1970 dans le cadre du

projet CINECA (Cooperative Investigation of the Part of the Eastern Cen-

tral Atlantic) avec plusieurs études menées le long de la côte, principalement

au large du Sahara entre 20�N et 26�N . A l’échelle de temps inter-annuelle

(Roy, 1991) montre avec le transport d’Ekman à la côte que le milieu des

années 1970 était une période d’upwelling relativement intense entre 13�N

et 30�N , suivie d’une diminution au cours des années 1980 sur toutes les

latitudes. Dans le nord ouest de l’Afrique, (Nykjær and Van Camp, 1994)

montrent aussi une faible intensité de l’upwelling à 20�N entre 1981 et 1984

cöıncidant avec l’événement EL Niño de 1982/83.

A l’échelle de temps décennale, en se basant sur des données de vent et
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de SST, (Arfi 1985) a montré que vers 20�N , les années 1960 étaient une

décennie de remonté d’eau relativement faible, alors que dans les années

1970 l’upwelling était plus fort que la normale et semblait ensuite s’a↵aiblir

au début des années 1980. A 43�N , (Blanton et al., 1987) ont montré

que l’upwelling le plus fort s’est produit au milieu des années 1970 et le

plus faible au début des années 1980. (Santos et al., 2005) en utilisant

des données de SST satellitaires (MCSST: multi-channel SST en anglais)

le long de la côte ibérique (37�N -43�N) sur la période 1982-2001 confirme

que la décennie 1982-1991 correspond à un upwelling relativement faible

alors que 1992-2001 coincidait avec une période d’upwelling relativement

fort. (McGregor et al., 2007) en se basant sur des reconstructions de sig-

naux paléo-climatiques suggèrent une variabilité de l’intensité du système

d’upwelling marocain, avec une influence des fluctuations de basse fréquence

des températures de surface de la mer dans l’Atlantique nord.

En outre, des fluctuations décennales sur la capture annuelle des petits

pélagiques (sardines et chinchards) ont été observées à la fin du dernier

siécle, associées à des changements de l’intensité de l’upwelling. (Roy, 2010)

montre que la capture des sardines la plus intense dans le nord-est de l’océan

Atlantique est observée de 1970 à 1977 et 1987 à 1992. Ces deux périodes

ont été séparées par une période de capture relativement faible (1978 à

1986). Plusieurs études (Belvéze and Erzini, 1983); (Binet et al., 1998);

(Carr and Kearns, 2003) ont montré que ces deux périodes de prises élevées

de sardines correspondent à des saisons de forte abondance résultant d’une

remontée côtière accrue avec un intense refroidissement des eaux de surface.
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Cette remontée a favorisé le recrutement et la croissance de la population

de sardines au sud du courant des Canaries.

Malgré leur importance, ces études reposent sur des bases de données locales

éparses et ne révèlent pas un schéma spatio-temporel cohérent et détaillé des

changements décennaux sur toute l’étendue du système. Dans ce chapitre

l’étude des fluctuations inter-annuelles et décennales de l’intensité du SMUS

sera décrite par les indices de diagnostiques de l’upwelling définis dans la

prémière partie de cette thèse. Nous décrirons également les mécanismes

modulant cette variabilité.

4.2 Modulations inter-annuelles à

décennales du SMUS

Nous avons pu illustrer le fait que l’upwelling sénégalo-mauritanien se met

en place entre les mois de novembre et de mai. Cette saisonnalité est

cohérente avec de nombreux travaux précédents (Teisson, 1983); (Roy et al.,

1989) and (Faye et al., 2015) qui considèrent également des moyennes sur ces

mois pour caractériser l’upwelling dans leurs études. Nous allons également

nous focaliser sur cette saison dans la suite.

L’objectif de cette partie consiste à l’étude de la variabilité inter-annuelle

à décennale du SMUS. La première partie consiste à étudier le SMUS à

ces échelles de temps sur des périodes relativement longues allant de la

moitié du 19e siècle jusqu’à nos jours. La seconde a pour but de décrire les
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mécanismes atmosphériques tels que l’Oscillation Nord Atlantique (NAO:

North Atlantique Oscillation en anglais) ou océanique comme la Variabilité

Multi-décennale de l’Atlantique (AMV: Atlantique Multidecadal Variability

en anglais) qui peuvent moduler la variabilité du SMUS à ces deux échelles

temporelles. Ce chapitre étudiera également le couplage entre la variabilité

basse fréquence du SMUS et la mousson ouest africaine. Pour celà on

calculera tout abord les coe�cients de corrélation entre les précipitations

estivales dans la région sahélienne et le indices du SMUS. Le couplage en-

tre ces deux systèmes sera décrit par la variabilité basse fréquence de la

position saisonnière de la zone de convergence intertropicale durant la sai-

son du SMUS. Cette position est donnée par la latitude du centröıde des

précipitations moyennes dans la bande tropicale 20�N -20�S.

4.2.1 Indices de la signature thermique de

l’upwelling

4.2.1.1 Modulations inter-annuelles

La série temporelle de l’amplitude du cycle saisonnier de la SST calculée

avec la jeu de données d’ERSSTv3b (Fig.4.1) met en évidence une variabilité

inter-annuelle superposée à une modulation décennale. Afin de séparer les

deux échelles de temps, on définit les modulations décennales comme la série

filtrée avec un filtre d’une moyenne mobile sur 10 années (courbe noire), et

les modulations inter-annuelles comme le résidu (courbe rouge) c’est à dire

la di↵érence entre la série filtrée et la série brute (courbe bleu). Cette
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Figure 4.1: Variabilité de l’amplitude du cycle saisonnier de la SST d’ERSSTv3b [1854-2017]

moyennée dans la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N - 20�

N ]. La courbe bleu représente la vari-

abilité brute, la courbe noire: la variabilité décennale et la courbe rouge la variabilité inter-annuelle.

expérience est ainsi réalisée sur les di↵érents indices calculés avec les jeux

de données de SST et de vent. La variabilité inter-annuelle du SMUS est

donc représentée par les figures ci dessous.

La Fig.4.2.a) montre la variabilité à l’échelle de temps inter-annuelle de

l’amplitude du cycle saisonnier de la SST. Les di↵érents jeux de données

a�chent une évolution temporelle similaire avec des écart- types qui ne sont

pas significativement di↵érents selon le test de Fischer sur la période 1900-

2012 (2e colonne du Tableau 4.1).

Des di↵érences sont cependant notées vers le années 1850. Les données sur

ces périodes les plus anciennes, sont à interpréter avec prudence: elles man-
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Figure 4.2: Variabilité inter-annuelle des indices UI
seas
sst (a) et UI

cross
sst (b) calculés à partir des

données de HadISST [1870-2016], ERSSTv3b et ERSSTv5 [1854-2017] moyennés entre novembre et mai

sur la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N - 20�

N ]. La variabilité inter-annuelle est ici définie comme

le résidus entre la série temporelle brute et le signal basse fréquence (section 4.2.1 pour plus de détails).

Les panneaux du haut montrent les corrélations sur des fenêtres glissantes de 51 ans entre HadISST et

ERSSTv3b (courbe en bleu), HadISST et ERSSTv5 (en gris) et ERSSTv3b ERSSTv5 (en marron). La

valeur de cette corrélation est tracée au point central de chaque fenêtre. La significativité des corrélation

à 95% de confiance selon le test de student est marquée par les astérisques sur les courbes de corrélations.

Indices thermiques UI
seas
sst UI

cross
sst Indices dynamiques UI

div
wind UI

suc
wind

HadISST 0.60 0.15 NOAA-20CR v2 0.09 0.18
ERSSTv3b 0.59 0.12 ERA20C 0.34 0.30
ERSSTv5 0.67 0.18

Table 4.1: Écart-types des fluctuations inter-annuelles des indices thermiques calculés à partir de

HadISST, des versions d’ERSST sur la période [1900-2012] et des indices dynamiques de la NOAA-20CR

v2 et d’ERA20C sur [1900-2010].

quent surement de fiabilité. On remarque d’ailleurs qu’ERSSTv5 a les pics

les plus intenses vers les années 1875 et 1880. Bien qu’il soit important de

tirer des conclusions sur la cohérence des données, nous avons calculé les

coe�cients de corrélation entre elles de 1900-2012 en testant la significa-

tivité de ces valeurs selon le test de student (2e colonne du Tableau 4.2).

Les coe�cients de corrélation sont importants et significatives à 95% sur
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cette période. Ceci montre une forte cohérence entre les données sur la car-

actérisation du SMUS avec cet indice thermique et la force de cette relation

varie en fonction des données.

Inter-annuelle
UI

seas
sst UI

cross
sst UI

div
wind UI

suc
wind

HadISST, ERSSTv3b 0.87* 0.35*
HadISST, ERSSTv5 0.88* 0.46*
ERSSTv3b, ERSSTv5 0.90* 0.57*
NOAA-20CR, ERA20C 0.37* 0.58*

Table 4.2: Coe�cients de corrélation calculés entre les di↵érents jeux de données de SST (HadISST,

ERSSTv3b et ERSSTv5) calculés sur la période [1900-2012] pour les indices thermiques (lignes 1 à 3)

et entre les données de vents (NOAA-20CR et ERA20C) pour les indices dynamiques (dernière ligne)

à l’échelle de temps inter-annuelle sur la période [1900-2010]. L’astérisque à droite de ces corrélations

indique la significativité statistique à 95% selon le test de student.

De plus nous avons tracé la fonction de corrélation glissante dans le temps

(panneau du haut, Fig.4.2.a. Ces corrélations montrent que le cycle saison-

nier HadISST et les versions d’ERSST sont significativement corrélés à par-

tir des années 1900. Quant à ERSSTv3b et ERSSTv5 qui couvrent le mi-

lieu du 19 siècle, on note qu’elles sont significativement corrélées à partir

de 1880. Ces valeurs de corrélation entre les di↵érents jeux de données sont

trés fortes et tournent autour de 0.9 à 1 pendant tout le 20e et 21e siècle.

Les fluctuations hivernales du second indice thermique (UI
cross

sst
introduit

(Sylla et al., 2019) sont reproduites sur la Fig.4.2.b. On remarque une vari-

abilité d’intensité relativement di↵érente entre les di↵érents jeux de données

sur le début de la période mais aussi à partir des années 1900. En e↵et le test
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de Fisher appliqué sur les écart-types montre que ces derniers sont significa-

tivement di↵érents entre eux sur la période 1900-2012 avec ERSSTv5 qui

détient l’écart-type le plus important et des pics les plus intenses à nouveau

de 1860-1875. La corrélation entre les données pour cet indice est significa-

tive comme observé avec UI
seas

sst
. Les coe�cients de corrélation de 1900-2012

sont significatifs (3e colonne Tableau 4.2) mais plus faibles que ceux obtenus

avec UI
seas

sst
. Ces faibles valeurs des coe�cients de corrélations peuvent être

visualisés par les courbes de corrélation glissante illustrées par le panneau

du haut de la Fig.4.2.b. On constate que le gradient de SST large côte

calculé avec HadISST et les ERSST sont significativement corrélés à partir

des années 1920 et à partir de 1905 entre les deux versions d’ERSST, soit

20 années de moins sur la période de corrélation observée avec UI
seas

sst
. Les

raisons pour manque de corrélation en début de période ne sont pas claires,

mais il semble que l’indice UI
cross

sst
soit particulièrement peu robuste, c’est

à dire sensible à de nombreuses influences régionales ou globales.

4.2.1.2 Modulations décennales

On considère maintenant les modulations de ces indices à l’échelle de

temps décennale. Ces variations lentes des deux indices thermiques

sont représentées par la Fig.4.3. Cette dernière reproduit les anomalies

de l’intensité de ces indices par rapport à la moyenne saisonnière pour

HadISST et pour les deux versions d’ERSST.

Pour l’amplitude du cycle saisonnier (Fig.4.3.a) on constate que le milieu

et la fin du 19e siècle sont marqués par des anomalies négatives de UI
seas

sst
,
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Figure 4.3: Évolution temporelle de l’anomalie des indices thermiques UI
seas
sst (a) et UI

cross
sst (b) à

l’échelle de temps décennale. Les indices sont calculés à partir de HadISST [1870-2016], ERSSTv3b et

ERSSTv5 [1854-2017]) moyennés entre novembre-mai sur la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N -

20�
N ]. Cette variabilité basse fréquence est obtenue par un filtre sur 10 points des séries brutes. Le nom

de chaque jeu de données est indiqué sur le panneau correspondant. Les panneaux (c) et (d) donnent

les corrélations glissantes sur 51 années de ces indices thermiques à l’échelle décennale entre HadISST et

ERSSTv3b (courbe en bleu), HadISST et ERSSTv5 (en gris) et ERSSTv3b ERSSTv5 (en marron). Les

astérisques sur ces courbes indiquent la significativité de ces corrélations glissantes à 95% de confiance

selon le test de student à (n-2)/5 degré de liberté avec n=longueur de la fenêtre glissante (51 années,

voir section statistique pour plus de détails).

principalement observées avec HadISST et ERSTv3b. Pour ERSSTv5,

cette période est à nouveau très di↵érente est peu crédible, comme déjà

noté pour la variabilité inter-annuelle. L’amplitude du cycle saisonnier se

caractérise en moyenne dans tous les jeux de données par des anomalies

positives au début du 20e siècle vers les années 1940. De 1940 à 1970,

il a�che une période relativement faible et qui s’étend jusqu’à la fin du

20e siècle dans ERSSTv5. Dans HadISST et ERSSTv3b, la fin des années

1970 est dominée par des longues périodes avec des anomalies relativement
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positives montrant une augmentation de l’intensité du cycle saisonnier.

Les modulations à l’échelle de temps décennale de UI
seas

sst
sont significa-

Décennale
UI

seas
sst UI

cross
sst UI

div
wind UI

suc
wind

HadISST, ERSSTv3b 0.95* -0.29
HadISST, ERSSTv5 0.72* -0.35
ERSSTv3b, ERSSTv5 0.66* 0.52*
NOAA-20CR, ERA20C 0.63* 0.40

Table 4.3: Coe�cients de corrélation entre les di↵érents jeux de données de SST (HadISST,

ERSSTv3b et ERSSTv5) calculés sur la période [1900-2012] pour les indices thermiques (ligne 1 à

3) et entre les données de vents (NOAA-20CR et ERA20C) pour les indices dynamiques (dernière ligne)

à l’échelle de temps décennale sur la période [1900-2010]. Réference Tableau 4.2 pour l’interprétation

des astérisques.

tivement corrélées sur la période 1900-2012 (2e colonne du Tableau 4.3).

Comme pour l’échelle inter-annuelle, on remarque une cohérence entre

les données plus particulièrement entre HadISST et ERSSTv3b. Les

corrélations sur les fenêtres glissantes (panneau c) montrent également

que ces deux jeux de données sont significativement corrélés sur toute

la période 1900-1990 comme observé à l’échelle de temps inter-annuelle.

Quand à HadISST et ERSSTv5 et entre les deux versions d’ERSST, la série

de corrélation glissante significative n’est pas continue, on note certaines

périodes non significatives au début des années 1900, vers les 1930 et 1975.

La Fig.4.3.b rend compte des principales études concernant les fluctuations

décennales de UI
cross

sst
qui reproduit la seconde signature thermique de

SMUS. On observe des di↵érences trés marquantes entre les données

d’ERSST et HadISST et les indices calculés dans les di↵érents jeux de
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données ne sont en général pas significativement corrélés (3e colonne du

Tableau 4.3 et Fig.4.3.d). Pour essayer de comprendre ce résultat, on a

décomposé cet indice.

1850 1870 1890 1910 1930 1950 1970 1990 2010
20.5

21

21.5

22

22.5

23

23.5

24

24.5

Year

S
S

T
 (

 0
C

)

SST (ocean): ecart 5° des points cotiers

SST (ocean): ecart 10° des points cotiers

SST (cote)

Figure 4.4: Modulations décennales de la SST à la côte (en trait plein) et au large avec les points

océaniques distants de 5� longitude (courbes en pointillé) et de 10� (courbes en astérisque) des points

côtiers calculés à partir de HadISST [1870-2016] (courbe noire), ERSSTv3b (courbe bleu) et ERSSTv5

(courbe grise) sur la période [1854-2017] et moyenné durant la saison de l’upwelling.

La Fig.4.4 montre séparément la SST à la côte (en trait plein) et celle

au large (en pointillé) distant de 5� longitude. On constate que les deux

composantes de cet indice sont cohérentes pour chacun des 3 jeux de

données. La di↵érence entre les jeux de données ne vient pas directement

d’une incoherence de la SST à la côte ou au large. Par contre les SST côte

et large de HadISST sont assez semblables et ceci fait que leur di↵érence

est faible. L’indice UI
cross

sst
mesure donc un résidu faible et n’est donc
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probablement pas très robuste. On a testé la SST au large avec des points

océaniques séparés progressivement de 7� à 10� de longitude par rapport

au points côtiers (illustré sur la Fig.4.4 par les courbes en astérisques avec

seulement l’écart de 10� longitude). Les résultats restent similaires à celui

observé sur la Fig.4.3.b. Ceci montre à nouveau que le comportement de

UI
cross

sst
de HadISST ne résulte pas de la valeur de l’écart ente les points à

la côte et ceux au large. Il semble que les champs de SST des données à

grande échelle utilisés ici (comme les modèles couplés dans (Sylla et al.,

2019) soient trop lisses pour que cet indice thermique ait un sens.

4.2.2 Indices dynamiques de l’upwelling

4.2.2.1 Modulations inter-annuelles

La variabilité inter-annuelle du SMUS est également appréhendée par les

modulations hivernales des processus d’Ekman avec les réanalyses atmo-

sphériques de la NOAA-20CR v2 et ERA20C. Le transport d’Ekman intégré

le long de la côte sénégalo-mauritanienne a une variabilité plus faible dans

NOAA-20CR que dans ERA20C comme déjà remarqué sur la Fig.2.2 du

chap:2). L’écart-type calculé dans ERA20C est quatre fois plus grand que

celui de la NOAA-20CR (5e colonne du Tableau 4.1). Cette di↵érence est

significative d’après le test de Fisher réalisé sur les écart-types. Néanmoins

on note une cohérence entre elles avec un coe�cient de corrélation as-

sez important et significatif (dernière ligne du tableau 4.2) sur la période
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Figure 4.5: Variabilité inter-annuelle de la divergence côtière (a) et du pompage d’Ekman (b)

calculés à partir des réanalyses atmosphériques de NOAA-20CR v2 [1871-2012] et ERA20C [1900-2010]

moyennés entre novembre et mai sur la région du SMUS [16�
W - 20�

W et 12�
N - 20�

N ]. Les panneaux

du haut donnent les corrélations glissantes sur 51 années entre les indices issus des deux réanalyses. Voir

Fig.4.2 pour la définition des astérisques.

1900-2010. De même les courbes de corrélations glissantes confirment cette

cohérence dès le début des années 30.

En plus de la divergence côtière, nous avons décrit la variabilité du pompage

d’Ekman intégré dans la région de SMUS définit entre 16�W - 20�W et 12�N -

20�N (Fig.4.5.b). Comme observé précédemment, ERA20C a�che toujours

cette forte varibilité haute fréquence avec des anomalies assez intenses qui

tournent environ autour de -0.65 Sv à 0.75 Sv. Pour NOAA-20CR, elle

a une variabilité plus prononcée que celle observée dans UI
div

wind
avec des

anomalies assez fortes de -0.45 Sv à 0.35 Sv. Son intensité ainsi que ses

modulations inter-annuelles sont souvent comparables à celles d’ERA sur

la quasi totalité de la période de disponibilité de cette dernière avec des

écart-types moins intenses l’un par rapport à l’autre mais cependant statis-

tiquement di↵érents. La corrélation est également forte et significative à
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95%. Cette cohérence entre elles sur cet indice peut être visualisée par la

série temporelle de corrélation glissante. Elle montre des valeurs assez im-

portantes comprises entre 0.4 et 0.8 et sont statistiquement significatives

au début des années 1930.

4.2.2.2 Modulations décennales

Figure 4.6: Évolution temporelle de l’anomalie de la divergence côtière (panel a) et du pompage

d’Ekman (panel b) calculés à partir des réanalyses atmosphériques de NOAA-20CR v2 [1871-2012] et

ERA20C [1900-2010] moyennés entre novembre et mai sur la région du SMUS. Cette variabilité basse

fréquence est obtenue par un filtre passe bas de 10 points sur les séries brutes. Les panneaux c et d

donnent les corrélations glissantes sur 51 années entre les indices. Voir Fig.4.3 pour la définition des

astérisques.

La Fig.4.6 montre les fluctuations décennales de ces indices dy-

namiques. Pour NOAA-20CR qui est sur la période la plus longue, on

observe sur la Fig.4.6.a que les années 1870 et le début du 20e siècle est large-
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ment dominé par des anomalies fortement négatives suggèrant une faible in-

tensité du transport d’Ekman. Au-delà de cette période à 1940, on note une

augmentation de l’intensité du transport. De 1940-1970, SMUS présente

généralement une tendance à la baisse suivi d’une forte augmentation au

cours des années 1970-1995. Ces di↵érentes périodes ont été également

identifiées dans les modulations décennales des indicateurs thermiques.

Quant à ERA20C, la variabilité décennale du transport d’Ekman est en

opposition de phase avec celle de NOAA-20CR sur la période 1930-1950 et

sont similaires au début du 20e siècle jusqu’en 1930 et à partir des années

1950. Les corrélations glissantes sont également significatives au début des

années 50 (Fig.4.6.c).

De même pour le second indice dynamique (UI
suc

wind
), la NOAA a�che les

mêmes modulations que celles décrites pour la divergence côtière. Quand

à ERA20C certaines di↵érences sont observées entre ces deux indices dy-

namiques vers les années 1910-1940 au cours du quelle UI
div

wind
connait une

alternance de décennies relativement faible ou forte de son intensité alors

que le pompage est principalement dominé sur cette période par des anoma-

lies faibles montrant une réduction de son intensité. De plus ces évolutions

du pompage sur cette période sont aussi di↵érentes avec celles de la NOAA-

20CR. Ceci se manifeste également sur la valeur de la corrélation (0.4) entre

1900 et 2010, qui est important mais pas statiquement significative.

Au terme de cette étude on peut en conclure d’une part que des di↵érences

notables existent en générale entre les jeux de données sur les variables at-

mosphériques et océaniques notamment avant les années 1900. Il est donc
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important de comparer plusieurs ensembles de données sur la période la

plus longue possible afin d’évaluer les incertitudes entre elles mais également

d’avoir une approche sur la donnée la mieux adaptée à l’étude du SMUS à

l’échelle inter-annuelle à décennale. De plus l’analyse du SMUS ne doit pas

se limiter sur un seul indice caractéristique de l’upwelling. La corrélation

entre les indices thermiques et dynamiques sera étudiée plus bas afin de

tirer des conclusions précises sur l’activité du SMUS à l’échelle décennale

qui peuvent être utilisées pour les études de prévisibilité de ce système.

D’autre part la remontée dans le temps pour étudier la variabilité inter-

annuelle à décennale du SMUS a permis également de déterminer les

décennies les plus marquées de la variabilité de ce sytème. La période

1860-1900 (malgré une forte incertitude sur les données) et les années 1960

(1910-1940 et vers les années 1970) constituent en moyenne dans la plu-

part des indices et les jeux de données les périodes marquant la plus faible

(forte) activité de ce système enregistré respectivement durant le 19e et le

20e siècle. Ces modulations sont cohérentes avec celles de l’upwelling des

Canaries décrits dans la littérature (section 4.1), et ce malgré une di↵érence

de la saison.
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4.3 Corrélation entre les indices

4.3.1 Échelle inter-annuelle

Dans la section précédente, ainsi que dans le troisième chapitre, les di↵érents

indices proposés pour caractériser l’upwelling ont été considérés séparément

et indépendamment. Ici, nous proposons de tester la cohérence temporelle

de ces di↵érents indices au cours du 20e sicècle et dans les di↵érents jeux

de données introduits plus haut. L’objectif est de déterminer si ces in-

dices proposent une description cohérente des modulations inter-annuelles

et décennales de l’intensité de l’upwelling.

La Fig.4.7 montre les fluctuations inter-annuelles des indices thermiques

(panneaux du bas). Les coe�cients de corrélation entre ces indices ther-

miques calculés sur la période 1910 et 2010 sont compris entre 0.31 et 0.37

(2e colonne du Tableau 4.4). Ils sont statistiquement significatifs pour

toutes les données. On entrevoit une certaine cohérence temporelle. Ce

que confirme le panneau du haut via les corrélations sur les fenêtres glis-

santes de 51 années. Pour chacun des trois jeux de données, les deux indices

thermiques proposent une vision cohérente des modulations de l’upwelling à

l’échelle inter-annuelle à partir des années 1950. Dans les années 40-50, les

trois jeux de données montrent une manque de corrélation, probablement

à cause des données de mauvaise qualité pendant la seconde guerre mon-

diale (Huang and Coauthors, 2016). Au début du 20e siècle, les deux jeux

de données d’ERSST montrent une certaine cohérence mais pas HadISST.
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Figure 4.7: Séries normalisées des indices thermiques (UI
seas
sst et UI

cros
sst ) moyennées durant la saison

d’upwelling (novembre à mai) à l’échelle de temps inter-annuelle pour HadISST [1870-2016], ERSSTv3b

et ERSSTv5 de [1854-2017]. La bande grise permet de masquer la période du 19e siècle qui ne fera pas

partie de l’interprétation à cause d’une trop forte incertitude sur les données (Fig. 4.2). Les panneaux

du haut correspondent aux corrélations glissantes sur des fenêtres de 51 années entre les deux indices

thermiques pour HadISST( courbe noire ), ERSSTv3b (bleu) et ERSSTv5 (en marron). La significativité

des corrélation à 95% de confiance est marquée par des astérisques sur les courbes de corrélations.
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Coe�cients de corrélation entre les indices d’upwelling à l’échelle de temps inter-annuelle

UI
seas
sst ,UI

cross
sst UI

seas
sst ,UI

div
wind UI

seas
sst ,UI

suc
wind UI

cros
sst ,UI

div
wind UI

cross
sst ,UI

suc
wind

HadISST 0.31*

ERSSTv3b 0.37*

ERSSTv5 0.35*

NOAA, HadISST 0.47* 0.44* 0.03 -0.16

NOAA, ERSSTv3b 0.39* 0.35* 0.06 0.01

NOAA, ERSSTv5 0.36* 0.28* 0.23* 0.08

ERA20C, HadISST 0.29* 0.39* 0.25* 0.13

ERA20C, ERSSTv3b 0.24* 0.36* 0.02 -0.02

ERA20C, ERSSTv5 0.22* 0.32* 0.24* 0.20

Table 4.4: Coe�cients de corrélation entre les indices d’upwelling à l’échelle de temps inter-annuelle

sur la période [1900-2010]. L’astérisque à droite de ces valeurs indique le dégre de significativité statis-

tique à 95% selon le test de student.

De plus noter que les indices basés sur la SST ne peuvent pas être con-

sidérés comme un indice typique de l’upwelling mais plutôt comme une

évaluation complémentaire de l’impact local résultant du processus de re-

montée côtière.

On considère maintenant le lien entre l’amplitude du cycle saisonnier de la

SST et les indices dynamiques des réanalyses atmosphériques de la NOAA-

20CR v2 (Fig.4.8.a et b).

Les indices dynamiques et le UI
seas

sst
sont tous significativement corrélés à

partir des années 1950 (c’est à dire pour ces corrélations calculées sur la

période 1935-1975 environ), et ce quelque soit le jeu de données considéré.

Sur les périodes plus anciennes, seule HadISST montre des corrélations sig-

nificatives avec les données de vent de NOAA-20CR (panneaux du haut).

Les coe�cients de corrélation sont relativement significatives sur la période
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Figure 4.8: Variabilité à l’échelle de temps inter-annuelle de UI
seas
sst des jeux de SST et des

indices dynamiques (UI
div
wind et UI

suc
wind) de la NOAA-20CR v2 (panneaux a et b). Les panneaux c

et d sont similaires aux panneaux précédents avec les indices dynamiques calculés à partir d’ERA20C.

Les panneaux du haut montrent les corrélations sur les fenêtres glissantes de 51 années entre les indice

dynamiques sur la période 1871-2012 et 1900-2010 pour NOAA-20CR et ERA20C respectivement et le

UI
seas
sst de HadISST (courbe en noir), ERSSTv3b (bleu) et ERSSTv5 (marron). Référence Fig.4.7 pour

la définition de la bande grise et des astérisques sur les courbes de corrélation.
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1900-2010 (6 et 8e lignes des colonnes 3 et 4 du Tableau 4.4).

Le cohérence entre ces modulations inter-annuelles de UI
seas

sst
des di↵érentes

données de SST et les indices dynamiques sont également reproduites avec

la réanalyse atmosphérique ERA20C (panneaux c et d). Comme avec les

indices basés sur les données de la NOAA-20CR, l’amplitude du cycle saison-

nier est également corrélé avec les deux indices dynamiques obtenus avec

ERA20C à partir des années 50. Les coe�cients de corrélations sont aussi

significatifs sur la période 1900-2010 (trois dernières linges du Tableau 4.4

colonnes 3 et 4).

Les corrélations entre le gradient de la SST large-côte et les indices dy-

namiques sont montrées par la Fig.4.9. Contrairement à la Fig.4.8, cette

figure ne suggère pas une forte corrélation entre les indices. En e↵et les

courbes de corrélation sur les fenêtres glissantes, donnent des coe�cients

de corrélation généralement faibles au début des années 1900 jusqu’en 1960

entre UI
cross

sst
et les indices des deux réanalyses atmosphériques et de plus

sur toute la période de corrélation avec NOAA-20CR (panneaux du haut

de la Fig.4.9.a et b). La seule période de corrélation significative est

observée vers les années 1960 et 1970 respectivement entre le transport

d’Ekman d’ERA20C et cet indice thermique de HadISST et ERSSTv5.

Les coe�cients de corrélations sur la période 1900-2010 (deux dernières

colonnes du Tableau 4.4) sont également faibles et non significatifs (ex-

cepté UI
div

wind
d’ERA20C et cet indice thermique de HadISST et ERSSTv5,

UI
div

wind
NOAA-20CR et ERSSTv5). Ces résultats montrent que si les 2

indices thermiques sont bien corrélés entre eux, notamment à partir de la
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Figure 4.9: Variabilité à l’échelle inter-annuelle de UI
cross
sst des jeux de SST et les indices dynamiques

de UI
div
wind (a) et UI

suc
wind (b) de la NOAA-20CR v2 et ERA20C (panneaux c et d) moyennés sur

la période de l’upwelling (novembre à mai). Les panneaux du haut montrent les corrélations sur les

fenêtres glissantes de 51 années entre les indices dynamiques sur la période 1871-2012 et 1900-2010 pour

NOAA-20CR et ERA20C respectivement et le UI
seas
sst de HadISST (courbe en noir), ERSSTv3b (bleu)

et ERSSTv5 (marron). Référence Fig.4.7 pour la définition de la bande grise et des astérisques sur les

courbes de corrélations.
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seconde moitié du 20e siècle, et donnent une image cohérente des modula-

tions inter-annuelles de l’upwelling, ils sont au contraire peu corrélés avec

les indices dynamiques plus particulièrement le UI
cross

sst
. L’information sur

la modulation inter-annuelle de l’intensité de l’upwelling donnée par la mod-

ulation du vent et de la SST dans les réanalyses est en partie incohérente.

4.3.2 Échelle décennale
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Figure 4.10: Séries normalisées des indices thermiques: UI
seas
sst (courbes noir, bleu et marron)

et UI
cros
sst (courbes grise orange et vert) moyennés durant la saison d’upwelling (novembre à mai) et

filtrés à l’aide d’une moyenne mobile sur 10 années. Les indices sont calculés à partir des données de

HadISST [1870-2016], ERSSTv3b et ERSSTv5 de [1854-2017]. Les panneaux du haut correspondent aux

corrélations glissantes sur des fenêtres de 51 années entre les deux indices thermiques pour HadISST

(courbe noir), ERSSTv3b (bleue) et ERSSTv5 (marron).

La Fig.4.10 est similaire à la Fig.4.7 mais en utilisant des indices filtrés aux
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échelles de temps décennales. On observe d’après les courbes de corrélation

glissante (panneaux du haut) des coe�cients négatifs sur toutes les fenêtres

de corrélation pour HadISST et au début du 20 siècle jusqu’en 1950 pour

ERSSTv3b. ERSSTv5 donne des corrélations positives mais assez faibles et

presque nulles pour certaines années. Aucune période de corrélation signi-

ficative n’est observée entre les indices thermiques à cette échelle de temps.

La corrélation calculée sur la période 1900-2010 (2e colonne du Tableau 4.5)

est trés faible voire négative et non significative.

Coe�cients de corrélation entre les indices d’upwelling à l’échelle de temps décennale

UI
seas
sst ,UI

cross
sst UI

seas
sst ,UI

div
wind UI

seas
sst ,UI

suc
wind UI

cros
sst ,UI

div
wind UI

cross
sst ,UI

suc
wind

HadISST -0.13

ERSSTv3b -0.12

ERSSTv5 0.08

NOAA, HadISST 0.33 0.52* -0.72 -0.68

NOAA, ERSSTv3b 0.42 0.60* 0.22 0.12

NOAA, ERSSTv5 0.02 0.18 0.16 0.15

ERA20C, HadISST 0.38 0.03 -0.24 -0.07

ERA20C, ERSSTv3b 0.50* 0.11 -0.21 -0.19

ERA20C, ERSSTv5 0.11 -0.31 -0.34 -0.12

Table 4.5: Coe�cient de corrélation entre les indices d’upwelling à l’échelle de temps décennale sur

la période 1900-2010. L’astérisque à droite de ces valeurs indique la significativité statistique à 95%

selon le test de student.
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Figure 4.11: Variabilité décennale de UI
seas
sst des jeux de SST et des indices dynamiques (UI

div
wind

et UI
suc
wind) de la NOAA-20CR v2 (panneaux a et b). Les panneaux c et d sont similaires aux panneaux

précédents avec les indices dynamiques calculés à partir d’ERA20C. Les panneaux du haut montrent les

corrélations sur les fenêtres glissantes de 51 années entre les indiced dynamiques sur la période [1871-

2012] et [1900-2010] pour NOAA-20CR et ERA20C respectivement et le UI
seas
sst de HadISST (courbe

noire), ERSSTv3b (bleu) et ERSSTv5 (marron). Ref Fig. 4.3 pour la définition des astérisques.

La Fig.4.11 illustre les modulations décennales de l’amplitude du cy-

cle saisonnier et les indices dynamiques. Sur les courbes de correlations glis-

santes (panneau du haut de la Fig.4.11.a), on note des corrélations significa-

tives entre le transport et le UI
seas

sst
au début de années 1900-1920. Au delà

de ces années aucune période de corrélation significative n’est obtenue. Pour

UI
suc

wind
(panneau b), la période de corrélation significative est beaucoup plus
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longue. Avec UI
seas

sst
d’ERSSTv3b, on note des corrélations significatives

sur presque toute les fenêtres d’analyse tandis que ces corrélations devi-

ennent non significatives aprés 1955 lorsqu’on fait le calcul avec HadISST,

et avec NOAA-20CR. Ce résultat est un peu surprenant car on a montré

que les indices étaient plutôt significativement corrélés entre eux sur cette

période (Fig.4.8.b) à l’échelle de temps inter-annuelle. Pour le transport

basé sur ERA20C, le UI
seas

sst
d’ERSSTv3b donne la seule longue période de

corrélation significative (panneau c).

Le pompage d’Ekman calculé à partir de cette réanalyse atmo-

sphérique (panneau d) est aussi significativement corrélé avec ERSSTV3b

(HadISST) vers les années 1965 (1975). Les coe�cients de corrélation sur la

période 1900-2010 sont seulement significatifs entre UI
seas

sst
d’ERSSTv3b et

HadISST et le UI
suc

wind
calculé à partir des données de la NOAA-20CR (6e et

7e lignes de la colonne 4 du Tableau 4.5). Cependant aucune corrélation sig-

nificative n’est obtenue entre les indices dynamiques basés sur la réanalyse

d’ERA20C et cet indice thermique (excepté le transport d’Ekman et le

cycle saisonnier d’ERSSTv5). Cependant la figure similaire à la Fig.4.9

aux échelles de temps décennales n’est pas montrée ici. Mais il faut noter

qu’aucune période de corrélations significatives n’est obtenue avec les cal-

culs de corrélations sur les fenêtres glissantes. On donne seulement les

coe�cients de corrélation entre ce second indice thermique (UI
cross

sst
) et les

indices dynamiques sur la période 1900-2010 (deux dernières colonnes du

Tableau 4.5). Aucun coe�cient de corrélation significatif n’est obtenu et

qu’ils sont cependant négatifs entre les indices d’ERA20C et ce gradient
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thermique pour toutes les données de SST.

Dans l’ensemble, des di↵érences notables apparaissent entre les données et

les indices caractéristiques du SMUS. Cette étude de corrélation glissante

sur des périodes temporelles relativement longues permettent d’évaluer les

incertitudes possibles entre les données mais également entre les indices

utilisés. Elle nous a permis de voir que les indices sont en générale sig-

nificativement corrélés à partir de 1950 en tous cas en ce qui concerne

l’analyse aux échelles de temps inter-annuelles. Cette période sera donc

utilisée pour la suite de cette étude. Les corrélations calculées sur l’ensemble

de la période sont plus cohérentes lorsque les indices thermiques sont cal-

culés avec ERSSTv3b et la réanalyse atmosphérique NOAA-20CR qu’avec

les autres jeux de données. Pour la suite, on se focalisera donc sur ces jeux

de données.
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4.4 Autocorrélation et analyse spectrale des indices
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Figure 4.12: Autocorrélation des indices thermiques basés sur ERSSTv3b (panel a) et les indices

dynamiques (panel b) de la NOAA-20CR v2 sur la période [1950-2012]. Les points sur les courbes

déterminent la significativité statistique des coe�cients de corrélation à 95% de confiance selon le test

de student.
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Figure 4.13: Analyse spectrale des indices thermiques (panel a) d’ERSSTv3b et dynamiques (panel

b) de la NOAA-20CR v2 sur la période [1950-2012]. Les barres verticales indiquent le degré de confiance

à 95%.

Les Fig.4.12 et Fig.4.13 montrent respectivement l’auto-corrélation

et l’analyse spectrale des di↵érents indices calculés à partir des données
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de SST d’ERSSTv3b et de la réanalyse atmosphérique NOAA-20CR sur la

période 1950-2012. Ce choix repose sur les résultats de la section précédente

qui montre une meilleure cohérence entre les indices à partir du milieu du

20e siècle. La fonction d’autocorrélation traduit la similitude d’un signal

par rapport à lui même en fonction d’un décalage temporel. Cette fonction

est ici utilisée pour déterminer les caractéristiques temporelles du SMUS à

travers ses di↵érents indices Fig.4.12 en fonction des lags. Pour les indices

thermiques (panel a), on n’observe pas de corrélation significative en fonc-

tion du décalage temporel en dehors de quelques points marginaux. Quand

aux indices dynamiques, les coe�cients de corrélation sont significatifs aux

lags 1 à 7 puis au lags 15 à 27 avec des valeurs négatives. Celà suggère une

variabilité à basse fréquence avec une périodicité autour de 60 ans environ,

bien que les corrélations à cette échéance ne soient pas significatives.

L’analyse spectrale permet de déterminer les échelles temporelles domi-

nantes de la variabilité du SMUS (Fig.4.13). Pour tous les indices, les spec-

tres sont applatis pour des fréquences inférieures à 10�1
ans

�1 (périodes

supérieures à 10 ans). A plus haute fréquence, aucun pic de variabilité

ne ressort. Le lien entre la corrélation des indices dynamiques et les spec-

tres n’est pas clair. La signature des fonctions d’autocorrélation peut venir

d’une influence de la variabilité climatique décennale à plus grande échelle.

Ce lien est étudié dans les sections suivantes. On commencera néanmoins

par détailler le principal mode de variabilité atmosphérique à l’échelle de

temps inter-annuelle, à savoir l’Oscillation Nord Atlantique.
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4.5 Lien entre la NAO et le SMUS

Dans la section précédente, nous avons vu que le SMUS est caractérisé par

une forte variabilité inter-annuelle voire décennale. La variabilité clima-

tique est en général modulée par des modes de variabilité à grande échelle

qui a↵ectent le climat de l’Atlantique tropical. Dans cette section, nous

allons décrire et caractériser le lien entre ces modes de variabilité de grande

échelle et la variabilité de l’upwelling.

Le système climatique est défini comme un système complexe formé de cinq

composantes majeures: l’atmosphère, l’hydrosphère (océans, rivières, lacs,

eaux souterraines...), la cryosphère (neige, glaciers, banquise...), les sur-

faces continentales et la biosphère (êtres vivants). Les échanges entre ces

composantes sont qualifiés de variabilité interne et permettent au systéme

climatique de se maintenir dans un état d’équilibre global. A cette vari-

abilité interne se superposent les forçages externes d’origine naturelle ou

anthropique qui modifient cet équilibre. La variabilité interne du climat

désigne les variations du système climatique qui surviennent en l’absence

de toute variation des influences extérieures. Elle se traduit par des fluc-

tuations de plus ou moins grandes échelles spatiales et temporelles (allant

de la journée à la décennie, et au-delà). A l’échelle du bassin océanique,

ces fluctuations s’organisent selon un nombre restreint de circulations at-

mosphériques et/ou océaniques typiques, appelées modes de variabilité

(Cassou and Guilyardi, 2007).
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L’Oscillation Nord Atlantique:

Le mode dominant de la variabilité atmosphérique de l’Atlantique nord

est appelé Oscillation Nord Atlantique (NAO: North Atlantic Oscillation

en anglais). Il quantifie les fluctuations de pression entre l’anticyclone des

Açores et la dépression d’Islande (Hurrell et al., 2003). La signature spa-

tiale de ce mode est une anomalie de di↵érence de pression entre ces deux

centres d’action. Elle est plus marquée en amplitude et en couverture spa-

tiale pendant l’hiver (de décembre à mars) et explique alors environ 35 et

40% (selon le mode de calcul) de la variabilité atmosphérique dans la région

(Wallace and Gutzler, 1981); (Kushnir and Wallace, 1989).

Figure 4.14: Régression linéaire des anomalies de vent (panel a, CI= 2.10�3Pa/m) et de la SST

(panel b, CI=0.1K) sur l’indice de la NAO. Les données de SST, de vent et de SLP proviennent de la

réanalyse NCEP-NCAR sur la période 1958-1998 (extrait de (Marshall et al., 2001)).

La NAO exerce une influence dominante sur le vent avec un renforce-
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ment simultané de l’anticyclone des Açores et de la dépression d’Islande

(Fig.4.14.a). Plus globalement, la NAO induit aussi un tri-pôle d’anomalie

de SST (Fig.4.14.b) avec des conditions plus chaudes que la normale aux

latitudes moyennes et des conditions anormalement froides dans les régions

subpolaires et entre l’équateur et 30�N (Marshall et al., 2001)). Pour car-

actériser la NAO, on construit traditionnellement un indice défini comme

la di↵érence de pression de surface entre les Açores (ou des régions proches,

tels le Portugal) et l’Islande (Stykkisholmur) (Rogers, 1984); (Hurrell,

1995b) (courbe noire de la figure Fig.4.15.b). On peut aussi utiliser une

décomposition en EOF (Empirical Orthogonal Function) du champ moyen

de pression de surface hivernale (décembre-mars) dans l’Atlantique nord

20�N -70�N et 100�W -20�E (Marshall et al., 2001).
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Figure 4.15: Panel a: Première EOF de la SLP en hiver (DJFM) sur la période [1950-2012] de

la réanalyse atmosphérique NOAA-20CR v2 dans l’Atlantique nord [20�
N -70�

N et 100�
W -20�

E]. La

composante principale du premier mode de variabilité représente la structure de l’Oscillation Nord

Atlantique (NAO: North Atlantic Oscillation, courbe bleu du panel b) et est comparée avec la di↵érence

des anomalies de SLP normalisées (courbe noire) entre Lisbonne: (point magenta aux Açorees) et

Stykkisholmur: (point rouge sur l’Islande). La courbe bleu en gras représente la série filtrée sur 10

points de l’indice de la NAO associé à la composante principale du premier mode de variabilité

La carte d’EOF (Fig.4.15.a) est calculée à partir des données de SLP de
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la NOAA-20CR v2 sur la période 1950-2012. Ce mode explique 47% de la

variance totale. La composante principale du premier mode de variabilité

représente la structure de la NAO (courbe bleu de la Fig.4.15.b). On ob-

serve que les deux méthodes donnent une evolution temporelle de la NAO

quasiment identique avec un coe�cient de corrélation proche de 1 (0.96*).

Sur la période d’analyse (1950-2012), la NAO atteint l’une des valeurs les

plus extrêmes avant le début des années 1990, suivi d’une diminution vers

les années 1995-96 qui est l’un des pics les plus faibles de sa variabilité sur

toute la série à côté de ceux de 1970 et 2010. L’intense anomalie positive

est également signalée par (Hurrell, 1995a); (Santos et al., 2005); (Benaz-

zouz et al., 2014). Bien que cette valeur extrême ne soit pas anormale

comparé aux enregistrements plus longs (non montré), elle est unique et

sans précédent pour la dernière moitié du 20e siècle (Jones and Moberg,

2003). La courbe bleu en gras est caractéristique de la signature basse

fréquence de la NAO obtenue en déplaçant une fenêtre glissante de 10

années sur l’ensemble de la série. L’indice de la NAO est relativement faible

en moyenne sur la période 1950-1970, suivi d’une modulation d’environ 5

années entre une phase positive et negative sur la période 1970-1985. Elle

se trouve sur les décennies relativement fortes au cours de la période 1985-

2000.

L’influence de la NAO sur le vent peut bien sûr influencer entre autres

les upwellings côtiers. Plusieurs études ont montré l’e↵et de ce mode de

variabilité sur l’amplitude du système d’upwelling des Canaries à l’échelle

de temps inter-annuelle (Borges et al., 2003); (Cropper et al., 2014). Par
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ailleurs la NAO a également un impact sur les écosytèmes marins et la

pêche dans l’Atlantique Nord (Dickson and Brander, 1993) ; (Fromentin et

al,.1996); (Weyhenmeyer et al,. 1999). Ainsi son influence possible sur les

fluctuations inter-annuelles du SMUS sera décrit dans la section suivante.

4.5.1 Corrélation entre la NAO et les indices d’upwelling

Dans l’objectif de décrire un lien possible entre la NAO et la variabilité

temporelle du système d’upwelling sénégalo-mauritanien, nous allons re-

garder les corrélations et leur significativité statistique entre l’indice de la

NAO et les indices caractéristiques de l’upwelling moyennés de novembre à

mai. Pour chaque indice on considère ci-dessous la variabilité inte-rannuelle

seule, définie comme le résidu entre la série temporelle brute et son filtre à

basse fréquence.

Les indices dynamiques du SMUS et l’indice de la NAO basé sur l’analyse

en EOF de la SLP sont significativement corrélés sur la période 1950-2008

(panels c et d de la Fig.4.16). Cette relation est due à la force du système

semi-permanent de haute pression des Açores, qui modifie l’intensité des

alizés, et donc les champs de vitesse du vent au niveau des zones de re-

montées côtières du nord ouest de l’Afrique. Cependant, les résultats des

panels a et b montent que la NAO ne permet pas d’expliquer la variabilité

inter-annuelle des indices thermiques qui sont caractéristiques de la signa-

ture en surface du SMUS. On note des modulations assez cohérentes entre

UI
seas

sst
et la NAO jusqu’en 1980 et un coe�cient de corrélation positif entre
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Figure 4.16: Variabilité à l’échelle inter-annuelle des indices thermiques (HadISST et ERSSTv3b,

panneaux a et b), dynamiques (vent de NOAA-20CR, panels c et d) et l’indice de la NAO (Fig.4.15). Les

valeurs sur les panneaux représentent les corrélations sur la période [1950-2008] avec l’astérisque indi-

quant la significativité de ces valeurs à 95% de confiance. Les panneaux du haut montrent les corrélations

en fonction du décalage de temps (en année entre l’indice de la NOA et les indices d’upwelling). Seuls les

décalages de temps positifs, pour lesquels le signal de la NAO précède celui de l’upwelling sont montrés.

1950 et 2008 mais pas significatif. Cette faible valeur de corrélation peut

être visualisée sur la carte de regression des anomalies hivernales (décembre-

mars) de la SLP sur cet indice thermique. On observe des corrélations

relativement faibles et non significatives au niveau de l’Islande (Fig.4.17

en haut à gauche). La régression des indices de SLP sur les indices dy-

namiques (Fig.4.17, en bas) montre au contraire des anomalies de SLP sur
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l’Atlantique dont la structure spatiale est assez proche de la NAO: on re-

connait des anomalies négatives sur l’Islande et les mers nordiques et des

anomalies positive dans l’Atlantique subtropical. Cette structure confirme

les corréations significatives entre les indices de la Fig.4.16 (panels c et d).

Enfin, la Fig.4.16 (panel b) fait apparaitre une corrélation négative entre

l’indice de NAO et l’indice thermique UI
cross

sst
. Ce résultat se retrouve sur la

structure spatiale Fig.4.17 (en haut à droite). Pour conclure, le lien entre

la NAO et les indices inter-annuels de vent propices au développement de

l’upwelling est positif et significatif. La NAO n’expliquerait cependant que

10% de la variance de l’upwelling (r=0.37). Les signatures thermiques de

l’upwelling en surface sont quand à elles non corrélées avec la NAO.
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Figure 4.17: Carte de corrélation sur la période [1950-2012] entre les anomalies de SLP moyennées

de décembre à mars et (UI
seas
sst (panel a), UI

cross
sst ) (panel b) d’ERSSTv3b. Panels c et d montrent

les corrélations entre ces anomalies de SLP et les indices dynamiques (transport et pompage d’Ekman

respectivement) de la NOAA-20CR. Les points noirs représentent la significativité statistique à 95% de

confiance des corrélations spatiales.

4.6 Lien entre le SMUS et la mousson

ouest africaine

Le Sahel est la frange semi-aride de l’Afrique de l’Ouest situé entre le désert

du Sahara au nord et la savane tropicale pluvieuse au sud (10�N -18�N et

15�W -30�E, eg: (Nicholson, 2008). Cette région est extrêmement sensible

aux variations des précipitations pendant sa saison des pluies, qui s’étend

de juillet à septembre (JAS). Plusieurs études ont mis en évidence la vari-

abilité inter-annuelle à décennale de la mousson ouest africaine (WAM:
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West African Monsoon), principalement liée à un déplacement latitudi-

nal de la zone de convergence intertropicale ( ZCIT) (Zeng, 2003). Cette

dernière est la limite entre les vents de nord-est et du sud appelés alizés dont

l’évolution saisonnière est determinée par les variations d’intensité et de po-

sition des centres anticycloniques subtropicaux (Açores dans l’hémisphère

nord et Saint Hélène dans l’hémisphère sud). Elle résulte de la convergence

des vents de bas niveaux et constitue une zone dépressionnaire associée à

de fortes convections atmosphériques, des masses d’eau chaudes à la sur-

face de l’océan et de fortes précipitations. Cette variabilité de la WAM est

aussi liée a des interactions terre-atmosphère (Zeng et al., 1999); (Yoshioka

et al., 2007) et à des anomalies de températures de surface de la mer (Fol-

land et al., 1986); (Rowell et al., 1992); (Giannini et al., 2003); (Lu and

Delworth, 2005).

Vue l’influence des régimes de vent dans l’Atlantique tropical et subtrop-

ical sur ces deux systèmes, on peut suspecter une modulation phasée de

l’intensité de SMUS et des précipitations au Sahel, et ce malgré l’opposition

saisonnière de ces deux événements. On étudie cette hypothèse dans la sec-

tion suivante.
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4.6.1 Corrélation entre les indices d’upwelling et les
précipitations au Sahel

Figure 4.18: Diagramme mois/année des indices dynamiques basés sur les vents de la réanalyse

atmosphérique NOAA-20CR v2 [1871-2014] et intégrés sur toute la région du SMUS. Les courbes des

panneaux du haut montrent la variabilité décennale des anomalies de précipitations sahéliennes en JAS

de CRU [1901-2016]. Les rectangles en bleu (rouge) montrent les périodes humides (sèches) au Sahel.

Tout au long du 20e siècle, le Sahel a connu de fortes modulations

de son régime de précipitations. Il est passé d’une succession d’années
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plutôt pluvieuses au milieu du 20e siècle (Villamayor et al., 2018) à une

longue période de sécheresse grave entre les années 1970 et 1990 (Haywood

et al., 2013) (courbe grise, Fig.4.18). Récemment, les précipitations

ont tendance à revenir à leur niveau moyen. Une telle modulation à

l’échelle de temps décennale a été également notée dans les modulations

décennales de l’intensité du SMUS (ref sous-section 4.2.1.2 et 4.2.2.2) et

sur la durée de l’upwelling (panneaux en couleur de la Fig.4.18). Elle

illustre l’évolution saisonnière en fonction du temps des indices dynamiques

intégrés dans la région du SMUS. Les indices montrent un comportement

assez particulier durant les décennies marquant les modulations de la

WAM. Durant les périodes 1863-1883 et 1940-1960, les indices dynamiques

plus particulièrement le transport d’Ekman exhibent une durée annuelle

du SMUS assez courte avec un transport assez faible (entre 0-0.25 Sv)

au début de la saison de l’upwelling (novembre-décembre). Entre 1970

et 1990 à l’inverse, le SMUS semble commencer plutôt que d’habitude

(2 mois avant) avec une intensité du transport et pompage relativement

importants vers le mois de septembre. Ces résultats suggèrent ainsi que les

décennies de fort (faible) intensité du SMUS sont caractérisées en moyenne

par une durée de l’upwelling relativement plus longue (courte) que la durée

habituelle.

La description du lien entre SMUS et la WAM est basée dans un premier

temps sur le calcul de corrélations entre les indices caractéristiques de

l’upwelling et ces précipitations estivales au Sahel sur la période 1950-2008

(Fig.4.19). La corrélation en phase est négative. On obtient des coe�cients
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a

1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010
−3

−2

−1

0

1

2

3

4

5

N
o

rm
al

iz
ed

 s
er

ie

Year

JAS sahel precipitation and SST seasonal cycle amplitude

CRUCRU

UI
sst
seas (ERSSTv3b)UI
sst
seas (ERSSTv3b)

corr= −0.46corr= −0.46

1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990

−0.6

−0.4

−0.2

0

moving correlation

b

1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010
−3

−2

−1

0

1

2

3

4

5

N
o

rm
al

iz
ed

 s
er

ie

Year

JAS sahel precipitation and SST gradient (ocean−coast) 

UI
sst
cross (ERSSTv3b)UI
sst
cross (ERSSTv3b)

corr= −0.28corr= −0.28

1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990

−0.6

−0.4

−0.2

0

moving correlation

c

1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010
−3

−2

−1

0

1

2

3

4

5

N
o

rm
al

iz
ed

 s
er

ie

Year

JAS sahel precipitation and Ekman transport 

UI
wind
div  (NOAA−20CR)UI
wind
div  (NOAA−20CR)

corr= −0.84*corr= −0.84*

1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990
−1

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0

0.2
moving correlation

d

1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010
−3

−2

−1

0

1

2

3

4

5
N

o
rm

al
iz

ed
 s

er
ie

Year

JAS sahel precipitation and Ekman pumping 

UI
wind
div  (NOAA−20CR)UI
wind
div  (NOAA−20CR)

corr= −0.82*corr= −0.82*

1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990
−1

−0.8

−0.6

−0.4

−0.2

0

0.2
moving correlation

Figure 4.19: Variabilité à l’échelle décennale des précipitations CRU (1901-2016) moyennées entre

juillet et septembre dans la région sahélienne (10�
N -18�

N et 15�
W -30�

E) et les indices thermiques

d’ERSSTv3b (1901-2016) (panneaux a et b) et dynamiques de la NOAA-20CR v2 (1901-2012), (pan-

neaux c, d) moyennés entre novembre et mai dans la région du SMUS (12�
N -20�

N et 16�
W -20�

W ).

La valeur sur chaque panneau correspond aux corrélations moyennes sur la période 1950-2008 entre

l’upwelling hivernal suivant la mousson. L’astérisque à droite de chaque valeur indique la significativé

statistique des corrélations à 95% de confiance. Les panneaux du haut montrent les corrélations glis-

santes sur 51 années entre les indices d’upwelling et les précipitations sahéliennes. Ref Fig. 4.3 pour la

définition des astérisques.
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de corrélation importants (-0.46) bien que non significatifs avec l’amplitude

du cycle saisonnier de la SST (panneau a) et très élevés avec les indices

dynamiques où ils deviennent significatifs à 95% (panneaux c et d). On

note que la corrélation avec UI
cross

sst
est faible comparée aux coe�cients des

autres indices. Les corrélations glissantes (panneaux du haut) montrent

également des corrélations négatives sur toutes les fenêtres d’analyse avec

UI
seas

sst
. Elles sont de l’odre de -0.2 à -0.4 vers les années 1940-1960 et

deviennent plus forte (-0.5 à -0.7) entre 1930-1940 et vers les années

1950. Les périodes de corrélations significatives à 95% selon le test de

student sont détectées au milieu des annés 1930 et vers les années 1980.

En revanche, la courbe de corrélation glissante de UI
cross

sst
ne montre des

valeurs négatives que vers les années 1960 et aucune période de corrélation

significative n’est détectée. Comme pour l’amplitude du cycle saisonnier,

les séries de corrélations glissantes des indices dynamiques montrent des

corrélations négatives sur toutes les fenêtres temporelles. La période de

corrélation statistiquement significative est plus longue avec ces indices.

On note une longue période continue de corrélations significatives à partir

du début des années 1950 avec des valeurs relativement importantes allant

de -0.6 à -0.97.

Ainsi les résultats de la Fig.4.19 révèlent un lien entre l’upwelling sénégalo-

mauritanien et la WAM. Ce lien n’est pas net sur toute la période d’étude

et il est plus robuste avec les indices dynamiques du SMUS qu’avec les

indices de signature thermique. Il est cependant nécessaire de bien com-

prendre et décrire le mécanisme reliant SMUS et la WAM. La variabilité
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à l’échelle inter-annuelle et décennale de ce système d’upwelling est peut

être en partie liée à la variabilité de la position saisonnière de la ZCIT.

En hiver avec sa position la plus au sud (environ 5�S), la ZCIT permet

en e↵et le développement de forts vents favorables au développement

de l’upwelling alors qu’en été, la migration vers le nord de la ZCIT est

concomitante avec l’arrivée des pluies intenses dans la région sahélienne.

Nous allons étudier ce lien dans la section suivante, tout en gardant en

tête que de nombreux autres phénomènes, éventuellement plus locaux

et agissant à plus petite échelle, influencent également ces deux événements.

4.6.2 Modulations décennales de la position de la

ZCIT

Etant donné le rôle pressenti des déplacements de la ZCIT dans la modu-

lation inter-annuelle à décennale du SMUS, l’objectif de cette section est

de diagnostiquer les modulations de la position de la ZCIT. Conte-tenu du

fait que les précipitations CRU utilisées dans ce diagnostique précédent sont

seulement disponibles sur le continent, nous allons utiliser les précipitations

de la NOAA-20CR et celles reconstruites depuis 1851 à l’aide du modèle

atmosphérique LMDZ (Villamayor et al., 2018) (voir section 2.2 chap:2).

Elles sont comparées avec CRU dans la zone sahélienne Fig.4.20.

On observe les précipitations reconstruites de (Villamayor et al., 2018) se

rapprochent plus de celles observées sur le continent (CRU) que la NOAA-
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Figure 4.20: Modulations décennales en JAS des précipitations CRU [1901-2016], NOAA-20CR

[1871-2012] et les précipitations CRU (Villamayor et al., 2018) [1854-2000] moyennées dans la zone

sahélienne [10�
N -18�

N et 15�
W -30�

E]. Les corrélations sont calculées sur la période [1901-2000].

L’astérisque à droite des coe�cient donne la significativité statistique à 95% de confiance.

20CR. L’origine de la grande di↵érence des précipitations de la réanalyse

n’a pas été étudiée plus en détail ici. Les précipitations reconstruites repro-

duisent avec succès l’évolution observée à basse fréquence entre les pics de

précipitations maximales ou minimales dans le Sahel. Elles reproduisent

également la période humide au milieu du 20e siècle, les années sèches

et le retour partiel des précipitations à la fin du 20e siècle. Le principal

écart entre les précipitations reconstruites de (Villamayor et al., 2018) et

CRU se situe autour de 1940, lorsque la simulation indique une augmen-

tation intense des précipitations en contraste avec les observations. Cette

incohérence peut étre attribuée à la grande incertitude des données de SST

pendant la seconde guerre mondiale plutôt qu’aux compétences du modèle

(Thompson et al., 2010); (Huang and Coauthors, 2016). Le coe�cient de

corrélation entre CRU et ces précipitations reconstruites est très grand et
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statistiquement significatif à 95% (0.87*) sur la période 1901-2000. Cette

donnée sera donc utilisée dans la suite de cette section pour déterminer

la position de la ZCIT durant la saison d’upwelling. Comme résumé par

(Byrne et al., 2018), la position de la ZCIT peut être déterminée par

plusieurs méthodes: (1) latitude ou le flux d’énergie statique humide de

l’atmosphère disparâıt (Bischo↵ and Schneider, 2014), (2) latitude où les

précipitations tropicales sont maximum (Kang et al., 2008), et (3) la lati-

tude ou se trouve le centröıde des précipitations tropicales (Donohoe et al.,

2012). Du fait qu’on dispose des données de précipitations, nous allons

adopter la méthode 3 pour determiner les modulations décennales de la

position de la ZCIT. Le centröıde des précipitations est défini ici comme

la médiane des précipitations moyennées sur toute les longitudes (180�E-

180�W ) et de novembre à mai dans la région tropicale 20�N -20�S (Donohoe

et al., 2012).

La Fig.4.21 illustre les modulations décennales de la position hivernale de

la ZCIT. Durant les décennies 1863-1883 et 1943-1963, cöıncidant avec les

décennies de forte intensité du SMUS, la position de la ZCIT est en moyenne

de 1�S et 3�S respectivement. Alors qu’en 1970-1990, elle est beaucoup plus

au sud (7�S). Ceci suggère que durant les périodes de forte intensité du

SMUS la ZCIT hivernale a une position beaucoup plus au sud que sa posi-

tion habituelle (5�S) et inversement pendant les périodes de faible intensité

du SMUS. Ce décalage plus au sud de la ZCIT favorise le développement

des vents favorables à l’upwelling, qui vont stimuler l’upwelling un peu plus

tôt. Ainsi les modulations saisonnières de la ZCIT semble influencer la
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Figure 4.21: Modulations décennales de la position hivernale (novembre à mai) de la zone de

convergence intertropicale (ZCIT). Cette position est obtenue avec les précipitations reconstruites de

(Villamayor et al., 2018) (1851-2000). Elle correspond à la latitude du centröıde des précipitations

moyennes dans la bande tropicale [20�
N -20�

S]. Les traits en bleu (rouge) correspondent aux décennies

humides (sèches) de [1863-1983 et 1948-1963] (1970-1990) marquant respectivement le 19e et le 20e

siècle.

variabilité décennale de l’upwelling sénégalo-mauritanien.

4.6.3 Lien entre AMV et le SMUS

La variabilité aux échelles de temps multidécennales dans l’Atlantique Nord

a été mise en évidence pour la première fois par (Kushnir, 1991). En filtrant

la variabilité haute fréquence des températures de surface, ils dévoilent une

variabilité aux échelles multidécennales. Cette variabilité multidécennale

porte le nom de l’AMV (Atlantic multidecadal Variability en anglais ou

AMO: Atlantic multidecal oscillation (Kerr, 2000). L’AMV est un mode

de variabilité océanique, qui se caractérise par la modulation décennale

des températures de surface de la mer dans l’Atlantique Nord. L’impact
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de l’AMV a pu être mis en évidence sur des phénomènes météorologiques

trés variés (Knight et al., 2006). Ces auteurs montrent que l’AMV est une

composante majeure de l’évolution à long terme du vent et de la SST dans

l’Atlantique Nord. Ils a�rment que durant la phase positive de l’AMV (SST

anormalement chaudes sur l’Atlantique Nord pendant plusieurs années voire

décennies), il existe des changements importants sur les alizés dans la région

sahélienne et un déplacement vers le nord de la position moyenne de la zone

de convergence intertropicale. La variabilité décennale des précipitations au

Sahel est en e↵et fortement corrélée avec l’AMV. Les périodes d’anomalies

de précipitations positives (négatives) dans cette région cöıncident approxi-

mativement avec celles des phases positives (négatives) de ce mode de vari-

abilité (Zhang and Delworth, 2006); (Hoerling et al., 2006); (Martin and

Thorncroft, 2013). L’AMV a également un e↵et sur l’activité cyclonique

en Atlantique (Goldenberg, 2001); (Trenberth and Shea, 2006). Elle est

également connue pour influer sur le climat estival Nord-Américain et Eu-

ropéen (Sutton, 2005). Une anomalie chaude de l’AMV correspond à des

pressions atmosphériques estivales moyennes plus basses que la normale

sur l’ensemble du bassin Atlantique, mais également à des anomalies de

précipitation estivales globalement négatives en Amérique du Nord et glob-

alement positive en Europe de l’Ouest et du Nord.

En pratique, l’AMV est caractérisée par la moyenne spatiale des SST dans

l’Atlantique nord (0 � 60�N et 0 � 80�W ) (Trenberth and Shea, 2006)

”détrendée” linéairement et filtrée passe bas à 10 années (Enfield et al.,

2001); (Sutton, 2005).
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Figure 4.22: Variation de l’indice de l’AMV reproduit par les données de SST d’ERSSTv3b sur la

période [1854-2017]. Il est obtenu après un filtre de 10 années appliqué sur la moyenne des SST dans

l’Atlantique nord [0�60�
N et 0�80�

W ] à laquelle la tendance linéaire a été retranchée. Le panneau du

haut montre la courbe d’auto-corréation de L’AMV. Les points sur les courbes indiquent la significativité

statistique des coe�cients de corrélation à 95% de confiance selon le test de student.

La Fig.4.22 montre la variabilité de l’indice de l’AMV basé sur les données

de SST d’ERSSTv3b sur la période 1854-2017. Elle est dominée par

deux périodes relativement froides (1900-1925 et 1970-1990), et trois

périodes chaudes: une vers les anneés 1860-1885, une autre au milieu du

20e siècle (1930-1960), et une période qui dure depuis les années 1990.

Ces variations ont eu d’importantes répercussions socio-économiques, y

compris d’importants changements dans l’écosystème Nord Atlantique et

l’e↵ondrement des principaux stocks de poissons (Edwards et al., 2013).

Comme pour la NAO l’influence de l’AMV sur la variabilité du système

d’upwelling des canaries à également été montrée. En utilisant des données
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de SST et de vent de la réanalyse NCEP/NCAR sur la période 1949-2009

(Pardo et al., 2011), révèlent qu’en été, l’AMV a une influence impor-

tante sur la variabilité moyenne des SST dans la zone cotière ibérique

entre 26�N et 43�N . Cette influence de l’AMV est également observée

le long des côtes nord-ouest de l’Afrique (10.5�N et 23.8�N). Cependant,

l’AMV ne semble avoir aucun e↵et sur la variabilité moyenne du trans-

port d’Ekman, à l’exception d’un faible signal entre 10.5�N et 16.2�N

en automne. (Narayan et al., 2010) suggère que la modification des car-

actéristiques des alizés associée au changement de phase de l’AMV pourrait

être un facteur considérable pour déterminer la tendance à long terme de

l’intensité de l’upwelling côtier. Cependant en utilisant les indices basés

sur la composante méridionale de la tension du vent (GODAS, NCEP et

ERA-40 de 1960 à 2001) et le gradient de SST côte large (HadISST 1870-

2006), ils montrent que la corrélation entre l’AMV et ces indices d’upwelling

est statistiquement non significative et les analyses de corrélation croisée

montrent également un manque de corrélation à tous les décalages tem-

porels le long des côtes africaines (30.5�N). Ces résultats lui permettent

d’ignorer tout contrôle de l’AMV sur l’intensité de l’upwelling dans cette

région. Comme réalisé par ces études précédentes dans certaines régions du

système d’upwelling des Canaries, nous allons dans la suite de cette section

étudier le lien entre l’AMV et les indices d’upwelling.
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4.6.3.1 Corrélation entre AMV et les indices d’upwelling
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Figure 4.23: Variabilité à l’échelle décennale des indices thermiques (panneaux a et b) d’ERSSTv3b

[1854-2017], les indices dynamiques (panneaux c et d) de NOAA-20CR v2 [1871-2012] moyennés entre

novembre-mai dans la région du SMUS [12�
N -20�

N et 16�
W -20�

W ] et de l’indice de l’AMV. La valeur

sur chaque panneau correspond aux corrélations moyennes sur la période [1950-2008] entre ces indices et

l’AMV. L’astérisque à droite de chaque valeur indique la significativé statistique des corrélations à 95%

de confiance. Les panneaux du haut montrent les corrélations en fonction du décalage temporel entre

l’AMV et les indices sur la période [1950-2008]. Seuls les décalages de temps positifs, pour lesquels le

signal de l’AMV précède celui de l’upwelling sont montrés.

La Fig.4.23 reprend les modulations décennales des di↵érents indices

d’upwelling étudiés sur les Fig.4.3 et Fig.4.6. Ils sont ici comparés à l’AMV

(courbe noire). Les modulations de l’amplitude du cycle saisonnier de la

SST (panneau a) sont en opposition de phase évolutive avec celles de l’AMV
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au début de années 1850 jusqu’en milieu de années 50 et vers les années

1955-1990. Vers les annés 1995 les deux indices semblent avoir une évolution

en phase qui est également mise en évidence par le coe�cient de corrélation

calculée sur la période 1950-2008. Le gradient de SST (panneau b) quand à

lui a�che des fluctuations en phase avec l’AMV seulement vers les années

1930-1960. Le coe�cient de correlation entre cette signature thermique

du SMUS et l’AMV est assez important (-0.54) mais pas significatif. Les

courbes de corrélations sur les fenêtres glissantes (panneaux du haut de a

et b) ne montrent aucune période de corrélation significative. Ce lien AMV

indices thermiques de l’upwelling n’est pas robuste comme obtenue avec

les modulations décennales des précipitations sahéliennes (Fig.4.19). Cela

pourrait être dû à une compensation d’e↵ets. En phase AMV positive, la

SST Atlantique y compris dans la région de l’upwelling est plus chaude et

les indices de signature thermique sont peut être alors biaisés. Toutefois,

comme le cycle de temps principal de l’AMV est d’environ 60 ans, nous ne

pouvons garantir qu’il n’a pas d’e↵et fondé uniquement sur la corrélation

de 1950-2008. En e↵et les corrélations calculées sur une période beaucoup

plus longue de 1877-2008 (non montré ici) donnent une valeur négative

entre l’AMV et les indices thermiques. Pour les indices dynamiques (pan-

neaux c et d), on observe sur toute la période de disponibilité des données

de vent NOAA-20CR, qu’un AMV+ (AMV-) coincide avec des anomalies

négatives (positives) de ces indices. Les corrélations en phase calculées sur

la période moyenne 1950-2008 sont négatives et relativement significatives

pour le transport d’Ekman (-0.60*). Ceci est cohérent avec la corrélation
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négative upwelling-mousson (Fig.4.19.c). On note également que pour ces

indices dynamiques des corrélations significatives aux lags 1 à 15 années.

Cette corrélation sur ces décalages de temps se voit aussi très bien pour

le pompage d’Ekman alors qu’il n’y a pas de corrélation significative en

phase de 1950 à 2008. Cependant comme pour les indices thermiques les

corrélations entre l’AMV, le transport et le pompage d’Ekman sur une

période plus longue sont importantes et significatives à 95% pour tous les

deux indices.

4.7 Conclusion

L’étude présentée dans ce chapitre a permis d’étudier la variabilité du SMUS

aux échelles de temps inter-annuelles à décennales. Nous avons pu estimer

l’évolution du SMUS à ces échelles de temps grâce aux indices d’upwelling

basés sur di↵érents jeux de données de SST et de vent de la fin du 19e

et au début du 21e siècle. Cette approche nous a permis de voir que les

di↵érents jeux de données utilisés sont cohérents entre eux au début des

années 1900 et vers les années 1950 à l’échelle de temps inter-annuelle. Le

SMUS présente également une variabilité à l’échelle de temps décennale. La

période 1950-1960 est caractérisée par un faible upwelling. A l’opposé, les

années 1970-1990 sont marquées par un upwelling relativement fort. Ces

décennies ont également marqué les modulations décennales de la mousson

ouest africaine (WAM). En lien avec le SMUS, nous avons développé ici

une première vision d’un couplage entre ce phénomène côtier et les modula-
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tions décennales des WAM grâce aux calculs des coe�cients de corrélation.

Ces derniers sont importants et relativement significatifs entre WAM et les

indices dynamiques. Ce couplage est ainsi expliqué par les modulations

saisonnières de la zone de convergence intertropicale. En hiver durant les

décennies de fort upwelling, la ZCIT est beaucoup plus au sud que sa po-

sition habituelle (5�S) entrainant l’arrivée précoce des vents favorables à

l’upwelling. Cependant durant les décennies de faible intensité du SMUS,

la ZCIT n’atteint pas sa position habituelle mais elle se situe à 2� plus au

sud entre novembre et mai.

Nous avons également essayé de traiter l’influence de la variabilité clima-

tique à grande échelle sur l’upwelling. En fait, la variabilité associée aux

modes climatiques notamment l’AMV pourrait étre importante pour prévoir

les perturbations futures aux échelles de temps inter-annuelles à décennales.

Notre analyse montre que les indices thermiques ne sont pas significative-

ment corrélés aux modes climatiques (NAO et AMV) sur la période 1950-

2008, seuls les indices dynamiques donnent des corrélations significatives

sur cette période. Le lien entre l’upwelling et les indices de climat à grande

échelle sur l’Atlantique nord est donc moins net que ce que nous avions

anticipé. Une analyse statistique plus approfondie est nécessaire pour con-

firmer ce résultat. De plus, une analyse du lien de l’upwelling avec la

variabilité tropicale Atlantique et Pacifique sera à ajouter à cette étude.
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Conclusions, Limites et Per-

spectives de cette étude

5.1 Conclusion

La description des grands systèmes d’upwellings côtiers (Chap: 1) qui bor-

dent le basin océanique du Pacifique et celui de l’Atlantique révéle toute

leur complexité et la multitude des mécanismes impliqués. Ces systémes

résultent principalement de l’e↵et des vents saisonniers parallèles à la côte

et dirigés vers l’équateur. Par l’action de la force de Coriolis sur les mou-

vements océaniques, les masses d’eau en surface sont entrainées vers le

large et, par conservation de la masse, les eaux plus profondes remontent

en surface. Ces eaux ainsi remontées sont froides et riches en nutriment.

Les conditions en surface de ces zones sont telles qu’elles permettent de

fortes production et productivité biologique côtières, et soutiennent de ce

fait une activité de pêche fructueuse. C’est le cas du système d’upwelling

sénégalo-mauritanien qui participe trés fortement au développement socio-

éconiqmiue du Sénégal grâce à la pêche. Au vu de l’importance du SMUS,

cette thèse propose, pour la première fois l’étude de la signature du change-
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ment climatique d’origine anthropique sur le ce système. Dans les autres

parties du manuscrit, nous nous sommes successivement consacrés au futur

de l’upwelling sénégalo-mauritanien (SMUS) d’une part et sa variabilité à

l’échelle de temps inter-annuelle à décennale d’autre part .

Nos analyses se sont basées sur plusieurs jeux d’observations, des réanalyses

et l’ensemble des 47 simulations de la base CMIP5 a été utilisé. De notre

point de vue, cette multiplicité des données et d’indices d’upwelling (in-

dices thermiques et dynamiques) constitue un point fort de cette thèse qui

renforce davantage la robustesse de nos résultats. Les principaux résultats

dégagés sur l’étude du SMUS dans les modèles de climat montrent que

ces derniers, malgré certains biais sont capables de reproduire assez bien

les indices caractéristiques de ce système. Ainsi les di↵érents indices et

les di↵érents modèles concordent à suggérer une réduction de l’intensité

du SMUS à la fin du 21e siècle. L’analyse des structures de circulation

atmosphérique grande échelle permettent de relier ces changements à un

déplacement de l’anticyclone des Açores vers le nord d’une centaine de

kilomètres entre la période récente [1985-2005] et la décennie [2080-2100]

mais également à l’apparition d’anomalies de SLP négatives sur le Sahara

et qui s’étendent vers l’océan. Cette réduction de l’intensité du SMUS

est aussi attribuée à une augmentation de la stratification océanique dans

le futur et une augmentation du flux géostrophique généré par les forts

gradients nord-sud de SSH. Les résultats de cette base CMIP5 dans les pro-

jections futures du SMUS sont appuyés par le comportement des nouvelles

versions des deux modèles français (IPSL, CNRM-CERFACS) développés
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pour l’exercice CMIP6.

Ces résultats sont à mettre en perspective avec l’étude de (Bakun, 1990) qui

a eu un fort impact dans la communauté: en se basant sur l’hypothèse selon

laquelle le réchau↵ement en été des bases couches de l’atmosphère plus fort

au dessus des continents qu’en mer doit conduire a une intensification des

alizés. Cet auteur avait anticipé une augmentation de l’upwelling dans le

futur. Ce raisonnement s’applique e↵ectivement aux upwellings d’été, situés

à des latitudes plus extratropicales que le SMUS. Dans le cas du SMUS,

actif en hiver, nos résultats montrent clairement que ce processus n’est pas

dominant.

Dans un deuxième temps, nous avons analysé la variabilité inter-annuelle

à décennale du SMUS basé sur les indices. En e↵et dans les réanalyses,

on observe une forte variabilité d’une année sur l’autre de ce système.

Aux échelleq de temps décennale, nous avons détecté une faible intensité

de l’upwelling notée vers les années 1950 et une forte activité du SMUS

au début des années 1970. Ce système présente les mêmes modulations

décennales que les autres régions du système des Canaries et ce malgré une

di↵érence de saison. Les modes climatiques à grande échelle semblent avoir

un impact sur la variabilité inter-annuelle et décennale des upwellings, en

particulier les corrélations entre les indices du SMUS et l’Oscillation Nord-

Atlantique (NAO) d’une part et la Variabilité Atlantique Multidécennale

(AMV) d’autre part. Les indices dynamiques sont significativement corrélés

avec ces modes de variabilité. En revanche, ces modes climatiques ne per-

mettent pas d’expliquer la variabilité des indices thermiques.
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Outre le système d’upwelling sénégalo-mauritanien, l’Afrique de l’ouest a

également fait l’objet de nombreuses études scientifiques sur la mousson

ouest africaine. En été boréal, la ZCIT migre vers le nord, occasionnant de

fortes pluies sur le continent ouest africain. En hiver boréal, la ZCIT migre

vers le sud, favorisant au niveau du Sénégal une saison sèche mais ventée,

et donc propice à l’upwelling. Nous avons examiné la relation entre les in-

dices du SMUS et les précipitations estivales au Sahel. La comparaison de

ces deux systèmes donne des corrélations negatives en phase importantes,

notamment lorsque l’on considère les indices dynamiques. Le mécanisme

expliquant ce couplage est basé sur les modulations décennales de la posi-

tion de la ZCIT. En e↵et durant les décennies de forte intensité du SMUS

cöıncidant avec la période sèche au Sahel, la ZCIT en moyenne est décalée

vers le sud par rapport à sa position habituelle et durant les décennies de

faible activité du SMUS elle est plus au nord par rapport à sa position

habituelle. Nous avons fait l’hypothèse qu’une position en moyenne plus

au sud de la ZCIT durant les périodes de forte activité du SMUS entraine

une intensification des alizés favorisant une arrivée précoce de la saison

d’upwelling .

5.2 Limites et perspectives de cette étude

Notre travail a donc apporté les bases à deux grandes questions autour du

SMUS: sa réponse au changement climatique et sa variabilité aux échelles

de temps inter-annuelles à décennales. Plus généralement, elle propose des
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bases pour l’étude des upwellings aux échelles de temps climatiques. Nos

résultats ont néanmoins certaines limites qu’il faudra creuser et mieux con-

traindre. Tout d’abord l’ensemble des données utilisées (modèles de climat

et réanalyses) ont une résolution assez grossière. La résolution océanique

horizontale est typiquement entre 33km et 370km. La plupart de ces jeux

de données ne représentent même par la presqu’il du Cap Vert par ex-

emple, alors même que plusieurs études ont montré son importance dans

la représetnation des processus d’upwelling (Sirven et al., 2019), (Ndoye

et al., 2014). La résolution verticale limite également la représentation

de la bathymétrie alors même que des études précédentes ont montré

l’importance du plateau continental dans la représentation des processus

d’upwelling. Enfin, outre les problèmes de topographie et de bathymétrie,

la basse résolution limite également la représentation des processus de pe-

tite échelle, tourbillons et mélange. Ceci peut aussi limiter le réalisme de

la représentation des upwellings dans ces jeux de données. L’impact de

toutes ces limitations sur les résultats proposés ici n’a pas été systématique

analysé. Il sera nécessaire de le faire par la suite, afin de s’assurer de la

robustesse de ces résultats. Sur une note plus positive, notons également

que malgré ces imperfections ils représentent des outils précieux, pleins de

potentiel et en tout état de cause ils sont l’instrument unique pour l’étude

du climat futur.

Face à ces limitations, une piste de progrés envisageable serait

d’exploiter toutes les simulations de la base CMIP6 qui ont globalement

des biais climatiques réduits dans l’Atlantique tropical surtout dans les
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zones d’upwelling. On pourra aussi exploiter des méthodes statistiques de

sélection des modèles telles que celle développée par Mignot et al (submit-

ted, voir annexe) pour ne considérer que les modèles les plus performants

en terme de bathymétrie.

Par ailleurs, comme expliqué dans cette thèse, les eaux remontées en

surface par le mécanisme d’upwelling sont riches en nutriments. Une

fois en surface, elles sont disponibles pour la photosynthèse. La pro-

duction de phytoplancton qui résulte de cette double caractéristique con-

stitue la base de la châıne alimentaire des écosystèmes marins. Une

réponse éventuelle de l’océan au réchau↵ement peut réduire le mélange ver-

tical, limitant ainsi l’approvisionnement en matières nutritives des eaux

remontées dans la zone euphotique, où a lieu la production primaire. Des

études basées sur les observations suggèrent que la production primaire

augmentera avec le réchau↵ement climatique (Chavez et al., 2011) alors

que d’autres (Gómez-Letona et al., 2017) sont en contradiction avec ces

résultats. Une évolution de l’intensité des upwellings côtiers et des car-

actéristiques des eaux remontées à la surface aurait des répercussions im-

portantes sur les ècosystèmes marins. Il est donc important d’apporter

de la lumière sur l’évolution future des écosystèmes marins dans la zone

sénégalo-mauritanienne.

Enfin, si l’anticipation de l’évolution à long terme du climat est im-

portante à connaitre et décrire, les décideurs locaux, syndicats de pêches,

responsables des aménagements portuaires sont quand à eux plutôt sensi-

bles à ce qui risque de se passer dans les 10 à 30 prochaines années. A
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cette échelle de temps, le futur du système climatique n’est pas unique-

ment soumis à l’évolution des gaz à e↵et de serre mais aussi à l’évolution

de la variabilité interne et naturelle. Il est donc important dans un premier

temps de valider les résultats obtenus dans la seconde partie de la thèse, qui

suggèrent une variabilité basse fréquence de l’intensité de l’upwelling. On

vérifiera également comment est ce que les modèles le reproduisent. Si le

lien avec l’AMV est avéré, il est fort probable que l’intensité de l’upwelling

montrera une certaine prévisibilité dans le futur, comme la mousson ouest

africaine, qui est un des phénomène du climat global les plus prévisibles à

ces échelles de temps (Yeager and Robson, 2017). On pourra tester cette

hypothèse à partir des experiences de prévision initialisées réalisées dans

le cadre de l’exercice DCCP-A (Decadal Climate Prediction Project en

anglais) de CMIP6. Le score de prédiction du SMUS pourra être étudié en

termes d’indices thermiques, dynamiques et biogéochimiques. Les résultats

permettront de déterminer les possibilités de planification inter-annuelle à

décennale de la pêche et de l’activité économique au Sénégal et dans les

pays voisins.
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Abstract.	 Climate simulations require very complex numerical models. Unfortunately, they 11	

typically present biases due to parameterizations, choices of numerical schemes, and the 12	

complexity of many physical processes. Beyond improving the models themselves, a way to 13	

improve the performance of the modeled climate is to consider multi-model averages. Here, we 14	

propose an objective method to select the models that yield an efficient multi-model ensemble 15	

average. We used a neural classifier (Self-Organizing Maps), associated with a multi-16	

correspondence analysis to identify the models that best represent some target climate property. 17	

One can then determine an efficient multi-model ensemble. We illustrate the methodology with 18	

results focusing on the mean sea surface temperature seasonal cycle over the Senegalo-19	

Mauritanian region. We compare 47 CMIP5 model configurations to available observations. The 20	

method allowed us to identify a performing multi-model ensemble by averaging 12 climate 21	

models only. Future behavior of the Senegalo-Mauritanian upwelling was then assessed using 22	

this multi-model ensemble.  23	

1- Introduction 24	

In this study we present a methodology aiming at selecting a coherent sub-ensemble of the 25	

models involved in the 5th Climate Model Intercomparison Project (CMIP5) that best represents 26	

specific observed characteristics. The analysis is performed on the capacity of the models to 27	
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represent the seasonal cycle of the sea surface temperature (SST) in the region of the Senegalo-28	

Mauritanian upwelling off the west coast of Africa.  29	

The Senegalo-Mauritanian upwelling has focused increasing attention over the recent 30	

years. It presents an important seasonal cycle associated with mesoscale patterns whose 31	

variability has been recently studied by several oceanographic campaigns (Capet et al., 2017; 32	

Faye et al., 2015; Ndoye et al., 2014). The very productive waters associated with the upwelling 33	

have a strong economic impact on fisheries in Senegal and Mauritania, and a crucial societal 34	

importance for local populations. It is therefore of importance to predict the evolution of the 35	

dynamics and the physics of the upwelling in the forthcoming decades due to the effect of climate 36	

warming and its consequences on biological productivity which may impact the fisheries. The 37	

most common way to predict the evolution of the climate is to run climate models, which include 38	

fully coupled atmosphere-ocean-cryosphere-biosphere modules. Because of their quite low 39	

resolution and the fact that they use different parameterizations of the physics, numerical 40	

schemes and sometimes include or neglect different processes, these models have some marked 41	

biases in specific regions. They also have different responses to an imposed increase of 42	

atmospheric greenhouse gases, which partly explain their mean climate biases. This variety of 43	

models allows us to assess the uncertainty of present climate representation when compared to 44	

observations and, by studying their dispersion, to roughly estimate the uncertainty of the response 45	

to future climate change. For several generations of climate models, it has been shown that the 46	

multi-model average for a variety of variables mostly agrees better with observations of present 47	

day climate than any single model, and that the average also consistently scores higher in almost 48	

all diagnostics (Gleckler et al., 2008; Lambert and Boer, 2001; Phillips and Gleckler, 2006; 49	

Pincus et al., 2008; Reichler and Kim, 2008; Santer et al., 2009; Tebaldi and Knutti, 2007). 50	

Several studies also suggest that the most reliable climate projection is given by a multi-model 51	

averaging (Knutti et al., 2010), rather than averaging different projections performed with a 52	

single model run with different initial conditions for example. This result relies on the assumption 53	

that if choices of parameterizations, specific numerical schemes, are made independently for each 54	

model, then the errors might at least partly compensate, resulting in a multi-model average that is 55	

more skillful than its constitutive terms (Tebaldi and Knutti, 2007). The significant gain in 56	

accuracy can be explained by the fact that the errors specific to each model compensate each 57	

other in the averaging procedure used to build the multi-model. However, the number of GCMs 58	
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available for climate change projections is increasing rapidly. For example, the CMIP5 archive 59	

(Taylor et al., 2012), which was used for the fifth IPCC Assessment Report (IPCC, 2013), 60	

contains outputs from 61 different GCMs and 70 contributions are expected for CMIP6. 61	

Nevertheless, these models constitute a fully independent ensemble (e.g. (Masson and Knutti, 62	

2011). It thus becomes possible and probably needed to select and/or weight the models 63	

constituting such an average. Recent work has suggested that weighting the multi-model 64	

averaging procedure could help to reduce the spread and thus uncertainty of future projections. 65	

Such an approach has been applied extensively to the issue of climate sensitivity (Fasullo and 66	

Trenberth, 2012; Gordon et al., 2013; Huber and Knutti, 2012; Tan et al., 2016). Valuable 67	

improvement of models selection has also been found in studies of the carbon cycle (Cox et al., 68	

2013; Wenzel et al., 2014), the hydrological cycle (Deangelis et al., 2015; O’Gorman et al., 69	

2012), the Antarctic atmospheric circulation (Son et al., 2010; Wenzel et al., 2016), extratropical 70	

atmospheric rivers (Gao et al., 2016), atmospheric and ocean heat transports (Loeb et al., 2015), 71	

the European temperature variability (Stegehuis et al., 2013) and temperature extremes (Borodina 72	

et al., 2017). 73	

The present paper is dedicated to the elaboration of an objective method to select models 74	

according to their performance over the Senegalo-Mauritanian upwelling region, with the aim of 75	

constructing an efficient climate multi-model average together with its related confidence interval 76	

in order to anticipate the effect of climate warming by the end of the century in this region.  This 77	

upwelling is very intense and presents a well-marked seasonal variability. Its intensity is stronger 78	

in boreal winter and it disappears in summer with the northward progression of the ITCZ.  Due to 79	

the enrichment of the sea surface layers with nutrients upwelled from deep layers, it drives an 80	

important phytoplankton bloom that is observed on ocean color satellite images (Demarcq and 81	

Faure, 2000; Farikou et al, 2015). The maximum intensity of this bloom occurs in March-April 82	

(Farikou et al., 2015; Faye et al., 2015; Ndoye et al., 2014). This upwelling lies at is the southern 83	

end of the Canarian upwelling system. North of 20°N, which is the northernmost latitude reached 84	

by the ITCZ, the seasonality of the upwelling is much weaker. It is forced by the trades, which 85	

are more intense in summer. Consequently, the Senegalo-Mauritanian upwelling is characterized 86	

by a very specific seasonality which is observed on satellite SST (Demarcq and Faure, 2000; 87	

Sawadogo et al., 2009). Sylla et al. (2019) have recently showed that the intensity of the SST 88	
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seasonal cycle along the coast of Senegal and Mauritania was a good marker of the upwelling in 89	

climate models.  90	

The paper is articulated as follows:  section 2 presents the different climate models and 91	

the climatological observations used in the study, together with the region of interest. The 92	

classification method is described in section 3 for the extended region and results are discussed. 93	

Section 4 investigates the results of the method applied over a smaller area, more focused over 94	

the region of interest. Section 5 uses the two multi-model clusters defined in sections 3 and 4 95	

respectively to describe the representation of the Senegalo-Mauritanian upwelling and its change 96	

under global warming. Conclusions are given in section 6.  97	

2- Models and region of interest 98	

2.1 Data 99	

This study is based on the CMIP5 (Coupled Model Inter-comparison Project Phase 5) database.  100	

We used the output of the 47 simulations listed in Table 1. The models have been evaluated over 101	

the historical period defined as [1975-2005] by comparing their output to observations. The mean 102	

seasonal cycle of SST over this period is constructed for each model grid point. When several 103	

members of historical simulations are available for a same model configuration, they are 104	

averaged together. However, this has practically no impact on the estimated mean seasonal cycle 105	

(not shown). The mean climatological cycle of the CMIP5 models under study is evaluated 106	

against the ERSST_v3b data set (Smith et al., 2008), averaged over the same time period. This 107	

data set is used as the target to be reproduced and is denoted "Observation field" hereinafter.  In 108	

order to deal with data at the same resolution, all model outputs as well a observation fields were 109	

been regridded on a 1-degree resolution regular grid prior to analysis.  110	

In section 5, the models’ selections are used to characterize the response of the upwelling to 111	

climate change. This response is characterized in terms of SST but also wind intensity. For this, 112	

the simulated wind stress is compared to the QUICKSCAT product (https://podaac.jpl.nasa.gov) 113	

and the models are evaluated over the period [1985-2005].  114	

 115	

2.2 The Senegalo-Mauritanian upwelling region 116	
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In the present research, we evaluated the ability of the different climate models to represent the 117	

Senegalo-Mauritanian upwelling. Following Sylla et al. (in rev.), we consider the intensity of the 118	

seasonal cycle of the SST as a marker of the upwelling variability and localization. This variable 119	

is shown in Fig. 1 for the eastern tropical Atlantic. This figure confirms that the Senegalo-120	

Mauritanian coast stands out with a very strong seasonal SST cycle as compared to what is found 121	

at similar latitudes in the open ocean. This results from the cold SST generated by the strong 122	

winds occurring in winter. The Senegalo-Mauritanian upwelling is confined in a small region of 123	

the order of 100km off the western coast of Africa. It is part of a complex and fine scale regional 124	

circulation system recently revisited by Kounta et al., (2018). Since the grid mesh of most of the 125	

climate models is of the order of 1° (~100km), this regional circulation is thus poorly resolved, 126	

and this pleads for a relatively large-scale analysis of the upwelling representation in climate 127	

models. The Senegalo-Mauritanian upwelling is also embedded in a large scale oceanic 128	

circulation pattern, encompassing the North Equatorial Counter Current flowing eastward in the 129	

southern part of the region and the return branch of the subtropical gyre in the northwestern part. 130	

Therefore, we will firstly study the representation of the SST seasonal cycle intensity in the 131	

different climate models over a relatively large region that includes part of the Canary current in 132	

the North and the Guinea dome in the South. The so-called “extended region” is defined by a 133	

rectangular box extending from 9°W to 45°W and from 5°N to 30°N (Fig. 1). In a second step, 134	

we will proceed to the same analysis and classification of the models within a much more 135	

focused (hereafter zoomed) region, namely [16°W-28°W and 10°N-23°N] (Fig. 1). All the results 136	

below will be first shown for the extended region. Comparison with the focused region will be 137	

done in section 4.  138	

3 - Classification of the climate models over the extended upwelling region  139	

3.1 The methodological approach 140	

The first step of the methodology is to decompose the selected region in different classes by 141	

using a neural network classifier, the so-called Self Organizing Map (SOM; Kohonen, 2013). 142	

This algorithm constitutes a powerful nonlinear unsupervised classification method. It has been 143	

commonly used to solve environmental problems (Hewitson and Crane, 2002; Jouini et al., 2013, 144	

2016; Liu et al., 2006; Reusch et al., 2007; Richardson et al., 2003). The SOM aims at clustering 145	

vectors of a multidimensional database (D) into classes represented by a fixed network of 146	
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neurons (the SOM map).  The self-organizing map (SOM-map) is defined as an undirected graph, 147	

usually a 2D rectangular grid. This graphical structure is used to define a discrete distance 148	

(denoted by !) between the neurons of the map and thereby identify the shortest path between 149	

two neurons. Moreover, SOM enables the partition of D in which each cluster is associated with a 150	

neuron of the map and is represented by a prototype that is a synthetic multidimensional vector 151	

(the referent vector w). Each vector z of D is assigned to the neuron whose referent w is the 152	

closest, in the sense of the Euclidean Norm (EN), and is called the projection of the vector z on 153	

the map. A fundamental property of a SOM is the topological ordering provided at the end of the 154	

clustering phase: two neurons that are close on the map represent data that are close in the data 155	

space. In other words, the neurons are gathered in such a way that if two vectors of D are 156	

projected on two “relatively” close neurons (with respect to !) on the map, they are similar and 157	

share the same properties. The estimation of the referent vectors w of a SOM and the topological 158	

order is achieved through a minimization process using a learning data set base, here from the 159	

observations.  The cost function to be minimized is of the form:  160	

!!"#! !,! = !!(! !,! !! ) !! − !! !

!∈!"#!!∈!
	

where ! ∈ !"# indices the neurons of the SOM map, ! is the allocation function that assigns 161	

each element zi of D to its referent vector !!(!!) and !(!,! !! )  is the discrete distance on the 162	

SOM-map between a neuron c and the neuron allocated to observation zi. !!a kernel function 163	

parameterized by T (where T stands for “temperature” in the scientific literature dedicated to 164	

SOM) that weights the discrete distance on the map and decreases during the minimization 165	

process. At the end of the learning process, the classification can be visualized onto the SOM-166	

map and interpreted in term of geophysics. 167	

3.2 - Classification of the observations  168	

In the present problem we chose to classify the annual cycles of the SST seasonal anomalies 169	

observed in the Senegalo-Mauritanian upwelling. The study was made over the “extended 170	

region” constituted of 25 × 36 = 900 pixels , but this enlarged region covers a part of the African 171	

continent and 157 pixels are in fact over land. That means that we have truly 743 ocean pixels to deal 172	

with. We consider the time-period of 30 years [1975 to 2005] extracted from the ERSST-V3b 173	

database. For a given grid point and a given year and month, the monthly anomaly is the SST of 174	
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the pixel for which we have subtracted the mean of the considered year. The climatological mean 175	

of the anomaly is then computed for each grid point by averaging each climatological month over 176	

the 30 years. Thus, the learning data set D is a set of 743 twelve-component vectors z, each 177	

component being the mean monthly anomaly computed as above. We denote “SST Seasonal 178	

Cycle” the vector z in the following. 179	

We used a SOM-map to summarize the different SST seasonal cycles present in the "extended 180	

region". We found that 120 prototypes (or neurons) can accurately represent the 743 vectors of D.  181	

This reduction (or vector quantization) is made by using a rectangular SOM-map of 30 × 4 182	

neurons. 183	

We then reduced the number of neurons in order to facilitate their interpretation in terms of 184	

geophysical processes. For this, we applied a Hierarchical Ascendant Clustering algorithm 185	

(HAC) using the Ward dissimilarity  (Jain and Dubes, 1998). We grouped the 120 neurons into a 186	

hierarchy that can contain between 120 and 1 clusters. Then the different classifications proposed 187	

by the HAC were applied to the geographical region: each “SST Seasonal Cycle” of each grid 188	

point of the region is assigned to a neuron and consequently to a cluster (assignment process), 189	

thereby defining the so-called region-clusters. The problem is then to choose a number of clusters 190	

that adequately synthesizes the geophysical phenomena over the region. This was done by 191	

looking at the different possible classifications and choosing one representing the major 192	

characteristics of the upwelling region.  In Fig. 2a, we observe that when we partition the SOM in 193	

7 clusters, the associated 7 region-clusters are constituted of contiguous pixels in the geographic 194	

map, and that two clusters (6, 7) are within the upwelling region and present a well-marked 195	

seasonal cycle.  For each region-cluster, we can estimate the associated standard deviations (STD 196	

hereinafter) by processing all the data assigned to its associated neurons with a standard statistic 197	

algorithm. The typical SST climatological cycles for each region-cluster are presented in Fig. 2b 198	

together with their related error bars. We note that the region-clusters are well identified, their 199	

typical climatological annual cycles of SST anomalies being well separated. Furthermore, the 7 200	

region-clusters are spatially coherent and have a definite geophysical significance.  201	

For the extended region under study, 7 therefore appears to be an adequate cluster number, since 202	

this number allows a clear partition of the clusters on the HAC decision tree on the one hand, and 203	

permits to assign a clear physical significance to each region-cluster on the other hand. Let us 204	



	8	
	

now describe these clusters according to their physical significance with respect to the 205	

geographical region: the Senegalo-Mauritanian coastal upwelling is associated with clusters 7 and 206	

6. Cluster 2 corresponds to deep tropical waters associated with the equatorial Countercurrent. 207	

Cluster 1 corresponds to surface waters of the Gulf of Guinea. Cluster 3 corresponds to the 208	

offshore tropical Atlantic, and cluster 5 has extratropical characteristics. Cluster 4 is transition 209	

between 3 and 5. As expected, the equatorial regions (clusters 1 and 2) have a very weak seasonal 210	

cycle, which increases towards the extratropics (clusters 3 to 5). The upwelling regions (clusters 211	

6 and 7) are characterized by an exceptionally strong seasonal variability.  212	

3.3 – Analysis of the different climate models 213	

The aim is now to find the model(s) that best fit the “Observation field”. A heuristic 214	

manner is to compare the pattern of the different region-clusters of the CMIP5 models with 215	

respect to those of the “Observation field” through a sight evaluating process. This kind of 216	

approach has been proposed in (Sylla et al., 2019), and one indeed immediately sees that some 217	

models better fit the “Observation field” than others. But this method remains very subjective.  218	

In the following, we present a more objective approach. We use the previous 219	

classification to objectively estimate how each CMIP5 model represents the “Observation field” 220	

and its seven region-clusters. For this, we projected the SST annual cycle of each CMIP5 model 221	

grid point of the extended region onto the SOM learned with the observations (section 3.2) using 222	

the assignment procedure described in this section. Each grid point thus corresponds to a cluster 223	

of the SOM and is represented on the geographical map by its corresponding color.  Doing so, we 224	

can represent each CMIP5 model by the geographical pattern of the 7 clusters partitioning the 225	

SST seasonal cycle of its grid points. The geographical maps representing the 47 models and 226	

their associated clusters are plotted in Fig. 3. This graphical visualization is easier to compare 227	

than the original characteristics (amplitude and phase) of the annual cycle at each grid point of a 228	

model since each grid point can only take one discrete value among seven. This representation 229	

immediately allows identifying the model biases and the models that best reproduce the cluster-230	

regions identified in the observations.  231	

For a more quantitative assessment, we counted the number of grid points of a region-232	

cluster for a given CMIP5 model matching the same region-cluster of the “Observation field”. 233	

We then computed the ratio between that matching number and the number of pixels of the 234	
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region-cluster of the considered model. That number is noted in the color-bar for each region-235	

cluster in Fig. 3. We denote Rmi the ratio for the region-cluster i and the model m, where 236	

i = 1, …, 7 is the number of the region-cluster and m = 1, …, 47 is the number of the model (see 237	

table 1). We note that Rmi ≤ 1.  Doing so, each model m is represented by a 7-dimensional vector 238	

Rm, each component being the ratio of a region-cluster.  We estimated the total skill of a model 239	

by averaging the 7 ratios. Note that this procedure gives the same weight to each region-cluster 240	

whatever its number of grid point and its proximity with the upwelling region. In the following 241	

the skill is presented as a percentage, the higher the skill, the better the fit. In Fig. 3, the 47 242	

CMIP5 models are ranked by their total skill, which is indicated above each panel beside the 243	

model name. The model skills are very diverse, ranging from 79% to 28%. This Fig. also shows 244	

that the models presenting the best total skill are also those representing thoroughly the upwelling 245	

region. Some models represent the large-scale structure in the eastern tropical Atlantic (region-246	

clusters 3, 4, 5) very well but not the upwelling (33-GISS-E2-R and 34-GISS-E2-R-CC for 247	

example). Others represent pretty well the upwelling region-clusters (region-clusters 6 and 7), but 248	

not the large-scale structures of the SST seasonality (13-CSIRO-Mk-3-6-0, 6-CMCC-CESM for 249	

example). None of this type of models is ranked among the best models, let us say with a score of 250	

more than 60%. As indicated above, this representation gives a very synthetic view of the 251	

structure of the seasonality of the SST in each of the models, potentially a very useful guide for 252	

climate modelers to identify rapidly major biases.    253	

 254	

3.4 – Categorial analysis of the CMIP5 climate models 255	

In order to further progress in the selection of the models, the 47 climate models and the 256	

Observation field were then analyzed by using a Multiple Correspondence Analysis (MCA in the 257	

following). MCA is a multivariate statistical technique that is conceptually similar to principal 258	

component analysis (PCA in the following), but applies to categorical rather than continuous 259	

data. Similarly as PCA, it provides a way of displaying a set of data in a two-dimensional 260	

graphical form. In the following, we applied a MCA analysis to the (47 × 7) matrix R = [Rmi] 261	

whose elements represent the skills of the clusters of the models shown in front of the color bars 262	

in Fig. 3:  the rows represent the different models, the columns the seven region-clusters. We 263	

found that the first two principal axes of the MCA provide 71% of inertia. In Fig. 4, we show a 264	
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projection of the models on the plane defined by the first two principal axes (each model being 265	

represented by a small circle). Moreover, we projected the observation field (green diamond) on 266	

that plane as a supplementary individual. The shorter the distance between two models, the more 267	

similar the distribution of their region-cluster skills. On that plan, the seven clusters of the 268	

observation field are represented by purple squares. Proximity between a model and a region-269	

cluster leads us to affirm that this region-cluster is well represented by that model. Clearly, some 270	

models adequately represent the southern part of the extended region (region-clusters 1, 2 or 3), 271	

where the SST seasonal cycle is weak, and are very distant from the upwelling regions (region-272	

cluster 6 and region-cluster 7) whose large SST cycle is poorly reproduced. In this group of 273	

models, one recognizes the model 16-IPSL-CM5A-MR, at the extreme bottom of Fig. 4, close to 274	

region-clusters 4 and 5, consistently with Fig. 3. At the other end of this group of models, the 275	

model 23-HadCM3 for example is located very close to the region-cluster 1. Fig. 3 indeed shows 276	

that most of its grid points over the region of interest have a seasonal cycle resembling the one 277	

found in the offshore tropical ocean. Another group of models is located in the center of this plan, 278	

thus at an optimal distance of each of the observed regions-clusters, and not far from the overall 279	

position of the observations (diamond). We recognize in this group of models, those that have a 280	

high skill in Fig. 3. The positioning of the observations (diamond in Fig. 4) with respect to the 281	

models indeed allows selecting those that best represent the Observations field. The 282	

representation given in Fig. 4 allows understanding the drawback of the different models with 283	

respect to the 7 Modes of SST-cycles. 284	

As indicated in the introduction, the main objective of the methodology is to select an 285	

ensemble of models that represents at best the upwelling behavior with respect to the 286	

observations and to use this ensemble to predict the impact of climate change in the Senegalo-287	

Mauritanian upwelling with some confidence. The problem is now to determine a subset of 288	

models that can adequately represent the observations, as the number of models is small enough 289	

we choose to cluster them by HAC according to their projections onto the seven axes provided by 290	

the MCA, and select the optimal jump in the hierarchical tree (Jain and Dubes, 1998). 291	

Doing so, we obtain four homogeneous groups which are well separated (group 1, 2, 3, 4). 292	

They are plotted with different colors in Fig. 4. Clearly, the models are clustered with respect to 293	

the region-clusters they best represent. We denote Model-group 1, Model-group 2, Model-group 294	



	11	
	

3, Model-group 4 these multi-model ensembles hereinafter. Model-group 4 represents the 295	

observations and the upwelling region-clusters at best. 296	

For each group, we computed a multi-model average whose outputs are the mean of the 297	

outputs of its different members and we analyzed it according to the same procedure (projection 298	

of the SST-seasonal Cycle and assignment to a region-cluster) used for each individual model. 299	

Besides we introduced the full multi-model average (Model-All in the following), which is the 300	

multi-model ensemble which averages the 47 CMIP5 model outputs. Model-All	was	also	projected	301	

in	the	MCA	plane	and	it	 is	represented	by	a	red	star	 in	Fig.	4.	Comparison of the four model-groups 302	

with Model-All and the observations are presented in Fig. 5. This figure visually highlights the 303	

dominance of Model-group 4 for the reconstruction of the SST seasonal cycles of the different 304	

region-clusters for the extended region. This is particularly clear for region-clusters 6 and 7, 305	

which are those located in the upwelling region (Fig. 2). Model-group 3 seems to group models 306	

characterized by an equatorward shift of the main structures, since the region-cluster 1 of tropical 307	

waters is not reproduced and Region-clusters 4 and 5 of extratropical waters are overestimated. 308	

Fig. 4 indeed shows that this Model-group is very close to the Regions-clusters 4 and 5, which 309	

correspond to the extratropical and the transition geographical regions. Model-group 2 310	

misrepresents the region of the Canary upwelling. Model-group 1 overestimates the SST seasonal 311	

cycle in all the tropical open Atlantic. These two last model-groups overestimate the region-312	

Cluster 1, again consistently with their position in Fig. 4. A detailed physical interpretation of the 313	

Model-groups is nevertheless beyond the scope of this paper. Clearly Model-All represents the 314	

SST seasonal cycle of the off-shore ocean, but it proposes a very poor representation of the 315	

upwelling region.  316	

Two models (models 7 and 25) have a better skill than Model-group 4 and Model-All. 317	

These two models are very close to the observations on the first two axes of the MCA (Fig 4). It 318	

is easily seen that Model-group 4 and the projection of Model-All on this plane is farther than 319	

that of model 7 and model 25 from the observation projection. This explains the lower 320	

performance of these two multi-models as compared to models 7 and 25. In the present case, the 321	

method permits to determine the best models (model 7 and model 25) and to outline the best 322	

multi-model (Model-group 4) whose skill is better than any model with a probability of 95% 323	

(number of models whose skill is smaller than the skill of Model-group 4 with respect to the total 324	
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number of models).  Projection of the models on the other planes of the MCA analysis should 325	

confirm this interpretation.  One could then question the use of Model-group 4 rather than model 326	

7 or model 25 individually. Furthermore, we argue that multi-model averages are in general more 327	

robust for all sorts of climate studies than the use of a single model that can have good 328	

performance for a very specific set of constraints but not for neighboring ones. The following 329	

section will partly justify this point.  330	

4 - Classification of the climate models over a zoomed upwelling region  331	

The classification presented above relies largely on the ability of the models to represent 332	

the off-shore seasonal cycle of the SST. In the following, we propose to test the classification 333	

over a much more reduced area in order to focus the analysis on the upwelling area. This 334	

“zoomed upwelling region” is shown in Fig. 1. As for the extended region, we partitioned the 335	

observations of the zoomed upwelling region with a SOM (ZSOM in the following) followed by 336	

a HAC. We obtained new region-clusters denoted ZRegion-clusters. Fig. 6 shows the four 337	

ZRegion-clusters obtained from ERSSTv3b observations together with their associated mean 338	

SST-Seasonal Cycle. Again, the ZRegion-clusters are spatially coherent. The upwelling area is 339	

now decomposed into three ZRegion-clusters (ZRegion-clusters 2, 3, 4). This new decomposition 340	

thus refines the study performed for the extended region: ZRegion-cluster 1 represents the 341	

offshore ocean: its grid points typically have a SST seasonal cycle amplitude of 4°C, very similar 342	

to Region-cluster 4 in the classification performed over the extended region (Fig. 2). ZRegion-343	

cluster-4 nicely identifies the core of the Senegalo-Mauritanian region, with grid points 344	

characterized by the greatest amplitude of the SST seasonal cycle of the domain: typically 6.5°C. 345	

It is interesting to note that an additional upwelling ZRegion-cluster (ZRegion-cluster 3) appears 346	

south of ZRegion–cluster 4. Indeed, several studies have shown that the Cape Verde peninsula, 347	

located around 15°N, separates the upwelling region into two distinct areas having a different 348	

behavior north and south of this peninsula (Sirven et al. sub.,(Sylla et al., 2019)). The location of 349	

the separation between ZRegion-cluster 3 and 4 is determined with some uncertainty due to the 350	

coarse resolution (1°) of the ocean models. ZRegion-cluster 3 is marked by a time shift of the 351	

seasonal cycle: the warmest season seems to occur somewhat one month earlier than in the other 352	

regions as	clearly	seen	in	Fig.	6	(left	panel,	yellow	curve	in	June). Due a classification done in a much 353	

larger region, such characteristic does not appear in the study over the extended area study. The 354	
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physical interpretation of the SST seasonal cycle of this ZRegion-cluster is beyond the scope of 355	

the present study, but one can suspect a role of the ITCZ seasonal migration, covering these grid 356	

points earlier than further north. Finally, ZRegion-cluster 2 is a transition between the large scale 357	

ocean and the upwelling region. As for the extended region, we applied a MCA analysis to the 358	

(47 × 4) matrix R = [Rmi] whose elements represent the skills of the four clusters (i) of the 47 359	

models. This MCA was followed by a HAC leading the definition of five ZModel-groups. The 360	

members of each group are given in appendix. Fig. 7 shows the ZRegion-cluster obtained in the 361	

zoomed area by projecting these five ZModel-groups and Model-All model on the ZSOM and 362	

their associated performances. ZModel-group 1 is the least performing one: only 25% of the grid 363	

cells fall in the same class as for the observations. The structure of this model-group shows that it 364	

is characterized by an homogeneous amplitude of the seasonal cycle over the whole domain, 365	

suggesting a largely reduced upwelling: only one grid point at the coast has an enhanced SST 366	

seasonal cycle as compared to the large scale tropical ocean. ZModel-group 2 is the best 367	

performing one: 66% of the grid points are assigned to the correct class and the general picture 368	

indeed represents a four-class picture fairly consistent with the observed structure (Fig. 6). 369	

Important biases yet remain. In particular, the ZRegion-clusters 2 and 4 characterizing the 370	

upwelling extend too far offshore. The three other ZModel-groups are intermediate. A relatively 371	

reduced upwelling area, with an underestimated SST seasonal cycle, characterizes ZModel-372	

groups 3 and 4. ZModel-group 5 corresponds to a shift of the upwelling region towards the north. 373	

Model-All also shows a strongly reduced seasonal cycle, with a large amount of pixel in the 374	

intermediate ZRegion-cluster 3 and very few in the ZRegion-cluster 4. The ZRegion-cluster 3 375	

representing the southern part of the Senegalo-Mauritanian upwelling does not appear in the 376	

pattern of Model-All. 377	

We remark that all the models forming ZModel-group 2 are included in Model-group 4. 378	

For a more precise assessment, we can also project the entire Model-group 4, identified as the 379	

best multi-model ensemble over the extended region, on the ZSOM (Fig. 8, right). We notice that 380	

the performance of Model-group 4 remains very high on this projection, indicating some 381	

robustness of this multi-model ensemble. Moreover, this ensemble now outperforms the single 382	

best model identified over the extended region (Fig. 8, right). This result gives further confidence 383	

in the use of multi-model averages, illustrating that one single model can be very skillful over a 384	
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specific region, or for a specific analysis, but multi-model averages are more robust across 385	

various analysis and/or regions. 386	

5 – Impact of climate change on the Senegalo-Mauritanian upwelling 387	

5.1 Representation of the upwelling in the CMIP5 climate models clusters 388	

In this section, we compare the representation of the Senegalo-Mauritanian upwelling system 389	

given by the two best Model-groups identified above (Model-group 4 and ZModel-group 2). For 390	

this evaluation, we use two of the five indices used by (Sylla et al., 2019) to evaluate the full 391	

database, namely the intensity of the SST seasonal cycle and the offshore Ekman transport at the 392	

coast. The former is specific to the seasonal variability of the Senegalo-Mauritanian upwelling 393	

system, and it has been used for the classification. The latter is more general and although it has 394	

recently been shown to partly represent the volume of the upwelled waters (Jacox et al., 2018), it 395	

is extensively used in the scientific literature to characterize upwelling regions (Cropper et al., 396	

2014; Rykaczewski et al., 2015; Wang et al., 2015). Note also that following (Sylla et al., 2019), 397	

evaluation is performed on the period [1985-2005]. This period slightly differs from the 398	

classification period but the SST seasonal cycle is not significantly different (not shown). 399	

Fig. 9 compares the amplitude of the SST seasonal cycle as represented in the 400	

observations, Model-All, Model-group 4 and ZModel-group 2 identified above. Consistently with 401	

Fig. 5 and 7, Model-All dramatically underestimates the upwelling signature in terms of SST 402	

seasonal cycle as compared to the observations. Model-group 4 and ZModel-group 2 yield 403	

improved results: the area of enhanced SST seasonal cycle is larger both in latitude and 404	

longitude, with stronger SST amplitude values. This confirms the efficiency of the selection 405	

operated above. Nevertheless, ZModel-group 2 yields a realistic SST amplitude pattern along the 406	

coast but it extends too far offshore. Furthermore, in ZModel-group 2, the subtropical area (in 407	

green in Fig 9) extends too far towards the south, in particular in the western part of the basin. 408	

The tropical area, characterized by limited amplitude of the seasonal (deep blue in Fig. 9), is 409	

shifted to the south as compared to the observations. In other words, the large scale thermal, and 410	

thus probably dynamical structure of the region is poorly represented in ZModel-group 2. Finally, 411	

Model-group 4 is the least biased one.  412	
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The intensity of the wind stress parallel to the coast, inducing offshore Ekman transport 413	

and consequently an Ekman pumping at the coast, is generally considered as the main driver of 414	

the upwelling. We therefore also tested the representation of this driver in the different Model-415	

groups. The idea is to evaluate the impact of the model selection performed above on the 416	

representation of an independent variable by the Model-groups. Fig. 10 shows the latitude-time 417	

evolution of the meridional oceanic wind stress, considering that the coast in the studied region is 418	

oriented approximately meridionally, so that the offshore Ekman transport is mainly zonal. Note 419	

that in Fig. 10, southward winds have positive values so that they correspond to a westward 420	

Ekman transport, favorable to upwelling. Panel (a) shows that the observed meridional wind 421	

stress is, all year long, favorable to the upwelling north of 20°N. At these latitudes, it is stronger 422	

in summer. Between 12°N and 20°N, in the latitude band of the Senegalo-Mauritanian upwelling, 423	

on the contrary, the wind blows southward with a very weak intensity in summer and it even 424	

changes direction in the southern part of this latitude band. It is favorable to the upwelling in 425	

winter-spring, which explains why the Senegalo-Mauritanian upwelling occurs during this season 426	

with a maximum of intensity in March-April  (Capet et al., 2017; Farikou et al., 2015).  The main 427	

bias of Model-All (Fig. 10b) is that the wind stress never reverses between 12°N and 20°N. It 428	

weakens in the southern part of the Senegalo-Mauritanian latitude band, i.e. south of the Cape 429	

Verde peninsula (15°N), but does not become negative. North of the Cape Verde peninsula, it 430	

blows from the north also in summer, so that the Senegalo-Mauritanian upwelling lacks of 431	

seasonality. This bias is corrected in Model-group 4 and ZModel-group 2 (Fig. 10 , panels c and 432	

d) that are, in this aspect, more realistic than Model-All. Model-group 4 shows a slight extension 433	

of the time and latitude range where the oceanic wind stress reverses sign. This constitutes an 434	

improvement. The southward wind is nevertheless too strong in winter over the [12°N-20°N] 435	

latitude band as well as further south from December to March. These two remaining biases are 436	

further reduced in ZModel-group 2. This latter model yields the most realistic seasonal cycle of 437	

meridional oceanic wind stress over the latitude band under study. This is consistent with a very 438	

localized model selection, as the wind index is itself localized along the coast. 439	

To conclude, Model-group 4 and ZModel-group 2 perform in general better than Model-All in 440	

reproducing the major characteristic features of the Senegalo-Mauritanian upwelling. This result 441	

confirms the relevance of the multi-model selection we have presented above. Applying the 442	

methodology over a relatively large region allows to better constrain the spatial extent and pattern 443	
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of the SST signature of the upwelling than the reduced area. The latter however yields a better 444	

representation of the wind seasonality along the coast. 445	

5.2 Response of the Senegalo-Mauritanian upwelling to global warming.  446	

In this section, we examine the response of the upwelling system given by the different 447	

multi-model groups we selected, to global warming. For this, we compared the two indices 448	

analyzed above in present-day and future conditions. The present-day conditions are taken as 449	

above as the climatological average of historical simulations over the period [1985-2005]. The 450	

future period is taken as the climatological average of the RCP8.5 scenario over the period [2080-451	

2100]. Fig. 11 shows the difference of the SST seasonal cycle amplitude between these two 452	

periods. The general behavior is that the SST cycle amplitude will reduce in the upwelling region. 453	

(Sylla et al., 2019) showed that this is primarily due to a warming of the winter temperature, thus 454	

suggesting that the upwelling signature in surface will reduce. On the other hand, this figure 455	

shows that the upwelling signature will increase along the Canary current, which flows along the 456	

coast of Morocco, as well as in the subtropical part of our domain. This behavior is observed in 457	

the three multi-model ensembles. Yet, the two selected Model-groups suggest a weaker decrease 458	

of the SST seasonal cycle in the upwelling region than the one given by Model-All. ZModel-459	

group 2 shows an even weaker decrease mainly confined in the southern part of the upwelling 460	

region. This result echoes findings of (Sylla et al., 2019) based on another indicator of the 461	

upwelling imprint on the SST: they showed that the difference between the SST at the coast and 462	

offshore is expected to decrease more in the southern part of the Senegalo-Mauritanian upwelling 463	

system (SMUS) than in the north . We can hypothesize that the study conducted on the reduced 464	

area permits to separate the Senegalo-Mauritanian upwelling system into two clusters, a northern 465	

one (ZRegion 4) and a southern one (ZRegion-3) (Fig. 7) which enables to distinguish this 466	

specific response.  467	

The meridional wind stress also generally weakens under climate change in the [12°N-468	

20°N] latitude band (Fig. 12), suggesting a general reduction of the upwelling intensity. From 469	

December to March, this is particularly true in the southernmost region of the Senegalo-470	

Mauritanian band, consistently with the results of (Sylla et al., 2019). The wind pattern inferred 471	

from the two Model-groups (Fig. 12, middle and right panels) present a higher seasonal 472	

variability than this of Model-All (left panel). The winter reduction of the southward wind stress 473	
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is slightly more confined to the southern region in ZModel-group 2, especially at the end of the 474	

upwelling season (March-April) when the upwelling intensity is the strongest. This may be 475	

consistent with the reduced seasonal cycle in the southernmost part of the upwelling identified 476	

above.  477	

6 - Discussion and Conclusion 478	

This paper proposed an objective methodology for selecting climate models over a specific area 479	

with respect to observations and according to well-defined statistical criteria. In the present study, 480	

we have specifically checked the ability of the climate models to reproduce the ocean SST annual 481	

cycle observed in specific regions of the studied area during the period 1975-2005 as reported in 482	

the ERSST_v3b data set. These regions were defined by a neural classifier (SOM) as clusters 483	

having similar seasonal SST cycles with respect to some statistical characteristics. They 484	

correspond to ocean area having well marked oceanographic specificities.  485	

We then checked the ability of the different climate models to reproduce the Region-clusters 486	

defined on the observation dataset with a SOM. The better a climate model fits the clusters 487	

computed with the SST observation, the better the skill of the model. We thus defined 488	

geographical regions in the different CMIP5 climate models by projecting the SST annual cycle 489	

of each model grid point onto the SOM. Each grid point is associated with a cluster on the SOM 490	

map and consequently to a Region-cluster on the geographical map. We built an objective 491	

similarity criterion by	 counting	 the	 number	 of	 grid	 points	 in	 a	 Region-cluster	 of	 a	 given	492	

model	matching	the	same	Region	cluster	defined	by	processing	the	“Observation	field”.	We 493	

then computed the ratio between that matching number and the number of pixels of the Region-494	

cluster	of	 the	model	under	study.  We estimated the total skill of a model by averaging the 7 495	

ratios associated with the 7 Region clusters. Note that this procedure presents the advantage to 496	

give the same weight to each region-cluster whatever its number of grid point and its proximity 497	

with the upwelling region. This procedure respects the clustering done by the SOM since the 498	

different clusters have an equal weight in the skill computation. In its present definition, the total 499	

skill is a number between 0 and 1, the higher the skill, the better the fit.  Other measures of the 500	

total skill of a Model-group could nevertheless be defined depending on the objective of the 501	

study. 502	
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Such a multi-model ensemble selection indeed allows subsampling a set of models in order to 503	

obtain a more realistic climatology over the region of interest. The response of the upwelling to 504	

climate change given by the different multi-model ensembles is quite robust in the sense that they 505	

give similar qualitative answers. However, a too selective ensemble of models may lead to noisy 506	

patterns. A compromise thus has to be found between the advantage of using a large number of 507	

models, in order to smooth biases and unrealistic patterns, or selecting the most realistic models, 508	

with the advantage of using a small number of models in the averaging procedure, but with the 509	

possible inconvenience of getting spurious biases.  510	

Different criteria have been used for selecting the best models included in the multi-model 511	

ensemble used for climatic studies. The most common parameter is the average annual variability 512	

in the surface mean temperature of the grid points of the region under study. Besides, (Knutti et 513	

al., 2006) used the seasonal cycle in surface temperature represented by seasonal amplitude in 514	

temperature calculated as summer June–August (JJA) minus winter December–February (DJF) 515	

temperature. This criterion is more informative than the annual variability in the mean 516	

temperature since the amplitude of the seasonal variability is an important criterion characterizing 517	

the validity of a climate model. In the present work we used a much more informative criterion 518	

which is formed of the monthly temperature cycle represented by a 12 component vector, each 519	

component representing the average monthly temperature of the year we consider. This new 520	

criterion allows taking account the amplitude and the phase of seasonal variability while the 521	

(Knutti et al., 2006) criterion takes only into account the amplitude of the seasonal variability. 522	

More generally, (Sylla et al., 2019) extensively discussed the possible differences among the 523	

different indices aiming at characterizing the upwelling and the need to use several of them to 524	

have a complete understanding of this costal phenomenon. This conclusion is probably general to 525	

any physical process of the climate system. In the present study, the model selection is only based 526	

on one signature of the SMUS. Ongoing studies in our group investigate the possibility of 527	

merging several indices such as SST, wind intensity and direction, ocean currents,... This 528	

approach could also allow a selection of models based on the representation of several distinct 529	

regional processes.  530	

Different applications of the multi-model selection strategy proposed in the present study can be 531	

envisaged. Firstly, from a purely modeling point of view, the projection of the models on the 532	
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SOM (or ZSOM) and the results of the HAC yield a very enlightening description of a given 533	

model behavior in terms of region-clusters of the area under study. In our view, such a procedure 534	

could advantageously be used by individual modeling groups to identify, analyze and therefore 535	

hopefully reduce their model biases in a targeted region. Secondly, from a physical point of view, 536	

an identified Model-group can be used to analyze the targeted region (here the SMUS) in term of 537	

processes with the advantages of the multi-model mean in which the constituting models have 538	

been selected from objective criteria. Such an application has been briefly illustrated by showing 539	

how the selected Model-group represents an important additional characteristic of the SMUS, not 540	

used for the selection, namely the Ekman pumping. Promising reduction of biases of the full 541	

multi-model mean ensemble has been identified, opening perspectives for process studies based 542	

on this sub-ensemble of the CMIP5 database. A third application of the selection lies in the 543	

prediction of the future climate. Here, we have shown that selected multi-model ensembles may 544	

provide a more precise description of the future behavior of the SMUS. It may nevertheless be 545	

important to note that these conclusions are based on the assumption that the CMIP5 models 546	

which have been selected according to their present-day characteristics, are the most reliable in 547	

terms of future projections, which can be questioned and refined (Lutz et al., 2016; Reifen and 548	

Toumi, 2009).  549	

As discussed in the introduction, “model democracy”, suggesting that all models should be 550	

equally considered in multi-model ensemble is now strongly questioned (Knutti et al., 2017). The 551	

present study proposes a promising way to improve the quality of multi-model ensemble fin 552	

terms of model selection. Deep advances in the field of multi-model analysis and selection can be 553	

expected from the emerging topic of climate informatics (Monteleoni et al., 2013) as it has been 554	

shown through the present study. Artificial intelligence and machine learning may indeed provide 555	

efficient tools to progress in making the best out of the extraordinary but imperfect tools that are 556	

the climate models and the multi-model intercomparison efforts.  557	
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APPENDIX  584	

 585	

Model-group	1	 Model-group	2	 Model-group	3	 Model-group	4	

ACCESS1-0	
ACCESS1-3	
CESM1-CAM5	
CESM1-CAM5-1-FV2	
CESM1-WACCM	
HadCM3	
MIROC-ESM	
MIROC-ESM-CHEM	
MIROC5	
NorESM1-M	
NorESM1-ME	
	

bcc-csm1-1	
bcc-csm1-1-m	
BNU-ESM	
CCSM4	
CESM1-BGC	
CESM1-FASTCHEM	
GFDL-CM2p1	
GFDL-ESM2G	
GFDL-ESM2M	
MPI-ESM-LR	
MPI-ESM-MR	
MPI-ESM-P	

	

FGOALS-g2	
GISS-E2-H	
GISS-E2-H-CC	
GISS-E2-R	
GISS-E2-R-CC	
inmcm4	
IPSL-CM5A-LR	
IPSL-CM5A-MR	
IPSL-CM5B-LR	
MRI-CGCM3	
MRI-ESM1	
	

CanCM4	
CanESM2	
CMCC-CESM	
CMCC-CM	
CMCC-CMS	
CNRM-CM5	
CNRM-CM5-2	
CSIRO-Mk3-6-0	
FGOALS-s2	
GFDL-CM3	
HadGEM2-AO	
HadGEM2-CC	
HadGEM2-ES	

 586	

ZModel-group	1	 ZModel-group	2	 ZModel-group	3	 ZModel-group	4	

ACCESS1-0	
bcc-csm1-1-m	
CCSM4	
CESM1-BGC	
CESM1-CAM5	
CESM1-CAM5-1-FV2	
CESM1-FASTCHEM	
CESM1-WACCM	
GISS-E2-H	
GISS-E2-H-CC	
GISS-E2-R	
GISS-E2-R-CC	
HadCM3	
inmcm4	
IPSL-CM5B-LR	
MIROC5	
MPI-ESM-LR	
MPI-ESM-MR	
MPI-ESM-P	

CMCC-CMS	
CNRM-CM5	
CNRM-CM5-2	
FGOALS-s2	
GFDL-CM3	

	
	

BNU-ESM	
CanCM4	
CanESM2	
CMCC-CM	
FGOALS-g2	
IPSL-CM5A-LR	
IPSL-CM5A-MR	
MRI-CGCM3	
NorESM1-M	
NorESM1-ME	
	
	

ACCESS1-3	
bcc-csm1-1	
CSIRO-Mk3-6-0	
HadGEM2-AO	
HadGEM2-CC	
HadGEM2-ES	
MIROC-ESM	
MIROC-ESM-CHEM	
MRI-ESM1	
	
	

	

ZModel-group	5	

CMCC-CESM	
GFDL-CM2p1	
GFDL-ESM2G	
GFDL-ESM2M	

 587	

Table A1: Composition of the different Model-groups identified in the main text. In bold, we 588	

show the CMIP5 models which belong to Model-group 4 and ZModel-group 2. We note that all 589	

the models belonging to Zmodel-group 2 also belong to Model-group 4.    590	
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 748	

Table 1: List of the CMIP5 models used for the comparison. The reader is referred to the CMIP5 749	
documentation for more information on each of them. Here, each configuration is furthermore 750	

given a number, for easier identification in subsequent figures.  751	

  752	
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 753	

 754	

Figure 1: Amplitude of the SST seasonal cycle in the western tropical north Atlantic. SST data 755	
are from the ERSSTv3b data set averaged between 1975 and 2005. The two black boxes show the 756	
extended and zoomed regions respectively over which the statistical classifications were 757	
performed (see text for details).  758	
  759	
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 760	

Figure 2: Left panel: Region-clusters associated with the SOM-clusters obtained after a HAC on 761	
a 30x4 neuron SOM learned on ERSSTv3b observations in the extended zone (see text for 762	
details). Right Panel: Ensemble-mean climatological SST cycles for the grid points of the seven 763	
Region-clusters. The error bars show the standard deviation of this ensemble mean.  764	
  765	
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 766	

 767	

Figure 3: Projection of the 47 climate models of the CMIP5 database onto the SOM learned with 768	
ERSSTv3b climatology in the extended zone (see Fig. 1). On top of each panel, we figure: the 769	
number referencing the model, its name (Table 1), and its skill given as a mean percentage (see 770	
text). The models are ordered according to their skill in decreasing order. The 7 Region-clusters 771	
(or SOM-clusters) are defined by applying an HAC to the SOM output learned with the 772	
observation field.  They are represented by different colors. The numbers in the colorbar at the 773	
right of each panel represent the skill for each Region-cluster. The observation field is shown in 774	
the bottom right panel and the numbers in front of the colorbar reference the Region-cluster. 775	
  776	
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 777	

Figure 4: Projection of the CMIP5 models (colored circles) and the observation field (green 778	
diamond) defined by their cluster skill vectors on the first two axis of the MCA.  The seven 779	
region-clusters of the observation field are represented by purple squares. The colours of the 780	
circles denote the four groups of models obtained after an HAC was performed on the seven 781	
MCA components of the models. The projection of the full multi-model mean (47 models) is 782	
represented by a red star. 783	
  784	
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 785	

Figure 5: (a)-(d): Projection of the multi-model ensembles (Model-group) onto the SOM learned 786	
with ERSSTv3b climatology in the extended zone.  Multi-model ensemble performances are 787	
obtained by averaging the skill of the models forming each group.  The performances are given 788	
on top of each panel.  The Region-clusters determined by processing the observations in the 789	
extended area and their associated colors are given in the bottom right panel. The colorbars at the 790	
right of each multi-ensemble panel represent the skill (in %) associated with each Region-cluster. 791	
Panel (e) shows the same for the full multi-model ensemble. Panel (f) reproduces the Region-792	
clusters based on the observations also shown in Fig. 2.  793	
 794	
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 796	

Figure 6: Left panel: ZRegion-clusters associated with the ZSOM-clusters obtained after a HAC 797	
on a 10x12 neuron SOM learned on ERSSTv3b observations in the zoomed zone (see text for 798	
details). Right Panel: Ensemble-mean climatological SST cycles for the grid points of the four 799	
ZRegion-clusters. The error bars show the standard deviation of this ensemble mean.  800	
  801	
 802	

  803	
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 804	

Figure 7: (a)-(e): Projection of the multi-model ensembles (ZModel-groups) onto the ZSOM. The 805	
performances are given on top of each panel. The ZRegion-clusters determined by processing the 806	
observations in the zoomed region and their associated colors are given in the bottom right panel. 807	
The colorbars at the right of each multi-ensemble panel represent the skill (in %) associated with 808	
each ZRegion-cluster. Panel (f) shows the same for the full multi-model ensemble. Panel (g) 809	
reproduces the Region-clusters based on the observations also shown in Fig. 6. 810	
  811	
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 812	

Figure 8 : Same as Fig. 7 but for the individual model CMCC-CM (model 7) (left) and the 813	
Model-group 4 (right).  814	
  815	
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 816	

Figure 9: Amplitude of the SST seasonal cycle in the (a) ERSSTv3b Observations (b) Model-All, 817	
c) Model-group 4 (best Model-group for the exended area, figured out by the black rectangular 818	
box) and (d) ZModel-group 2 (best Model-group for the reduced area, figured out by the small 819	
black rectangular box). The SST seasonal cycle is computed over the period 1985-2005 820	
  821	
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 822	

Figure 10: Latitude-time plot of depth integrated Ekman transport computed over the grid point 823	
located along the coast (magenta stars in Fig. 9.a). The time axis shows climatological months 824	
over the period 1985-2005.  Positive (negative) values correspond to upwelling (downwelling) 825	
conditions. Panel (a) stands for TropFlux data set (see Praveen Kumar et al. (2013) (b) Model-826	
All, (c) Model-group 4 and (d) ZModel-group 2. On each panel, the black contour shows the 827	
contour zero. The horizontal dashed lines are positioned at 12°N and 20°N and give a rough 828	
limitation of the senegalo-mauritanian upwelling region. 829	
 830	

  831	
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 832	

Figure 11: Evolution of the amplitude of the SST seasonal cycle at the end of the 21st century. 833	
The figure shows the difference between the seasonal cycle amplitude averaged over the period 834	
[2080-2100] following the RCP8.5 scenario and the amplitude averaged over the period [1985-835	
2005] in the historical simulations. A positive value (red) means that the seasonal cycle is more 836	
marked over the period 2080-2100. 837	
 838	
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 840	

Figure 12: Latitude-time diagram of the seasonal shift of the meridional component of the wind-841	
stress with respect to the present days. For each month and at each latitude, we show the 842	
meridional wind stress shift with respect to the present days averaged over the period [2080-843	
2100]. Positive values (red) means that the wind stress shift is southward and is thus favorable to 844	
upwelling. Panel (a) stands for Model-All, (b) Model-group 4 and (c) ZModel-group 2. 845	
 846	
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Lathuilière, C., Echevin, V., and Lévy, M. (2008). Seasonal and intraseasonal surface

chlorophyll-a variability along the northwest african coast. Journal of Geophysical

Research, 113(C5).

Lu, J. and Delworth, T. L. (2005). Oceanic forcing of the late 20th century sahel drought.

Geophysical Research Letters, 32.

Mach́ın, F., Hernández-Guerra, A., and Pelegŕı, J. (2006). Mass fluxes in the canary
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